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УДК 552.3(263)

ТЕКТОНИКА И ФОРМИРОВАНИЕ ОКЕАНИЧЕСКОЙ КОРЫ 
В ОБЛАСТИ “СУХОГО” СПРЕДИНГА 

ЦЕНТРАЛЬНОЙ АТЛАНТИКИ (7°10-5° с.ш.)
© 2003 г. А. А . Пейве1, Г. Н. Савельева1, С. Г. Сколотнев1, В. А . Симонов2

Геологический институт РАН, 109017, Пыжевский пер., 7 
2Институт геологии ОИГГМ СО РАН, 630090, Новосибирск, просп. Академика Коптюга, 3

Поступила в редакцию 23.09.2002 г.

В статье рассмотрено строение района Срединно-Атлантического хребта между 7° 10' и 5° с.ш. (рай
он разлома Сьерра-Леоне). В основе работы леж ат батиметрические и структурные работы , вы 
полненные в ходе 22-го рейса Н И С  “Академик Н иколай Страхов” и 10-го рейса Н И С  “А кадемик 
И оф ф е” в 2000-2002 годах. Исследования в районе разломной зоны Сьерра-Леоне выявили в струк
туре хребта три крупных сегмента, разделенные зонами нетрансформных смещений. О тчетливо 
фиксируются процессы тектонического выведения на поверхность корово-мантийных пород по на
личию многочисленных поверхностей скольжения, дроблению и истиранию материала. Развитие 
мощных зон различных глубинных срывов (листрических разломов, сдвигов по зонам нетранс
формных смещений и др.) сопровождалось формированием в мантийно-нижнекоровых породах 
разнообразны х текстур: от статической высокотемпературной рекристаллизации и милонитов, об
разованных в ходе пластического течения, до брекчиевидных текстур габброидов-плагиогранитов, 
возникших как  в “сухих”, так и “обводненных условиях” и отражающ их деформационные процессы 
в верхах литосферы . В ходе этого процесса образовалась кора, состоящая из тектонически разоб
щенных, деформированных и перемешанных блоков различных пород.
Установлено по крайней мере два различных этапа образования океанической коры. Б олее ранний 
из них характеризовался интенсивными проявлениями магматической активности с излиянием ба
зальтов и формированием крупных магматических камер, в которых дифференциация расплавов 
проходила вплоть до образования плагиогранитов. Для второго этапа свойственен импульсный ха
рактер магматической активности с формированием хаотического разреза океанической коры  в хо
де “сухого спрединга”.
Важным геологическим ф актом , имеющим прямое отношение к рудным процессам, является обна
ружение к  юго-западу от впадины М аркова поля ш ирокого распространения обогащ енных базаль
тов (E-MORB) в гребневой части Срединно-Атлантического хребта, что свидетельствует о наличии 
в этом районе ранее неизвестной локальной мантийной неоднородности.
Отмечена пространственная связь составов расплавов с проявлениями сульфидной минерализации, 
что дает возможность вы сказать предположение о перспективности этого района на обнаружение 
сульфидного оруденения.
П оказано, что  концентрация разрывной тектоники, развитие импульсной магматической активно
сти в этом районе Атлантики обусловили интенсивную циркуляцию морской воды до пограничной 
зоны кора-мантия. Восходящие нагретые растворы обеспечивали гидротермальный рудогенез в зо
нах разгрузки растворов.

ВВЕДЕНИЕ
Существующее разнообразие тектонического 

строения, вулканизма и геохимических характе
ристик пород в сегментах срединно-океанических 
хребтов с малой скоростью спрединга [6, 11, 13, 
15,18,19 и другие работы] дает ключевую инфор
мацию к пониманию динамики формирования 
океанической коры, ее строения, механизма по
ставки магм, возможных условий смешения выво
дящихся расплавов и условий, при которых про
исходит формирование гидротермальных полей.

Одним из сегментов Срединно-Атлантическо
го хребта с ярко выраженными индивидуальными

чертами геологического строения является сег
мент, ограниченный на севере разломом Богда
нова (7° 10' с.ш.) и на юге -  5° с.ш. (район Сьерра- 
Леоне). Он расположен между двумя различно 
морфологически построенными областями Сре
динно-Атлантического хребта (рис. 1). К северу 
от разлома Богданова развита система крупных 
сближенных разломных зон (Архангельского, 
Вернадского и Долдрамс), изученных в 6-ом и 
9-ом рейсах НИС “Академик Николай Страхов” 
[8]. К югу от 5° с.ш., вплоть до разлома Страхова, 
Срединно-Атлантический хребет протягивается 
в виде единой меридиональной структуры с неши-



з.д.

Рис. 1. Схема расположения района разлома Сьерра-
Леоне
Район Сьерра-Леоне показан прямоугольником

рокой рифтовой зоной, восточнее и западнее ко
торой расположены выровненные плато с боль
шими мощностями осадочного чехла [10]. Этот 
сегмент представляет собой область пониженной 
сейсмической активности [3]. Ранее район Сьер
ра-Леоне не изучался, если не считать нескольких 
станций драгирования в 1968 году, когда были 
подняты, судя по краткому описанию [12], сер- 
пентинизированные ультрабазиты и метаморфи- 
зованные габброиды.

Район Сьерра-Леоне впервые был детально 
изучен в ходе 22-го рейса НИС “Академик Нико
лай Страхов” (2000 год) [2, 4, 5, 16]. Полученные 
результаты показали перспективность дальней
шего изучения этого района на обнаружение 
сульфидных руд. В 2001 и в 2002 годах в этом рай
оне в ходе проведения 10-го рейса НИС “Акаде
мик Иоффе” были продолжены фундаменталь
ные исследования по программе Президиума 
РАН “Мировой океан: геология дна, геодинами
ка, биология моря и экология” в рамках и на сред
ства проектов: “Геология, гидротермы, геодина
мика Приэкваториальной Атлантики” -  научный 
руководитель академик РАН Пущаровский Ю.М. 
(ГИН РАН) и “Океанические рудно-магматичес
кие системы: условия минералообразования, ис
точники металлов и флюида, перспективы освое
ния” -  научный руководитель доктор геолого-ми
нералогических наук Бортников Н.С. (ИГЕМ 
РАН) при поддержке проекта “Меридиан” (Ин
ститут океанологии им. П.П. Ширшова РАН) [7]. 
Целью геолого-геодинамических исследований 
являлось изучение вещественного состава пород 
океанической литосферы, тектонических дефор
маций океанского дна, гидротермальной активно
сти и связанных с ними рудопроявлений.

ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ 
МОРФОЛОГИИ РЕЛЬЕФА

Батиметрические и структурные исследова
ния, выполненные в ходе 22-го рейса НИС “Ака
демик Николай Страхов” и 10-го рейса НИС 
“Академик Иоффе” [4, 5, 7, 16], показали, что 
рифтовая зона Срединно-Атлантического хребта

между разломами Страхова и Богданова разделе
на на три крупных сегмента (рис. 2, 3).

(1) Южный сегмент расположен между разло
мами Страхова и 5°05' с.ш. Он характеризуется 
субмеридиональной прямолинейной рифтовой 
долиной (шириной около 9 км), которая обрамле
на рифтовыми горами (шириной до 22 км). По
следние представляют собой протяженные под
нятия, осложненные отдельными субширотными 
седловинами.

(2) Центральный сегмент расположен между 
5°05' и 6° 15' с.ш. (разлом Сьерра-Леоне). Рифто
вая зона имеет здесь общее простирание 320°. 
Она состоит из трех изолированных впадин слож
ной конфигурации, разделенных поперечными 
поднятиями. Впадины кулисообразно смещены од
на относительно другой в левом эшелоне. В греб
невой зоне Срединно-Атлантического хребта 
имеются узкие линейные хребты, меняющие про
стирание с меридионального на северо-западное 
(320°) в районе 5°05' с.ш.

(3) Северный сегмент, простирающийся от 
разлома Сьерра-Леоне до трансформного разло
ма Богданова, представляет собой хорошо выра
женную в рельефе рифтовую долину с неовулка- 
ническими хребтами. Наиболее крупный неовул- 
канический хребет вдается в долину разлома 
Богданова, занимая место нодальной впадины. 
Строение этой области нарушено широтной зо
ной (6°50' с.ш.), где происходит изменение про
стирания всех рифтовых структур [5].

В целом рифтовая долина между 5°05' с.ш. и 
разломом Богданова состоит из коротких кулисо
образно расположенных сегментов более высо
ких порядков меридионального и северо-западно
го (азимут 320°-360°) простирания, разделенных 
небольшими слегка вытянутыми и изометричны- 
ми поднятиями. Последние, как правило, образу
ют перемычки между бортами рифтовой долины. 
Глубина рифтовых долин по простиранию варьи
рует от 3800 до 5000 м. Ширина долин составляет 
14-16 км. Неовулканические поднятия в рифто
вых долинах расположены в соответствии с об
щим простиранием долин.

Рифтовые горы имеют двухъярусное строе
ние. Их нижняя часть (3000-2700 м), как правило, 
имеет изометричную форму и сложена, как будет 
показано ниже, преимущественно ультраоснов- 
ными породами. Верхние части ряда поднятий 
представляют собой узкие, гребневидные практи
чески симметричные линейные структуры мери
дионального или северо-западного простирания в 
интервале глубин 2600-2100 м, расположенные 
иногда дискордантно относительно нижних час
тей поднятий.

Пространственная форма впадин, обрамляю
щих поднятия, определяется формой поднятий, 
между которыми они расположены. Некоторые 
из впадин, судя по их морфологии, в настоящее
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Рис. 2. Батиметрическая карта района разлома Сьерра-Леоне
Карта составлена по результатам обработки первичных батиметрических данных 22-го рейса НИС “Академик Николай 
Страхов” и 10-го рейса НИС “Академик Иоффе”, выполненных Турко Н.Н., Добролюбовой К.О., Мазаровичем А.О., 
Носовым А.В., Кузнецовым В.Н., Дремучевым С.А.

время представляют собой пассивные участки 
рифтовых долин, в которые они плавно переходят. 
Мы не будем детально описывать морфологию 
этого района, так как она исчерпывающе рассмот
рена в работе А.О. Мазаровича с коллегами [4].

СОСТАВ ОКЕАНИЧЕСКОЙ ЛИТОСФЕРЫ 
В РАЙОНЕ СЬЕРРА-ЛЕОНЕ

Вещественный состав океанической литосфе
ры реконструируется нами по породным ассоциа

циям каменного материала, полученного в ходе 
драгирования различных морфоструктур района 
Сьерра-Леоне. Координаты станций драгирова
ния даны в таблице. Здесь в разных структурных 
соотношениях подняты магматические и мета
морфические породы, характеризующие разрез 
океанической коры, равно как и разрез офиоли- 
товых ассоциаций складчатых поясов: рестито- 
вые мантийные ультрамафиты, пироксениты, 
троктолиты; расслоенные, изотропные, пегмато- 
идные габбро; габбро-нориты, плагиограниты, 
долериты, разнообразные базальты, а также ам-
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Рис, 3. Схема основных структур района разлома Сьерра-Леоне
1 -  тектонические эскарпы; 2 -  простирание современной рифтовой долины; 3 -  оси нетрансформных смещений; 4 -  
оси рифтовых гор; 5 ,6 -  области распространения: 5 -  базальтов, 6 -  габброидов и ультрабазитов; 7 -  долина разлома 
Богданова; 8 -  станции драгирования с каменным материалом 22-го рейса НИС “Академик Николай Страхов” и 10-го 
рейса НИС “Академик Иоффе”; 9 -  линии профилей, изображенных на рис. 4



фиболиты, зеленые сланцы, катаклазиты и мило- 
ниты по основным и ультраосновным породам. 
О пространственном распределении различных 
пород района мы можем судить по результатам 
драгировок, особенностям морфологии рельефа 
дна и гравиметрическим данным, в частности, по 
распределению аномалий силы тяжести в редук
ции Буге [4].

Как показало драгирование, дно рифтовой до
лины в основном сложено потоками свежих поду
шечных базальтов. По всей видимости, их мощ
ность очень мала, так как местами в пределах об
ласти их распространения на дне рифта обнажены 
ультрабазиты (ст. S2244). Борта рифтовых долин 
имеют гораздо более сложное строение. Начиная 
с глубин 3500 м, они сложены габброидами и раз
личными ультрабазитами, в то время как свежие 
базальты здесь встречаются только эпизодичес
ки (ст. S2230, S2238). По данным [5], такое строе
ние кора имеет, на отдельных участках Средин
но-Атлантического хребта, по крайней мере, на 
50 км по обе стороны от оси современного рифта.

Породные ассоциации в пределах сегментов, 
рассмотренных в предыдущем разделе, представ
лены следующим образом.

(1) Южнее 5°48' с.ш. океаническая кора в пре
делах рифтовой долины имеет нормальное строе
ние. Однако гребневая зона Срединно-Атланти
ческого хребта на этом участке характеризуется 
асимметричным строением (рис. 4, см. рис. 3). На 
восточном фланге обнаружены лишь ультрабази
ты (ст. 11054), за исключением южного борта 
рифтовой долины на 5°06' с.ш. (ст. 11044), на за
падном же фланге широко распространены ба
зальты (ст. 11034, 11036, 11037, 11046, 11057) (см. 
табл.). Этот район характеризуется минимальны
ми значениями гравитационного поля (аномалии 
Буге) [4], обычными для областей преимущест
венного распространения базальтов (рис. 5).

(2) Между разломом Сьерра-Леоне и 5°48' с.ш. 
нижнекоровые и мантийные породы резко пре
обладают среди драгированного материала и их 
выходы на поверхность сливаются почти в единое 
поле. Только отдельные участки дна рифтовой 
долины сложены здесь свежими базальтами. 
Этот район, центральную часть которого занима
ет впадина Маркова, изучен наиболее детально. 
Данные, полученные с помощью профилографа 
“Parasound”, свидетельствуют о том, что днище 
впадины заполнено относительно мощной тол
щей осадков. С ее западного борта подняты ба
зальты, габбро и ультрабазиты (ст. 11060,11061). 
На станции 11061, расположенной выше по скло
ну, базальты не встречены. Северный и северо- 
восточный борта впадины покрыты рыхлыми 
осадками (ст. 11062,I1065-I1067,11070), и только 
местами среди них имеются выходы (развалы?) 
коренных пород. Здесь в интервале глубин 4850 -

3600 м резко преобладают габброиды и ультраба
зиты (ст. 11063,1101064,11068,11069). Наряду со 
свежими габброидами, сохранившими все черты 
магматических структур и текстур, в этом сегмен
те хребта распространены сильно тектонизиро- 
ванные, измененные габброиды, в которых про
слеживается весь ряд деформационных структур 
от пластического течения (флазер-габбро) до ка- 
таклазитов и милонитов, проработанных гидро
термальными растворами с образованием хлори
та, эпидота и т.д. Мощности (достигающие 40 м) и 
характер распределения осадков, набор пород, 
слагающих борта впадины Маркова, характери
зуют эту тектоническую структуру как достаточ
но древнюю. На поверхность дна этой структуры 
выведены нижнекоровые породы и в меньшем 
объеме мантийные ультрабазиты, зеленокамен
но измененные и тектонизированные базальты и 
долериты. Поскольку в драгированном материа
ле обломки свежих базальтов с неизмененным 
вулканическим стеклом редки и немногочислен
ны (ст. 11068,11069), можно предполагать, что эта 
структура образована без существенного вклада 
продуктов эффузивного магматизма.

(3) Неовулканическое поднятие в районе вос
точного интерсекта разлома Богданова сложено 
базальтами (ст. S2246). Это линейное поднятие, 
смещенное к восточной части рифта, непосредст
венно на юге сменяется изометричным подняти
ем, сложенным ультрабазитами (ст. S2245). Далее 
к югу до нетрансформного смещения Сьерра-Ле
оне дншце рифтовой долины залито базальтовы
ми потоками. На этом отрезке Срединно-Атлан
тического хребта борта рифтовой долины и 
ближние к оси рифта гряды сложены различны
ми габброидами и ультрабазитами (см. рис. 3, 4). 
Судя по имеющимся драгировочным, структур
ным и гравиметрическим данным, рифтовые горы 
первой гряды по обеим сторонам долины состоят 
из тектонически выведенных на поверхность раз
личных габброидов и серпентинизированных ман
тийных ультрабазитов. Последующие гряды 
рифтовых гор на флангах гребневой зоны сложе
ны одними базальтами (ст. 11016, 11029, 11030). 
Ширина выходов нижнекорово-мантийных пород 
к западу от оси рифта составляет 20-25 км, к вос
току -  5-30 км. Поле их распространения прост
ранственно совпадает с цепочками гравитацион
ных максимумов, соответствующих областям 
распространения более плотных, чем базальты, 
пород. Поперечное поднятие в области нетранс
формного смещения рифтовой долины на широте 
6°53.8' с.ш. сложено преимущественно ультраба
зитами. Эта область (поднятие) также отчетливо 
фиксируется в виде гравитационного максимума.

Базальты и долериты. Большинство поднятых 
базальтов являются фрагментами небольших ла
вовых потоков. Часть образцов представляет со
бой микроподушки, покрытые закалочным стек-



Станции драгирования 22-го рейса Н И С  “Академик Н иколай Страхов” и 10-го рейса Н И С  “А кадемик И о ф ф е”

к5X
И нтервал драгирования

Глубина, мX
S |

начальная конечная
Породы Вес,

S’ Е
Н 9

U «
широта зал.

долгота ш ирота зал.
долгота Нач. Кон.

кг

S2228 05°59.2' 33° 11.4' 05°59.2' 33° 11.4' 3200 3200 Габбро 100% 0.1

S2229 06°00.9' 33°11.5' 06°00.9' 33°11.5' 2600 2600 Ультрабазиты 99%; габбро 1% 25
S2230 06°03.3' 33°19.2' 06°03.3' 33° 19.6' 3530 3360 Базальты  100% 100
S2231 06°10.8' 33°25.7' 06°10.3' 33°25.5' 3460 3050 У льтрабазиты 99%; габбро 1% 10
S2232 06°08.9' 33°25.4' 06°09.1' 33°25.4' 2250 2000 У льтрабазиты 100% 200
S2234 06°20.6' 33°30.9' 06°20.6' 33°30.9' 3450 3450 Долериты 60%; габбро 30%; базальты  10% 70
S2235 06°33.1' 33°27.7' 06°33.2' 33°27.3' 2250 2050 Ультрабазиты 98%; базальты  2% 12
S2236 06°35.9' 33°40.0' 06°35.9' 33°39.9' 3240 3000 У льтрабазиты 50% (один образец); 

габбро 50% (один образец)
0.2

S2238 06°31.5' 33°42.9' 06°31.4' 33°42.7' 3000 2800 Базальты  100% 250
S2239 06°31.3' 33°47.6' 06°31.5' 33°48.2' 3650 3600 Базальты  100% 7
S2240 06°34.9' 33°52.2' 06°34.9' 33°52.4' 3450 3220 Габбро 95%; ультрабазиты 4%; базальт 1% 

(один образец)
150

S2244 06°53.8' 33°56.9' 06°53.9' 33°57.1' 3550 3490 Ультрабазиты 78%; базальты  20%; габбро 2% 200
S2245 06°56.9' 33°50.7' 06°57.0' 33°50.5' 2800 2650 Ультрабазиты 99%; габбро 1% 100
S2246 07°09.9' 33°56.2' 07°10.0' 33°55.3' 3600 3580 Базальты  100% 4
S2247 07°06.2' 33°58.9' 07°05.1' 34°00.Г 3570 2500 Базальты  100% 1
S2250 07°04.8' 34°09.2' 07°04.8' 34°09.2' 1500 1500 У льтрабазиты 89%; габбро 10%; базальты  1% 80
11002 07°02.8' 34°24.5' 07°03.0' 34°25.4' 2650 1880 Габбро 100% (один образец) 0.4
11003 07°14.9' 34°35.Г 07°15.3' 34°35.3' 4800 5000 Базальты  100% 60.0
11005 07°12.Г 34°21.1' 07°13.5' 34°21.0' 4300 3200 У льтрабазиты 97%; базальты  1%; габбро 1%; 

осадочная брекчия 1%
50.0

11006 07° 13.3' 34° 13.6' 07°14.3' 34° 13.7' 3300 2400 У льтрабазиты 20%; серпентинитовые сланцы 
60%; метасоматические породы 10%; 
осадочные брекчии 10%

10.0

11007 07°09.2' 34°05.7' 07°07.8' 34°05.6' 4850 4000 Базальты  10%; долериты 40%; милониты 40%; 
габбро 1%

20.0

11009 07°07.7' 33°37.1' 07°06.Г 33°36.7' 3800 3200 Базальты  100% (один образец) 3.0
11010 07°02.6' 33°40.0' 07°02.3' 33°41.2' 3300 2550 Базальты  100% (два образца) 5.0
п о п 07° 17.4' 33°57.7' 07° 17.8' 34°00.0' 3500 3200 Базальты  100% (один образец) 0.3
11012 07°02.5' 34° 15.8' 07°02.6' 34° 16.0' 3200 2800 Базальты  100% 7.0
11016 06°36.9' 34°06.0' 06°37.0' 34°05.4' 2800 2700 Базальты  100% 50.0
11019 06°17.7' 34°43.2' 06°17.7' 33°432 ' 4160 4160 Базальты  100% 100.0
11020 06° 17.8' 33°34.3' 06°18.9' 33°33.0' 3900 3750 Базальты  100% 8.0
11022 06° 18.6' 33°30.2' 06°18.0' 33°29.3' 3700 3580 Базальты  50%; габбро 50% 30.0
11025 06°19.7' 33°35.1' 06° 19.8' 33°36.3' 4300 2800 Базальты  55%; метагаббро 20%; сланцы 

и метасоматические породы 25%
20.0

11026 06°20.9' 33°32.2' 06°21.9' 33°31.0' 3870 2600 Базальты  100% 200.0
11027 06°21.3' 33°34.2' 06°23.0' 33°34.2' 3200 2750 Базальты  100% 50.0
11028 06° 15.7' 33°23.8' 06°16.Г 33°23.8' 3800 3400 Габбро 95%; базальты  5% 35.0
11029 06°37.3' 33°09.0' 06°37.9' 33°08.8' 3600 3000 Базальты  100% 8.0
11030 06°38.8' 33°03.4' 06°38.7' 33°03.6' 3250 3150 Гиалокластитовая брекчия 100% 4.0
11031 05°59.5' 33° 14.7' 06°00.1' 33° 14.6' 4200 3900 Базальты  100% 10.0



Таблица. О кончание

Кк£
И нтервал драгирования

Г тп/биня ма
в S.

начальная конечная
«ж

Породы Вес,

f  S
U н

ш ирота зал.
долгота ш ирота зап.

долгота Нач. Кон.
кг

11032 05°54.7' 33° 11.4' 05°54.5' 33°09.8' 4700 3700 Базальты  20%; габбро 50%; 
рудная минерализация 30%

100.0

11034 05°21.4' 33°09.5' 05°21.6' 33°09.2' 3400 3000 Базальты  100% (один образец) 0.3

11036 05°24.4' 33°04°4' 05°24.8' 33°04.2' 2260 2300 Базальты  100% 60.0

11037 05°22.5' 32°58.8' 05°22.8' 32°58.5' 2380 2420 Базальты  100% 25.0

11039 05°39.9' 32°56.6' 05°39.9' 32°56.4' 3500 3450 Базальты  100% 100.0

11040 05°46.2' 33°02.3' 05°45.8' 33°03.1' 4500 4200 Габбро 50%; ультрабазиты 45%; базальты  5%

11041 05°48.0' 33°05.5' 05°48.2' 33°05.9' 4140 3800 Ультрабазиты 85%; габбро 1% (один образец); 
осадочная брекчия 17%

100.0

11042 05°48.0' 33°07.9' 05°48.3' 33°08.0' 3000 2900 Ультрабазиты 100% 30.0

11043 05°52.3' 33° 10.9' 05°52.3' 33°10.9' 4650 4650 Базальты  100% 60.0
11044 05°06.8' 32°49.Г 05°06.2' 32°50.Г 3970 3350 Ультрабазиты 100% (один образец) 3.0
11045 05°02.6' 32°45.7' 05°02.3' 32°45.8' 3350 3200 Базальты  100% 70.0

11046 05°03.0' 32°53.0' 05°03.Г 32°53.0' 2550 2200 Базальты  100% (один образец) 0.5
11054 05°28.7' 32°37.2' 05°28.2' 32°38.5' 2950 2380 Ультрабазиты 100% 0.3
11055 05°23.0' 32°50.Г 05°23.0' 32°51.1' 3880 3100 Базальты  100% 45.0
11057 05°36.Г 33° 12.0' 05°36.8' 33° 11.3' 2850 2800 Базальты , гиалокластитовые брекчии 100% 4.0
11060 05°50.7' 33° 13.6' 05°50.Г 33° 14.0' 3600 3240 Габбро, метаморфические сланцы по габбро 

60%; ультрабазиты 10%; базальты  30%, 
хлорит-серпентин-тальковые сланцы

60.0

11061 05°50.4' 33°17.4' 05°50.0' 33017.9' 3000 2700 Габбро (один образец); 
ультрабазиты (один образец)

0.1

11063 05°54.5' 33°10.0' 05°54.7' 33°09.6' 3900 3600 Габбро 75%; ультрабазиты 25% 30.0
11064 05°54.3' 33°11.8' 05°54.4' 33°11.4' 4850 4750 Ультрабазиты 97%; 

базальты  3% (один образец)
0.3

11068 05°54.7' 33°11.3' 05°54.6' ЗЗо10.1' 4680 4020 Габбро 35%; ультрабазиты 30%; базальты  35% 50.0
11069 05°54.6' 33°09.8' 05°54.5' 33°09.5' 3800 3640 Габбро, милониты и метаморфические сланцы 

по габбро 94%; ультрабазиты 3%; базальты 3%
150.0

11071 05°57.2' 33°31.0' 05°56.6' 33°31.6' 2800 2200 Ультрабазиты 50% (один образец); базальты , 
долериты 50% (один образец)

5.0

11072 06°40.6' 33°49.3' 06°40.6' 33°48.0' 4350 4200 Базальты  100% 30.0

лом. В отдельных случаях базальты слагают за- 
кальные части в дайковых телах. Примером 
подобной ситуации служит образец S2234/10, в 
котором отчетливо виден резкий прямолинейный 
контакт микрозернистого афирового базальта со 
среднезернистым габбро.

Породы долеритовой группы (долериты, пор
фировые долериты и габбро-долериты), скорее 
всего, относятся к дайковому комплексу.

По совокупности всех петро-геохимических 
параметров выделено несколько групп базаль

тов, имеющих свой ареал распространения [9]. 
Первая группа, куда входит подавляющее число 
базальтов, представлена очень слабо дифферен
цированными, высокомагнезиальными деплети- 
рованными базальтами N-MORB типа (рис. 6, 7). 
Они распространены вдоль всего современного 
рифта на изученном сегменте Срединно-Атлан
тического хребта и лишь в районе Рудного поли
гона и впадины Маркова ассоциируют с диффе
ренцированными разностями. К северу от разло
ма Сьерра-Леоне и на флангах гребневой зоны
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Рис. 4. Концептуальные профили вкрест простирания рифтовой долины
1 -  свежие (молодые) базальты; 2 -  измененные базальты; 3 -  долериты (дайковый комплекс); 4 -  габбро; 5 -  мантийные ультрабазиты; 6 -  зоны деформаций; 
7 -  различные разломы; 8 -  направление перемещения по разломам. Положение профилей см. на рис. 3
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34° 33° з.д.

Рис. 5. Генерализованная карта гравитационного поля (редукция Буге) по [4]
1 -  области распространения габброидов и ультрабазитов; 2 -  простирание современной рифтовой долины (см. рис. 2); 
3 -  значения гравитационного поля в мГал

с.ш.

распространены такие же слабо дифференциро
ванные базальты. Вторую группу составляют 
обогащенные титаном базальты, которые встре
чены в районе восточного интерсекта разлома 
Богданова. Третья группа -  высоконатровые и в 
определенной степени обогащенные литофиль- 
ными элементами базальты распространены в 
нодальной впадине, располагающейся в западном 
интерсекте разлома Богданова. Базальты чет

вертой группы представлены обогащенными 
разностями (E-MORB), развитыми в юго-запад
ной части рассматриваемого района. Поскольку 
на противоположном восточном фланге гребне
вой зоны хребта обнаружены только ультрабази- 
ты, а из рифта подняты деплетированные слабо 
дифференцированные базальты, можно предпо
ложить, что мантийный источник этих базальтов 
также локализован под западным флангом греб-
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Рис. 6. Диаграммы соотношений MgO, ТЮ2 и К20  в 
базальтах района Сьерра-Леоне 
1-4 -  бальзаты: 1 -  слабо дифференцированные, вы
сокомагнезиальные N-MORB, 2 -  обогащенные тита
ном района восточного интерсекта разлома Богдано
ва, 3 -  высоконатровые, западного интерсекта разло
ма Богданова, 4 -  обогащенные (E-MORB) юго- 
западной части района Сьерра-Леоне, 5 -  дифферен
цированная серия рудовмещающих структур -  впади
ны Маркова и Рудного полигона

Рис. 7. Распределение отношений (Nb/Zr)n в базальтах 
вдоль рифтовой долины
Условные обозначения см. на рис. 6. Серыми прямо
угольниками показаны условные границы между от
дельными сегментами

невой зоны хребта и представляет собой локаль
ную мантийную неоднородность, характеризую
щуюся повышенными концентрациями лито- 
фильных элементов. Базальты пятой группы -  
рудовмещающих структур -  впадины Маркова и 
Рудного полигона образуют протяженную диф
ференцированную серию и характеризуются ва
рьирующей степенью примешивания материала 
из обогащенного мантийного источника.

Благодаря детальному опробованию, прове
денному в районе Сьерра-Леоне, оказалось воз
можным проследить особенности изменения гео
химических характеристик базальтовых стекол 
как вдоль рифтовой зоны Срединно-Атлантичес
кого хребта с юга на север от 5° с.ш. до разлома 
Богданова, так и по разрезу вкрест простирания 
рифта (рис. 8). Анализ составов стекол показал, 
что по ключевым петрохимическим характерис
тикам (К20 , К20/ГЮ2, FeO/MgO) рассмотренный 
отрезок оси Срединно-Атлантического хребта 
отчетливо разделяется на три сегмента: южнее 
5°20' с.ш., от 5°20' до 6°30' с.ш. и между 6°30' с.ш. и 
разломом Богданова. Самый северный и южный 
сегменты характеризуются очень низкими и до
вольно выдержанными значениями железистости 
и содержания щелочей. Отношение калия к тита
ну также минимально и постоянно, что свиде
тельствует о том, что расплавы в этих отрезках 
рифтовой зоны образовались из однородного 
деплетированного астеносферного источника. 
Совершенно другой характер распределения гео
химических параметров в базальтовых стеклах 
вдоль рифтовой зоны наблюдается в централь
ном сегменте. Здесь установлены относительно 
повышенные значения содержания щелочей и 
железистости. Отношение К20/ТЮ2 также повы
шено, что говорит, скорее всего, о примешивании 
материала из обогащенного литофильными эле
ментами источника, а не накоплении его в про
цессах дифференциации. Пики значений К20  и 
К2ОЛГЮ2 характерны для стекол из станций 11036, 
11026 и 11068, находящихся в пределах Рудного 
полигона и впадины Маркова. Таким образом, 
можно предположить, что в районе станции 11036 
также имеются проявления рудной сульфидной 
минерализации. О вероятности данного предполо
жения свидетельствует и то, что на станции 11032 
было поднято существенно больше образцов с суль
фидной минерализацией, чем на станции S2234.

Образцы базальтовых стекол подняты не 
только из рифтовой зоны* но и на удалении от оси 
хребта, что позволило рассмотреть особенности 
распределения геохимических компонентов в 
магмах района Сьерра-Леоне вкрест простирания 
рифта Срединно-Атлантического хребта. Учи
тывая, что стекла из драгировочных станций, рас
полагающихся на склонах хребта, фиксируют па
раметры более древних магматических систем,



чем образцы из рифтовой долины, оказалось воз
можным проследить характер изменения базаль
тового магматизма во времени. На рисунке (см. 
рис. 8) показано изменение составов базальтовых 
стекол по разрезу примерно на широте 6°36' с.ш. 
в последовательной смене с запада на восток сле
дующих драгировочных станций: 11016 -  11072 -  
S2239 -  S2238 -11030. Непосредственно в рифто
вой долине располагаются две станции (11072 и 
S2239). Отчетливо видно, что с флангов хребта к 
рифту последовательно уменьшается количество 
калия и титана (в том числе К2 О/ТЮ2), в то время 
как железистость расплавов в целом растет при 
подходе к рифтовой долине, хотя на локальном 
участке от восточного борта рифтовой долины к 
ее центру идет существенное падение данного по
казателя и рост количества MgO [9]. В целом по
лученные данные свидетельствуют о том, что 
эволюция магматических систем во времени в 
районе Сьерра-Леоне проходила со снижением 
содержаний калия и титана в магмах. Учитывая, 
что значения отношения К20/ТЮ2 также умень
шаются, можно полагать, что установленные 
особенности развития магматической системы 
связаны с уменьшением влияния обогащенного 
источника на рифтовый вулканизм с течением 
времени.

Плагнограниты подняты в пределах бортов 
впадины Маркова в ассоциации с габбро, габбро- 
долеритами и долеритами. Они представляют со
бой светло-серые мелкозернистые породы с не
равномерным распределением кварца, который 
обтекает субпараллельно ориентированные приз
мы плагиоклаза. Плагнограниты образуют ветвя
щиеся жилы мощностью от 0.5 до 15 см как с из
вилистыми, так и с резкими прямолинейными 
границами. Пересекающиеся, резко изогнутые и 
ветвящиеся жилы создают брекчиевидную текс
туру пород. Плагнограниты состоят из ксено- 
морфного по отношению к плагиоклазу кварца -  
25-45%, плагиоклаза -  35-45%, роговой обманки -  
7-15% и акцессорных минералов: сфена, циркона, 
изредка апатита. Плагиоклаз образует зональ
ные призмы или широкие таблицы, корродируе
мые кварцем и частично замещенные в центре зе
рен соссюритом. Роговая обманка, как правило, 
зональная -  желто-коричневая в центре и желто
вато-зеленая -  темно-зеленая по краям; призмы 
циркона (0.2 х 0.08 мм) включены в плагиоклаз. 
Характерной чертой плагиогранитов являются 
деформационные структуры и присутствие в них 
угловатых “обломков” реликтов вмещающих 
габброидов, имеющих плагиоклаз-роговообман- 
ковый состав, иногда -  с интерстициальным, про- 
жилковым кварцем и с теми же акцессориями, 
что встречены в плагиогранитах.

Рассмотренные особенности пород: жильно- 
брекчиевидная текстура “плагиогранит-габбро” и 
“плагиогранит-долерит”, деформационные струк-
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Рис. 8. Распределение значений К20/ТЮ2 в базальто
вых стеклах вдоль (А) и вкрест (Б) простирания риф
товой долины Срединно-Атлантического хребта 
Серыми прямоугольниками показаны условные гра
ницы между отдельными сегментами, жирными ли
ниями -  примерные границы рифтовой долины

туры, резко переменное соотношение кварца и 
плагиоклаза, сходство минерального состава пла
гиогранитов с включениями -  “ксенолитами” ро- 
говообманкового габбро -  все это позволяет счи
тать, что плагнограниты кристаллизовались из 
остаточных продуктов дифференциации базаль
товых магм.

Габброиды широко распространены среди 
драгированного каменного материала. По соста
ву и структурно-текстурным характеристикам 
габброиды исключительно разнообразны. Пре
обладают массивные и полосчатые габбро, габ
бро-нориты, меланократовые и лейкократовые; 
относительно большой процент составляют оли- 
виновые разновидности габброидов, в том числе 
троктолиты. Полосчатость варьирует от резкой, 
тонкой (доли сантиметра) до грубой неясной или 
градационной, типичной кумулятивной (сантиме
тры-дециметры), иногда с четкой линейно-плос
костной, трахитоидной ориентировкой минералов 
или шлирово-полосчатыми деформационными 
структурами пластического течения. Типичный 
состав полос: плагиоклаз + клинопироксен + ти- 
таномагнетит ± оливин — ► плагиоклаз + ортопи



роксен ± амфибол — ► плагиоклаз + оливин с тон
кими каймами амфибола вокруг оливина; неред
ко клинопироксен образует крупные (0.5-2 см) 
округлые ойкокристы с пойкилитовыми включе
ниями тонких призм оливина. Лейкократовые 
разновидности габбро иногда переходят в анорто
зиты с директивной ориентировкой призматичес
кого плагиоклаза.

Встречены нетипичные разновидности габбро- 
идов, представленные породами с пегматоидными 
и брекчиевидными магматическими структурами, 
состоящими, как правило, из плагиоклаза, клино- 
пироксена, роговой обманки и титаномагнетита. 
Структурно устанавливается, по крайней мере, 
два этапа брекчирования. Первый этап выражен 
дроблением, рекристаллизацией крупных призм 
плагиоклаза и пироксенов вдоль трещин, в кото
рых развивается мелкозернистый плагиоклаз, ко
ричнево-зеленый или темно-зеленый амфибол, 
рудный минерал, апатит, сфен и циркон. Следую
щий этап выражен образованием ветвящихся 
прожилков кварца, амфибола и жилок плагиог- 
ранитного состава, иногда зональных, с каймами 
амфибола по периферии.

Габбро и габбро-нориты образуют также жи
лы (мощностью от долей сантиметра до 4 см) в 
лерцолитах и гарцбургитах. Отдельные крупные 
обломки габбро содержат небольшие включения 
серпентинизированных ультрабазитов. На грани
це габбро и ультрамафитов развиваются амфибо
лы двух-трех генераций (паргасит -  роговая об
манка — ► актинолит); плагиоклаз, как правило, 
соссюритизирован.

Многие габброиды сильно изменены. Их мета
морфические изменения представлены: а) сред
не-, низкотемпературной гидратацией первичных 
силикатов без существенного динамометамор
физма (частичное и полное замещение пироксе
нов и плагиоклазов амфиболами и хлоритом); 
б) деформационными структурами, образован
ными в ходе пластического течения габброидов в 
условиях амфиболитовой и эпидот-зеленосланце- 
вой фаций метаморфизма и в) более поздним 
мощным рассланцеванием, катаклазом и милони- 
тизацией габброидов, которые сопровождались 
образованием амфибол-хлорит-эпидот-цоизито- 
вой тонко- и криптозернистой основной массы, 
насыщенной будинированными обломками мине
ралов и пород. Наличие в рассланцованных поро
дах хаотической плойчатости, борозд скольже
ния на поверхности образцов, а также фрагмен
тов мелких складок с четко выраженными 
шарнирами, вдоль которых ориентирована линей
ность, указывают на то, что тектонические движе
ния развивались в условиях сдвига, возможно, с на
клонными сместителями. Наибольшее распрост
ранение эти породы получили в районах 
восточной части впадины Маркова и Рудного по

лигона, где были обнаружены фрагменты массив
ной и прожилково-вкрапленной сульфидной руды.

По вещественному составу изученные габбро
иды обнаруживают существенные вариации. Их 
общей чертой за некоторым исключением явля
ются крайне низкие концентрации калия (К20
0.04-0.12%) и фосфора (Р20 5 0.01-0.09%).

Широким распространением пользуются по
роды с низким и очень низким содержанием ТЮ2 
(0.01-0.15%), также для большинства из них свой
ственны низкие величины содержания Si02 (41.5- 
45.4%). Минералогически они сложены, главным 
образом, оливином и плагиоклазом и относитель
но редкими ксеноморфными зернами клинопи- 
роксена. Встречаются акцессорные шпинели. 
Среди низкотитанистых разностей выделяется 
три разновидности. Первая из них представлена 
собственно троктолитами. Для собственно трок- 
толитов характерны высокие и очень высокие 
концентрации магния (MgO 14—17%) и умеренно 
высокие -  глинозема (А12Оэ 17.9-20.1%), низкие 
содержания Na20  (1.12-1.7%) и умереннонизкие -  
FeO (4.3-7.7%). Вторая разновидность представ
лена породами, переходными между собственно 
троктолитами и анортозитами, -  лейкократовыми 
троктолитами. Последние в отличие от собствен
но троктолитов имеют очень высокие содержа
ния глинозема (А12Оэ 19.4-27.6%) и кальция (СаО 
12.6-14%), пониженные концентрации магния 
(MgO 4.1-9.5%) и очень низкие -  железа (FeO 2.8- 
3.9%), содержание натрия в целом более высокое 
(Na20  1.8-2.9%). Для третьей разновидности, ко
торая петрографически может быть определена 
как меланократовый троктолит, также характер
ны очень высокие содержания магния (MgO 15.3- 
18.2%), но при низкой концентрации глинозема 
(А12Оэ 11.4-15.6%), кальция (СаО 7.3-9.8%) и на
трия (Na20  1.2-1.6%).

Наибольшим распространением среди изучен
ных габброидов пользуются разности, имеющие 
более высокие содержания титана (ТЮ2 0.3-0.7%). 
Минералогически они сложены преимуществен
но плагиоклазом и клинопироксеном, некоторые 
образцы содержат также оливин и ортопироксен, 
поэтому они могут быть классифицированы как 
собственно габбро, габбро-нориты, оливиновое 
габбро. Для этой группы свойственны широкие 
вариации всех петрогенных окислов, но в среднем 
они имеют более высокие концентрации кремне
зема (Si02 45.3-52.56%). В этой же группе оказа
лись пегматоидные габбро, которые слагают жи
лы в серпентинизированных перидотитах. Для 
них свойственны широкие вариации в содержа
нии кремнезема, глинозема, кальция и натрия.

В целом довольно представительна группа 
собственно габбро с относительно высокими со
держаниями титана. Они образуют две совокуп
ности пород. Одна из них выделяется умеренно



высокими содержаниями титана (ТЮ2 1.1-1.3%), 
натрия (Na20  2.6-3.68%), железа (FeO 7.5-8.4%) и 
кремния Si02 (48.3-50.95%). Другая характеризу
ется очень высокими концентрациями Si02 (53— 
56.75%), Na20  (4.12-6.78%) и Р20 5 (0.57-1.29%), 
более высоким содержанием титана (ТЮ2 1.44- 
2.58%), повышенной концентрацией калия (К20
0.17-0.8%), низкой -  магния (MgO 2.16-3.06%) и 
кальция (СаО 5.42-8.15%). Среди этой разновид
ности пород охарактеризован образец габбро с 
повышенным содержанием рудного минерала. 
Отличительной чертой его химического состава 
является очень высокая концентрация железа 
(FeO 16.5%).

Проведенное изучение химического состава 
габброидов, основные выводы которого пред
ставлены выше, позволяет выделить среди них 
четыре группы, характеризующиеся специфичес
кими особенностями состава. Первая группа 
представлена троктолитами и выделяется по 
очень низким содержаниям титана и кремнезема. 
В зависимости от минеральных соотношений в 
этой группе различаются три подгруппы, глав
ным образом, по соотношению магнезиальности 
и глиноземистости. Вторая группа образована 
габбро, габбро-норитами, оливиновыми габбро, 
которые имеют более высокие содержания тита
на и кремнезема и средние значения остальных 
петрогенных окислов. Третья группа -  это в ос
новном габбро, имеющие заметно более высокие 
концентрации кремния и титана, характерные 
для большинства базальтов, изливающихся на оке
анское дно, что можно отметить и для остальных 
петрогенных окислов в этих габбро. Четвертая 
группа выделяется заметно повышенными содер
жаниями кремнезема, титана, фосфора и калия.

Для отдельных образцов из первых трех групп 
было проведено изучение распределения редко
земельных элементов (рис. 9). Полученные спек
тры РЗЭ указывают на то, что исходным распла
вом для формирования этих пород были толеиты 
N-типа MORB. Один от другого данные спектры 
отличаются по абсолютным значениям концент
раций элементов, свидетельствуя о том, что поро
ды образовались на разных стадиях дифференци
ации магматического расплава. Наиболее прими
тивные из них -  троктолиты первой группы, 
более дифференцированные разности -  габбро 
второй группы, и заметно более дифференциро
ванные -  габбро третьей группы. Кумулятивная 
природа габброидов первых двух петрохимичес- 
ких групп отчетливо подчеркивается интенсив
ной положительной европиевой аномалией на 
спектрах РЗЭ, характеризующих породы этой 
группы. Следует отметить, что проанализирован
ный образец габбро третьей группы выделяется 
некоторым обогащением легкими лантаноидами, 
что указывает на примешивание к его исходному 
расплаву вещества обогащенной мантии.

Рис. 9. Диаграмма распределения редкоземельных 
элементов в габброидах
1 -  троктолиты первой группы (обр. 2234/12); 2 -  габ
бро второй группы (обр. 2240/2); 3 -  габбро третьей 
группы (обр. 2234/24)

Наличие среди габбро четвертой группы 
очень высококалиевых разностей (К20  0.8%) ука
зывает на то, что данные породы могли кристал
лизоваться из обогащенных расплавов.

При составлении выделенных групп габброи
дов с классическим разрезом океанической коры 
видно, что породы первой и второй группы соот
ветствуют полосчатому комплексу, слагающему 
низы 3-го слоя океанической коры, при этом по
роды второй группы характеризуют более высо
кие горизонты полосчатого комплекса. К этой 
же группе относятся и габбро, слагающие жилы в 
перидотитах. Это свидетельствует о том, что по
лосчатый комплекс формировался внутри пери- 
дотитового субстрата. Габброиды третьей груп
пы представляют уровень изотропных габбро, 
сформировавшихся уже из эволюционированных 
базальтовых расплавов. Габброиды четвертой 
группы, по-видимому, характеризуют наиболее 
верхние участки разреза 3-го слоя, сформировав
шиеся на последних этапах активности магмати
ческой камеры. Вероятно, они претерпели замет
ное воздействие интеркумулусной жидкости, ко
торая, судя по набору пород в драгированном 
материале, могла иметь плагиогранитный состав. 
На это указывают и наблюдающиеся соотноше
ния между плагиогранитами и габброидами.

Породы первой и второй группы встречены в 
различных структурах, удаленных к северу от 
разлома Сьерра-Леоне. Породы третьей и чет
вертой группы распространены только в преде
лах рудовмещающих структур -  на Рудном поли
гоне и во впадине Маркова и непосредственно 
вблизи них, при этом они ассоциируют с габброи
дами первых двух групп, которые также здесь ши
роко представлены. Эти особенности пространст
венного распространения габброидов различного 
состава находят хорошее соответствие с распре
делением различных базальтов в пределах райо
на Сьерра-Леоне. Низкотитанистые в целом вы
сокомагнезиальные габброиды пространственно 
ассоциируют с высокомагнезиальными слабо



дифференцированными базальтами. Базальты 
рудовмещающих структур образуют протяжен
ную дифференцированную серию, включая, в 
том числе, и высокомагнезиальные разности. 
Аналогично габброиды, встреченные на этих 
участках, образуют протяженный ряд дифферен
циации, указывая на продолжительную эволю
цию магматической камеры. И среди базальтов, и 
среди габброидов, характеризующих рудовмеща
ющие структуры, обнаружены производные обо
гащенных расплавов, наряду с доминирующими 
представителями деплетированных выплавок.

Ультрамафиты. Борта рифтовой долины, 
рифтовые горы (ст. S2235) и нередко днище риф- 
товых впадин (см. рис. 3,4) сложены преимущест
венно различными ультраосновными породами, 
среди которых преобладают лерцолиты с порфи- 
рокластическими текстурами. Распространены 
также гарцбургиты и дуниты. Дуниты слагают 
30-40-сантиметровые глыбы и нередко содержат 
струйчато-полосчатые или шлировые скопления 
средне-, густовкрапленного мелко- или крупно
зернистого хромита. Это позволяет предпола
гать, что дуниты формируют довольно крупные 
тела среди гарцбургитов, а не только полосы и 
жилы. Особенно много дунитов встречено в верх
ней части западного борта рифтовой долины на 
станции S2229 и на противоположном восточном 
борту, также в верхней его части, на станциях 
S2231 и S2232, а также на станции 11060. Практи
чески всегда перидотиты ассоциируют с продук
тами их динамометаморфического преобразова
ния: змеевиками, серпентин-хлоритовыми и сер- 
пентин-амфибол-тальковыми сланцами.

Макроскопическая характеристика ультрама- 
фитов дает, в определенной мере, представление 
об условиях их нахождения и преобразований на 
океанском дне, поскольку эти породы легко вовле
каются во многие экзогенные процессы, становясь 
их индикаторами. Глыбы и обломки ультрамафи- 
тов с многочисленными зеркалами скольжения из
влечены, в основном, из мягких (неконсолидиро
ванных) голубовато-серых или охристо-желтых 
глин, и только на станции S2232 они включены в 
плотную консолидированную серпентинитовую 
брекчию. Разные условия серпентинизации и вы
ветривания ультрамафитов обусловливают охри
сто-желтые, темно-серые, черные, темно-зеле
ные, яблочно-зеленые и вишнево-красноватые 
окраски. Образование разных форм окислов желе
за, являющихся индикаторами условий вторичных 
процессов, связано с низко-среднетемпературной 
гидротермальной переработкой уже серпентинизи- 
рованных ультрамафитов и их последующими из
менениями при взаимодействии с циркулировав
шей нагретой морской водой. Условия гидротер
мальных процессов, ведущих к образованию 
гематита, карбонатизации, образованию жил цео
литов и выносу двухвалентных катионов (Mg, Fe)

из пород, очевидно, сильно различались на изу
ченной площади. Так, обилие карбонатных про
жилков, цементирующих разрушенные серпенти
ниты, серпентин-карбонатные брекчии, офикаль- 
циты наблюдались на западном борту рифтовой 
долины (станции S2231 и S2232); красноватые, 
красно-черные серпентиниты с гематитом в 
большом количестве присутствуют на станциях 
S2232 и S2250 и встречаются почти на всех стан
циях в ассоциации с зелеными серпентинитами.

Наряду с сильно выветрелыми, гидротермаль
но переработанными серпентинизированными и 
карбонатизированными ультрамафитами, рас
пространенными в основном на поднятиях в обла
стях нетрансформных смещений, во впадине 
Маркова (ст. 11063,11068), в большом количестве 
подняты совершенно свежие, без следов низко
температурных изменений лерцолиты, гарцбур
гиты и оливиновые энстатититы. На многих стан
циях подняты образцы гарцбургитов и дунитов с 
жилами мелкозернистого и пегматоидного габ
бро: S2229, S2244, S2245, S2250, 11060, 11063, 
11068. Мощность этих жил колеблется от долей 
сантиметра до 3-4 см, контакты нерезкие, и по 
простиранию жилы переходят в цепочки плаги
оклаза и (или) диопсида. Форма жил меняется от 
прямолинейной до извилистой; ветвящиеся жилы 
пересекают полосчатость и линейно-плоскост
ные ориентировки перидотитов. В дунитах отме
чены пластические сдвиговые деформации на 
контакте с метагаббровой жилой (образец 
S2229/20), свидетельствующие о внедрении рас
плавов по трещинам, в том числе сдвиговым, в ос
тывающие перидотиты. В экзоконтактах жил на
блюдается рекристаллизация оливина, образова
ние светло-желтого плеохроирующего амфибола, 
иногда импрегнация плагиоклаза. Обилие жил 
габбро в ультрамафитах отражает, вероятно, тот 
факт, что на океанское дно выведена область 
контакта реститовых и плутонических комплек
сов (петрологическая граница кора -  мантия).

Состав и структура ультрамафитов. В подня
том материале представлен весь ряд реститовых 
ультрамафитов по степени их деплетирования: 
лерцолиты -  гарцбургиты -  дуниты + оливиновые 
энстатититы. В крупных глыбах видна полосчатая 
структура перидотитов, обусловленная неравно
мерным распределением крупных зерен пироксе- 
нов. Как правило, проявлена четкая плоскостная 
ориентировка пироксенов и хромшпинелидов, а 
также линейность энстатит-хромшпинелевых аг
регатов. Типичные структуры сплошного твердо
пластического течения ультрамафитов выраже
ны агрегатной, мономинеральной и “pull-apart” 
типами линейности и видимой плоскостной ориен
тировкой пироксенов и хромшпинелидов (уплощен- 
ность -  плоскость F), конформной полосчатости (S) 
или секущей ее. Преобладают порфирокластичес- 
кие грубозернистые структуры перидотитов; ти-



личные милонитовые структуры относительно 
редки.

Впервые встречена особая разновидность пе
ридотитов -  совершенно свежие породы с нерав
номерным и, вероятно, незакономерным распре
делением орто- и клинопироксенов. В них слабо 
проявлена плоскостная ориентировка минералов; 
пироксены образуют шлировидные скопления 
или одиночные зерна, рассеянные среди полиго
нальнозернистого оливина (0.5-1.5 мм) с редкими 
реликтами крупных (до 8 мм) деформированных 
оливинов с полосами излома. Крупные энстатиты 
(4-7 мм) деформированы с изгибом трещин спай
ности и рекристаллизованы, замещены тонкозер
нистым оливин-диопсидовым агрегатом по краям 
и “обтерты”, развернуты в разных направлениях. 
Диопсиды трещиноваты, деформированы и бо
лее сильно, чем энстатиты, замещены по перифе
рии и по трещинам криптозернистым агрегатом 
оливина + амфибола. Хромшпинелид коричнево
красноватый, субгедральный (1-4 мм), образует 
цепочки и скопления рядом с энстатитом. Во мно
гих образцах присутствуют тончайшие (от 0.01 мм 
до 2 мм) прожилки мелкозернистого плагиокла
за, пространственно ассоциирующие с зонами 
особенно интенсивных деформаций и рекристал
лизации породы. Вдоль границ плагиоклаза с 
оливином и энстатитом развиты тонкие лейсты 
бесцветного хлорита и мелкоигольчатые амфи
болы. В целом главная особенность этих пород 
состоит в глубокой высокотемпературной рекри
сталлизации всех минералов и особенно оливина.

По составу минералов ультрабазиты подразде
ляются на две группы (рис. 10, 11). Породы пер
вой группы -  слабо деплетированные лерцолиты -  
слагают верхнюю часть поперечного поднятия в 
области нетрансформного смещения 6° 15' с.ш. на 
станциях S2231 и S2232; породы второй группы -  
умеренно деплетированные лерцолиты и гарц- 
бургиты -  слагают основную часть структур, где 
обнажены ультрамафиты (см. рис. 3) (ст. S2231, 
S2229, S2236, S2240, S2244, S2245). Ультрамафи
ты первой группы содержат оливин с Mg# 86-91, 
энстатит с Mg# 90.8-91.5 при содержании А120 3 
2.7-4%, клинопироксен, содержащий от 3.6 до 
5.5% А120 3 и около 0.2% Na20. Низкая хромис- 
тость шпинелида (Сг# 19-25) вкупе с составами 
силикатов указывает на низкую степень частич
ного плавления перидотитов -  около 12% [14]. 
В свежих рекристаллизованных перидотитах стан
ций 11060 и 11063 оливин с Mg# 90-91 ассоциирует 
с глиноземистым энстатитом (А120 3 3.3-3.9%) и 
среднехромистым шпинелидом с Сг# 33-35; диоп
сид первой генерации содержит глинозема мень
ше, чем энстатит, -  2.9%, что связано с частичным 
замещением диопсида паргаситовой роговой об
манкой. На рис. 9 и 10 видно сходство составов 
свежих лерцолитов-гарцбургитов с составами 
чрезвычайно сильно деформированных, рекрис-
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Рис. 10. Диаграмма соотношений хромистости в 
хромшпинелид ах и А120 3 в ортопироксенах ультраба- 
зитов
Станции драгирования: 1- S2231, S2232,2 -  S2240, 3 -  
S2244, 4 -  S2245,5 -  S2250, 6 -11063

Ci#

Рис. 11. Диаграмма хромистость-магнезиальность в 
хромшпинелид ах ультрабазитов 
Станции драгирования: 1 -  S2229,2 -  S2231,3 -  S2232, 
4 -  S2236, 5 -  S2240, 6 -  S2244, 7 -  S2245, 8 -  S2250, 
9 -  S1035,10-11063



таллизованных перидотитов и милонитов по ним 
из разлома Сан-Паулу.

Для пород второй группы характерны боль
шие вариации магнезиальности силикатов -  оли
вин с Mg# 90-91, энстатит с Mg# 89.0-91.7. Содер
жания А120 3 в  ортопироксене варьируют от 1.8 до 
3.4%, а в клинопироксене -  от 3.65 до 5%. Хроми- 
стость шпинелидов также широко варьирует: Сг# 
28—42, при преобладании значений 28-35. Поро
ды такого состава соответствуют реститам со 
степенью частичного плавления 14—16% [14].

На станциях S2244 и S2250 встречены гарцбур- 
гиты с высокохромистыми (Сг# 46-53) и одновре
менно высокотитанистыми (ТЮ2 0.24-1%) акцес
сорными хромшпинелидами. В этих же породах 
пироксены имеют аномально высокие значения 
отношения Сг20 з/А120 3 (относительно низкие со
держания А120 3 при стабильно высоком содержа
нии Сг20 3) и низкую магнезиальность оливинов -  
Mg# 88—81. Это свидетельствует о неравновеснос- 
ти минеральных парагенезисов ультрамафитов и 
вероятном изменении составов минералов после 
отделения расплавов в результате последующих 
метасоматических процессов, вызванных импрег
нацией базальтовых расплавов.

Таким образом, в районе Сьерра-Леоне преоб
ладают умеренно деплетированные перидотиты с 
небольшими вариациями степени частичного 
плавления. Поэтому литосферную мантию об
суждаемой области Срединно-Атлантического 
хребта можно рассматривать как относительно 
однородную. Единственная структура, где встре
чены ультрабазиты с меньшей степенью деплети- 
рованности, -  небольшое поднятие, расположен
ное на 6°09' с.ш., между перекрывающимися (про
градирующими) сегментами рифтовых долин.

Продукты средне-низкотемпературной гидрата
ции и динамометаморфизма перидотитов и дунитов 
представлены рассланцованными серпентинитами, 
тальк-серпентиновыми сланцами, талькитами, зме
евиками с обильными зеркалами скольжения и 
жилами хризотил-асбеста, присутствующими во 
многих драгах и особенно -  на станциях S2232 и 
S2244. В восточном борту рифтовой долины на 
станции S2229 поднят массивный талькит (обр. 
S2229/12), представляющий редкий случай псев- 
доморфного замещения энстатитового дунита 
тонкочешуйчатым тальком, с сохранением всех 
деталей первичной структуры породы и ксено- 
морфного оранжево-желтого хромшпинелида. 
То обстоятельство, что сквозь тальковый агрегат 
отчетливо проступает ячеистая структура пе- 
тельчато-серпентинизированного оливина, поз
воляет предполагать псевдоморфное замещение 
уже серпентинизированной породы -  “пропари
вание” ее горячими растворами.

Рассланцованные серпентиниты состоят из че
шуйчато-листоватого серпентина с примесью хло

рита, талька и магнетита, иногда -  актинолита и 
реликтов хромшпинелида. С увеличением количе
ства талька породы приобретают зеленовато-бе
лый цвет, первичная текстура в них, как правило, 
не сохраняется. Змеевики -  темно-зеленые, чер
ные породы, изобилующие зеркалами скольжения. 
Как правило, в них присутствуют многочисленные 
жилы длинноволокнистого голубовато-зеленовато
го, зеленовато-белого хризотил-асбеста. В серпен- 
тинизированном порфирокластическом перидоти
те обр. S2244/21 по зеркалам скольжения развита 
обильная сульфидная и самородная минерализа
ция: ярко-желтые, золотистые и розовато-желтые 
рудные минералы (пирит, пирротин, пентландит, 
миллерит), размером 0.3-2.5 мм; часть их растерта 
в виде пластинок по зеркалам скольжения.

ГЛУБИННЫЕ РАСПЛАВЫ 
И ГИДРОТЕРМАЛЬНЫЕ АССОЦИАЦИИ
Результаты исследования составов базальто

вых стекол легли в основу при выяснении параме
тров глубинных расплавов в районе разлома 
Сьерра-Леоне. Оценки условий плавления ман
тийного субстрата с образованием первичных 
магм по методике [17] были проведены для всех 
23 драгировочных станций, на которых были под
няты стекла. В результате оказалось возможным 
выяснить, в первую очередь, характер изменения 
глубин и температур магмогенерации в простран
стве и во времени.

По особенностям распределения глубин и тем
ператур образования расплавов вдоль рифтовой 
зоны Срединно-Атлантического хребта, как и по 
составам стекол, отчетливо выделяются три сег
мента (см. рис. 3). Южный и северный обладают 
устойчивыми параметрами магмогенерации с ми
нимальными для района Сьерра-Леоне глубина
ми (44-55 км) и температурами (1320-1370°С). 
Для центрального сегмента характерны широкие 
вариации с максимальными значениями как глу
бин (45-78 км), так и температур (1330-1450°С) 
плавления мантийного субстрата (рис. 12). Мож
но отметить, что для магматических систем око
ло участков с сульфидным оруденением харак
терно несколько необычное сочетание высоких 
температур с минимальными глубинами.

В разрезе вкрест простирания рифта Средин
но-Атлантического хребта устанавливается зако
номерное симметричное изменение параметров 
генерации глубинных первичных расплавов от 
флангов хребта к рифтовой долине. Как с запада, 
так и с востока одновременно увеличиваются глу
бины (максимальные значения изменяются от 47 
до 55 км) и температуры (от 1340 до 1370°С) маг
могенерации [9]. Таким образом, в районе разло
ма Сьерра-Леоне происходит эволюция во време
ни условий образования первичных расплавов с 
повышением их параметров. Область магмогене-



рации в мантии района Сьерра-Леоне располага
ется на разной глубине (от 44 до 62 км) и обладает 
переменной мощностью от 5-10 до примерно 
30 км. Наибольшее влияние на магматизм рас
смотренного района, в том числе на возможные 
связи магматических систем с рудообразующими 
процессами, оказывает верхняя, наиболее при
ближенная ко дну океана, поверхность магмоге
нерирующего “слоя”. Скорее всего, именно кон
фигурация и температурный режим этой верхней 
пограничной зоны прямо ответственны за харак
тер проявления магматических процессов и ока
зывают существенное влияние на особенности 
гидротермальных рудообразующих систем.

Составы первичных глубинных расплавов рай
она Сьерра-Леоне были рассчитаны по програм
ме КОМАГМАТ на основе данных по базальто
вым стеклам [9]. По содержанию MgO (максимум 
около 20.2% отмечен для станции 11019) исход
ные магмы соответствуют пикробазальтам и эво
люционируют при подъеме к поверхности дна 
океана с ростом содержания Si02 и падением кон
центрации магния до уровня оливиновых базаль
тов. Рассчитанные средние составы первичных 
расплавов более выдержаны по значениям геохи
мических характеристик в отличие от базальто
вых стекол, для которых установлены существен
ные вариации содержания химических компонен
тов. В то же время основные черты изливающихся 
расплавов находятся в явной зависимости от осо
бенностей глубинных магм. В частности, в цент
ральном сегменте последовательно с юга на север 
вдоль рифтовой зоны увеличивается содержание 
магния в исходных расплавах, что находит свое 
отражение в соответствующем изменении геохи
мии стекол в сторону более примитивных (с пони
жением значений К20/ТЮ2 и содержания К20) 
составов. Хорошо соответствует распределение 
К20/ТЮ2 в стеклах изменению данного парамет
ра в начальных расплавах -  совпадение максиму
мов для станции 11068 и минимумов на широте 
около 6° с.ш.

В разрезе вкрест простирания рифтовой зоны 
Срединно-Атлантического хребта содержание 
магния в первичных расплавах заметно увеличи
вается, в то время как значения К20/ТЮ2 явно 
уменьшаются от 0.09 до 0.04. Эти данные свиде
тельствуют о генерации в настоящее время в глу
бинных мантийных условиях района Сьерра-Лео
не более примитивных первичных расплавов, чем 
в прошлом.

Анализ распределения расчетных концентра
ций воды в исходных расплавах района Сьерра- 
Леоне показал, что глубинные магмы в рифте 
Срединно-Атлантического хребта на удалении от 
трансформных разломов очень сухие (0.08-0.12% 
Н20 ), в то время как вблизи разломных зон маг
матические системы в мантии явно обогащены
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Рис. 12. Распределение значений глубин, км и темпе
ратур (Т, °С) магмогенерации вдоль рифтовой зоны 
Срединно-Атлантического хребта 
Серыми полосами показаны условные границы меж
ду отдельными сегментами

водой (от 0.2% для станции S2246 до близких по зна
чениям к обогащенным расплавам типа E-MORB -  
0.3%, S2230) [9]. Таким образом, влияние геодина- 
мических процессов развития трансформных раз
ломов сказывается в накоплении воды в мантийных 
расплавах на глубинах до 60 км (станция S2230).

Особенно широко гидротермальные образо
вания развиты в районе станций S2231, S2232 и 
S2234, расположенных к югу от разлома Сьерра- 
Леоне и приуроченных к резкому изгибу рифто
вой долины. В материале станций S2231, S2232 
они представлены в основном карбонатными 
прожилками в гипербазитах, часто с жеодами, 
щетками и друзами мелких кристалликов. Осо
бый интерес представляют брекчии, состоящие 
из обломков серпентинитов, сцементированных 
карбонатным цементом, на который нарастают 
друзы удлиненных кристалликов (с размерами 
кристаллических фаз до 5 мм) арагонита. На стан
ции S2234 воздействие гидротермальных раство
ров выразилось в замещении клинопироксена ам
фиболами преимущественно актинолитового ряда 
и в широком развитии сульфидов, проникающих 
по трещинкам в измененных вкрапленниках пи- 
роксенов и формирующих самостоятельные фазы 
в основной массе между мелкими удлиненными 
кристалликами плагиоклаза.

В результате проведенных исследований флю
идных включений во вторичных минералах из ба



зальтов станции S2234 было выяснено, что в дан
ном районе активно действуют гидротермальные 
системы с температурами 205-226°С, в растворах 
которых преобладает NaCl с примесью Na2S04 и 
КС1, с общей концентрацией солей 3.8-5%. Не
значительные содержания солей (с преобладани
ем соединений натрия) свидетельствуют о том, 
что источником данных гидротермальных раство
ров была морская вода. Наличие в составе гидро
терм Na2S04 указывает на его активное участие 
при образовании сульфидной минерализации [4].

На станции 11025 получены базальты с кварце
выми жилами (до 5 мм), содержащими пирит, 
халькопирит и атакамит (?), а также амфибол- 
хлоритовые метасоматиты с вкраплениями пири
та [7]. С восточного борта рифтовой впадины 
Маркова (станция 11032) наряду с габброидами 
получено большое количество околорудных ме- 
тасоматитов, содержащих вкрапления сульфи
дов, гидротермальные жилы, содержащие зерна 
сульфидов (сфалерит), а также фрагменты нео- 
кисленной массивной сульфидной руды. Петрогра
фическое изучение показало, что метасоматиты 
сформировались в результате замещения катакла- 
зированных габброидов. По данным рентгенофазо
вого анализа метасоматиты сложены пренитом, 
эпидотом, хлоритом и амфиболом, а руда -  халь
копиритом с небольшой примесью эпидота и хло
рита [7]. Тонкие пленки Fe-Mn окислов с поверх
ности базальтов, полученных из впадины Марко
ва (станция 11043), обогащены Си, Zn, Fe и Мп2+ 
по сравнению с Fe-Mn корками из соседних участ
ков [1].

Многообразие типов серпентинизации и разно
образие состава продуктов подводного выветрива
ния ультрамафитов даже в пределах одной стан
ции: красные гематитизированные серпентиниты, 
черные серпентиниты, насыщенные магнетитом + 
маггемитом и разными формами окислов, гидро
окислов железа, карбонатизация, с образованием 
офикальцитовых брекчий, и присутствие плотных 
л нотифицированных осадочных обвальных брек
чий на станциях S2232,2231, широкое развитие це
олитов -  все это позволяет предполагать актив
ную гидротермальную деятельность на океанском 
дне в районе Сьерра-Леоне в недавнее время.

Прямыми указаниями на наличие современной 
гидротермальной активности в рассматриваемом 
районе можно считать данные CTD-зондирова- 
ния, в ходе которого были измерены температура 
и соленость морской воды на профиле от поверх
ности океана до дна.

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ 
РАЙОНА СЬЕРРА-ЛЕОНЕ

Анализ морфологии, распределения разнотип
ных пород и их деформации в районе между 7° 10'

и 5° с.ш. позволяют определить тектонические 
структуры, характерные для этого региона.

На юге, в районе 5°03' с.ш., простирание риф- 
товых структур меняется с меридионального на 
северо-западное (азимут около 340°). В этом же 
районе (станция 11044) были подняты ультраба- 
зиты. Это, видимо, свидетельствует о том, что из
менения простирания структур имеют тектониче
скую природу. При этом только первая (ближняя 
к оси рифта) гряда рифтовых гор имеет северо- 
западное простирание, в то время как вторая и бо
лее удаленные структуры сохраняют меридио
нальное простирание. Учитывая, что севернее 
(в районе 5°10'-5°19' с.ш.) все структуры имеют 
северо-западное простирание, можно сделать вы
вод, что формирование косых структур в районе 
5°03'-5°10' с.ш. произошло сравнительно недавно. 
Основной разворот рифтовых гор и межгорных 
впадин проходит в районе 5°09'-5°10' с.ш. Север
нее, вплоть до разлома Богданова, меридиональ
ные простирания структур встречаются крайне 
редко. Между 5° 10' и 5°40' с.ш. к западу от рифто
вой долины развиты как линейные хребты, с кру
тыми эскарпами, имеющими тектоническую 
природу, обращенными к востоку, так и изомет- 
ричные поднятия. И те, и другие, по данным дра
гирования, сложены исключительно базальтами, 
причем базальты произошли из обогащенного 
источника [9]. По всей видимости, океаническая 
кора здесь имеет нормальное строение, на что 
указывают и низкие значения аномалий Буге (см. 
рис. 5). Отмечается резкая асимметрия структур 
по отношению к оси рифтовой долины, к востоку 
от которой распространены исключительно уль- 
трабазиты. На всем протяжении от 5° до 
5°48' с.ш. рифтовая долина отчетливо прослежи
вается в виде единой структуры. В районе 5°48' с.ш. 
имеется меридиональная перемычка шириной 
около 8 км и высотой около 700 м, разделяющая 
рифтовую долину на два сегмента. Это линейное 
поднятие сложено преимущественно ультрабази- 
тами и, судя по кулисному расположению струк
тур в пределах гребневой части Среднюю-Атлан
тического хребта, находится в области левосто
роннего нетрансформного смещения. То, что 
граница данного поднятия прихотливо извилис
тая, скорее, свидетельствует о его происхожде
нии как части ранее приподнятого блока, в насто
ящее время расчлененного продвигающимися 
рифтовыми долинами. Отчетливо видно, что се
верная часть южного рифтового сегмента в виде 
клиновидной структуры проградирует в северо- 
западном направлении. Зеркальным отображе
нием являются структуры северного рифта (впа
дина Маркова), проградирующие в южной части 
в юго-восточном направлении. Здесь эта зона 
приурочена к протяженному эскарпу, протягива
ющемуся, по крайней мере, на 40 км. По всей ви
димости, это один из молодых глубинных срывов,



имеющий сбросовую природу, по которому могли 
выводиться глубинные породы (ультрабазиты и 
габброиды), претерпевая метаморфизм и хрупкие 
деформации, о чем свидетельствуют результаты 
драгирования западной части впадины Маркова. 
Восточный борт данной впадины построен слож
нее. Здесь тектонический эскарп северо-западного 
простирания, обращенный в сторону рифтовой до
лины, разбит небольшими меридиональными пра
восторонними сдвигами на отдельные сегменты, 
протяженностью около 2-4 км. То, что в пределах 
впадины Маркова распространены, наряду с ме- 
таморфизованными и тектонизированными, со
вершенно не измененные глубинные породы, сви
детельствует о том, что в ходе спрединга на по
верхность дна выводились крупные целиковые 
блоки литосферы, а такие структуры, как впади
на Маркова (глубиной более 5 км), являются об
ластями некомпенсированного растяжения океа
нической коры. Из нее поднято незначительное 
количество базальтов с очень свежим закалоч
ным стеклом и выявлена повышенная температу
ра придонной воды, что указывает на ее совре
менную активность. Тем не менее впадина запол
нена осадками, мощность которых достигает 
40 м, что говорит о том, что этот участок дна дли
тельное время был тектонически и магматически 
пассивным. В то же время в следующей к западу 
депрессии осадочный чехол отсутствует, и, воз
можно, она является зарождающимся рифтом.

Наиболее крупным из нетрансформных сме
щений района является разлом Сьерра-Леоне. 
Здесь северный сегмент рифтовой долины пере
крывается южным более чем на 20 км. Причем 
обе проградирующие во встречных направлениях 
рифтовые долины оканчиваются в виде несколь
ких клиновидных зон растяжения, прослеживаю
щихся в ранее сформированные структуры греб
невой части Срединно-Атлантического хребта. 
В зоне данного нетрансформного смещения в 
поднятых породах отчетливо фиксируются раз
нообразные деформации. Здесь широко развиты 
тектонические серпентинитовые брекчии с об
ломками как массивных, так и полосчатых перидо
титов с различным характером вторичных измене
ний (от относительно свежих до рассланцованных 
и гидротермально измененных). На обломках по
род в большом количестве имеются зеркала 
скольжения, развиты жилы асбеста и серпофита. 
Цемент брекчии -  глинистый (тальк-серпентини- 
товый).

Как видно из строения наиболее детально дра
гированного сегмента между нетрансформным 
смещением 5°48' с.ш. и разломом Сьерра-Леоне, 
на глубинах 2200-2600 м разрушенные перидоти
ты формируют обвальные брекчии, офикальци- 
ты, тогда как с глубин 3200-4800 м подняты не- 
серпентинизированные перидотиты. Таким обра

зом, есть все основания для вывода о длительном 
полихронном процессе выведения мантийных по
род в этом районе.

В целом район разлома Сьерра-Леоне имеет 
следующее строение. Вкрест простирания рифто- 
вая долина сменяется либо поднятиями (линейны
ми или изометричными), либо пологими и слабо 
расчлененными выровненными впадинами с глу
бинами 3500-3800 м. Склоны поднятий, обращен
ные в сторону рифтовой долины, представляют 
собой крутые тектонические эскарпы. Верти
кальная составляющая перемещений по плоско
стям эскарпов достигает 500 м. Если исходить из 
того, что положение современной рифтовой до
лины сохранялось неизменным в течение продол
жительного времени, то к востоку от оси совре
менного рифта эскарпы должны иметь западное 
падение, а к западу, соответственно, восточное. 
Подавляющее большинство эскарпов, с теми или 
иными отклонениями в простирании, обращено в 
сторону оси современного рифта, что согласуется 
с моделью их образования как поверхностей 
сбросов, сформированных в районе современной 
зоны спрединга. В то же время имеются крупные 
эскарпы с падением плоскости сместителя в про
тивоположную сторону. Это, на наш взгляд, сви
детельствует о том, что имел место перескок оси 
спрединга в широтном направлении с амплитудой 
в первые десятки километров. По-видимому, эта 
зона является зоной растяжения, рассредоточен
ного по всей гребневой части хребта, и, как пока
зал анализ мощностей и характера деформаций 
осадочного чехла, вероятно, здесь можно гово
рить о существовании нескольких рифтов: дейст
вующих, зарождающихся и отмирающих.

Наиболее крупные развороты рифтовых до
лин и сопутствующих структур происходят в трех 
областях (5°48', 6° 15' и 6°50' с.ш.) нетрансформ
ных смещений. Рисунок изгибов линейных гряд 
(поднятий) на границе с областью смещений ука
зывает на то, что деформации рельефа проходи
ли в условиях левого сдвига, по которому смеща
лась ось рифта. Одним из наиболее крупных ле
восторонних сдвигов и является разлом Сьерра- 
Леоне. По кинематике эти области представляют 
собой зоны сдвига без полного разрыва рифто
вых структур [15]. Поля напряжений, характер
ные для сдвиговых зон, приводят к сложному пе
реходу между сегментами рифтовых долин, попа
дающих в данное поле напряжений. Образуются 
структуры перекрывающихся рифтов, когда два 
противоположных рифтовых сегмента в ходе 
растяжения начинают проградировать в меридио
нальном направлении с некоторым смещением 
один относительно другого, образуя кулисооб
разные структуры. По мере разрастания океани
ческого дна и увеличения расстояния между ося
ми рифтовых долин центры спрединга могут 
скачкообразно перемещаться во встречном на



правлении. Этот процесс приводит к тому, что в 
широтном направлении поднятия на бортах риф- 
товых долин чередуются с брошенными сегмен
тами рифтовых долин. Многочисленные текто
нические нарушения различного порядка имеют 
здесь преимущественно северо-западное прости
рание. Такая ориентировка, видимо, связана с су
ществованием, помимо широтной компоненты, 
меридиональной составляющей растяжения. По
ля напряжений, характерные для сдвиговых зон, 
накладываясь на рифтогенез в осевой части спре- 
динга, вероятно, обусловливают и формирование 
крупных впадин в областях изгиба рифтовых до
лин. Как нами было отмечено ранее, наличие в 
рассланцованных породах хаотической плойча- 
тости, борозд скольжения на поверхности образ
цов, а также фрагментов мелких складок с четко 
выраженными шарнирами, вдоль которых ориен
тирована линейность, указывают на то, что тек
тонические движения в зонах нетрансформных 
смещений развивались в условиях сдвига, воз
можно, с наклонными сместителями.

ОСОБЕННОСТИ ГЕОДИНАМИЧЕСКИХ 
УСЛОВИЙ ОБРАЗОВАНИЯ 

ОКЕАНИЧЕСКОЙ ЛИТОСФЕРЫ 
В РАЙОНЕ 7° 10-5° с.ш.

В пределах рассмотренного крупного отрезка 
Срединно-Атлантического хребта сегменты более 
высокого порядка, разделенные зонами нетранс
формных смещений рифтовой долины, имеют раз
ную морфологию и различное геологическое стро
ение. Именно эти структурные, геофизические и 
вещественные различия и вся геологическая кар
тина в целом позволяют реконструировать исто
рию формирования океанической литосферы 
района 7° 10-5° с.ш. за последние несколько мил
лионов лет. Наши представления об этих процес
сах отражены на концептуальных разрезах, пред
ставленных на рис. 4.

Общей чертой геологического строения флан
гов гребневой зоны хребта всего района является 
широкое распространение базальтов. Кроме то
го, в северном и центральном сегментах в виде 
блоков различного размера подняты: а) комплек
сы пород с наблюдаемыми в образцах магматиче
скими контактами, характеризующими прямые 
зоны перехода базальты-долериты-габбро и габ
бро-перидотиты (мантийные реститы); б) боль
шое количество пород плутонических расслоен
ных серий габброидов с кумулятивными структу
рами. На этом основании мы можем судить, что 
1.5-2 млн. лет тому назад (время оценивается при
близительно по средней скорости спрединга, ха
рактерной для этого района Срединно-Атланти
ческого хребта) спрединг океанского дна сопро
вождался интенсивным поступлением расплавов 
с формированием нормального разреза океани

ческой коры. Растяжение коры сопровождалось 
образованием листрических сбросов. Метамор
фические преобразования пород выразились в 
массовой петельчатой серпентинизации ультра- 
мафитов и псевдоморфном замещении темно- 
цветных минералов актинолитом в габброидах. 
Локально проявленное рассланцевание сопро
вождалось низкотемпературной гидратацией всех 
пород разреза.

Начиная с 1.5-2 млн. лет, произошло резкое 
изменение геодинамического режима спрединга, 
выразившееся, в первую очередь, в снижении 
магматической активности. В результате продол
жавшегося растяжения ранее сформированной 
океанической коры на поверхность дна по много
численным глубинным срывам были выведены 
габброиды и реститовые ультрамафиты, в ряде 
случаев, как, например, во впадине Маркова, со
вершенно не измененные. Как следует из анализа 
морфологии современного рельефа, в это время 
активно развивались левосторонние нетранс- 
формные смещения рифтовой долины и имели 
место перескоки оси спрединга. Судя по широко
му распространению глубоко дифференцирован
ных габброидов, разнообразию их структур (от 
мелкозернистых до пегматоидных), как свежих, 
так и серпентинизированных ультрамафитов и 
магматическим соотношениям перидотит-габ
бро, наблюдаемым в образцах, есть основания 
предполагать, что на поверхность дна выведены 
фрагменты крупных магматических камер, сфор
мированных в верхних частях литосферы. И для 
габброидов, и для перидотитов чрезвычайно ха
рактерно развитие разнообразных деформацион
ных текстур: от статической высокотемператур
ной рекристаллизации перидотитов, порфирокла- 
стических и милонитовых структур, образованных 
в ходе пластического течения перидотитов и габ
бро, до брекчевидных текстур габброидов-плаги- 
огранитов. В ходе этого процесса образовалась 
кора, состоящая из тектонически разобщенных, 
деформированных и перемешанных блоков раз
личных пород. Степень этого хаоса максимальна 
в зонах нетрансформных смещений рифтовых до
лин. В рифтовых зонах молодые лавы частично 
перекрывают сложные структурные соотноше
ния между породами.

Развитие мощных зон различных глубинных 
срывов (листрических разломов, сдвигов по зо
нам нетрансформных смещений и др.) сопровож
дались формированием ультраосновных милони- 
тов (ст. S2229), как “сухих”, так и амфиболсодер
жащих, а также флазер-габбро, т.е. относительно 
высокотемпературных (950-750°С), глубинных 
(6-Л км) метаморфитов, отражающих деформа
ционные процессы в верхах литосферы. Возмож
но, большинство из них представляют собой де
формационные зоны, являвшиеся литосферными 
корнями областей нетрансформных смещений.



С к о л о в ы е  д еф о р м а ц и и  я в л я ю т с я  б о л е е  п о зд н и 
ми по  о т н о ш ен и ю  к  л и с т р и ч ес к и м  р а зл о м а м , н а  
ч то  у к а з ы в а ю т  п о д в о р о т ы  п о сл ед н и х  п о  л е в ы м  
сдвигам .

Вероятное проявление метаморфизма, связан
ное с хрупко-пластическими и хрупкими дефор
мациями и с циркуляцией (восходящей горячей) 
морской воды по трещинам в нижней -  средней 
части коры, выражено оталькованием и амфибо- 
лизацией серпентинизированных перидотитов. 
Развитие тальковых псевдоморфоз и венчиков 
амфиболов, наложенных на петельчатую струк
туру частично серпентинизированных и рекрис- 
таллизованных перидотитов и дунитов, позволя
ет говорить о прогрессивном метаморфизме сер
пентинизированных ультрамафитов. В верхних 
частях коры также происходили деформационные 
процессы в условиях эпидот-зеленосланцевой фа
ции метаморфизма, о чем свидетельствует широ
кое распространение катаклазитов и милонитов 
по габброидам станций 11032, 11060, 11069. Это 
тонкозернистые, участками тонкополосчатые 
сланцеватые породы амфибол-хлорит-эпидот- 
цоизитового (?) состава, насыщенные остро
угольными, будинированными обломками зерен 
и пород. Наличие хаотической плойчатости, бо
розд скольжения на поверхности обломков, а так
же фрагментов мелких складок с четко выражен
ными шарнирами, вдоль которых ориентирована 
линейность, указывает на то, что тектонические 
движения развивались в условиях сдвига, возмож
но, с наклонными сместителями. Наибольшее 
распространение эти породы получили в районе 
западной части впадины Маркова-Рудного поли
гона. Вдоль плоскостей сколовых трещин в ульт- 
рамафитах развивались змеевики. Сульфидная 
вкрапленность часто растерта по более поздним 
плоскостям скольжения. Также растерты много
численные жилы длинноволокнистого хризотил- 
асбеста. По зонам деформаций коры происходила 
циркуляция морской воды, которая выщелачива
ла и выносила рудные компоненты из магматиче
ских пород.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Исследования в районе Сьерра-Леоне выявили 

сложную картину формирования Срединно-Ат
лантического хребта в районе 5о-7°10' с.ш. Здесь 
установлены три крупных сегмента хребта, раз
деленные зонами нетрансформных смещений.

Отчетливо фиксируются процессы тектоничес
кого выведения на поверхность корово-мантий
ных пород по наличию многочисленных поверхно
стей скольжения, меланжированию и истиранию 
материала. Характерно широкое распространение 
самых различных деформаций, имевших место на 
разных уровнях литосферы при формировании 
разнообразных глубинных срывов (листрических

разломов, сдвигов по зонам нетрансформных 
смещений и др). Их развитие сопровождалось 
формированием в мантийно-нижнекоровых по
родах разнообразных текстур: от статической 
высокотемпературной рекристаллизации и мило
нитов, образованных в ходе пластического тече
ния, до брекчевидных текстур габброидов-плаги- 
огранитов, имевших место как в “сухих”, так и 
“обводненных условиях” и отражающих дефор
мационные процессы в верхах литосферы. Воз
можно, большинство из них представляют собой 
деформационные зоны, являвшиеся литосферны
ми корнями областей нетрансформных смеще
ний. В ходе этого процесса образовалась кора, со
стоящая из тектонически разобщенных, дефор
мированных и перемешанных блоков различных 
пород.

Установлено по крайней мере два различных 
этапа образования океанической коры. Более 
ранний из них характеризовался интенсивными 
проявлениями магматической активности с изли
янием базальтов и формированием крупных маг
матических камер, в которых дифференциация 
расплавов проходила вплоть до образования пла- 
гиогранитов. Для второго этапа свойственен им
пульсный характер магматической активности с 
формированием хаотического разреза океаниче
ской коры в ходе “сухого спрединга”.

Важным геологическим фактом, имеющим 
прямое отношение к рудным процессам, является 
обнаружение к юго-западу от впадины Маркова 
поля широкого распространения обогащенных 
базальтов (E-MORB) в гребневой части Средин
но-Атлантического хребта, что свидетельствует 
о наличии в этом районе ранее неизвестной ло
кальной мантийной неоднородности.

Проведенные исследования особенностей гео
химических характеристик базальтовых стекол в 
районе Сьерра-Леоне свидетельствуют о том, что 
эволюция магматизма во времени в районе разло
ма Сьерра-Леоне идет с появлением более глу
бинных и высокотемпературных разностей при 
уменьшении влияния материала обогащенного 
источника. Существует определенная простран
ственная связь составов расплавов с проявления
ми сульфидной минерализации, что дает возмож
ность высказать предположение о перспективно
сти этого района на обнаружение сульфидного 
оруденения.

Концентрация разрывной тектоники и разви
тие импульсной магматической активности в 
этом районе Атлантики обусловили интенсивную 
циркуляцию морской воды до пограничной зоны 
кора-мантия. Восходящие нагретые растворы 
просачивались сквозь деформированные, текто
нически дезинтегрированные ультрамафиты, 
габброиды и базальты, слагающие кору, выщела
чивая рудные компоненты, что, в конечном ито



ге, обеспечивало гидротермальный рудогенез в 
зонах разгрузки растворов. Наши наблюдения 
позволяют предположить, что, вероятно, благо
приятными условиями для образования сульфид
ных руд впадины Маркова является сочетание ин
тенсивных тектонических процессов с мощной 
магматической активностью.

Приведенные материалы показывают, что 
рассмотренная область Срединно-Атлантическо
го хребта с пониженной сейсмической активнос
тью имеет сложное строение с сегментацией вто
рого порядка. Резкая неоднородность геологиче
ского строения хребта, коррелирующаяся с 
особенностями современной морфологии релье
фа, позволяет по-новому обсудить и оценить ди
намику формирования океанической коры в ус
ловиях “сухого” спрединга с пульсационно прояв
ляющейся вулканической активностью.

Работы проводились в соответствии с государ
ственной программой “Мировой океан” Минис
терства промышленности, науки и технологий 
Российской Федерации (государственный кон
тракт № МО-3.1.1/3.1.4/4.3.3/5.8(00)П) и при под
держке Российского фонда фундаментальных ис
следований (гранты № 00-05-64235, 02-05-64046, 
02-05-64652).
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A bstract—The structure of the Mid-Atlantic Ridge (MAR) between 7° 10' and 5° N (the Sierra Leone FZ area) 
is discussed. The paper is based on the results of bathymetric and structural studies performed during Cruise 22 
of the R/V Akademik Nikolai Strakhov and Cruise 10 of the R/V Akademik Ioffe in the years 2000-2002. The 
studies performed within the Sierra Leone Fracture Zone have revealed three large segments in the structure of 
the ridge, which are separated by zones of non-transform displacements. Processes of tectonic elevation of 
crustal and mantle rocks to the seafloor have been reliably recorded from the presence of numerous slickensides 
and by evidence of rock crushing and attrition. The evolution of large zones of various deep-seated decolle- 
ments, such as listric faults, strike-slip non-transform displacements, etc., was accompanied by a formation of 
various textures in the mantle and lower-crust rocks. These textures range from those that resulted from static 
high-temperature recrystallization and mylonites, which originated due to a plastic flow, to breccia-like textures 
in gabbroids and plagiogranites, which were formed both in an anhydrous and hydrous environment and reflect 
the deformation processes in the upper layers of the lithosphere. This process has brought about the formation 
of a crust that consists of tectonically separated, deformed, and mixed blocks of various rocks. At least two stag
es in the oceanic crust formation have been revealed. The earlier of them was characterized by intense magmat
ic activity accompanied by basalt eruptions and by a formation of large magmatic chambers where the melts 
differentiated up to a plagiogranite formation. A pulsed magmatism was characteristic of the second stage, and 
it resulted in a formation of a chaotic stratigraphic succession of the oceanic crust in the process of a “dry 
spreading”. A discovery of a large area of enriched basalts (E-MORB type) in the axial part of the Mid-Atlantic 
Ridge southwest of the Markov Basin is an important geological fact directly related to ore-forming processes. 
These basalts indicate a presence in this area of a hitherto unknown local mantle inhomogeneity. A spatial re
lationship between the melt composition and the sulfide mineralization has been recorded, which allows assum
ing prospects of the area with respect to discovering commercial sulfide mineralization. It has been revealed 
that the abundance of faults and the occurrence of pulsed magmatism in this area of the Atlantic brought forth 
an intense circulation of marine water down to the crust-mantle boundary, and that ascending high-temperature 
solutions gave rise to hydrothermal mineralization in the zones of their discharge.
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В предшествующих публикациях авторов были освещены основные черты  тектоники и глубинного 
строения Южной А тлантики и южного сегмента Ц ентральной Атлантики. В данной статье харак
теризуются те же параметры  для северного сегмента, находящегося между 37 и 52° с.ш. О бъекты  
исследования: Нью-Фаундлендская, Западно-Европейская и И берийская глубоководные впадины. 
П оказано различие впадин по времени образования, геологическому строению, истории развития и 
глубинному строению земной коры. В разновременности впадин отраж ается асимметрия в развитии 
главной спрединговой системы океана, порожденная нелинейным проявлением геодинамических 
факторов. Северный сегмент Центральной А тлантики по сравнению с южным характеризуется 
меньшими размерами структурных форм.
Во всех трех впадинах слой ЗА имеет повышенную скорость сейсмических волн (в среднем 7 км/с).
Слой ЗВ (7.2-7.3 км/с) в Иберийской впадине встречается реже, чем в двух других. Сравнение глу
бинного строения впадин северного и южного сегментов Ц ентральной Атлантики показы вает раз
личие скоростных характеристик слоев 1В, 2А, 2С, ЗА. Преобладаю щ ая мощность коры  в северном 
сегменте равна 8.5 км, а в южном -  6 км. К ак показы вает Гравиметрическая карта М ирового океа
на, в северном сегменте превалируют полож ительные аномалии (до 40-50 мГал); в южном -  отри
цательные (до 60 мГал).
Геолого-геофизическая специфика сегментов А тлантики отраж ает особенности глубинной геоди
намики, а такж е крупную неоднородность в строении континентального блока, в пределах которого 
возникли структуры начальной стадии океанского развития.

ВВЕДЕНИЕ
Изучение тектоники и локальных неоднород

ностей глубинного строения океанских котловин в 
последнее время привлекает все возрастающее вни
мание геологов и геофизиков в связи с детальным 
картированием дна и выявлением новых механиз
мов океанского структурообразования. В двух пре
дыдущих статьях [7, 10] авторами были рассмот
рены основные особенности строения земной ко
ры и верхов мантии глубоководных впадин юга 
Центральной Атлантики и Южной Атлантики, 
выявлены структурные неоднородности и пред
ложено их тектоно-геодинамическое объяснение. 
Цель настоящей публикации -  обобщить и про
анализировать данные о морфоструктурах и глу
бинном строении впадин северного сегмента Цен
тральной Атлантики.

Нами принимается деление Атлантического 
океана на три тектонических области 1-го поряд
ка: Южную, Центральную и Северную. Они раз
делены демаркационными разломами Романш, 
приуроченным к экватору, и Чарли Гиббс, про
стирающимся в районе 52° с.ш. Каждая область 
по особенностям строения подразделяется на сег
менты 2-го порядка. В Центральной Атлантике 
выделяется два сегмента, южный и северный,

раздел между которыми проходит в широтной по
лосе Азорских островов (37-40° с.ш.) (рис. 1).

Северный сегмент простирается в направле
нии юг-север на 1600 км; ширина океана здесь со
ставляет 3300 км. От южного сегмента его отли
чают не только меньшие размеры, но и менее 
крупные черты тектонического плана, что в осо
бенности относится к глубоководным впадинам. 
Ниже будет показано, что сегменты различаются 
также и по глубинному строению впадин. Север
ный сегмент столь же определенно отличается и 
от соседнего, относящегося к Северной Атланти
ке. В частности, в последнем значительнее роль 
фрагментов континентальной коры.

Глубоководные впадины, занимая обширные 
площади, относятся к числу ключевых структур, 
изучение которых проливает свет на проблему 
истории тектонического развития океана в дан
ной области. В этом изучении исключительно 
важная роль принадлежит морфоструктурным 
особенностям, данным глубоководного бурения, 
а также сведениям о глубинном строении земной 
коры и более глубокой литосферы. На них и со
средоточено внимание авторов.

Исследования глубинного строения земной ко
ры и верхов мантии выполнены на основе ком-
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Рис. 1. Основные черты тектоники северного сегмента Центральной Атлантики
1 -  рифтовая зона Срединно-Атлантического хребта; 2 -  глубоководные впадины; 3 -  разломы; 4 , 5 -  поднятия: 4 -  
континентальной и 5 -  океанической природы; 6 -  отмерший рифт; 7 -  изобаты, м. Буквенные обозначения: впадины: 
СА -  Северо-Американская, НФ -  Нью-Фаундлендская, ЗЕ  -  Западно-Европейская, И -  Иберийская, Т -  Тагус, ТК -  
трог Кинг; поднятия континентальной природы (подводные выступы континента, внутриокеанические фрагменты): 
Н -  Нью-Фаундлендское, Ф -  Флемиш-Кап, О -  Орфен, Р -  Роколл, Г -  Галисийское; поднятия океанической природы: 
НА -  Новоанглийское, А -  Азорское, НЦ -  Нью-Фаундлендская цепь, Мл -  Милн, АБ -  Азоро-Бискайское, Ш -  Шарко

пьютерной базы данных глубинного сейсмичес
кого зондирования (ГСЗ), составленной в Лабо
ратории сейсмических исследований Института 
океанологии РАН. При ее составлении использо
ваны как обобщающие работы [1-3, 6, 18], так и 
оригинальные публикации. База данных для вы
бранного района Атлантики включает 175 про
филей (станций). Из них на 100 профилях получе
на информация вплоть до раздела Мохо, а на ос
тальных 75 профилях -  только о верхней части 
земной коры. Наиболее изучена методом ГСЗ 
восточная часть региона, а к западу от Срединно- 
Атлантического хребта большая часть профилей 
ГСЗ расположена на континентальном склоне 
Северной Америки. На глубоководные впадины 
региона с глубинами более 4 км приходится 
56 профилей ГСЗ, из которых 37 с информацией 
до раздела Мохо.

При создании базы данных ГСЗ использова
лось общепринятое разделение типичной океан
ской земной коры и верхов мантии (М) на следую
щие сейсмические слои: 1А (сейсмические скорости 
продольных волн 1.6-2.0 км/с), 1В (2.0-3.1 км/с), 
2А (3.2-4.1 км/с), 2В (4.4-5.6 км/с), 2С (5.6-6.2 км/с), 
ЗА (6.4-7.0 км/с), ЗВ (7.2-7.6 км/с), Ml (7.9-8.2 км/с), 
М2 (8.3-9.0 км/с). Эта обобщенная скоростная 
характеристика верхней части океанской лито
сферы в основном подтверждается графиком рас
пределения сейсмических скоростей для рассмат
риваемого района Атлантики (рис. 2,а). Однако 
можно отметить некоторые особенности регио

на: 1) слой 2В имеет два максимума скоростей (4.6 
и 5.0 км/с); 2) максимум скоростей слоя ЗА сме
щен в сторону больших значений -  около 7.0 км/с; 
3) слой ЗВ на гистограмме выражен слабо; 4) гра
ница М2 в верхах мантии в этом регионе практиче
ски не выделяется. Для каждой из исследованных 
впадин построены и проанализированы сейсмиче
ские модели (зависимость скоростей сейсмических 
волн от глубины), графики распределения (гисто
граммы) сейсмических скоростей, глубин и мощ
ностей основных сейсмических слоев земной коры 
и соответствующие карты (где позволяла деталь
ность исследований). В работе широко использо
вались батиметрическая [14] и гравиметрическая 
[20] карты Мирового океана. Некоторые новей
шие сведения почерпнуты из монографии В.Е. Ха
йна [12].

ХАРАКТЕРИСТИКА СТРУКТУР
В пределах северного сегмента Центральной 

Атлантики имеется три глубоководных впадины: 
Нью-Фаундлендская, Западно-Европейская н Ибе
рийская (см. рис. 1).

Нью-Фаундлендская впадина расположена 
между Нью-Фаундлендским плато и Срединно- 
Атлантическим хребтом, простираясь от района 
40° с.ш. до демаркационного разлома Чарли Гиббс 
на расстояние 1300 км. Ширина ее порядка 500 км. 
По сравнению с другими впадинами Центральной 
Атлантики она наименее глубокая: 4500-4600 км.



Рис. 2. Гистограммы сейсмических скоростей земной 
коры и верхов мантии: а -  глубоководных впадин се
верного сегмента Северной Атлантики, 6 -  Иберий
ской впадины, в -  южного и северного сегментов Се
верной Атлантики
1,2 -  сегменты: 1 -  южный, 2 -  северный

Контур впадины очерчивается изобатой 4000 м; 
форма неправильная. Основной гравиметричес
кий фон акватории -  положительные аномалии 
[20]. С западной стороны впадины имеется три кон
тинентальных блока: Нью-Фаундлендское плато, 
его обособленная часть -  поднятие Флемиш-Кап 
и материковый отторженец -  глыбовое поднятие 
Орфен (рис. 3). Поперечник последнего ~100 км. 
Поверхность поднятия лежит на глубинах 1800- 
2000 м. Толща осадочных отложений на нем ма
ломощная. Скв. DSDP 111 пробурено 150 м [15]. 
В самом низу лежат среднеюрские (байос) песча
ники и сланцы, материал которых имеет явно 
континентальное происхождение. Их мощность -  
первые метры. Выше залегает пачка мелковод
ных известковистых песчаников и раковинных

известняков альба-сеномана. Постседиментаци- 
онный разрез (маастрихт-миоцен) представлен 
пелагическими отложениями. Столь значитель
ные изменения в характере седиментации вызва
ны, как это очевидно, тектоническими опускани
ями блока, втянутого в процесс океаногенеза. 
В центральных частях Нью-Фаундлендской впа
дины глубоководное бурение не проводилось, но 
оно осуществлено на юге в районе раздела с Се
веро-Американской впадиной. На глубине 3910 м 
пробурена скв. 384, прошедшая 330 м. Скважина 
вошла в базальты, изливавшиеся в субаэральных 
или мелководных условиях. Над ними залегают 
верхнебарремские-нижнеальбские мелководные 
органогенные известняки, перекрытые глубоко
водными отложениями Маастрихта и кайнозоя. 
Соответственно за последние 105 млн. лет про
изошло погружение данного района на 4000 м. 
В основном оно началось в маастрихтское время, 
как и в районе блока Орфен. Скважина, пробу
ренная в полосе разграничения впадины и Сре
динно-Атлантического хребта (скв. 607, глубина 
дна 3427 м, пройдено 284.4 м), вскрыла разрез в 
очень ограниченном стратиграфическом интер
вале: верхний миоцен-квартер. Разрез представ
лен отложениями открытого океана.

В средней части Нью-Фаундлендской впадины 
выделяется подводное вулканическое поднятие 
Милн, а на юго-западе -  Нью-Фаундлендская гор
ная цепь. Вулканизм, по-видимому, коррелирует- 
ся с азорским и, соответственно, имеет молодой 
возраст.

Насколько можно судить по характеру разви
тия западной окраины впадины, ее формирование 
началось в конце мелового времени.

Профили ГСЗ немногочисленны и сосредото
чены в основном в ее юго-восточной части 
(рис. 4,я). Как видно из сейсмических моделей 
(рис. 5,я), земная кора Нью-Фаундлендской впа
дины характеризуется четко выраженной верти
кальной расслоенностью. Наиболее уверенно на 
гистограмме выделяются коровые слои 1А, 2А, 
2В, 2С и ЗВ, а также верхи мантии (Ml). Слои 1В, 
2С и ЗВ определены на сравнительно небольшом 
количестве профилей ГСЗ.

Слой ЗВ (скорость около 7.2 км/с), который 
обычно связывается с серпентинитами или сер- 
пентинизированными перидотитами, выделен на 
двух профилях ГСЗ на западе котловины (пр. 48,49) 
(см. рис. 4,а) и на трех близко расположенных 
профилях на востоке (пр. 235-237). Мощность 
этого слоя равна 2-3 км.

Слой 2 характеризуется довольно широким диа
пазоном сейсмических скоростей: от 3.5 до 6.2 км/с 
с максимумами на 3.5,4.6 и 6.2 км/с. Его мощность 
равна 1.5-2.0км.

Верхний слой (2А) океанской коры обычно 
связывают со свежими базальтовыми лавами.



Рис. 3. Меридиональный сейсмопрофиль через континентальный блок Орфен между 50-51° с.ш. [15]
Цифры на профиле: 1 -  среднеюрские песчаники -  “фундамент”, 2 -  эвапоритовые диапиры, 3 -  неморские, возможно, 
мелководные отложения байоса, 4 -  альб-сеноманские мелководные известняки, 5-6Ь -  постсеноманские пелагичес
кие отложения

Этот слой выделен в основном на южной и юго- 
западной окраинах Нью-Фаундлендской котлови
ны (см. рис. 4,а). Анализ детальной батиметриче
ской карты и схемы тектоники региона показыва
ет, что участки с наличием этого слоя приурочены 
к зонам разломов или локальным поднятиям дна 
вулканического происхождения. Таким образом, 
обнаружение слоя 2А может быть индикатором 
сравнительно молодой тектонической активнос
ти региона, сопровождавшейся излияниями ба
зальтовых лав.

Мощность земной коры в Нью-Фаундленд- 
ской впадине равна 5-7 км, но она увеличивается 
до 9-10 км в местах, где в составе коры существу
ет слой ЗВ.

Западно-Европейская впадина располагается 
по периферии Западной Европы, имеющей здесь 
обширную шельфовую зону. В основании послед
ней лежат герцинские складчатые комплексы. 
Северным ограничением впадины служит подня
тие Роколл, юго-восточное окончание представ
лено Бискайской впадиной. Южнее разлома Чар
ли Гиббс из-за сложности рельефа граница услов
ная. Конфигурация впадины неправильная. Ее 
протяженность с юга на север -1000 км, ширина -  
порядка 600 км. На востоке простирается оваль
ная по форме абиссальная равнина Поркюпайн, 
ориентированная в северо-западном направле
нии. Глубины дна в ее пределах не очень велики, 
не превышают 4700 м. На гравиметрической кар
те [20] равнина невыразительна. По ее западному

краю выделяется узкая отрицательная линейная 
аномалия, отражающая косой разлом северо-за
падного простирания (см. рис. 1). Еще одна такая 
же аномалия видна южнее, на широте Бискайско
го залива. По ней проходит граница между впади
ной и срединным хребтом. Еще южнее простирает
ся желоб Кинга, охарактеризованный в работе [4]. 
Тем самым можно говорить о значительной сис
теме косых разломных структур, осложняющих 
строение этой части океана. Отметим, что такое 
же простирание имеет и отрезок рифтовой зоны 
Срединно-Атлантического хребта, лежащий юж
нее разлома Чарли Гиббс, а также две линейных 
гравиметрических аномалии, примыкающих к 
западному окончанию этого разлома. Все эти 
структуры вписываются в систему планетарной 
регматической сети трещиноватости.

Как указывалось, юго-восточным окончанием 
Западно-Европейской впадины является Бискай
ская впадина. Ее длина 400 км. От структур Пире
нейского полуострова впадину отделяет крупный 
разлом-надвиг. Дно впадины представлено абис
сальной равниной, лежащей на глубинах 4870- 
4650 м [11]. Впадина возникла на очень ранней 
стадии океаногенеза. В центральной части Запад
но-Европейской впадины глубоководное бурение 
не проводилось, имеются скважины по ее окраи
нам. Близ северо-западного окончания впадины 
на восточном фланге срединного хребта скважи
на 609 (глубина дна 3884 м, пройдено 339.4 м) 
вскрыла лишь отложения верхнего миоцена-
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Рис. 4. Схема расположения профилей ГСЗ в Нью-Фаундлендской (о), Западно-Европейской (6) и Иберийской (в) впадинах 
Зачерненные значки -  с данными до раздела Мохо, незачерненные -  то же без информации о Мохо. Большими круж
ками показаны профили, на которых выделен слой 2А, большими треугольниками -  профили, на которых выделен 
слой ЗВ. Сплошные линии -  изобаты, м

квартера. Также недостаточно информативна 
скв. 610, пробуренная на южном окончании подня
тия Роколл (глубина дна 2417 м, пройдено 723 м). 
Она не вышла из глубоководного миоцена, но, су
дя по сейсмопрофилю, до акустического фунда
мента остался интервал в полтора раза больше 
пройденного. Однако к югу от трога Кинг (скв. 
608, глубина дна 3526 м, пройдено 530.9 м), на 
сравнительно небольшом расстоянии от юго-за
падного угла впадины, вскрыты базальты (15 м), 
перекрытые отложениями среднего эоцена. Сопо
ставление приведенных данных позволяет отме
тить неодинаковость геологических обстановок в 
разных районах океанской периферии впадины.

Со стороны континентальной окраины данных 
больше. Южнее 49° с.ш. здесь пробурен профиль 
скважин, самая западная из которых (скв. 550, глу
бина дна 4432 м, пройдено 720 м) бурилась на дне 
впадины (рис. 6). Пройдены отложения от альба 
до современных, альб-сеноман представлен изве- 
стковистыми аргиллитами, содержащими планк
тонные фораминиферы. Мощность небольшая -  
70 м. Весь остальной разрез (K2-KZ) образован 
глубоководными отложениями, преимуществен

но наннопланктонными илами и мелом. В основа
нии осадочного разреза залегают базальты, среди 
которых встречены прослои известняков с ранне
аптскими органическими остатками. Базальты 
пройдены на 33 м.

Другие скважины профиля бурились на конти
нентальной окраине, структурно выраженной се
рией полуграбенов. Наиболее близкая к океану 
скважина 549 (глубина дна 2539 м, пройдено
1001.5 м) вскрыла герцинский фундамент, на ко
тором залегают морские в основном обломочные 
отложения баррема мощностью несколько сотен 
метров. Они интерпретируются как «шрифто
вые образования трансгрессивного цикла. Пост- 
рифтовые отложения, относящиеся к альбу, отде
лены несогласием. Но верхний альб и часть сено
мана отсутствуют, и разрез продолжается 
пелагическими отложениями верхнего сеномана -  
Маастрихта. Приведенные данные дают основа
ние для заключения, что Западно-Европейская 
впадина начала формироваться в альбское время, 
т.е. раньше, чем противолежащая, Нью-Фаунд- 
лендская. От континентальной окраины впадина 
отделена высоким эскарпом.
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Что касается Бискайской впадины, то на выхо
де Бискайского залива в океан на южном борту 
пробурено две скважины. Скважина 118 (глубина 
дна 4901 м, пройдено -760 м) в основании разреза 
вскрыла базальтовый силл, который перекрыт 
измененными красными глинами верхнего палео
цена -  нижнего эоцена. Выше лежат наннофосси- 
ловые глины среднего эоцена. На время поздний 
эоцен -  олигоцен приходится перерыв. В недале
ко расположенной скважине 119 перерыв фикси
руется в интервале поздний эоцен -  часть олиго
цена. Указанные перерывы коррелируются с эпо
хой альпийского тектогенеза, ярко проявленной 
на юго-западе Европы.

Скважины пробурены также на противопо
ложной стороне Бискайского залива (на его вы
ходе в океан). Одна из них (402) бурилась в верх
ней части континентального склона (глубина
2339.5 м, пройдено 469.5 м). В низах разреза выде
ляется толща, представленная мелководными 
(шельфовыми) мергелистыми известняками, из- 
вестковистыми алевролитами и мелом апта и аль- 
ба, мощностью 237 м. Частично они являются 
дельтовыми отложениями. Под ними, по данным 
сейсмики, залегают мощные разбитые разломами 
предположительно нижнемеловые (доаптские) от
ложения, образовавшиеся в полуграбенах. В апте
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Рис. 5. Сейсмические модели земной коры и верхов мантии Нью-Фаундлендской (а), Западно-Европейской (б) и Ибе
рийской (в) глубоководных впадин
В соответствии с большинством оригинальных публикаций принята упрощенная однородно-слоистая модель среды, 
хотя по новейшим данным все сейсмические слои характеризуются вертикальным градиентом скорости. Номера на 
моделях соответствуют номерам профилей ГСЗ на рис. 4
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рифтинг прекратился, после чего и началось отло
жение пройденного скважиной аптско-альбского 
комплекса, среди которого имеются нижнеаптс
кие пелагические известняки. Под нижнемеловы
ми породами, также по данным сейсмики, лежат 
юрские платформенные карбонатные отложения

предрифтового этапа развития. Приведенные 
данные проливают свет на время образования Би
скайской впадины -  это апт-альб.

Скв. 401, находящаяся на террасе в склоне Би
скайской впадины неподалеку от предыдущей 
(глубина дна 2495 м, пробурено 341 м), остановле-
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Рис. 6. Фрагменты сейсмопрофилей районов глубоководных скважин 550 (а) и 549 (б), пробуренных в восточной части 
Западно-Европейской впадины [18]
Пояснения в тексте. На врезке -  местоположение скважин глубоководного бурения на востоке Западно-Европейской 
впадины
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Рис. 7. Схематический разрез северной окраины Бискайской впадины по данным сейсмики [16]

на в верхнеюрских (кимеридж-портланд) плат
форменных мелководных карбонатных породах. 
Рифтовый этап охватывал интервал времени с 
конца юры по неоком. Погружение началось в 
апте. У подножья террасы пробурена скв. 400 
(глубина дна 4399 м, пробурено 777.5 м). Ее раз
рез окончился в породах верхнего атпа, представ
ленных углистыми алевролитами, мергелистым 
наннофоссиловым мелом и известковистыми але
вролитами, начинающими пострифтовый ком
плекс.

В разрезах всех трех упомянутых скважин име
ется значительное число перерывов.

Общая структура северной Бискайской пас
сивной окраины, основанная на данных сейсмики, 
схематически показана на рис. 7 [16].

В пределах Западно-Европейской впадины 
имеется 12 профилей ГСЗ, причем только на 7 из 
них получена информация до границы Мохо (см. 
рис. 4,6). Возраст литосферы, определенный по 
линейным магнитным аномалиям, увеличивается 
с запада на восток от 50 до 85 млн. лет. Как видно 
из сейсмических моделей (см. рис. 5,6), строение 
земной коры в этом регионе весьма изменчиво: 
мощность коры варьирует от 4 до 8 км (преобла
дающие значения 7-8 км), сейсмические скорости 
и мощности основных слоев изменяются в боль
ших пределах.

Слой ЗВ со скоростью сейсмических волн 7.4- 
7.6 км/с в пределах впадины обнаружен только на 
двух профилях (пр. 4 и 79) на юге региона (см. 
рис. 4,6), но его мощность не определена, так как 
раздел Мохо не был достигнут.

Слой 2А со скоростью 3.5 км/с выделен на 
профилях 142 и 143 вблизи северо-восточного 
склона впадины (см. рис. 4,6). Его мощность рав
на 1.3-1.5 км.

Иберийская впадина оконтуривается изоба
той 5000 км. Она имеет неправильно-округлую 
форму, вытянутую в северо-восточном направле
нии ~ на 600 км, ширина впадины -  400 км. Ее цен
тральную часть занимает абиссальная равнина с 
максимальной глубиной 5390 м. В других районах 
широко развит холмистый рельеф.

От Пиренейского полуострова впадину отде
ляет переходная зона, имеющая разбитую разло
мами структуру, в северной части которой нахо

дится континентальный останец -  Галисийская 
банка. В этой зоне проведены многочисленные 
сейсмические исследования и глубоководное бу
рение, позволившее выявить характер взаимоот
ношения континентальной и океанической коры. 
Западнее Галисийской банки [21] континенталь
ная кора резко утоняется -  от 17 до 2 км в преде
лах Перидотитового хребта, вытянутого парал
лельно континентальной окраине. Непосредст
венно западнее этого хребта мощность коры 
составляет 2.5-3.5 км, но еще далее на запад она 
увеличивается до 7 км. Под Перидотитовым хреб
том выделяется линзовидное тело серпентинизи- 
рованных перидотитов шириной ~60 км, которое 
подстилает утоненные континентальную и океа
ническую коры.

Южнее Галисийской банки континентальная 
кора (сейсмические скорости 5.0-6.6 км/с) также 
утоняется до 2-5 км [13]. Она подстилается, как и 
западнее, серпентинизированными перидотитами 
(скорости 7.3-7.9 км/с). Степень серпентинизации 
изменчива как по вертикали, так и по латерали, 
что указывает на неоднородность геодинамичес- 
ких обстановок. Фрагмент одного из профилей, 
отражающий рельеф и строение фундамента, по
казан на рис. 8.

С запада Иберийская впадина ограничена ли
нейным поднятием глыбовой структуры (Азоро- 
Бискайский хребет), простирающимся в северо- 
восточном направлении. Со стороны Срединно- 
Атлантического хребта к средней части этого 
поднятия подходит уже упоминавшийся желоб 
Кинга, имеющий северо-западное простирание. 
Протяженность поднятия и желоба 750 и 650 км, 
соответственно. Данная пара структур соответст
вует глобальной регматической системе трещи
новатости.

От расположенной севернее Западно-Европей
ской впадины Иберийская впадина отделена ши- 
ротно вытянутой горной группой Шарко, а на юге 
она оканчивается на широте Азорских островов.

Геологический разрез под абиссальной равни
ной впадины вскрыт несколькими скважинами 
глубоководного бурения [19]. На юге пробурена 
скв. 897. Она заложена на глубине дна 5320 м и 
прошла 838 м. Скважина вошла в серпентинизи- 
рованные перидотиты, среди которых есть извест-



Рис. 8. Широтный сейсмопрофиль LG-12 на юго-востоке Иберийской впадины
Восточная часть профиля проходит непосредственно южнее Галисийского поднятия. На профиле видны топография 
фундамента (В), рефлекторы в нем (Н и L) и местоположение скважин глубоководного бурения (указаны номера сква
жин; в скобках -  номера скважин, спроектированных на профиль) [13]

няки раннемелового возраста. Над ними залегает 
пачка аптских черных сланцев, а выше -  неболь
шая пачка песчано-глинистых пород неясного воз
раста. На уровне ~620 м начинается разрез, вклю
чающий все отделы кайнозоя в интервале эоцен- 
плейстоцен. В основном этот разрез представлен 
тонкообломочными породами, но в плиоцене и 
плейстоцене как фации развиты нанноилы. В рас
положенной юго-восточнее скв. 899 интересны 
низы разреза (скважина бурилась на глубине 5291 м 
и прошла 563 м). В нижней части породы пред
ставлены серпентинизированными перидотита
ми, аргиллитами и алевролитами, по которым 
пройдено 75 м. Их самая нижняя часть датируется 
поздним готеривом. Выше залегает серпентини- 
товая брекчия с блоками перидотитов и аргилли
тами (~110 м), возраст которой от раннего апта до 
Маастрихта. Кампан, Маастрихт и эоцен редуци
рованы до нескольких метров (палеоцен не выде
ляется). Верхняя часть разреза (от олигоцена и 
выше) напоминает таковую в скв. 897. Однако на
иболее древние отложения в этом районе обнару
жены в скв. 901, занимающей наиболее восточное 
положение (глубина дна 4718 м, пройдено 248 м). 
Здесь в низах вскрыты турбидиты среднего тито- 
на и позднего титона -  раннего берриаса. На ос
нове регионально-геологических данных можно 
считать, что начало разрушения континента, где 
впоследствии образовалась переходная к океану 
зона, относится к позднему триасу. На это указы
вают континентальные обломочные породы, с 
несогласием перекрывающие герцинский фунда
мент в бассейнах Лузитанском и Порто, прости
рающихся в океане близко от края континента.

Образование обоих бассейнов произошло в пер
вой половине юры и отвечает рифтогенному эта
пу развития. Соответственно начало развития 
Иберийской впадины относится к поздней юре. 
Это доказывается анализом разрезов юга впади
ны, западной окраины Галисийской банки и вос
точной части впадины (скв. 637-641). Что касает
ся упоминавшихся выше перидотитов, то они, су
дя по окружающей геологической ситуации 
(ассоциируют с осадочными породами и серпен- 
тинитовыми брекчиями), находятся во вторичном 
залегании, будучи перемещены по тектоничес
ким срывам.

Профили ГСЗ сконцентрированы в основном 
на западе региона (см. рис. 4,в). В центре впадины 
строение земной коры сравнительно простое (см. 
рис. 5,в, пр. 119 и 131). Мощность коры здесь рав
на 4.5 км. В восточной части впадины строение 
коры более сложное и ее мощность возрастает 
(см. рис. 5,в, пр. 215). На гистограмме скоростей, 
построенной по всем имеющимся данным ГСЗ в 
Иберийской впадине (см. рис. 2,6), достаточно 
четко выделяются все основные слои океанской 
коры и верхов мантии.

ОБСУЖДЕНИЕ
Приведенный выше материал позволяет кон

статировать существенную тектоническую спе
цифику северного сегмента Центральной Атлан
тики, простирающегося между Южной Европой и 
Нью-Фаундлендским регионом. Это относится к 
тектоническим структурам, геологической исто



рии и глубинному строению сегмента. Его текто
нический план характеризуется высоким уровнем 
расчлененности, определяемой в значительной 
мере распространенными в нем сравнительно не
большими по площади глубоководными впадина
ми. От материков впадины отделены разбитыми 
разломами в большинстве сложными по структу
ре континентальными окраинами. Западная ок
раина представлена обширным Нью-Фаундленд- 
ским плато и поднятием дна Флемиш-Кап, имею
щими в основании континентальную кору. Рядом 
с окраиной находится микроконтинент Орфен 
Нолл. На востоке краевая часть океана выраже
на обширным Британским шельфом с его блоко
вым строением, а южнее переходной горст-грабе- 
новой зоной со значительными прогибами, разде
ляющей Пиренейский полуостров и Иберийскую 
впадину. В южной части сегмента выделяется 
группа молодых тектоно-вулканических масси
вов. Наиболее крупный из них Азорский, на про
должении которого в пределах Нью-Фаундленд- 
ской впадины находится массив Милн. Возможно, 
что тектоно-вулканическую природу имеют так
же Азоро-Бискайское поднятие и массив Шарко, 
разграничивающие Западно-Европейскую и Ибе
рийскую впадины. Помимо поперечных разло
мов, структура сегмента осложнена косо ориен
тированными разломами, простирающимися в се
веро-западном направлении. То же простирание 
имеет и известный в литературе трог Кинг, пред
ставляющий собой внутриокеанический рифт, не 
дошедший до стадии спрединга [4]. В свете дан
ных о косых разломах в южной половине Цент
ральной Атлантики [5] и в Южной Атлантике 
[8, 9] упомянутые разломы следует рассматри
вать как фиксаторы планетарной регматической 
сети трещиноватости.

На разломные структры северо-западного 
простирания по обеим сторонам северного сег
мента Центральной Атлантики обращено внима
ние также в публикации Дж. Лефорта и Г. Мил
лера1. Соответствующие системы разломов и зон 
трещиноватости отмечаются в пределах Нью-Фа- 
ундленда, Большой Нью-Фаундлендской Банки, 
Пиренеев, Арморики, Ирландии, Южной Англии 
и их шельфов. Авторы рассматривают все эти си
стемы как возможные свидетельства существова
ния в палеозое (до раскрытия Атлантики) Лабра
дорско-Бискайского пояса разломных структур с 
левосторонним смещением, возникшего в связи с 
коллизионным столкновением Лаврентии и Гонд- 
ваны, ранее разделенных Лабрадорско-Бискай
ским рифтом.

Как можно видеть, наша точка зрения иная 
(имеется в виду регматическая сеть трещиновато
сти). В ее пользу свидетельствует, в частности, су

1 Цитируется по Реферативному журналу "Геология". 2002.
№ 2. Раздел 08-А. 345.

ществование определенно выраженных на океан
ском дне в разных районах Атлантического океа
на, особенно в Южной Атлантике, разломных 
структур северо-восточного простирания. В рас
сматриваемом в данной статье сегменте, как мы 
считаем, в силу интенсивного воздействия нели
нейных геодинамических факторов, приведших к 
резкому изменению тектонической ситуации, та
кие направления оказались в сильной степени ре
дуцированными.

Существенно также то, что косые (северо-за
падного направления) структуры распростране
ны не только в Лабрадорско-Бискайском поясе, 
но по океанскому дну вообще.

Наиболее древней впадиной (и в то же время 
наиболее глубокой) является Иберийская впади
на, начавшая формироваться в конце юрского 
времени. Она расположена в Южной части сег
мента, отражая ранний период атлантического 
океаногенеза. Находящаяся севернее Западно- 
Европейская впадина имеет существенно более 
молодой возраст, пострифтовые отложения от
носятся здесь к альбу. Начало развития впадины 
Бискайского залива, рассматриваемой как часть 
Западной Европейской, относится к раннему ап- 
ту. Данный факт указывает на разновременность 
формирования и пространственную разнонаправ- 
ленность спрединговых центров в этой области 
океана на ранней стадии развития. Что касается 
Нью-Фаундлендской впадины, то она является 
наиболее молодой. Время ее заложения относит
ся, вероятно, к концу мелового периода.

Глубоководные впадины несут в себе инфор
мацию о скорости спредингового процесса. Их 
образование происходит в обстановке растяже
ния земной коры, связанной с раздвигом конти
нентов. Выясняется, что процесс раздвига проте
кал в геологической истории весьма сложно, о 
чем и свидетельствует асимметрия во времени об
разования впадин [9].

Тектоническое своеобразие рассмотренного 
сегмента коррелируется со спецификой его глу
бинного строения.

Как видно из рис. 2, гистограммы сейсмичес
ких скоростей всех трех глубоководных впадин 
севера Центральной Атлантики имеют максиму
мы скоростей 2.0; 3.0; 4.0; 5.0; 7.0 и 8.0 км/с, соот
ветствующие слоям 1А, 1В, 2А, 2В, 2С, ЗА и Ml. 
Интересно отметить, что во всех рассмотренных 
впадинах слой ЗА имеет повышенную скорость 
сейсмических волн (в среднем 7.0 км/с) по сравне
нию со средним значением 6.8 км/с для типичной 
колонки океанской коры. Специфичен сейсмиче
ский разрез Иберийской впадины. Слой ЗВ со 
скоростью 1.2-13 км/с в этой впадине встречает
ся реже, чем в Нью-Фаундлендской и Западно- 
Европейской.



Сравнение глубинного строения впадин север
ного и южного сегментов Центральной Атланти
ки выявляет определенные различия между ними 
(см. рис. 2,в). Основные из них следующие: 1) слой 
1В в южном сегменте характеризуется меньшей 
скоростью (2.7 км/с), чем в северном (3.0 км/с); 
2) слой 2А в южном сегменте имеет дополнитель
ный максимум скорости около 3.6 км/с; 3) слой 2С 
в северном сегменте лучше выражен (имеет чет
кий максимум на 6.0 км/с), чем в южном; 4) преоб
ладающие скорости слоя ЗА в южном сегменте 
ниже (6.8 км/с), чем в северном (7.0 км/с). Преоб
ладающая мощность земной коры в северном сег
менте равна 8.5 км, а в южном -  6 км.

Гравиметрическая карта Мирового океана [20] 
также иллюстрирует различия между северным и 
южным сегментами Центральной Атлантики. 
В первом из них превалируют положительные 
аномалии (до 40-50 мГал); во втором -  отрица
тельные значения (до 60 мГал в Северо-Амери
канской впадине).

ВЫВОДЫ
1. Глубоководные впадины северного сегмен

та Центральной Атлантики различаются по гео
логическому строению, истории развития и глу
бинному строению земной коры. Изменчивость 
геологических разрезов отмечается не только 
между впадинами, но и внутри впадин. На особен
ности в строении впадин Бискайского залива ока
зал влияние альпийский тектогенез. Впадины от
личаются по времени образования: Иберийская, 
наиболее древняя, ее образование относится к 
концу юры; заложение Западно-Европейской 
впадины произошло в альбе, Бискайская впадина 
образовалась в апте; начало формирования Нью
фаундлендской впадины относится, видимо, к 
концу мела. В этой гетерохронности отражается 
асимметрия в развитии спрединга как в простран
стве, так и во времени, порожденная воздействи
ем нелинейных геодинамических эффектов. Ибе
рийской впадине свойственна специфика в глу
бинном строении по сравнению с двумя другими.

2. Северный сегмент Центральной Атлантики, 
если рассматривать его в целом, по сравнению с 
южным характеризуется меньшими размерами 
структурных форм. Глубоководные впадины в 
нем по величине значительно уступают южным 
(Северо-Американской и Канарской) и лежат на 
меньших глубинах. Общая ширина океана здесь 
также намного меньше. Сегмент контрастно вы
деляется по глубинному строению, что особенно 
наглядно видно на гравиметрической карте.

Геологическая специфика сегментов Атланти
ки отражает не только особенности глубинной 
геодинамики, но также неоднородность в строе
нии континентального блока, в пределах которо-
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го возникли структуры начальной стадии океан
ского развития.

3. Регионально-тектонические исследования 
океанского дна в настоящее время представляют 
чрезвычайно необходимое направление в океан
ской геологии, позволяющее ближе подойти к 
раскрытию истинного хода процесса океанообра- 
зования.

Авторы выражают благодарность В.В. Без- 
вербной и О.Ю. Ганже, участвовавшим в состав
лении и анализе базы данных ГСЗ. Работа выпол
нена при поддержке РФФИ (гранты № 00-05-64730, 
00-05-64235, 02-05-64283) и Минпромнауки РФ 
(ФЦП “Мировой океан”).

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Гайнанов А.Г., Корякин Е Д . Геофизические ис

следования земной коры А тлантического океана. 
М.: Недра, 1967. 171 с.

2. Геофизика океанского дна /  Отв. ред. Ю.П. Н е
прочное. М.: Наука, 1979. 470 с.

3. Геофизические поля и строение дна океанских 
котловин /  Отв. ред. Ю.П. Н епрочное. М.: Наука, 
1990. 220 с.

4. Добрецов НЛ., Зоненшайн Л.П., Кузьмин М.И. 
u др. Разрез океанической коры  трога Кинг (Цен
тральная Атлантика) // Изв. А Н  СССР. 1991. № 8. 
С  141-146.

5. Мазарович А.О., Соколов С.Ю. Разломные зоны 
северо-западного простирания Ц ентральной А т
лантики // Геотектоника. 2002. № 3. С. 87-94.

6 . Международный атлас А тлантического океана. 
М.: Межправит. океанограф, комиссия Мингео 
СССР, А Н  СССР, ГУ ГК СССР, 1989-1990. 158 с.

7. Непрочное Ю.П., Пущаровский Ю.М. Неоднород
ности глубинного строения котловин Ц ентраль
ной Атлантики // Докл. РА Н . 2000. Т. 373. № 6 .
С. 800-804.

8. Пущаровский Ю.М. Основные черты  тектоники 
Южной Атлантики. М.: ГЕО С, 2002. 74 с.

9. Пущаровский Ю.М. О структурном развитии Юж
ной Атлантики //Геотектоника. 2002. № 5. С. 45-58.

10. Пущаровский Ю.М., Непрочное Ю.П. Тектоничес
кие неоднородности и глубинное строение глубо
ководных впадин Южной А тлантики // Геотекто
ника. 2002. № 2. С. 15-26.

11. Удинцев Г.Б. Рельеф  и строение дна океанов. М.: 
Недра, 1987. 240 с.

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

13. Chian D., Louden К.Е., Minshull ТА., Whitmarsh R.B. 
Deep structure of ocean-continent transition in the 
Southern Iberia Abissal Plane from seismic refraction 
profiles: Ocean Drilling Program (Leg 149 and 173) 
transect // J. Geophys. Res. 1999. Vol. 104. № B4. 
P. 7443-7462.

14. General bathymetric chart of oceans. Map. 5-th edition. 
Ottawa, 1984.



15. Initial Reports of the Deep Sea Drilling Project. Wash- 
ignton, 1972. Vol. 12. 1243 p.

16. Initial Reports of the Deep Sea Drilling Project. Wash
ington, 1979. Vol. 48. 1183 p.

17. Initial Reports of the Deep Sea Drilling Project. Wash
ington, 1985. Vol. 80. Part 1. 679 p.

18. Noltimier K.C. The geophysics of the North Atlantic ba
sin. The oceanbasins and margins /  Ed. A.E.M. Naim, 
F.G. Stehli. Wash. DC. Amer. Geophys. Union., 1974. 
Vol. 2. The North Atlantic. P. 539-588.

19. Proceedings of the Ocean Drilling Program. Scientific 
results. 1996. Vol. 149. 785 p.

20. Sandwell D.T., Smith WJi.F. Marine gravity anomaly 
from satellite altimetry. Map. 1997. La Jolla.

21. Whitmarsh R.B., White R.S., Horsefield SJ. et al. The 
ocean-continent boundary of the western continental 
margin of Iberia: crustal structure west of Galicia 
B ank // J. Geophys. Res. 1996. Vol. 101. № B12. 
P. 28291-28314.

Рецензент: H.A. Богданов

Tectonics and Deep Structure of Deep-Sea Basins in the North 
of the Central Atlantic Ocean

Yu. M. Pushcharovsky* and Yu. P. Neprochnov**
*Geological Institute (GIN), Russian Academy of Sciences, Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia 

** Shirshov Institute of Oceanology, Russian Academy of Sciences, Nakhimovskii pr. 36, Moscow, 117851 Russia

A bstract—This paper continues the previous publications dealing with the main features of the tectonics and 
deep structure of the South Atlantic Ocean and of the southern segments of the Central Atlantic ocean. The 
same parameters are described here for the northern segment situated between 37 and 52° N. The objects of this 
study were the Newfoundland, West European, and Iberia basins. This paper demonstrates differences between 
them in terms of the origin time, geologic structure, geological history, and deep structure of the Earth crust. 
The heterochroneous development of these basins reflects the asymmetry of the development of the main 
spreading system of the ocean, caused by the nonlinear operation of geodynamic factors. Compared to the 
southern segment of the Central Atlantic Ocean, the northern segment is distinguished by the smaller sizes of 
the structural forms. Layer ЗА is distinguished by its higher velocity (averaging 7 km/s) in all three basins. Lay
er ЗВ (7.2-7.3 km/s) was recorded in the Iberia Basin much more rarely than in the two other basins. The com
parison of the basins of the northern and southern segments of the Central Atlantic Ocean in terms of their deep 
structure revealed velocity differences among the IB, 2A, 2C, and ЗА layers. The most common thickness of 
the crust in the northern segment is 8.5 km, this value being 6 km in the southern segment. As follows from the 
Gravity Map of the W orld Ocean, positive gravity anomalies (up to 40-50 mGal) prevail in the northern seg
ment, and negative (up to 60 mGal), in the southern. The geological and geophysical specifics of the Atlantic 
segments reflect the specifics of the deep geodynamics of the ocean and great heterogeneity in the structure of 
the continental block where the structures o f the early phase of the ocean’s evolution originated.
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В основе концепции тектоники плит леж ит высокая прочность литосферного слоя. Силы, действу
ющ ие в литосфере, относительно невелики, и, несмотря на большие горизонтальные перемещения 
плит, их внутренние части долгое время остаются практически не деформированными. Считается, 
что потеря прочности литосферы проявляется только на границах между плитами, где они испыты
ваю т большие неупругие деформации сжатия, растяжения или сдвига. Резкое размягчение литосфе
ры  время от времени происходит, однако, и во внутриплитных областях. Н а это указы вает быстрое 
формирование крупных флексур фундамента в осадочных бассейнах, невозможное на мощной ли
тосф ере с высокой прочностью. Размягчение литосферы  обусловлено инфильтрацией в нее не
больших объемов поверхностно активных флюидов из мантийных плюмов, а такж е быстрым мета
морфизмом пород основного состава в нижней коре, катализированным инфильтрацией флюида. 
Под влиянием горизонтальных перемещ ений литосферных блоков, разделяемых размягченными 
областями, в последних возникают больш ие деформации. В результате такие внутриплитные обла
сти превращаются в активные границы между плитами. Сближение блоков приводит к сильному 
сжатию  размягченной континентальной литосферы , которая входит затем в состав складчатых по
ясов. Взаимное удаление блоков сопровождается растяжением литосферы  с образованием рифто- 
вых впадин. В ряде областей размягчение мантийной литосферы  приводит к ее замещению менее 
плотной астеносферой. Это обусловило бы стры е новейшие поднятия коры с образованием многих 
крупных горных сооружений и высоких плато. М етаморфизм с уплотнением пород в нижней коре 
при поступлении в нее флюида приводит к быстрым погружениям коры. Таким образом, инфильт
рация в литосферу летучих из астеносферы оказы вается тем ф актором, который обеспечивает раз
витие основных типов быстрых тектонических движений на континентах.

ВВЕДЕНИЕ
На основной части площади Земли литосфера 

имеет большую толщину и высокую прочность. 
Благодаря этому литосферные плиты дрейфуют 
на тысячи километров, не испытывая существен
ных деформаций во внутриплитных областях. Вы
сокая прочность плит позволяет описывать их 
большие горизонтальные перемещения вращени
ем на сфере жестких кусков сферической оболоч
ки, что легло в основу тектоники плит [59]. В не
которые эпохи в отдельных областях на конти
нентах быстро развивались, однако, большие 
деформации с образованием складчатых поясов и 
рифтовых впадин. В такие эпохи скорость дефор
маций возрастала на 3-6 порядков величины по 
сравнению со стабильными платформами, что 
указывает на резкое понижение прочности лито
сферы.

В литосферном слое действуют большие доба
вочные напряжения >0.1-1 кбар = 10-100 МПа, 
сжимающие в одних областях и растягивающие в 
других [2, 73]. Скорее всего, такая ситуация име
ла место по крайней мере с позднего протерозоя, 
когда на большей части площади континентов

уже были сформированы крупные плиты на мощ
ной литосфере. Эпохи быстрых деформаций лито
сферы были, однако, кратковременными: 1-10 млн. 
лет для складчатости и несколько десятков мил
лионов лет для рифтогенеза. В каждой области 
они охватывали лишь небольшую часть времени 
существования континентальной коры, в боль
шинстве областей измеряемого сотнями миллио
нов и миллиардами лет. Отсюда следует, что 
континентальная литосфера основную часть вре
мени сохраняет высокую прочность, лишь изред
ка испытывая резкое размягчение, когда и прояв
ляются складчатость и рифтогенез. Еще одним 
видом крупномасштабных тектонических движе
ний на континентах являются быстрые поднятия 
коры, которые в отдельные короткие эпохи при
водят к формированию высоких плато и горных 
сооружений [17, 26].

В геодинамических построениях необходи
мость резкого размягчения литосферы для про
явления ее сильного сжатия или растяжения 
обычно упускается из виду. Так, в моделях растя
жения по схемам чистого и простого сдвига 
[58,72] рассматриваются только следствия растя



жения, но не затрагивается вопрос, почему оно 
быстро осуществилось в областях, которые до и 
после этого долгое время оставались стабильны
ми. Сжатие коры в складчатых поясах часто опи
сывается надвиганием одной литосферной плиты 
на другую плиту, которая испытывает упругий 
изгиб с образованием передового прогиба 
[64, 68]. При этом предполагается, что в боль
шинстве областей деформационные свойства по
додвигаемой плиты в процессе развития ее под- 
двига сохраняются такими же, какими они были 
до его начала.

Допускается, что сильное падение прочности 
литосферы в отдельных случаях может быть 
обусловлено ее крутым изгибом в передовых про
гибах складчатых поясов [48, 60] и в рифтовых 
впадинах [56]. При сильном изгибе в верхней и ни
жней частях литосферного слоя возникают боль
шие упругие напряжения, превышающие проч
ность пород, что приводит к их хрупкому разру
шению. В результате уменьшается толщина той 
части слоя, которая сохраняет упругие свойства и 
оказывает сопротивление деформациям. При та
ком подходе падение прочности литосферы свя
зывается с силами, действующими вблизи актив
ных границ между плитами и обусловленными их 
дрейфом. Ранее было, однако, показано, что 
сильное размягчение этого слоя происходит и 
внутри плит -  вдали от их активных границ. Там 
оно обусловлено не дрейфом плит, а глубинными 
процессами [7, 42, 43]. В настоящей работе крат
ко рассматривается само явление резкого размяг
чения литосферы и обсуждается связь с ним круп
номасштабных тектонических движений земной 
коры на континентах.

МЕТОДИКА ОЦЕНОК ТОЛЩИНЫ 
УПРУГОЙ ЧАСТИ ЛИТОСФЕРЫ

Под действием некомпенсированных поверх
ностных нагрузок, аномальных масс в коре, а так
же течений в астеносфере литосферный слой ис
пытывает упругий изгиб. Толщина его упругой ча
сти Те обычно оценивается по ширине изгиба 
литосферы L [48]. Для простых оценок можно вос
пользоваться соотношением [40]:

(^)км ~ 5.3 х 10~2[(L)KM]4/3. (1)
В большинстве континентальных областей 

толщина упругой части литосферы Те составляет 
30-40 км и более. При этом согласно (1) ширина 
ее изгиба L > 120-140 км. На холодных кристал
лических щитах Те достигает 70-90 км и там L ~ 
-  220-260 км. В областях с повышенным тепло
вым потоком может происходить сильное размяг
чение пород в нижних частях гранитного и ба
зальтового слоев. В таких областях в литосфере 
могут присутствовать три упругих слоя: в верхней 
части гранитного слоя, в верхней части базальто

вого слоя и в верхах мантийной литосферы. 
В этом случае можно говорить об эффективной 
толщине упругой литосферы, которая по-преж
нему оценивается с помощью соотношения (1). 
Нижняя часть литосферы включает в себя ман
тийный слой, не обладающий упругими свойства
ми, но отличающийся высокой вязкостью и увле
каемый дрейфующими плитами вместе с выше
лежащей упругой частью литосферы. Поэтому 
толщина литосферных плит, понимаемая в обыч
ном смысле этого термина, значительно превы
шает толщину их упругой части.

КРУТЫЕ ФЛЕКСУРЫ 
КАК СВИДЕТЕЛЬСТВО 

РАЗМЯГЧЕНИЯ ЛИТОСФЕРЫ
Во многих осадочных бассейнах в кристалличе

ском фундаменте существуют крутые флексуры, 
которые хорошо видны на картах глубины фунда
мента и на сейсмических профилях [8] и др. Высо
та флексур составляет от нескольких километров 
до 10-12 км и более при ширине L чаще всего в 
20-40 км. Множество таких структур можно ви
деть, например, в осадочных бассейнах Кавказ
ского региона и прилегающих областей (рис. 1). 
При ширине флексур L = 20-40 км оценки толщи
ны упругой литосферы с помощью соотношения 
(1) приводят к значениям Те = 3-7 км, т.е. упругий 
слой в литосфере почти исчезает. В действитель
ности при столь сильном изгибе литосфера долж
на терять свои упругие свойства и деформиро
ваться вязким или хрупким образом.

Крутые флексуры существуют на коре раз
личного возраста -  от архейского и раннепроте
розойского на северной окраине Прикаспийской 
депрессии до герцинского на Скифской плите и 
альпийского в Паннонском бассейне. Они обыч
но формировались за 1-10 млн. лет, сопровождая 
быстрое образование глубоководных бассейнов. 
Ряд флексур расположен вблизи современных ак
тивных границ между плитами, однако в боль
шинстве случаев их формирование происходило в 
те эпохи, когда существенных деформаций на 
этих границах не было. Для иллюстрации харак
терных особенностей подобных структур рассмо
трим следующий пример.

КРУТАЯ ФЛЕКСУРА НА СКЛОНЕ 
ЗАПАДНО-КУБАНСКОГО ПРОГИБА

Эта структура (de) хорошо видна на сейсмиче
ском профиле рис. 2 через западную часть Пред- 
кавказского прогиба. Как видно из данного профи
ля и согласно буровым данным, в мелу (К), палео
цене (Р^ и эоцене (Р2) здесь происходило медленное 
мелководное осадконакопление. В конце эоцена 
в прогибе отлагались мелководные мергели бе- 
логлинской свиты. В самом начале олигоцена, на
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Рис, 1. Глубина кристаллического фундамента (км) в осадочных бассейнах в Кавказском регионе и в прилегающих об
ластях (с изменениями по [13, 29])
В правом верхнем углу рисунка залитыми кружками показаны высота (Н) и ширина (L) крутых флексур фундамента 
в области рис. 1. Для сравнения, по данным [29], значения Н и L показаны также для крутых флексур в Предуральском 
прогибе (крестики), для склонов авлакогенов на Восточно-Европейской платформе (кружки без заливки) и для флек
сур фундамента во внутренней части платформы за пределами авлакогенов (треугольники). Видно, что на стабильных 
участках Восточно-Европейской платформы в области, ограниченной линией I на врезке, углы наклона фундамента 
много меньше, чем в области, ограниченной линией II, -  в бассейнах Кавказского региона, в Предуральском прогибе 
и в авлакогенах на платформе.
7 ,2 -  глубина фундамента по достоверным данным (7) и предполагаемая (2); 3 -  складчатые сооружения Большого и Ма
лого Кавказа, выведенные на поверхность; 4 -  крутые флексуры фундамента; 5 -  линия сейсмического профиля рис. 2

уровне II, за ~1-2 млн. лет в Западно-Кубанском 
прогибе, в полосе шириной ~70 км, эти осадки 
были перекрыты глубоководными майкопскими 
глинами [15,34]. Такая же смена фаций произош
ла к югу от прогиба, в полосе шириной ~60 км на 
шельфе северного склона Большого Кавказа, 
смятом впоследствии. К северу от Западно-Ку
банского прогиба продолжалось медленное осад- 
конакопление в мелководных условиях.

Таким образом, в раннем олигоцене произош
ло быстрое погружение, сформировавшее на 
мелководном шельфе глубоководный прогиб ши
риной около 130 км. Вдоль его северной окраины 
во многих местах быстро образовались клино- 
формы, современная высота которых составляет 
~800 м [1, 30]. С учетом уплотнения осадков на

чальная высота клиноформ и глубина воды в ран
нем олигоцене здесь может быть оценена как 
~ 1000 м. Такую же начальную высоту имел 
склон de. Эоценовые осадки (Р2) на нем сильно 
эродированы, что типично для крутых подводных 
склонов. Это также указывает на значительную 
начальную высоту склона. В дальнейшем, по ме
ре заполнения Западно-Кубанского прогиба осад
ками и изостатического погружения коры под их 
нагрузкой, современная высота склона de увели
чилась в несколько раз и достигла 3.6 км. Ширина 
склона L ~ 30 км. Подставляя это значение в соот
ношение (1), для толщины упругой части лито
сферы получаем очень малую величину Т€~ 5 км.

На рис. 2 крутой изгиб слоев прослеживается 
только в осадках до глубины 7-8 км, в то время



Рис. 2. Южная часть регионального сейсмического профиля через Западно-Кубанский прогиб (АВ на рис. 1) (с изме
нениями по [8])
По вертикали отложено время распространения упругих волн в прямом и обратном направлении в секундах. I-IV -  
кровля слоев: нижнего миоцена (I), эоцена (II), мела (III) и юры (IV). Глубина слоя II в прогибе достигает 6200 м. Вы
сота склона de примерно равна 3600 м

как фундамент в данной области расположен на 
глубине ~12 км. Можно было бы допустить, что 
под склоном de на рис. 2 в начале олигоцена воз
ник крупный сброс или система сбросов, разви
вавшиеся по мере дальнейшего углубления про
гиба. Как показывает большой объем данных 
сейсмического профилирования, в областях риф- 
тогенеза сбросы в фундаменте, ограничивающие 
вращающиеся блоки, во время своего образова
ния обычно проникают в вышележащие осадки 
(см., например, профиль через грабен Викинг в 
Северном море на рис. 1.236 в [3]). На профиле 
рис. 2 все слои, как ниже, так и выше уровня П, 
где произошло быстрое углубление, непрерыв
ны, за исключением небольшого взброса с. От
сюда следует, что под склоном de имел место кру
той изгиб фундамента, указывающий на резкое 
размягчение литосферы. Чтобы понять причину 
этого явления, необходимо установить природу 
быстрого погружения, во время которого произо
шло размягчение литосферного слоя.

В отсутствие значительного растяжения быст
рое погружение литосферы обычно объясняют 
упругим изгибанием плиты под нагрузкой круп
ных тектонических покровов, надвинутых на ее 
окраину в прилегающем складчатом поясе [48,60, 
64, 68]. Сильное сжатие коры с увеличением по

верхностной нагрузки в западной части Большого 
Кавказа имело место в средней юре за 120 млн. 
лет до погружения в раннем олигоцене [10]. Сле
дующая эпоха сильного сжатия началась в конце 
среднего миоцена через 20 млн. лет после быст
рого погружения в начале олигоцена [22, 34]. 
В позднем эоцене -  раннем олигоцене в западной 
части Большого Кавказа можно предполагать 
лишь слабое сжатие коры [15, 31]. Более того, 
для образования широкого и глубокого передово
го прогиба за счет упругого изгиба литосферы 
требуется большое увеличение поверхностной 
нагрузки на окраине плиты, что должно сопро
вождаться крупным поднятием в данной области. 
В начале олигоцена и до среднего миоцена гор
ных сооружений на Большом Кавказе не было 
[19, 21], а отлагавшиеся в Западно-Кубанском 
прогибе турбидиты поступали в него с шельфа, 
расположенного на севере.

В отсутствие перемещения крупных покровов 
на континентальную плиту обычно предполага
ется, что ее начальное прогибание обусловлено 
силой тяги со стороны тяжелой плиты океаниче
ской литосферы, субдуцированной в мантию, но 
оставшейся прикрепленной своим верхним краем 
к континентальной плите [68]. Дополнительное 
погружение на надвинутой плите допускается и



после о к о н ч а н и я  субдукции в связи  с ум ен ьш ен и 
ем  т о л щ и н ы  уп ругой  ч ас ти  п л и т ы , ч т о  п ри води т к  
у вел и ч ен и ю  у гл а  ее  н а к л о н а  п о  н ап р ав л ен и ю  к  
ш овн ой  зо н е  с о д н о в р ем ен н ы м  су ж ен и ем  п р о ги 
ба. В т о р а я  в о зм о ж н ая  п р и ч и н а  д о п о л н и тел ьн о го  
п о гр у ж ен и я  -  у вел и ч ен и е  у гл а  н а к л о н а  п л и ты , 
субдуц и рован н ой  в м ан ти ю , ч т о  п ри води т  к  у ве 
л и ч ен и ю  р азв и в аем о й  е ю  си л ы  тяги .

Субдукция под Большой Кавказ, вероятно, 
имела место к югу от него, закончившись к концу 
средней юры [18, 35]. Во время раннеолигоцено- 
вого погружения шовная зона находилась при
мерно в 400 км к югу от Западно-Кубанского про
гиба. На таком большом расстоянии от нее утоне
ние литосферы на пододвинутой плите или 
изменение угла наклона субдуцированной плиты 
вызовут лишь очень небольшие вертикальные 
смещения. Более того, угол наклона пододвину
той плиты, изогнутой под действием тяги субду
цированной плиты, должен возрастать по направ
лению к шовной зоне. На профиле рис. 2 быстрое 
углубление прогиба к югу наблюдается только на 
отрезке de, а далее к югу, на отрезке bd, дно про
гиба почти плоское (подъем слоев к югу на отрез
ке ab обусловлен вовлечением осадков южной 
части прогиба в общее поднятие Большого Кав
каза, начавшееся в позднем миоцене). Это исклю
чает влияние силы тяги субдуцированной плиты 
на формирование Западно-Кубанского прогиба.

За время сильного сжатия на Большом Кавка
зе в позднем миоцене -  плейстоцене в Западно- 
Кубанском прогибе накопилось около 2.2 км
осадков (см. N, -N 2 на профиле рис. 2). Во вну
тренней части прогиба их мощность примерно по
стоянна. Отсюда следует, что новейшее погруже
ние в нем также не было обусловлено упругим изги
банием Скифской плиты под нагрузкой покровов, 
которые были в это время надвинуты на Боль
шом Кавказе к югу. Это означает, что сжатие 
происходило в условиях резкого размягчения ли
тосферы на Кавказе, благодаря чему в прогибе 
литосфера не реагировала на увеличение нагруз
ки в прилегающем складчатом поясе.

В отсутствие сильного растяжения литосферы 
и столкновения плит крупное погружение коры 
возможно только при значительном уплотнении 
пород в коре или мантии. Такое уплотнение мо
жет быть обусловлено охлаждением пород коры 
и мантии, а также переходом габбро в нижней ко
ре в более плотные гранатовые гранулиты или 
эклогиты [3,39,46]. Охлаждение литосферы про
исходит медленно -  за время ~50-100 млн. лет. 
Быстрые погружения за время ~ 1 млн. лет могут 
быть обусловлены только метаморфизмом в ба
зальтовом слое коры. Для его резкого ускорения 
требуется инфильтрация в нижнюю кору катали
затора -  малого объема водосодержащего флюи
да, который приносится к литосфере небольши

ми плюмами. С уплотнением основных пород в 
нижней коре при поступлении в них флюида и бы
ло связано быстрое погружение в Западно-Ку
банском прогибе в начале олигоцена.

Как показывает изучение обнажений нижней 
коры, где проявился быстрый метаморфизм с уп
лотнением пород при инфильтрации флюида, эти 
процессы сопровождались резким падением вяз
кости пород и их течением [44, 45]. Уплотнение 
базальтового слоя часто приводит к крутому из
гибу вышележащей части коры на окраинах бас
сейнов -  при переходе к областям, где такое уп
лотнение не проявилось. В таких условиях в верх
ней коре, погружающейся вслед за нижней корой, 
испытывающей быстрое уплотнение, возникают 
большие касательные напряжения. Вязкость гор
ных пород падает с увеличением интенсивности 
касательных напряжений. Поэтому их рост в 
верхней коре приводит к ее резкому размягчению 
под крутыми флексурами [43]. В результате под 
ними оказывается размягченным весь коровый 
слой.

РАЗМЯГЧЕНИЕ ЛИТОСФЕРЫ 
ПОД КРУТЫМИ ФЛЕКСУРАМИ

Формирование крутых флексур фундамента 
указывает лишь на размягчение пород на неболь
ших глубинах, не превышающих ширины флек
сур, т.е. в коровом слое. Такие деформации, сами 
по себе, еще не исключают сохранения мощного 
упругого слоя в более глубокой области -  в верх
ней части мантийной литосферы. Чтобы опреде
лить, происходит ли там размягчение пород, не
обходимо дополнительное рассмотрение. Можно 
допустить две основные возможности: (1) сохра
нение в мантийной литосфере мощного упругого 
слоя и (2) его размягчение. Допустим сначала, что 
во время образования крутой флексуры в верхах 
мантии сохраняется упругий слой, испытывающий 
плавный изгиб в области шириной 100-200 км 
(рис. 3, а). Под узкой флексурой (20-30 км) этот 
слой будет почти плоским. Тогда у подножья 
флексуры глубина кж заполненного осадками 
прогиба будет примерно равна сокращению мощ
ности уплотнившегося базальтового слоя:

О̂С ~  [(1 — Ргб/Ргл]̂ гб> (2)

где Ргб -  плотность габбро, ргл -  плотность обра
зовавшихся из него гранатовых гранулитов, -  
начальная мощность слоя габбро. В платформен
ных областях мощность базальтового слоя чаще 
всего составляет ~ 20 км. Максимальное уп
лотнение габбро и как следствие максимальное 
погружение будет иметь место при превращении 
габбро в эклогит с максимальной плотностью 
3600 кг/м3. Подставляя эту величину в качестве 
ргл в соотношение (2) вместе с hr6 = 20 км, р^  =
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Рис. 3. Крутые флексуры фундамента, образовавши
еся вследствие фазового перехода габбро в нижней 
коре в более плотные эклогиты: а -  в случае, когда в 
верхах мантии сохраняется мощный упругий слой, ко
торый плавно изгибается на расстоянии 100-200 км, 
так что изостатическое равновесие устанавливается 
только в региональном масштабе. При этом, чтобы 
сформировать склон фундамента высотой 4 км, тяже
лые высокоскоростные эклогиты должны образо
ваться во всем базальтовом слое или же в его основ
ной части, что приведет к резкому подъему раздела 
Мохо; б -  в случае, когда упругий слой в верхах ман
тии оказывается размягченным и сильно изгибается 
под флексурой с установлением изостатического рав
новесия, близкого к локальному. При этом для фор
мирования флексуры фундамента высотой 4 км до
статочно образования в низах коры слоя эклогитов 
мощностью около 5 км. Поскольку кора одновремен
но испытывает погружение на 4 км, то изменение глу
бины раздела Мохо оказывается незначительным. 
Именно такое строение коры наблюдается под кру
тыми флексурами фундамента в реальных условиях

= 2930 кг/м3, находим: = 3.7 км, что почти рав
но высоте флексуры на профиле рис. 2. Скорости 
продольных волн в эклогитах примерно такие же, 
как в мантийных перидотитах [50]. Поэтому пре
вращение габбро в эклогит во всем базальтовом 
слое должно сопровождаться подъемом раздела 
Мохо на величину h ^ - h ^ -  16 км с таким же уто
нением земной коры, выделяемой по данным 
сейсмического профилирования, и с исчезновени
ем в ней базальтового слоя (см. рис. 3, а).

Под Западно-Кубанским прогибом кора имеет 
мощность около 40 км [13], что примерно соот
ветствует ее средней мощности на платформах. 
На сейсмических профилях, пересекающих кру
тые флексуры в фундаменте, например, под При
каспийской депрессией [33] и Северо-Крымским 
прогибом [24], раздел Мохо обычно остается суб
горизонтальным, а кора включает мощный ба
зальтовый слой. Это исключает сохранение упру
гого слоя в мантии, слабо изогнутого под круты
ми флексурами. Более того, многие флексуры 
имеют значительно большую высоту ~ 10—12 км 
(см. рис. 1), так что их нельзя сформировать за 
счет уплотнения пород в базальтовом слое, зале
гающем на субгоризонтальной мантийной лито
сфере. В действительности максимальная глуби
на прогибов, которые могут возникнуть в таких 
условиях, существенно меньше 4 км, поскольку 
эклогиты могут образовываться лишь в самых 
низах континентальной коры, а при давлениях, 
характерных для основной части базальтового 
слоя, в нем образуются менее плотные гранато
вые гранулиты [52].

Предположим теперь, что под флексурой фун
дамента мантийная литосфера размягчается и 
круто изгибается, благодаря чему устанавливает
ся локальное изостатическое равновесие. Тогда 
мощность осадков с плотностью Рос, заполнивших 
прогиб, возникший при образовании в нижней ко
ре гранатовых гранулитов с плотностью ргл из габ
бро с плотностью р^ в слое начальной толщины 
Лрб, равна:

hoc = (Рм/ргл)[(Ргл -  Prf)/(pH -  PocW rf, (3)
где рм = 3350 кг/м3 -  плотность мантии. В этом слу
чае, как показывает сравнение соотношений (3) и 
(2), чтобы получить у подножья флексуры ту же 
мощность осадков h<*, что и при слабо изогнутой 
мантийной литосфере, достаточно уплотнения 
габбро в слое, мощность которого в р„/(рм -  р^.) 
раз меньше. При р^. = 2500 кг/м3 это отношение 
равно 4.2. Так, например, для образования у под
ножья флексуры слоя осадков толщиной 3.7 км с 
указанной плотностью достаточно, чтобы в экло
гит с плотностью рэ = ргл = 3600 кг/м3 перешел 
слой габбро толщиной = 5 км. При этом подъ
ем раздела Мохо h- h^. составляет всего лишь 
1.3 км, т.е. данная граница остается почти на 
прежнем уровне, а в коре сохраняется частично 
утоненный базальтовый слой. Именно такая кар
тина обычно наблюдается в действительности. 
Так, например, при переходе от Восточно-Евро
пейской платформы к Прикаспийской впадине с 
погружением фундамента на ~ 5 км раздел Мохо 
оказывается приподнятым всего лишь на ~ 2 км
[33]. Под крутым северным склоном Северо- 
Крымского прогиба высотой 3 км происходит не 
уменьшение, а увеличение мощности коры, в ко
торой толщина базальтового слоя составляет 25-



30 км [24]. Эти данные указывают на крутой из
гиб мантийной литосферы либо на нарушение ее 
сплошности с образованием сброса или системы 
сбросов. В обоих случаях данный слой теряет 
свою высокую прочность, характерную для плат
форм. Таким образом, во время образования кру
тых флексур фундамента резкое падение прочно
сти происходило во всем литосферном слое.

ПРОЧНОСТЬ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ 
ЛИТОСФЕРЫ В ОБЫЧНЫХ УСЛОВИЯХ
Чтобы сильно сжать или растянуть литосферу, 

действующие вдоль этого слоя силы должны пре
одолеть его прочность. Обычно предполагается, 
что при низкой температуре прочность пород оп
ределяется сухим трением на разломах, возраста
ющим с глубиной z пропорционально литостати
ческому давлению рgz:

<*пр = apgz. (4)
Здесь р -  плотность, g -  ускорение свободного па
дения, а -  коэффициент, зависящий от типа де
формаций: а -Ъ  для сжатия, а -  0.75 для растяже
ния и а = 1.22 для сдвига. На рис. 4 линейное нара
стание прочности с глубиной можно видеть в 
верхней части гранитного и базальтового слоев, а 
также в верхней части мантии. С повышением 
температуры большую роль приобретает ползу
честь, в результате чего в нижних частях гранит
ного и базальтового слоев а„р сильно падает. Из-за 
высокой температуры низкая прочность харак
терна и для перидотитов в нижней части лито
сферных плит, дрейфующих по астеносфере. 
Прочность литосферы как целого (интегральная 
прочность) 2^, равна интегралу от с пр по глубине, 
т.е. суммарной площади фигур на рис. 4, ограни
ченных справа сплошными линиями, а слева осью z. 
Обычно эта величина весьма велика. Так, при ха
рактерном для платформ строении коры и темпе
ратурном распределении, показанном на рис. 4, 
прочность литосферы на растяжение Е^, = 1.4 х 
х 1013 н/м. Прочность на сжатие в несколько раз 
выше.

Силы, действующие в литосфере, много мень
ше. Так, наиболее точно определяемая сила давле
ния разрастающихся океанических хребтов на при
легающие океанические котловины (ridge push) в 
среднем составляет Е^ ~ 2 х 1012 н/м [2,3,36]. Сила, 
действующая в поле силы тяжести на тяжелые 
океанические плиты, субдуцированные в мантию 
(slab pull), на порядок выше. Она в основном рас
ходуется на преодоление вязкого трения, действу
ющего со стороны мантии на погружающиеся 
плиты. В результате плитам, дрейфующим по по
верхности, передается лишь небольшая часть 
этой силы. В общем случае силы, создаваемые в 
литосфере различными механизмами, сопостави
мы с давлением разрастающихся хребтов на оке-

Прочность, М Па
200 600 1000

Рис. 4. Прочность пород континентальной литосфе
ры на растяжение как функция глубины для изотер
мы, приведенной на рисунке (с изменениями по [51]) 
Верхняя кора состоит из влажного гранита (ВГ)- Ско
рость деформации 10“15 с-1

анические котловины Е^ -  2 х 1012 н/м, и они не 
превышают Е ,̂ более чем в несколько раз [53]. 
Поэтому в обычных условиях растяжение, и тем 
более сжатие, холодной платформенной литосфе
ры невозможны, и для их проявления требуется 
резкое размягчение данного слоя. Рассмотрим, как 
это происходит, на характерных примерах.

СЖАТИЕ ЛИТОСФЕРЫ В СКЛАДЧАТЫХ 
ПОЯСАХ В ЭПОХИ ЕЕ РАЗМЯГЧЕНИЯ
В качестве примера рассмотрим развитие Вос

точных Карпат в среднем миоцене. В олигоцене и 
в раннем миоцене здесь происходило интенсивное 
сжатие коры в Карпатском флишевом прогибе с 
формированием надвигавшегося на восток Кар
патского покрова (точнее, пакета покровов) 
мощностью до 8-10 км [34,40]. На рубеже ранне
го и среднего миоцена фронт покрова распола
гался примерно в 30 км к западу от края Восточ
но-Европейской платформы. На ее западной ок
раине вплоть до этого времени происходило 
только медленное погружение коры в мелковод
ных условиях. В начале среднего миоцена в ран
нем бадении за 1-1.5 млн. лет на краю платфор
мы (в основном в Самборской зоне) сформирова



лась впадина шириной ~40 км, заполненная 3-4 км 
молассы с турбидитами и олистостромами в верх
ней части разреза (рис. 7, а в [40]). Быстрое обра
зование такой узкой структуры со склонами ши
риной ~20 км указывает на резкое падение проч
ности литосферы.

Прогиб, образовавшийся вследствие надвига
ния крупного покрова, должен одновременно от
вечать двум признакам: он должен формировать
ся синхронно с перемещением покрова и углуб
ляться по направлению к покрову с достижением 
максимальной глубины у его фронта. Невыпол
нение хотя бы одного из этих условий указывает 
на то, что прогиб возник под действием какого-то 
другого механизма. Во время образования узкой 
впадины на окраине платформы Карпатский по
кров оставался стабильным, а впадина отделялась 
от покрова полосой шельфа шириной 20-30 км, 
где погружение коры за то же время было незна
чительным. Эти особенности исключают быст
рое погружение во впадине за счет нагрузки на
двигавшегося покрова. Для ее образования тре
бовалось уплотнение пород в нижней коре за счет 
фазовых переходов. Судя по развитию крутых 
флексур, быстрое погружение коры, как и в За
падно-Кубанском прогибе в олигоцене, сопро
вождалось размягчением литосферы.

Вслед за образованием впадины на краю плат
формы Карпатский флишевый прогиб был до- 
сжат в середине бадения, и фронт покрова достиг 
края платформы. В это время, однако, перед 
фронтом надвигавшегося покрова глубокий про
гиб не образовался. Напротив, прилегающая к 
покрову впадина в Самборской зоне слегка при
поднялась над уровнем моря, что указывает на 
полное отсутствие упругой реакции литосферы 
на надвигание покрова на прилегающую область. 
Отсюда следует, что во время предшествовавше
го быстрого погружения литосфера была резко 
ослаблена.

После окончания складчатости в середине ба
дения новое быстрое погружение коры на окраи
не Восточно-Европейской платформы началось в 
позднем бадении. Оно охватило фронтальную 
часть покрова и прилегавшую к нему окраину 
платформы шириной ~ 80 км -  Самборскую зону 
и внутреннюю часть располагавшейся далее к 
востоку Бильче-Волицкой зоны. Компенсирован
ное погружение продолжалось 2-3 млн. лет до 
среднего сармата с резким ускорением в раннем 
сармате. Как и в раннем бадении, оно не сопро
вождалось сильным сжатием в прилегающем 
складчатом поясе. Амплитуда погружения увели
чивалась по мере удаления от фронта покрова с 
образованием крутой флексуры в западной части 
прогиба (рис. 7, b в [40]). В восточной части впа
дины накопилось до 4 км осадков. Далее к восто

ку мощность нижнесарматских осадков резко па
дает до нескольких сотен метров. Это, скорее все
го, указывает на то, что с востока впадина была 
ограничена крупным сбросом или же системой 
сбросов. Следовательно, во время быстрого по
гружения прочность литосферы резко упала, что 
и обеспечило возможность ее разрыва.

В результате двух быстрых погружений в ба
дении и в раннем сармате на окраине Восточно- 
Европейской платформы сформировался Пред- 
карпатский прогиб (передовой прогиб Восточных 
Карпат), мелководный в его основной части. 
В конце среднего миоцена за 1-2 млн. лет на этот 
прогиб был надвинут Карпатский покров шири
ной ~70 км и современной мощностью 12-14 км. 
Его фронтальная часть показана на рис. 5. По
кров остановился у системы сбросов, отделявших 
Предкарпатский прогиб от прилегавшей, непо
груженной, части платформы. Считается, что на
двигание покрова привело к изгибу упругой лито
сферы большой толщины Те ~ 40 км, что сопро
вождалось погружением коры перед фронтом 
покрова [68]. Предполагается, что в ту же эпоху в 
мантию под Паннонский бассейн со стороны Кар
пат была субдуцирована тяжелая литосферная 
плита, тяга которой сильно увеличила изгиб уп
ругой литосферы [68]. В таких условиях на фор- 
ланде должен был сформироваться прогиб с глу
биной воды ~1-2 км и шириной ~50-100 км. Как 
видно из рис. 5, этого не произошло. За фронт 
мощного покрова, расположенный в точке с, на 
~25 км проник лишь тонкий язык покрова cd со
временной толщины 0.5-1.5 км. Он поднялся над 
уровнем моря на высоту 500-600 м. Далее к вос
току, за пределами тонкого покрова, кора не по
грузилась, а поднялась выше уровня моря, что 
привело к осушению шельфа.

Отсутствие погружения на форланде легко 
объясняется с помощью рис. 5. Во время надвига
ния покрова литосфера под покровом и за его 
пределами не сохраняла своей непрерывности, и 
поэтому она не вела себя как упругая пластина. 
Под краевой частью покрова, на участке Ьс, она 
была разбита крупными сбросами, отделившими 
литосферу под мощным покровом от литосфер
ной плиты за его пределами. Поэтому крупное 
погружение произошло только непосредственно 
под мощным покровом, а прилегающая к нему с 
востока платформа осталась примерно на том же 
уровне. Эти сбросы, скорее всего, заложились 
еще на стадии предшествовавшего быстрого по
гружения коры. На рис. 5 небольшие сбросы в 
фундаменте видны и во внутренней части покро
ва ab. На ряде других профилей через Карпаты 
[67] хорошо видны более крупные разломы в 
фундаменте, что указывает на сильную раздроб
ленность, по крайней мере, верхней части коры.
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Рис. 5. Профиль через Восточные Карпаты (с изменениями по [11]) 
Вертикальный и горизонтальный масштабы одинаковые. Объяснения в тексте

Как отмечалось выше, при сохранении мощного 
упругого слоя в литосфере уплотнение пород в 
нижней коре за счет фазовых переходов способно 
обеспечить образование крутого склона фунда
мента высотой не более ~4 км. На участке ab 
фундамент погружен гораздо сильнее -  на 11 км. 
Отсюда следует, что при надвигании Карпатского 
покрова в конце среднего миоцена сильный изгиб 
испытала не только кора, но и мантийная лито
сфера. Это означает, что во время надвигания по
крова низкая прочность была характерна для все
го литосферного слоя под Предкарпатским про
гибом, так что в данной области осуществлялось 
локальное изостатическое равновесие.

Надвигание Карпатского покрова сопровож
далось его интенсивными внутренними деформа
циями с образованием многочисленных узких 
складок и Кордильер на поверхности. Локальные 
неоднородности рельефа были быстро сглажены 
эрозией, после чего на небольшой высоте ~200- 
400 м в позднем миоцене на покрове сформирова
лась поверхность выравнивания [19, 74]. Переме
щение покрова толщины hn со средней плотнос
тью рп на область, расположенную вблизи уровня 
моря, при сохранении плотности в нижележащей 
литосфере должно сопровождаться поднятием 
поверхности покрова до средней высоты:

Z = [(рм -  Рп)/рм]^п’ (5)
Полагая начальную толщину Карпатского по

крова Л„ = 14 км и его плотность рп = 2600 кг/м3, 
получаем высоту покрова z = 2.7-3.1 км. В дейст
вительности после сжатия Карпаты несколько 
миллионов лет оставались на высоте 0.2-0.4 км. 
Чтобы удержать кору на такой небольшой высо
те, должно было произойти значительное уплот
нение пород в литосфере во время сжатия коры в 
конце среднего миоцена. Новейшее поднятие 
Карпат началось около 3 млн. лет назад, и их

средняя высота достигла 1-1.5 км. Это значитель
но меньше высоты z = 2.7-3.1 км, полученной в 
предположении сохранения плотности литосфе
ры во время ее сжатия. Поэтому наиболее веро
ятно, что аномально тяжелые породы присутст
вуют в карпатской литосфере и в современную 
эпоху. Чтобы определить их расположение, рас
смотрим строение коры и мантии под Восточны
ми Карпатами по данным мультидисциплинарных 
исследований вдоль Международного геотравер
за II (рис. 6).

Как видно из рис. 6, кора под Восточными 
Карпатами достигает по мощности 60-65 км. Та
кая большая мощность характерна для гораздо 
более высоких гор, например, для Восточных 
Альп и Восточного Тянь-Шаня. В нижней части 
коры под Карпатами залегает слой со скоростями 
продольных волн Vp = 7.5-7.6 км/с и мощностью 
около 20 км. Такие скорости являются промежу
точными между скоростями, типичными для ба
зальтовой нижней коры (6.8-7.0 км/с) и для ман
тийных перидотитов (8.0-8.4 км/с). Указанные 
значения Vp могут быть характерны для высоко
температурной аномальной мантии с температу
рой >1200°С. Судя по данным магнитотеллуриче
ских зондирований, слой с Vp = 7.5-7.6 км/с в низах 
коры находится, однако, при умеренных темпера
турах 600-800°С. В таких условиях крупные объ
емы пород в нижней коре с промежуточными Vp 
могут быть сложены только гранатовыми грану- 
литами. При Vp = 7.5-7.6 км/с их плотность близка 
к плотности мантии ргл = р„ = 3350 кг/м3 [69].

Карпатский пакет покровов залегает на коре в 
области, которая до конца раннего миоцена отно
силась к окраине Восточно-Европейской плат
формы. В то время кора здесь, по-видимому, име
ла такое же строение, как и на прилегающей со
временной окраине платформы, в правой части



Рис. 6. Геофизическая модель Восточных Карпат вдоль Международного геотраверза II (с изменениями по [12]
1 -  неогеновые вулканиты; 2 -  изотермы, °С; 3 -  точка Кюри для магнетита; 4 -  отражающие плошадки в коре и верх
ней мантии; 5 -  сейсмические границы в коре; 6 -  среднепластовые скорости преломленных волн, км/с; 7 -  гранитный 
слой; 8 -  базальтовый слой; 9 -  переходный слой со скоростями продольных волн, промежуточными между их значе
ниями, характерными для коры и мантии; 10-  главные разломы; 11 -  тело с аномально высокой электропроводнос
тью; 12 -  деформированный платформенный осадочный чехол верхнего палеозоя и деформированные метаморфиче
ские породы верхнего протерозоя -  нижнего палеозоя (?). Kq -  подошва палеозоя, К 1-2 -  кровля кристаллической ко
ры; К2, К3 -  раздел Конрада, К-М -  кровля слоя с промежуточными скоростями, М -  раздел Мохо

профиля рис. 6. В последней области породы с 
промежуточными значениями VL отсутствуют, а в 
нижней части коры залегает базальтовый слой 
мощностью ~20 км. Отсюда можно сделать вы
вод, что тяжелые гранатовые гранулиты в ни
жней коре под Карпатами образовались из габ
бро во время преобразования платформы в 
складчатый пояс. Это произошло в среднем мио
цене, во время быстрых погружений коры, сфор
мировавших Предкарпатский прогиб на окраине 
Восточно-Европейской платформы, а также во 
время последующего надвигания на этот прогиб 
мощного тектонического покрова. В обе указан
ные эпохи, судя по интенсивным деформациям 
литосферы, ее прочность была резко понижена.

Большие добавочные напряжения действуют в 
литосфере на основной части площади континен
тов [73]. Тем не менее западная окраина Восточ
но-Европейской платформы, сформировавшаяся 
в байкальскую, а местами в каледонскую эпохи

[9, 27], вплоть до среднего миоцена оставалась 
стабильной по отношению к большим горизон
тальным деформациям. Расширение Карпатского 
складчатого пояса на эту область произошло 
только после того, как прочность литосферного 
слоя в ней оказалась резко пониженной под влия
нием глубинных процессов. Такая же ситуация 
была характерна и для Уральского складчатого 
пояса [38]. В данной области сначала происходи
ли быстрые погружения континентальной коры, 
во время которых литосфера теряла свою высо
кую прочность. Затем ослабленные зоны вовле
кались в сильное сжатие, которое не сопровожда
лось значительными погружениями перед фронтом 
покрова. Это означает, что сжатие литосферного 
слоя на Урале также происходило в те эпохи, ког
да он был резко ослаблен.

Образование в нижней коре складчатых по
ясов тяжелых гранатовых гранулятов предопре
деляет возможность дальнейшего горообразова
ния [3,38,40]. Попадая после сжатия на большую



глубину, эти породы постепенно прогреваются, и 
с повышением температуры они попадают в поле 
стабильности менее плотных фаций. В сухих ус
ловиях, из-за крайне низкой скорости метамор
физма, тяжелые породы в нижней части утол
щенной коры сохраняются метастабильными 
сотни миллионов лет и более. При новом поступ
лении в нижнюю кору поверхностно активного 
флюида гранатовые гранулиты испытывают бы
стрый метаморфизм с разуплотнением, что со
провождается образованием поднятия на поверх
ности. Так, например, если слой тяжелых пород 
мощностью 20 км в нижней коре Восточных Кар
пат (см. рис. 6) испытает в будущем разуплотне
ние на 10%, то это приведет к дополнительному 
поднятию коры на 2.2 км. В эпохи складчатости в 
низах коры могут формироваться также крупные 
массы эклогитов. При размягчении мантийной 
литосферы под действием поверхностно активно
го флюида эклогиты отрываются от коры и по
гружаются в мантию, что также сопровождается 
поднятием. Таким образом, горообразование в 
складчатых поясах оказывается следствием ин
фильтрации в литосферу флюидов из астеносферы.

РАСТЯЖЕНИЕ РАЗМЯГЧЕННОЙ 
ЛИТОСФЕРЫ В РИФТОВЫХ ЗОНАХ

В таких областях происходит сильное растя
жение литосферы с образованием крупных сбро
сов. Растяжение начинается после того, как рас
тягивающая сила превысит предел прочности ли
тосферы. Растягивающие напряжения действуют 
во многих континентальных областях, и, скорее 
всего, это имело место и в геологическом про
шлом. Тем не менее в каждую отдельную эпоху 
сильное растяжение проявлялось лишь на ~1% 
площади континентов. Как отмечалось, на холод
ных платформах прочность литосферы на растя
жение имеет очень высокие значения «(1.5-2) х
х 1013 н/м. В областях с высоким тепловым пото
ком, где кора и мантия сильно прогреты, проч
ность литосферы резко понижается. Сильное 
растяжение в новейшую эпоху имело место лишь 
в Провинции Бассейнов и Хребтов, в Восточно- 
Африканской рифтовой зоне и в Паннонском 
бассейне [3]. Все эти области в настоящее время 
характеризуются высокими тепловыми потока
ми. С другой стороны, значительное растяжение 
с образованием крупных сбросов в прошлом не
однократно происходило на холодных платфор
мах [3]. Так, в позднем девоне, после долгого пе
риода спокойного развития, эти явления имели 
место в Днепровско-Припятском грабене на Сар
матском кристаллическом щите. В новейшее вре
мя умеренное растяжение с образованием сбро
сов проявилось в грабене Танганьика на Афри
канской платформе и в Байкальском грабене на 
окраине Сибирской платформы. Это показывает,

что для проявления сильного растяжения, поми
мо растягивающих напряжений, характерных для 
обширных областей, необходимо сильное размяг
чение литосферного слоя, которое проявляется 
лишь в отдельных регионах.

Для понимания природы рифтогенеза необхо
димо учесть два важных обстоятельства. Крупные 
сбросы в указанных структурах формировались в 
эпохи быстрых погружений коры с образованием 
глубоководных или относительно глубоководных 
впадин. Как показано на примерах Западно-Ку
банского и Предкарпатского прогибов, такие по
гружения сопровождаются резким размягчением 
литосферы, на что указывает появление крутых 
склонов фундамента. Такие же структуры фор
мировались и в указанных выше рифтовых впади
нах. Рассмотрим, например, Байкальский грабен. 
На его южную и среднюю части в раннекаледон
ское время с юго-востока был надвинут тектони
ческий покров, что указывает на временное раз
мягчение литосферы [14]. За прошедшие с тех 
пор ~450 млн. лет здесь должна была восстано
виться высокая прочность литосферы. На север
ном Байкале рифейская литосфера сохраняла 
высокую прочность и осталась недеформирован- 
ной. В новейшую эпоху на Байкале имело место 
погружение коры амплитудой до ~5 км. Его ско
рость была особенно высокой в плиоцен-четвер- 
тичное время. Погружение сопровождалось об
разованием системы крутых сбросов на северо- 
западном борту Байкала (рис. 7), на основании че
го эту структуру относят к рифтовым впадинам. 
В то же время на противоположном, юго-восточ
ном, борту впадины сформировались крутые 
флексуры, что указывает на резкое размягчение 
литосферы. Их ширина АВ составляет 15 км на 
профиле a, CD = 26 км на профиле 6 и EF = 18 км 
на профиле в. На профиле а имеет место чистый 
изгиб литосферы. Флексуры на профилях б и в  
осложнены сбросами. Эти разрывные деформа
ции обеспечивают, однако, лишь 10-15% общего 
погружения, основная часть которого обусловле
на крутым изгибом литосферы. Для ширины 
флексур L = 15-26 км из соотношения (1) находим 
чрезвычайно низкую эффективную упругую тол
щину литосферы Те ~ 2-4 км.

Такое же строение характерно и для многих 
других грабенов, например, для Днепровского 
грабена, бассейна Паренти на склоне Бискайско
го залива, грабена Фен-Вей в Северном Китае, 
полуграбена Баодин в Восточном Китае и Танга
ньикского рифта в Африке [3]. Все эти структу
ры с одной стороны ограничены крутыми сброса
ми, а с другой стороны в них существуют крутые 
склоны, осложненные сбросами, которые вносят 
лишь небольшой вклад в общее погружение коры. 
Таким образом, рифтогенез с расколом коры круп
ными сбросами также обычно проявляется в усло
виях резкого понижения прочности литосферы.
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Рис. 7. Схематические геологические разрезы через Байкальский рифт (с изменениями по [25]): а -  через Северный 
Байкал, б -  через среднюю часть впадины, в -  через Южный Байкал
1 -  вода; 2 -  пески среднего и верхнего плейстоцена; 3 ,4 -  моласса, сформировавшаяся в эпоху быстрого новейшего 
погружения в раннем плейстоцене (5) и в позднем плиоцене (4); 5 -  мелководные и континентальные отложения ми
оцена -  нижнего плиоцена; 6 -  кристаллическое основание; 7 -  разломы; 8 -  границы, проведенные по данным непре
рывного сейсмического профилирования

НОВЕЙШИЕ ПОДНЯТИЯ КОРЫ 
НА КОНТИНЕНТАХ КАК СЛЕДСТВИЕ 

ЗАМЕЩЕНИЯ АСТЕНОСФЕРОЙ 
РАЗМЯГЧЕННОЙ МАНТИЙНОЙ 

ЛИТОСФЕРЫ

Большинство современных горных сооруже
ний и высоких плато сформировались в новейшее 
время в результате быстрых восходящих движе
ний земной коры [19, 20, 26]. Таким поднятиям 
предшествовал период относительной стабиль
ности длительностью 100-150 млн. лет, который 
продолжался в одних местах с юры, а в других -  
с начала мела. В разных областях начало новей
ших поднятий относится к эпохам от эоцена до 
раннего миоцена, в большинстве случаев -  к позд
нему олигоцену. Основная часть поднятий осуще
ствилась за последние 3-5 млн. лет, когда их ско
рость резко возросла. Так, на рубеже плиоцена и 
плейстоцена Памир и Тянь-Шань были примерно 
в два раза ниже, чем в настоящее время [16], а на 
рубеже миоцена и плиоцена Альпы представляли 
собой пологое поднятие высотой около 0.5 км

[3, 71]. Верхоянский хребет и хребет Черского 
сформировались за последние 3 млн. лет [28];
3.5 млн. лет назад высота Тибетского плато не 
превышала 1 км [57], а 3/4 новейшего поднятия 
Южной Африки осуществились за последние
2.5 млн. лет [62].

Крупные поднятия коры чаще всего объясня
ют сжатием коры с ее утолщением и одновремен
ным изостатическим поднятием [23]. В большин
стве областей новейшие поднятия проявились, од
нако, на коре от архейского до мезозойского 
возраста, где они не сопровождались значитель
ными деформациями сжатия. Даже во многих об
ластях, где складчатость интенсивно проявлялась 
в кайнозойское время, поднятие происходило по
сле того, как сжатие коры уже в основном завер
шилось. Так, во время горообразования в Альпах 
на плиоцен-четвертичном этапе осуществилось 
лишь ~1% их общего сжатия [71]. В рассмотрен
ных выше Карпатах горы средней высоты сфор
мировались за последние 3 млн. лет [19], в то вре
мя как преобладающая часть сжатия заверши
лась в них к позднему миоцену.
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Рис. 8. Высота (в метрах) меловой-палеогеновой поверхности выравнивания в Южной Африке (с изменениями по [62]) 
Белыми стрелками показана амплитуда первого импульса поднятия в конце раннего миоцена. Черные стрелки -  ве
личина второго импульса поднятия, начавшегося в позднем плиоцене

Для объяснения новейших поднятий в отсутст
вие сильного сжатия предлагался ряд механиз
мов, различных для разных областей. Сюда отно
сятся, например, изгибание упругой литосферы 
при уменьшении поверхностной нагрузки за счет 
интенсивной поверхностной эрозии в Южной Аф
рике [55], либо вследствие растяжения литосфер
ного слоя в рифтовых впадинах [49]. Другая воз
можность -  это латеральное замещение холодной 
мантийной литосферы горячей мантией со сторо
ны астеносферного внедрения в Суэцком заливе 
[70]. Чаще всего используется механизм отрыва 
мантийной литосферы от коры (деламинация) с 
ее погружением в мантию и подходом астеносфе
ры к подошве коры, впервые предложенный для 
объяснения новейшего поднятия плато Колорадо 
[47]. Основной вопрос, который возникает при

рассмотрении этих механизмов, -  почему все они 
начали почти одновременно действовать в новей
шее время, в то время как в течение предшеству
ющих 100-150 млн. лет восходящие движения ко
ры на континентах были на порядок менее интен
сивными.

Механизм новейших поднятий можно проил
люстрировать на примере Южной Африки [41]. 
В мелу и палеогене эта область характеризова
лась медленными восходящими движениями с 
формированием выраженной поверхности вы
равнивания [62]. Вблизи окраины континента су
ществовал высокий уступ (Great escarpment), 
вследствие эрозии медленно отступавший внутрь 
области. В конце раннего миоцена в Южной Аф
рике имел место первый импульс поднятия -  от 
150 м на западе до ЗОЮ м на востоке (рис. 8). В пли-
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Рнс. 9. Скорости поперечных упругих волн (км/с) под 
Каапвальским кратоном и некоторыми другими кри
сталлическими щитами (с изменениями по [63])
Черными кружками показана скорость поперечных 
волн в перидотитовых нодулях из кимберлитовых 
трубок на Каапвальском кратоне

оцене, около 2.5 млн. лет назад, начался новый, 
более мощный, импульс поднятия. Его величина 
возрастает от 100 м на западе до 900 м на востоке. 
Суммарное новейшее поднятие увеличивается от 
300 м на западе до 1200 м на востоке.

Поверхностная эрозия постепенно развива
лась в Южной Африке в течение -^100 млн. лет, и 
с ее помощью нельзя объяснить два мощных 
кратковременных импульса восходящих движе
ний. Область характеризуется слабыми изостати- 
ческими аномалиями силы тяжести [54, 61]. Ее 
большая ширина исключает влияние изгиба сло
ев под влиянием больших сил, действующих 
вдоль литосферного слоя [37]. На основной части 
площади поднятие произошло на коре архейско
го и раннепротерозойского возраста, и заметное 
сжатие нигде не проявилось. В отсутствие сжатия 
коры поднятие требовало значительного разуп
лотнения пород в коре или мантии. Мантийная 
литосфера в Южной Африке, подстилавшая 
древнюю кору, имела высокую мощность, так 
что ее отрыв от коры привел бы к поднятию амп
литудой >1 км по всей области. Сильная неравно
мерность поднятия с его увеличением в восточ
ном направлении показывает, что на большей ча
сти Южной Африки произошло лишь частичное 
замещение мантийной литосферы.

Рассмотрим сейсмические данные по архей
скому Каапвальскому кратону, где новейшее под
нятие имеет наибольшую амплитуду (рис. 9). Ско
рости поперечных волн в мантии Vs здесь плавно 
увеличиваются от подошвы коры до глубины 
120-130 км, где Vs скачком падает на 0.25 км/с. 
Пониженные значения Vs наблюдаются вплоть до 
глубины 400 км, где происходит скачкообразное 
повышение этой величины. Часто предполагает
ся, что слой пониженных скоростей поперечных 
волн примерно совпадает с астеносферой -  слоем 
пониженной вязкости в верхней мантии. В таком 
случае даже под областью наибольших новейших 
поднятий в Южной Африке кровля астеносферы 
расположена значительно ниже подошвы коры, и 
литосфера включает мантийный слой толщиной 
80-90 км.

Для рассматриваемой области определены 
скорости поперечных волн в нодулях гранатовых 
перидотитов из кимберлитовых трубок, образо
вавшихся около 90 млн. лет назад. Как видно из 
рис. 9, вплоть до глубины 120-130 км эти скоро
сти близки к современным значениям Vs, опреде
ляемым по сейсмическим данным. Ниже данного 
уровня скорости в нодулях значительно превы
шают современные скорости упругих волн -  
примерно на 0.5 км/с. Это, скорее всего, указыва
ет на недавнее замещение астеносферой нижней 
части мантийной литосферы, что и обусловило 
новейшее поднятие Южной Африки. Расчеты по
казывают, что для обеспечения наблюдаемого 
поднятия Каапвальского кратона астеносфера 
должна была заместить нижнюю часть мантий
ной литосферы толщиной около 100 км [41]. 
О подъеме астеносферы под Южной Африкой 
свидетельствуют и существование горячих источ
ников, а также трещинное излияние базальтов в 
прошлом веке (Partridge, частное сообщение).

Во многих областях мантийная литосфера, бо
лее холодная, чем астеносфера, имеет и более вы
сокую плотность. Благодаря своей высокой вяз
кости она, однако, обычно не отрывается от коры 
и не погружается в мантию за геологическое вре
мя. Такая ситуация была характерна для Южной 
Африки в мелу и палеогене, когда эта область ос
тавалась относительно стабильной в течение 
—100 млн. лет. Два коротких импульса поднятия, в 
конце раннего миоцена и в плиоцене -  плейстоце
не, свидетельствуют о быстром замещении асте
носферой нижней части мантийной литосферы, 
для чего было необходимо размягчение послед
ней с понижением вязкости по крайней мере на 
четыре порядка величины. Быстрые новейшие 
поднятия, не сопровождавшиеся существенным 
сжатием коры, проявились во многих континен
тальных областях -  в Центральной и Северо-Вос
точной Азии, в ряде районов Восточной Сибири, 
на западе Северной и Южной Америки, на боль
шей части площади Африки и в других областях.



Это означает, что размягчение мантийной лито
сферы с ее полным или частичным замещением 
астеносферой имело место на значительной час
ти площади континентов. Как показывают оцен
ки, в результате были разрушены несколько де
сятков процентов общего объема мантийной ли
тосферы. Это наиболее мощное явление в 
континентальной литосфере.

Для размягчения литосферы был необходим 
подъем к ней мантийных плюмов, содержащих 
поверхностно активный флюид [41]. Подъем 
плюмов, по-видимому, происходил в тех облас
тях, где в настоящее время в астеносфере наблю
даются сильно пониженные скорости упругих 
волн [65], а на поверхности проявляется интен
сивная тектоническая активность, в ряде мест со
провождающаяся магматизмом. В таких областях 
часто происходило полное замещение мантийной 
литосферы астеносферой с подъемом последней 
к разделу Мохо, как, например, на Восточном 
Тянь-Шане [66]. Замещение астеносферой мантий
ной литосферы большой мощности может обычно 
обеспечить поднятия коры лишь примерно до двух 
километров. Образование более крупных поднятий 
требует перехода гранатовых гранулитов в нижней 
коре в менее плотные пироксеновые гранулиты 
или же отрыва от коры и погружения в астеносфе
ру тяжелых эклогитов [3,38].

Из областей внедрения в астеносферу круп
ных плюмов их вещество быстро растекалось 
вдоль подошвы астеносферы под прилегающие 
платформы. Амплитуда поднятий различалась по 
площади в зависимости от объема поступившего 
в литосферу флюида и мощности ее размягчен
ной нижней части, замещенной менее плотной ас
теносферой. При относительно небольшом объе
ме флюида происходило размягчение лишь ни
жней части мощной мантийной литосферы, что 
сопровождалось образованием поднятий умерен
ной высоты, как в Восточной Сибири и на боль
шей части Африки. Сильная неравномерность по 
площади поднятий в этих областях несовместима 
с отрывом -  деламинацией от коры всей мантий
ной литосферы.

ДИСКУССИЯ И ОСНОВНЫЕ ВЫВОДЫ
В настоящей работе мы подробно рассмотре

ли образование лишь одной крупной флексуры 
(см. рис. 2), что указывает на временное резкое 
размягчение литосферного слоя. Такие структу
ры достаточно многочисленны [43] (см. также 
рис. 1). Это означает, что на протяжении эволю
ции континентальной коры размягчение лито
сферы проявлялось в широких масштабах. Здесь 
приведено также по одному примеру влияния раз
мягчения литосферы на формирование складча
того пояса на континентальной коре (Восточные 
Карпаты), рифтовой впадины (Байкал), а также

на быстрое образование крупного поднятия без 
сильного сжатия корового слоя (Южная Афри
ка). Как показывают многочисленные примеры, 
сильному сжатию континентальной литосферы в 
складчатых поясах обычно предшествовали быс
трые погружения коры, с которыми было связа
но резкое размягчение литосферы. Это имело ме
сто в Альпийско-Гималайском складчатом поясе 
[3,4], на Урале, в Аппалачах, в Скандинавских ка- 
ледонидах [6,38] и в Верхояно-Колымском склад
чатом поясе [5]. Судя по тому, что большая по 
площади часть земной коры континентов пред
ставлена складчатыми поясами, выходящими на 
поверхность или перекрытыми осадками [32], 
сильное размягчение в различные эпохи испыта
ла основная часть континентальной коры.

Одновременно с быстрыми погружениями 
происходило также растяжение литосферы с об
разованием рифтовых впадин: Днепровско-При- 
пятской, Танганьикской, Фен-Вей в Северном 
Китае, Паренти на склоне Бискайского залива, а 
также грабенов Северного моря. Крупные новей
шие поднятия коры без ее значительного сжатия 
проявились на Тибетском плато, на Китайском 
Лессовом плато, в Монголии и Забайкалье, в 
хребтах Верхоянском и Черского, на Анголь
ском, Восточно-Африканском и Эфиопском пла
то, в Андах, Северо-Американских Кордильерах 
и во многих других областях [26,41,57 и др.]. Бы
стрые высокоамплитудные поднятия коры имели 
место и в более ранние геологические эпохи [17].

Эти данные позволяют сформулировать сле
дующую простую модель. В обычных условиях 
континентальная литосфера обладает высокой 
прочностью, которая значительно превосходит 
силы, действующие в данном слое. В результате 
литосферные плиты дрейфуют на большие рас
стояния, не испытывая значительных горизон
тальных деформаций на большей части своей 
площади. В отдельные эпохи в некоторых облас
тях к подошве литосферы поступают мантийные 
плюмы, содержащие поверхностно активный 
флюид. Проникая в литосферу, флюид резко сни
жает ее прочность. При этом протяженные ос
лабленные области под влиянием сходящихся 
движений разделяемых ими литосферных блоков 
испытывают сильное сжатие. Таким образом 
формируются те части складчатых поясов, кото
рые включают сильно сжатую кору континен
тального типа. Расходящиеся движения блоков 
приводят к растяжению расположенных между 
ними ослабленных областей с образованием риф
товых впадин. Вдоль ослабленных областей воз
можны также сдвиговые перемещения блоков. 
Размягченные области, испытывающие большие 
горизонтальные деформации, превращаются в 
активные границы между континентальными ча
стями литосферных плит.



Сильно размягченные области остаются неде- 
формированными, если большие смещения раз
деляемых ими блоков невозможны. Это харак
терно, в частности, для изометричных впадин, та
ких, как Прикаспийская депрессия, которые не 
могут быть сжаты или растянуты под влиянием 
сходящихся или расходящихся движений плит.

Проникновение поверхностно активного флю
ида в нижнюю кору часто приводит к быстрому 
метаморфизму в породах основного состава с их 
уплотнением. Одновременно на поверхности про
исходит погружение коры с образованием глубо
ких осадочных бассейнов. Поэтому сильное раз
мягчение литосферы обычно возникает во время 
быстрых погружений.

В ряде областей мантийная литосфера имеет 
более высокую плотность по сравнению с ниже
лежащей астеносферой. При поступлении в ман
тийную литосферу поверхностно активного флю
ида из мантийных плюмов этот слой испытывает 
резкое размягчение и быстро замещается менее 
плотной астеносферой. В результате на поверх
ности возникают крупные поднятия. В эпохи 
подъема из мантии многочисленных плюмов под 
разными континентами крупные поднятия охва
тывают большую площадь, как это имело место 
на новейшем этапе. В результате формируются 
высокие плато типа Тибетского, Андийского, Ан
гольского и Южно-Африканского, а во многих 
складчатых поясах горные хребты образуются 
без существенного сжатия коры, как это имело 
место в Альпах, на Карпатах и в Верхоянье.

Таким образом, инфильтрация поверхностно 
активных флюидов в литосферу из астеносферы 
с размягчением литосферного слоя оказывается 
тем спусковым механизмом, который позволяет 
проявляться главным видам тектонических дви
жений на континентах. Размягчение литосферы 
обеспечивает возможность ее сильного сжатия в 
складчатых поясах и растяжения в рифтовых зо
нах. Уплотнение пород основного состава в ни
жней коре за счет метаморфизма при инфильтра
ции флюида приводит к быстрым погружениям 
коры с образованием глубоких осадочных бас
сейнов. Замещение астеносферой более плотной 
мантийной литосферы, испытавшей сильное раз
мягчение, сопровождается образованием горных 
хребтов и высоких плато. Высота этих структур 
увеличивается при разуплотнении гранатовых 
гранулитов в нижней коре и при отрыве и погру
жении в астеносферу тяжелых эклогитов.
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for Fast and Large-Scale Tectonic Motions 
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Abstract—The plate tectonics concept is based upon a presumption of a high rigidity of the Earth’s lithosphere. The 
forces acting within the lithosphere are rather weak and, therefore, the internal parts of lithospheric plates remain un
distorted for long periods of time despite their great horizontal motions. It is generally accepted that the lithosphere 
looses its strength only at the boundaries between plates where they undergo large-scale compression, tension, or 
shear inelastic deformations. However, an abrupt weakening of the lithosphere also takes place from time to time in 
intraplate regions. The formation of large basement flexures in sedimentaiy basins, which is impossible above a thick 
solid lithosphere, indicates this. The lithosphere softening results from an infiltration of small volumes of surface- 
active fluids into it from mantle plumes as well as from fast metamorphism of basic rocks in the lower crust due to a 
catalytic action of the infiltrated fluid. Large-scale deformations occur in lithospheric blocks that are separated by 
weakened regions due to the impact of horizontal displacements. As the result of this action, these intraplate regions 
turn into active boundaries between plates. A collision of blocks gives rise to a strong compression of such weakened 
continental lithosphere, which is subsequently incorporated into fold belts. A mutual moving away of such blocks 
calls forth a lithospheric extension accompanied by rift basin formation. In a number of regions, the weakening of 
the lithosphere has resulted in its replacement with a lighter asthenosphere. This gave rise to fast Recent uplifts of the 
Earth’s crust, which resulted in formation of many large mountain regions and high plateaus. Metamorphism of the 
lower crust rocks, that resulted from a supply of fluids and accompanied by an increase in their density, lead to a fast 
subsidence of the crust. Thus, the infiltration of volatile matter from the asthenosphere into the lithosphere is precisely 
the factor that gives rise to the principal types of fast tectonic displacements on the continents.
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Н а основании анализа геофизических, структурно-геологических и петрогеохимических данных 
выдвигается предположение о существовании на Сибирской платформе двух гигантских радиаль
ных роев мафических даек: раннеархейского -  Суннагинского и позднеархейского -  Хатангского. 
П оказы вается их связь с центрами магматической активности, являющимися производными ман
тийных плюмов, так же, как  и эндербитовые купола, с которыми эти дайковые рои находятся в 
структурном парагенезе. П редлагаются модели тектонической эволюции дайковых роев, принадле
жащих к разным типам тектоно-магматических систем: интрануклеарной (Суннагинский рой) и 
“сшивающей” группу разновозрастных и тектонически неоднородных нуклеаров в единый древней
ший супертеррейн (Хатангский рой). Обе эти системы являются индикаторами эндогенных процес
сов, свойственных плюм-тектоническому режиму ранней Земли.

ВВЕДЕНИЕ

Рои мафических даек Земли, многие из кото
рых отличаются гигантскими размерами, давно 
привлекали внимание исследователей. Как оказа
лось, дайки основного состава, образующие рои, 
являются не только индикаторами геодинамичес- 
ких обстановок растяжения, но и определяют 
центры мантийных плюмов, с которыми они бы
ли связаны. Это стало особенно ясным после то
го, как на Венере было выявлено 118 подобных 
радиальных систем разломов, рифтов и дайковых 
роев, которые находятся в парагенезе с овоидны- 
ми структурами -  коронами, венцами и супервен
цами, являющимися, в свою очередь, производ
ными горячих точек или плюмов [46, 51, 57, 63]. 
Возможно, что и в пределах докембрийских кра- 
тонов Земли могли сохраниться подобные же ги
гантские радиальные рои мафических даек, ти
пичные для ранней плюм-тектонической стадии 
развития планет земной группы [46], с возрастом 
значительно более древним, чем известные до сих 
пор дайковые рои Канадского щита: Абитиби 
(1100 млн. лет), Маккензи (1270 млн. лет), Унгава 
(2450-2490 млн. лет) и Матчеван (2470 млн. лет) 
[46]. И действительно, проведенный анализ гео
лого-геофизических материалов по восточной 
части Сибирской платформы показал, что здесь 
можно выделить два радиальных роя мафических 
даек архейского возраста: Суннагинский и Ха
тангский. Настоящее исследование посвящено 
описанию геологического строения этих роев и 
выявлению их места и роли в процессах тектони
ческой эволюции раннего докембрия Сибирского

кратона. Оно опирается как на собственные ма
териалы авторов, так и на данные литературных 
источников. В основу геотектонических построе
ний положена нуклеарная концепция строения 
фундаментов древних платформ, согласно кото
рой формирование древней континентальной ко
ры осуществлялось в режиме тектоники плюмов 
в пределах субэкваториального горячего пояса 
ранней Земли [3,7]. Возникшие в результате это
го сиалические ядра (нуклеары), разделенные 
межнуклеарными пространствами с базитовой 
или частично эндербит-базитовой корой, впос
ледствии объединились в крупные континенталь
ные массы, как это видно на примере нуклеарной 
структуры фундамента Сибирской платформы 
(рис. 1, 2).

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
РОЕВ МАФИЧЕСКИХ ДАЕК

Суннагинский рой раннеархейских мафичес
ких даек выделен давно [4, 49]. Он связан с одно
именным эндербитовым куполом, расположен
ным в центральной гранулито-гнейсовой области 
Алдано-Станового нуклеара (Алданский щит) 
(см. рис. 2), которая отличается тем, что здесь со
хранились структуры наиболее ранних этапов 
формирования континентальной коры, назван
ные эндербитовыми куполами [4, 6, 19, 49]. Эти 
купола образованы породами раннеархейских ин- 
фра- и супракрустальных комплексов. Первые 
встречаются в ядрах куполов, а породы супракру
стальных гнейсовых серий облекают эти ядра, за-



нимая межкупольные пространства. Породы ин- 
фракрустального комплекса представлены низ
кокалиевыми эндербитами с многочисленными 
включениями метабазитов. Возраст таких эндер- 
битов -  3.5-3.6 млрд, лет [20, 59]. Эта эндербит- 
базитовая ассоциация пород рассматривается как 
реликтовая, отражающая состав эмбриональной 
континентальной коры. Она встречается исклю
чительно в виде фрагментов среди замещающих 
ее эндербитов нормальной и повышенной щелоч
ности (чарнокитов) завершающего этапа куполь
ного тектогенеза -  3.2-3.1 млрд, лет [6,20, 36].

Важнейшими компонентами эндербитовых 
куполов, кроме эндербитов двух генераций, явля
ются метабазиты двух разновидностей. Первая 
относится к реликтам базитовой протокоры, ко
торые встречаются в виде меланократовых 
включений в эндербитах ранней генерации, а вто
рая -  это метабазиты, которые слагают мощные

Рис. 2. Схематическая карта нуклеарной тектоники фундамента Сибирской платформы, расположения роев мафиче
ских даек архея, палеозойских кимберлитовых полей и участков с аномально высокими показателями Vp на границе 
кора-мантия
1 -  нерасчлененные раннедокембрийские комплексы на щитах и других выступах фундамента Сибирской платформы;
2 -  то же, переработанные в процессах раннепротерозойского термотектогенеза и фанерозойской коллизии; 3 -  ус
ловные границы: а -  нуклеаров, б -  крупных кольцевых (купольных) структур; 4 -  разломы; 5 -  рои мафических даек; 
6,7 -  кимберлитовые поля: 6 -  алмазоносные и 7 -  неалмазоносные; 8 -  проекция на земную поверхность зоны с ано
мально высокими показателями Vp на границе кора-мантия по [34]; 9 -  граница Сибирской платформы. 
Наименование нуклеарных структур, упоминающихся в тексте. Нуклеары: I -  Хета-Оленекский, II -  Оленекский, 
III -  Вилюйский, IV -  Тюнгский, V -  Алдано-Становой. VI -  Вилюйская интернуклеарная область.
Крупные кольцевые структуры (эндербитовые купола): 1 -  Хатангская, 2 -  Котуйканская, 3 -  Суннагинская. Наиме
нование кимберлитовых полей см. на рис. 7
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Рис. 3. Карта аномального магнитного поля района Суннагинского купола по [11,12] с упрощениями (а) и магнитоме
трический профиль (левый борт долины р. Алдан, против устья р. Суннагин) (б)
1 -  шкала интенсивности магнитного поля от 0 до 1000 и более и от 0 до -100 и менее нТл; 2 -  оси отрицательных маг
нитных аномалий; 3 -  линия профиля. Стрелка на профиле указывает место против устья р. Суннагин



Средние содержания главных петрогенных (в %) и ред
коземельных (в г/т) элементов в метабазитах инфра- 
крустального комплекса и мафических даек Алдан
ского и Анабарского щитов, а такж е из ксенолитов в 
кимберлитах

Компо- A Б
ненты 1 (8) 2 (6) 3(1) 4(8) 5(2) 6 (2)

S i 0 2 45.99 48.97 51.90 48.83 48.64 49.06
тю2 0.85 1.27 0.40 0.92 2.08 1.26
a i2o 3 14.21 14.63 14.65 15.90 16.05 13.96
FeO 1 12.80 12.87 8.93 12.34 14.96 12.20
МпО 0.18 0.23 0.18 0.20 0.23 0.16
MgO 10.38 7.63 10.60 8.46 5.86 8.24
СаО 11.73 11.51 8.71 9.08 8.5 10.09
Na20 2.48 2.11 2.02 2.81 2.27 2.43
к2о 0.96 0.42 0.71 0.99 1.40 0.94
La 8.60 6.84 11.61 17.00 25.50 20.69
Се 18.33 14.64 23.59 38.00 48.50 50.73
Nd 16.10 9.37 13.95 22.00 23.50 30.51
Sm 2.60 3.74 3.02 4.96 6.25 6.57
Eu 0.61 0.83 1.72 0.80 1.80 1.33
Gd 2.78 3.80 2.60 4.13 6.1 6.05
Ег 1.45 2.72 1.25 1.94 0.50 2.90
Yb 1.22 2.23 1.31 1.66 2.90 2.83
(L a/Y bb 4.71 2.05 5.42 6.84 5.88 4.89
1 -  Все железо в форме FeO.
Метабазиты, относимые : А -  к инфракрустальному ком
плексу и Б -  к мафическим дайкам. 1, 4 -  Алданский щит, 
Суннагинский купол; 2, 5 -  Анабарский щит [33]; 3, 6 -  ксе
нолиты из трубок “Обнаженная” и “Удачная” [32]. В скобках 
количество анализов.

(от первых десятков до сотен метров) силлы сре
ди супракрустальных образований, а также дай
ки. Последние выявлены в пределах Суннагин- 
ского купола, где они трассируют радиальные 
разломы этой овоидной структуры (см. рис. 2). 
Дайки метаморфизованы и дислоцированы, по
скольку они внедрялись перед заключительным 
этапом купольного тектогенеза. Судя по этим ге
ологическим соотношениям, мафические дайки и 
силлы, так же, как и образования супракрусталь- 
ного комплекса, должны быть моложе эндерби- 
тов первой генерации (3.6 млрд, лет), но древнее 
эндербитов второй генерации (3.2 млрд. лет). 
Подтверждением этому могут служить данные об 
уран-свинцовом изохронном возрасте метабази- 
тов со следами наложенной гранитизации, равном 
3.46 млрд, лет (р. Курульта, приток р. Олекмы) [1]. 
Эти метабазиты секутся мафическими дайками 
следующего поколения. Характерной чертой по
следних является то, что они, так же, как и более 
ранние мафические образования, метаморфизо

ваны в гранулитовой фации и по внешним при
знакам не отличимы от них. Считают, что эти 
гранулитовые дайки являются синметаморфичес- 
кими, так как внедрялись в еще горячие вмещаю
щие породы [9]. Отметим, что многофазные се
рии мафических даек типичны для древних крато- 
нов. Примером могут служить четыре фазы (от
3.6 до 3.0 млрд, лет) даек Амералик купола Исуа 
в Юго-Западной Гренландии [42,48].

Суннагинский купол и находящийся с ним в 
структурном парагенезе радиальный рой мафи
ческих даек отражены в аномальном магнитном 
поле даже в той части структуры, которая погре
бена под платформенным чехлом (рис. 3). Осо
бенно контрастно выделяются две положитель
ные линейные аномалии, расходящиеся от центра 
купола и протягивающиеся в северном и северо- 
восточном направлениях на 200 и 500 км соответ
ственно. Видно также, что эти дайковые суброи 
трассируют и радиальные разломы Алдано-Ста- 
нового нуклеара (см. рис. 2). Вместе с тем к югу 
от этой двулучевой системы магнитных анома
лий, в долине р. Алдан и вдоль русла его правого 
притока -  р. Суннагин, встречены многочислен
ные выходы меланократовых пироксен-плагиок- 
лазовых часто амфиболсодержащих кристалли
ческих сланцев массивной и неясно выраженной 
полосчатой текстуры, залегающих среди более 
поздних эндербитов в виде тел самой разнообраз
ной формы. Одни из них сохранили первичную 
конфигурацию даек, часто будинированных, дру
гие слагают протяженные, выклинивающиеся по 
простиранию субмеридиональные полосы шири
ной от нескольких сантиметров до первых мет
ров, что вообще типично для архейских даек 
[42,48, 49]. Для более убедительного подтверж
дения существования третьего южного луча, или 
суброя, Суннагинского дайкового роя вдоль доли
ны р. Алдан (против устья р. Суннагин) был прой
ден магнитометрический профиль длиной 2900 м, 
пересекающий предполагаемую ось южного суб
роя (см. рис. 3). В итоге оказалось, что макси
мальные величины вертикального вектора на
пряженности магнитного поля в осевой зоне на 
протяжении 1000 м колеблются от 600 до 2280- 
3320 нТл при наличии частых и резких отрица
тельных пиков, достигающих -600 нТл. Вне этой 
резко переменной зоны магнитных аномалий на
пряженность магнитного поля на таком же пило
образном графике падает и колеблется от 300 до 
-1000 нТл.

Таким образом, можно заключить, что Сунна
гинский рой мафических даек характеризуется 
трехлучевым строением (с редуцированным юж
ным суброем) с точкой расхождения суброев в 
центре купола, что соответствует третьему мор
фологическому типу геометрической классифи
кации гигантских радиальных дайковых роев [46].



К одной из проблем, касающихся выделения 
мафических даек архея, помимо установления 
морфологических и геофизических критериев, 
относится их петрогеохимическая идентифика
ция. Дело в том, что мафические дайки ни по ми
неральному составу, ни по внешнему облику 
практически неотличимы от меланократовых по
род из включений инфракрустального комплекса 
[4, 49]. Однако петрогеохимические различия 
между ними весьма заметны. Так, дайки Сунна- 
гинского купола отличаются от метабазитов ин
фракрустального комплекса меньшими содержа
ниями магния и кальция, обогащены титаном и 
незначительно щелочами при переменном коли
честве кремнезема (таблица). Отчетливое разли
чие между этими метабазитами наблюдается при 
анализе содержаний в них редкоземельных эле
ментов. Так, для метабазитов инфракрустального 
комплекса типичны относительно низкие кон
центрации РЗЭ и небольшая степень их диффе
ренциации. Среднее отношение (La/Yb)N = 4.71. 
В сравнении с ними метабазиты даек обогащены 
РЗЭ цериевой группы более чем в 2 раза и сте
пень их дифференциации выше -  (La/Yb)N = 6.8 
(см. таблицу и рис. 9). По всей видимости, родона
чальная магма метабазитов инфракрустального 
кфмплекса, судя по характеру распределения 
РЗЭ, выплавлялась при более высокой степени 
частичного плавления первичной неистощенной 
мантии по сравнению с условиями выплавления 
магм, родоначальных для более поздних даек и 
силлов. Различие в спектрах распределения эле
ментов цериевой группы между сравниваемыми 
комплексами пород хорошо видны на диаграмме 
(La/Sm)N-SmN (рис. 4), поскольку на отношения 
La/Sm практически не влияют ни характер вто
ричных изменений, ни прогрессивное плавление, 
ни условия кристаллизации и они являются хоро
шим контролем обеднения мантии [43]. Как вид
но на диаграмме, точки составов метабазитов ин
фракрустального комплекса и даек распадаются 
на два поля. Оба они оказались вне полей базаль
тов архейских зеленокаменных поясов и совре
менных срединно-океанических хребтов. Это сви
детельствует о действительно низкой деплетиро- 
ванности мантии на стадии формирования даек 
разной генерации Суннагинского купола, отлича
ющихся по содержанию РЗЭ цериевой группы, 
что, вероятно, связано с разными условиями маг- 
могенерации.

Хатангский рой позднеархейских мафических 
даек выделяется впервые. Ранее протяженные 
пластообразные тела метабазитов рассматрива
лись как компоненты стратифицированной дал- 
дын-верхнеанабарской серии. Поэтому остановим
ся на характеристике этих метабазитов и ассоци
ирующих с ними пород более подробно с 
привлечением геолого-структурных, изотопно-гео
хронологических, петрогеохимических, геофизи-

Рис. 4. Диаграмма (La/Sm)N-SmN для метабазитов 
Алданского, Анабарского щитов, ксенолитов мета
базитов и эклогитов из кимберлитовых трубок 
1-3 -  метабазиты: 1 -  Алданского, 2 -  Анабарского 
щитов и 3 -  из ксенолитов трубок “Обнаженная” и 
“Удачная” [32]: 4 -  эклогиты [32, 37], для 1^4: а -  от
носящиеся к инфракрустальным комплексам, б -  к 
дайкам и их аналогам. Выделены поля: I -  метабази
тов инфракрустального комплекса и II -  мафических 
даек Алданского щита по [49]; III -  базитов зеленока
менных поясов и IV -  базальтов СОХ по [43]

ческих данных и сравнительного анализа по этим 
показателям с аналогичными структурно-веще
ственными комплексами Алданского щита и Сун- 
нагинским роем мафических даек в частности.

Хатангский рой начинается в 200 км к северо- 
западу от Анабарского щита, являющегося обна
женным северо-восточным сектором Хета-Оле- 
некского нуклеара, протягивается в юго-восточ
ном направлен™, пересекая его границу, а также 
Вилюйский и Тюнгский нуклеары (см. рис. 2). 
Ширина этого роя в самом начале не превышает 
200 км, тогда как в его конце она достигает 800 км 
при общей протяженности до 1000-1100 км. Об
наженная часть роя длиной 250-275 км и шириной 
160-250 км вскрывается на Анабарском щите, в 
строении которого принимают участие архейские 
эндербиты, чарнокиты, метабазиты, породы суп- 
ракрустальной гнейсовой серии и подчиненные 
им раннепротерозойские анортозиты и гранитои- 
ды (рис. 5). Как и на Алданском щите, здесь мож
но выделить эндербиты двух генераций. К первой 
относятся низкокалиевые разновидности этих по
род с U-Pb изохронным возрастом по цирконам -  
3.32 млрд. лет. Вторая генерация -  это эндербиты 
нормальной щелочности и чарнокиты, предель
ный возраст которых, определенный тем же ме
тодом по метаморфогенному циркону, оценива
ется в 2.76 млрд, лет [24,25]. По всем петрогеохи- 
мическим показателям эти гранитоиды двух
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Рис. 5. Структурная карта Анабарского щита
1 -  платформенный чехол; 2 -  структурные линии нерасчлененного позднеархейского гранулито-гнейсового ком
плекса по Л.И. Шахотько [23]; 3 -  раннепротерозойские анортозиты; 4 -  ядра эндербитовых куполов по [16]; 5 -  оси 
главных тектонических зон (я), в том числе ограничивающих полосу высокобарического метаморфизма (б). Стрелки 
указывают направление двустороннего бокового сжатия и продольного пластического сдвига. Наименование текто
нических зон, упоминающихся в тексте: 1 -  Маганская и 2 -  Билляхская

генераций и аляскитовые граниты завершающей 
фазы гранитообразования, так же, как и анало
гичные по составу и внешнему облику раннеар
хейские гранитоиды Алданского щита, относятся 
к породам серии ТТГ, или “серым гнейсам” [4].

Низкокалиевые эндербиты насыщены мела- 
нократовыми включениями метабазитов с возра
стом 3.35 млрд, лет (U-Pb изохронный метод по 
цирконам) [25], вместе с которыми они входят в 
состав инфракрустального комплекса. Эта наи
более древняя эндербит-базитовая ассоциация 
пород сохранилась только в реликтах среди заме
щающих ее эндербитов второй генерации и чар- 
нокитов. Породы супракрустальной гнейсовой 
серии (метаморфизованные в гранулитовой фа
ции осадочные породы, превращенные в разно
образные глиноземистые гнейсы, кварциты, мра
моры и кальцифиры) и ассоциирующие с ними 
метабазиты слагают узкие клинья и протяжен
ные (до первых километров) крутопадающие по
лосы шириной до нескольких сотен метров, зажа
тые между эндербитами, образуя так называемый 
“полосчатый комплекс” [27] (рис. 6). Метабазиты в

этих клиньях и полосах имеют форму пластооб
разных тел, которые и рассматриваются как ма
фические дайки разной мощности (от первых до 
нескольких десятков и более метров), отчетливо 
дешифрируемые на аэрофотоснимках [23]. Они 
часто будинированы и встречаются также среди 
гранитоидов второй генерации в виде меланокра- 
товых включений, сохраняющих иногда первона
чальную удлиненную форму даек. Эти метабазиты 
по внешним признакам практически не отличимы 
от основных пород инфракрустального комплек
са. Поэтому, как и в случае с метабазитами двух 
разновидностей Суннагинского купола, одним из 
инструментов их разделения служит сравнитель
ный петрогеохимический анализ (см. таблицу). 
Метабазиты инфракрустального комплекса Ана
барского щита по сравнению с метабазитами, ко
торые рассматриваются как представители дай- 
ковой серии, так же, как и на Алданском щите, 
обогащены магнием и кальцием, при меньших ко
личествах титана, глинозема и щелочей, особен
но калия. Метабазиты, относящиеся к мафичес
ким дайкам, в сравнении с метабазитами более



ранней генерации также обогащены РЗЭ церие
вой группы, даже в большей степени, чем на Ал
данском щите, -  в 2-4 раза. Они отличаются боль
шей дифференцированностью РЗЭ: (Ьа/УЬ)м = 5.88 
против 2.05 (см. рис. 9). На диаграмме (La/Sm)N-SmN 
фигуративные точки сравниваемых разновиднос
тей пород располагаются в тех же полях, что и со
ответствующие метабазиты Алданского щита, 
или вблизи них (см. рис. 4).

Если опираться на вполне корректные данные 
изотопной геохронологии эндербитов ранней и 
поздней генерации, то формирование супракрус- 
тальной гнейсовой серии пород и ассоциирующих 
с ней мафических даек должно укладываться в 
интервал времени между этими двумя этапами 
гранитообразования: от 3.32 до 2.76 млрд. лет. 
Это подтверждается значениями Sm-Nd-изохрон- 
ного возраста метабазитов -  3.1 млрд лет [33], а 
также Sm-Nd-модельного возраста пород супра- 
крустальной гнейсовой серии, колеблющегося по 
разным данным в интервале от 3.09 до 2.85 млрд, 
лет [10, 25]. Отметим при этом присутствие на 
Анабарском щите (так же, как и на Алданском) 
мафических даек более позднего поколения, ко
торые секут структуры гетерогенного “полосча
того комплекса” и метаморфизованы в условиях 
гранулитовой фации (см. рис. 6 ) [27].

В тектоническом отношении Анабарский щит, 
в пределах которого локализуется часть Хатанг- 
ского дайкового роя, может быть разделен на три 
области: юго-западную, ограниченную Маган- 
ской тектонической зоной, северную и южную с 
условной границей между ними по линии семиде
сятой параллели (см. рис. 5). Юго-западная об
ласть -  это часть крупной Котуйканской кольце
вой структуры, хорошо видимой на снимках из 
космоса [3] и отчетливо выраженной в аномаль
ном магнитном поле (рис. 7, см. рис. 2). В том ее 
секторе, который обнажается на Анабарском 
щите, располагается широкая полоса куполов, 
ориентированная согласно дуговому линеаменту 
Котуйканской кольцевой структуры. Ядра купо
лов образованы эндербитами и чарнокитами и 
окаймлены супракрустальной гнейсовой серией 
[16]. Эта область располагается на западном 
фланге Хатангского роя мафических даек и отно
сится к районам, где региональный метаморфизм 
гранулитовой фации осуществлялся в условиях 
умеренных давлений (7-8.5 кбар) и температур 
(800-850°С) [2 ].

В пределах северной тектонической области 
Анабарского щита господствуют структуры со 
строго линейной северо-западной ориентировкой 
“полосчатого комплекса”, отличающегося кру
тыми наклонами плоскостей кристаллизацион
ной сланцеватости к северо-востоку.

В южной тектонической области эти линей
ные структуры сочетаются со складками самой

С

Рис. 6. Строение полосчатого комплекса Анабарско
го щита по [27] с изменениями
1 -  нерасчлененная ассоциация эндербитов с мелано- 
кратовыми включениями метабазитов; 2 -  метабазиты 
(пироксен-плагиоклазовые кристаллические сланцы 
иногда с амфиболом, реже амфиболиты), интерпре
тируемые как дайки первой генерации; 3 -  кварциты 
супракрустального комплекса; 4 -  мафические дайки 
второй генерации

разнообразной формы, многие из которых харак
теризуются острыми замками и вертикальными 
осями [23]. В строении этих реоморфических 
складок принимают участие все комплексы мета
морфических образований, включая и рассматри
ваемый комплекс мафических даек.

Большая часть северной и южной тектоничес
ких областей относится к полосе максимальной 
концентрации мафических даек, ограниченной с 
запада дуговым линеаментом Котуйканской 
кольцевой структуры (Маганская тектоническая 
зона), а с северо-востока -  Билляхской тектони
ческой зоной. Именно в этой полосе развиты по
роды, метаморфизованные в гранулитовой фа
ции высоких давлений (до 8 - 1 0  кбар) и темпера
тур (850-950°С) [2]. Отметим, что восточнее этой 
высокобарической полосы, за Билляхской текто
нической зоной, развиты породы, метаморфизо
ванные в условиях относительно низких давлений 
(6.0-7.5 кбар) и умеренных температур (750- 
830°С) [2].

Анализируя особенности тектоники Анабар
ского щита, можно предположить, что формиро
вание Котуйканской кольцевой структуры было 
связано с позднеархейскими процессами купольно
го тектогенеза, аналогичными тем, что протека
ли в раннем архее на Алданском щите. Поэтому 
Котуйканскую структуру можно рассматривать 
как сложный многокупольный гранитогнейсо
вый овал.

Формирование латерально неоднородной ли
нейно-складчатой структуры с роем мафических 
даек на остальной части Анабарского щита было 
связано с иными механизмами тектогенеза -  ин- 
жективно-компрессионными или транспрессион- 
ными [14], которые осуществлялись в условиях



Рис. 7. Карта аномального магнитного поля восточной части Сибирской платформы с проекцией на земную поверх
ность зоны с аномально высокими скоростями Vp на границе кора-мантия (с упрощениями по [11, 12, 34])
1 -  интенсивность аномального магнитного поля: а -  от 0 до 1000 и б -  от 0 до -1000 нТл; 2 -  то же, совмещенное с 
проекцией на земную поверхность зоны с аномально высокими скоростями Vp на границе кора-мантия; 3 -  границы: 
а -  Анабарского щита и б -  алмазоносных кимберлитовых полей: 1 -  Алакитского, 2 -  Далдынского, 3 -  Верхнемун- 
ского, 4 -  Малоботуобинского, 5 -  Накынского

двустороннего бокового сжатия и продольного 
пластического сдвига по модели [17].

Вероятно, что с этими же механизмами транс- 
прессии было связано зарождение пяти долгожи
вущих согласных зон крупномасштабных пласти
ческих сдвигов, которые трассируются широки
ми полосами бластомилонитов, диафторитов 
амфиболитовой фации и контролируют размеще
ние раннепротерозойских массивов автономных 
анортозитов и ассоциирующих с ними мангери- 
тов [23] (см. рис. 5).

Метабазиты Хатангского дайкового роя ха
рактеризуются высокой магнитной восприимчи
востью от 26 х 1 0 - 3  до 38 х 10~ 3 СИ, в отличие от 
ассоциирующих с ними лейкократовых эндерби- 
тов, а также диафторитов и мигматитов крупных 
тектонических зон с магнитной восприимчивос
тью не более 0.28 х 10~ 3 СИ [2]. Все это предопре

делило резкоградиентное линейное аномальное 
магнитное поле как в границах Анабарского щи
та, так и далеко за его пределами (см. рис. 7). Та
ким образом, по особенностям строения этого по
лосового магнитного поля можно судить не толь
ко о структуре Хатангского роя мафических 
даек, но и о его соотношениях с другими тектони
ческими элементами фундамента. На карте ано
мального магнитного поля видно, что этот рой на
чинается в 200 км к северо-западу от Анабарского 
щита у края Хатангской кольцевой структуры ди
аметром около 300 км. Эта структура входит в си
стему Хета-Оленекского нуклеара (см. рис. 2). 
Она отличается концентрически-кольцевой зо
нальностью аномального магнитного поля с от
рицательными (до -300 нТл) значениями интен
сивности полного вектора во внутренней части и 
положительными (до 300 и более, местами до



700 нТл) значениями этого вектора во внешней 
широкой зоне (см. рис. 7). Подобные изометрич- 
ные магнитные аномалии на Алданском щите 
связаны с разновеликими эндербитовыми купо
лами [4, 6 , 49], которые интерпретируются как 
производные древних мантийных струй или плю- 
мов. Поэтому Хатангскую кольцевую структуру 
также можно рассматривать как отражение в 
магнитном поле погребенного сиалического ку
пола, являющегося производным такого плюма. 
Сжатый пучок положительных магнитных ли
нейных аномалий, характерный для Анабарского 
щита, за его пределами меняет свою структуру. 
Узкие линейные аномалии сливаются в более ши
рокие полосы, которые еще далее к юго-востоку, 
за границей Хета-Оленекского нуклеара, расхо
дятся в виде веера, образуя три ветви, каждая из 
которых соответствует крупным суброям Ха- 
тангского роя (см. рис 2, 7). Крайний северо-вос
точный суброй обтекает кольцевую структуру 
Тюнгского нуклеара, отчетливо выраженную в 
аномальном магнитном поле; центральный ши
рокий суброй пролегает между краями Тюнгско
го и Вилюйского нуклеаров; крайний юго-запад
ный суброй трассирует систему радиальных лине- 
аментов Вилюйского нуклеара. Заканчивается 
Хатангский рой у северо-западной границы Ви- 
люйской синеклизы или одноименной межнукле- 
арной области, разделяющей нуклеары: Алдано- 
Становой от Вилюйского и Тюнгского [3].

О том, что положительные полосовые магнит
ные аномалии вне границ Анабарского щита так
же связаны с мафическими дайками, свидетельст
вуют ксенолиты из кимберлитов тех полей, кото
рые располагаются непосредственно в зонах этих 
аномалий. Так, в трубке “Удачная” (Алакитское 
кимберлитовое поле) на долю метабазитов раз
ной степени метаморфизма (от амфиболитовой 
до гранулитовой фаций) приходится по разным 
оценкам от 35 до 75% всех коровых ксенолитов. 
Остальные ксенолиты представлены эндербита- 
ми, чарнокитами и образованиями супракрус- 
тального комплекса [28, 31]. Отметим, что среди 
метабазитов из ксенолитов трубок “Удачная” и 
“Обнаженная” выделяются две разновидности, 
одна из которых по петрогеохимическим харак
теристикам может быть отнесена к породам ин- 
фракрустального, а вторая -  дайкового комплек
сов (см. таблицу и рис. 4, 9). В конце роя среди 
верхнекоровых ксенолитов трубки “Мир” (Мало- 
ботуобинское поле) “резко доминируют амфибо
литы и амфиболсодержащие лейкократовые 
гнейсы” [28, с. 474], причем на долю метабазитов 
приходится 16% коровых включений. В Накын- 
ском поле (трубка “Нюрбинская”) количество 
метабазитов достигает 9% от общего числа коро
вых ксенолитов, представленных, кроме метаба
зитов, гранитогнейсами и в меньшей степени тер-

ригенными породами, метаморфизованными, как 
и метабазиты, в амфиболитовой фации [26].

Sm-Nd-модельный возраст амфиболитов 
трубки “Мир” равен 3012 млн. лет, а амфибол-би- 
отитовых гнейсов из ксенолитов и из керна сква
жин от 2989 до 2565 млн. лет [21,29,30]. Посколь
ку эти цифры могут отражать смешанные вели
чины, вследствие контаминации родительских 
магм сиалических пород веществом более древ
ней континентальной коры [2 1 ], то фактический 
возраст амфиболитов и ассоциирующих с ними 
гранитоидов должен быть несколько моложе 
этих значений, предположительно 2.9 и 2.6 млрд, 
лет. Интересно подчеркнуть, что такая метабазит- 
гранитоидная ассоциация пород позднеархейского 
возраста в конце Хатангского роя напоминает 
близкую по составу и возрасту ассоциацию гранит- 
зеленокаменных поясов Алданского щита.

Обратимся далее к анализу особенностей глу
бинного строения той полосы Хатангского роя 
мафических даек, которая находится на продол
жении центральной высокобарической зоны Ана
барского щита, с максимальным развитием транс- 
прессивных структур, и простирается в юго-вос
точном направлении до конца роя (см. рис. 2, 7). 
В этой широкой (от 200 до 400 км) и протяженной 
(до 800 км) полосе, которая начинается примерно 
в 150 км от южного края Анабарского щита, на 
границе кора-мантия были выявлены аномаль
ные граничные скорости продольных сейсмичес
ких волн (Vp) от 8.3 до 9.0 км/с. Кроме этого, здесь 
установлены внутрикоровые границы, отделяю
щие верхнюю кору с пластовыми скоростями Vp = 
= 6.2-6.45 км/с от нижней коры с Vp = 6.9-6.5 км/с
[34]. На поперечных и продольных глубинных 
профилях этой полосы видны инверсионные со
отношения между границами Мохо и нижней ко
ры (рис. 8 , см. рис. 1, а также [34, рис. 8 ]). В ре
зультате этого образуются раздувы и пережимы 
нижней коры как в поперечном, так и в продоль
ном сечении. Аномальный высокоскоростной 
слой, как правило, располагается в придонной ча
сти раздувов нижней коры. Наибольший раздув 
нижнекорового слоя (до 42—45 км), равно как и 
максимальная мощность консолидированной ко
ры (до 60 км) фиксируются в месте сочленения 
Хета-Оленекского и Вилюйского нуклеаров 
(см. рис. 8 , а). В 200-250 и в 400-500 км южнее 
эти мощности уменьшаются, достигая в раздувах 
15-20 и 45-48 км (см. рис. 8 , б), а также 12-15 и 
40-45 км (см. рис. 8 , в) соответственно.

Таким образом, в морфологическом отноше
нии нижнекоровый слой в рассматриваемой по
лосе Хатангского роя мафических даек представ
ляет собой согласную с простиранием роя систе
му, состоящую из двух продольных валов, 
разделенных пережимами. Мощность и тех, и
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Рис. 8. Строение земной коры Сибирской платформы 
в южной части Хатангского роя мафических даек по 
профилям: А -А  (а), Б -Б  (б) и В-В (в). Расположение 
профилей см. на рис. 1 (исходные данные по [34])
1 -  платформенный чехол; 2, 3 -  консолидированная 
земная кора: 2 -  верхняя и 3 -  нижняя; 4 -  слои с ано
мально высокими показателями Vp от 8.3 до 9.0 км/с; 
5 -  верхняя мантия; 6 -  внутрикоровая граница; 7 -  по
ложение алмазоносных кимберлитовых полей (нуме
рация в соответствии с рис. 7)

других постепенно уменьшается в южном направ
лении, т.е. к концу роя.

В связи с вышеизложенным несомненный ин
терес вызывает проблема валового состава ни

жней коры. Если судить по пластовым скоростям 
Vp, а также по составу ксенолитов из диатрем, он 
должен соответствовать породам гранулит-бази- 
товой и ультрабазитовой ассоциаций [28, 50]. Ес
ли опираться на представления о достаточно вы
соком положении астеносферного слоя в раннем 
докембрии, т.е. о сравнительно небольшой мощ
ности литосферы этого времени [44,58,66], то те
оретически этот слой должен состоять из продук
тов архейской магмогенерации, находящихся в 
разной пропорции. Это могут быть: шпинелевые 
лерцолиты как реликты первичной мантии; пери
дотиты и дуниты как реститы, оставшиеся после 
экстрагации из этой мантии коровых компонен
тов; пироксениты, эклогиты, эклогитоподобные 
породы и метабазиты гранулитовой фации как 
метаморфизованные коровые компоненты -  
представители дифференцированной магматиче
ской серии, которые остались на глубине в виде 
остаточной жидкости; эклогитовые реститы, ос
тавшиеся после процессов частичного плавления 
первичной базитовой коры и формирования ма
теринских магм для низкокалиевых эндербитов и 
анортозитов; гроспидиты как метаморфизован
ные аналоги анортозитов. Это в целом гармони
рует с выводами о природе глубинных ксеноли
тов из диатрем, которые основаны на материалах 
изотопно-геохимических исследований [22,31,32, 
38,40,41,52,55,56,58,65,67], и о докембрийском 
возрасте эклогитов из кимберлитов Якутии. По 
данным изотопной геохронологии возраст экло
гитов трубки “Удачная” оказался равным 2.9 и 
2.57 млрд, лет (Re-Os и РЬ-РЬ методы [52,61]; пе
ридотитов трубок “Удачная” и “Мир” -  3.1 и 
3.3 млрд, лет (Re-Os метод) [61, 62]; алмазов из 
эклогитов трубки “Удачная” -  3.1-3.5 млрд, лет 
(сульфидные включения в алмазах, Re-Os и 
Nd-модельный методы) [60, 64].

Еще одним аргументом, свидетельствующим в 
пользу высказанной выше идеи, может служить 
сравнение спектров распределения РЗЭ в метаба- 
зитах и метаультрабазитах ксенолитов из ким
берлитов и кайнозойских базальтов Сибирской 
платформы, с одной стороны, и в близких по со
ставу породах Алданского и Анабарского щитов -  
с другой (рис. 9). Видно, что эклогиты и пироксе
ниты из ксенолитов кимберлитовых трубок по это
му показателю не могут отождествляться с вещест
вом верхней мантии, так как они по содержанию 
РЗЭ резко отличаются от шпинелевых лерцолитов 
из нодулей кайнозойских базальтов Токкинского 
Становика -  представителей недеплетированной и 
деплетированной мантии [13]. Чрезвычайно ши
рокий спектр распределения РЗЭ в эклогитах и 
пироксенитах говорит об их политеистической 
природе. Так, многие эклогиты вполне сопоста
вимы и с метабазитами инфракрустальных ком
плексов обоих щитов, и с породами, слагающими 
мафические дайки. Обращает на себя внимание



разделение поля составов пироксенитов на две 
ветви. Нижняя ветвь с показателями дифферен
циации (La/Yb)N = 1.83-7.14 соответствует харак
теру распределения РЗЭ в раннеархейских кома- 
тиитах Алданского щита [6 ]; верхняя ветвь с 
(La/Yb)N = 1.14—1.83 расположена ниже поля эк- 
логитов, но субпараллельна ему. Такое распреде
ление спектров РЗЭ основных и ультраосновных 
пород обычно для расслоенных интрузивов, про
шедших стадию магматической дифференциа
ции. Один из образцов эклогитов из ксенолитов 
трубки “Удачная” -  № 9/83 [32], с низкой степе
нью дифференциации (La/Yb)N = 1.04 и высоким 
Sm/Nd отношением (0.34 против 0.21-0.28 в дру
гих эклогитах), может рассматриваться как рес- 
тит, так как эти показатели типичны для остаточ
ной фракции после отделения от нее расплава 
[47]. Это хорошо видно на диаграмме распределе
ния РЗЭ в предполагаемой парагенетической 
триаде: исходный толеит (метабазиты инфракру- 
стального комплекса Алданского и Анабарского 
щитов) -  тоналит (низкокалиевые эндербиты 
обоих щитов) и эклогитовый рестит, что чрезвы
чайно близко к теоретической модели частичного 
плавления исходного толеита [39] (см. рис. 9, в). 
При этом видно, что на Алданском щите степень 
частичного плавления базитовой протокоры в 
раннем архее была чуть выше, чем в позднем ар- 
хее на Анабарском [4].

Идея о высоком положении астеносферного 
слоя в раннем докембрии и о том, что в настоящее 
время он представлен высокометаморфизован- 
ной полигенетической ассоциацией пород ультра- 
базит-базитового состава (включая и алмазонос
ные разновидности) нижней коры [58], вступает в 
противоречие с другим мнением о том, что поро
ды с ультравысокобарическими минеральными 
парагенезисами могли формироваться исключи
тельно на глубинах более 1 2 0  км, если считать ли
тостатическую нагрузку как единственный ис
точник давления (40 и более кбар). Поэтому и по
лагают, что уже в архее мощность “килевидной”

Рис. 9. Нормированные по хондриту содержания РЗЭ: а -  в глубинных ксенолитах из кимберлитовых трубок Якутии 
и кайнозойских базальтов Токкинского Становика; б -  в метаул ьтрабазитах и метабазитах Алданского и Анабарского 
щитов, в пироксенитах и эклогитах из ксенолитов кимберлитовых трубок Якутии; в -  в метабазитах инфракрусталь- 
ного комплекса, в низкокалиевых эндербитах Алданского и Анабарского щитов и в реститовых эклогитах из ксено
литов трубки “Удачная”
а: 1, 2 -  шпинелевые лерцолиты из нодулей кайнозойских базальтов как представители: 1 -  примитивной неизменен
ной и 2 -  деплетированной мантии [13]; 3-7 -  пироксениты из ксенолитов кимберлитовых трубок “Удачная” и “Обна
женная” [32]; 8-11 -  эклогиты из ксенолитов тех же трубок [32]. Заштриховано поле эклогитов из кимберлитовой 
трубки “Мир” [37];
б: 1-3 -  породы Алданского щита: 1 -  метаул ьтрабазиты Гонамского эндербитового купола, 2 -  метабазиты инфра- 
крустального комплекса и 3 -  мафические дайки Суннагинского эндербитового купола; 4,5 -  метабазиты Анабарско
го щита: 4 -  инфракрустального комплекса и 5 -  мафических даек первой генерации (интерпретация данных [33]); 
6, 7 -метабазиты из ксенолитов трубок: 6 -  “Обнаженная” и 7 -  “Удачная” [32]. Выделены поля: эклогитов из ксено
литов трубок “Удачная”, “Обнаженная” и “Мир” (прямая штриховка) и пироксенитов из ксенолитов первых двух тру
бок по [32,37] (косая штриховка);
в: 1,2 -  метабазиты инфракрустального комплекса Алданского (1) и Анабарского (2) щитов; 3,4 -  низкокалиевые эн
дербиты тех же щитов соответственно (средние составы); 5 -  реститовый эклогит из ксенолитов трубки “Удачная” 
(обр. 9/83 [32])



литосферы кратонов достигала 150-200 км [18,53]. 
Однако это противоречие снимается, если связы
вать природу сверхвысокого давления не столько 
с литостатической нагрузкой, сколько с ее комби
нацией с преобладающими тектоническими фак
торами, речь о которых пойдет ниже, при рассмо
трении модели тектонической эволюции Хатанг- 
ского роя мафических даек.

В заключение характеристики этого лайково
го роя отметим ряд особенностей его геологичес
кого и глубинного строения. Первое -  Хатанг- 
ский рой находится в структурном парагенезе с 
сиалическим куполом, который интерпретирует
ся как след древнего мантийного плюма, и начи
нается в его краевой зоне, что отвечает второму 
морфологическому типу геометрической класси
фикации гигантских дайковых роев на Земле и 
планетах земной группы [46]. Второе -  увеличе
ние ширины магнитных полосовых положитель
ных аномалий к югу от границ Хета-Оленекского 
нуклеара может свидетельствовать о перестрой
ке внутренней структуры роя и переходе от систе
мы рассеянных параллельных даек в его начале к 
структурам типа “дайка в дайке”, которые и отра
жаются соответствующей шириной аномалий. 
Третье -  омоложение радиологического возраста 
даек и ассоциирующих с ними гранитоидов от на
чала роя (3. 1  и 2 . 8  млрд, лет соответственно) к его 
концу (предположительно 2.9 и 2.6 млрд, лет) и 
снижение в том же направлении степени мета
морфизма этих пород от гранулитовой до амфи
болитовой фации. Четвертое -  парагенетическая 
связь комплекса пород Хатангского роя, состоя
щего из мафических даек и ассоциирующих с ни
ми гранитоидов, с древнейшей региональной сис
темой “стесненных сдвиговых зон”, в которых 
возможна реализация условий ультравысокоба- 
рического метаморфизма в ходе глубинного 
сдвигового течения и сопровождающего его тре
ния [35] и как следствие этого совмещение с 
этим роем полосы глубинных морфологических 
и скоростных неоднородностей консолидиро
ванной коры.

СООТНОШЕНИЕ РОЕВ МАФИЧЕСКИХ 
ДАЕК АРХЕЯ С НУКЛЕАРНЫМИ 
СТРУКТУРАМИ ФУНДАМЕНТА 

И ИХ МЕСТО И РОЛЬ В ТЕКТОНИЧЕСКОЙ 
ЭВОЛЮЦИИ ДРЕВНЕЙ 

КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ
Как видно из вышеизложенного, Суннагин- 

ский и Хатангский рои мафических даек имеют 
разный возраст: первый рой -  раннеархейский, 
второй -  позднеархейский.

Суннагинский рой парагенетически связан с 
одноименным эндербитовым куполом, располо
женным в центре гранулито-гнейсовой области 
Алдано-Станового нуклеара. Поэтому его суброи

трассируют и радиальные разломы не только ку
пола, но и всего сиалического ядра (см. рис 2 ).

Место мафических даек в трехэтапной тектони
ческой эволюции Суннагинского купола было вы
явлено ранее [4,19]. На первом этапе (3.6-3.5 млрд, 
лет) в режиме многоячеистой мантийной конвек
ции началось формирование эмбриональной кон
тинентальной коры и зародышей эндербитовых 
куполов. Оно осуществлялось в условиях хаотиче
ского скучивания фрагментов первичной базито- 
вой коры между центрами мантийных плюмов в 
нисходящих термофлюидных потоках с выплавле
нием низкокалиевых эндербитов. Во второй, про
межуточный, этап в неориентированных бссей- 
нах седиментации происходило накопление оса
дочных толщ, а на глубине -  перестройка 
системы многоячеистой конвекции в условиях 
термостатирующего влияния двуслойной экрани
рующей системы, состоящей из нижнего слоя эм
бриональной континентальной коры и перекры
вающего его осадочного чехла. В результате это
го в головах мантийных потоков формировались 
очаги основных магм и осуществлялось их внед
рение в верхние горизонты коры как в виде даек 
по радиальным разломам развивающихся купо
лов, так и силлов в осадочные толщи, которые 
перекрывали и окаймляли эти ядра. Это были 
предвестники последующего фронта мощного 
термофлюидного потока, под влиянием которого 
произошло частичное плавление эмбриональной 
континентальной коры и формирование эндерби
тов нормальной и повышенной щелочности тре
тьего, завершающего, этапа купольного тектоге- 
неза (3.2-3 . 1  млрд. лет). С этим этапом связаны 
гранулитовый метаморфизм всего комплекса по
род, участвующих в строении эндербитовых ку
полов, и соответствующих деформаций супракру- 
стального комплекса вместе с мафическими сил- 
лами в окаймлении куполов и мафических даек в 
ядрах некоторых из них (рис. 1 0 ).

Суннагинский рой мафических даек не выхо
дит за пределы Алдано-Станового нуклеара и, су
дя по его отраженное™ в магнитном поле, сохра
нился, поскольку все последующие геологичес
кие события разворачивались в пределах южного 
подковообразного сегмента нуклеара, охватыва
ющего Олекмо-Витимскую, Джугджуро-Стано- 
вую и Батомгскую областа. Имеется в виду разви
тое позднеархейских гранит-зеленокаменных по
ясов, раннепротерозойских протоплатформенных 
прогибов и процессов раннепротерозойского тер- 
мотектогенеза с анортозитами и гранитами типа 
рапакиви на завершающей стадии становления 
континентальной коры Алдано-Станового нук
леара (2 .0 -1.7 млрд, лет) [3, 8 ].

Хатангский рой мафических даек по сравне
нию с Суннагинским относится к другому морфо
логическому типу. Он зародился в краевой части



мантийного плюма, расположенного в системе 
Хета-Оленекского нуклеара, и, простираясь да
леко за его пределы, пересекает Вилюйский и 
Тюнгский нуклеары (см. рис. 2). Поэтому, чтобы 
определить место и роль Хатангского роя мафи
ческих даек в тектонической эволюции древней 
континентальной коры Сибирской платформы, 
необходимо обратиться, в первую очередь, к 
сравнительному анализу этих сиалических ядер.

Анализ состава пород из керна скважин, до
стигших фундамента в пределах Вилюйского нук
леара, позволил в свое время сопоставить струк
турно-вещественные комплексы этого сиаличес- 
кого ядра с раннеархейскими образованиями 
Алданского щита [3]. Этому выводу не противо
речат и данные Nd изотопной систематики пород 
фундамента из керна скважин и из ксенолитов ди- 
атрем [29]. Граниты, гранитогнейсы и гнейсы 
фундамента можно разделить на четыре группы 
по показателю Nd модельного возраста: раннеар
хейскую -  3451-3247 млн. лет, позднеархейскую -  
3071-2879 млн. лет, раннепротерозойскую -  
2673-2617 и 2193 млн. лет. Несмотря на то, что 
эти цифры отражают, скорее всего, смешанные 
значения возраста пород и их протолита, они тем 
не менее свидетельствуют о признаках раннеар
хейского этапа формирования первой континен
тальной коры. Иными словами, Вилюйский нук- 
леар по сравнению с Хета-Оленекским является 
более древней структурой, которая по времени 
своего зарождения и развития синхронна с Алда- 
но-Становым нуклеаром. Анологичный вывод 
можно сделать и в отношении Тюнгского нуклеа
ра на основании подобных же изотопно-геохро
нологических данных [29]. Тектоника этих погре
бенных овоидных террейнов в деталях не раскры
та. Предполагается, что Вилюйский нуклеар 
имеет концентрически-кольцевое строение, ко
торое подчеркивается радиальными разломами и 
дуговыми системами линеаментов, хорошо вид
ных на космических снимках. Четко выраженная 
кольцевая зональность аномального магнитного 
поля Тюнгского нуклеара позволяет интепрети- 
ровать его как отражение крупного сиалического 
купола с радиальной и дуговой системами разло
мов [3].

Из всего вышеизложенного становится оче
видным, что Хатангский рой мафических даек 
“сшивает” овоидные террейны с разной историей 
развития, стилем тектоники и возрастом первич
ной континентальной коры: позднеархейский Хета- 
Оленекский -  с преимущественно трансгрессивны
ми структурами с раннеархейскими -  Вилюйским и 
Тюнгским, характеризующимися купольной текто
никой. Из всего этого вытекает вывод о том, что 
аккреция этих сиалических ядер в единый конти
нентальный массив, или Анабаро-Вилюйский су- 
пертеррейн, произошла в позднем архее и одним
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Рис. 10. Модель тектонической эволюции эндербито- 
вых куполов гранулито-гнейсовой области Алданско
го щита: А, Б, В -  этапы купольного тектогенеза: А -  
начальный (3.6-3,5 млрд, лет), Б -  промежуточный 
(3.4 млрд, лет) и В -  завершающий (3.2-3.1 млрд, лет)
1 -  первичная базитовая кора; 2 -  низкокалиевые эн- 
дербиты начального этапа купольного тектогенеза;
3 -  нижняя кора; 4 -  вулканогенно-осадочные образо
вания супракрустального комплекса: а -  до и б -  по
сле заключительного этапа купольного тектогенеза;
5 -  мафические дайки и силлы: а -  до и б -  после за
ключительного этапа купольного тектогенеза; 6 -  эн- 
дербиты нормальной и повышенной щелочности за
вершающего этапа купольного тектогенеза; 7 -  ради
альные разломы.
Стрелки указывают направление термофлюидных 
потоков

из показателей этого процесса является Хатанг
ский рой мафических даек.

По отношению к этому супертеррейну Алдано- 
Становой нуклеар с его центральным Суннагин- 
ским роем мафических даек является абсолютно 
чужеродным овоидным блоком континентальной 
коры, что особенно видно при сравнительной ха
рактеристике Алданского и Анабарского щитов, 
относящихся к разным сиалическим ядрам. Ос
новные различия заключаются в следующем: во- 
первых, это асинхронность процессов корообра- 
зования, особенно на начальной стадии становле
ния первой (эмбриональной) континентальной 
коры (на Алданском щите этот процесс начался 
на 200-300 млн. лет раньше, чем на Анабарском);
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Рис. 11. Идеализированная модель формирования Хатангского роя мафических даек
1,2-  верхняя пластина континентальной коры: 1 -  раннеархейская с ареально-купольным стилем тектоники (Вилюй- 
ский нуклеар), 2 -  позднеархейская с линейным транспрессивным стилем тектоники (Анабарский сегмент Хета-Оле- 
некского нуклеара); 3 ,4 -  нижнекоровая пластина с частью, обладающей высокой пластичностью (3), и линзами вы
сокоплотных (высокобарических) пород на границе кора-мантия (4); 5 -  слой верхней мантии, подвергшийся процес
сам частичного плавления; 6 -  промежуточные очаги и подводящие каналы магм, родоначальных для мафических 
даек; 7 -  позднеархейские мафические дайки; 8 ,9 -  границы: 8 -  “мягкой” коллизии сиалических ядер (террейнов), 
9 -  условные, дискретного продвижения (пропагации) фронта частичного плавления материала верхней мантии и ни
жней коры; 10-12 -  направления действия сил: 10 -  субгоризонтального мантийного потока, исходящего из краевой 
зоны Хатангского плюма, 11 -  регионального продольного тектонического течения реологически стратифицирован
ной континентальной коры, 12- термофлюидного потока, с которым связаны процессы частичного плавления мате
риала верхнекоровой континентальной пластины и формирования позднеархейских гранитоидов, ассоциирующих с 
мафическими дайками

во-вторых, это разный стиль тектоники разно
возрастных гранулито-гнейсовых областей -  ран
неархейский ареально-купольный на Алданском 
щите и позднеархейский транспрессивный в ком
бинации с купольным -  на Анабарском; в-треть- 
их, эти щиты характеризуются разными показа
телями геохимической бариевой метки древней 
континентальной коры и степенью частичного 
плавления базитовой протокоры при выплавле
нии эндербитов первой генерации [4, 5] -  свиде
тельство того, что континентальная кора Алдано- 
Станового и Хета-Оленекского нуклеаров, частя
ми которых являются Алданский и Анабарский 
щиты, формировалась из разных очагов лате- 
рально неоднородной мантии и в различных тем
пературных режимах; в-четвертых, это гетеро
генное строение Алданского щита, где широким 
развитием пользуются структурно-вещественные 
комплексы, слагающие раннеархейскую гранули- 
то-гнейсовую и позднеархейскую гранит-зелено- 
каменную области, при этом время формирования 
последней совпадает со временем образования на 
Анабарском щите совсем другой гранулито-гней- 
совой парагенетической ассоциации пород -  ма
фических даек и эндербитов нормальной щелоч
ности и чарнокитов.

Принадлежность Алдано-Станового нуклеара 
и Анабаро-Вилюйского супертеррейна к чуже
родным тектоническим блокам подтверждается 
данными последних палинспастических реконст
рукций [54], которые свидетельствуют о том, что 
эти континентальные сегменты будущего Сибир
ского кратона находились в зоне экватора на зна
чительном удалении один от другого, скорее всего,

до раннего протерозоя. Об этом свидетельствует 
одновременное (около 2 . 0  млрд, лет) проявление 
процессов термотектогенеза на Алданском и 
Анабарском щитах с анортозитами и связанными 
с ними гранитоидами.

Анализ данных по геологическому и глубин
ному строению позднеархейского Хатангского 
роя мафических даек и его соотношениям с нук- 
леарными структурами фундамента Сибирской 
платформы позволяет выдвинуть версию его тек
тонической эволюции в соответствии с моделями 
реологически стратифицированной и тектониче
ски расслоенной литосферы [15] или “плавления 
корового языка” [45] и, таким образом, опреде
лить его место и роль в геологической истории 
древней континентальной коры.

Согласно этой версии (рис. 11), “коровый 
язык”, исходящий из Хатангского мантийного 
плюма, разделялся на две парагенетически свя
занные между собой пластины -  нижнекоровую, 
мафитовую, и верхнекоровую, сиалическую, с 
разными реологическими свойствами. Нижнеко
ровая пластина, которая располагалась ближе к 
горизонтальному мантийному термофлюидному 
потоку, подверглась частичному плавлению в го
раздо большей степени, чем верхнекоровая. По 
сравнению с последней она, благодаря своему со
ставу, обладала более низкой вязкостью и, отсю
да, большей способностью к тектоническому те
чению. Анализ морфологии нижнекорового слоя 
(см. рис. 8 ) позволяет думать, что его горизон
тальное тектоническое течение осуществлялось 
последовательно и импульсивно (дискретно) в 
сторону движения мантийных потоков. Ближе к



центру мантийного плюма (Анабарский щит) 
энергия этих потоков была достаточной для час
тичного плавления верхней мантии и нижних го
ризонтов эмбриональной континентальной коры. 
Это привело к последовательному формирова
нию сначала узких рифтогенных структур, вме
щающих породы супракрустальной гнейсовой се
рии, затем близкому по времени внедрению ма
фических даек (продуктов частичного плавления 
верхней мантии) и уже, вслед за этим, выплавле
нию эндербитов нормальной щелочности и чарно- 
китов (за счет частичного плавления материала 
нижнего и верхнего горизонтов континентальной 
коры). Благодаря этим процессам верхнекоровая 
пластина, передвигающаяся на “спине” нижнеко
рового слоя, увеличивалась в объеме и испыты
вала сопротивление как со стороны синхронно 
развивающегося многокупольного Котуйканско- 
го гранитогнейсового овала на западном фланге, 
так и со стороны относительно стабильного вос
точного блока, где располагался Оленекский нук- 
леар (см. рис. 2). Так можно объяснить природу 
продольного тектонического течения и боковых 
напряжений, в результате которых были сформи
рованы структуры транспресии, сопряженные с 
полосой высокобарического метаморфизма Ана- 
барского щита.

По всей видимости, фронт первого импульса 
частичного плавления и тектонического течения 
нижнекорового слоя располагался на стыке двух 
овоидных террейнов: развивающегося Хета-Оле- 
некского и более древнего консолидированного -  
Вилюйского. Именно здесь, на коллизионном по
роге сопротивления, произошло максимальное 
нагнетание вещества нижней коры и раздув ни
жнекорового слоя до 42-45 км и, соответственно, 
всей континентальной коры до 60 км. Далее в сто
рону Вилюйского нуклеара можно выделить еще 
четыре последовательных фронта продвижения, 
или пропагации, мантийно-нижнекорового плав
ления. Об этом можно судить по количеству разду
вов и пережимов нижнекорового слоя и континен
тальной коры в целом (см. рис. 8 ). Не исключено, 
что в ходе движения нижнекоровой пластины, со
провождавшегося трением материала, могли воз
никнуть условия сверхвысокого давления с обра
зованием высокоплотных пород [35], которые на
капливались в придонной части нижнекоровой 
пластины (см. рис. 1 1 ).

Внедрение даек в пределах Вилюйского нукле
ара контролировалось системами радиальных и 
дуговых разломов этого овоидного террейна в ус
ловиях уже относительно холодной и хрупкой 
верхней коры. Это могло способствовать форми
рованию магматических структур типа “дайка в 
дайке”, а сами дайки и ассоциирующие с ними гра- 
нитоиды оказались изофациальны амфиболито
вой ступени метаморфизма.

Естественно, что при таком импульсивном го
ризонтальном перемещении фронта частичного

плавления верхней мантии и нижней коры и про
пагации дайкового роя возраст даек и ассоцииру
ющих с ними гранитоидов в начале роя оказался 
более древним, чем в конце. Если судить по этой 
разнице в 100-150 млн. лет, то средняя скорость 
продвижения роя по латерали может быть оцене
на в 6 - 1 0  км/млн. лет, хотя на отдельных импуль
сивных отрезках она могла быть и выше. В ходе 
длительного развития Хатангского дайкового 
роя в отдельных местах могли формироваться 
очаги магм, материнских для мафических даек 
второй генерации, а затем и для анортозитов и 
связанных с ними мангеритов, что вполне гармо
нирует с моделью тектонической эволюции “ко
рового языка” [45]. Оказалось, что возраст обра
зования таких очагов для анортозитов Анабар- 
ского щита (2.7-2.6 млрд, лет) [25], массивы 
которых располагаются в зоне влияния дайкового 
роя, совпадает со временем внедрения даек и ассо
циирующих с ними гранитоидов в конце роя. По 
всей видимости, полная консолидация роя произо
шла после процессов раннепротерозойского тер- 
мотектогенеза, показателем которых являются 
автономные анортозиты, внедрившиеся по зонам 
крупных разломов на рубеже 2.18 млрд, лет [25].

Предложенная модель транспорта реологиче
ски подвижной сиалической пластины на “спине” 
частично расплавленного нижнекорового бази- 
тового слоя с его разбуханием на стыке двух сиа- 
лических ядер-террейнов может рассматриваться 
как проявление одной из особенностей архейской 
тектоники “мягких плит”, когда по латерали осу
ществлялось импульсивное выжимание, или ин
жекция, горячего и частично расплавленного ни
жнекорового слоя под относительно более холод
ную и прочную верхнекоровую пластину под 
воздействием горизонтально направленного вы
сокотемпературного потока, обеспечивающего, 
таким образом, неоднородное реологическое со
стояние тектонически расслоенной докембрий- 
ской литосферы.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Анализ вышеизложенного материала позво

ляет сформулировать следующие основные вы
воды.

Раннеархейский Суннагинский и позднеархей
ский Хатангский гигантские радиальные рои ма
фических даек являются наиболее древними тек- 
тоно-магматическими системами подобного типа 
из всех известных на Земле. Они парагенетичес
ки связаны с кольцевыми структурами (сиаличес- 
кими куполами), которые, в свою очередь, рас
сматриваются как геологические производные 
мантийных плюмов или горячих точек. Трехлуче
вой пучок даек Суннагинского роя, исходящий из 
центра мантийного плюма, не выходит за преде
лы Алдано-Станового нуклеара, являясь, по су
ществу, интрануклеарным роем. Хатангский рой



зародился в краевой части мантийного плюма, 
входящего в систему Хета-Оленекского нуклеа- 
ра, и простирается далеко за его границы.

Во всех случаях мафические дайки являются 
предвестниками последующих процессов грани- 
тообразования, связанных или с заключительны
ми этапами купольного тектогенеза (Суннагин- 
ский рой), или транспрессивной тектоники (Ха- 
тангский рой).

Такие особенности строения Хатангского роя 
мафических даек и ассоциирующих с ними грани- 
тоидов, как: парагенетическая связь с реологичес
кими транспрессивными структурами верхней ко
ры в начале роя; центробежная тенденция умень
шения степени метаморфизма и омоложения 
базит-гранитоидной ассоциации пород; глубин
ные морфологические и скоростные неоднород
ности, могут быть описаны моделью реологичес
ки стратифицированной и тектонически рассло
енной литосферы [15] или плавления “корового 
языка” [45], которая реализовывалась в режиме 
тектоники плюмов. Модель транспорта верхне
коровой сиалической пластины на “спине” час
тично расплавленного нижнекорового базитово- 
го слоя демонстрирует одну из особенностей ар
хейской тектоники “мягких плит” при аккреции 
овоидных сиалических террейнов (нуклеаров). 
В результате этого в позднем архее и был сфор
мирован крупный континентальный массив, или 
Анабаро-Вилюйский супертеррейн, состоящий из 
системы разновозрастных сиалических ядер (тер
рейнов), “сшитых” Хатангским роем мафических 
даек. По отношению к этому гетерогенному кон
тинентальному массиву Алдано-Становой нуклеар 
с раннеархейским роем мафических даек и поздне
архейскими гранит-зеленокаменными поясами мо
жет рассматриваться как совсем чужеродный тер- 
рейн, что и подтверждается палеогеографически
ми реконструкциями [54].

Как следствие процессов формирования Ха
тангского роя мафических даек в крупной систе
ме сдвигов в ходе аккреции разнородных сиаличе
ских ядер выдвигается версия о возможной реали
зации в нижнекоровом слое условий избыточного 
тектонического давления и термофлюидного ре
жима, благоприятных для образования эклогитов 
и других высокобарических пород. Эти породы, 
благодаря своей высокой плотности, отлагались в 
придонной части глубинного тектонического по
тока, дискретно продвигавшегося от центра ман
тийного плюма в сторону его периферии со сред
ней скоростью 6 - 1 0  км/млн. лет.

Таким образом, установленные особенности 
геологического строения и тектонической эво
люции гигантских радиальных роев мафических 
даек архея Сибирской платформы позволяют 
рассматривать их в качестве индикаторов некото
рых процессов, свойственных плюм-тектоничес- 
кому режиму, господствовавшему на ранней ста
дии развития Земли.

Исследование выполнено при финансовой 
поддержке РФФИ. Проект № 01-05-64268.
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Archean Mafic Dike Swarms as the Indicators of the Specific Features 
of the Early Earth’s Plume Tectonic Regime (with Reference to the Siberian Craton)

M. Z. Glukhovskii and V. M. Moralev
Institute of the Lithosphere of Marginal Seas, Russian Academy o f Sciences, Staromonetnyi per. 22, Moscow, 119108 Russia

A bstract—Two giant radial dike swarms, the Sunnagin o f Early Archean and the Khatanga of Late Archean 
age, have been inferred to exist on the basis of geophysical, structural, and petrogeochemical data. Their rela
tionship with igneous activity centers, which are derivative from mantle plumes as well as the enderbite domes 
that are structurally associated with these dike swarms, is demonstrated. Structural evolution models are pro
posed for the dike swarms of different tectonomagmatic systems, intranuclear (Sunnagin swarm) and the dikes 
that stitch up a group of nuclears into a single ancient superterrane (Khatanga swarm). Both systems are the 
indicators of endogenic processes characteristic of the early Earth’s plume tectonic regime.



УДК 553.203+552.31(470.5)

ПЛАТИНОНОСНЫЙ ПОЯС УРАЛА И ТАГИЛЬСКАЯ ПАЛЕОДУГА: 
СООТНОШЕНИЯ МАГМАТИЗМА И ГЕОДИНАМИКИ

© 2003 г. Р. Г. Язева,
Институт геологии и геохимии УрО РАН, Екатеринбург, 620151, Почтовый пер., 7

Поступила в редакцию 24.05.2001 г.

Зональны е дунит-клинопироксенит-габбровые массивы Платиноносного пояса У рала залегаю т ав
тохтонно в пределах аккреционной призмы ордовикско-силурийской островодужной системы. Ста
новление массивов происходило над палеозоной субдукции, но вне ее главного магматического по
яса (барьерной зоны). Судя по данным изотопных датировок, формирование их могло бы ть неодно
временным и в разных сегментах Тагильской палеодуги приходилось на юную или развитую стадии 
ее эволюции. По геохимическим признакам наиболее распространенные малокалиевы е субофито
вы е габбро-нориты и амфибол-пироксеновые габбро совмещают черты  самых примитивных ост- 
роводужных толеитов (Zr, Hf, U, Th, LREE), толеитов рифтовых зон на активных континентальных 
окраинах (Р2О5, ТЮ2) и редких адакитовых магм (А12Оз, Sr, Y). Требованиям к эффузивны м комаг- 
матам габброидов П латиноносного пояса (единство времени, пространства и химизма) не удовле
творяю т породы ни одной из вулканических формаций, слагающих Тагильскую палеодугу. Сходные 
парагенетические ассоциации дунитов и клинопироксенитов, габбро-норитов и адакитовых грани- 
тоидов, океанических толеитов и палингенных риолитов присутствуют в аккреционных призмах на 
тихоокеанском побережье Алеутских островов, Аляски, Калифорнии, Японии и т.д. Предполагае
мый механизм формирования цепи базит-гипербазитовых массивов П латиноносного пояса связы
вается с субдукцией сейсмичного хребта (зоны активного спрединга), т.е. с функционированием 
“окна в плите” под аккреционной призмой и основанием мантийного клина, на ф ронте палеодуги. 
Аномальная обстановка вы сокого теплового потока, невозможность свободного раздвига при по
явлении кровли над зоной спрединга и продолжающийся астеносферный апвеллинг способны со
здать условия для принудительного выдавливания пластичного мантийного вещества в новообразо
ванную кору преддужья (“горячая тектоника”), для локального плавления гидратированной океани
ческой плиты и осадков аккреционной призмы, для фракционирования и гибридизма гетерогенных 
магм. Линейный характер цепи массивов и асинхронность их внедрения объясняется прерывистым 
скольжением тройной точки ж елоб-сейсмичный хребет-ж елоб вдоль конвергентной границы. При 
обычной субдукции холодной, литифицированной океанической литосферной плиты (для Урала -  
девонская активная окраина) подобный аномальный магматизм в преддужье отсутствует.

В, В, Бочкарев

ВВЕДЕНИЕ

Платиноносный пояс Урала (цепь зональных 
габбро-гипербазитовых массивов, протяженнос
тью около 1 0 0 0  км) привлекает внимание иссле
дователей уже около 100 лет. Интерес к слагаю
щей его дунит-клинопироксенит-габбровой ассо
циации заметно возрос в последние годы, во 
многом благодаря появлению современных ана
литических данных, на основе которых детально 
рассмотрены минералогия, геохимия главных по
родных комплексов и Р-Т условия их формирова
ния [6 , 12, 18, 21, 24, 26, 29]. Несмотря на возрос
ший поток информации о вещественном составе 
дунитов, клинопироксенитов и широкого спектра 
габброидов, спорных вопросов их генезиса оста
ется немало. К числу дискуссионных проблем по- 
прежнему относятся геодинамический режим ста
новления протяженной цепи массивов и характер 
их пространственно-генетических связей с магма
тическими породами Тагильской островодужной 
системы. Часть ведущих исследователей-петро-

логов считает габбро и гипербазиты пояса конти
нентальными рифтогенными образованиями, про
изводными континентальных толеитовых магм 
[8 , 24,26], другая часть доказывает их принадлеж
ность (частично или полностью) к надсубдукци- 
онным, островодужным сериям [6 , 1 1 , 29].

Цепь массивов Платиноносной ассоциации 
расположена в восточном висячем боку Главного 
Уральского разлома, разделяющего комплексы 
пассивной окраины и допалеозойские сиаличес- 
кие блоки (на западе) и Тагильский сегмент ордо
викско-силурийской островодужной системы на 
востоке (рис. 1). “Граничная” геологическая по
зиция объективно создает некоторую неопреде
ленность ее трактовок. Сторонники континен
тальной рифтогенной природы пояса считают, 
что сближение цепи его массивов и островной па
леодуги произошло после их формирования, при 
коллизионных процессах. Вопросы комагматиз- 
ма интрузивных пород ассоциации с островодуж- 
ными вулканитами в такой интерпретации не воз



никают. Сторонники надсубдукционной природы 
дунит-клинопироксенит-габбровой ассоциации до
пускают возможность ее комагматизма с вулка
ническими породами Тагильской островодужной 
системы, но в качестве родственных называются

60° в.д.

такие разные серии, как островодужная толеито- 
вая [1 1 ], калиевая известково-щелочная [7, 29] и 
K-Na субщелочная [18].

Не претендуя на решение петрологических 
проблем дунит-клинопироксенитового и габбро- 
идного комплексов Платиноносной ассоциации, 
мы полагаем, что часть спорных вопросов может 
быть решена, если проанализировать, насколько 
ее субофитовые габброиды (габбро-нориты, пи- 
роксен-амфиболовые габбро), интрузивная приро
да которых признается большинством исследова
телей, и гранитоиды вписываются в формацион
ный ряд вулканических пород зрелой Тагильской 
палеодуги в качестве возможных комагматов и 
каково их место в структуре и геодинамической 
истории данной надсубдукционной системы.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ МАССИВОВ 
ПЛАТИНОНОСНОГО ПОЯСА 

В НАДСУБДУКЦИОННОЙ СИСТЕМЕ 
РАННЕГО ПАЛЕОЗОЯ

Формационный ряд вулканических пород Та
гильского сегмента ордовикско-силурийской ост
роводужной системы Урала включает, как изве
стно, кабанский бимодальный комплекс с остро- 
водужными толеитами позднего ордовика (или 
его аналоги -  кировградский, валенторский, ше- 
мурский и др.), павдинский андезито-дацитовый 
комплекс лландовери -  раннего венлока (K-Na 
известково-щелочная формация), именновский 
базальт-андезито-базальтовый комплекс поздне
го венлока -  лудлова (калиевая известково-ще
лочная формация), гороблагодатский шошонит- 
базальтовый комплекс позднего лудлова -  пржи- 
долия и туринский шошонит-латитовый ком
плекс пржидолия -  лохкова. Первые два ком
плекса отвечают юной стадии эволюции палеоду
ги, именновский -  развитой, гороблагодатский и 
туринский шошонитсодержащие -  зрелой стадии 
ее развития [15, 31]. Каждая из перечисленных 
формаций сопровождалась гипабиссальными ин-

Рис. 1. Схема расположения массивов Платиноносного пояса в палеоструктуре Тагильского сегмента ордовикско-си
лурийской островной дуги
1 -  рифейско-нижнеордовикские комплексы центральноуральских микроконтинентов и осадочные отложения пас
сивной окраины палеозойского океана; 2  -  раздробленный край казахстанид под отложениями раннекаменноуголь
ного краевого пояса и мезо-кайнозойскими осадками Западно-Сибирской низменности; 3 -  аккреционная призма ор
довикско-силурийской островодужной системы: пара- и ортосланцы, фтаниты, кремни, аргиллито-песчаники и туф- 
фиты, амфиболиты по толеитам MORB- и IA-типов, серпентинитовый меланж, габбро и гарцбургиты Салатимского 
пояса; 4 -  вулканогенные и вулканогенно-осадочные комплексы островной дуги, толеитовые (0 3), известково-щелоч
ные (S^-v, S!V-S2 ld) и калиевые субщелочные (S2 ld-p, S2 p-D2 l); 5 -  упоминающиеся в тексте интрузивно-вулканиче
ские центры барьерной зоны: К -  Кушвинский, Л -  Липовско-Калугинский, П -  Павдинский; 6 -  Салдинско-Мурзин- 
ский и Зауральский микроконтиненты под ретрошарьяжами девонских островодужных комплексов; 7 -  дуниты, кли- 
нопироксениты и габброиды Платиноносного пояса, в том числе упоминающиеся в тексте массивы (цифры в 
кружках): 1 -  Чистопский, 2 -  Кумбинский, 3 -  Кытлымский, 4 -  Павдинский, 5 -  Волковский, 6  -  Нижнетагильский; 
8 -  гранитоиды Платиноносного пояса; 9 -  гранитоиды окраинно-континентального пояса Cj-Pi (тоналит-гранодио- 
ритовая формация); 10 -  местоположение Уральской сверхглубокой скважины СГ-4; 11 -  Главный Уральский разлом 
(надвиг), ограничивающий аккреционную призму палеодуги на западе; 12 -  Западно-Тагильская система сдвиго-на- 
двигов -  сутура фронтального бассейна в структуре палеодуги; 13 -  Серовско-Маукский разлом (надвиг) -  сутура ты
лового бассейна ордовикско-силурийской островодужной системы



трузивными комагматами, локализованными в 
единых центрах с околожерловыми эффузивными 
фациями: Павдинском, Липовско-Калугинском, 
Кушвинском и других, которые являются релик
тами барьерной зоны палеодуги (см. рис. 1 ).

Накопление полного ряда толеитовых, извест
ково-щелочных и субщелочных вулканических по
род произошло геологически быстро, за 30-35 млн. 
лет (как в современных Фиджийской и Малой Ан
тильской дугах), и связывается с низкоскоростной 
субдукцией юной, еще не остывшей океаничес
кой литосферы [32]. Считается установленным, 
что первые продукты океанического спрединга 
появились в конце раннего ордовика (в арениге), 
в среднем и позднем ордовике [9, 19], а режим ак
тивной окраины и палеодуга возникли в позднем 
ордовике-раннем силуре (ашгилий-лландовери), 
т.е. вскоре после начала спрединга, и существова
ли одновременно с ним.

Массивы Платиноносного пояса, по геологи
ческим данным, формировались в послеордовик- 
ское время, так как ороговикованные и амфибо- 
литизированные островодужные толеиты (дайки, 
лавы -  аналоги кабанского комплекса) присутст
вуют в термальном ореоле, окружающем масси
вы. Их верхняя возрастная граница на юге Та
гильской мегазоны определяется поздним силу
ром, временем внедрения плагиогранитоидов -  
комагматов павдинского андезито-дацитового 
комплекса [30], хотя интрузивный характер соот
ношений островодужных гранитоидов с габброи- 
дами Платиноносного пояса, судя по наблюдени
ям в более северных разрезах Тагильского сег
мента палеодуги (Павдинском, Кушвинском), 
вызывает сомнения. Вполне вероятно, что их 
сближение произошло при более позднем текто
ническом скучивании, так как гранитоиды вблизи 
контакта разгнейсованы и милонитизированы.

Данные абсолютной геохронологии немного
численны, но они могут свидетельствовать о 
скользящем возрасте становления массивов. Изо
хронные датировки габбро-норитов Кумбинско- 
го массива по монофракциям отвечают интерва
лу 428 ±15 млн. лет, возраст флогопитов из рого
виков вокруг Кытлымского массива определен в 
424 ± 3 млн. лет, а для габбро более северного Чи- 
стопского массива -  419 ± 12 млн. лет [23, 33]. Из 
этого следует, что изохронный возраст кумбин- 
ских габбро и кытлымских роговиков соответству
ет пику проявления павдинского андезито-дацито
вого вулканизма юной дуги и времени накопления 
его удаленных фаций -  “флишоидной толщи”, ко
торая в разрезе Уральской сверхглубокой сква
жины (СГ-4) датирована конодонтами как грани
ца лландовери-венлока [10]. Абсолютный воз
раст чистопских габбро может соответствовать 
более высокому стратиграфическому уровню -  
середине лудлова, т.е. границе именновского ан

дезито-базальтового и гороблагодатского базальт- 
шошонитового комплексов (началу зрелой ста
дии развития палеодуги). С учетом погрешностей 
изотопного анализа можно предполагать, что 
формирование массивов Платиноносного пояса 
было неодновременным и происходило как на 
юной, так и на развитой стадии эволюции палео
дуги, а вывод о возрастной корреляции габброи- 
дов с базальтами именновского комплекса [9 , 29] 
справедлив лишь для частного случая.

Рассматривая пространственно-временные со
отношения массивов Платиноносного пояса и 
распространенных поблизости продуктов прояв
ления континентального рифтогенеза, необходи
мо напомнить, что жильные и эффузивные кон
тинентальные толеиты (колпаковский, саранхап- 
нерский, польинский комплексы и их аналоги), 
примыкающие с запада к Главному Уральскому 
разлому, датированы ранним ордовиком [17, 20], 
т.е. их возрастной разрыв со временем становле
ния габбро слишком велик для комагматов.

В мегаструктуре Тагильской палеодуги, в сис
теме желоб-аккреционная призма-фронтальный 
бассейн-барьерная зона-задуговой бассейн-фор- 
ланд геологическим окружением массивов Пла
тиноносного пояса являются породы аккрецион
ной призмы. Для островодужных систем с низки
ми скоростями субдукции, к которым мы относим 
и Тагильскую палеодугу, аккреционная призма -  
это очень удаленное преддужье, так как новооб
разованная океаническая плита при поддвиге 
долго сохраняет “плавучесть”, т.е. пологий на
клон. Магматический пояс в подобных ситуациях 
отделен от желоба фронтальным бассейном и об
ширным аккреционным комплексом (до 150 км 
шириной) [48].

Судя по современным островодужным систе
мам, для состава аккреционных призм характер
но чередование тонких тектонических пластин, 
чешуй, клиньев абиссальных осадков (кремней, 
фтанитов), сорванных с погружающейся океани
ческой плиты, островодужных турбидитов уда
ленных фаций и фрагментов 2 -го и 3-го слоев 
океанической литосферы (толеитов MORB-типа, 
офиолитовых габброидов и гарцбургитов), осо
бенно многочисленных при малой мощности пер
вого слоя. Аккреционная призма пассивно при
поднимается снизу за счет поддвига клиньев бо
лее молодого возраста, в результате чего в ней 
формируется обратная тектоническая стратифи
кация. Этот же механизм способствует эксгумации 
глубинных метаморфических пород -  продуктов 
субдукционного процесса (глаукофановых слан
цев, гранатовых амфиболитов и т.д.) [41].

Цепь массивов Платиноносного пояса скон
центрирована в пределах протяженного блока, 
имеющего тектонические ограничения: относи
тельно пологий Главный Уральский разлом на за



паде и субвертикальный Западно-Тагильский 
(Кабанский) разлом на востоке (см. рис. 1). Шири
на этого клиновидного блока в современной 
структуре Уральского орогена колеблется от пер
вых сотен метров до 30-40 км, и она, безусловно, 
уменьшена за счет эрозии. В нижней его части, в 
висячем боку наклоненного к востоку Главного 
Уральского разлома, расположена выдержанная по 
простиранию полоса (толща) тонколистоватых се- 
рицит-хлоритовых и глаукофансодержащих слан
цев, кварцитосланцев по кремнистым, углеродис
то-кремнистым осадкам, фтанитам, кварцевым 
алеврито-песчаникам шириной до 4 км. Возраст 
литологически однотипных пород в разных плас
тинах толщи, по данным Г.А. Петрова и
В.Н. Пучкова [17], отвечает среднему-позднему 
ордовику и раннему девону (лохкову). Параслан
цы, названные этими авторами “зоной смятия 
Главного надвига”, вмещают чешуи серпентини- 
тового меланжа и офиолиты Салатимского пояса. 
Восточнее и выше по разрезу, непосредственно в 
обрамлении массивов Платиноносной ассоциации, 
преобладают пластины амфиболитизированных 
толеитов MORB-типа, островодужных толеитов 
(преимущественно в дайково-силловой фации), 
амфиболитизированных офиолитовых габброи- 
дов. В редких фтанитах и кремнях по конодонтам 
установлен средне-позднеордовикский возраст ап
претированных эффузивов и абиссальных осад
ков. На юге Тагильского сегмента палеодуги и на 
широте СГ-4 эти породы объединены в выйскую 
и мариинскую свиты, севернее, в районе Чистоп- 
ского массива и далее на Приполярном и Поляр
ном Урале, -  в лагортинский комплекс, нижне- и 
верхнешемурскую, грубешорскую свиты [17, 19]. 
Продукты океанического и островодужного то- 
леитового магматизма, высоко- и низкотитанис
тые, соответственно, многократно чередуются 
как вкрест простирания блока, так и в разных ге
нерациях даек, но в целом объем островодужных 
разностей, аналогичных по составу и возрасту по
родам кабанского комплекса, начинающим фор
мационный ряд вулканитов Тагильского сегмента 
палеодуги, нарастает на восток, по направлению 
к магматическому поясу барьерной зоны.

Фрагменты барьерной зоны, сохранившиеся в 
осевой части Тагильского сегмента палеодуги, и 
клиновидный блок пара- и ортосланцев, вмещаю
щий цепь массивов Платиноносного пояса (аккре
ционная призма), разделены выходами острово
дужных толеитовых лав с прослоями кремней по
зднего ордовика (колчеданоносный бимодальный 
кабанский комплекс и его аналоги) и перекрываю
щей их “флишоидной толщи”. Эта толща, сложен
ная тонкообломочными турбидитами, кремнями, 
фтанитами, риолитовой пирокластикой и туффи- 
тами, включает лишь единичные лавовые потоки 
андезитов и андезибазальтов и синхронна с око- 
ложерловыми эффузивами павдинского ком

плекса (граница лландовери и венлока), представ
ляя его удаленные фации. Мощность флишоид
ной толщи, по данным СГ4, превышает 2 км [27]. 
Накопление подобных довольно глубоководных, 
но мощных осадков заставляет предполагать зна
чительные размеры фронтального бассейна, что 
является характерной чертой низкоскоростных 
островодужных систем [48]. По всей вероятности, 
изначально горизонтальное расстояние между 
полосой массивов Платиноносного пояса и маг
матическими породами барьерной зоны палеоду
ги было достаточно большим. В аналогичной си
туации (восточные Алеуты и Юго-Восточная Аля
ска) прослеженная на расстоянии 350 миль цепь 
массивов дунит-клинопироксенит-габбровой фор
мации, сходной с уральской [21,29,40,50], локали
зована в аккреционной призме в 50 км от актив
ного желоба, тогда как главный пояс андезито
вых и андезибазальтовых вулканов отделен от 
желоба амагматичным интервалом преддужья 
шириной более 300 км [34,43].

ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ ГАББРОИДОВ 
ПЛАТИНОНОСНОГО ПОЯСА 

И БАЗАЛЬТОИДОВ ТАГИЛЬСКОЙ 
ПАЛЕОДУГИ

Проблема комагматизма интрузивных образо
ваний и вулканических пород не решается без 
сравнительного анализа их химического состава, 
а в данном случае -  без сопоставления особеннос
тей химизма интрузивных габброидов Платино
носного пояса и разнообразных базальтоидов, 
входящих в состав аккреционной призмы (рамы 
массивов) и в островодужный ряд формаций, от 
толеитовой до калиевой субщелочной. Для геохи
мической характеристики габброидов были ис
пользованы новейшие опубликованные данные 
[18,21,24,26,29]. Химизм базальтов ордовикско- 
силурийской островной дуги охарактеризован на 
основе авторских материалов [3,31], которые бы
ли дополнены за счет обширной аналитической 
базы, полученной при изучении керна СГ-4 и око- 
лоскважинного пространства [5, 15,16, 22].

Состав габбро-норитов, несмотря на отмечае
мую многими исследователями структурную од
нородность, в разных массивах и разных участках 
одного массива варьирует в довольно широких 
пределах от малокалиевых разностей, наиболее 
распространенных в Чистопском, Нижнетагиль
ском и других массивах, до нормально калиевых 
(Кумбинский) и K-Na субщелочных (Волковский, 
юго-западная часть Чистопского, юг Нижнетагиль
ского массива). Для всех габбро-норитов характер
но низкое содержание кремнезема (40-49%), высо
кая железистость (FeO'/MgO > 2), высокое содержа
ние глинозема (18-21%) и стронция (500-1500 г/т).

На диаграмме А. Миясиро [46] (рис. 2) видно, 
что в эволюции состава габброидов четко прояв-



лена толеитовая тенденция, т.е. рост железо-маг
ниевого отношения с увеличением содержания 
кремнезема. Тренд состава габбро-норитов бли
зок к тренду N-T-MORB толеитов выйского, М а
риинского комплексов (0 2) и их аналогов, но су
щественно отличается от тренда островодужных 
толеитов кабанского и других бимодальных позд
неордовикских серий, обладающих более низким 
уровнем железистости при равном содержании 
кремнезема.

По соотношению титана и фосфора, позволя
ющему отличать надсубдукционные магматичес
кие породы от внутриплитных и рифтогенных 
(океанических, континентальных), тренд состава 
габброидов Платиноносного пояса расположен в 
поле надсубдукционных образований (рис. 3), но, 
в отличие от известково-щелочных и калиевых 
субщелочных серий (павдинский, именновский, 
туринский комплексы), габброиды богаче тита
ном, а содержание Р20 5 в них может превышать 
1.5% (волковский тип габбро). Эти черты сбли
жают их с надсубдукционными магматитами зон 
растяжения на активных окраинах (провинция 
Бассейнов и Хребтов на западе США и Мексики), 
в том числе и уральскими, представителями кото
рых могут служить раннекаменноугольный бере- 
зовский комплекс континентальных толеитов на 
Южном Урале и среднедевонская гавайит-муджи- 
еритовая серия люльинского комплекса -  на При
полярном [3].

Известная диаграмма Дж. Пирса (Ti-Zr) [47] 
преследует ту же цель -  диагностику надсубдук
ционных и рифтогенных (океанических) вулкани
тов (рис. 4). На ней наглядно разделяются тренд 
нарастающей титанистости, объединяющий ост- 
роводужные, океанические и континентальные 
толеиты (кабанский, выйский, саранхапнерский 
комплексы, соответственно), и изотитанистый 
тренд известково-щелочных, субщелочных соб
ственно островодужных серий (павдинский, имен
новский, туринский комплексы). Состав габбро- 
норитов и амфибол-пироксеновых габбро Плати
ноносного пояса в этих координатах (см. рис. 4) со 
всей очевидностью отличен от состава базальтов, 
образовавшихся на развитой и зрелой стадиях 
эволюции Тагильской палеодуги. Низкое содер
жание циркония в габбро, составляющее в сред
нем 20-25 г/т, соответствует самым примитивным 
островодужным толеитам, т.е. выплавкам из мак
симально деплетированного источника, но тен
денция к накоплению титана в наиболее железис
тых и обогащенных фосфором разностях сближа
ет габброиды с океаническими толеитами. Столь 
же аномально низкими являются в них содержания 
гафния (0.5-0.9 г/т в габбро против 2.3-3.5 в ба
зальтах именновского комплекса), урана (0 .0 1 -  
0.05 г/т против 1.3) и тория (0.01-0.14 г/т против 3), 
близкие к концентрациям в самых деплетирован- 
ных островодужных толеитах. Низкое содержа-

FeO'/MgO

Si02, %
Рис. 2. Диаграмма FeOVMgO-Si02  для габброидов 
Платиноносного пояса и вулканических комплексов 
Тагильской палеодуги
ТН и СА -  поля толеитовых и известково-щелочных 
серий соответственно [46]. Сплошными линиями по
казаны вариации состава габбро-норитов Кумбин- 
ского, Кытлымского [26] и Волковского [18] массивов; 
пунктирными -  вулканитов Тагильской палеодуги и ее 
аккреционной призмы (выйский, кабанский, павдин
ский, именновский комплексы). В кабанском комплек
се (О3 ) часть умереннокислых эффузивов и базальтои- 
дов имеют известково-щелочные характеристики

ТЮ2, %

Рис. 3. Диаграмма ТЮ2 -Р 2 0 5  для базальтов различ
ных геодинамических обстановок 
Квадратами обозначены средние составы толеитов 
островных дуг (Тод) [14], срединно-океанических 
хребтов (N-MORB, T-MORB, E-MORB) [1], океаниче
ских островов (Too) [14] и обстановок, переходных от 
континентального рифтогенеза к океаническому 
спредингу (Афар) [2]. Сплошными линиями обозна
чены тренды состава базальтов из рифтогенных ком
плексов активной окраины: березовский (Cj) -  син- 
коллизионные (дуга-континент) толеиты, Южный 
Урал; люльинский (D2) -  гавайиты, муджиериты зон 
растяжения в тылу девонского краевого пояса, При
полярный Урал [3]. Пунктирными линиями показаны 
тренды состава островодужных базальтоидов в 
структуре Тагильской палеодуги, в том числе: кабан
ского комплекса О3  (островодужные толеиты), П -  
павдинского комплекса S ^ v  (K-Na известково-щелоч
ные базальты), И -  именновского комплекса Sjv-S^d 
(калиевые известково-щелочные базальты), Т -  ту
ринского субщелочного комплекса S ^ D j l  (абсаро- 
киты, шошониты). Залитыми кружками показан со
став габбро-норитов и пироксен-амфиболовых габ
бро Платиноносного пояса Урала [18,26]



Ti, % E-MORB

Рис. 4. Диаграмма Ti-Zr для базальтов различных ге- 
одинамических обстановок
Оконтурены поля: А -  низкокалиевых толеитов ост
ровных дуг, С -  известково-щелочных и субщелоч
ных базальтоидов островных дуг, D -  океанических 
базальтов, В -  поле перекрывающихся составов [47]. 
Квадратами показаны средние составы обогащенных 
толеитов срединно-океанических хребтов (E-MORB) 
[1] и толеитов континентальных рифтов (Конт, рифт) 
[14]. Буквами в кружках показаны средние составы 
базальтоидов Тагильской палеодуги и ее окружения, 
в том числе упоминающиеся в тексте: К -  кабанский, 
П -  павдинский, И -  именновский, Т -  туринский, В -  
выйский и мариинский, С -  саранхапнерский ком
плексы. Залитыми кружками показан состав габбро- 
норитов и пироксен-амфиболовых габбро Платино
носного пояса Урала [18, 26]

Рис. 5. Нормированное по хондриту содержание РЗЭ 
в габброидах Платиноносного пояса [26] и острово- 
дужных толеитах кабанского комплекса [15]
1 -  габбро-норит Кытлымского массива; 2 -  пирок- 
сен-амфиболовое габбро Нижнетагильского масси
ва; 3 -  амфиболовое габбро того же массива; 4 -  био
титсодержащий габбро-норит Кумбинского массива. 
Заштриховано поле состава островодужных толеи
тов кабанского комплекса (О3 )

ние ниобия в габбро (0.5-10 г/т, в среднем -  3.5) 
свойственно всем надсубдукционным магмати- 
там, в том числе и тагильским островодужным.

Многочисленные определения РЗЭ в габброи
дах Платиноносного пояса, во вмещающих их ам-

фиболитизированных метадиабазах аккрецион
ной призмы [18, 26, 29] и в базальтах собственно 
островодужного разреза СГ-4 [5, 15, 16] под
тверждают своеобразие химизма габброидов. За
метное обогащение LREE, которое явилось од
ним из главных аргументов при доказательстве 
комагматизма габбро-норитов и калиевых изве
стково-щелочных базальтов именновского ком
плекса [9,29], свойственно лишь довольно редким 
нормально калиевым ортоклаз- и биотитсодер
жащим разностям габбро Кумбинского, Волков
ского и других массивов. Сходное обогащение 
LREE свойственно, кстати, не только эффузивам 
именновского комплекса, но и субщелочным ба- 
зальтоидам гороблагодатского и туринского ком
плексов, поэтому общее содержание и распределе
ние РЗЭ в габбро и базальтоидах в данном случае 
не может являться однозначным доказательством 
их комагматизма. Наиболее распространенные 
малокалиевые габбро-нориты с низким общим 
содержанием щелочей обладают “плоскими” спе
ктрами РЗЭ и близки к кабанским, т.е. острово
дужным толеитам юной стадии развития Тагиль
ской палеодуги (рис. 5). Среди вмещающих массивы 
амфиболитизированных метадиабазов по данным 
РЗЭ уверенно выделяются серии даек и силлов, 
близких по химизму к MORB-типу, но более позд
них в возрастном отношении, чем низкотитанис
тые островодужные толеиты и офиолитовые ме
тагаббро [17, 26, 29].

Несмотря на сходство с примитивными толеи- 
тами по целому ряду геохимических характерис
тик, габбро-нориты и пироксен-амфиболовые 
габбро Платиноносного пояса не могут считаться 
их прямыми аналогами, являясь высокостронцие
выми (за редкими исключениями) и высокоглино
земистыми породами. На диаграмме К. Конди 
[36] (рис. 6 ) точки их состава образуют дискрет
ную группу, не совпадающую ни с полями океани
ческих и островодужных толеитов ордовика Та
гильской зоны, ни с полями известково-щелочных 
и субщелочных островодужных вулканических 
пород силура.

Сходные характеристики по рубидию и строн
цию (вне стандартного ряда формаций), необыч
но высокие содержания глинозема и низкие -  ит
трия и иттербия в современных островных дугах 
имеют только адакиты -  магнезиальные андези- 
то-дациты и гранитоиды, локализованные в пред- 
дужье, вне вулканического фронта. Формирова
ние адакитовых магм, а также сопутствующих им 
габброидов и базальтов MORB-типа связывается 
со специфическими обстановками субдукции го
рячей океанической литосферы вблизи тройных 
точек желоб-сейсмичный хребет-желоб [37, 38, 
43, 44]. В связи с этим необходимо отметить, что 
гранитоиды, ассоциирующие с габбро-норитами, 
как в зональных массивах пояса (Кытлымский, 
Кумбинский, Качканарский), так и в редких габ



бро-анортозитовых мигматитах (юг Нижнета
гильского массива), обладают всеми характерны
ми чертами адакитов и резко отличны от обыч
ных островодужных образований Западно- и 
Восточно-Тагильской зон. Гранитоиды Платино
носного пояса, так же, как и габброиды, подраз
деляются на практически бескалиевую и малока
лиевую группы, но все являются высокостронци
евыми (более 1 0 0 0  г/т), обладают характерными 
для адакитов аномально низким содержанием Y 
(менее 10 г/т), Zr (менее 40 г/т) и высокой концен
трацией глинозема (обычно А12Оэ > 20%). По пе
трологическим оценкам, формирование их про
исходило в условиях высокого водного давления 
[30], что в совокупности с перечисленными ха
рактеристиками полностью соответствует осо
бенностям адакитовых магм.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Изложенные выше геологические данные поз

воляют заключить, что габброиды Платинонос
ного пояса (и дунит-клинопироксенитовые зо
нальные массивы) внедрялись в аккреционную 
призму Тагильской палеодуги на юной и развитой 
стадиях ее эволюции. После них формировались, 
по-видимому, только калиевые субщелочные 
(шошонитовые) магматиты зрелой стадии. По ге
охимическим признакам габбро-нориты совме
щают в себе черты примитивных островодужных 
толеитов (Zr, Hf, U, Th), толеитов активных кон
тинентальных окраин (Р, Ti) и редких адакитовых 
магм (А120 3, Sr, Y). С неоднозначностью геологи
ческой позиции (формирование над зоной субдук- 
ции, но вне магматического пояса дуги) и специфич
ностью химизма габброидов (и всей Платиноносной 
ассоциации габбро-гипербазитов) объективно свя
зана нерешенность проблемы о возможных эф
фузивных комагматах, связанных с габбро един
ством времени, места и химизма. Уверенный ответ 
отсутствует, несмотря на многолетнюю историю 
исследований этого уральского объекта.

Островодужные толеиты кабанского бимо
дального комплекса и предшествующие им океа
нические толеиты в пакетах выйской, мариинской 
“свит” и их аналогов присутствуют среди пород ок
ружения массивов дунит-клинопироксенит-габ- 
бровой ассоциации, но они изливались в ордови
ке, т.е. являются более ранними образованиями, 
аккретированными и рассланцованными до внед
рения габброидов. Несмотря на определенную 
общность их химизма (высокозарядные элемен
ты, значительная часть спектров РЗЭ и т.д.), та
кие яркие черты, как высокие содержания строн
ция и глинозема в габбро и ассоциирующих с ни
ми гранитоидах, не позволяют говорить о прямом 
их родстве с инициальными островодужными и 
предостроводужными (океаническими) базито- 
выми вулканитами.

Rb, г/т

Рис. 6 . Диаграмма Rb-Sr для габброидов Платинонос
ного пояса [18, 26] и вулканических комплексов Та
гильской палеодуги
Цифрами в километрах обозначена эмпирическая 
мощность коры для современных вулканических се
рий [36], буквами показаны вулканические серии: кали
евая субщелочная (К-сбщ), калиевая известково-ще
лочная (К-и-щ), K-Na известково-щелочная (K-Na-и-щ) 
и толеитовая островных дуг (Т-од)

Павдинский андезито-дацитовый комплекс 
(поздний лландовери-начало венлока) в своих 
стратотипических разрезах начинался с больших 
по объему масс кремнекислых эксплозий, сменяв
шихся андезитовым и гибридным андезито-даци- 
товым вулканизмом. Порфировые базальты в ви
де субвулканических даек и пирокластических 
толщ завершали его накопление [31]. Подобная 
антидромная тенденция не просматривается в обра
зованиях Платиноносного пояса, несмотря на сов
падение по времени формирования части массивов 
с павдинскими островодужными вулканитами.

Калиевые известково-щелочные базальты 
именновского комплекса (поздний венлок-луд- 
лов) чаще других называются как возможные ко- 
магматы габбро-норитов Платиноносного пояса 
[7, 9, 28-30]. В числе доказательств приводятся 
данные о возрасте, о наличии ортоклаз- и биотит
содержащих разностей габбро, о сходстве спект
ров РЗЭ и составе пироксенов. Однако по возрасту 
часть габбро-норитов коррелируется с породами 
предшествующей андезито-дацитовой формации 
(с павдинским комплексом или флишоидной тол
щей района СГ-4). Спектры РЗЭ габбро чаще 
сходны с таковыми базальтов кабанского ком
плекса (Оэ), т.е. островодужных толеитов (см. 
рис. 5). Обогащение LREE, отмеченное для кали



евых габбро-норитов Кумбинского массива, име
ют не только базальты именновского комплекса, 
но и калиевые базальтоиды гороблагодатского и 
туринского комплексов зрелой стадии эволюции 
Тагильской палеодуги [3, 15].

Доказательством комагматизма платинонос
ной ассоциации с породами именновского ком
плекса В.Р. Шмелев [28] считает однотипность 
эволюции состава клинопироксенов из “габбро- 
идных” пироксенитов и из базальтов верхней час
ти разреза СГ-4, описанных Л.В. Сазоновой с со
авторами [25]. Однако лавы так называемой 
верхней толщи (интервал 0—430 м), с которыми 
идет сравнение, являются чужеродными для изве
стково-щелочного именновского комплекса и в 
последних работах тех же авторов отнесены к 
рифтогенной постостроводужной толеитовой се
рии [15]. С нашей точки зрения, петрологически 
они близки толеитам березовского комплекса (Q) 
на Южном Урале, которые связываются с пассив
ным рифтингом при коллизии островная дуга- 
континент [4]. Подтверждено вместе с тем, что со
став клинопироксенов из пироксенитов и габбро 
Тагильской группы массивов пояса сходен с соста
вом клинопироксенитов аляскинской дунит-кли- 
нопироксенит-габбровой ассоциации [28]. Сходст
во этих объектов по многим параметрам, в том 
числе и по минеральному составу, было отмечено 
еще в 60-70-х годах канадскими геологами 
X. Тэйлором и Т. Ирвином [40,50], которые ввели 
в употребление термин “урало-аляскинский тип 
зональных гипербазитовых массивов” -  своего ро
да генотип автохтонных базит-гипербазитовых 
образований аккреционной призмы, противопос
тавляемый океаническим офиолитам (алышно- 
типной ассоциации), платформенным и расслоен
ным интрузиям [40,49].

Известно, что по химизму интрузивные и ко- 
магматичные им вулканические породы не явля
ются полными аналогами. Породы интрузивных 
фаций, благодаря становлению в закрытых каме
рах, более дифференцированы, больше подвер
жены влиянию ассимиляционных процессов. Они 
в целом богаче кремнеземом, калием и другими 
литофильными элементами, чем эффузивные 
аналоги, хотя эти различия и не выходят за рамки 
индикаторных петрохимических серий -  толеито- 
вых, известково-щелочных, субщелочных и т.д. 
В случае с базальтами именновского комплекса и 
габбро Платиноносного пояса соотношения пере
численных компонентов прямо противоположны 
наблюдаемым в комагматах. Базальтоиды систе
матически богаче кремнеземом (51-54%), по 
сравнению с габбро (40-50% Si02), богаче щело
чами (К, Na), Rb и LREE. Особенно показательны 
различия в концентрации U и Th (сотые доли г/т в 
габбро и 1.3-3.5 г/т в базальтах), а также Zr, Hf, Y, 
содержание которых в базальтах типичны для ка
лиевых известково-щелочных серий развитых и

зрелых островных дуг, а в габброидах соответст
вуют самым примитивным островодужным толе
итам. Требованиям к интрузивным комагматам 
базальтов именновского комплекса (единство 
времени, пространства и химизма) вполне удовле
творяют габбро, габбро-долериты, габбро-дио
риты и сиенитоиды северорудничного и других 
комплексов венлока-лудлова [13], залегающие в 
пределах сохранившихся фрагментов барьерной 
зоны Тагильской палеодуги.

Таким образом, габбро-нориты Платинонос
ного пояса являются специфическими интрузив
ными образованиями преддужья и не имеют эф
фузивных комагматов в известном формацион
ном ряду магматитов Тагильской палеодуги.

Аналоги дунит-клинопироксенит-габбровой ас
социации Платиноносного пояса, включая ассоци
ирующие с ними гранитоиды адакитового типа, а 
также часть субокеанических и островодужных 
толеитов в обрамлении массивов, в современных 
аккреционных призмах островных дуг связыва
ются с субдукцией юной (менее 1 0  млн. лет) океа
нической литосферы и непосредственно сейсмич
ных хребтов, т.е. зон активного океанического 
спрединга [35, 37, 39, 42, 43, 45]. Предполагается, 
что естественным следствием погружения подоб
ной зоны раздвига в желоб, под аккреционную 
призму, должна быть мощная термальная анома
лия (ее действие сравнивают с эффектом “паяль
ной лампы”), а также -  высокотемпературный 
метаморфизм амфиболитовой фации и парциаль
ное плавление как осадков аккреционной приз
мы, так и базальтов гидратированной океаничес
кой литосферной плиты. Расходящееся “окно в 
плите”, заполняемое горячим астеносферным ма
териалом и толеитовой магмой, судя по современ
ным обстановкам, может существовать под ак
креционной призмой и мантийным клином лишь 
на ограниченном расстоянии от желоба (до 80 км). 
На больших глубинах оно, по-видимому, теряет 
жесткие ограничения и термальный эффект сни
жается.

Механизм формирования базит-гипербазито
вых адакитсодержащих ассоциаций урало-аляс
кинского типа в аккреционных призмах, вблизи 
тройных точек желоб-зона спрединга-желоб 
можно представить следующим образом. Появле
ние кровли над зоной спрединга жестко ограни
чивает возможности свободного раздвига океани
ческой литосферы, но над восходящей ветвью 
мантийной конвективной ячейки продолжается 
подъем астеносферного материала. В такой ано
мальной ситуации появляются условия для выдав
ливания глубинного пластичного вещества на вы
сокие уровни, в новообразованную кору предду
жья (“горячая тектоника” в терминологии 
А.А. Ефимова [6 ]). В отличие от срединно-океа
нических хребтов, магмы из перекрытой зоны



раздвига не изливаются на океаническое дно, а 
образуют силлы и рои даек среди осадочных по
род призмы и аккретированных офиолитов, нахо
дящихся в ней. Химизм исходной толеитовой маг
мы N-MORB- (или E-MORB) типа в условиях за
крытой системы быстро эволюционирует за счет 
ее фракционирования, ассимиляционных процес
сов и гибридизма с анатектическими выплавками. 
Действительно, на тихоокеанском побережье 
Японии и Аляски в подобных ситуациях присутст
вуют широкий спектр габброидов (полосчатые 
оливиновые, амфиболовые, габбро-нориты), габ
бро-диориты, а также анортозиты и плагиограни- 
тоиды [37,42,45]. Переплавление деплетированно- 
го и гидратированного источника (субдуцирован- 
ной океанической литосферной плиты) объясняет 
крайне низкую концентрацию высокозарядных 
Zr и Hf, щелочей, U и Th. Аномально высокое со
держание Sr, дефицит Y и тяжелых REE и в габбро- 
идах, и адакитовых магмах позволяют предпола
гать участие амфибола и граната как остаточных 
минералов и селективное плавление плагиоклаза, 
т.е. эклогитовую природу субстрата. Поддвиг го
рячей океанической литосферы и ее ранняя дегид
ратация не только не вызывают охлаждение пере
крывающего мантийного клина, как это обычно 
происходит при стандартном течении субдукции, 
а, напротив, активизируют конвекцию в нем и 
способствуют взаимодействию поднимающихся 
магм с мантийным материалом. Подобным взаи
модействием объясняют базификацию (обогаще
ние Mg, Cr, Ni) адакитовых расплавов в предду- 
жье и появление высокониобиевых магнезиаль
ных базальтов [44].

Наличие флогопита в дунитах, ортоклаза и би
отита в габброидах, субщелочной характер габ
бро волковского типа, безусловно, свидетельст
вуют об участии недеплетированного (или обога
щенного) мантийного вещества в их генезисе 
[24, 26]. Однако мы считаем, что отнесение всей 
ассоциации к производным субконтинентальной 
литосферной мантии, к продуктам континенталь
ного рифтогенеза вступает в противоречие с на
блюдаемым дефицитом высокозарядных элемен
тов (Nb, Zr и др.), типичным для надсубдукционных 
обстановок. Локальное повышение содержания 
калия, фосфора, LREE в изолированных габбро- 
идных массивах или их краевых частях возможно 
за счет ассимиляции осадочных пород рамы. Из
вестно, что абиссальные осадки, слагающие зна
чительную долю в объеме аккреционных призм, 
являются концентраторами калия и фосфора, что 
и подтвердил еще раз анализ метапелитов, вме
щающих Тагильский массив [29].

Формирование в преддужье не одиночного 
центра, а протяженной цепи дунит-клинопирок- 
сенит-габбровых и гранитоидных массивов аляс
кинского типа предполагает прерывистое сколь
жение точки тройного сочленения желоб-сейс-

Б Восточно-Тихоокеанский

Рис. 7. Предполагаемые механизмы формирования 
цепи магматических центров в аккреционных приз
мах на фронте активных окраин: А -  восточная часть 
Алеутской островной дуги и Южная Аляска [43]: оди
ночная тройная точка желоб-сейсмичный хребет- 
желоб прерывисто смещается к востоку при субдук
ции Тихоокеанской плиты под континент Северной 
Америки. Зона спрединга Кула-Фараллон ориенти
рована перпендикулярно желобу. Стрелкой показано 
направление субдукции; Б -  тихоокеанское побере
жье Калифорнии, преддужье магматического пояса 
Сьерра-Невада [35]: локальная миграция серии трой
ных точек желоб-сейсмичный хребет-желоб, когда 
зона спрединга ориентирована вдоль конвергентной 
границы

мичный хребет-желоб вдоль сегмента активной 
окраины (рис. 7, А). Для субперпендикулярной к 
желобу зоны спрединга подобная ситуация полу
чила название “тектоники типа застежки-мол
нии” (zipper tectonics) [39]. Она описана для юж
ной Аляски-восточных Алеут, где поперечный к 
желобу океанический хребет Кула-Фараллон в 
течение кайнозоя смещался к востоку, что под
тверждено последовательным омоложением ба- 
зитовых массивов и адакитовых гранитоидов с за
пада на восток [43].

К уральской ситуации, по-видимому, ближе ва
риант, предполагаемый для Западной Калифор
нии, -  субдукция сейсмичного хребта, расположен
ного параллельно желобу (см. рис. 7, Б). В этом 
случае под аккреционную призму и преддужье по
гружаются изолированные сегменты протяжен
ной зоны спрединга, разделенные амагматичны- 
ми трансформами. Магматизм в преддужье про
является над “пунктирными” участками раздвига, 
“окнами” в погружающейся плите. Возраст ново
образованных магматитов в этом случае также 
должен варьировать вдоль желоба, но менее за



кономерно, и их формирование на протяженных 
отрезках может быть синхронным.

Связь зональных массивов дунит-клинопирок- 
сенит-габбровой ассоциации (и адакитовых гра- 
нитоидов) с субдукцией горячей новообразован
ной океанической литосферы косвенно под
тверждается отсутствием подобных образований 
в аккреционной призме девонской (Магнитогор
ской) островодужной системы на Южном и Сред
нем Урале. Состав и возраст аккретированных 
осадков и офиолитов в преддужье последней сви
детельствует о субдукции древней океанической 
литосферы (ордовик-ранний силур). К девону 
она стала холодной и более тяжелой, чем в пери
од ее формирования, поэтому скорость субдукции 
возросла, и магматизм конвергентной окраины раз
вивался стандартно, без аномалий в преддужье [32].

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Зональные дунит-клинопироксенит-габбро- 

вые массивы Платиноносного пояса Урала зале
гают автохтонно в пределах аккреционной приз
мы ордовикско-силурийской островодужной сис
темы, в окружении средне-позднеордовикских 
пара- и ортосланцев, амфиболитов, абиссальных 
алевро-пелитов, фтанитов, кремней, толеитов 
океанического и островодужного типов. Станов
ление массивов происходило над палеозоной суб
дукции, но вне ее главного магматического пояса 
(барьерной зоны). Судя по данным изотопных да
тировок, формирование их могло быть неодно
временным и в разных сегментах Тагильской па
леодуги приходилось на юную или развитую ста
дии ее эволюции.

По геохимическим признакам наиболее рас
пространенные малокалиевые субофитовые габ
бро-нориты и амфибол-пироксеновые габбро 
совмещают черты самых примитивных острово- 
дужных толеитов (Zr, Hf, U, Th, LREE), толеитов 
рифтовых зон на активных континентальных 
окраинах (Р2О5 , ТЮ2) и редких адакитовых магм 
(А12 Оэ, Sr, Y).

Требованиям к эффузивным комагматам габ- 
броидов Платиноносного пояса (единство време
ни, пространства и химизма) не удовлетворяют 
породы ни одной из вулканических формаций, 
слагающих Тагильскую палеодугу. Возможно, 
что с формированием дунит-клинопироксенит- 
габбровой ассоциации парагенетически связана 
часть толеитовых даек и силлов MORB-типа, вне
дрявшихся в аккреционную призму перед “выдав
ливанием” массивов пояса, но после островодуж- 
ных толеитов. Сходные парагенетические ассо
циации дунитов и клинопироксенитов, габбро- 
норитов и адакитовых гранитоидов, океаничес
ких толеитов и палингенных риолитов присутст
вуют в аккреционных призмах на тихоокеанском

побережье Алеутских островов, Аляски, Кали
форнии, Японии и т.д.

Предполагаемый механизм формирования це
пи зональных базит-гипербазитовых массивов 
Платиноносного пояса связывается с субдукцией 
сейсмичного хребта (зоны активного спрединга), 
т.е. с функционированием “окна в плите” под ак
креционной призмой и основанием мантийного 
клина, на фронте палеодуги. Аномальная обста
новка высокого теплового потока, невозмож
ность свободного раздвига при появлении кровли 
над зоной спрединга и продолжающийся астено- 
сферный апвеллинг способны создать условия 
для принудительного выдавливания пластичного 
мантийного вещества в новообразованную кору 
преддужья (“горячая тектоника”), для локального 
плавления гидратированной океанической плиты 
и осадков аккреционной призмы, для фракциони
рования и гибридизма гетерогенных магм. Линей
ный характер цепи массивов и асинхронность их 
внедрения объясняются прерывистым скольже
нием тройной точки желоб-сейсмичный хребет- 
желоб вдоль конвергентной границы. При обыч
ной субдукции холодной, литифицированной оке
анической литосферной плиты (для Урала -  де
вонская активная окраина) подобный аномаль
ный магматизм в преддужье отсутствует.
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A bstract—The zoned dunite-clinopyroxenite-gabbro massifs of the Platinonosnyi Belt of the Urals occur in an 
autochthonous manner in the accretion prism of the Ordovician-Silurian island-arc system. The massifs were 
formed above a subduction paleozone, yet outside of its main igneous rock belt (barrier zone). As follows from 
isotopic datings, the massifs might have formed in different periods of time in different segments of the Tagil 
paleoarc, either during the early or later (more mature) phase of its evolution. As follows from the geochemical 
data available, the most widely developed low-K subophitic gabbro norite and amphibole-pyroxene gabbro 
bear the features of the most primitive island-arc tholeiite (Zr, Hf, U, Th, LREE), rift-zone tholeiites from active 
continental margins (P2O5, T i0 2) and rare adakite magmas (A120 3, Sr, Y). None of the volcanic rocks compos
ing the Tagil paleoarc satisfies the requirements imposed upon the volcanic rocks that had been derived from 
the same magma at the same time in the same area. Similar paragenetic associations of dunite and clinopyrox- 
enite, gabbro-norite and adakite granitoids, oceanic tholeiite and palingenetic rhyolite are known from the ac
cretion prisms of the Pacific coasts of the Aleutian Islands, Alaska, California, Japan, and other regions. The 
mechanism of the formation of a chain of the basic-ultrabasic massifs of the Platinonosnyi Belt is inferred to 
been associated with the subduction of a seismic ridge (active spreading zone), that is, with the functioning of 
“a window in the plate” under the accretion prism and the mantle-wedge base at the front of a paleoarc. The 
abnormal high-heat flow environment, the spreading impeded by a roof above the spreading zone, and the still 
continuing asthenosphere upwelling were able to create conditions favorable for the forced squeezing of the 
plastic mantle material into the newly formed forearc crust (“hot tectonics”), for the local melting of the hydrat
ed oceanic plate and accretion-prism sediments, and for the fractionation and hybridism of heterogenic magma. 
The linear pattern of the chain of the massifs and their asynchronous intrusion can be explained by the inter
mittent sliding of a trench-seismic ridge-trench triple point along the convergent boundary. During the com
mon subduction of a cold lithified oceanic plate (Devonian active margin in the case of the Ural region), such 
anomalous magmatism does not take place in the for-arc region.
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Н а основе сейсмотомографических исследований, базирующихся на инверсной телесейсмической 
схеме и согласованных с результатами батиметрических, спутниково-гравиметрических, геодезиче
ских, сейсмологических и магнитометрических измерений и с данными по петрологии, геохимии, ге
ологии, стратиграфии и тектонике главных морфоструктур Тонга-Новогебридского региона, пред
лож ена геодинамическая модель развития области сочленения Австралийской и Тихоокеанской 
плит и показана связь тектоники региона со структурой конвективных течений в верхней мантии. 
Установлено, что вблизи ж елоба Витязя регистрируются плоские области с повышенными скоро
стями P-волн, полого падающие в юго-западном направлении и, вероятно, являющиеся остаточны
ми фрагментами слэба Тихоокеанской плиты, которая до смены полярности субдуцировала под А в
стралийскую плиту. Смещение зоны субдукции от основания хребта Лау-Корвилл на восток в рай
оне желоба Тонга-Кермадек такж е нашло отражение в морфологии субдуцируемого слэба 
Тихоокеанской плиты. Результаты  сейсмотомографии показываю т, что области наиболее активно
го современного вулканизма Тонга-Новогебридского региона связаны с восходящими потоками ра
зогретых разуплотненных мантийных масс, выдавливаемых погружающимися “холодными” слэба
ми. Данные изотопной геохронологии по индикаторным магматическим комплексам наряду с оцен
ками глубины проникновения слэба Австралийской плиты в верхнюю мантию свидетельствуют о 
том, что субдукция вдоль Северного и Ю жного Новогебридских желобов началась относительно 
недавно, на рубеже раннего плиоцена (4-4.5 млн. лет тому назад).

ВВЕДЕНИЕ
Граница конвергенции Австралийской и Тихо

океанской плит в Тонга-Новогебридском регионе 
имеет сложную конфигурацию. В этом районе 
неоднократно, начиная с эоцена, менялось как 
пространственное положение границы плит, так 
и полярность ее зон субдукции [5, 9, 14]. В насто
ящее время граница Австралийской и Тихоокеан
ской плит проходит по Северному и Южному Но
вогебридским желобам, разломным зонам Хан
тер и Фиджи и желобу Тонга (рис. 1). Сложность 
современной структуры Тонга-Новогебридского 
региона обусловлена одновременным развитием 
на относительно небольшой площади геодинами- 
ческих обстановок сжатия (зоны субдукции Тонга 
и Вануату) и растяжения (области спрединга в за- 
дуговых бассейнах Северо-Фиджийском и Лау).

Обобщение и анализ результатов батиметри
ческих, спутниково-гравиметрических, геодези
ческих, сейсмологических и магнитометрических 
измерений [7, 8 ,22, 28-30, 34, 37,40,41] и данных 
по петрологии, геохимии, геологии, стратигра
фии и тектонике главных морфоструктур Тонга- 
Новогебридского региона [6,11,13,16-19,21,23,31, 
32, 39] послужили основой для построения текто
нических и геодинамических моделей эволюции 
области сочленения Австралийской и Тихоокеан

ской плит [5,9,35]. Для лучшего понимания меха
низмов и движущих сил процессов, протекающих 
в литосфере Тонга-Новогебридского региона на 
конвергентной границе Австралийской и Тихо
океанской плит, и построения корректной модели 
ее эволюции необходимо получить сведения о 
глубинном строении, характере и направлениях 
тепловых и гравитационных течений в верхней 
мантии Земли под этим регионом. Для этих целей 
мы воспользовались результатами сейсмической 
томографии, которые не только дают представ
ление о характере мантийных неоднородностей 
под исследуемым регионом, а также, учитывая 
масштабность и скорости мантийных процессов, 
сохраняют “запись” геологических событий, про
изошедших миллионы лет тому назад.

ГЕОЛОГО-ГЕОФИЗИЧЕСКАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА 

ТОНГА-НОВОГЕБРИДСКОГО РЕГИОНА

Современная структура Тонга-Новогебрид
ского региона, направления и скорости движения 
отдельных его блоков определились сравнитель
но недавно, а сложившийся к настоящему време
ни план геотектонического строения заложился в 
конце плиоцена [5,9,13,17]. До этого времени ос-
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Рис. 1. Тектоническая схема Тонга-Новогебридского региона. Составлена с использованием материалов [10, 35]
1 -  современные глубоководные желоба; 2 -  палеожелоб Витязя; 3 -  разломы; 4 -  рифтовые зоны; 5 -  поднятия; 6 -  
линии сейсмотомографических сечений с отметками расстояния в километрах.
Желоба: СНГЖ -  Северный Новогебридский, ЮНГЖ -  Южный Новогебридский, спрединговые хребты: ЗСХ -  За
падный, ЦСХ -  Центральный, ВСХ -  Восточный; ТСК -  тройное сочленение Кингс; спрединговые центры Лау: ВСЦЛ -  
Восточный, ЦСЦЛ -  Центральный.

трова Санта-Круз, Вануату (Торрес, Санто, Мала- 
кула, Пентекост, Маево и Эфате), Фиджи (Вити 
Леву, Вануа Леву) и группа островов в северной ча
сти хребта Лау были частью Австралийской пли
ты и представляли собой фрагменты одной и той 
же островной дуги. Тихоокеанская плита при 
этом субдуцировала под Австралийскую в запад
ном направлении вдоль желобов Витяза и Тонга, 
составлявших тогда единую систему. Она стала 
активно развиваться с конца олигоцена, после пе
риода относительно невысокой вулканической 
активности [9, 11, 18, 32]. Осадочные толщи ран
него и среднего олигоцена, представленные тур- 
бидитами, калькаренитами, глубоководными 
илами, редкими прослоями вулканических пеплов 
и эффузивов, по характеристикам близких к ба
зальтам внутриостроводужных бассейнов, сохра
няют общие черты во всем регионе.

В позднем олигоцене на палеогеновой океани
ческой коре вдоль внешней границы Индо-Авст
ралийской плиты началось образование системы 
островных дуг. Островодужная геодинамическая

обстановка, в результате которой сформировал
ся набор магматических серий от островодужной 
толеитовой до известково-щелочной, отмечена в 
западном поясе Вануату и в западной части Фид
жи [9]. В конце среднего миоцена развивается 
дифференцированная габбро-трондьемитовая се
рия. В это время преобладает активная блоковая 
тектоника, в мелководных условиях накаплива
ются толщи вулканокластических туфов и грау- 
вакк. Толеитовый магматизм задуговых бассей
нов, сопровождавшийся излияниями базальтов, 
обогащенных литофильными элементами, про
явился между подводным плато Уэст-Торрес и ос
тровами западного пояса (Торрес, Эспириту Сан
то, Малекула). Анализ набора магматических ком
плексов и их петрогеохимических характеристик 
показывает, что эту древнюю островную дугу 
можно отнести к категории зрелых [9, 11,18,32].

Примерно на рубеже миоцена и плиоцена про
изошла смена полярности движений в районе же
лоба Витязя и началось заложение и раскрытие 
зон спрединга, вследствие чего сформировался



Северо-Фиджийский бассейн. Встречные движе
ния вдоль желоба Витязя прекратились, а к юго- 
западу от него возникла зона субдукции с 
обратным направлением погружения, вдоль ко
торой к настоящему времени развилась острово- 
дужная система Вануату [5, 9]. В связи с перест
ройкой зоны субдукции имело место временное 
прекращение вулканической активности и накоп
ление известняков, перемежающихся с тефроген- 
ными отложениями, что подтверждается резуль
татами глубоководного бурения [13]. Андезито
вая линия от Западного пояса островной дуги 
Вануату сместилась ближе к желобу Витяза, что 
привело к развитию соответствующего вулканиз
ма в Восточном поясе.

Палеомагнитные измерения показывают, что 
с начала формирования островной дуги Вануату и 
раскрытия Северо-Фиджийского бассейна про
изошел разворот Фиджийской плиты против ча
совой стрелки почти на 90°, а Вануату -  примерно 
на 30-40° по часовой стрелке [17, 31]. Раскрытие 
Северо-Фиджийского бассейна связано, главным 
образом, с двумя спрединговыми центрами. Цен
тральный спрединговый хребет начинается у 
хребта Южная Пандора, проходит через цент
ральную часть бассейна далее на юг до сочлене
ния с разломной зоной Хантер. В точке к западу 
от острова Фиджи (17° ю.ш.; 174° в.д.) он меняет 
направление на юго-юго-западное и, смыкаясь с 
Фиджийской разломной зоной, вдоль которой 
происходят сдвиговые движения блоков, образу
ет тройное сочленение типа рифт-рифт-разлом. 
Восточный спрединговый хребет расположен 
примерно в 100 км к западу от архипелага Фиджи; 
как и Центральный спрединговый хребет, он раз
бит разломами на сегменты, однако протяжен
ность этих сегментов, да и самого хребта, значи
тельно меньше (см. рис. 1 ).

Раскрытие спрединговых центров в бассейне 
Лау, согласно данным изотопной геохронологии 
и аэромагнитных измерений, началось позже, 
чем в Северо-Фиджийском бассейне, около 3 млн. 
лет тому назад [19, 21, 31]. Одновременный спре- 
динг океанической литосферы в двух задуговых 
бассейнах -  Северо-Фиджийском и Лау -  привел к 
деструкции желоба Витязь (к югу от 12° ю.ш. и до 
сочленения с желобом Тонга), развитию Фиджий
ской разломной зоны, а также к смещению оси 
желоба Тонга (на широте 16° ю.ш.) более чем на 
500 км к востоку [30,42]. В описанном выше сце
нарии геодинамической эволюции Тонга-Новоге- 
бридского региона остается спорным вопрос о 
времени последней инверсии зоны субдукции и 
раскрытия задугового Северо-Фиджийского бас
сейна. Диапазон оценок начала наступления этого 
события по данным разных исследователей варьи
рует от 11—13 до 3.5 млн. лет [13,17,19,20,25,30].

Высокие скорости спрединга в Лау и Северо- 
Фиджийском задуговых бассейнах, вычисленные 
по данным GPS, обусловливают высокие скоро

сти конвергенции Австралийской и Тихоокеан
ской плит вдоль обеих зон субдукции, маркируе
мых желобом Тонга (на востоке) и Северным и 
Южным Новогебридскими желобами (на западе). 
При этом необходимо отметить, что вариации 
скоростей вдоль обоих желобов весьма значи
тельны, причем в обоих случаях с приближением 
к экватору их величина заметно возрастает. 
Вдоль желоба Тонга скорость конвергенции плит 
варьирует от 16 см/год на юге (22° ю.ш.) до 24 см/год 
на севере (16° ю.ш.) при скоростях спрединга в 
бассейне Лау на тех же широтах -  8  и 16 см/год 
[7, 35,42].

Реальная скорость субдукции Тихоокеанской 
плиты под островную дугу Тонга, получаемая пу
тем вычитания спрединговой составляющей из об
щей скорости конвергенции, везде одинакова и со
ставляет 8  см/год. В зоне субдукции Вануату скоро
сти конвергенции плит варьируют от 15-17 см/год в 
Северном Новогебридском желобе до 10-12 см/год 
в Южном. В центральной части островной дуги 
Вануату в районе сочленения разломной зоны 
Д’Антркасто с Западным поясом дуги скорости 
сближения плит резко падает и составляет всего 
4-5 см/год [8,35,41]. Оценки реальных скоростей 
субдукции Австралийской плиты под островную 
дугу Вануату, выполненные так же, как для райо
на Тонга, показывают, что на всем протяжении 
границы плит вдоль Новогебридских желобов 
они довольно однородны и составляют примерно 
8 - 1 0  см/год.

Низкие скорости конвергенции в центральной 
части островной дуги Вануату в районе сочлене
ния с разломной зоной Д’Антркасто, вероятно, 
связаны с тем, что в этом районе кора Австралий
ской плиты мощнее по сравнению с южным уча
стком бассейна Кораллового моря [36]. Выступа
ющие над поверхностью океанического дна под
водные горы и гайоты хребта Д’Антркасто 
затрудняют процесс пододвигания этого блока 
под островную дугу Вануату. В результате колли
зии происходит воздымание фронтальной дуги 
(острова Санто и Малакула, Западный пояс) и 
сжатие в ее тыловой части [1 2 ].

МЕТОД ИССЛЕДОВАНИЯ
Метод сейсмической томографии был приме

нен для изучения трехмерных сейсмических неод
нородностей в верхней мантии под Тонга-Новоге- 
бридским регионом в интервале глубин от 75-100 
до 650 км. Была использована так называемая ин
версная телесейсмическая схема [26], основная 
идея которой состоит в использовании информа
ции о землетрясениях, расположенных внутри 
изучаемой области, зарегистрированных станци
ями мировой сейсмологической сети. Благодаря 
этой схеме стало возможным изучать глубинное 
строение под сейсмически активными областями, 
не используя данные региональных сейсмологи



ческих сетей. В настоящей работе использова
лись данные с более чем 2 0 0 0  станций мировой 
сейсмологической сети из каталога Мирового 
Сейсмологического Центра. Всего было задейст
вовано около 800000 времен пробега лучей 
P-волн с эпицентральными расстояниями от 20° 
до 91°более чем от 2 0 0 0 0  мелкофокусных (менее 
50 км) землетрясений.

Процедура обработки времен пробега и расче
та полезных невязок подробно описана в [26]. То
мографическая инверсия базируется на так назы
ваемом узловом способе параметризации [27], 
идея которого состоит в определении скоростных 
параметров в узлах трехмерной сетки, построен
ной внутри изучаемого объема. Скоростное рас
пределение между узлами аппроксимируется про
стым законом (постоянный градиент скорости, 
медленности или др.). Узлы внутри изучаемой об
ласти распределяются неравномерно, в соответ
ствии с плотностью лучей, на базе которых осу
ществляется инверсия. Данная идея позволяет на
иболее оптимальным образом использовать 
имеющуюся информацию и существенно повы
сить устойчивость алгоритма к шуму во входных 
данных.

Томографическая инверсия осуществляется не 
по всей области, а по отдельным фрагментам, по
крывающим всю изучаемую территорию с суще
ственным взаимным перекрытием. Это, с одной 
стороны, позволяет получать детальные картины 
путем обращения сравнительно малых матриц, с 
другой -  дает возможность для дополнительного 
тестирования путем сравнения результатов в об
ластях перекрытия. К тому же телесейсмическое 
приближение работает наилучшим образом, если 
отношение латерального размера изучаемой об
ласти к вертикальному не превышает 1.4-1.8 . 
В противном случае влияние нижнемантийных 
аномалий будет более существенным. Картины, 
полученные в различных фрагментах, складыва
ются и усредняются. В данной работе рассмотре
но пять фрагментов, расположенных вдоль мак
симального распределения сейсмичности. В каж
дом фрагменте сетка базировалась на семи 
уровнях (50, 150, 250, 350, 450, 550, 650 км). На 
каждом уровне устанавливалось по 60 узлов. Эти 
узлы соединялись один с другим триангуляцион
ной сеткой. Результаты томографической инвер
сии для Тонга-Новогебридского региона (рис. 2) 
выполнены для горизонтального сечения на глу

бине 150 км и для трех вертикальных сечений, по
ложение которых указано как на данном рисунке, 
так и на рис. 1 . Серыми тонами (без штриховки) 
показаны положительные аномалии Р-скоростей, 
которые обычно интерпретируются как более 
холодные области. Наряду с сейсмическими ано
малиями, на вертикальных сечениях показаны 
также положения гипоцентров глубоких земле
трясений, расположенных в непосредственной 
близости к плоскости сечения (±50 км).

ИНТЕРПРЕТАЦИЯ РЕЗУЛЬТАТОВ
СЕЙСМИЧЕСКОЙ ТОМОГРАФИИ

Совместное рассмотрение положений гипоцен
тров землетрясений и сейсмических аномалий на 
вертикальных сечениях позволяет сделать ряд 
важных выводов о глубинном строении и геодина- 
мическом развитии Тонга-Новогебридского реги
она. На рис. 2, иллюстрирующем картину сейсми
ческих неоднородностей в верхней мантии на глу
бине 150 км и по трем вертикальным сечениям в 
интервале глубин 75-650 км, на фоне сейсмичес
ких аномалий показана возможная реконструк
ция современного состояния основных тектони
ческих элементов литосферы и направлений кон
вективных течений в верхней мантии под 
изучаемым регионом.

Сечение 1 (S1). На данном сечении в районе 
Северного Новогебридского желоба явно про
слеживается положение слэба Австралийской 
плиты, который погружается до глубины 300 км. 
Сейсмичность и конфигурация положительной 
аномалии говорит о том, что с глубины около 
1 0 0  км этот слэб погружается почти вертикально. 
К востоку от островной дуги Вануату непосредст
венно под Северным трогом наблюдается слабая 
отрицательная сейсмическая аномалия. На глуби
не 200-250 км она соединяется с верхнемантий
ной аномалией и может быть проинтерпретиро
вана в качестве восходящего потока, индуциро
ванного нисходящим слэбом Австралийской 
плиты. Этот поток может быть причиной спре- 
динга океанической литосферы, установленного 
в настоящее время в северном троге по данным 
GPS [35]. Цепочка глубокофокусных землетрясе
ний (более 600 км), прослеживающаяся в нижней 
части S1 между 400 и 900 км по профилю, марки
рует нижнюю границу обширной отрицательной 
аномалии, достигающей мощности 200-250 км.

Рис. 2. Результаты томографической инверсии для Тонга-Новогебридского региона: для горизонтального сечения на 
глубине 150 км (вверху) и для трех вертикальных сечений в интервале глубин от 50-100 км до 650 км (внизу)
На вертикальных сечениях точками показано положение гипоцентров землетрясений, расположенных в непосредст
венной близости к плоскости сечения (±50 км). Стрелками отмечены предполагаемые направления верхнемантийных 
тепломассопотоков.
Z -  глубина в километрах. X -  расстояние от начальной точки сечения в километрах. Другие условные обозначения 
см. на рис. 1
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Вполне вероятно, что эти землетрясения пред
ставляют собой верхнюю границу остаточного 
фрагмента слэба Тихоокеанской плиты, субдуци- 
рующего в западном направлении.

Сечение 2 (S2). Положение слэба Австралий
ской плиты прослеживается по аномалиям и по 
распределению глубинной сейсмичности, хотя и 
не столь отчетливо, как на S1. Глубина погруже
ния слэба оценивается также около 300 км. Отри
цательная аномалия под западной частью Севе
ро-Фиджийского бассейна (в районе 600-800 км 
по профилю), вероятно, как и на S1, отражает 
восходящий поток, который провоцирует спре- 
динг океанической литосферы в троге Кориолис 
и Западном спрединговом хребте. Положитель
ная аномалия на глубине 400-600 км, полого по
гружающаяся на юго-запад в направлении Авст
ралийской плиты, нами интерпретируется как 
фрагмент древнего (остаточного) слэба Тихооке
анской плиты, который в домиоценовое время 
погружался под Австралийскую плиту вдоль же
лоба Витяза. С северо-востока эта аномалия ог
раничена, вероятно, вертикальной отрицатель
ной неоднородностью, происхождение которой 
мы связываем с развитием мантийного плюма. 
Это предположение кажется вполне обоснован
ным, поскольку западное окончание хребта Юж
ная Пандора в районе сочленения с желобом Ви
тязя (окончание профиля по сечению S2) пред
ставляет собой субширотную цепь подводных 
вулканов, среди которых вулкан Ротума является 
классическим представителем щитовых вулканов 
гавайского типа [44]. Базальты, драгированные 
со склонов вулканов хребта Южная Пандора, по 
составу близки к субщелочным толеитовым ба
зальтам Гавайского плюма [38]. Поэтому вполне 
вероятно, что излияние субщелочных базальто
вых лав в пределах хребта Южная Пандора связа
но с формированием мантийного плюма, сыграв
шего роль в разрушении древней зоны субдукции, 
проходившей в домиоценовое время вдоль жело
ба Витязя.

Сечение 3 (S3). Оно проходит через две актив
ные зоны субдукции, которые четко проявляются 
как по глубинной сейсмичности, так и по распо
ложению сейсмических аномалий. Как на S1 и S2, 
слэб Австралийской плиты в районе Южного Но
вогебридского желоба имеет восточную поляр
ность и погружается почти вертикально до глуби
ны 400 км. Слэб Тихоокеанской плиты в районе 
желоба Тонга ориентирован в западном направ
лении и погружается в верхнюю мантию под уг
лом 45°. На томографических моделях Р. ван дер 
Хилста [43] в переходной зоне между верхней и 
нижней мантией на глубине 400-700 км он прини
мает субгоризонтальное положение, а затем про
должает погружение в нижнюю мантию и про
слеживается вплоть до глубины 1000-1400 км.

На S3 между зонами активной субдукции рас
положено как минимум четыре зоны спрединга 
океанической литосферы: трог Кориолис со ско
ростью спрединга 3-6 см/год, тройное сочленение 
в районе Центрального спредингового хребта, 
где скорость раздвижения литосферы превышает 
5 см/год, Восточный спрединговый хребет, распо
ложенный к западу от острова Фиджи и имеющий 
скорости спрединга 4-5.5 см/год, и Центральный 
спрединговый центр бассейна Лау, где скорость 
спрединга достигает 13 см/год [28, 35]. Характер
но, что зоны спрединга, расположенные в над- 
субдукционной области (трог Кориолис и Цент
ральный спрединговый центр бассейна Лау) при
урочены к ярко выраженным отрицательным 
аномалиям, тогда как под двумя другими (Цент
ральный и Восточный спрединговые хребты Се
веро-Фиджийского бассейна) сейсмические неод
нородности проявлены очень слабо. Нужно отме
тить, что оси зон спрединга не совпадают с 
максимумами отрицательных аномалий и не на
ходят существенного отражения в структуре 
верхней мантии.

Важной особенностью данного сечения явля
ется наличие в его центральной части наклонной 
положительной аномалии. Ее можно проинтер
претировать как след древнего слэба Тихоокеан
ской плиты, оторвавшегося от зоны субдукции, 
проходившей вплоть до рубежа миоцена и плио
цена вдоль желоба Витязя. Отсутствие глубинной 
сейсмичности в этом остаточном слэбе связано с 
его пассивностью и низкой скоростью погруже
ния (примерно 1 см/год). Яркая отрицательная 
аномалия, прослеживающаяся вдоль восточной 
границы палеослэба, может быть проинтерпре
тирована как область подъема более разогретого 
вещества из нижней мантии, выдавленного в ре
зультате погружения значительных холодных 
масс в зоне субдукции Тонга.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
На сейсмотомографических разрезах верхней 

мантии под Тонга-Новогебридским регионом от
четливо фиксируются зоны субдукции в виде гра
ниц “холодных” слэбов (см. рис. 2), глубина про
никновения которых в мантию находится в пря
мой зависимости от длительности существования 
и развития субдукционных зон. Так, по данным 
Р. ван дер Хилста [43] слэб Тихоокеанской плиты 
в районе Тонга пересекает верхнюю мантию, пе
реходную зону и заканчивается в нижней мантии 
на глубинах 1000-1400 км. Учитывая конфигура
цию “холодного” слэба и оценки реальной скоро
сти субдукции (около 8 см/год), получаем, что 
субдукция в желобе Тонга продолжается уже бо
лее 30-35 млн. лет. Наши оценки о начале субдук- 
ционного процесса в желобе Тонга около 35 млн.



лет тому назад согласуются с данными [ 14], свиде
тельствующими о том, что граница конвергенции 
Австралийской и Тихоокеанской плит в эоцене 
проходила в районе Новой Каледонии и островов 
Лоялти. Вероятно, на рубеже эоцена и олигоцена 
произошла инверсия полярности и смещение зо
ны субдукции в районе желобов Витязь и Тонга.

Интересным и важным для понимания процес
сов, происходивших в океанской литосфере в ре
гионе Тонга, является изгиб и выполаживание 
субдуцирующего слэба на глубине 400-700 км в 
нижней мантии и переходной зоне [43]. Ширина 
субгоризонтального фрагмента слэба Тихоокеан
ской плиты находится в прямом соответствии со 
скоростями конвергенции плит, увеличиваю
щимися с приближением к экватору [7, 42], и с 
амплитудой смещения оси желоба к востоку от 
предполагаемого его положения в миоценовое 
время [5,17,30,31]. На томографических моделях 
Р. ван дер Хилста [43] отчетливо видно, что угол 
наклона погружающегося слэба Тихоокеанской 
плиты вдоль оси зоны субдукции Тонга-Кермадек 
(с юга на север) существенно меняется. В желобе 
Кермадек на 36° ю.ш. “холодный” слэб Тихооке
анской плиты погружается под углом около 70°, 
тогда как в желобе Тонга на 24°, 19° и 17° ю.ш. 
угол погружения слэба составляет соответствен
но 55°, 45° и 40°.

Приведенные выше наблюдения согласуются 
с представлениями Д. Карига [24] и Дж. Жиля [19] 
о том, что в миоцене субдукция Тихоокеанской 
плиты под Австралийскую происходила вдоль 
подножия восточного склона хребта Лау-Кор- 
вилл, который в настоящее время представляет 
собой “остаточную островную дугу” (“remnant 
arc”), а на рубеже миоцена и плиоцена произошло 
смещение зоны субдукции к востоку в район, 
близкий к современному положению желоба 
Тонга. Этот эпизод геодинамической эволюции в 
зоне субдукции Тонга подтверждается геохроно
логическими данными [19, 20]. В период между 5 
и 6 млн. лет тому назад на островах Фиджи про
изошла смена известково-щелочного андезито- 
дацитового магматизма, типичного для остров
ных вулканических дуг, на субщелочной (шошо- 
нитовый), характерный для тыловых частей зре
лых островных дуг. В группе островов Лау, распо
ложенных на северном окончании одноименного 
хребта ближе к оси палеожелоба, миоценовые ан
дезиты и дациты (9-6 млн. лет) сменились высоко
глиноземистыми толеитовыми базальтами и анде- 
зибазальтами, возраст которых 3.9-3.4 млн. лет.

За эпизодом смещения зоны субдукции в вос
точном направлении одновременно с формирова
нием островной дуги Тонга началось заложение и 
быстрое раскрытие задуговых спрединговых цен
тров в бассейне Лау. Высокие скорости конвер
генции на границе Австралийской и Тихоокеан

ской плит и дальнейшее смещение этой границы 
на восток обусловлены, прежде всего, высокими 
скоростями спрединга в бассейне Лау, достигаю
щими в северой его части значений 16-24 см/год 
[7]. По нашему мнению, все особенности морфо
логии субдуцирующего слэба в верхней мантии 
коррелируются с геологическими событиями, 
происходившими в литосфере региона Тонга в 
кайнозойское время. В таком случае фрагмент 
слэба в нижней мантии отвечает олигоцен-миоце- 
новому этапу субдукции вдоль подножия хребта 
Лау-Корвилл, субгоризонтальный участок на гра
нице нижней мантии и переходной зоны соответ
ствует по времени эпизоду смещения зоны суб
дукции в район желоба Тонга на рубеже миоцена 
и плиоцена, а последний отрезок слэба Тихооке
анской плиты в верхней мантии, протяженностью 
около 500 км, отвечает периоду развития субдук
ции в желобе Тонга с плиоцена до настоящего 
времени.

На всех сечениях рис. 2 видно, что слэб Австра
лийской плиты под островной дугой Вануату закан
чивается в верхней мантии на глубине 300-400 км. 
Поскольку скорость субдукции в Новогебридских 
желобах составляет не менее 8-10 см/год, получа
ется, что в этом регионе она началась не ранее 
4-4.5 млн. лет тому назад, что согласуется с гео
логическими наблюдениями. Отсутствие осадоч
ных отложений в осевой зоне Новогебридских 
желобов и симметричное расположение на обоих 
бортах желоба близких по возрасту однотипных 
вулканических пород [1,4] свидетельствуют о не
значительных масштабах смещения блоков океа
нической литосферы на конвергентной границе 
и, следовательно, о ее молодом возрасте. Более 
того, из основания обоих бортов Северного Но
вогебридского желоба драгированы шошониты с 
возрастом 5.3-5.8 млн. лет [2, 3], что говорит о 
том, что еще в позднем миоцене этот район пред
ставлял собой тыловую часть зрелой островной 
дуги. Сходство состава калиевых субщелочных 
пород Северного Новогебридского желоба и по
зднемиоценовых шошонитов островов Фиджи 
[21] подтверждает гипотезу о том, что Вануату, 
Фиджи и Лау в миоцене представляли собой еди
ную островодужную систему вдоль желобов Ви
тязь и Тонга [9, 11, 18, 32].

Наклонная аномалия в верхней мантии и пере
ходной зоне с высокими сейсмическими скоростя
ми, расположенная в центральной части S3 запад
нее островов Фиджи (см. рис. 2), интерпретирова
на нами как палеослэб, маркирующий древнюю 
границу конвергенции Тихоокеанской и Австра
лийской плит, проходившей в доплиоценовое вре
мя вдоль желобов Витязь и Тонга. Менее отчет
ливо этот палеослэб виден на S2, верхняя часть 
которого разрушена тепловой аномалией ман
тийного плюма, развивающегося в северо-вос



точной части Северо-Фиджийского бассейна (см. 
рис. 2). Отсутствие сейсмичности в этом палео
слэбе свидетельствует о низких скоростях его по
гружения в мантию. В настоящее время палео
слэб Тихоокеанской плиты выполняет роль жест
кого теплового экрана, вдоль нижней границы 
которого происходит подъем более горячего ве
щества из переходной зоны и нижней мантии. Без 
“толкающей” силы Тихоокеанской плиты, а 
лишь под действием отрицательной плавучести 
скорость его погружения, вероятно, не превыша
ет первых сантиметров в год. В результате верх
няя часть палеослэба с момента его отрыва могла 
погрузиться на глубину не более 50 км. За это же 
время в результате интенсивного задугового 
спрединга в Северо-Фиджийском бассейне и сдви
га блоков океанической литосферы вдоль Фид
жийской разломной зоны произошло значитель
ное смещение бывшей зоны субдукции Тихооке
анской плиты (желоба Витязь) в северо- 
восточном направлении и ее деструкция (к югу от 
12° ю.ш. и до сочленения с зоной субдукции Тонга).

Быстрое раскрытие Северо-Фиджийского и 
Лау задуговых бассейнов обусловлено большим 
количеством центров рифтогенеза (см. рис. 1) и 
высокими скоростями спрединга в них [28, 35]. 
Отчетливо выделяются три группы центров. 
Первая связана с отрицательными сейсмически
ми аномалиями в верхней мантии под островными 
дугами (“термальные диапиры”, по Д. Каригу 
[25]). Наиболее ярко связь сейсмических анома
лий и спрединговых центров видна на S3 рис. 2. 
Наблюдается отчетливая корреляция между ин
тенсивностью “термальных диапиров”, вулка
низмом и скоростями спрединга. Так, мощная от
рицательная сейсмическая аномалия в зоне суб
дукции Тонга является источником не только 
активного островодужного базальт-андезитового 
вулканизма (IAB) в дуге Тонга, но и обеспечивает 
интенсивный базальтовый вулканизм задуговых 
бассейнов (ВАВВ) в спрединговых центрах бас
сейна Лау и высокие скорости задугового спре
динга -  до 16-24 см/год [7]. Верхняя мантия под 
островной дугой Вануату сейсмически неодно
родна. Достаточно интенсивная отрицательная 
аномалия расположена под центральной частью 
дуги (между 15° и 19° ю.ш.). Именно с этой час
тью дуги связан активный современный вулка
низм на островах Амбрим, Лопеви, Эпи, Тонгоа 
[13]. Центры задугового спрединга, расположен
ные к северу и югу от этой аномалии над участка
ми мантии с высокими сейсмическими скоростями, 
представлены амагматичными трогами (Север
ный трог и трог Кориолис), и скорости спрединга в 
них не превышают 6-8 см/год [10,28,35].

Спрединговые центры второй группы приуро
чены к центральной части Северо-Фиджийского 
бассейна (Западный, Центральный и Восточный

спрединговые центры). В отличие от первой 
группы они характеризуются более низкими ско
ростями спрединга, от 2 до 5-8 см/год [28, 35], и 
интенсивными подводными излияниями ВАВВ 
[16, 23, 38, 39]. Именно благодаря устойчивому 
развитию этих центров на протяжении последних 
5 млн. лет сформировалась современная структу
ра Северо-Фиджийского бассейна. Пространст
венно спрединговые центры данной группы при
урочены к слабо выраженным отрицательным 
сейсмическим аномалиям в верхней мантии (см. 
рис. 2). Однако на данный момент мы не распола
гаем достаточной информацией, чтобы дать адек
ватное объяснение природы этих сейсмических 
аномалий в верхней мантии, даже с позиции со
временных моделей мантийной конвекции [15]. 
Суть проблемы состоит в том, что, как правило, 
под этими аномалиями расположены остаточные 
слэбы древней зоны субдукции Тихоокеанской 
плиты, которые играют роль экрана, препятству
ющего притоку более разогретого вещества из 
переходной зоны и нижней мантии (см. рис. 2).

К третьей группе спрединговых центров отно
сится хребет Южная Пандора. Главное его отли
чие заключается в том, что он характеризуется 
очень низкими скоростями спрединга (до 1.5 см/год)
[35] и субщелочным базальтовым вулканизмом, 
типичным для мантийных плюмов [38, 44]. В це
лом рифтовые зоны Тонга-Новогебридского реги
она, за исключением третьей группы, характеризу
ются высокими скоростями спрединга. Результаты 
палеомагнитных реконструкций свидетельствуют 
о том, что в раннем плиоцене желоба Витязь и 
Тонга располагались западнее относительно их 
современного положения [5, 17, 30, 31]. Можно 
предположить, что, несмотря на серьезное проти
водействие, обусловленное общим движением 
Тихоокеанской плиты на запад, за счет раскры
тия задуговых бассейнов происходило смещение 
осевых зон желобов Витязь и Тонга, соответст
венно, в северо-восточном и восточном направле
ниях. Это означает, что зоны спрединга в Тонга- 
Новогебридском регионе в большинстве своем 
имеют активную природу.

Заметим, что, несмотря на определенную про
странственную приуроченность всех групп спре
динговых центров Тонга-Новогебридского регио
на к отрицательным сейсмическим аномалиям в 
верхней мантии, очень редко оси рифтов совпада
ют с максимумами этих аномалий. Чаще всего они 
расположены на границах областей с высокими и 
низкими сейсмическими скоростями. Более де
тальная корреляция зон спрединга с аномалиями 
под океанической литосферой затруднена из-за 
того, что используемая в данной работе инверсная 
телесейсмическая схема дает корректные резуль
таты только начиная с глубин 75-100 км [26].



ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Современный структурный облик Тонга-Но- 

вогебридского региона сформировался в резуль
тате одновременного действия на относительно 
небольшой площади двух геодинамических режи
мов: субдукции на конвергентной границе плит и 
спрединга в задуговых бассейнах, которые, в 
свою очередь, обусловлены процессами конвек
тивного тепломассообмена в астеносфере и верх
ней мантии. Однако, как видно из приведенных 
выше геологических и геофизических данных, 
этот процесс не является однонаправленным. 
В частности, смещение зоны субдукции от осно
вания хребта Лау-Корвилл далее на восток в рай
он современного расположения желоба Тонга 
привело к значительному изменению морфоло
гии субдуцируемого слэба Тихоокеанской плиты 
в зоне перехода между верхней и нижней манти
ей. Инверсия и смещение зоны субдукции в райо
не Новогебридских желобов вызвали деструкцию 
конвективных ячеек в верхней мантии и переход
ной зоне под Северо-Фиджийским бассейном. Не
малую роль в этом сыграл палеослэб Тихоокеан
ской плиты и мантийный плюм хребта Южная 
Пандора (см. рис. 2).

На основе выполненных сейсмотомографиче- 
ских исследований можно констатировать, что 
под Северо-Фиджийским бассейном процесс теп
ломассообмена имеет нестационарный режим и 
охватывает всю верхнюю мантию в интервале 
глубин от 100 до 600 км. На рис. 2 стрелками по
казаны предполагаемые направления движения 
верхнемантийных тепломассопотоков. Видно, 
что конвективные ячейки в верхней мантии име
ют разные размеры, а мощная отрицательная 
сейсмическая аномалия в центральной части S3, 
вероятнее всего, связана с подъемом вещества не
посредственно из нижней мантии, выдавливаемо
го вверх под действием холодных слэбов. Данные 
по геохимии вулканизма спрединговых центров в 
бассейнах Северо-Фиджийском и Лау дополня
ют результаты томографических исследований. 
В большинстве своем ВАВВ рифтовых зон, осо
бенно на пересечении с разломами, сильно обога
щены литофильными, щелочными и летучими 
компонентами [16, 23, 38, 39], что свидетельству
ет о значительной роли мантии как источника ба
зальтовых расплавов.

Наконец, результаты томографических иссле
дований, представленные на S1—S3 рис. 2, в сово
купности с палеомагнитными и изотопными гео
хронологическими определениями [3, 4, 17, 20], 
позволяют внести коррективы в общепринятый 
сценарий геодинамического развития Тонга-Но- 
вогебридского региона [5, 9], согласно которому 
перестройка режима конвергенции Австралий
ской и Тихоокеанской плит в данном регионе про
изошла на рубеже миоцена и плиоцена около

5 млн. лет тому назад. До этого времени субдук- 
ция Тихоокеанской плиты реализовывалась с 
востока на запад вдоль желобов Тонга в южной 
части и Витязь -  в северо-западной. Начиная с 
плиоцена, субдукция в северо-западной части при
остановилась. Островная дуга Вануату вместе с 
раскрывающимся Северо-Фиджийским бассейном 
стала двигаться, как и Тихоокеанская плита, в за
падном направлении. Произошел перескок грани
цы конвергенции Тихоокеанской и Австралий
ской плит в район современных Новогебридских 
желобов. При этом образовалась зона субдукции 
с восточной полярностью и Австралийская плита 
стала погружаться под Тихоокеанскую. Согласно 
оценкам современных скоростей движения плит 
[8 , 28, 35, 41] и нашим определениям глубины 
проникновения слэба Австралийской плиты в 
верхнюю мантию (не более 400 км), начало раз
вития зоны субдукции Вануату приходится на 
ранний плиоцен (около 4-4.5 млн. лет тому на
зад). К-Аг датировки пород известково-щелоч
ной серии Центральной гряды островной дуги Ва
нуату показывают, что базальты и андезиты, от
вечающие раннему этапу развития дуги, имеют 
возраст 4.1-3.9 млн. лет [4,33]. Примерно в то же 
время, в раннем плиоцене, в южной части Тонга- 
Новогебридского региона произошло смещение 
зоны субдукции на восток, в район, близкий к со
временному положению желоба Тонга, при этом 
сохранилась западная полярность зоны субдук
ции и, как и прежде, Тихоокеанская плита про
должала погружаться под Австралийскую.
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A bstract—Using the results of seismic-tomography research based on an inverse teleseismic model and cor
related with the results of bathymetric, satellite-gravity, geodetic, seismological, and magnetic measurements, 
and also with the data available for the petrology, geochemistry, geology, stratigraphy, and tectonics of the ma
jor morphostructures from the Tonga-New Hebrides region, a geodynamic model is offered for the region of 
junction between the Australian and Pacific plates. It is shown that the tectonics of the region is associated with 
the structure of convection flows in the mantle. Flat regions with high P wave velocities have been recorded 
near the Vityaz Trench, which dip gently in the SW direction and seem to be the residual fragments of some 
slab of the Pacific plate which had been subducted under the Australian plate prior to a change in its polarity. 
The displacement of the subduction zone from the base of the Lau-Corville Ridge eastward into the region of 
the Tonga-Kermadek Trench had been imprinted in the morphology of the down-going slab of the Pacific plate. 
The results of seismic tomography show that the regions o f most active volcanic activity in the Tonga-New He
brides region are connected with the ascending flows of low-density mantle masses displaced by the down-go
ing “cold” slabs. The isotope geochronology data available for the indicator igneous rocks, along with the data 
available for the penetration depth of the Australian plate slab into the upper mantle suggest that the subduction 
along the North and South New Hebrides troughs began relatively recently, at the boundary of the Early 
Pliocene (4-4.5 Ma).
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Анализируются особенности пространственного размещения, узлы концентрации и т.д., выявлен
ные при дешифрировании космофотоснимков (а в ряде случаев -  геофизическими методами) коль
цевых, овальных и спиральных структур Грузии. Установлена определенная корреляция между от
дельными морфоструктурами, их геологическим строением, особенностями тектоники и рудонос- 
ностью. Предложена сводная карта пространственного размещения кольцевых структур Грузии, а 
такж е карты отдельных, наиболее интересных районов или наиболее типичных кольцевых струк
тур. Детально рассмотрены выраженность в рельефе, связь с оруденением, возможный генезис не
которы х региональных и локальных кольцевых структур, а такж е вопрос об использовании коль
цевых структур Грузии в качестве одного из поисковых критериев.

ВВЕДЕНИЕ
В имеющейся на сегодня довольно многочис

ленной литературе по космическим методам ис
следования [1 1 ,1 2 , 26] и проблемам пространст
венного размещения [18, 21, 25, 29, 32, 33], выра
женности в рельефе и геологическом строении 
[1, 5,20,24,27], а также генезисе различных коль
цевых структур планеты [8 , 14, 15, 21, 22, 23, 31] 
территория Грузии оставалась сравнительно ма
лоизвестным регионом. Это обусловлено, с одной 
стороны, малодоступностью имеющейся литера
туры о кольцевых структурах Грузии [2, 3, 7, 19, 
34, 35,38], а с другой -  отсутствием широкого ин
тереса к этой проблеме.

Впервые кольцевые структуры на территории 
Грузии были описаны в 1974 г. [10]. Затем в тече
ние целого ряда лет основная работа по данной 
проблематике осуществлялась в аэрогеологичес- 
кой партии “Грузгеологии” под руководством 
Р.И. Торозова [34-36]. За последние 10-15 лет 
были изучены кольцевые структуры Верхней Сва- 
нетии [16, 17], Болнисского района [13], Абхазии 
[2, 7, 35], Рача-Лечхуми [6 , 7], бассейна р. Джед- 
жора [2], Джавахетии [7,37], Сомхитского хребта 
[7] и др.

ОБЩИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ
Накопленный материал позволяет охаракте

ризовать в общих чертах кольцевые структуры 
Грузии, их выраженность в рельефе, геологичес
ком строении, связь их с оруденением, а также, в 
ряде случаев, их генезис.

На территории Грузии можно достаточно чет
ко выделить более 15 региональных и свыше 
160 локальных и местных кольцевых структур 
(рис. 1). Анализ пространственного размещения 
кольцевых структур позволил выделить несколь
ко основных узлов их концентрации: Абхазский, 
Рача-Лечхумский, Джеджорский, Кахетинский

(с Северо-Восточным и Иорским участками), 
Мирзаанский, Южно-Грузинский и Аджарский1.

Следует отметить, что различные типы коль
цевых структур по-разному выражены в рельефе, 
геологическом строении или геофизических по
лях. Проблема же генезиса кольцевых структур 
до сих пор остается дискуссионной [6 ,7].

Как отмечает А.С. Балуев, с увеличением диа
метра кольцевых структур “...падает достовер
ность определения их происхождения и, начиная с 
определенного размера (150-270 км), эти струк
туры уже с трудом поддаются генетической ин
терпретации” [26, стр. 75]. В данной работе мы не 
рассматриваем кольцевые структуры, диаметр 
которых превышает 1 0 0  км, однако определение 
генезиса большинства из них представляет собой 
крайне сложную и неоднозначную задачу. По 
мнению Р.И. Торозова [36], все разнообразие коль
цевых структур Грузии по особенностям генезиса 
можно свести к следующим пяти типам: пликатив- 
ные, дизъюнктивные, интрузивные, вулканичес
кие и экзодинамические. Однако, за исключением 
вулканогенных кольцевых структур, вряд ли мож
но однозначно решить эту проблему.

Среди отмеченных выше региональных коль
цевых структур выделяется 1 2 , довольно четко 
выраженных в рельефе в виде отдельных морфо- 
структур, диаметром от 20 до 80 км. Это такие об
разования, как Чиатурско-Дзирульская кольце
вая структура (антиклинорно-горстовый плато
образный массив) -  11 2 (см. рис. 1), Южно-Грузинская 
(сводовое поднятие) -  П, Центрально-Иорская 
(плоскогорье, образованное пенепленизирован- 
ной антиклиналью) -  Ш, Эрушетская (вулканиче-

1 Примечательно, что эти узлы довольно хорошо коррели- 
руются с ареалами распространения и локализацией посе
лений палеолитического человека, ставя перед нами про
блему, требующую специального изучения [39,40].

2  Данные номера соответствуют номерам на рис. 1.



Ш -  Централыю-Иорская; IV -  Эрушетская; V -  Хулойская; VI -  Одишская; VII -  О кумекая; VIII -  Абхазская; IX -  Ка
хетинская (Лагодехская); X -  Дидойская; XI -  Ахметская; ХП -  Колхидская; XIII -  Казбегская; XIV -  Кутаисская 
(Цкуалтубская); XV -  Ингурская.
Участки: А -  Аапстинский; Б -  Чорди-Кваиссинский. Участки: В -  Лухумисцкальский; Г -  Джавахетский; Д -  Лаго- 
дехский, Е -  Поладаурско-Маднеульский (7 -  линейные тектонические нарушения (крупные); 2 -  региональные и 3 -  
локальные кольцевые структуры. Остальные условные обозначения см. на рис. 2.).
Условные обозначения к врезкам см. на рис. 2. Более подробное описание врезок дается в тексте

ское нагорье) -  IV, Одишская (синклинорное пла
то) -  VI, О кумекая (синклинорный массив) -  VH, 
Абхазская (надвиговый массив) -  VIII, Ахметская 
(складчатый массив ?) -  XI.

Из региональных кольцевых структур, при
уроченных к отрицательным формам земной по
верхности, следует отметить Дидойскую (X) и Ху- 
лойскую (V) котловины, Колхидскую (депресси- 
онная низменность) -  XII.

Не удалось найти соответствующее отраже
ние в рельефе и геологическом строении для та
ких кольцевых структур, как Кахетинская (IX), 
Кутаисская (XIV), Ингурская (XV) и др.

В табл. 1 приведены основные характеристики 
наиболее изученных кольцевых структур Грузии.

ВЫРАЖЕННОСТЬ В РЕЛЬЕФЕ 
И ГЕОЛОГИЧЕСКОМ СТРОЕНИИ 

На рис. 1 имеются врезки, отражающие осо
бенности локальных и местных кольцевых струк

тур отдельных участков территории страны. Так, 
на врезке А изображен фрагмент Абхазской коль
цевой структуры и ряд более мелких структур-са
теллитов и показана их связь с рудоносностью (ба- 
рит-полиметаллическими) жильными телами.

Другим не менее показательным участком яв
ляется бассейн р. Джеджора. Здесь особый инте
рес представляют Эрцойская и Дагверульская 
кольцевые структуры (участок Б). В центральной 
части этих структур расположены более мелкие 
кольцевые структуры, приуроченные к узлам пе
ресечения региональных разломов диагонального 
и субширотного простирания, осложненных сетью 
оперяющих разломов и зон трещиноватости.

Эрцойская кольцевая структура, диаметром
8.7 км, представляет собой грабен-синклиналь- 
ную депрессию, искромсанную разломами до сте
пени “разбитой тарелки” и сложенную верхнеюр
скими доломитизированными известняками, а в 
центральной части -  глинистыми песчаниками,



Взаимосвязь выявленных кольцевых структур Грузии с геологическим строением, тектоникой, рудоносностью 
и их выраженность в рельефе

Н
ом

ер
 

на
 с

хе
м

е

Н азвание Диаметр,
км

Геологическое
строение

Т  ектоническая 
структура

Выраженность 
в рельефе

Рудный район или 
участок и основные 

рудоносные 
формации

I Чиатурско- 60-80 Палеозойские гра- Грузинская Верхнеимеретин Ц ентрально-И ме
Дзирульская (3(М 0) нитоиды, известня

ки и мергели мела, 
неогеновые песчани
ки и конгломераты

глы ба ский сводово-гор- 
стовый массив и 
Дзирульское дену
дационное плато

ретинский рудный 
район (марганцевая, 
пегматитовая и 
редкометалльная)

II Южно-
Грузинская

80-95 Андезито-дацито- 
вые лавы  неоген- 
четвертичной эпо
хи, реж е -  песчани
ки палеогена

Сводовое
поднятие

Ю жно-Гру зинское 
вулканическое 
нагорье и основная 
часть Т  риалетского 
хребта

Болнисский рудный 
район (медно-барит- 
полиметалличес- 
кая), Арджеванский 
рудный район (золо
тоносная барит-по- 
лиметаллическая)

Ш Ц етрально-
И орская

40 Конгломераты и 
песчаники неогена, 
отлож ения майкоп
ской серии

П окровная
антиклиналь

Западный блок
М орского
плоскогорья

Безрудная

IV Эрушетская 35-40 Н еоген-четвертич- 
ные эффузивы

Сводовое
поднятие

Эрушетское
нагорье

Безрудная

V Хулойская 40-42 Андезиты, конгло
м ераты , туфопес- 
чаники эоцена

Аспиндзская
антиклиналь

Хулойская
котловина

Аджарский рудный 
район (меднополи
металлическая)

VI Одишская 30 Известняки, мерге
ли и конгломераты 
м ела-палеогена

Сводовое поднятие Одишское блоко
во-синклинальное 
наклонное плато

Безрудная

VII Окумская 30-45 Известняки, мерге
ли и глинистые 
песчаники м ела- 
палеогена

Зон а складок и на
двигов сев. крыла 
Самурзканской 
антиклинали

Известняковые мас
сивы центральной 
части Абхазско-Ме
грельской грядовой 
возвышенности

Т  кварчел ьский 
рудный район 
(угольная)

VIII Абхазская 45-55 Известняки и
порфириты
ю ры -м ела

Г агрская зона 
надвига

Бзы бский массив Абхазский рудный 
район (ртутная, 
барито-свинцово- 
цинковая и редко
металльная)

IX Лагодехская 30 Глинистые сланцы, 
мергели и песчаники 
ю ры

Лагодехский блок 
эвгеосинклинали 
Ю жного склона

Н е вы раж ена 
в рельеф е

Кахетинский руд
ный район (медно- 
пирротиновая и 
колчедано-полиме
таллическая)

X Дидойская 20 Глинистые 
сланцы юры

Зон а надвигов на 
восточное погруже
ние антиклинория 
Главного 
водораздела

Дидойская
котловина

Тушетско-Дид ой- 
ский рудный узел 
(медно-пирротино- 
вая)

XI Ахметская 25 Известняки, 
мергели и песчаники 
ю ры -м ела

Зон а контакта 
А лазанской зоны 
погружения и зоны 
карбонатного 
флиш а

Н е вы раж ена 
в рельеф е

Кахетинский руд
ный район (медно- 
пирротиновая, 
колчедано-полиме
таллическая)

XII Колхидская 20-30 Четвертичны е
отлож ения

Рионский грабен Чаладидский учас
ток Колхидской 
низменности

Причерноморский 
рудный район (маг- 
нетитовые пески)



брекчиями и конгломератами верхнего эоцена. 
Юго-западная часть кольцевой структуры занята 
заболоченной Эрцойской котловиной. По-види- 
мому, образование Эрцойской кольцевой струк
туры связано каким-то образом с блоковыми под
нятиями, имевшими место на неотектонической 
стадии развития рельефа Кавказа [30], которые 
обусловили наличие сравнительно стабильного 
блока Палео-Эрцойской котловины, зажатого с 
северо-запада и юго-востока более мобильными 
и приподнятыми блоками. Об этом свидетельст
вуют и выходы среднеюрских гранитоидов, выве
денных на поверхность и вскрытых эрозией на се
верном продолжении Эрцойской синклинали, к 
северу от массива Валь-хох.

Иная картина наблюдается при анализе Дагве- 
рульской кольцевой структуры. Структура, раз
мером 6.5 х 8.4 км, диагонально делится на две 
почти равные части зоной регионального надви
га, в котором на поверхность выходят морские 
отложения сармата. Примечательно, что в преде
лах данной кольцевой структуры оси складок за
тушевываются, позволяя предполагать сравни
тельно молодой (постнеогеновый) возраст дан
ной структуры. Небольшая местная кольцевая 
структура, расположенная южнее Дагверуль- 
ской, имеет четко выраженный литологический 
характер и сложена пресноводными глинами и 
конгломератами, несогласно залегающими на 
верхнесарматских морских отложениях. В релье
фе Дагверульская кольцевая структура выраже
на слабо, хотя довольно хорошо прослеживается 
по особенностям гидросети. Некоторые местные 
кольцевые структуры, сложенные так называе
мыми “рифогенными” известняками (например, 
Квайса-хохская), имеют, по-видимому, биогенное 
происхождение.

Интересна кольцевая структура долины р. Лу- 
хумисцкали (см. рис. 2 и вырезку В на рис. 1). Сво
еобразный рельеф долины совпадает с общим 
планом оро- и гидрографии Рача-Лечхумского 
региона. Ярко выраженная антецендентная доли
на р. Лухумисцкали прорезает не только породы 
сравнительно молодого Лухумского взброса- 
сдвига, но и толщу Сакауро-Лухумской антикли
нали, сложенную юрскими песчаниками и глини
стыми сланцами. Если учесть, что протяженных 
субмеридиональных тектонических нарушений 
здесь не выявлено, то, по-видимому, есть основа
ния считать, что формирование рельефа этой 
территории связано с крупной локальной Кваци
хе-Зопхитской кольцевой структурой (см. рис. 2), 
ответственной как за формирование трассы реч
ной долины, так и за наличие резкого уступа в ре
льефе, отвесно обрывающегося к западу, образуя 
своеобразную куэстообразную форму водоразде
ла рек Лухумисцкали и Сакаура.

Помимо Квацихе-Зопхитской кольцевой струк
туры размером 8.5 х 10 км, здесь выявлено не
сколько более мелких структур: Леписцверская,

Дидмосахвевская, Каджианская, Латашурская и 
др. Диаметр этих структур колеблется от 2.0 до
4.2 км. Детальное изучение этих участков показа
ло, что в центре или же в пределах контура этих 
кольцевых структур фиксируются либо четко 
выраженные штокообразные тела (Дидмосахвев
ская кольцевая структура, сложенная мраморизи- 
рованными известняками), либо резкие выступы 
рельефа (Каджианская кольцевая структура), об
разованные диабазовыми телами позднеюрского 
возраста. Все это позволяет предположить, что в 
основе генезиса этих кольцевых структур могут 
лежать не вскрытые эрозией интрузивные тела. 
Следует отметить, что контур выраженной на ко
смофотоснимках Квацихе-Зопхитской кольцевой 
структуры представляет собой зону шириной 0.5-
1 . 2  км, вдоль которой размещаются гидротер
мальные рудные месторождения с шагом 2-5 км 
от осевой части этой зоны, отображенной на 
рис. 2 в виде внешнего контура Квацихе-Зопхит
ской кольцевой структуры.

В других регионах Грузии, за исключением 
Южной Грузии, Кельского плато и Яглуджской 
кольцевой структуры (грядовая возвышенность к 
северу от Цаласкурской равнины, образованная 
вскрытым ядром брахиантиклинали), кольцевые 
структуры (Дебединская, Цхалтубская, Ходжали- 
Эгрисская и многие др.) почти не поддаются гене
тической идентификации.

Так, в пределах Лагодехской кольцевой 
структуры (рис. 3, см. участок Д на рис. 1), охва
тывающей восточный сегмент Кахетинского 
Кавкасиони (от Главного водораздела до долины 
р. Алазани), выявлено более 15 кольцевых струк
тур диаметром от 1 до 12 км: Аванисхевская, Шо- 
рохевская, Байсубанская, Мазымчайская и др. 
[6 , 35]. Некоторые из этих структур представля
ют собой сложные образования. Так, Аванисхев
ская кольцевая структура представлена вложен
ными формами диаметром 4 и 12.2 км. Лагодех- 
ская и Байсубанская кольцевые структуры 
похожи на своеобразные спирали, аналогичные 
так называемым “вихревым структурам” [28]. 
Все эти структуры практически не выражены ни 
в рельефе, ни в геологическом строении. Исклю
чение составляет Мшвидобианская кольцевая 
структура, внутри контура которой наблюдаются 
единственные в данном районе выходы пород 
верхней юры (глины, песчаники), вскрытые реч
ной эрозией. Генезис этих форм до сих пор оста
ется невыясненным.

Гораздо более четко выражен генезис кольце
вых структур Южно-Грузинского вулканическо
го нагорья. Практически все они имеют вулкано
генное происхождение и представляют собой ко
нусы, кальдеры, центры извержения лав и т.д., 
что хорошо видно на геологической карте запад
ной части Джавахетского нагорья (рис. 4). Со
гласно Г.И. Худякову и др. [37], самая крупная из 
них Джавахетская кольцевая структура (см. рис. 1)
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является кольцевой вулкано-тектонической деп
рессией. Однако из предложенной этими автора
ми схемы глубинного строения этой структуры 
(рис. 5) такой вывод не вытекает. Более того, из 
рисунка видно, что структура имеет ярко выра
женный сводовый характер, а расположенная в 
ее центральной части котловина Параванского 
озера образовалась в результате подпора застыв
шими лавовыми потоками речных долин и пере

стройки гидросети региона, а не опускания по
верхности по линиям разломов, что подтвержда
ется данными полевых исследований.

Несколько иного мнения придерживается 
Н.П. Гамкрелидзе [13], который считает, что маг- 
матогенные центральнокольцевые структуры 
фиксируются в результате экзогенных и эндоген
ных геодинамических процессов, реализующихся 
в растяжении и сжатии земной коры. Им выделя-



Рис. 2. Структурно-геоморфологическая карта бассейна р. Лухумисцкали
1 -  региональные разломы; 2 -  линии тектонических нарушений и зон трещиноватости; 3 -  региональные кольцевые 
структуры; 4 -  локальные и местные кольцевые структуры; 5 -  ось антиклинали; 6 -  ось синклинали; 7 -  взбросо-сдвиг 
(а), глубинный разлом (б), фиксируемый по геофизическим данным; 8 -  штокообразная форма; 9 -  подножья отдельно 
стоящих массивов; 1 0 -  границы структурных блоков; 11 -  отметки высотных уровней; 1 2 -  выровненные поверхнос
ти; 13 -  плоские межгорные долины; 14 ,15  -  гребни водоразделов: 14 -  острые зазубренные, 15 -  округлые плавные; 
16 -  небольшие уступы в рельефе: эрозионные (а) и денудационные (б); 1 7 -  цирки (а), кары (б); 18 -  живые и 19 -  
стабилизировавшиеся оползни; 20 -  конусы выноса пролювиального материала; 21 -  куэсты, 22 -  современные лед
ники; 23 -  заболоченные депрессии; 24 -  ледниковые и флювиогляциальные отложения; 25 -  конечные морены; 26 -  
рудоносные дайки; 27 -  месторождения и рудопроявления; 28-31 -  речные долины: 28 -  V-образная симметричная, 
29 -  V-образная асимметричная, 30 -  U-образная, 31 -  корытообразная; 32 -  водопады, 33 -  отдельные вершины; 34 -  
боковая морена; 35 -  выходы подземных вод (минеральные источники); 36 -  особы.
Нелинейные морф ост рукт уры : местные: I -  Низутисцверский антиклинально-надвиговый массив, испытавший не
значительное сводовое поднятие с активным развитием оползневых и селевых процессов, II -  Дидмосахвевский сво
довый массив с присводовым штокообразным участком, сложенным мраморизованными известняками, III -  Каджи- 
анский приподнятый овально-блоковый участок водораздела рек Каджиани и Безымянной, с многочисленными вы
ходами диабазовых и диабаз-порфиритовых даек, IV -  Латашурский приподнятый овальный блок водораздела рек 
Латашурисцкали и Каджиани, с выровненными поверхностями и выходами диабазовых даек и жильных тел, V -  Са- 
ламгруманский инверсионный овальный массив, приуроченный к замку антиклинали на контакте будзгорской и саг- 
лольской подсвит (свита геске) нижнего мела, VI -  кольцевой фрагмент плоской приводораздельной поверхности 
Кваишхе-Квацихе, в зоне выклинивания ноцарульской свиты; региональные: А -  Будзгорский овально-приподнятый 
блок Шодского хребта, обрывающийся на западе к долине р. Лухумисцкали резким Саламгруанским уступом, а на вос
токе переходящий в Зопхитский участок долины р. Риони

Рис. 3. Северо-восточный (Лагодехский) участок Кахетинского узла кольцевых структур
I-XV -  кольцевые структуры: I -  Аванисхевская, II -  Шорохевская, III -  Вантлиашенская, IV -  Чаласаладорская, V -  
Верхнекабальская, VI -  Кабальская, VII -  Байтубанская, VIII -  Шромисхевская, IX -  Ганджальская, X -  Лагодехская, 
Ха -  Водопадная, XI -  Мазымчайская, XII -  Мшвидобианская, ХШ -  Земоболквская, XIV -  Апенская, XV -  Вардису- 
банская.
Условные обозначения см. на рис. 2
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Рис, 4. Геологическая схема и кольцевые структуры западной части Джавахетского нагорья
1 -  кольцевые структуры; 2 -  колювиальные отложения (каменные моря и чингилы); 3-6 -  отложения: 3 -  пролюви
альные, 4 -  делювиальные, 5 -  делювиально-пролювиальные, 6 -  пойменные (галечники и глины); 7 -  озерные глины; 
8 -  черные смолянокаменные стекловидные андезиты и андезито-дациты; 9 -  плейстоценовые озерно-аллювиальные 
отложения; 10 -  серые порфиритовые оливиновые долериты; 11 -  плейстоцен-плиоценовые озерные глины; 12 -  
позднеплейстоценовые андезиты; 13 -  позднеплиоценовые туфы; 14 -  позднеплиоценовые долериты, андезито-ба- 
зальты и их брекчия; 15 -  раннеплиоценовые андезиты и андезито-дациты; 1 6 -  позднемиоценовые брекчии и туфы; 
1 7 -  верхнеэоценовые глины, песчаники и мергели; 18 -  среднеэоценовые андезитовые порфиры, лавовые и туфоген
ные брекчии и туфопесчаники; 19 -  границы между стратиграфическими (а) и литологическими (б) комплексами; 
20 -  линии тектонических нарушений; 21 -  несогласная литолого-стратиграфическая граница; 22 -  направления тече
ния лавовых покровов; 2 3 ,2 4 -  центры вулканов: 23 -  миоценовых-плиоценовых, 24 -  четвертичных; 25 -  зона изме
ненных пород; 26 -  мелкие озера на поверхности лавовых потоков

ются два типа магматогенных кольцевых структур: 
необращенного и обращенного класса. Первые 
представлены шлаковыми конусами, куполовидны
ми экструзиями, сгратовулканами и субвулканичес
кими структурами. Вторые -  образуются в резуль
тате проседания первичного конуса вследствие 
опускания магматического очага, приводящего к 
проседанию, обрушиванию или кальдерообразо- 
ванию. При этом геофизическими критериями для 
выявления магматогенных кольцевых структур 
служат: а) наличие изометрических замкнутых 
локальных аномалий Ag и АТ, б) наличие кольце
вых и радиальных градиентных зон Ag, наруше
ние корреляции АТ, в) изменения характера гра- 
вимагнитных полей, указывающие на наличие ду
гообразных субинтрузивных тел, даек, силлов и

др., г) изменение сейсмического волнового поля 
по периметру кольцевых структур и т.д. Прове
денные этим автором геофизические исследова
ния территории Южной Грузии [13] позволили ус
тановить, что Абул-Самсарская вулканическая 
структура кольцевого типа четко выражена не 
только в рельефе и геологическом строении, но и 
подчеркивается характером гравитационного по
ля. Крупная аномалия Буге, отражающая в об
щем виде морфоструктуру Абул-Самсарского 
хребта (вулканической горной цепи), имеет об
ратный знак. Локальные минимумы этой анома
лии соответствуют узлам концентрации вулкани
ческих конусов (т.е. малых и локальных кольце
вых структур). Подножье хребта характеризуется 
наличием зоны высокого градиента гравитацион-
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Рис. 5. Схема глубинного строения Джавахетской кольцевой структуры, по 37
1 -  “базальтовый” и 2 -  “гранитный” слои; 3 -  вулканогенно-осадочный комплекс юры-мела; 4 -  палеогеновые отло
жения; 5-7 -  вулканиты: 5 -  позднемиоцен-раннеплиоценовые, 6 -  среднеплиоценовые, 7 -  раннеплейстоценовые; 8 -  
позднеплейстоцен-голоценовые шлаковые конусы и моногенные вулканы; 9 -  магматический очаг -  инициатор Джа
вахетской кольцевой структуры; 10- магматические очаги -  инициаторы низкопорядковых кольцевых структур; 11 -  
промежуточные очаги; 12 -  магматическая колонна -  ось Джавахетской кольцевой структуры; 13 -  подводящие маг
матические каналы; 14 -  жерловый дайковый комплекс в Самсарской кальдере; 15 -  сквозькоровые вещественно-теп
ловые потоки в зонах глубинных разломов; 16 -  геофизические разделы и их глубина; 17- направления механическо
го и теплового воздействия очагов, формирующих структурный каркас; 18- стратиграфические границы по данным 
геофизики; 19- внешние контуры Джавахетской (а) и низкопорядковых (б) кольцевых структур; 20 -  концентричес
кие (а) и прочие (б) разломы и др. дизъюнктивные нарушения

ного поля, что, по-видимому, обусловлено суще
ствованием глубинных разломов, осложненных 
вторичными приповерхностными зонами трещи
новатости.

Вулканическое происхождение имеют не толь
ко кольцевые структуры Южной Грузии. Так, 
крупная (12 х 20 км) Казбегская овальная структу
ра довольно хорошо коррелируется с подножьем 
Казбегского массива, где центральным объектом 
является вулканический конус Мкинварцвери (го
ра Казбеги), сложенный четвертичными эффузи- 
вами, залегающими на песчаниках и сланцах 
верхней юры. Расположенная к востоку Чаухская 
кольцевая структура выражена диабазовой пале
оинтрузией, выведенной на поверхность в резуль
тате тектонических перемещений блоков и обще
го поднятия Кавкасиони (Большого Кавказского 
хребта).

Химса-Келасурская локальная кольцевая струк
тура, расположенная в верховьях рек Восточная Гу- 
миста и Келасури четко фиксируется в рельефе в 
виде массива Химса, с многочисленными совре
менными ледниками, а с геологической точки 
зрения представляет собой юрский палеовулкан.

СВЯЗЬ С ОРУДЕНЕНИЕМ
Отмечается определенная связь некоторых ти

пов оруденения с кольцевыми структурами Гру
зии. Так, в пределах Квайсинского рудного поля 
оруденение приурочено к узлам пересечения суб
широтных разломов и зон тектонических нару
шений с локальными кольцевыми структурами 
[2]. Довольно четко выражена связь баритовых и 
полиметаллических проявлений Абхазского руд
ного района с одноименной кольцевой структу
рой [3, 7]. На рис. 1  (см. врезку А) приведена схе
ма, на которой хорошо видна приуроченность 
жильного медно-пирротинового оруденения к пе
риферийной части концентрических кольцевых 
структур данного района.

Иначе обстоит дело на участке Аапстинской 
кольцевой структуры, также расположенной на 
внешнем контуре Абхазской региональной коль
цевой структуры. Опробование, проведенное по 
внешнему кольцу Аапстинской кольцевой струк
туры, показало высокое содержание барита, цин
ка, свинца, золота и др. Сама Аапстинская коль
цевая структура ограничивает отложения низов 
верхней юры, представляя собой отраженный ба-
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Рис. 6. Поладаурская очаговая овальная структура. Составлена с использованием материалов В.В. Панцулая 
1 -  нерасчлененные неоген-четвертичные аллювиально-пролювиально-делювиальные отложения; 2 -  вулканогенно
осадочные породы мела (базальты, андезиты, дациты, риолиты и др.); 3-5 -  верхнемеловые отложения: 3 -  туфы, ла
вовые потоки, 4 -  риолиты и дациты, 5 -  прослои гравелитов, песчаников и алевролитов; 6-8 -  толщи мела: 6 -  кар
бонатная (известняки, мергели), 7 -  вулканогенная (туфы, туфобрекчии, вулканолитовые песчаники), 8 -  гипабиссаль
ные гранодиорит-порфиры позднего мела; 9 -  метаморфические сланцы доюрского фундамента; 10 -  зона орудене
ния; 11 -  глубинные разломы; 12 -  синвулканические разломы, образующие кольцевую (овальную) структуру; 13 -  
трог проседания; 14- рудные месторождения

толит. Слагающие эту структуру породы, по-види- 
мому, насыщались гидротермальными растворами 
именно из этого очага (см. рис. 1, врезка А, I).

Из локальных структур Южной Грузии наибо
лее представительна Поладаурская овальная 
структура размером 6.5 х 4 км, расположенная у 
слияния рек Поладаури и Машавера. Кольцевая 
структура образована синвулканическими разло
мами и трещинами по контуру древнего (предпо
ложительно мелового) вулкана (рис. 6 , см. рис. 1 , 
участок Е). Район расположен в тектонически 
сравнительно спокойном, на протяжении неотек- 
тонического этапа, блоке. Это обусловило дли
тельную пенепленизацию, снивелировавшую ре
льеф и полностью уничтожившую вулканический

конус. При этом древние структуры довольно хо
рошо сохранились под слоем неоген-четвертич- 
ных аллювиально-пролювиально-делювиальных 
отложений. В центральной части палеовулкана, 
осложненной вторичными тектоническими тре
щинами диагонального простирания, происходи
ли наиболее сильные изменения структуры и 
цельности породы, что привело к их большей раз
дробленности и сносу, образованию своеобраз
ной троговой формы, по которой происходило 
оседание и вынос материала. В центре и на ок
ружности кольцевой структуры расположены 
медное (Цителсопельское) и медно-барит-поли- 
металлическое (Квемо-Болнисское) месторожде
ния, генетически связанные с данной структурой.



НЕКОТОРЫЕ ИТОГИ
В целом на всей территории Грузии отмечает

ся определенная закономерность в пространст
венной связи кольцевых структур, морфострук- 
тур, особенностей тектонического строения и ру- 
доносности (см. табл. 1). Консолидация большого 
числа локальных и местных кольцевых структур 
в виде отдельных скоплений или групп на неболь
ших участках окружности региональных кольце
вых структур, сопровождаемая субширотными и 
меридиональными разломами, представляет со
бой важный рудоконтролирующий признак.

Рудоносными являются лишь локальные или 
местные кольцевые структуры, расположенные 
на линии долгоживущих разломов. Выявление уз
лов пересечения отдельных морфоструктур, суб
широтных разломов и локальных кольцевых 
структур в местах с наиболее сложной конфигу
рацией границ структурных блоков является од
ним из перспективных поисковых критериев.

Наряду с рудоносными, отмечаются и стериль
ные на оруденение кольцевые структуры (см. 
табл. 1). Поиски корреляционных связей кольце
вых структур с оруденением на территории Гру
зии требуют дальнейших исследований. На дан
ном этапе можно делать лишь предварительные 
выводы, которые тем не менее свидетельствуют 
о высокой перспективности этих исследований.

Следует отметить, что одним из важных аспек
тов данной проблемы является анализ конкрет
ных условий формирования рудных тел на основе 
учета блоковой тектоники, который невозможно 
осуществить без палеогеографических реконст
рукций и анализа палеотектоники перспективных 
площадей. Это, в первую очередь, восстановле
ние истории формирования кольцевых морфост
руктур. Кроме того, немаловажное значение име
ет выявление роли эрозионного среза как показа
теля скорости геодинамических процессов, с 
одной стороны, и сохранности рудных тел и гори
зонтов -  с другой. Важно также оценить взаимо
действие линейных и кольцевых структур, кото
рое приводит иногда к образованию уникальных 
геологических объектов, не имеющих аналогов. 
В качестве примера можно привести так называ
емую “Аппиевую дорогу”, расположенную в пре
делах одного из периферийных колец Абхазской 
кольцевой структуры, представляющую собой 
залегающую среди слоев массивных известняков 
и вытянувшуюся на 0.56 км полосу вертикально 
вздыбленных плит гидротермально измененного 
известняка, разбитого трещинами [8 ]. По-види- 
мому, это результат своеобразного сочетания 
тектонических подвижек, особенностей геологи
ческого строения и действия экзодинамических 
процессов [4, 7].

Автор выражает благодарность Ю.К. Бахтад- 
зе, ознакомившемуся с рукописью статьи и сде
лавшему ценные замечания.
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A bstract—The specific features o f the spatial distribution, concentration areas, and other features of various 
ring, ovoid, and spiral structures in Georgia as detected on satellite images (and in some cases, from geophys
ical data) are analyzed. A certain correlation was found to exist between various morphostructures, their geo
logic structure, structural features, and mineralization. A composite ring structures location map and the maps 
of the most interesting regions or the most typical ring structures are proposed. The topographic expression, 
relationships with mineral deposits, and possible genesis of some regional and local ring structures are dis
cussed in detail along with the problem of using ring structures in Georgia as a mineral prospecting criterion.



ХРОНИКА

МОРАЛЕН ВАЛЕРИЙ МИХАЙЛОВИЧ 
(к 75-летию со дня рождения)

1 января 2003 года исполнилось 75 лет доктору 
геолого-минералогических наук, Заслуженному 
деятелю науки Российской федерации Валерию 
Михайловичу Моралеву -  крупному ученому, по
святившему многие годы исследованию тектони
ческой эволюции ранних стадий развития Земли, 
проблемам докембрийской металлогении и раз
работке теоретических основ обработки и ис
пользования космической информации для реше
ния геологических задач.

После окончания с отличием Московского гео
лого-разведочного института им. С. Орджоникид
зе В.М. Моралев работал на производстве, занима
ясь геологической съемкой масштаба 1  : 2 0 0 0 0 0  в 
Тувинской экспедиции ВАГТа в качестве геолога 
и начальника партии, а затем в Алданской экспе
диции в качестве главного геолога (1957-1965 гг.). 
Позднее (1965-1972 гг.) он занимался изучением 
геологии и полезных ископаемых стран Среднего 
Востока и Южной Азии. Сначала он возглавил ге
олого-съемочные работы в Северном Афганис
тане, а затем полевые исследования докембрия 
Южной Индии в должности эксперта ООН.

С 1972 по 1978 год В.М. Моралев, занимая долж
ность главного геолога научно-производственно
го объединения “Аэрогеология”, руководил раз
работкой и совершенствованием методов геоло
гической съемки с помощью аэрокосмической 
информации для повышения эффективности ре
гиональных геологических исследований в раз
личных районах страны. Одновременно он углуб
ленно занимался проблемами эволюции процес
сов формирования континентальной литосферы 
на ранних этапах развития Земли, а также общи
ми вопросами геотектоники и металлогении. Все 
эти научные направления исследований были 
продолжены В.М. Моралевым после перехода 
его в 1978 году в Институт литосферы АН СССР, 
где он подготовил и успешно защитил доктор
скую диссертацию, посвященную ранним этапам 
эволюции континентальной литосферы. В этом 
институте (ныне Институт литосферы окраин
ных и внутренних морей РАН) он, занимая пост 
заместителя директора, одновременно возглав
лял лаборатории Геологии Земли из космоса, а 
затем Структурного анализа. В настоящее вре



мя В.М. Моралев является научным советником 
ИЛ РАН.

К основным научным достижениям В.М. Мо- 
ралева, несомненно, относится разработка схемы 
стратиграфического расчленения докембрия и ус
тановление основных черт тектонической струк
туры Сангиленского массива, где в результате бы
ла выделена железорудная провинция и выявлены 
месторождения асбеста и талька в гипербазитах 
Южно-Тувинского массива. Большое значение 
имели результаты исследований структурно-ве
щественных комплексов (в основном метабази- 
тов) и тектоники Алданского щита и его обрам
ления, а также структурных закономерностей 
размещения ультраосновных-щелочных пород с 
редкометалльными карбонатитами, которые в 
совокупности с данными, полученными в резуль
тате работ в Южной Индии, легли в основу док
торской диссертации В.М. Моралева. К числу вы
дающихся научных трудов В.М. Моралева при
надлежит серия работ по тектонике докембрия 
Индийской платформы, а также по геологии и 
рудоносности докембрия Мира. К этой серии от
носятся три монографии и две карты масштаба 
1 : 15000000, составленные в соавторстве с други
ми исследователями: “Геологическая карта до
кембрия континентов” и “Карта рудоносности до
кембрия континентов”, являющиеся крупными 
научными обобщениями, а также монография, 
посвященная вопросам металлогении и тектони
ки плит. В последние годы В.М. Моралевым раз
рабатывается концепция тектоники плюмов на 
ранних стадиях развития континентальной лито
сферы, тесно связанная с проблемой сиалических 
ядер древней континентальной коры и их роли в 
последующей геологической истории Земли -  за
ложении и развитии рифтогенных структур, кон
тролирующих проявления внутриплитного магма
тизма, в том числе мафических даек и кимберли
тов. Он также является одним из руководителей 
научного направления исследований по разработ

ке новых методов математического анализа ли- 
неаментных сетей (их фрактальных и скейлинго- 
вых свойств), выявляемых на космических сним
ках, с целью их корреляции с неотектонической 
активностью и оценкой сейсмической опасности.

В.М. Моралев автор 350 опубликованных на
учных трудов, в число которых входит 10 моно
графий. Научная деятельность В.М. Моралева 
широко известна за рубежом, где издан ряд его 
работ.

Научно-организационная деятельность В.М. Мо
ралева выходит далеко за рамки ИЛ РАН. В 1984 г. 
он руководит секцией С. 18 на 27-ой сессии МГК в 
Москве и полевой экскурсией на Алданском 
щите. Он член редколлегий научных журналов: 
“Исследование Земли из космоса” (1980-1991 гг.), 
“Известия ВУЗов. Геология и разведка”, “Гео
тектоника”, входит в состав специализированных 
ученых советов ИЛ РАН и МГГРУ. В.М. Моралев 
воспитал ряд учеников, успешно защитивших 
кандидатские диссертации. Научно-производст
венная деятельность В.М. Моралева отмечена ря
дом государственных наград, в том числе орденом 
“Знак Почета” за участие в разработке программ 
научных экспериментов на космической станции 
“Салют-6”.

Выдающиеся способности В.М. Моралева как 
ученого-исследователя сочетаются с такими его 
качествами, как исключительная доброжела
тельность и тактичность в отношении не только к 
соратникам по работе, но и к оппонентам, чем он 
заслужил глубокое уважение всех, кто его знает.

Коллектив редколлегии журнала “Геотекто
ника” и присоединившиеся к нему коллеги по ра
боте и друзья поздравляют В.М. Моралева с юби
лейной датой и желают ему здоровья и новых 
творческих успехов.

Редколлегия журнала “Геотектоника”
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К 70-ЛЕТИЮ АНДРЕЯ СТЕПАНОВИЧА ПЕРФИЛЬЕВА

10 ноября 2002 г. Андрею Степановичу Пер
фильеву, крупнейшему геологу-тектонисту, про
фессору, доктору геолого-минералогических на
ук, исполнилось 70 лет. Вся его научная деятель
ность связана с Геологическим институтом АН 
СССР, впоследствии РАН, в который он поступил 
в 1955 г. сразу после окончания Геологического 
факультета Московского Государственного уни
верситета, в котором он прошел через всю иерар
хию научных должностей от младшего научного 
сотрудника до главного научного сотрудника и 
стал одним из наиболее ярких представителей со
зданной академиком Н.С. Шатским тектоничес
кой школы. С учителями, среди которых в пер
вую очередь следует отметить А.В. Пейве, 
А.Л. Яншина, М.В. Муратова, Ю.М. Пущаровско- 
го, Н.А. Штрейса, А.С. Перфильеву очень повез
ло. Но все же его главным учителем, под непо
средственным руководством которого Андрей 
Степанович начинал исследования геологии и 
тектоники Урала, был один из самых выдающих
ся отечественных тектонистов Н.П. Херасков, 
прививший своему ученику такие черты ученого,

как неординарность мышления, широта кругозо
ра, стремление к проникновению в смежные об
ласти геологической науки, в частности в метал
логению, петрологию, океанологию.

Как крупный и одаренный тектонист Андрей 
Степанович вырос на уральской геологии. Обе 
его диссертации, кандидатская и докторская, бы
ли посвящены тектонике Урала. Его докторская 
диссертация, опубликованная в 1979 г. под назва
нием “Формирование земной коры Уральской ге
осинклинали”, заключает синтез с мобилистских 
позиций тектонического развития этого складча
того пояса, не потерявший своего значения до на
стоящего времени.

Начиная с середины 60-х годов объектом науч
ных исследований Андрея Степановича стали па
леозойские складчатые сооружения Центрально- 
Азиатского складчатого пояса на территории 
Монголии и Средней Азии. Особенно много им 
было сделано по изучению геологии и тектоники 
Монгольской народной республики, что нашло 
отражение на изданной в 1977 г. Тектонической



карте Монгольской Народной Республики мас
штаба 1 : 1500000, в составлении, редактирова
нии и разработке новых принципов легенды кото
рой он принимал самое активное участие, а также 
в сопровождающих эту карту нескольких коллек
тивных монографий.

За совокупность работ по тектонике складча
тых сооружений Урала и Центральной Азии Пре
зидиум АН СССР присудил Андрею Степановичу 
Перфильеву премию имени Н.С. Шатского.

После этого в научном творчестве Андрея Сте
пановича наступил период глобальных тектоничес
ких обобщений, связанный с составлением коллек
тивом тектонистов Геологического института под 
руководством А.В. Пейве новой Тектонической 
карты Северной Евразии масштаба 1:5000000, из
данной в 1980 г. Он являлся членом редколлегии 
этой карты и был одним из наиболее активных 
разработчиков ее легенды, основанной на совер
шенно новых для тектонических карт принципах 
стадийности формирования земной коры конти
нентов и соответственно предполагающих выде
ление на карте вещественных комплексов океа
нической, переходной и континентальной стадий 
этого сложного тектонического процесса.

С начала 90-х годов А.С. Перфильев резко ме
няет объект своих научных исследований и начи
нает заниматься тектоникой дна Атлантического 
океана. Этому предшествовало его участие в гео
логических экспедициях в Исландию, результа
том которых стала изданная под его редакцией 
монография о магматизме и геодинамике этого 
ключевого в научном плане внутриокеаническо- 
го острова. После этого он участвовал в шести 
рейсах НИС “Академик Страхов”, в процессе ко
торых были исследованы важнейшие структуры 
Центральной Атлантики (разломные зоны Зеле
ного мыса, Вима, Сьерра-Леоне, Романш), а так
же в районе тройного сочленения Буве в Южной

Атлантике. Как тектониста, его в первую оче
редь интересовало отражение морфологии мор
ского дна в структуре и геодинамике океаничес
кой коры. Результаты этих исследований изложе
ны в ряде статей, написанных по инициативе и 
при его активном участии, в которых было впер
вые показано, что разлом Романш представляет 
собой геодинамически неустойчивую систему, 
менявшую свою конфигурацию в пространстве и 
во времени, и были описаны такие явления, как 
перескок и проградация рифта, “сухой” и диф
фузный спрединг и, что особенно интересно, на
двиги в океанической коре.

Важным этапом в научном творчестве Андрея 
Степановича Перфильева было его участие в раз
работке группой тектонистов Геологического ин
ститута учения о тектонической расслоенности 
литосферы континентов и океанов. За эту рабо
ту коллектив ученых, включая А.С. Перфильева, 
в 1995 г. был удостоен Государственной премии 
Российской Федерации.

Выступления Андрея Степановича на заседа
ниях Ученого совета Геологического института, 
на различных семинарах и коллоквиумах, а также 
на редколлегии журнала “Геотектоника” всегда 
очень содержательны, остры по мысли и интерес
ны. За свою творческую жизнь им опубликовано 
более 120 научных работ, в том числе ряд круп
ных монографий. В 1993 г. он был избран дейст
вительным членом Российской академии естест
венных наук.

Редколлегия журнала “Геотектоника” позд
равляет Андрея Степановича со славным юбиле
ем и желает ему здоровья и новых творческих ус
пехов.
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