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Геологические исследования дна Атлантического океана приносят все новые данные, свидетельст
вующ ие о его значительно более сложной тектонике и геодинамике, чем это обы чно отраж ается в 
стандартных модельных построениях. Один из основных факторов океанского структурообразова- 
ния -  спрединговый процесс, характеризующийся сущ ественно неустойчивым геодинамическим р е
жимом. О б этом  позволяют судить значительные вариации в строении сегментов С рединно-А тлан
тического хребта всех порядков, изменения в асимметрии структуры хребта и океанского лож а в це
лом во времени, меняющ ееся полож ение в пространстве спрединговых центров, изменения в 
м орф оструктуре и геодинамике рифтовых зон, дискретность связанных со спредингом магматиче
ских процессов, вариации в протяженности и внутреннем строении трансформных и иных попереч
ных разломов. О собенности разломной тектоники дают основание для констатации релаксации  
спрединга на разном удалении от оси Срединно-Атлантического хребта.
Геодинамическую неустойчивость режима океанского спрединга следует рассматривать как сущ е
ственное звено в концепции сложности геодинамических процессов в земной коре и мантийных ге
осф ерах.

ВВЕДЕНИЕ
В предыдущих публикациях [8, 12 и др.] автор 

развивал мысль о большой сложности тектоно- 
геодинамических процессов в глубинных геосфе
рах, вопреки широко распространенным, упро
щенным, на его взгляд, модельным построениям 
об одноярусной или двухъярусной конвекции в 
мантии и о плюм-тектонике. Земля и ее геосфе
ры представляют собой открытые системы, важ
ной характеристикой которых является геодина- 
мическая неустойчивость. Последняя проявляет
ся в очень разных формах и масштабах, сходно с 
категорией мантийных или коровых н е о д н о 
р о д н о с т е й ,  принимаемой в настоящее время 
как самоочевидная истина. В данной работе речь 
будет идти о крупнейшем тектоно-геодинамичес- 
ком явлении на Земле -  океанском спрединге как 
системе, в развитии которой фактор неустойчи
вости играет принципиальную роль. Тема неста
бильности спрединга в литературе уже поднима
лась. Наиболее основательная ее разработка дана 
в недавно вышедшей книге [2]. Исключительно 
ценно, что авторы включили в исследование ас
пект исторической геодинамики, что придало их 
построениям большую убедительность. Кстати, 
автор этих строк в публикациях, посвященных 
океанской тектонике, многократно подчеркивал 
значимость для решения океанских геодинамиче
ских проблем именно исторического подхода. 
Публикуемая работа суммирует и развивает мои 
соображения в отношении геодинамики спредин
га. Конечно же, она ни в какой мере не заменяет

разработок, выполненных авторами вышеупомя
нутого труда. Более того, думается, что обе пуб
ликации было бы правильно воспринимать как 
взаимодополняющие.

В основе работы лежат материалы, собранные 
в нескольких экспедициях Геологического инсти
тута РАН, выполненных преимущественно на 
НИС “Академик Николай Страхов”, а также на 
НИС “Академик Иоффе” в Атлантическом океа
не. Широко привлечены к анализу имеющиеся 
картографические материалы, из которых, в пер
вую очередь, необходимо назвать Гравиметриче
скую карту Мирового океана [21] и Батиметриче
скую карту ГЕБКО [18]. Использовались и от
дельные конкретные литературные источники.

ФАКТИЧЕСКИЕ ДАННЫЕ

К настоящему времени накопилось значитель
ное количество данных, свидетельствующих о не
устойчивости океанского спредингового процес
са. Последняя отражена в изменчивости строения 
и взаимоотношений структурных элементов в 
пространстве, в разнопорядковой асимметрии 
тектонического плана земной коры в ареалах 
действия спрединга, в историко-геологических 
особенностях формирования структур, смене ме
стоположения спрединговых центров и вообще 
изменениях их режима, в вариациях интенсивнос
ти, связанной со спредингом магматической дея
тельности.



Рис. 1. Гравиметрическая карта хребта Рейкьянес [21]
Между разломом Байт и Исландией хребет имеет лучевую структуру. В средней части хребта проходит рифтовая зо
на. Хребет пересечен поперечными разломами (темные полосы)

Рассмотрим изменчивость строения и взаимо
отношений структурных элементов в п р о с т 
р а н с т в е .

Изменчивость режима спредингового процес
са во времени, его неустойчивость обосновыва
ются многими фактами. Об этом речь будет идти 
ниже. Но возможно ли судить о нестабильности 
спрединга по изменению структурных особеннос
тей в тектоническом плане океанского дна, т.е. в 
пространстве? Представляется, что методически 
это вполне возможно. Так, разнообразие в мор
фологии и строении Срединно-Атлантического 
хребта вдоль его простирания естественно свя
зать с непостоянством (неустойчивостью) пара
метров спредингового процесса. О том же свиде
тельствуют и значительные вариации в протя
женности и внутреннем строении поперечных 
хребту разломных зон.

Остановимся на систематическом рассмотре
нии примеров. В строении Срединно-Атлантиче
ского хребта по морфологическим и тектоничес
ким особенностям с севера на юг выделяются три 
главных части: сегмент хребта Рейкьянес, хребет

Центральной Атлантики и хребет Южной Атлан
тики. Первый из них по протяженности наименее 
значительный. Он простирается между демарка
ционным разломом Чарли Гиббс и Исландией на 
1200 км (рис. 1). Субширотным разломом Байт 
сегмент делится на северную, большую, часть, 
представленную собственно хребтом Рейкьянес, 
и южную, также приподнятую, но выраженную в 
рельефе менее контрастно. Гребневая зона хреб
та Рейкьянес лежит на сравнительно небольших 
глубинах -  500-1500 м; в южной части хребта глу
бины 1500-2000 м. Ширина сегмента -750 км. Ха
рактернейшую черту строения хребта Рейкьянес 
составляет продольная лучистая структура грави
метрических аномалий с расхождением лучей в 
сторону Исландии (см. рис. 1). Подобной струк
турной картины нигде более в Срединно-Атлан
тическом хребте нет. Здесь происходит наложе
ние на спрединговый процесс эффекта Исланд
ского плюма.

Срединный хребет в Центральной Атлантике 
заключен между демаркационными разломами 
Чарли Гиббс и Романш. Он выражен в виде ог
ромной дуги, выгнутой на запад (рис. 2). Расстоя-



Рис. 2. Батиметрическая карта Центральной Атлантики [18]
Срединно-Атлантический хребет: на севере ~ по изобате 3000 м, на юге -  по изобате 4000 м. Наибольшие глубины 
(>5000 м) -  темно-серое; светло-серое -  области в интервале глубин 4000-5000 м. САХ -  Срединно-Атлантический 
хребет; разломы, разграничивающие сегменты 2-го порядка: П -  Пико, О -  Океанографов, В А -  Восточно-Азорский; 
РЗМ -  Зеленого Мыса; глубоководные впадины: НФ -  Нью-Фаундлендская, ЗЕ -  Западно-Европейская, СА -  Северо- 
Американская, К -  Канарская, ЗМ -  Зеленого Мыса, Г -  Гвинейская

ние между разломами 5700 км. Ширина хребта не
сколько тысяч километров. Его северный отре
зок и крайний южный лежат на глубинах порядка 
2000-3500 м; средний, более глубоководный, -  до 
4000 м. Тектоническая целостность центральной 
части Срединно-Атлантического хребта опреде
ляется не только его дуговой формой, но и крупней
шими смещениями рифтовой зоны по ограничива
ющим разломам (Чарли Гиббс -  300 км, Романш -  
950 км). В историко-геологическом отношении эта 
часть хребта также едина. Ее раскрытие нача
лось на юге, откуда процесс более или менее по

следовательно продвигался в северном направ
лении до разлома Чарли Гиббс. Расположенный 
непосредственно севернее хребет Рейкьянес 
формировался значительно позднее и, судя по его 
структуре, в иной геодинамической обстановке.

Срединный хребет в Южной Атлантике по 
строению существенно отличается. Он протяги
вается от разлома Романш до тройного сочлене
ния Буве, что составляет -6000 км. Вплоть до 
Агульяс-Фолклендской разломной зоны хребет 
имеет хорошо выраженное меридиональное про
стирание (рис. 3). Форма хребта очерчивается



Рис. 3. Батиметрическая карта Южной Атлантики, по [18]
Срединно-Атлантический хребет по изобате 4000 м. Наибольшие глубины (>5000 м) -  темно-серое; светло-серое -  об
ласти в интервале глубин 4000-5000 м. Хребты: САХ -  Срединно-Атлантический, АмАХ -  Американо-Антарктиче
ский, АфАХ -  Африкано-Антарктический; демаркационные разломы: Р -  Романш, РГ -  Риу-Гранди, АФ -  Агульяс- 
Фолклендский; глубоководные впадины: Г -  Гвинейская, Б -  Бразильская, Ан -  Ангольская, А -  Аргентинская, К -  
Капская; ЮА -  Южно-Антильский структурный комплекс; ТСБ -  тройное сочленение Буве

изобатой 4000 м. Ширина изменчива, варьирует в 
пределах -1100-1400 км на севере, 2000 км в рай
оне разлома Риу-Гранди, а далее на юг еще более. 
Гребневая зона лежит на глубинах 2500-3000 м. 
Таким образом, это огромное линейное поднятие, 
хотя и разбитое разломами, в том числе очень

крупными, но сохраняющее при этом тектониче
скую целостность [10]. По времени заложения 
спрединга Южная Атлантика несколько моложе 
Центральной (поздняя юра и ранний мел). В тече
ние весьма длительного времени (до альба) обе 
части океана развивались обособленно [6].



О,----------- ОН-2 -------------  NTO-1 ---------------------- ОН-1 --------------------- OFZ-i

Расстояние, км

Рис. 4. Скоростная модель (P-волны) вдоль гребневой зоны Срединно-Атлантического хребта на отрезке между раз
ломом Океанографов и ~34° с.ш. [16]. Охватывает северный сегмент и большую часть среднего (см. текст)
Жирная белая линия разграничивает верхнюю и нижнюю кору (скорость 7.0 км/с)
Буквенные обозначения: OFZ -  разломная зона Океанографов, ОН-1 -  северный сегмент, NTO-1 -  нетрансформный 
разлом 1, ОН-2 -  средний сегмент

В пределах каждой из трех основных частей 
срединного хребта можно выделять сегменты вто
рого и более высоких порядков, как это выполне
но в ряде работ [13, 14 и др.]. Батиметрическая и 
гравиметрическая карты, а также историко-геоло
гические соображения согласованно позволяют 
выделить в Срединно-Атлантическом хребте сле
дующие сегменты 2-го порядка. В пределах звена 
Рейкьянес -  северный и южный сегменты, разде
ленные разломом Байт. В Центральной Атланти
ке -  северный, средний и южный, разделенные 
разломами Океанографов и Зеленого Мыса. 
В Южной Атлантике -  также три сегмента (се
верный, средний и южный), разграниченные раз
ломами Риу-Гранди и Агульяс-Фолклендским, от
секающим антарктическую область океана.

Если обратиться к сегментам меньшего поряд
ка, то примером неустойчивости спредингового 
режима может служить район, ограниченный на 
севере разломом Океанографов (35° с.ш.), а на 
юге -  33.5° с.ш. В работе [20] здесь выделено три 
сегмента. Северный из них простирается на 90 км, 
средний -  на 60 км и южный -  на 45 км. Разграни
чениями между сегментами служат нетрансформ- 
ные разломы. Сегменты отличаются по морфо
логии, гравиметрическим характеристикам, а 
также строением земной коры, установленным 
сейсмическими исследованиями. В средней части 
северного сегмента днище рифтовой долины ле
жит на глубине 2200 м при ширине долины <4 км 
и низкой амплитуде рельефа (4000 м). В направ

лении разлома Океанографов долина углубляет
ся приблизительно на 400 м, а ширина дна стано
вится 40-20 км. На южном окончании сегмента 
дно лежит на глубинах до 3000 м. В соседнем с 
юга сегменте глубина дна рифтовой долины уве
личивается с севера на юг от 2900 м до 3300 м. 
В третьем сегменте днище в его средней части на
ходится на глубине 3000 м, а на окончаниях 3600- 
3900 м. Значительно меняется по простиранию и 
размах рельефа долин как внутри сегментов, так 
и между сегментами. Наибольшая “сейсмичес
кая” мощность коры фиксируется в центре сег
ментов. В северном сегменте она составляет 
8.1 км, в среднем -  6.9 км, а в южном -  6.6 ± 0.5 км. 
На окончаниях сегментов мощность меняется от
2.5 до 5 ± 0.5 км.

Приведенные данные по морфологии и строе
нию коры, а также гравиметрические [17] приве
ли авторов к заключению, что изменчивость всех 
указанных параметров связана с вариациями в ре
жиме мантийных расплавных потоков. А отсюда 
следует и неустойчивость спрединга.

Скоростная модель вдоль северного сегмента 
и отчасти среднего приведена на рис. 4.

В общих чертах сходная структура выявлена и 
в Южной Атлантике [22 и др.].

Неустойчивость спрединга отражают асин
хронность, эпизодичность и различия магнитуд 
сейсмических явлений.



Рис. 5. Системы разломов в Атлантическом океане. 
Разломные структуры проведены на основе Гравиме
трической карты Мирового океана [18]
1 -  демаркационные разломы; 2 -  разломы менее зна
чительных порядков; 3 -  Приэкваториальная об
ласть, где происходит разворот простираний между 
южной и северной системами

Даже из приведенных очень кратких морфост
руктурных и геофизических характеристик мож
но видеть вариации в строении срединного хреб
та, связь которых со спредингом очевидна. (Име
ются в виду, в первую очередь, форма, размеры, 
глубины залегания от поверхности океана как 
главных звеньев хребта, так и их дробных сегмен
тов.) Соответственно спрединговый процесс по 
интенсивности проявления, геодинамическому 
режиму значительно изменчив. Иными словами, 
процесс этот, длительно протекающий, в то же 
время геодинамически нестабилен. Устойчиво 
лишь само его существование.

Если рассматривать океанское дно в попереч
ном сечении, то, по существу, все имеющиеся в 
литературе профили свидетельствуют о его тек
тонической а с и м м е т р и и .  Это относится к 
Срединно-Атлантическому хребту, глубоковод
ным впадинам, поднятиям океанского дна. На эту 
тему автор писал, что распространенное пред
ставление о симметрии в тектоническом строе
нии Атлантического океана -  кажущееся и что

как впадины, так и поднятия на океанском дне не 
являются дополнительными к лежащим по дру
гую сторону спрединговой оси. “Унификация в 
этом отношении является следствием чрезмерной 
приверженности к схематизму в геодинамических 
построениях” [9, с. 65]. Но асимметрия в движу
щейся системе с градиентами скоростей свиде
тельствует о сложном, в смысле неустойчивом 
режиме этой системы, т.е. океанского спрединга, 
о котором и идет у нас речь. Но здесь возникает 
трудный вопрос: на все ли пространство океана 
распространяется спрединг, если его понимать 
именно как s e a  f l o o r  s p r e a d i n g ?

В настоящее время априори считается, что 
спрединг охватывает всю площадь Атлантичес
кого океана, при этом распространяясь под со
предельные континенты. Однако эмпирических 
данных для столь широких построений не сущест
вует. Более того, геологические соотношения по
казывают, что спрединг от осевой зоны средин
ного хребта распространяется в океане на разное 
расстояние. И здесь необходимо обратиться к 
с у б ш и р о т н ы м  о к е а н с к и м  р а з л о м а м ,  
генетически связанным с процессом спрединга и 
отражающим его режим.

Такие разломы группируются в три крупных 
системы: центральноатлантическую, где разло
мы простираются в направлении ЗСЗ; южную, 
охватывающую большую часть Южной Атланти
ки, характеризующуюся ЗЮЗ простираниями, и 
прилегающую к экватору систему, где происхо
дит разворот простираний между южноатланти
ческой и центральноатлантической группами 
(рис. 5). Названные системы достаточно строги и 
в целом отражают устойчивость геодинамичес
ких условий, их порождающих. На их общую суб
широтную ориентировку влияет такой постоян
ный фактор, как вращение Земли. Что же касает
ся отклонений на ЗСЗ и ЗЮЗ, то для объяснения 
этого явления можно привлечь дифференциро
ванную скорость движения в меридиональном на
правлении противолежащих материков: Южной 
Америки и Африки, с одной стороны, и Северной 
Америки и Евразии, с другой [10]. Однако в пре
делах каждой из систем структурные взаимоотно
шения между составляющими элементами, как 
правило, неупорядоченные. В любом сегменте 
срединного хребта разломы отстоят один от дру
гого на самые разные расстояния. Иногда они 
тесно сближены, в других случаях разделены сот
нями километров. Также варьирует и протяжен
ность разломов, меняясь от десятков километров 
до 4000 км и более (рис. 6). Некоторые разлом
ные зоны пересекают или почти пересекают оке
ан целиком, другие пересекают лишь срединный 
хребет и угасают в сопредельных глубоководных 
впадинах, третьи не выходят за пределы сводовой 
части хребта, четвертые развиты лишь по одну 
сторону хребта. Длина разломных структур по



Рис. 6. Карта разломных структур тропической области Атлантического океана, по [3]
Жирной линией в средней части океана оконтурен Срединно-Атлантический хребет.
1 -  рифтовая зона; 2 -  разломы; 3 -  асейсмичные поднятия; 4 -  вулканические острова и подводные горы; 5 -  область 
интенсивных гравитационных аномалий (миоценового вулканизма ?); 6 -  Барбадосская аккреционная призма; 7 -  
дельты; 8 -  области ровного акустического фундамента.
Цифры в кружках -  разломы: 1 -  Кейн, 2 -  Зеленого Мыса, 3 -  Марафон, 4 -  Меркурий, 5 -  Вима, 6 -  Архангельского, 
7 -  Долдрамс, 8 -  Вернадского, 9 -  Богданова, 10 -  Страхова, 11 -  Св. Петра, 12 -  Сан-Паулу, 13 -  Романш, 14 -  Чейн, 
15 -  Шарко, 16 -  Тетяева, 17 -  Вознесения, 18 -  Боде Верде.
Цифры в квадратах: 1-5 -  хребты и поднятия: 1 -  Барракуда, 2 -  Тибурон, 3 -  Сеара, 4 -  Сьерра-Леоне, 5 -  Ресерчер; 
6 -  острова Зеленого Мыса; 7 -  Камерунская линия; 8 -  о-в. Вознесения; 9-11 -  группы подводных гор: 9 -  Батимет- 
ристов, 10 -  Байя, 11 -  Пернамбуку

разные стороны от оси хребта только изредка 
бывает более или менее близкой, обычно же она 
существенно разная. Смещение осевой рифтовой 
системы по трансформным разломам меняется от 
нескольких до почти тысячи километров. Внут
реннее строение разломных структур может быть 
как простым, так и сложным. В последнем случае 
наблюдается кулисное расположение их отрезков, 
ветвистость их основного ствола, срезание ново
образованными элементами более древних.

Глубинность разломов весьма разная. По это
му параметру выделяются четыре группы струк
тур: малоглубинные (десятки и сотни метров), бо
лее глубинные (несколько километров), большой 
глубины (десятки километров), очень глубокие 
(100-200 км).1

1 Данной теме посвящена специальная работа автора [7].

Главное, что необходимо подчеркнуть в отно
шении всех упомянутых параметров, это то, что 
изменения последних происходят неупорядочен
но. Отсюда следует, что спрединговый процесс 
протекает сложно, переменчиво в смысле интен
сивности проявления как во времени, так и в про
странстве, что и свойственно неустойчивым сис
темам. Различия в удаленности поперечных раз
ломных структур от спрединговой оси послужило 
автору основой формулирования принципа ре
лаксации спрединга.

Анализируя разломную тектонику Централь
ной Атлантики, А.О. Мазарович, заключая, пи
шет: “Пассивные части трансформных разломов 
в пределах Атлантического океана образуют гео- 
динамические системы различной сложности, ко
торые отражают гетерогенность литосферы и, в
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Рис. 7. Разломная зона Романш, по [5]
1 -  граница северного склона Романш-1; 2 -  контур новообразованной структуры Романш-2; 3 -  троги Ром-1, частично 
заполненные осадками; 4 -  то же Ром-2; 5 -  внутренние поднятия; 6 -  разлом Романш-3; 7 -  формирующаяся транс
форма; 8 -  древний рифт; 9 -  современный осевой рифт срединного хребта; 10 -  ультрабазиты и базиты; 11 -  разломы

свою очередь, верхней мантии. Развитие систем 
связано с различным температурным режимом 
подлитосферных горизонтов (Бонатти, 1996), ко
торый обусловливает пластичность или хруп
кость литосферы, соответствующим образом ре
агирующей на спрединговые процессы” [3, с. 100]. 
Данное объяснение уводит нас в область геодина
мики глубинных мантийных геосфер (энергети
ческие неоднородности и нерегулярности в них), 
что полностью соответствует геодинамической 
концепции, развиваемой автором [8]. Однако в 
качестве дополнения следует отметить, что раз
личная сложность геодинамических систем, отра
женная в тектонических деформациях, вызывает
ся также региональной и локальной изменчивос
тью интенсивности, скорости и вектора действия 
самого спрединга, его неустойчивой геодинамикой.

Н е у с т о й ч и в о с т ь  с п р е д и н г о в о г о  
р е ж и м а  во  в р е м е н и  видна не только на 
примере Срединно-Атлантического хребта, но и 
истории развития океанских глубоководных впа
дин, хотя необходимо оговориться, что, как пока
зало выполненное исследование [9], в формиро
вании впадин участвует не только механизм по
гружения литосферы в стороны от свода 
срединного хребта, а и локальное т е к т о н и 
ч е с к о е  оседание земной коры. В Южной Атлан
тике наиболее древней является Аргентинская впа
дина, начало развития которой относится к поздне
юрскому времени. Противолежащая Капская 
впадина образовалась позднее, в конце раннего -  
начале среднего мела. До этого времени спредин- 
говый процесс здесь был в значительной степени

редуцирован. Также разновременны по образова
нию Ангольская и противоположная ей Бразиль
ская впадины. Ранний этап развития первой из 
них приходится на аптское время, а второй -  на 
конец среднего мела. Равным образом неодновре
менны Нью-Фаундлендская и Западно-Европей
ская впадины, которые часто стремятся синхро
низировать. Несколько более древней является 
Западно-Европейская впадина. Ее юго-восточная 
часть, соответствующая Бискайскому заливу, где 
спрединговый центр имеет широтное простира
ние, представляет пример бокового ответвления 
спрединга от его главного ствола.

Всем сказанным обосновывается изменение во 
времени интенсивности и амплитуды спрединго
вого процесса. Различия в амплитуде могут дости
гать величин порядка тысячи километров. Они и 
позволяют сделать заключение о значительной 
неустойчивости спредингового процесса в исто
рическом аспекте.

Неустойчивость спредингового процесса ярко 
проявляется в с м е щ е н и и  с п р е д и н г о в ы х  
ц е н т р о в  на  м а л ы е  р а с с т о я н и я  (кило- 
метры-десятки километров).

Картирование интерсекта разломной зоны Ро
манш выявило на 17° з.д. “брошеный” рифт, нахо
дящийся в 70 км западнее современного осевого 
рифта (рис. 7). Его описание дано в работе [5], где 
допускается существование структуры такого ро
да еще западнее, на 19°30' з.д. Авторы фиксиру
ют, что данное явление есть результат неустойчи
вости геодинамической системы во времени и в 
пространстве. В работе показано, что в данном
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Рис. 8. Изменение амплитуды смещения осевого рифта 
САХ с эоцена (55 млн. лет) по настоящее время [19] 
Цифрами обозначены сегменты. Различие в разме
рах смещения связывается с асимметрией спрединга 
между сегментами

случае смена геодинамических обстановок проис
ходит в течение короткого промежутка времени.

Такое явление обычно описывается как джам- 
пинг. Оно зафиксировано в Исландии и ряде дру
гих мест. По новейшим данным, полученным экс
педицией на НИС “Академик Иоффе” в 2002 г., 
смещение рифта определенно прогнозируется в

осевой зоне Срединно-Атлантического хребта в 
районе его пересечения разломом Сьерра-Леоне 
(6° ю.ш.) [11].

Импульсный характер океанского спрединга 
отмечен в цитированном выше труде [2]. Импуль
сы, вызванные избыточным давлением, иниции
руют поступление магмы вверх, что меняет гео- 
динамическую ситуацию, создавая условия для 
образования вторичных магматических камер, 
становящихся вязкой основой для перемещения 
“блоков отвердевшей верхней части океаничес
кой коры” [2, с. 236]. Самоочевидно, что в мантии 
и коре, представляющих сложные открытые 
структуры, импульсивные процессы имеют неус
тойчивый характер. Исследовав большое число 
палеоспрединговых рифтовых структур, авторы 
отмечают, что “одновременно с затуханием одно
го палеорифта возникают новые -  происходит 
перескок оси спрединга” и “иногда джампинг мо
жет наступить позднее затухания” (там же).

Данная сторона проблемы разносторонне и ос
новательно рассмотрена в книге [1]. Авторами 
выделяются три типа джампинга: крупноампли
тудный, среднеамплитудный и малоамплитуд
ный. Анализ выполнен с привлечением значи
тельного числа показательных примеров.

Рис. 9. Один из отрезков рифтовой зоны Срединно-Атлантического хребта, характеризующийся сухим спредингом 
(косая штриховка). Данные экспедиции Геологического института РАН (2001-2002 гг.)
Изолинии проведены через 200 м



Для района сводовой части Срединно-Атлан
тического хребта в Южной Атлантике, находя
щегося между 25°40' и 26°30' ю.ш., имеется под
счет размеров смещения осевого рифта хребта за 
время 55 млн. лет (с раннего эоцена) [15,19 и др.]. 
Детальным картированием здесь выявлено три 
пересекающих хребет субпараллельных разлома: 
северный, Риу-Гранди -  один из крупнейших в 
Южной Атлантике; расположенный южнее ме
нее значительный Мидвей и южный, Мури, того 
же порядка (рис. 8). В настоящее время амплиту
да смещения по разлому Риу-Гранди составляет 
42 км; в раннем эоцене она измерялась ~100 км. 
По разлому Мидвей сейчас амплитуда равна
2.5 км; в раннем эоцене она была ~140 км. По раз
лому Мури смещение имеет амплитуду 9.5 км и 
является правосторонним, а в раннем эоцене оно 
происходило в противоположном направлении и 
амплитуда его составляла -100 км (см. рис. 8). 
Размеры смещений определяются скоростью 
спрединга, величина которой в настоящее время 
варьирует в пределах 16.4-19.3 мм/год [15].

В ряду явных признаков геодинамической не
устойчивости процесса спрединга существенное 
место занимает явление так называемого с у х о 
го с п р е д и н г а .  Геомеханические усилия, от
ветственные за спрединг коровых и более глубин
ных масс, создают условия для подъема и излия
ния магматических расплавов, что и происходит в 
рифтовых зонах срединно-океанических хребтов. 
Однако в Срединно-Атлантическом хребте име
ются сегменты, где спрединг не сопровождается 
или почти не сопровождается магматизмом. Та
кое явление и описывается понятием “сухой спре
динг”. В качестве примера приведем сегмент 
хребта, простирающийся к югу от разлома Богда
нова (7° 10' с.ш.) [4] до района 5° с.ш. (рис. 9). Бор
та рифтовой долины сложены здесь ультрабази- 
тами и габброидами [11]. Лишь в отдельных мес
тах на днище впадин и депрессий рифтовой зоны 
обнаружены свежие базальты, обычно дно по
крыто осадками. В то же время растяжение 
структуры здесь существует. Освобождающееся 
при этом пространство заполняется тектоничес
ки выводимыми к поверхности дна ультрабазита- 
ми и габброидами.

Предыдущими исследованиями сегменты су
хого спрединга были выявлены в пределах осевой 
зоны хребта в районах разломов Романш и Зеле
ного Мыса.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Рассмотренные фактические данные с полной 

определенностью обосновывают вывод о неус
тойчивости режима спрединга в Срединно-Ат
лантическом хребте. Масштабы этого явления 
разные. Нестационарность крупного порядка от
ражена в сложном структурном плане ортого

нальных направлению хребта разломных струк
тур, в дисгармонии макротектонических черт об
ширных пространств срединного хребта, в его 
общем морфоструктурном облике. Менее значи
тельный порядок неустойчивости проявлен в сме
не местоположения центра спрединга в сводовой 
полосе хребта. Изменение режима спрединга во 
времени отражает приостановка или прекраще
ние в рифтовой зоне магматизма.

Изменчивость кинематики спрединга означает 
неустойчивость глубинной геодинамики, порож
дающей спрединг, т.е. конвективного процесса. 
Тем самым дополнительно и существенно под
крепляется представление о большой сложности 
в распределении энергетических потоков и дви
жении материала как в близповерхностных, так и 
в глубоких геосферах. Модель автора на этот 
счет, как уже указывалось в начале статьи, опуб
ликована в ряде работ. Главное звено в ней -  мно
гоярусная латеральная энергетическая неодно
родность мантийных геосфер, связанная с кон
векцией, зарождающейся как в области раздела 
ядро-мантия, так и внутри геосфер, с пронизыва- 
нием самых различных объемов мантии. Наибо
лее развернуто данная концепция изложена в ра
боте [8].

Нестационарность явлений глубинной конвек
ции, вызывающей, в частности, неустойчивость 
режима спрединга, вызвана вторжением в ход по
ступательного геодинамического развития глу
бинных геосфер Земли нелинейных энергетичес
ких факторов.

Работа выполнена при поддержке РФФИ 
(гранты № 03-05-64159,024)5-64283) и Минпромна
уки (Подпрограмма “Исследования природы Миро
вого океана”).
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Abstract— Geological investigations o f the Atlantic Ocean floor continue to provide new data indicating that 
its tectonics and geodynamics are significantly more complex compared to the conventional models offered in 
the literature. One o f the major factors o f oceanic structure formation, namely, ocean-floor spreading, is a high
ly unstable geodynamic process. This is proved by significant variations in the structure of the Mid-Atlantic 
Ridge segments o f all orders, changes in the structure o f the ridge and ocean floor in time, changes in the posi
tions o f spreading centers in space, changes in the morphostructure and geodynamics o f rift zones, the discrete 
character of spreading-related magmatic processes, and variations in the extents and internal structures o f frac
ture zones and other transverse faults. The geometry o f  the faults suggests the relaxation of spreading activity 
at different distances from the axis o f the Mid-Atlantic Ridge. The geodynamic instability o f the ocean floor 
spreading can be treated as a significant factor in terms o f the complex geodynamic processes operating in the 
Earth’s cmst and mantle.
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В статье рассмотрено строение комплексов рифейского фундамента и раннепалеозойского чехла 
Актау-Джунгарского массива, а также обрамляющих массив ордовикско-силурийских островодуж- 
ных, флиш евых и аккреционных комплексов запада Центрального Казахстана и Северного Тянь- 
Шаня. Сделан вывод о б  их формировании в пределах западной (современные координаты) активной 
окраины крупного долгож ивущ его Джунгаро-Балхаш ского палеоокеанического бассейна. Сходст
во разрезов чехла А ктау-Джунгарского массива с одновозрастными образованиями тыловых зон  
окраины, а также присутствие позднеордовикских гранитоидов, распространенных в этих зонах, но 
не встреченных в преддуговых структурах, позволяет считать, что массив до конца ордовика распо
лагался в тыловой части активной окраины палеоокеана. В начале силура окраина была нарушена 
серией косых сдвигов, по которым Актау-Джунгарский массив из тыловых зон был выведен во 
фронтальные. В дальнейш ем произош ло смещение на восток фронта силурийского вулканизма, 
флиш евых прогибов и аккреционной призмы, а массив стал составной частью фундамента острово- 
дужны х и флишевых комплексов.

Для структуры Центрально-Азиатского пояса 
так же, как и других складчатых поясов, характер
но сочетание докембрийских сиалических масси
вов с палеозойскими островодужными вулкани
ческими сериями, флишевыми толщами и сложно 
построенными аккреционными комплексами, со
держащими фрагменты различных частей океа
нической коры. В западной части пояса докемб- 
рийские массивы сосредоточены на западе Цент
рального Казахстана и Северном Тянь-Шане. В 
массивах выделяются фундамент, сложенный до- 
кембрийскими комплексами, и чехол, в строении 
которого участвуют нижнепалеозойские терри- 
генно-кремнисто-карбонатые толщи. Изучение 
комплексов фундамента позволило установить, 
что в разных массивах они обладают сходным 
строением, составом и возрастом. Почти на всех 
массивах распространены средне-верхнерифей- 
ские сланцевые и кварцитовые толщи (кокчетав- 
ская серия и ее аналоги), а также верхнерифей- 
ские риолитовые и базальт-риолитовые серии 
(коксуйская серия, кайнарская свита, алтынсын- 
ганская серия, свита Большого Нарына, копин- 
ская и орумбайская свиты). Основываясь на сход
стве комплексов фундамента различных масси
вов, многие исследователи считают их частями 
единого крупного континентального блока [1,18, 
21, 30, 49]. Предполагается, что этот континент в 
венде-начале палеозоя был расчленен на не
сколько микроконтинентов, которые были вновь 
объединены только в конце палеозоя.

В последние годы были предложены две моде
ли, предполагающие разные механизмы как рас
членения, так и последующего созидания единого 
континентального массива. На одних реконструк
циях главная роль отводится вендскому рифтоге- 
незу, расчленившему крупный континент на не
сколько более мелких сиалических массивов, ко
торые впоследствии развивались отдельно один 
от другого и были разделены бассейнами с корой 
океанического типа и островными дугами. В те
чение палеозоя происходило закрытие одних и 
раскрытие других бассейнов, причленение мик
роконтинентов и островных дуг к Сибирскому и 
Восточно-Европейскому кратонам, сопровож
давшееся неоднократными коллизионными де
формациями. В этих реконструкциях мозаич
ность структуры Казахстана и современное вза
имное расположение докембрийских массивов 
признаются первичными, а все известные в Ка
захстане офиолиты считаются фрагментами не
скольких короткоживущих бассейнов с океаниче
ской корой [30, 49].

Согласно другой модели, в результате венд- 
кембрийского рифтогенеза от Восточно-Евро
пейско-Сибирского суперконтинента была от
членена узкая полоса континентальной коры — 
Кипчакская дуга, в состав которой входили все 
докембрийские массивы Центрального Казахста
на и Северного Тянь-Шаня. Предполагается, что 
развитие этой энсиалической дуги продолжалось 
на протяжении всего палеозоя. В течение этого 
времени происходило формирование острово-



дужных и окраинно-континентальных вулкани
ческих серий, а также причленение к дуге аккре
ционных комплексов, включавших фрагменты 
разновозрастных офиолитовых разрезов. Одно
временно дуга подвергалась крупномасштабным 
сдвиговым деформациям и ороклинальным изги
бам, расчленившим ее на ряд фрагментов. Ре
зультатом этих процессов стало формирование 
мозаичной структуры [51, 52].

В известных моделях тектонической эволю
ции Центрально-Азиатского пояса при рассмот
рении структурного положения докембрийских 
сиалических массивов основное внимание чаще 
всего уделяется сравнению комплексов фундамен
та и чехла этих массивов. В то же время законо
мерности строения обрамляющих нижне-средне- 
палеозойских островодужных, флишевых и аккре
ционных комплексов, как правило, учитываются 
не достаточно. Однако анализ их строения дает 
возможность устанавливать направления мигра
ции вулканических фронтов и преддуговых фли
шевых прогибов, а также выявлять закономерно
сти изменения возраста аккреционных комплек
сов. Эти данные в совокупности с изучением 
комплексов чехла массивов могут дать ответ на во
прос о времени появления массива среди палеозой
ских комплексов и помогают реконструировать 
механизм формирования структуры палеозоид.

Одним из наиболее изученных в Центральном 
Казахстане является Актау-Джунгарский сиали- 
ческий массив, для которого в последние годы по
лучены новые данные по строению, составу и воз
расту как комплексов чехла и фундамента, так и 
обрамляющих аккреционных и островодужных 
образований [8-10, 19, 22, 33, 34, 38, 41, 45]. Ис
пользуя эти материалы, можно определить время 
и реконструировать механизм появления этого 
массива среди нижне-среднепалеозойских ком
плексов Центрального Казахстана.

ПОЗИЦИЯ ДОКЕМБРИЙСКИХ 
СИАЛИЧЕСКИХ МАССИВОВ СРЕДИ 

НИЖНЕПАЛЕОЗОЙСКИХ КОМПЛЕКСОВ 
КАЗАХСТАНА И ТЯНЬ-ШАНЯ

Докембрийские массивы в палеозоидах Цент
рального Казахстана, Северного и Срединного 
Тянь-Шаня приурочены к нескольким зонам, в 
пределах которых имеют различные взаимоотно
шения с палеозойскими образованиями (рис. 1).

Ишим-Нарынская зона раполагается в самой 
западной части Центрального Казахстана и охва
тывает Срединный Тянь-Шань. Эта крупная 
структура протягивается почти на 2000 км и ха
рактеризуется постоянством состава верхнедо- 
кембрийских и нижнепалеозойских комплексов.

Отличительной чертой докембрийских образова
ний этой зоны является присутствие континен
тальных риолитовых или базальт-риолитовых 
толщ верхнего рифея и сопровождающих ее гра- 
нитоидов. Рифей с несогласием перекрывается 
непрерывным венд-ордовикским разрезом. Венд 
представлен грубообломочными (тиллитоподоб- 
ными) породами с потоками щелочных базаль
тов, для кембрия наиболее характерным элемен
том разреза являются черные сланцы, которые в 
верхах содержат горизонты и линзы известняков. 
Нижний-средний ордовик образован маломощ
ными кремнисто-терригенными толщами, а в 
верхах ордовикского разреза преобладают мощ
ные флишевые серии.

Малокаратау-Таласская зона расположена се
веро-восточнее и занимает относительно неболь
шую площадь. Здесь докембрийские комплексы 
представлены верхнерифейскими терригенно- 
карбонатными толщами (болыпекаройская сви
та), которые перекрыты карбонатным венд-сред- 
неордовикским разрезом [15].

Кокчетавский массив располагается севернее 
Ишим-Нарынской зоны. Здесь среди рифейских 
образований наиболее широко распространены 
толщи кварцито-песчаников и сланцев (кокче- 
тавская серия), раннепалеозойский чехол развит 
локально и представлен терригенно-карбонатны- 
ми и кремнисто-терригенными толщами [16].

В Степняк-Северотяньшаньской и Селеты-Джа- 
лаирнайманской зонах докембрийские комплексы 
слагают более или менее крупные массивы с ло
кально развитым венд-кембрийским терригенно- 
карбонатным чехлом. Массивы обрамляются кемб- 
рийско-нижнеордовикскими дифференцированны
ми вулканическими толщами, офиолитами и олис- 
тостромами, с которыми имеют тектонические 
взаимоотношения. Досреднеордовикские комплек
сы этих зон перекрываются средне-верхнеордо
викскими вулканогенными и флишевыми образо
ваниями.

В расположенной восточнее Ерементау-Бу- 
рунтауской зоне докембрийские метаморфиты 
присутствуют на небольших участках в северной 
части зоны, где наряду с верхнекембрийско-сред- 
неордовикскими кремнями и базальтами слагают 
пластины в средне-верхнеордовикских терриген- 
ных толщах.

Актау-Джунгарский докембрийский массив 
расположен к востоку от Ерементау-Бурунтаус- 
кой зоны. Строение его фундамента, сложенного 
в основном рифейскими метаморфическими ком
плексами, и перекрывающего венд-ордовикского 
терригенно-карбонатного чехла подробно будет 
рассмотрено ниже.



Рис. 1. Районирование нижнепалеозойских комплексов Казахстана и Тянь-Шаня по соотношению с докембрийскими 
образованиями (составлена с использованием [6,42,43])
1-4 -  зоны распространения докембрийских и различных типов нижнепалеозойских комплексов: 1 -  Ишим-Нарын- 
ская, 2 -  Малокаратау-Таласская, 3 -  Степняк-Северотяньшаньская и Селеты-Джалаирнайманская, 4 -  Ерементау- 
Бурунтауская; 5 -  Актау-Джунгарский и 6 -  Кокчетавский массивы; 7 -  область палеозоид Восточного Казахстана, 
лишенная докембрийских комплексов; 8 -  варисциды Южного Тянь-Шаня; 9 -  Таримский кратон; 10 -  позднеордовикс
кие гранитоиды; 11 -  границы зон; 12 -  наиболее крупные средне-позднепалеозойские сдвиги

Для оценки времени и реконструкции механиз
ма появления Актау-Джунгарского массива среди 
обрамляющих ордовикско-силурийских комплек
сов остановимся подробнее на положении Актау-

Джунгарского массива в ряду структурно-форма
ционных зон ордовика и силура Центрального 
Казахстана и Северного Тянь-Шаня, а также де
тально рассмотрим строение обрамляющих его зон.



ПОЛОЖЕНИЕ АКТАУ-ДЖУНГАРСКОГО
СИАЛИЧЕСКОГО МАССИВА В РЯДУ 

СТРУКТУРНО-ФОРМАЦИОННЫХ ЗОН 
ОРДОВИКА И СИЛУРА ЦЕНТРАЛЬНОГО 

КАЗАХСТАНА
Средне-верхнеордовикские комплексы  

и структуры
Средне-верхнеордовикские стратифицирован

ные и плутонические образования на западе Цен
трального Казахстана и в Северном Тянь-Шане 
приурочены к трем субмеридиональным зонам 
(с запада на восток): Степняк-Северотяньшань- 
ской, Селеты-Джалаирнайманской и Ерементау- 
Бурунтауской (рис. 2). Более молодые образова
ния разделяют эти зоны на несколько сегментов, 
в которых средне-верхнеордовикские комплексы 
различаются некоторыми особенностями состава 
и строения.

В строении Степняк-Северотяныианьской 
зоны, состоящей из Степнякского, Бекпакдалин- 
ского, Кендыктасского и Северотяньшаньского 
сегментов, участвуют вулканогенные и терриген- 
но-карбонатные толщи лландейло-ашгиллского 
возраста.

Низы разреза (лландейло-средний карадок) 
этой зоны образованы двумя вулканогенными тол
щами, разделенные накоплением флиша (рис. 3). 
Вулканогенные толщи сложены базальтами, пла- 
гиобазальтами, андезибазальтами, андезитами и 
дацитами, пирокластическими и вулканогенно
осадочными породами такого же состава, содер
жащими линзы органогенных известняков. Мощ
ность каждой вулканогенной толщи достигает 
1500-3000 м, а разделяющего их флиша -  
500-1500 м. Вулканогенно-осадочные комплексы 
вверх по разрезу (верхний карадок-ашгилл) сме
няются грубообломочными терригенными тол
щами или рифогенными известняками (Степняк- 
ский сегмент) [18, 29, 32].

Среднеордовикские эффузивы Степняк-Севе- 
ротяньшаньской зоны представлены порфировы
ми вулканитами от базальтов до дацитов со всеми 
промежуточными разностями, формирование ко
торых было связано с деятельностью вулканов 
центрального типа. Вулканогенные породы отно
сятся к дифференцированной известково-щелоч
ной серии и имеют повышенную глиноземистость 
[36]. Для эффузивов Степнякского сегмента уста
новлена поперечная петрохимическая зональ
ность, выраженная в увеличении их калийности с 
востока на запад [44].

Восточнее, в Селеты-Джалаирнайманской зо
не, состоящей из Селетинского и Джалаирнай- 
манского сегментов, распространены флишевые и 
грубообломочные терригенные толщи (см. рис. 3). 
Нижние части разрезов (лландейло-нижний ка

радок) этой зоны сложены мощными (до 2000 м) 
флишевыми и туфо-терригенными толщами. 
В более молодых образованиях (верхний карадок- 
ашгилл) возрастает количество грубообломочных 
пород, появляются линзы и прослои органоген
ных известняков. В Селетинском сегменте в са
мых верхах ордовикского разреза отмечаются 
мощные олистостромовые горизонты с глыбами 
кембрийских вулканогенных и карбонатных по
род [16]. Общая мощность флишевых и грубооб- 
мочных толщ Селеты-Джалаирнайманской зоны 
достигает 4500-5000 м (см. рис. 3).

Ордовикские комплексы Степняк-Северотянь- 
шаньской и Селеты-Джалаирнайманской зон за
легают на гетерогенном фундаменте, в состав ко
торого входят докембрийские метаморфиты и 
различные кембрийско-раннеордовикские обра
зования [20].

В Степняк-Северотяныианьской, а также бо
лее западных зонах широко распространены по
зднеордовикские гранодиориты и граниты крык- 
кудукского комплекса и его аналогов (см. рис. 2) 
[3, 27, 28, 50]. Гранитоиды прорывают как ордо
викские, так и более древние образования. На се
вере Селеты-Джалаирнайманской зоны отдель
ные небольшие массивы интрудируют также 
флишевые толщи.

Наиболее восточная, Ерементау-Бурунтаус- 
кая, зона, в которой выделяются Ерементауский, 
Атасуйский и Бурунтауский сегменты, является 
сложной покровно-складчатой структурой (см. 
рис. 2). В ее строении основную роль играют 
кремнистые породы позднекембрийско-ллан- 
дейлского возраста, которые слагают крупные 
пластины, отторженцы и глыбы в средне-верхне- 
ордовикских олистостромовых толщах. Реже 
присутствуют пластины, состоящие из фрагмен
тов офиолитов и кремнисто-базальтовых разре
зов, а также докембрийских метаморфических 
комплексов (Ерементауский сегмент). Детальное 
изучение строения олистостромовых толщ позво
лило установить, что возраст кремнистых плас
тин и терригенного матрикса закономерно омола
живается с запада на восток. Особенности строения 
северной части Бурунтауского сегмента подробнее 
будут рассмотрены при описании комплексов, об
рамляющих Актау-Джунгарский массив.

Раннепалеозойские структуры и комплексы
Актау-Джунгарского сиалического массива
Актау-Джунгарский сиалический массив рас

положен восточнее Ерементау-Бурунтауской зо
ны. Он вытянут в северо-западном направлении 
почти на 800 км при ширине 150-200 км (см. 
рис. 1, 2). От обрамляющих зон Актау-Джунгар
ский массив отличается присутствием докембрий-





Рис. 2. Положение Актау-Джунгарского массива среди ордовикских и силурийских комплексов на западе Централь
ного Казахстана (составлена с использованием [6])
1 -  каменноугольно-пермские вулканогенные комплексы Балхаш-Илийского пояса; 2 -  девонско-пермские грубооб
ломочные и флишевые комплексы; 3 -  верхнедевонско-нижнекаменноугольные кремнисто-сланцевые комплексы; 
4 -  нижне-среднедевонские вулканогенные комплексы Девонского пояса; 5 -7  -  силурийские комплексы: 5 -  покров- 
но-олистостромовые, 6 -  флишевые, 7 -  вулканогенно-осадочные; 8-10 -  средне-верхнеордовикские комплексы: 8 -  
покровно-олистостромовые, 9 -  флишевые, 10 -  вулканогенно-осадочные; 11 -  досреднеордовикские комплексы в 
Степняк-Северотяныианьской и Селеты-Джалаирнайманской зонах; 12 -  ордовикские вулканогенные комплексы 
Байдаулет-Александровской зоны восточной части Казахстана; 13 -  комплексы фундамента и чехла Актау-Джунгар
ского массива; 14,15 -  гранитоиды: 14 -  средне-позднепалеозойские, 15 -  позднеордовикские; 1 6 -  разрывные нару
шения.
Цифры в кружках: 1-4 -  сегменты Степняк-Северотяньшаньской зоны: 1 -  Степнякский, 2 -  Бетпакдалинский, 3 -  
Кендыктасский, 4 -  Северотяныианьский; 5, 6 -  сегменты Селеты-Джалаирнайманской зоны: 5 -  Селетинский, 6 -  
Джалаирнайманский: а -  северо-западная и б -  юго-восточная части; 7-9 -  сегменты Ерементау-Бурунтауской зоны: 
7 -  Ерементауский, 8 -  Атасуйский, 9 -  Бурунтауский; 10, 11 -  Актау-Джунгарский массив: 10 -  Актау-Моинтинский 
водораздел, 11 -  Коксу-Текелийский район Джунгарского Алатау; 12-24 -  районы и зоны распространения различных 
типов силурийских комплексов: 12-Оленты-Шидертинский, 13-Селетинский, 14-Сарысу-Тенизский, 15-Новалин- 
ский, 16 -  Мынаральский, 17 -  хребет Кетмень и горы Басулытау, 18 -  Нуринская, 19 -  Шетская, 20 -  Балхашская, 21 -  
Коксайский, 22 -  Успенская, 23 -  Ащисуйская, 24 -  Агадырская

ского метаморфического фундамента и венд-ордо- 
викского терригенно-карбонатного чехла. Зна
чительная часть массива перекрыта средне
верхнепалеозойскими комплексами, поэтому осо
бенности строения его фундамента и чехла могут 
быть установлены в северо-западной (Актау-Мо- 
интинский водораздел) и юго-восточной (Коксу- 
Текелийский район Джунгарского Алатау) час
тях (см. рис. 2).

Фундамент массива на Актау-Моинтинском 
водоразделе образован рифейскими комплекса
ми, которые представлены кварцито-сланцевыми 
толщами, а также риолитами, трихириолитами и 
трахитами. Эти толщи прорваны массивами гра- 
нито-гнейсов [2,25,48]. U-Pb возраст кислых вул
канитов и гранито-гнейсов по цирконам составля
ет 880 ±11 млн. лет [41]. В Джунгарском Алатау 
широко распространены гнейсово-мигматитовый 
комплекс, а также толщи кварцитов и метамор- 
физованных эффузивов кислого состава, про
рванные гранитоидами с возрастом 875 ±12 млн. 
лет (U-Pb метод по цирконам) [35, 41].

Венд-раннепалеозойский терригенно-карбонат- 
ный чехол с несогласием перекрывает различные 
комплексы фундамента. На Актау-Моинтинском 
водоразделе по типам строения разрезов чехла, 
их полноте и мощности выделяются две зоны. 
Центральная (Шундинская) зона охватывает цен
тральную и небольшие участки в восточной части 
массива, а внешняя (Чажогайская) зона занимает 
его северо-западную и западную части [4,5,9,39].

В центральной зоне в венд-кембрийской части 
разреза преобладают терригенные, а в ордовикс
кой -  карбонатные породы (рис. 4). В основании 
разреза здесь залегают полимиктовые конгломе
раты и тиллитоподобные породы (капальская 
свита венда, мощность до 100 м), которые пере
крываются алевролитами, известковистыми алев
ролитами, кварцевыми песчаниками с горизонта

ми фосфоритов, прослоями и линзами известня
ков, содержащими остатки трилобитов среднего и 
позднего кембрия (аксуранская свита кембрия, 
мощность 250-300 м). Выше с размывом залега
ют конгломераты, гравелиты, песчаники, алевро
литы с прослоями и линзами известняков, содержа
щими остатки различной бентосной фауны ордо
викского возраста (кашкенбайская свита нижнего 
ордовика, мощность 35-70 м). Разрез этой зоны 
венчается биотурбированными известняками, 
калькаренитами, кальцисилтитами, карбонатны
ми брекчиями, известковистыми доломитами с 
конодонтами раннего лланвирна, позднего ллан- 
вирна-раннего лландейло, карадока-раннего аш- 
гилла и остатками бентосной фауны (шундинская 
свита среднего-верхнего ордовика, мощность 
550-650 м).

Во внешней зоне венд-кембрий представлен 
различными карбонатами, в то время как в ордо
викской части доминируют кремнистые и терри
генные породы (см. рис. 4). В основании разреза с 
несогласием на эффузивах позднего рифея зале
гают кварцевые песчаники, которые перекрыва
ются онколитовыми и строматолитовыми доло
митами, известняками с прослоями карбонатных 
брекчий (басагинская свита венда-нижнего кемб
рия, мощность 500-600 м). Выше залегают изве
стняки и доломитистые известняки с прослоями и 
линзами кремней, песчаники и алевролиты с лин
зами известняков, содержащие остатки трилоби
тов среднего кембрия, конодонтов позднего кем
брия и раннего тремадока (кызылжарская, сары- 
кумская и жамшинская свиты среднего-верхнего 
кембрия-нижнего тремадока, мощность около 
200 м). Далее разрез наращивается глинистыми, 
кремнисто-глинистыми углеродистыми сланцами 
и фтанитами с прослоями и линзами известняков, 
выше которых залегают калькарениты и кальци- 
силтиты с линзами карбонатных брекчий и глы-
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Рис. 3. Схематические разрезы средне-верхнеордовикских комплексов Степняк-Северотяньшаньской и Селеты-Джа- 
лаирнайманской зон. Положение разрезов см. на рис. 2. Разрезы составлены: 1 -  по [32], 2 -  по [29, 32], 3 -  по [32], 4 -  
по [17, 32], 5 -  по [16, 32], 6 -  по [18]
1 -  алевролиты; 2 -  песчаники; 3 -  конгломераты; 4 -  осадочные брекчии и олистостромы; 5 -  известняки; 6 -  туфо- 
алевролиты; 7 -  туфопесчаники; 8 -  туфоконгломераты; 9 -  андезибазальты; 10 -  туфы андезибазальтов; 11 -  андези
ты; 12 -  туфы андезитов; 13 -  дациты; 14 -  туфы дацитов; 15 -  туфы риолитов; 1 6 -  риолиты; 17, 18 -  органические 
остатки: 17 -  брахиоподы, криноидеи, хитинозои, 18 -  граптолиты
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Рис. 4. Схематические разрезы нижнепалеозойских комплексов чехла Актау-Джунгарского массива. Положение раз
резов см. на рис. 2. Разрезы составлены: 10 -  по [5, 8, 25], 11 -  по [34]
1 -  тиллоиды; 2 -  фосфоритсодержащие песчаники и алевролиты; 3 -  кремни и фтаниты; 4 -  водорослевые известня
ки; 5 -  калькарениты; 6 -  кальцисилтиты; 7 -  тонко переслаивающиеся кремни и известняки; 8 -  карбонатные брек
чии; 9 -  доломиты; 10 -  онколитовые доломиты; 11 -  базальты; 12-14 -  органические остатки: 12 -  конодонтов, 13 -  
онколитов и строматолитов, 14 -  трилобитов. Остальные условные обозначения см. на рис. 3

бами водорослевых известняков. Кремнистые и 
карбонатные породы содержат конодонтов и 
граптолитов позднего тремадока, аренига и ран

него лланвирна (чажогайская и курчиликская 
свиты нижнего ордовика-лланвирна, мощность 
около 250 м). Завершает разрез зоны толща раз-



нозернистых песчаников, алевролитов с прослоя
ми и линзами гравелитов и конгломератов, не со
держащая органических остатков (когедейская 
свита среднего-верхнего(?) ордовика, мощность 
550-600 м).

В Коксу-Текелийском районе Джунгарского 
Алатау разрез чехла имеет некоторые отличия 
(см. рис. 4). Кембрийские образования (мощностью 
около 500 м) здесь представлены различными об
ломочными породами с линзами известняков, а 
также фтанитами с фосфатными конкрециями. 
Нижнеордовикско-лланвирнская часть разреза 
(мощность до 1000 м) образована углеродистыми 
сланцами, песчаниками и алевролитами, с линзами 
известняков и редкими потоками эффузивов ос
новного состава. Средне-верхнеордовикские тол
щи сложены различными карбонатными порода
ми, мощность которых достигает 1500 м [34].

Характерной особенностью комплексов чехла 
является присутствие на нескольких возрастных 
уровнях, наряду с карбонатными и кремнисто
сланцевыми, различных терригенных пород. В об
ломочном материале значительную роль играют 
кварц, метаморфические породы, гранитоиды и 
эффузивы кислого состава, близкие к комплек
сам докембрийского фундамента массива [8].

Таким образом, формирование чехольного 
комплекса Актау-Джунгарского массива происхо
дило на докембрийском метаморфическом фунда
менте. Причем если в кембрии более мелководные 
обстановки были характерны для внешней зоны 
(присутствие в разрезах строматолитовых извест
няков), то в ордовике комплексы этой зоны фор
мировались в более глубоководных условиях 
(кремнистые породы и карбонатные турбидиты с 
глыбами мелководных известняков). Состав об
ломочного материала в терригенных породах 
указывает на присутствие в источнике сноса ком
плексов фундамента массива в течение всего вре
мени формирования чехла.

Раннепалеозойская эволюция Актау-Джун
гарского массива завершается внедрением позд
неордовикских гранитоидов. На Актау-Моинтин- 
ском водоразделе это гранодиориты, тоналиты и 
граниты акжальского комплекса, а в Джунгар
ском Алатау -  граниты, плагиограниты и грано
диориты мынчугурского комплекса. Эти породы, 
слагающие несколько крупных массивов, проры
вают докембрийские и раннепалеозойские обра
зования и трансгрессивно перекрыты силурий
скими и нижне-среднедевонскими терригенными 
толщами [13,14].

Комплексы фундамента и чехла Актау-Джун
гарского массива, а также позднеордовикские 
гранитоиды по многим признакам близки к анало
гичным образованиям докембрийских массивов,

располагающихся западнее Ерементау-Бурунтаус- 
кой, Селеты-Джалаирнайманской и Степняк-Се- 
веротяньшаньской зон. Средне-верхнерифейские 
кварцито-сланцевые толщи хорошо сопоставля
ются с комплексами Кокчетавского массива, а 
верхнерифейские кислые эффузивы -  с аналогич
ными образованиями Ишим-Нарынской зоны. 
Нижнепалеозойские комплексы Актау-Джунгар
ского массива, Ишим-Нарынской и Малокара- 
тау-Таласской зон также имеют много общих 
черт. Наиболее характерными из них являются 
несогласное залегание на докембрийском фунда
менте и непрерывность венд-ордовикского тер- 
ригенно-карбонатного разреза [15, 23]. Поздне
ордовикские гранитоиды акжальского и мынчу
гурского комплексов по возрасту, составу и 
структурному положению являются полными 
аналогами гранодиоритов и гранитов зерендин- 
ского комплекса Кокчетавского массива, крык- 
кудукского комплекса и его аналогов Степняк- 
Северотяныианьской зоны и малокаратауского 
комплекса Малого Каратау [3, 27, 28, 50]

Силурийские комплексы и структуры

Площади распространения силурийских ком
плексов смещены относительно ордовикских к 
востоку, юго-востоку. Силурийская зональность 
существенно отличается от раннепалеозойской, 
поэтому однотипные силурийские образования 
перекрывают комплексы нескольких ордовикс
ких зон, а также Актау-Джунгарский сиаличес- 
кий массив.

В наиболее западных и северо-западных раз
резах силура существенную роль играют вулка
ногенные и вулканогенно-осадочные породы. 
Эти толщи в Оленты-Шидертинском, Селетин- 
ском, Сарысу-Тенизском районах перекрывают 
комплексы различных ордовикских зон, а в Мына- 
ральском и Новалинском -  залегают на докембрий
ских и раннепалеозойских образованиях Актау- 
Джунгарского сиалического массива (см. рис. 2).

Нижне-среднелландоверийские образования 
известны только в Оленты-Шидертинском и Са
рысу-Тенизском районах. Здесь силурийский раз
рез начинается с зеленоцветных и пестроцветных 
терригенных толщ, мощность которых изменяет
ся от первых сотен до 2000 м. Среднелландове- 
рийско-венлокские комплексы распространены 
во всех рассматриваемых районах и представле
ны преимущественно вулканогенно-осадочными 
толщами. В Сарысу-Тенизском, Селетинском и 
Оленты-Шидертинском районах в разрезах пре
обладают краснокаменные лавы, лавобрекчии, 
туфы и туфогенно-осадочные породы риолито
вого, дацитового и андезитового и андезибазаль- 
тового состава, а также красноцветные песчани-
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Рис. 5. Схематические разрезы силурийских вулканогенно-осадочных и флишоидных комплексов. Положение разре
зов см. на рис. 2. Разрезы составлены: 12, 13 -  по [22], 14 -  по [24], 15 -  по [38], 16 -  по [18], 17 -  по [17], 18 -  по [11], 
19 -  по [40,45], 2 0 -  по [7,46], 21 -  по [13, 17]
I -  андезидациты; 2 -  туфы и 3 -  лавобрекчии андезидацитов; 4 -  лавобрекчии андезитов; 5 -  кремнистые туффиты; 
6 -  позднеордовикские гранодиориты. Остальные условные обозначения см. на рис. 3 ,4



ки и конгломераты, мощностью до 1500-3500 м 
[22, 24]. В Новалинском и Мынаральском райо
нах распространены вулканогенно-карбонатные 
среднелландоверийско-венлокские толщи, мощ
ностью до 1000-1500 м. Они сложены лавами, ту
фами и вулканогенно-обломочными породами 
риолитового, дацитового и андезитового состава, 
риолитовыми игнимбритами, пестроцветными и 
зеленоцветными песчаниками, алевролитами и 
туффитами, среди которых присутствуют гори
зонты и линзы органогенных известняков (рис. 5) 
[18, 38].

Далее на юго-восток нижнесилурийские вул
каногенно-осадочные толщи выявлены к югу от 
Актау-Джунгарского массива в хребте Кетмень и 
горах Басулытау, где они распространены среди 
ордовикских комплексов Степняк-Северотянь- 
шаньской зоны. Здесь разрез образован эффузи- 
вами основного и среднего состава (мощностью 
до 1000 м), содержащими пачки обломочных по
род, прослои и линзы известняков с разнообраз
ными органическими остатками позднего лландо- 
вери-венлока (см. рис. 5) [17].

Во всех рассмотренных районах вулканиты от
носятся к известково-щелочной непрерывно диф
ференцированной серии от риолитов до анадезиба- 
зальтов. Однако, если в Сарысу-Тенизском, Селе- 
тинском, Оленты-Шидертинском районах, хребте 
Кетмень и горах Басулытау преобладают эффузи- 
вы средне-основного состава с натриевым типом 
щелочности, то для вулканитов Новалинского и 
Мынаральского районов характерно преоблада
ние кислых лав с высоким содержанием калия 
[22, 24, 38].

Выделение верхнесилурийских образований 
во всех районах, кроме Мынаральского и хребта 
Кетмень, проводится условно из-за отсутствия 
толщ, охарактеризованных органическими остат
ками. В Сарысу-Тенизском и Новалинском райо
нах образования этого возраста не выделяются, а 
в Оленты-Шидертинском и Селетинском к верх
нему силуру относятся красноцветные терриген- 
ные толщи значительной (1500-2000 м) мощнос
ти. В Мынаральском районе и на северном склоне 
хребта Кетмень верхний силур представлен тер- 
ригенно-карбонатными породами, согласно зале
гающими на вулканогенной толще. Лудловский 
разрез образован органогенными известняками с 
прослоями алевролитов, мощностью 300-^400 м. 
Пржидольские отложения, известные только в 
Мынаральском районе, представлены песчаника
ми, туфопесчаниками, туфами и лавобрекчиями 
андезитового и дацитового состава с прослоями и 
линзами известняков, мощностью до 1000 м 
(см. рис. 5).

Южнее и юго-восточнее в пределах Нурин- 
ской, Шетской и Балхашской зон силурийские 
комплексы образованы мощными (до 6000-6500 м) 
терригенными толщами, содержащими органиче
ские остатки всех ярусов силура (см. рис. 5). Для 
этих образований характерно ритмичное пере
слаивание зеленоцветных песчаников и алевро
литов, реже встречаются конгломераты и граве
литы, в верхах разреза появляются линзы органо
генных известняков, а в Балхашской зоне -  
прослои туфов и вулканогенно-осадочных пород 
среднего и кислого состава [7, 11, 40, 45, 46]. 
Мощные флишоидные силурийские толщи в этих 
зонах перекрывают покровно-олистостромовые 
средне-верхнеордовикские комплексы, в состав 
которых входят фрагменты офиолитов и средне
ордовикских кремнисто-базальтовых разрезов.

Более грубообломочные и менее мощные тер- 
ригенные силурийские толщи распространены в 
юго-восточной части Актау-Джунгарского масси
ва, в Коксайском районе (см. рис. 2). Здесь они с не
согласием залегают на позднеордовикских гранито- 
идах и представлены в основном конгломератами с 
пачками известняков, песчаников и алевролитов 
мощностью около 1000 м (см. рис. 5) [17].

В расположенных южнее и юго-западнее Ус
пенской, Ащиозекской и Агадырской зонах среди 
силурийских толщ присутствуют хаотические 
комплексы, имеющие сложную покровно-склад
чатую структуру (см. рис. 2). В Успенской и Ащи
озекской зонах кремни и яшмы лланвирнского, 
лландейлского и карадокско-ашгиллского возра
ста слагают глыбы и крупные отторженцы в ни
жнесилурийских терригенных породах [21, 26]. 
В Агадырской зоне пластины и глыбы яшмо-ба
зальтовых разрезов верхнего ордовика и нижнего 
силура заключены уже среди верхнесилурийских 
обломочных пород [21, 33, 45]. Подробнее осо
бенности строения Агадырской зоны будут рас
смотрены при описании комплексов, обрамляю
щих Актау-Джу игарский массив.

СТРОЕНИЕ КОМПЛЕКСОВ, 
ОБРАМЛЯЮЩИХ АКТАУ-ДЖУНГАРСКИЙ 

СИАЛИЧЕСКИЙ МАССИВ

Актау-Джунгарский сиалический массив об
рамляется сходными, но разновозрастными обра
зованиями Ерементау-Бурунтауской-Бурунтаус- 
кий сегмент (с юго-запада) и Агадырской (с севе
ро-востока) зон (рис. 6). Массив надвинут на 
ордовикские комплексы Ерементау-Бурунтаус- 
кой зоны и со стратиграфическим несогласием 
перекрывается силурийскими терригенными тол
щами Агадырской зоны.
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Рис. 6. Схема геологического строения северо-западной части Актау-Джунгарского массива и его обрамления
I -  кайнозойские отложения; 2 -  верхнепалеозойские эффузивы; 3 -  вехнедевонско-нижнекаменноугольные терри- 
генно-карбонатные толщи; 4 -  средне-верхне девонские вулканогенно-осадочные толщи; 5 , 6 -  нижне-среднедевонс- 
кие: 5 -  эффузивы, 6 -  терригенные толщи; 7 -  силурийские флишевые толщи Шетской зоны; 8 -  верхнесилурийские 
грубообломочные толщи и олистостромы Агадырской зоны; 9 -  средне-верхнеордовикские терригенные толщи и 
олистостромы Ерементау-Бурунтауской зоны; 10-14 -  кремнистые и кремнисто-базальтовые пластины: 10 -  верхне
ордовикские и нижнесилурийские, 11- верхнелланвирнско-нижнелландейлские, 12 -  нижнелланвирнские, 13 -  арениг- 
ские, 14 -  верхнекембрийско-аренигские; 15, 16 -  Актау-Джунгарский массив: 15 -  раннепалеозойский терригенно- 
карбонатный чехол, 16 -  рифейский фундамент; 1 7 ,1 8 -  гранитоиды: 1 7 -  средне-позднепалеозойские, 18 -  позднеор
довикские; 19 -  ранне палеозойские габброиды; 20 -  серпентиниты и серпентинитовый меланж; 21 -  подошвы крем
нистых и кремнисто-базальтовых тектонических пластин; 22 -  прочие разрывные нарушения.
Цифры в кружках: 1 -  горы Пстан, 2 -  Мийкайнарская синклиналь, 3, 4 -  горы: 3 -  Булаттау, 4 -  Елыпибай, 5 -  Жа- 
ильминская синклиналь, 6—13 — горы: 6 -  Байгул, 7 -  Карабас, 8 -  Акирек, 9 -  Кызыл жал, 10 -  Акдомалак и ур. Керей,
II -  Талдыэпетау и Каражал, 12 -  Жалпакадыр, 13 -  Ткенекты

Юго-западное обрамление массива

Комплексы Ерементау-Бурунтауской зоны, с 
юго-запада обрамляющие Актау-Джунгарский 
массив, на значительных площадях перекрыты

девонскими вулканогенными толщами и прорва
ны разновозрастными гранитоидами. Поэтому их 
строение, состав и возраст выявляются на хоро
шо обнаженных участках -  в районе гор Пстан, к 
востоку от Микайнарской синклинали, в горах



Булаттау, Ельшибай, Карабас, Акирек, Кызыл- 
жал, а также к северу от Жаильминской синкли
нали в горах Акмая, Косшокы, Байгул [9,10,19,37] 
(см. рис. 6).

Наиболее западное положение в структуре 
Ерементау-Бурунтауской зоны занимают ком
плексы, обнаженные в окрестностях горы Пстан 
и к востоку от Мийкайнарской синклинали. Дан
ные о строении этих комплексов были получены 
в конце 80-х-начале 90-х годов XX в. А.С. Якуб- 
чуком, В.И. Борисенком, М.З. Новиковой и 
Л.А. Курковской, с разрешения которых исполь
зуются автором. В окрестностях горы Пстан ши
роко распространены серпентиниты с крупными 
блоками габброидов, подстилающие пакет крем
нисто-базальтовых пластин. Нижняя пластина 
образована базальтами с линзами кремней, кото
рые перекрываются кремнями, фтанитами и яш
мами с конодонтами аренига. Верхняя пластина 
сложена базальтами с прослоями кремней с кон- 
донтами позднего кембрия, выше которых зале
гает кремнистая толща, содержащая конодонтов 
позднего кембрия-аренига. В центральной части 
гор Пстан на небольшом участке в ядре антифор
мы обнажены терригенные породы, вероятно, 
подстилающие серпентиниты и кремнисто-ба
зальтовые пластины (рис. 7).

Близкие комплексы распространены к восто
ку от Мийкайнарской синклинали. Здесь среди 
девонских вулканогенных толщ в ядрах неболь
ших антиклиналей обнажен серпентинитовый ме
ланж, включающий блоки и крупные отторжен- 
цы кремнистых пород с конодонтами Phakelodus 
tenuis Muller, Viirodus sp., Vawamelodus sp., Codylo- 
dus sp. позднего кембрия-тремадока. Кремнис
тые породы верхнего кембрия-низов аренига, сла
гающие пластины среди терригенных толщ, изве
стны на западе Ерементау-Бурунтауской зоны и 
юго-восточнее рассматриваемых участков [47].

Восточнее и северо-восточнее в горах Булат
тау, Ельшибай, а также к северу от Жаильмин
ской синклинали в горах Акмая, Косшокы, Бай
гул изменяются состав и возрастной диапазон 
комплексов Ерементау-Бурунтауской зоны.

В горах Булаттау кремни, фтаниты, кремнис
тые алевролиты и аргиллиты с линзами яшм сла
гают мощные смятые в складки пластины, кото
рые подстилаются и перекрываются песчаника
ми и алевролитами. В обломочной фракции 
песчаников присутствуют кремнистые породы и 
кварц. В кремнях и фтанитах обнаружены коно- 
донты разных частей аренига [8]. Северо-восточ
нее в горах Ельшибай мощная (до 300-400 м) пла
стина, сложенная грубослоистыми кремнями, яш
мами, фтанитами, базальтами и их туфами, 
глинистыми кремнями, алевролитами и аргилли

тами (бурубайтальская свита) с конодонтами аре
нига и раннего лланвирна, подстилается терри- 
генной (елыиибайской) толщей. В ее состав вхо
дят алевролиты, кварцевые и полимиктовые 
песчаники, конглобрекчии с глыбами кремней и 
фтанитов [8, 19]. Кремнистая пластина перекры
вается терригенными породами, в которых за
ключено несколько маломощных (не более 100 м) 
пластин кремней, фтанитов, кремнистых алевро
литов и кремнисто-глинистых сланцев с конодон
тами раннего лланвирна (нижняя часть майкуль- 
ской свиты) (см. рис. 7).

Близкое строение имеют комплексы Еремен
тау-Бурунтауской зоны, обнаженные к северу от 
Жаильминской синклинали в окрестностях гор 
Акмая, Косшокы, Байгул и др. Здесь кремни аре- 
нига-нижнего лланвирна слагают пластины раз
личной мощности среди терригенных пород. Кро
ме кремней, песчаники содержат отторженцы 
кремнисто-базальтовых разрезов, а также не
большие тектонические линзы серпентинитов 
(см. рис. 7) [10].

В самой восточной, приближенной к Актау- 
Джунгарскому массиву, части рассматриваемой 
зоны -  в горах Карабас, Акирек, Кызылжал тер
ригенные породы становятся преобладающими и 
занимают большие площади. Среди них на рас
стояния в десятки километров протягиваются ма
ломощные (не более 100-150 м) пластины крем
нистых пород, также тектонические линзы сер
пентинитов и габброидов. На этом участке 
кремни содержат конодонтов различных частей 
лланвирна и раннего лландейло (верхи бурубай- 
тальской и майкульская свиты) (см. рис. 7) [8].

Основная часть пластин Ерементау-Бурунтау
ской зоны сложена различными кремнистыми 
породами -  фтанитами, кремнями, яшмами, ра
диоляритами, кремнистыми аргиллитами и алев
ролитами, среди которых преобладают чистые 
кремнистые породы без примеси глинистого ма
терила.

Вулканогенные породы, участвующие в строе
нии пластин, распространены незначительно и 
представлены базальтами, долерито-базальтами 
и микродиабазами, а также туфами основного со
става, тефроидами, туфопесчаниками и туфоале- 
вролитами. По составу эффузивы различных пла
стин близки между собой и относятся к группе 
низкоглиноземистых толеитовых базальтов [37].

Обломочные породы, расслаивающие крем
нистые и кремнисто-базальтовые пластины, име
ют близкий состав на всех участках. Они пред
ставлены в основном полимиктовыми песчаника
ми и алевролитами, содержащими линзы и 
горизонты гравелитов, конгломератов и конгло- 
брекчий. В обломках наиболее часто встречают-
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Рис. 7. Схематические разрезы нижнепалеозойских и силурийских комплексов Ерементау-Бурунтауской и Агадыр- 
ской зон. Положение разрезов см. на рис. 6. Разрезы составлены с использованием материалов: 1 -  В.И. Борисенка, 
А.С. Якубчука и Л.А. Курковской, 4 -  [9], 5, 6 -  [10], 7-9 -  [9], 10 -  [33,45], 11 -  [33], 12 -  [33,45]
1 -  яшмы; 2 -  кремнистые алевролиты; 3 -  габброиды; 4 -  серпентиниты и серпентинитовый меланж. Серым фоном 
выделены кремнисто-базальтовые пластины. Остальные условные обозначения см. на рис. 3,4, 5

ся кремнистые породы, которые слагают и глы- 
бы, присутствуют также кварц, полевые шпаты, 
кварциты, метаморфические сланцы, эффузивы 
кислого и основного состава, гранитоиды. Ни

жняя возрастная граница обломочных пород оп
ределяется по присутствию в пластинах, глыбах и 
отторженцах кремней до раннего лландейло 
включительно. Следовательно, терригенные по



роды, скорее всего, имеют средне-позднеордо- 
викский и, возможно, раннелландоверийский воз
раст. Этому выводу не противоречат находки в 
алевролитах граптолитов плохой сохранности, 
возраст которых оценивается как среднеордовик- 
ско-лландоверийский [10].

Таким образом, покровно-олистостромовый 
комплекс Ерементау-Бурунтауской зоны образо
ван разнообразными терригенными толщами, ко
торые заключают пластины, отторженцы и глы
бы кремнистых и кремнисто-базальтовых разре
зов, а также фрагменты серпентинизированных 
ультрабазитов и габброидов. С запада на восток 
происходит омоложение возраста кремнистых 
пород от позднего кембрия-аренига до раннего 
лландейло. Возможно, в этом же направлении из
меняется и возраст обломочных толщ от среднего 
до позднего ордовика-раннего силура. Такие за
кономерности, вероятно, связаны с вовлечением 
в процессы формирования покровно-олистостро- 
мового комплекса в течение конца среднего и по
зднего ордовика все более молодых кремнистых 
и кремнисто-базальтовых толщ.

Северо-восточное обрамление массива
Северо-восточнее и восточнее Актау-Джун- 

гарского массива располагается Агадырская зо
на, в строении которой участвуют разнообразные 
кремнисто-базальтовые и терригенные комплек
сы ордовикско-силурийского возраста (см. рис. 6). 
Эти образования так же, как и в Ерементау-Бу
рунтауской зоне, имеют сложное покровно
складчатое строение, выявленное только в по
следние годы [33,45, М.З. Новикова и др., 1991 г.].

Комплексы Агадырской зоны имеют различ
ные соотношения с расположенной севернее 
Шетской зоной и с находящимся юго-западнее 
Актау-Джунгарским массивом (см. рис. 6). Грани
ца Агадырской и Шетской зон представляет со
бой крупный шарьяж, по которому различные 
образования Агадырской зоны надвинуты на 
флишевые толщи Шетской. Контакты силурий
ских толщ Агадырской зоны с нижнепалеозой
скими и докембрийскими комплексами Актау- 
Джунгарского массива также в большинстве случа
ев являются надвигами юго-западной вергентности. 
Однако на небольшом участке в северо-западной 
части Агадырской зоны отмечается налегание 
верхнесилурийской песчано-конгломератовой тол
щи на позднеордовикские гранитоиды акжаль- 
ского комплекса [12, 31].

В северо-западной и западной частях Агадыр
ской зоны наиболее низкое структурное положе
ние занимают сильно тектонизированные песча
ники и алевролиты, содержащие глыбы и блоки 
кремней, базальтов и мраморизованных извест

няков. В горах Акдомалак в кремнях собраны ко- 
нодонты аренигского облика, а в ур. Керей -  Реп- 
odon sp. -  оистодовый элемент (aculeatus?, gran- 
dis?), кордилодовый элемент среднего-позднего 
ордовика [33,45].

Северо-восточнее в горах Талдыэспетау и Ка- 
ражал среди терригенных пород присутствуют 
пластины, крупные отторженцы, более мелкие 
глыбы, сложенные афировыми базальтами с про
слоями, линзами красных яшм (нижняя часть тал- 
дыэспинской свиты). В яшмах собраны конодон- 
ты ашгиллского возраста. Пластины вулканоген
но-кремнистых пород вместе с терригенными 
породами часто смяты в опрокинутые на юго-за
пад изоклинальные складки. На контактах базаль
тов с песчаниками, как правило, присутствуют 
пачки рассланцованных красных яшм и алевроли
тов, также содержащие конодонтов позднего ор
довика [33].

Структура центральной и северо-восточной 
частей Агадырской зоны (район гор Жалпака- 
дыр, Ткенекты, Орталык) представляет собой па
кет сложно деформированных тектонических 
пластин, образованных кремнисто-вулканоген
ными и терригенными породами (см. рис. 6). Пла
стины здесь сложены афировыми базальтами с 
линзами и редкими пластами красных яшм, выше 
которых залегает пачка чередующихся базаль
тов, диабазов, яшм, кремнистых алевролитов и 
туффитов, в которых собраны граптолиты и ко- 
нодонты лландоверийско-ранневенлокского воз
раста (верхи талдыэспинской свиты). Кремнисто
вулканогенный разрез во многих пластинах пере
крывается толщей красных кремнистых алевро
литов и мелкозернистых песчаников (егизкарин- 
ская свита), содержащих раннесилурийских коно
донтов [33, 45].

Основная часть пластин Агадырской зоны 
сложена эффузивами основного состава, среди 
которых присутствуют прослои и линзы кремни
стых алевролитов, туффитов, туфосилицитов и 
яшм. Среди вулканитов выделяются долериты, 
спилиты, вариолитовые и однородные базальты с 
подушечной отдельностью, образующие потоки 
мощностью до 20 м. Как позднеордовикские, так 
и раннесилурийские эффузивы, несмотря на не
которые вариации содержаний щелочей и титана, 
относятся к толеитовым низко- и умеренноглино
земистым меланократовым, реже мезократовым 
базальтам [33, 37].

Терригенные породы, подстилающие и пере
крывающие кремнисто-базальтовые пластины 
во всех частях Агадырской зоны, имеют близкий 
состав. Они представлены полимиктовыми пес
чаниками, алевролитами с пачками и линзами 
конгломератов. В конгломератах присутствуют



хорошо окатанные гальки кварца, кварцитов, 
вулканитов кислого и среднего состава, гранито- 
идов, песчаников, известняков. На некоторых 
участках среди терригенных пород присутствуют 
глыбы и крупные отторженцы кремней, базаль
тов и органогенных известняков [45]. Нижняя 
возрастная граница терригенных пород определя
ется позднелландоверийско-венлокским возрас
том наиболее молодых кремнисто-базальтовых 
толщ. В глыбах и гальках органогенных извест
няков, находящихся среди обломочных пород, со
брано большое количество разнообразных орга
нических остатков лудловского и пржидольского 
возраста [31, 45]. В юго-западной части Агадыр- 
ской зоны рассматриваемые терригенные поро
ды с резким несогласием перекрываются нижне
девонской песчано-конгломератовой толщей [12]. 
Этим определяется верхний возрастной предел 
для обломочных толщ Агадырской зоны. Таким 
образом, в Агадырской зоне так же, как и Ере- 
ментау-Бурунтауской, с запада на восток проис
ходит омоложение возраста кремнисто-базальто
вых пластин от аренига-среднего ордовика до по
зднего ордовика-раннего силура. Это может быть 
связано с вовлечением в формирование позднеси
лурийского покровно-олистостромового комплек
са фрагментов все более молодых кремнисто-ба
зальтовых разрезов.

ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ ОБСТАНОВКИ 
ФОРМИРОВАНИЯ ОРДОВИКСКИХ 

И СИЛУРИЙСКИХ КОМПЛЕКСОВ ЗАПАДА 
ЦЕНТРАЛЬНОГО КАЗАХСТАНА

Особенности строения и состава ордовикских 
и силурийских комплексов позволяют реконстру
ировать обстановки их формирования.

Комплексы Степняк-Северотянынаньской зо
ны формировались в пределах крупного вулкани
ческого пояса, состоявшего из цепочки вулканов 
центрального типа, значительная часть изверже
ний которых происходила в субаквальной обста
новке. Пояс имел гетерогенный фундамент, в со
став которого входили докембрийские сиаличес- 
кие комплексы, кембрийско-раннеордовикские 
островодужные серии и офиолиты. Интенсивный 
вулканизм в Степняк-Северотяныпаньском поясе 
продолжался на протяжении лландейло и боль
шей части карадока, а в некоторых сегментах и в 
ашгилле. После завершения магматизма в одних 
сегментах формируются рифовые постройки, в 
других -  накапливаются грубообломочные тер
ригенные толщи. Выявленная для Степнякского 
сегмента поперечная петрохимическая зональ- 
нось вулканических комплексов указывает на то, 
что вулканический пояс фронтально был обращен 
на восток. Это предположение подтверждается со

ставом и строением комплексов Селеты-Джалаир- 
найманской и Ерементау-Бурунтауской зон.

Накопление терригенных флишевых ком
плексов Селеты-Джалаирнайманской зоны, син
хронных вулканизму Степняк-Северотянынань- 
ского пояса, происходило в преддуговом прогибе, 
где за относительно небольшой промежуток вре
мени сформировалось до 5000 м осадков. Фунда
ментом флишевых так же, как и вулканогенных, 
толщ являлись различные докембрийские и кем- 
брийско-нижнеордовикские комплексы.

Восточнее преддугового флишевого прогиба 
формируется сложнопосгроенная аккреционная 
призма, которую образуют комплексы Ерементау- 
Бурунтауской зоны. В строении этой призмы участ
вуют фрагменты интенсивно деформированных и 
расчлененных на отдельные пластины, отторжен
цы и глыбы различных слоев океанической коры 
позднекембрийско-лландейлского возраста. Имен
но с субдукцией коры Джунгаро-Балхашского оке
анического бассейна и связано возникновение 
Степняк-Северотяньшаньского вулканического 
пояса. В течение среднего-позднего ордовика за 
счет причленения все более молодых фрагментов 
оканической коры происходило увеличение пло
щади аккреционной призмы и усложнение ее 
строения.

Одновременно с субдукцией продолжается 
формирование океанической коры, о чем свиде
тельствует существование средне-верхнеордо
викских кремнисто-базальтовых толщ, входящих 
в состав более молодых аккреционных комплек
сов Агадырской зоны.

В тылу Степняк-Северотяньшаньского пояса в 
Ишим-Нарынской, Малокаратау-Таласской зо
нах и некоторых структурах Северного Тянь-Ша
ня в среднем-позднем ордовике происходило на
копление флишоидных, терригенно-карбонат- 
ных и красноцветных терригенных толщ.

Развитие Степняк-Северотяньшаньского по
яса завершается в конце ордовика внедрением ог
ромных масс гранитоидов, которые прорывают 
средне-верхнеордовикские вулканогенные ком
плексы, докембрийские и кембрийско-нижнеор- 
довикские образования, а также комплексы Кок- 
четавского массива, Малокаратау-Таласской и 
Ишим-Нарынской зон. При этом внедрения позд
неордовикских гранитоидов во флишевые толщи 
преддугового прогиба и комплексы аккрецион
ной призмы не происходило.

Завершение развития Степняк-Северотянь
шаньского вулканического пояса не привело к 
прекращению субдукции. Формирование надсуб- 
дукцонных комплексов и структур продолжалось 
и в силуре. Произошла проградация силурийского 
вулканического фронта, который сместился отно-
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Рис. 8. Реконструкции позднеордовикской и раннесилурийской структуры Казахстана и Тянь-Шаня 
1-4 -  зоны и массивы, располагавшиеся в тылу Степняк-Северотяныпаньского вулканического пояса: 1 -  Ишим-На- 
рынская и 2 -  Малокаратау-Таласская зоны, 3 -  Актау-Джунгарский и 4 -  Кокчетавский массивы; 5 -  средне-поздне- 
ордовикский Степняк-Северотяньшаньский вулканический пояс; 6 -  Селеты-Джаларнайманский флишевый прогиб; 
7 -  островодужные системы Восточного Казахстана; 8 -  позднеордовикские аккреционные комплексы; 9 -  позднеор
довикские гранитоиды; 1 0 -  области отсутствия силурийских комплексов, расположенные в тылу вулканического по
яса; 11 -  силурийский вулканический пояс; 12 -  силурийские флишевые и аккреционные комплексы; 13 -  океаничес
кая кора Джунгаро-Балхашского океанического бассейна; 14 -  зоны субдукции; 15 -  досреднелландоверийские сдви
ги; 1 6 -  прочие крупные разрывные нарушения

сительно ордовикского в восточном и юго-восточ
ном направлении (рис. 8). Однотипные средне- 
верхнелландоверийские вулканогенные толщи пе
рекрывают различные ордовикские структуры, а 
также северо-западную часть Актау-Джунгар- 
ского массива. Следовательно, к середине ллан
довери массив уже находился перед фронтом за
кончившего свое развитие Степняк-Северотянь- 
шаньского пояса -  к востоку (современные 
координаты) от Ерементау-Бурунтауской аккре
ционной призмы. Область накопления преддуго- 
вых флишевых комплексов, которые перекрыва
ют как ордовикские аккреционные комплексы 
(Нуринская, Шетская и Балхашская зоны), так и 
юго-восточную часть Актау-Джунгарского мас
сива (Коксайский район), в раннем силуре также 
сместилась к востоку и юго-востоку. Еще восточ
нее происходило формирование раннесилурийской 
аккреционной призмы (Успенская и Ащисуйская 
зоны), в строении которой участвуют средне-верх
неордовикские кремнистые и кремнисто-базальто
вые пластины. Раннесилурийская субдукция проис
ходила одновременно со спредингом океанической 
коры, фрагменты которой известны в составе позд
несилурийских аккреционных комплексов Агадыр- 
ской зоны. Позднесилурийская субдукция отмечена 
локальным проявлением известково-щелочного 
вулканизма (Мынаральский район, Балхашская зо

на) и формированием на восточном краю Актау- 
Джунгарского массива аккреционной призмы, в 
строении которой участвуют пластины и оттор- 
женцы верхнеордовикских и нижнесилурийских 
кремнисто-базальтовых толщ (Агадырская зона).

Таким образом, появление в середине лландо
вери среди надсубдукционных комплексов Актау- 
Джунгарского массива не нарушает закономерно
сти изменения их пространственного распростра
нения и возрастного диапазона. Поэтому наиболее 
вероятным представляется, что как ордовикские, 
так и силурийские комплексы формировались в 
краевой части единого долгоживущего Джунга
ро-Балхашского океанического бассейна, а не 
принадлежали к нескольким небольшим корот- 
коживущим структурам. Судя по сохранившимся 
фрагментам океанической коры, спрединг в этом 
бассейне продолжался, по крайней мере, на про
тяжении позднего кембрия-силура.

МЕХАНИЗМ ФОРМИРОВАНИЯ РАННЕ
СРЕДНЕПАЛЕОЗОЙСКОЙ СТРУКТУРЫ 

НА ЗАПАДЕ ЦЕНТРАЛЬНОГО 
КАЗАХСТАНА

Проведенный анализ положения ордовикских 
и силурийских вулканических фронтов, распрост
ранения флишевых толщ, изменения строения и



возраста аккреционных комплексов показывает, 
что к середине лландовери Актау-Джунгарский 
массив располагался перед фронтом Степняк-Се- 
веротяныыаньского вулканического пояса -  к 
востоку от Ерементау-Бурунтауской аккрецион
ной призмы. Более раннее, средне-позднеордовик- 
ское, положение массива может трактоваться по- 
разному. В реконструкциях, признающих первич
ность современного взаимного расположения до- 
кембрийских массивов, Актау-Джунгарский мас
сив представляется микроконтинентом с пассив
ными окраинами, отделенным от Степняк- 
Северотяныпаньского пояса бассейном с поздне- 
кембрийско-среднеордовикской океанической ко
рой. Предполагается, что в конце ордовика после 
закрытия этого бассейна в результате коллизия 
островной дуги и микроконтинента последний 
оказывается в положении перед ее фронтом.

Однако при такой трактовке очень сложно 
объяснить сходство нижнепалеозойских разрезов 
этого микроконтинета и зон, расположенных в 
тылу Степняк-Северотяныианьского пояса. Кро
ме того, особенно непонятным представляется 
появление среди комплексов Актау-Джунгарско
го массива крупных массивов позднеордовикских 
гранитоидов, аналогичных гранодиоритам и гра
нитам Степняк-Северотяныпаньской и более за
падных зон, но отсутствующих среди аккрецион
ных и флишевых образований сопредельных с 
массивом Ерементау-Бурунтауской и Селеты-Джа- 
лаирнайманской зон. Также ни в пределах массива, 
ни в обрамляющих зонах нет признаков каких-либо 
процессов, сопровождающих коллизию.

Эти противоречия снимаются с помощью мо
дели, предполагающей большую роль сдвиговых 
деформаций, которые могут обеспечить выведе
ние комплексов, формировавшихся в тылу остро- 
водужных систем, в положение перед ее фронтом.

Актау-Джунгарский массив в раннем палео
зое, вероятно, находился в тылу Степняк-Северо- 
тяныпаньского вулканического пояса. По типу 
строения комплексов фундамента и чехла он мог 
занимать положение на стыке Ишим-Нарынской 
и Малокаратау-Таласской зон. На завершающей 
стадии развития Степняк-Северотяныианьского 
пояса слагающие его комплексы и образования 
тыловых зон были прорваны позднеордовикски
ми гранитоидами. В то время как среди преддуго- 
вых комплексов интрузивы этого возраста отсут
ствовали.

В начале силура позднеордовикский пояс была 
рассечен серией левых сдвигов, ориентирован
ных к ее простиранию под острым углом. В ре
зультате перемещения по сдвигам Актау-Джун
гарский массив из тыловой части пояса был пере
мещен в положение перед его фронтом (см. рис. 8).

Амплитуда смещений по сдвигам, вероятно, была 
различной. Наиболее значительными были пере
мещения по сдвигу, ограничивавшему Актау- 
Джунгарский массив с юго-востока (современные 
координаты). Меньшие амплитуды смещения по 
другим сдвигам, а также наложенные средне-по- 
зднепалезойские сдвиги послужили причиной от
сутствия комплексов других ордовикских зон к 
северо-востоку от массива.

Перемещение Актау-Джунгарского массива 
по левому сдвигу в положение перед фронтом 
Степняк-Северотяныианьского вулканического 
пояса подтверждается последовательным выкли
ниваем в юго-восточном направлении сначала 
Ерементау-Бурунтауской, затем Селеты-Джала- 
ирнайманской и, наконец, Степняк-Северотянь- 
шаньской зон (см. рис. 1, 8).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Проведенный анализ строения и площадного 

распространения комплексов ордовикско-силу
рийских островодужных систем, флишевых про
гибов и аккреционных призм, расположенных в 
западной части Казахстана и Северного Тянь-Ша
ня, позволяет сделать вывод об их формировании 
в пределах активной окраины единого крупного 
Джунгаро-Балхашского палеоокеанического бас
сейна. Спрединг океанической коры в этом бассей
не продолжался по крайней мере с конца кембрия 
до позднего силура. Бассейн, в краевой части кото
рого находились рассмотренные вулканические 
пояса, располагался восточнее и юго-восточнее 
(современные координаты) их современного по
ложения.

Сходство разрезов чехла Актау-Джунгарского 
массива с одновозрастными разрезами тыловых 
зон Степняк-Северотяныианьского вулканичес
кого пояса, а также присутствие позднеордовикс
ких гранитоидов, широко распространенных в 
этих зонах и не известных среди преддуговых 
структур, позволяет сделать вывод о том, что 
массив до конца ордовика располагался в тылу 
Степняк-Северотяныианьского пояса. В начале 
силура пояс был нарушен серией косых сдвигов, 
по которым Актау-Джунгарский массив из тыло
вых зон был выведен в положение перед его 
фронтом. Появление массива усложнило строе
ние активной окраины, но не нарушило законо
мерностей ее эволюции. Фронт силурийского 
вулканизма, флишевые прогибы и аккреционная 
призма сместились относительно ордовикских на 
восток. При этом массив стал составной частью 
фундамента островодужных и флишевых ком
плексов. Таким образом, Актау-Джунгарский 
массив не являлся изолированным микроконти
нентом, раннепалеозойское развитие которого



происходило независимо от других докембрий- 
ских массивов Казахстана.

Вывод о формировании ордовикско-силурий
ских комплексов западной части Казахстана и Се
верного Тянь-Шаня в краевой части долгоживуще
го Джунгаро-Балхашского палеоокеанического 
басейна согласуется с заключениями, сделанными 
для аналогичных комплексов на востоке Казах
стана [21]. Это дает основание предположить су
ществование единых крупных сложно построен
ных ордовикско-силурийских окраинно-континен
тальных структур, которые в дальнейшем были 
расчленены на несколько более мелких различно 
ориентированных сегментов.

Сделанные выводы лучше согласуются с моде
лью эволюции палеозоид Казахстана и Тянь-Ша
ня, предложенной в [51,52], в соответствии с кото
рой структуры активной окраины на протяжении 
своей эволюции подвергались ороклинальным из
гибам и расчленялись сдвигами, выводившим 
комплексы тыловых зон во фронтальные.

Работа выполнена при поддержке РФФИ, про
екты № 00-05-64646, 00-05-64149, и Националь
ного Научного Фонда США, проект № EAR 
9900231.
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Position of the Aqtau-Dzungar Microcontinent in the Structural Framework 
of the Paleozoides of the Central Kazakhstan 

К. E. Degtyarev
Geological Institute (GIN), Russian Academy o f Sciences, Pyzhevskii per. 7, Moscow, 119017 Russia

Abstract— The structure o f the Riphean basement and the Early Paleozoic cover of the Aqtau-Dzungar m assif 
and the surrounding Ordovician-Silurian island-arc, flysch, and accretionary complexes o f the western Central 
Kazakhstan and Northern Tian Shan are discussed. The rocks were obviously formed at the western (modem  
coordinates) active margin o f  a vast long-lived Dzungar-Balkhash paleoceanic basin. The similarity between 
the sequences o f the Aqtau-Dzungar massif and coeval rocks at the back o f the margin as well as the occurrence 
o f Late Ordovician granitoids within these zones along with their absence in the forearc structures suggest that 
the massif was located in the rear of the active margin o f the paleocean until the latest Ordovician. Early in the 
Silurian, the margin was deformed by oblique wrench faults, along which the Aqtau-Dzungar m assif was 
brought forward from the rear. Later, the Silurian volcanic front, flysch trough, and accretionary prism were 
offset eastward, and the m assif was incorporated in the basement beneath the island-arc and flysch sequences.



УДК 551.2432(571.5)

ТЕКТОНИЧЕСКИЕ ПОКРОВЫ ЮЖНОЙ ЧАСТИ 
БАЙКАЛЬСКОГО ХРЕБТА

© 2003 г. В. К. Александров1, В. И. Сизых1, А. А. Бухаров2, В. Д. Мац3
1 Институт земной коры СО РАН , 664033, Иркутск, ул. Лермонтова, 128 

2Байкальский музей ИНЦ СО РАН, 664016, И ркутская обл., пос. Листвянка, ул. Академическая, 1 
3Лимнологический институт СО РАН , 664033, Иркутск, ул. Улан-Баторская, 3

Поступила в редакцию 02.04.2001 г.

Приведены новые данные о покровном строении ю ж ной части Байкальского хребта. Здесь  выделе
ны крупные тектонические покровы: Киренгско-Ульканский, Мужинайский, Елохинский и Солон- 
цовский. Кроме того, в прибрежной полосе Байкала охарактеризованы новые структурные элемен
ты -  Хибеленское и Солонцовское тектонические окна. П редложенная модель тектонического 
строения южной части Байкальского хребта, очевидно, мож ет быть распространена на всю терри
торию Прибайкалья, включая прилегающую краевую зону Сибирской платформы. Тектонические 
покровы определяют основные особенности докайнозойской этого региона и соответствую т зонам  
скучивания, сформировавшимся в процессе преимущ ественно каледонской коллизии.

ВВЕДЕНИЕ

Вдоль западной границы Байкальской склад
чатой области с Сибирской платформой просле
жена система пологих разрывных структур, про
тягивающихся практически непрерывно от исто
ков р. Ангары до бассейна р. Витима. Среди них 
выделяются разноамплитудные надвиги, много
ярусные покровы, по которым в сторону платфор
мы надвинуты раннепротерозойские образования 
на рифейские, рифейские на вендские, вендские на 
раннепалеозойские, а в истоках р. Ангары -  архей
ские на юрские [1-4, 9-13, 17-34, 39]. Наиболее 
ярко эти дислокации проявлены в истоках р. Ан
гары, в Приморском хребте (верховья рек Сред
ней, Малой и Правой Иликты), в Байкальском 
хребте (Анайские гольцы, верховья рек Лены, 
Киренги, Левого Улькана, Мужиная, Молокона, 
Куркулы и Верхней Прели), в Акитканском хреб
те (бассейны рек Окунайки, Домутки, Мини, Чаи, 
Малой Чуй, Канушки), в Чайском среднегорье 
(бассейны рек Большой Чуй и Витима). Надвиго- 
выми движениями охвачена не только пригранич
ная часть Байкальской складчатой области, но и 
прилегающая к ней зона Сибирской платформы, 
где в надвиги вовлечены породы осадочного чех
ла и кристаллического фундамента.

Вместе с тем по мере дальнейшего изучения 
надвигов Прибайкалья становится очевидным, 
что общая аллохтонная структура региона без 
выделения крупных шарьированных комплексов 
и их границ не может быть до конца расшифро
ванной.

ПРЕДЫСТОРИЯ ВОПРОСА
Первые сведения о надвигах, выявленных в 

Прибайкалье, относятся к 1915 г., когда М.М. Те- 
тяевым и его сотрудниками были установлены 
Ангарский надвиг, по которому породы архея на
двинуты на юру, и ряд надвигов в Забайкалье. Ин
терпретируя такие разрывы, как шарьяжи, 
М.М. Тетяев выдвинул гипотезу о грандиозных 
шарьяжах, охватывающих Дальний Восток, За
байкалье и Восточный Саян. Подобная идея гос
подствовала среди геологов, проводивших карти
рование в Забайкалье в конце 1920-х-начале 
1930-х годов (А.Л. Лисовский, Ю.М. Шейнманн, 
К.Г. Войновский-Кригер, Е.А. Пресняков и др.). 
Противником подобной идеи с общегеологичес
ких позиций выступил В.А. Обручев. Он считал 
структуры, открытые в Восточном Саяне, Забай
калье и на р. Ангаре, не шарьяжами, а локальны
ми надвигами, связанными с глыбовыми подвиж
ками. В дальнейшем идея о “покровном строении” 
Забайкалья и Восточного Саяна была развенчана 
(Ю.П. Деньгин, Д.С. Соколов, А.И. Сулоев, 
И.В. Лучицкий, Н.В. Думитрашко и др.), хотя 
почти все эти исследователи подтвердили широ
кое распространение надвигов в Забайкалье и на 
Ангаре, но отрицали их большие амплитуды и по
кровное строение в целом. Большой вклад в по
знание надвиговых структур района р. Ангары и 
Забайкалья внес в 1940-х-1950-х годах В.Н. Дани
лович. Надвиговые структуры этого района
В.Н. Данилович [12, 13] отнес к самостоятельно
му генетическому типу -  к аркогенным надвигам.

С конца 1950-х годов началось планомерное 
средне- и крупномасштабное геологическое кар
тирование территории Прибайкалья. Выявлен



ные здесь типичные надвиговые и шарьяжные 
структуры вначале трактовались различным об
разом, но только не как надвиги и тектонические 
покровы. Так, например, налегание нижнепроте
розойских эффузивов акитканской серии на от
ложения голоустенской свиты, относящейся к ри- 
фею, объяснялось наличием в районе эффузивов 
более молодого возраста, сходных по составу и 
внешнему облику с акитканскими эффузивами 
[40], а тектонические останцы древних пород сре
ди более молодых автохтонных образований при
нимались за ядра антиклинальных складок или 
выступы фундамента и т.д. Многие пологие тек
тонические контакты часто изображались на гео
логических картах как крутые нарушения. Следу
ет отметить, что подобные представления суще
ствуют и в настоящее время. Все же постепенно в 
различных районах Западного Прибайкалья и за
падной окраины Северо-Байкальского нагорья 
стали выделяться крупные надвиги и шарьяжи, 
которые по своим параметрам значительно пре
восходили аналогичные структуры Забайкалья и 
истоков р. Ангары. Так, в 1957-1958 гг. в верховь
ях рек Средней и Правой Иликты В.Д. Мац закар
тировал серию протяженных пологих надвигов, 
по которым нижнепротерозойские образования 
надвинуты на рифейские [22]. В 1959-1960 гг.
A. А. Бухаров, Ю.П. Попов и М.Г. Константинов в 
верховьях рек Левой и Правой Киренги установи
ли Передовой надвиг. По нему на отложения ри- 
фея и венда надвинуты нижнепротерозойские обра
зования. В 1960 г. А.Н. Артемьев и Ю.П. Цыпуков 
[39] в междуречье Окунайки и Мини закартировали 
крупноамплитудный Миньский шарьяж. В 1960- 
1961 гг. Л.П. Тигунов, А.Ю. Шманкевич и Н.В. Су
ханова в верховьях р. Средней Прели среди венд
ских и рифейских отложений выделили сложную 
структуру, названную “Луговой”. В ядре ее распо
лагаются акитканские эффузивы. Авторы пред
ложили несколько вариантов ее строения, один из 
них -  это тектонический останец. В 1962-1966 гг.
B. К. Александров, В.Д. Мац, Д.И. Калинина и 
Ю.П. Попов в верховьях р. Улькана закартирова
ли серию пологих тектонических покровов и до
казали аллохтонное строение этого отрезка Бай
кальского хребта.

Благодаря этим работам, а также исследова
ниям других геологов [9, 14, 31-34, 39], были со
зданы предпосылки для нового подхода к пробле
ме изучения надвиговой тектоники Прибайкалья.

Следует заметить, что долгое время надвиги 
Прибайкалья по механизму образования относи
лись к надвигам аркогенного типа (по В.Н. Дани
ловичу), а по времени -  к позднемезозойским. 
При этом становление некоторых из них связыва
лось с неотектоническими горообразовательны
ми движениями. Однако во второй половине 
1970-х годов, по мере накопления фактов, стало 
преобладать мнение об их коллизионном типе

(в связи с причленением к Сибирскому континен
ту островных дуг и микроконтинентов [7, 15, 32]) 
и раннепалеозойском возрасте [5, 6, 8].

МЕТОДИКА И МАТЕРИАЛЫ 
ИССЛЕДОВАНИЙ

В Прибайкалье основная часть известных на
двигов и тектонических покровов была выявлена 
в результате проведения геологической съемки 
масштаба 1: 200000 и 1: 50000. В этой работе ав
торы принимали самое непосредственное учас
тие. Особенно ценный материал был получен 
нами при полевых исследованиях наиболее инте
ресных надвиговых структур и узловых участков, 
которые проводились методом их детального 
геологического картирования (с применением 
структурного анализа малых форм и специальной 
обработки замеров тектонической трещиновато
сти и зеркал скольжений в зонах разломов) или 
же отдельными маршрутными пересечениями и 
целиком базировались на стратиграфических и 
структурных соотношениях окружающих толщ. 
Особое внимание уделялось изучению шовных 
зон надвигов с прослеживанием их по простира
нию и падению и структурно-вещественных пара
генезисов в них. В частности, по результатам 
структурного анализа нижнекембрийских и венд
ских отложений в бассейне р. Лены выделены 
крупные тектонические окна и полуокна. Резуль
таты предыдущих исследований постоянно до
полнялись полевыми наблюдениями, проводимы
ми авторами на протяжении последних лет. Среди 
них особое место занимают подводные наблюде
ния на оз. Байкал, выполненные с помощью ПОА 
(подводный опускаемый аппарат) “Пайсис” [8].

Опыт, накопленный в изучении надвигов и их 
систем [42—44], показывает, что среди них выде
ляются две крупные категории -  чешуйчатые 
веера и дуплексы. Чешуйчатый веер представля
ет собой надвиговую систему, где каждый надвиг 
повторяет по размерам и форме соседний надвиг 
и все они наклонены в одном направлении. При 
этом надвиговые пластины перекрывают одна 
другую подобно черепице. В основании такой си
стемы располагается базальный надвиг (детач- 
мент). В чешуйчатом веере группа изогнутых 
треугольных надвиговых пластин имеет асимпто
тическую (полусходящую) форму около подош
венного надвига и расщепляется вверх, как от
крытый веер. Часто, по мере приближения к эро
зионной поверхности, углы падения надвигов в 
веере увеличиваются и могут достигать 60° и бо
лее. Все это свидетельствует о том, что чешуйча
тые веера распространены и образуются преиму
щественно в приповерхностных горизонтах. Че
шуйчатый веер, в котором надвиг с максимальным 
смещением находится во фронте, называется ве
дущим чешуйчатым веером. Если же надвиг с



108°

/  п

V
IS

й» / у  \

( в
r J

0  1 0 0  к]
1 _____ 1

1
м

1

105° 110°

54°-

м. Бол. Черемшаный

[. Елохин

1П
м. Сев. Кедровый

м. Заворотный

Мал. Солонцовый 15 км

Солонцовая S 3 /
^ 2  [ПЗб

Шартлай

I----14 8

0 9

-54°

Рис. 1. Основные тектонические покровы Байкальского хребта
1 -  автохтон (нижний-верхний кембрий); 2 -  тектонические окна (Хибеленское, Солонцовское); 3-7  -  тектонические 
покровы: 3 -  Киренгско-Ульканский, 4 -  Мужинайский, 5 -  Елохинский, 6 -  Солонцовский, 7 -  Шартлайский, Анай- 
ский, Рытинский; 8 -  основные сместители шарьяжей (а -  достоверные и б -  предполагаемые); 9 -  линии геологичес
ких разрезов, приведенных на рис. 2-5

максимальным смещением находится в тылу, то 
его следует считать тыловым чешуйчатым вее
ром [42]. Дуплекс представляет собой структуру, 
объединяющую группу чешуйчато расположен
ных “конских хвостов”. Строение этих образова
ний определяют базальный и кровельный надви
ги, а также чешуйчатое семейство второстепен
ных разрывов, изгибающихся вниз до базального 
и вверх до кровельного надвигов. Главное разли
чие между чешуйчатыми веерами и дуплексами 
состоит в том, что чешуйчатые веера не имеют 
кровельных надвигов. Механизм образования 
дуплексов предполагает последовательное нагро
мождение “конских хвостов” в тыловой области 
надвига. Дуплекс может преобразовываться по 
простиранию в чешуйчатый веер. Дуплексы под

разделяются на дуплексы с падением сместителей 
второстепенных разломов в хинтерланд, на анти- 
формные и дуплексы с падением в форланд. Из 
строения и механизма формирования дуплексов, 
на наш взгляд, вытекает важный практический 
вывод: интенсивное скучивание, проявившееся в 
виде серии тектонических чешуй в основной час
ти дуплекса, в направлении движения шарьируе- 
мых толщ может быстро уменьшаться и полно
стью затухать.

Надвиги внешней зоны Байкальской складча
той области по своей морфологии соответствуют 
чешуйчатым веерам и дуплексам. В различных 
частях этого региона при детальном структурном 
анализе достаточно уверенно выделяется ряд на- 
двиговых систем. Каждая из таких надвиговых си-
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Девон
Нижний ордовик

Верхний кембрий

Средний-верхний кембрий Свиты
Нижний кембрий

Венд

Средний-верхний рифей Байкальская серия

Нижний протерозой Акитканская серия

Сарминская серия

Орночеканская, 6 00 -700  м
A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A

Нарьягинская, 250 м 
Суринская, 500-600  м 
Устькутская, 570 м 
Илгинская, 200-260  м 
Верхоленская, 350-640  м 
Литвинцевская, 160-180 м 
Ангарская, 300-350  м 
Булайская, 140-180 м 
Бельская, 400 -500  м 
Усольская, 500-600  м 
М отская, 250-400  м 
Ушаковская, 1000-1200 м
Качергатская свита, 1100-1600 м 
Улунтуйская свита, 300-400  м
Голоустенская свита, 200-350  м
A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A A

Хибеленская свита, 800-1200  м Ирельский интрузивный 
М алокосинская свита, 300-1300  м комплекс
Илиткинская свита, 3000-3500  м Кочериковский интрузив

ный комплекс

стем, по существу, представляет собой крупный 
тектонический покров, ограниченный снизу ба
зальным, или подошвенным, надвигом. Нами 
проведен системный анализ надвиговых структур 
для южной части Байкальского хребта, ограни
ченного на юге мысом Покойники, а на севере -  
губой Баргунда. Общая протяженность исследо
ванного отрезка хребта составляет около 100 км 
при ширине 15-25 км. В этом районе ранее были 
изучены многочисленные надвиги и типичные 
шарьяжи, которые рассматривались в качестве 
тектонотипов для Прибайкалья [2, 4, 23, 27]. На
копленный материал позволяет по-новому пред
ставить структуру данного отрезка Байкальского 
хребта и показать, что он сложен аллохтонными 
массами, состоящими из надвинутых один на дру
гой крупных тектонических покровов: Киренг- 
ско-Ульканского, Мужинайского, Елохинского и 
Солонцовского (рис. 1). Кроме того, в прибреж
ной полосе Байкала выделены новые структур
ные элементы -  Хибеленское и Солонцовское 
тектонические окна [4].

Район сложен образованиями нижнего протеро
зоя (двух структурных уровней), среднего и верхне
го рифея, венда и нижнего кембрия (таблица) [2, 7, 
15, 23, 29, 30, 37, 38]. Все комплексы разделены 
между собой региональными несогласиями, рез
ко отличаются по степени метаморфизма, фор

мационному и литологическому составу, в связи с 
чем они легко распознаются и картируются.

Киренгско-Ульканский тектонический покров
сложен породами нижнего протерозоя (сланцы 
иликтинской свиты и прорывающие их плагио- 
граниты и габброиды кочериковского комплекса; 
терригенные образования малокосинской свиты 
и вулканиты хибеленской свиты), рифея (карбо- 
натно-терригенные образования голоустенской, 
улунтуйской и качергатской свит) и венда (терри
генные образования ушаковской и мотской свит). 
Надвиговая система, образовавшая Киренгско- 
Ульканский тектонический покров, соответству
ет ведущему чешуйчатому вееру (рис. 2). Фрон
тальная часть ведущего надвига находится на за
падном склоне Байкальского хребта и совпадает с 
пологим региональным надвигом, по которому 
терригенные породы венда надвинуты на карбо
натные отложения нижнего кембрия. Этот на
двиг прослеживается через всю рассматриваемую 
территорию от р. Лены до бассейна р. Правого 
Улькана, но наиболее изученным является его се
верный отрезок, расположенный в междуречье 
Левой Киренги и Правого Улькана. Шовная зона 
надвига повсеместно представлена черной текто
нической глинкой мощностью 0.5-1.5 м, по обе 
стороны от которой располагаются катаклазиро- 
ванные и брекчированные породы автохтона и 
аллохтона (до 3.0-5.0 м и более). Волнистая по-
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Рис. 2. Геологический разрез через центральную часть Байкальского хребта по линии р. Левый Улькан-мыс Хибелен (см. I-I на рис. 1)
1,2 -  нижний кембрий: 1 -  бельская свита, известняки с прослоями доломитов, 2 -  усольская свита, известняки, доломиты; 3 ,4 -  венд: 3 -  мотская свита, мелко
галечные конгломераты, кварцевые и полимиктовые песчаники, мергели, 4 -  ушаковская свита, полимиктовые и граувакковые песчаники, алевролиты, глини
стые сланцы; 5-7  -  рифей: 5 -  качергатская свита, мелкозернистые кварцевые песчаники, алевролиты, сланцы, 6 -  улунтуйская свита, глинистые сланцы, изве
стняки, 7 -  голоустенская свита, кварцевые песчаники, доломиты; 8-14 -  нижний протерозой: 8 -  хибеленская свита, кварцевые порфиры, прослои терригенных 
пород, 9 -  малокосинская свита, конгломераты, песчаники, алевролиты, туфоалевролиты, 10 -  иликтинская свита, сланцы, песчаники, рассланцованные мета- 
эффузивы различного состава, 11 -  ирельский комплекс, гранитоиды, 12 -  кочериковский комплекс, плагиограниты, 13 -  чайский комплекс, диабазы, кварцевые 
диабазы, 14 -  кочериковский комплекс, габбро, метагаббро; 15 -  основной сместитель Киренгско-Ульканского тектонического покрова (на других разрезах -  Му- 
жинайского, Елохинского, Солонцовского, Саган-Морянского тектонических покровов); 1 6 -  надвиги, взбросо-надвиги
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верхность сместителя и значительная амплитуда 
горизонтального перемещения пород вдоль него 
в сочетании с денудационными процессами при
вели к образованию в его фронтальной части зна
чительных по размеру тектонических останцов, 
окон и полуокон. Ранее тектонические останцы 
выделялись лишь в бассейне р. Левого Улькана 
[2,27]. Наиболее крупный из них (6.0 х 1.5 км) на
ходится на водоразделе правых притоков р. Длин
ной (правый приток р. Левого Улькана). Он име
ет сложную форму и вытянут с юга на север. Ав
тохтон представлен карбонатными породами 
усольской и бельской свит. Сам останец сложен 
терригенными породами венда и частично извест
няками усольской свиты. Поверхность сместите
ля останца располагается на абсолютных отмет
ках 1100-1300 м. Видимая мощность останца бо
лее 100 м. От основного надвига останец удален 
на 3.0-3.5 км.

При геологическом доизучении этой террито
рии, проведенном в середине 80-х годов прошлого 
века Г.А. Богаревым, Д.И. Калининой и другими 
геологами, в верховьях р. Правой Киренги среди 
карбонатных отложений нижнего кембрия выде
лено еще два крупных тектонических останца 
(7.0 х 2.8 км и 3.5 х 1.5 км), сложенных терриген
ными породами венда. Ранее выходы этих толщ 
принимались за антиклинальные складки с кры
льями, осложненными разрывами. По своему 
строению эти тектонические останцы аналогич
ны останцам, распространенным в бассейне р. Ле
вого Улькана. Видимая амплитуда перемещения 
толщ на этом отрезке надвига достигает 5-6 км.

Южнее р. Левой Киренги в верховьях рек Ле
вой Тонгоды и Правой Тонгоды фронтальная 
часть Киренгско-Ульканского покрова изучена 
менее детально, поскольку крупномасштабного 
геологического картирования здесь не проводи
лось. Надвиг трассируется в виде отдельных 
фрагментов и также приурочен к границе венд
ских и нижнекембрийских толщ. Зато в берего
вых отложениях р. Большой Лены фронт покро
ва выражен хорошо и представлен мощной текто
нической зоной, погружающейся на юго-восток 
(110-120°) под углом 25-30°. В висячем крыле на
двига располагаются интенсивно рассланцован- 
ные песчаники ушаковской свиты (ширина выхо
да рассланцованных пород 80-100 м), а в лежачем 
крыле -  нижнекембрийские известняки, которые 
в зоне контакта (60-80 м) смяты в мелкие склад
ки, часто запрокинутые на северо-запад. Складки 
разбиты серией разрывов, параллельных их осе
вым поверхностям. Амплитуда горизонтального 
перемещения пород в этом районе может быть 
оценена в 5-6 км. Как показывает структурный 
анализ, нижнекембрийские отложения, обнажа
ющиеся по обоим бортам р. Большой Лены, ниже 
отмеченного надвига и до устья р. Малой Лены 
находятся в пределах крупного тектонического 
полуокна, размеры которого в плане составляют

12.0 х 3.5 км. Нижнекембрийские образования 
почти со всех сторон окружены отложениями 
венда, располагающимися на более высоких гип
сометрических отметках. Рассматриваемый на
двиг протягивается и далее к юго-западу в верхо
вья рек Панкуча, Малый Анай и Большой Анай.

Киренгско-Ульканский покров осложнен се
рией чешуйчатых надвигов, многие из которых 
прослеживаются на десятки километров и, как 
правило, приурочены к границам хибеленской, 
голоустенской, улунтуйской, качергатской и уша
ковской свит. Сместители этих надвигов обычно 
под углами 40-60° погружаются на восток, а види
мая амплитуда перемещения толщ вдоль них варь
ирует от первых десятков до первых сотен метров.

Поверхность основного сместителя Киренг
ско-Ульканского покрова полого погружается на 
восток, в сторону осевой части Байкальского 
хребта. Между мысами Елохин и Малая Коса 
этот надвиг пересекает Байкальский хребет и 
прослеживается на его восточном склоне, где он с 
запада ограничивает Хибеленское тектоническое 
окно. Севернее мыса Малая Коса Киренгско- 
Ульканский покров перекрыт Мужинайским по
кровом, а южнее мыса Елохин -  Елохинским по
кровом.

Хибеленское тектоническое окно является 
важным структурным элементом, указывающим 
на значительные масштабы тектонического ску- 
чивания в Прибайкалье (см. рис. 2). Длина окна 
составляет 18 км, а ширина -  2-3 км. В его преде
лах обнажены породы раннего протерозоя (пла- 
гиограниты и габброиды кочериковского ком
плекса, сланцы иликтинской свиты, терригенные 
породы малокосинской свиты) и рифея (в основ
ном голоустенской, а местами и улунтуйской 
свит). Породы рифея прослеживаются в виде двух 
узких и протяженных пакетов, имеющих северо- 
восточное простирание, субпараллельное прости
ранию вмещающих толщ. Они располагаются на 
различных гипсометрических уровнях хребта, а 
южнее мыса Бол. Черемшаный один из пакетов 
картируется непосредственно в береговых обна
жениях Байкала. С юго-восточной стороны каж
дый пакет рифея с угловым и стратиграфическим 
несогласием залегает на нижнепротерозойских 
образованиях, а с северо-западной отделен от по
следних тектоническими нарушениями. Ранее 
считали, что эти рифейские толщи залегают в од
носторонних грабенах, ограниченных продоль
ными сбросами, образовавшимися при формиро
вании Байкальской неотектонической впадины. 
В отличие от сложившихся представлений строе
ние этой структуры нами рассматривается совер
шенно по-новому: в виде тектонического окна, 
где вскрыто эрозией основание (параавтохтон) 
вышележащего Киренгско-Ульканского текто
нического покрова. Сам же параавтохтон состоит



из двух крупных тектонических пластин пример
но одинакового строения. В основании каждой 
пластины залегают раннепротерозойские обра
зования, а в верхней части -  породы рифея. Обе 
пластины и разделяющий их сместитель погружа
ются на северо-запад в сторону платформы. 
В южной части тектонического окна угол накло
на пластин достигает 50-70°, а на севере -  30-40°. 
Таким образом, наблюдается, что вторая пласти
на перекрывает первую, расположенную у подно
жья Байкальского хребта, по типу антиформного 
дуплекса. Тектоническая поверхность, составля
ющая подошву Киренгско-Ульканского покрова 
и ограничивающая Хибеленское тектоническое 
окно на западе, хорошо вскрыта эрозией в верхо
вьях левых притоков р. Хибелен. Здесь на голоус- 
тенских песчаниках, расположенных в кровле 
второй пластины параавтохтона, гипсометричес
ки выше залегают раннепротерозойские плагио- 
граниты, габброиды и сланцы иликтинской свиты 
(см. рис. 2). При этом плагиограниты и габброиды 
сохранились в виде маломощного тектоническо
го останца (500 х 120 м). Шовная зона между ними 
и песчаниками пологая и маломощная (2-3 м) и 
выражена милонитами и бластомилонитами кон
тактирующих пород. Породы иликтинской свиты 
в зоне контакта (30-40 м) разбиты серией субго
ризонтальных срывов, выраженных зонами (1-2 м) 
интенсивного рассланцевания, милонитизации, 
карбонатизации и окварцевания, чередующимися 
с участками (2-3 м) относительно не нарушенных 
пород, в которых хорошо сохранились первич
ный кливаж и слоистость. В зоне контакта на
блюдается комплекс структурных парагенезисов 
(запрокидывание и подвороты слоев, складки во
лочения, линзы скольжения, пояса трещин, 
структуры кинкбенд и др.), позволяющих судить 
о том, что в верховьях р. Хибелен перемещение 
толщ, слагающих Киренгско-Ульканский по
кров, происходило в северо-западном направле
нии (290-310°). Здесь и севернее сместитель по
крова располагается на абсолютных отметках 
1000-1200 м, а южнее -  постепенно понижается и 
за мысом Малый Черемшаный выходит на берег 
Байкала. Следует заметить, что первичная струк
тура параавтохтона и Киренгско-Ульканского 
аллохтона во многих местах осложнена различ
ными тектоническими нарушениями более моло
дого возраста, что создает определенные трудно
сти в картировании Хибеленского тектоническо
го окна.

Изложенные материалы о строении Киренг
ско-Ульканского покрова и Хибеленского текто
нического окна имеют и определенное практиче
ское значение. Дело в том, что в осевой части 
Байкальского хребта, в районе Хибеленского пе
ревала (1550 м над уровнем моря) выявлено пер

спективное свинцово-цинковое рудопроявление, 
приуроченное к известнякам улунтуйской свиты. 
Ранее с помощью бурения было установлено, что 
рудопроявление осложнено серией малоампли
тудных пологих нарушений надвигового типа. Те
перь же выясняется, что все рудопроявление рас
полагается в пределах крупного Киренгско-Уль
канского аллохтона, мощность которого в районе 
Хибеленского перевала достигает 350-500 м.

Мужинайский тектонический покров на широ
те мыса Малая Коса перекрывает Киренгско- 
Ульканский покров и прослеживается к северу 
вдоль восточного склона Байкальского хребта до 
верховьев р. Молокона Байкальского (рис. 3). Се
верная часть покрова находится за пределами 
рассматриваемого района. Покров сложен в ос
новном породами нижнего протерозоя: сланцами 
и метасланцами иликтинской свиты, плагиограни- 
тами и габброидами кочериковского комплекса, 
пестроцветными вулканогенно-терригенными об
разованиями малокосинской и хибеленской свит.

Фронтальная часть основного сместителя Му- 
жинайского тектонического покрова, по-видимо- 
му, соответствует известному региональному на
двигу, прослеживающемуся параллельно осевой 
части Байкальского хребта из верховьев р. Мал. 
Косы, через верховья рек Бол. Косы и Мужиная 
Байкальского до верховьев р. Молокона Бай
кальского. По нему на юге породы иликтинской 
свиты надвинуты на отложения молокойской сви
ты, а на севере, в районе Малокосинского перева
ла, кочериковские плагиограниты шарьированы 
на порфиры хибеленской свиты. Видимая верти
кальная амплитуда перемещения толщ в этих час
тях надвига достигает не менее 1.0-1.5 км. Сме
ститель этого надвига довольно круто (40-50°) 
погружается на восток, но с глубиной он выпола- 
живается, что хорошо видно в долине р. Мужиная 
Байкальского.

Фрагментами лобовой части Мужинайского 
тектонического покрова, несомненно, являются 
достаточно крупные покровно-чешуйчатые струк
туры, расположенные западнее, в верховьях рек 
Мужиная Ульканского, Молокона Ульканского и 
Мужиная Байкальского. В автохтоне этих струк
тур находятся различные по составу порфиры хи
беленской свиты и голоустенские песчаники, от
носящиеся к Киренгско-Ульканскому покрову. 
Гипсометрически выше залегает несколько тек
тонических пластин, сложенных вулканогенно- 
терригенными образованиями хибеленской и ма
локосинской свит, количество которых в отдель
ных структурах составляет от 3 до 6. В плане их 
видимые размеры измеряются сотнями метров и 
первыми километрами, а мощность -  десятками и 
сотнями метров [2]. Образование подобных ал
лохтонов происходило в результате расщепления 
лобовой части Мужинайского покрова на ряд от-



дельных пластин, перемещавшихся по типу анти- 
формных дуплексов. Наличие пологих покровно
чешуйчатых структур во фронтальной части Му- 
жинайского тектонического покрова интересно и 
с точки зрения количественной оценки амплиту
ды горизонтального перемещения шарьирован- 
ных толщ. Исходя из видимых размеров тектони
ческих чешуи, с учетом их частичной эрозии и де
нудации, путем их последовательной развертки и 
приведения в додеформационное положение, эта 
составляющая в лобовой части Мужинайского 
покрова в первом приближении оценивается в 
12-13 км. Основная часть Мужинайского текто
нического покрова, расположенная на восточных 
склонах Байкальского хребта, осложнена серией 
второстепенных надвигов, падающих на восток 
под углами 40-60°, которые на глубине соединя
ются с основным подошвенным сместителем. Ки
нематика этих разрывов однозначно определяет
ся по надвиганию с востока на запад более древ
них образований на молодые, а в однородных 
толщах по структурным признакам (складкам во
лочения, подворотам слоев, линзам скольжения 
и т.д.). Амплитуда перемещения толщ вдоль них 
сравнительно небольшая и измеряется десятками 
и первыми сотнями метров. Подобные надвиги 
хорошо видны в долинах рек Мужиная Байкаль
ского и Бол. Косы, где, как минимум, выделяется 
шесть чешуи. Эти данные позволяют заключить, 
что основная часть Мужинайского покрова пост
роена в виде чешуйчатого веера с ведущим по
дошвенным надвигом.

Елохинский тектонический покров в районе 
мыса Елохин перекрывает Киренгско-Улькан- 
ский покров и прослеживается к югу на 40-45 км 
(рис. 4). В районе мыса Мал. Солонцовый он со 
стороны Байкала перекрывается другим текто
ническим покровом -  Солонцовским. Покров сло
жен раннепротерозойско-рифейскими образова
ниями: плагиогранитами и габброидами кочери- 
ковского комплекса, ирельскими гранитоидами, 
терригенно-вулканогенными образованиями акит- 
канской серии, карбонатно-терригенными отло
жениями байкальской серии. На севере покров 
ограничен Елохинским разломом, который ранее 
относился к категории поперечных разрывов глу
бокого заложения и трассировался от побережья 
Байкала далеко в пределы платформы. Однако 
детальное картирование, проведенное в разные 
годы Ю.П. Поповым, А.А. Бухаровым, Д.И. Ка
лининой, Г.А. Богаревым и др., показало, что раз
лом прослеживается лишь от Байкала до верховь
ев р. Лев. Киренги, где он круто изгибается к югу 
и далее переходит в Передовой надвиг, фронталь
ная часть которого проходит вдоль подножья 
гольцовой части западного склона Байкальского 
хребта. Таким образом, Елохинский разлом и Пе
редовой надвиг генетически сопряжены между



собой и ограничивают с севера и северо-запада 
Елохинский тектонический покров. Передовой 
надвиг является подошвенным или ведущим на
двигом Елохинского покрова. По нему в верховь
ях рек Мал. Лены, Тонгоды, Толококтая и Лев. 
Киренги на отложения ушаковской свиты, отно
сящиеся к подстилающему Киренгско-Улькан- 
скому тектоническому покрову, последовательно 
надвинуты породы качергатской, улунтуйской, 
голоустенской и хибеленской свит. В связи с этим 
амплитуда горизонтального перемещения Ело
хинского покрова в северном направлении возра
стает от нескольких сот метров до 5-6 км в райо
не Елохинского разлома. Покров повсеместно ос
ложнен серией надвигов, построенных в виде 
чешуйчатого веера. Все они погружаются на вос
ток. Их вертикальная амплитуда достигает мно
гих десятков и сотен метров. Наиболее интенсив
ное чешуйчатое окучивание наблюдается в райо
не изгиба Елохинского разлома и его перехода в 
Передовой надвиг. Основной сместитель Елохин
ского покрова полого погружается на восток, что 
подтверждается наличием тектонического окна, 
расположенного в истоках р. Лев. Киренги. В тек
тоническом окне среди эффузивно-терригенных 
образований хибеленской свиты, залегающих в 
основании покрова, обнажены кварцевые песча
ники голоустенской свиты и кварцевые порфиры 
хибеленской свиты. Песчаники прослеживаются 
в русле реки на 800-900 м, наибольшая ширина их 
выхода -  100-120 м, видимая мощность -  30-35 м. 
Голоустенские песчаники залегают с размывом 
на хибеленских кварцевых порфирах. Нормаль
ный стратиграфический контакт между ними ус
танавливается по наличию базальных конгломе
ратов (1.5-2.0 м). Несомненно, что песчаники и 
подстилающие их порфиры принадлежат к ниже
лежащему Киренгско-Ульканскому покрову. 
Контакт между голоустенскими кварцевыми пес
чаниками и залегающими гипсометрически выше 
порфирами резкий, плотно притертый. Тектони
ческая зона в породах автохтона и аллохтона вы
ражена многочисленными зеркалами скольже
ния. Азимут падения поверхности сместителя 
здесь 140°, угол 20° располагается она на абсо
лютных отметках 1400-1500 м. Восточнее текто
нического окна основной сместитель Елохинско
го покрова погружается в сторону Байкала круче 
восточного склона Байкальского хребта. Поэто
му процессами денудации автохтон здесь не 
вскрыт.

Солонцовский тектонический покров распо
ложен южнее Елохинского покрова и прослежи
вается до широты мыса Покойники, где он пере
крывается двумя другими тектоническими покро
вами: Анайским и Шартлайским (см. рис. 1, 2). 
Последние располагаются за пределами рассмат
риваемой нами территории. Протяженность Со- 
лонцовского покрова около 35 км, а ширина бо-
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СЗ 310°

2m

Азимут падения плоскости' 
сместителя надвига СЗ 315°, угол 15°

Е02 Е
Рис. 6. Фрагменты надвига порфиров хибеленской сви
ты среднего протерозоя на кварциты голоустенской 
свиты верхнего протерозоя в предгорьях Байкальско
го хребта, в 2 км к западу от бухты Солонцовой 
1 -  кварциты, кварцевые песчаники голоустенской 
свиты верхнего протерозоя; 2 -  кварцевые порфиры 
хибеленской свиты среднего протерозоя; 3 -  эпидоти- 
зированные милониты в подошве надвига

лее 5-7 км. В его строении участвуют практичес
ки те же толщи, которые образуют и Елохинский 
покров (рис. 5). Граница между Елохинским и Со- 
лонцовским покровами нами намечена по хорошо 
выраженному разлому северо-восточного про
стирания, пересекающему Байкальский хребет 
от левых истоков р. Мал. Лены до мыса Мал. Со
лонцовый. Этот разлом взбросо-надвигового ти
па хорошо трассируется на аэрофотоснимках и по 
геофизическим материалам. Южнее, на западном 
склоне Байкальского хребта, основной смести- 
тель Солонцовского покрова выражен менее яс
но, чем, например, у Киренгско-Ульканского по
крова, что объясняется, видимо, тем, что здесь он 
расщепляется на ряд мелких чешуйчатых надви
гов, приуроченных как к границе раннепротеро
зойских и рифейских образований, так и развитых 
среди рифейских толщ. Амплитуда перемещения 
толщ вдоль них измеряется десятками и первыми 
сотнями метров. В поперечном разрезе Солонцов- 
ский покров имеет вид чешуйчатого веера.

Солонцовское тектоническое окно располо
жено у подножья восточного склона Байкальско
го хребта в районе бухты Солонцовой (см. рис. 1,2). 
Здесь ранее А.А. Бухаровым при проведении 
среднемасштабной геологической съемки на пло
щади 8.0 х 2.0 км были закартированы разрознен
ные коренные выходы кварцевых песчаников и 
кварцитов голоустенской свиты, которые со 
стратиграфическим несогласием залегают на 
кварцевых порфирах хибеленской свиты. Было 
также установлено, что на песчаники и кварциты 
надвинуты порфиры хибеленской свиты (рис. 6). 
Сместитель этого надвига погружается на запад и 
северо-запад в направлении осевой части Бай
кальского хребта, под углом 15-30°. Общая 
структура этого участка в целом не была расши
фрована. Теперь мы склонны считать, что фор
мирование Солонцовского тектонического окна



Рис. 7. Геологическая карта западной окраины Байкальской складчатой области и прилегающих районов Сибирской 
платформы
/ -  четвертичные отложения; 2 -  девон, орночеканская свита; 3 -  нижний -  верхний ордовик; 4 -  нижний-верхний кем
брий; 5 -  венд; 6,7  -  нижний-верхний рифей Байкальской складчатой области: 6 -  внешней и 7 -  внутренней зон; 8 ,9 -  
нижний протерозой: 8 -  акитканская серия, 9 -  муйская серия и чуйская толща; 1 0 -  палеозойские гранитоиды мамско- 
оронского комплекса; 11-13 -  ранне протерозойские гранитоиды: 11 -  ирельский, 12 -  муйский и 13 -  чуйско-кодар- 
ский комплексы; 14 -  раннепротерозойские габброиды; 15 -  разломы; 1 6 -  надвиги и шарьяжи; 17 -  оси крупных ва
лов; А -Б  -  линия геологического разреза, приведенного на рис. 8

произошло в результате эрозии восточной части 
Солонцовского покрова и что обнажающиеся в 
его пределах голоустенские песчаники находятся

в верхней части нижележащего Киренгско-Уль- 
канского тектонического покрова. Это дает осно
вание предполагать, что амплитуда горизонталь-
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Рис. 8. Геологический разрез через Киренгскую складчатую зону Сибирской платформы и Северо-Байкальский вы
ступ Байкальской складчатой области (см. А -Б  на рис. 7)
1 -  нижний-верхний ордовик; 2 -  средний-верхний кембрий; 3,4 -  нижний-средний кембрий: 3 -  карбонатные отло
жения, 4 -  соли; 5 -  венд, миньская свита; 6 -  рифей; 7-9 -  нижний протерозой: 7 -  акитканская серия, 8 -  ирельские 
гранитоиды, 9 -  чуйская толща; 10 -  нижний палеозой, мамско-оронские гранитоиды; 11 -  гранито-метаморфический 
фундамент платформы; 12 -  надвиги, сбросы и взбросы

ного перемещения толщ, входящих в состав Со- 
лонцовского покрова, достигает более 1.5-2.0 км.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Рассмотренный отрезок Байкальского хребта 

представляет собой горную страну с альпинотип- 
ными формами рельефа, где абсолютные отмет
ки достигают 2200 м, а относительные превыше
ния -  более 1000 м. Сильно расчлененный рельеф 
и почти сплошная обнаженность позволяют ут
верждать, что все описанные выше тектоничес
кие покровы и тектонические окна изучены с 
большой степенью точности и надежности.

Предложенная модель тектонического строе
ния южного отрезка Байкальского хребта может 
быть использована и для других районов Запад
ного Прибайкалья и западной окраины Северо- 
Байкальского нагорья. Здесь также вместо мно
гочисленных разрозненных надвиговых и взбро- 
со-надвиговых дислокаций при направленном и 
детальном структурном и системном анализе на
двиговых зон могут быть выделены более круп
ные и, зачастую, региональные шарьированные 
комплексы с достаточно четкими границами.

Зоны тектонического скучивания не ограни
чиваются только областью Байкальского хребта. 
Тектонические покровы распространены и в пре
делах Байкальской впадины, что подтверждается 
детальными исследованиями, проведенными в се
веро-восточной части острова Ольхон [9, 38]. 
Здесь прямыми наблюдениями зафиксировано не
сколько пологозалегающих тектонических плас
тин, фрагменты которых хорошо видны в берего
вых обнажениях юго-восточного склона острова, а 
часть из них, скрытая водами Байкала, была выяв
лена при подводных геологических исследованиях

с ПО А “Пайсис” [8]. Несомненно и то, что надви- 
говые дислокации глубоко проникают в краевую 
зону Сибирской платформы, в область распрост
ранения нижнепалеозойских толщ (рис. 7). Здесь 
на широте рассмотренного отрезка Байкальского 
хребта наблюдается структурное сочленение двух 
зон линейных складок: Качугской и Киренгской 
[15]. В самых общих чертах можно заметить, что 
названные зоны складок состоят из чередующих
ся валов и прогибов, осложненных складчатыми 
структурами второго порядка, имеющими разно
образные размеры и формы (с амплитудой от 
первых десятков метров до 500-1000 м), которые 
расположены либо субпараллельно, либо кулис- 
но [31, 32]. Валы и антиклинальные складки вы
тянуты параллельно сопредельным орогенам 
(Приморскому, Байкальскому и Акитканскому 
хребтам) на многие десятки и сотни километров. 
Ядра крупноамплитудных складок обычно сло
жены породами нижнего кембрия, а крылья -  от
ложениями среднего и верхнего кембрия и ордо
вика. Их осевые поверхности опрокинуты на за
пад и северо-запад. Часто центральные части и 
крутые крылья валов и антиклиналей осложнены 
взбросами и надвигами, с вертикальной амплиту
дой до 1.0-1.5 км. Особенно хорошо картируется 
система протяженных взбросов, приуроченных к 
западному крылу Ту колонского и южной части 
Киренгского валов, являющихся западной грани
цей Киренгской зоны складок, и вдоль западного 
крыла Тулуктумурского вала, расположенного 
вдоль северо-западной границы Качугской зоны 
складок. В верховьях р. Киренги происходит рез
кое, почти торцовое сочленение этих названных 
складчатых зон. К складкам Киренгской зоны, 
ориентированным в субмеридиональном направ
лении, с юго-востока примыкают складки Качуг
ской зоны, имеющие северо-восточное простира-



Рис. 9. Блок-диаграмма, иллюстрирующая шарьяжно-надвиговое строение и нефтегазоносность южной окраины Си
бирской платформы
I -  кристаллический фундамент; 2 -  осадочный чехол; 3 -  краевые выступы фундамента платформы, переработанные 
процессами активизации; 4 -  метаморфический комплекс Байкало-Патомского нагорья; 5 -  Байкало-Муйский офио- 
литовый пояс, сформированный пакетами сорванных тектонических покровов, сложенных островодужными и офио- 
литовыми комплексами; 6 -  региональные шарьяжи (римские цифры в кружках): I -  Ангаро-Вилюйский (передовой),
II -  Байкало-Патомский (центральный), III -  Байкало-Муйский (тыльный); 7 -  надвиги; 8 -  разрывные нарушения в 
разрезе блок-диаграммы; 9 -  надвиги-складки Непской зоны складок; 10 -  узкие протяженные валы, антиклинали, 
формирующие пояс отраженной, принадвиговой, складчатости; 11 -  Байкало-Патомская покровно-складчатая об
ласть; 12 -  Сибирская платформа; 13 -  Ангаро-Ленская, Непско-Ботуобинская нефтегазоносные области; 14 -  неф
тегазоносные залежи: а -  установленные, б  -  предполагаемые; 15 -  основные структурные элементы (буквы в круж
ках): П -  Прибайкало-Предпатомская поднадвиговая зона (краевой прогиб), Н -  Непско-Ботуобинская фронтальная 
антеклиза, 3 -  зона Непских складок; 1 6 -  векторы сжатия

ние. Такие соотношения наблюдаются между 
Туколонским (простирание СЗ 340°) и Тулукту- 
мурским (60°), Фабкакунским (350°) и Муриньин- 
ским (50°) валами и сопряженными с ними впади
нами. Контакты между названными валами выра
жены зонами разломов субширотного и северо- 
западного простирания, имеющими левосторон
нюю сдвиговую составляющую, общая амплиту
да которой достигает многих километров.

Нам представляется, что Киренгская и Качуг- 
ская зоны складок, а также расположенные запад
нее Марковско-Ичерская и Непская на глубине ог
раничены системой субпараллельных поверхнос
тей срывов, приуроченных к высокопластичным 
горизонтам различных стратиграфических уров
ней, главным образом к карбонатно-терриген- 
ным толщам галогенной формации венда и ран
него кембрия (рис. 8). Поверхности отдельных 
срывов по мере движения шарьируемых масс, ви
димо, ветвятся и выходят на поверхность в виде 
локальных взбросов и надвигов, формирующихся 
одновременно с антиклинальными зонами. В це
лом же для названных складчатых зон Сибирской 
платформы характерны все основные положения 
структурного анализа, выработанного М.А. Ка-

малетдиновым, Ю.В. Казанцевым и Т.Т. Казанце
вой для складчато-надвиговых дислокаций, раз
витых на территории Восточно-Европейской 
платформы.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Таким образом, приведенный материал свиде
тельствует о покровном строении западной окра
ины Байкальской складчатой области в зоне ее 
сочленения с Сибирской платформой. Горизон
тальный тектогенез захватывает кристалличес
кий фундамент и чехол Сибирской платформы 
(рис. 9) [32]. Процессы надвигообразования про
исходили неоднократно. При этом раннепалео
зойская эпоха является главнейшей. Это под
тверждается конформностью складчатых и раз
рывных дислокаций докембрийских образований 
западной окраины Байкальской складчатой обла
сти и деформированных согласно с ними нижне
палеозойских отложений внутреннего поля Си
бирской платформы. Кроме того, вдоль подно
жья Байкальского хребта, в бассейнах рек 
Нижней Ирели, Сухой и Кунермы, наблюдается 
несогласное залегание на деформированных кем



брийских и нижнеордовикских отложениях крас
ноцветных терригенных отложений орночекан- 
ской свиты, относящейся к девону [18,19]. В соста
ве галек конгломератов в большом количестве 
присутствуют подстилающие породы и различ
ные породы нагорья. Это дает основание пола
гать, что накоплению орночеканской свиты пред
шествовало важное событие -  тектоническое 
скучивание с формированием покровно-складча
той структуры. Надвиги Прибайкалья очень по
хожи на тектонические покровы и надвиги, уста
новленные в Тункинских гольцах Восточного Са- 
яна [4, 14]. Их возраст довольно определенно 
датируется плагиогранитами и гранодиоритами 
холбинского комплекса, которые прорывают по
кровы и частично внедряются вдоль их тектони
ческих контактов. Возраст холбинского комплек
са определяется как силурийский. Кроме того, 
тектонические покровы и прорывающие их гра- 
нитоиды перекрываются сагансайрской свитой, 
возраст которой -  девон-ранний карбон. Следует 
заметить, что, в свою очередь, породы сагансайр
ской свиты смяты в складки и перекрыты мало
амплитудными надвигами, созданными более мо
лодыми движениями, но в целом в структуре рай
она им принадлежит второстепенная роль. 
Сагансайрская свита по своему формационному 
составу и возрасту во многом сопоставима с орно
чеканской свитой. Близкие возрастные датиров
ки получены В.С. Федоровским [38] для Ольхон- 
ской аллохтонной системы. Здесь возраст покро
вов и самой коллизии установлен несколькими 
изохронными методами как раннепалеозойский 
(ордовикский). Возраст надвиговых пластин (па
кетов), определенный по милонитам в зонах на
двигов в подводных разрезах о-ва Ольхон и Уш- 
каньих островов, по данным Rb/Sr изохроны, оп
ределен в 727 млн. лет.

Наиболее древние, дорифейские, надвиги за
картированы в северной части Байкальского 
хребта геологами Н.Н. Вишняковым, О.М. Мо
жаровским, И.К. Глотовым, В.В. Булдыгеровым и 
другими в отдельных локальных участках среди ни
жнепротерозойских осадочно-вулканогенных по
род акитканской серии и гранитоидов ирельского 
комплекса. В структурном отношении эти участ
ки приурочены к западному флангу Даванской 
зоны смятия и находятся в бассейнах рек Рели, 
Кунермы, Нижней Ирели, Джелтуя, Умбеллы и 
др. В этих надвигах, как правило, породы аллох
тона подвержены в большей степени процессам 
дислокационного метаморфизма и метасоматоза, 
чем породы автохтона. Их шовные зоны измеря
ются десятками метров и выполнены милонита- 
ми, бластомилонитами и бластокатаклазитами, 
которые интенсивно метасоматизированы. Мета
соматоз выразился в окварцевании тектонитов, в 
образовании среди них кварцево-слюдистых, био- 
тит-амфиболовых, амфиболовых сланцев и плас

товых тел лейкократовых мелкозернистых гра
нитов с биотитом. В целом процессы динамомета
морфизма и метасоматоза, приуроченные к 
надвигам, сопоставимы с аналогичными процес
сами, проявленными в Даванской зоне смятия 
[7,18]. Некоторые из этих надвигов образуют ди
намопары со сдвигами северо-западного прости
рания, которые, в свою очередь, перекрываются 
рифейскими отложениями голоустенской свиты. 
Самые поздние метасоматические лейкократо- 
вые граниты с биотитом, известные в Даванской 
зоне смятия, имеют изохронную Rb-Sr датировку 
в 1560 ± 72 млн. лет [36], что соответствует их до- 
рифейскому возрасту.

Мезозойские надвиги наиболее широко рас
пространены в Забайкалье, образуя относитель
но небольшие структуры, которые формируются 
в верхней части земной коры в виде одиночных 
разрывов, сопровождающихся иногда чешуйча
тыми веерами. В южных районах Прибайкалья 
они располагаются в истоках р. Ангары. В Забай
калье образование надвигов связывается либо с 
процессами гранитизации и ультраметаморфиз
ма, обусловливающими формирование сводовых 
поднятий (гранито-гнейсовых куполов) и сопря
женных впадин, по бортам которых развиваются 
надвиги [10, 16, 41], либо с образованием ком
плексов метаморфических ядер кордильерского 
типа [35]. Все эти процессы происходили в сторо
не от рассматриваемого нами региона. Их северо- 
западная граница проходит примерно по линии 
устье р. Селенги -  среднее течение р. Витим -  за
падные отроги Станового хребта. В Западном 
Прибайкалье роль мезозойской надвиговой тек
тоники, очевидно, была незначительная. Мало
амплитудные надвиги в Прибайкалье могли фор
мироваться и в кайнозое [24], но их роль здесь 
также малозаметная.

Предложенная модель тектонического строе
ния южной части Байкальского хребта, очевидно, 
может быть распространена на всю территорию 
Прибайкалья, включая прилегающую краевую 
зону Сибирской платформы. Тектонические по
кровы определяют основные особенности докай- 
нозойской структуры этого региона и соответству
ют зонам скучивания, сформировавшимся в про
цессе преимущественно каледонской коллизии.

Работа выполнена при поддержке Российского 
фонда фундаментальных исследований. Проект 
№01-05-97216.
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Abstract—New data on the nappe structure of the southern Baikal Range are presented. Large nappes such as 
the Kirenga-Ul’kan, Muzhinai, Elokhin, and Solontsovyi have been recognized here. In addition, new tectonic 
elements, namely the Khibelen and Solontsovyi tectonic windows in the coastal zone along Lake Baikal, are 
described. The proposed model of the tectonic structure of the southern Baikal Range can obviously be extend
ed over the whole West Baikal region including the adjacent margins of the Siberian craton. Nappes control all 
of the pre-Cenozoic structural features in this region and correspond to tectonic stacking zones that were formed 
predominantly during the Caledonian collision.
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В статье рассматриваются вопросы геологического строения плитного чехла Среднего Каспия. 
На основе использования материалов регионально-поисковой съемки МОГТ 2D 1996 г., переинтер
претации временных разрезов более ранних лет исследований в не охваченных съемкой районах 
выделены отражающие горизонты, связанные с перерывами в осадконакоплении от предъюрского 
до предсреднеплиоценового. Подготовленные комплекты сводных структурных, литофациальных 
и других карт отразили всю историю формирования плитного чехла как последовательность смены 
осадконакопления в различных условиях и перерывов в этих процессах. В статье описаны структура 
и литофациальные особенности основных сейсмокомплексов. Делается вывод о связи перерывов в 
осадконакоплении с юры до позднего палеогена с изменениями уровня Мирового океана и возрас
танием с олигоцена роли регионального фактора, особенно формирования Южно-Каспийской впа
дины. Выполненными обобщениями не подтверждено существование палеосуши -  Среднекаспий
ского свода, существовавшего, по мнению ряда геологов, с триаса до раннего мела включительно.

ВВЕДЕНИЕ

Изучение осадочного чехла в пределах Сред
него Каспия сейсморазведкой отраженными вол
нами было начато в 1951 г. За почти полувековую 
историю такими исследованиями были охвачены 
и наиболее полно изучены главным образом при
брежные районы. Представления о строении 
плитного чехла всей акватории Среднего Каспия 
основывались в основном на материалах отдель
ных региональных профилей, выполненных раз
личными организациями. Лишь в 1985 г. Бакин
ский морской геофизический трест отработал ре
гиональную сеть профилей МОГТ 2D, что 
позволило установить основные черты строения 
осадочных образований на обширной площади. 
В 1995-1996 гг. силами ГП “Шельф” и ГУП “Сев
морнефтегеофизика” на акватории Среднего Ка
спия была осуществлена регионально-поисковая 
съемка МОГТ 2D с использованием новейших 
технических средств -  240-канальных приемных 
устройств, усовершенствованных систем излуче
ния сейсмических сигналов и т.д. Первичные 
сейсмические записи были обработаны на совре
менном уровне по полным программам. Новей
шие материалы выявили многие новые особенно
сти строения осадочных толщ. Последнее опреде
лило целесообразность подготовки Геолого
геофизического Атласа Среднего Каспия по ана
логии с уже составленным по Северному Каспию.

Составление отмеченных атласов осуществля
лось ЗАО “Гео-Хазар”. Подготовке комплектов 
структурных, литофациальных и других карт по 
Среднему Каспию предшествовали: анализ но
вейших материалов, переинтерпретация материа
лов МОГТ 2D практически всех региональных 
профилей прошлых лет, приведение структурных 
построений по отдельным разрозненным райо
нам к общерегиональному уровню, выделение и 
обоснование связи основных отражающих гори
зонтов с региональными перерывами в осадкона
коплении. Последнее позволило наметить цело
стную картину последовательности смены усло
вий осадконакопления и перерывов в этих 
процессах. Кроме этого, были использованы дан
ные морского глубокого бурения, данные буре
ния и геофизических исследований в окружающих 
Средний Каспий областях. По мере возможности 
были привлечены и результаты тематических 
обобщений по отдельным приморским районам, 
любезно предоставленные нам сотрудниками на
учных и научно-производственных организаций, 
в том числе и ныне не существующих (“Гроз- 
нефть” и др.). Авторы использовали также дан
ные по геологии окружающих Средний Каспий 
областей, опубликованные в фундаментальных 
работах П.Н. Куприна, Е.Е. Милановского, 
Л.А. Польстера, А.Е. Шлезингера, Л И. Лебедева 
и многих других [1, 3, 4, 5, 7].
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Рис. 1. Обзорная схема Среднего Каспия
1 -  область, для которой выполнены обобщения; 2 -  линии разрезов, приведенных на рисунках: а -  рис. 8, б -  рис. 6,7.

Анализ сейсмических материалов на обширной 
площади (нами изучена акватория между широтами 
45 и 41° с.ш., рис. 1) и увязка данных морской геофи
зики с геологическими обстановками в приморских 
районах высветили большой круг вопросов, многие 
из которых требуют специального рассмотрения. 
В этой статье делается попытка в краткой форме 
изложить наиболее важные результаты выпол
ненных обобщений, уделив основное внимание 
описанию составленных карт как фактографиче
ской основы дальнейших исследований.

СТРУКТУРА И ЛИТОФАЦИАЛЬНЫЕ 
ОСОБЕННОСТИ ОСНОВНЫХ 

СЕЙСМОКОМПЛЕКСОВ 
ПЛИТНОГО ЧЕХЛА

Типичный плитный чехол всего рассматривае
мого региона представлен отложениями, начиная

с юрских. Для полноты картины следует затро
нуть вопросы о фундаменте и доюрских образова
ниях. Нами разделяются представления геологов о 
докембрийском кристаллическом фундаменте 
Скифско-Туранской плиты, составной частью ко
торой являются южные районы Северного Кас
пия и большая часть Среднего. Раннепалеозой
ский возраст гранитов в Прикарабогазье [2] поз
воляет предположить, что на юге Среднего 
Каспия фундаментом могут служить раннепалео
зойские кристаллические образования, возник
шие в процессе формирования континентальной 
коры, но место и характер сочленения разновоз
растных фундаментов не являлись предметом на
ших исследований. Каменноугольные отложения 
вскрыты глубокими скважинами на полуострове 
Бузачи, в Восточном Предкавказье и в других 
районах, однако даже косвенных данных об их на-



линии в пределах Среднего Каспия пока не имеет
ся. В описываемом регионе наиболее вероятно 
распространение этих отложений в смежных рай
онах Северного Каспия. Пермо-триасовые обра
зования вместе с каменноугольными рассматри
ваются нами как переходный (промежуточный) 
комплекс к плитному чехлу. Пермо-триасовый 
комплекс в различной степени дислоцирован, что 
позволяло принимать его в ряде районов за склад
чатое основание Скифско-Туранской плиты. Не
посредственно в пределах Среднего Каспия и в 
смежных районах Северного (южнее 45° с.ш.) эти 
образования установлены глубоким морским бу
рением (скв. Ракушечная -  море) и выделены на 
материалах сейсмических исследований. Южная 
граница распространения пермо-триасовых отло
жений на наших картах проходит из района Киз- 
лярского залива на юго-восток, ограничивая до
статочно большой район их распространения (до 
100-120 км от береговой черты) на участке мыс 
Песчаный -  Казахский залив, и далее продолжает
ся на берегу несколько южнее отмеченного залива.

Формированию типичного плитного чехла 
предшествовал один из наиболее значительных 
перерывов в осадконакоплении -  предъюрский. 
Кроме него, уже в пределах чехла выделяются 
следующие основные перерывы: преднеоком- 
ский, предолигоценовый и предсреднеплиоцено- 
вый. С ними связаны имеющие региональное рас
пространение отражающие горизонты Ш, V, F и R. 
Менее выражены на сейсмических записях пред- 
байосский, предпозднеюрский, предпозднемело- 
вой, предпалеогеновый, предсарматский и пред- 
четвертичный перерывы в осадконакоплении. 
Ниже рассматриваются структурные планы на 
уровнях основных отражающих горизонтов и ли
тофациальные особенности сейсмокомплексов, 
заключенных между этими горизонтами.

Юра. Малая мощность нижнеюрских отложе
ний и, видимо, неповсеместное их распростране
ние на акватории Среднего Каспия не позволили 
выделить как самостоятельный нижнеюрский 
сейсмокомплекс. Поэтому они рассматриваются 
вместе с отложениями средней юры за исключе
нием прибрежной полосы шириной 40-60 км от 
района г. Махачкалы до южной границы карты, 
где большие мощности нижнеюрских отложений 
прогнозируются по материалам последних сейс
мических работ. Здесь они отлагались в Больше
кавказском троге и впоследствии были смяты в 
складки, фиксируемые на сейсмических записях. 
Подошву среднеюрского сейсмокомплекса ха
рактеризует сейсмический горизонт V (рис. 2). 
Минимальные глубины до этого горизонта 1.5 км 
и менее отмечаются в заливе Кара-Богаз-Гол и у 
побережья полуострова Бузачи. На продолжении 
Карабогазского свода к северо-западу примерно 
в осевой части моря подошва плитного чехла на
ходится на глубинах 3.2-3.5 км. На Ракушечно-

Кендерлинском валу минимальные отметки до 
сейсмического горизонта V составляют 2.4 км. 
Эта зона и морское продолжение Карабогазского 
свода разделены Казахским прогибом с макси
мальными глубинами до горизонта V 4.0 км. На 
широте 45° в западной половине акватории по
дошва среднеюрского сейсмокомплекса находит
ся на глубинах свыше 2.5 км. Глубины уменьша
ются к востоку до уже отмеченных 1.5 км у побе
режья полуострова Бузачи. Южные районы 
Северного Каспия и северные участки Среднего 
характеризуются моноклинальным со структур
ными осложнениями погружением подошвы 
плитного чехла к юго-западу. Одним из крупней
ших элементов структуры описываемого региона 
является Среднекаспийская синеклиза. На струк
турной карте по сейсмическому горизонту V она 
очерчивается изогипсой -  4.0 км, которая просле
живается из района Кизлярского залива на юго- 
восток, резко меняя направление на юго-запад
ное вблизи восточного берега несколько север
нее города Актау. Синеклиза имеет треугольную 
форму в плане и асимметричное строение в про
дольном сечении. В осевой ее части глубина по
гружения подошвы плитного чехла изменяется от
4.0 км у восточного берега моря до 8.0-10.0 км у 
западного. На прибрежном участке г. Махачкала -  
Аграханский полуостров выделяется наиболее 
погруженная часть Среднекаспийской синеклизы -  
Сулакская депрессия с уже отмеченной глубиной 
подошвы плитного чехла 8.0-10.0 км. Здесь же к 
югу от г. Махачкалы по подошве среднеюрских 
отложений намечена близкая по форме и разме
рам Южно-Дагестанская депрессия с максимальной 
глубиной до подошвы среднеюрского комплекса
8.0 км. В районе Южно-Дагестанской депрессии 
прогнозируются большие мощности нижнеюрских 
отложений. Обе депрессии разделяются системой 
разрывных нарушений. Юго-восточный борт 
Среднекаспийской синеклизы в структурном от
ношении построен более сложно, чем северо-вос
точный. Он сопряжен с Песчаномысско-Самур- 
ской седловиной примерно по линии устье реки 
Самур на западном берегу -  мыс Песчаный на 
восточном. В пределах седловины обособляются 
Песчаномысское, Южно-Песчаномысское и Яла- 
мо-Самурское поднятия. Наиболее крупное из 
них последнее с размерами 70 х 30 км при ампли
туде порядка 200 м. К юго-западу от морского 
продолжения Карабогазского свода и к югу от 
Яламо-Самурского поднятия к подошве плитного 
чехла обособляется Северо-Апшеронская деп
рессия с максимальным погружением его до
6.1 км. На юге депрессия ограничена выступом 
палеозойского фундамента, перекрытого отло
жениями неогена.

Мощность среднеюрского сейсмокомплекса, 
включая келловейский ярус, на большей части 
акватории Среднего Каспия превышает 1.0 км,



Рис. 2. Структурная карта по сейсмическому горизонту V (поверхность предъюрского несогласия). На рисунке приве
дены в основном изогипсы, кратные 500 м
1,2  -  изогипсы по сейсмическим горизонтам, км: 1 -  V, 2 -  изогипсы по сейсмическому горизонту вблизи подошвы 
среднеюрских отложений в области предполагаемого развития мощных толщ нижнеюрских образований; 3 -  разрыв
ные нарушения; 4 -  надвиги

достигая 2.0 км на отдельных участках его цент
ральной части. На юге и юго-востоке мощность 
этого комплекса уменьшается до полного выкли
нивания на южных участках залива Кара-Богаз-

Гол и в смежных районах моря. В районе Кизляр- 
ского залива мощность среднеюрского сейсмо
комплекса составляет порядка 0.9 км и уменьша
ется в сторону полуострова Бузачи до 0.4 км.



Анализ сейсмических материалов и сопостав
ление с данными бурения и геофизических работ 
в окружающих Средний Каспий областях позво
ляют прогнозировать песчано-глинистый харак
тер осадков, отлагавшихся в морских условиях с 
глубинами моря в первые сотни метров практиче
ски на всей рассматриваемой акватории. Исклю
чение составляет прибрежная полоса шириной 
10-20 км вдоль Южного Дагестана и далее на юг 
в Азербайджане, где предполагается песчано
глинистый состав отложений более мелкого мо
ря. Для ааленского века здесь характерно чередо
вание прибрежно-морских и континентальных 
условий осадконакопления [4]. В северо-восточ
ной части описываемого региона также прогно
зируются подобные осадки, сменившиеся морски
ми песчано-глинистыми образованиями бата- 
келловея. Между широтой города Хачмас и юж
ной границей карты выделен район, где осадкона- 
копление происходило в морском бассейне с глу
бинами свыше 500 м.

Южная граница распространения верхнеюр
ских отложений примерно соответствует линии, 
соединяющей район г. Избербаша на западном бе
регу и основание северной Карабогазской косы на 
восточном побережье Среднего Каспия. Струк
турный план поверхности юрских образований в 
целом характеризует сейсмический горизонт III, 
который близок к уже рассмотренному плану 
сейсмического горизонта V. В кровле верхнеюр
ских отложений упростилось строение юго-восточ
ного борта Среднекаспийской синеклизы. Казах
ский прогиб объединился с Северо-Апшеронской 
депрессией в одну более обширную. Песчаномыс- 
ско-Ракушечный район приобрел черты крупного 
свода, а Яламо-Самурское поднятие стало более 
рельефным (до 400 м амплитуды). Максимальные 
отметки до кровли юрских отложений отмечают
ся в Сулакской депрессии — 8.4 км и в Южно-Да
гестанской депрессии — 6.6 км.

Мощность верхнеюрского сейсмокомплекса 
(без келловейского яруса) на большей части пло
щади их распространения составляет 0.1-0.2 км. 
На юге Среднего Каспия, как уже было отмече
но, верхнеюрские отложения отсутствуют (рис. 3). 
В районе Аграханского полуострова их мощность 
достигает 0.25 км, а вблизи мыса Песчаного -  0.3 км.

Юрский цикл преимущественно морского тер- 
ригенного осадконакопления завершился в кел- 
ловейском веке. Господствующей формацией для 
позднеюрского времени стала карбонатная [6]. 
В Оксфорде началось отложение известняково
доломитовых осадков. С кимеридж-титонской 
регрессией связано накопление карбонатно-гип- 
соносных и терригенно-гипсоносных лагунных 
образований в краевых частях морского бассей
на. Такие образования прогнозируются нами в 
прибрежных районах Степного Дагестана (до 40-

70 км от современного побережья). Вокруг них 
выделяется полоса шириной порядка 40 км, где 
разрез верхнеюрских отложений представляется 
сложенным доломитами и в основном известня
ками, в том числе и в рифовых фациях. Вблизи 
полуостровов Тюб-Караган и Бузачи, а также к 
югу и юго-востоку от мыса Песчаного прогнози
руется терригенно-карбонатный разрез верхне
юрских осадков. На остальной части Среднего 
Каспия и в смежных районах Северного в разрезе 
рассматриваемого сейсмокомплекса значительно 
большую роль должны играть карбонатные по
роды.

Мел. Структурные планы подошвы и кровли 
нижнемелового сейсмокомплекса близки. На 
уровне сейсмического горизонта вблизи кров
ли нижнемеловых отложений несколько видоиз
менилась конфигурация в плане сводового подня
тия мыса Песчаного, а Яламо-Самурское подня
тие приобрело изометричные формы, и вместе 
они и в рассматриваемых отложениях образуют 
Песчаномысско-Самурскую седловину. По срав
нению с сейсмическим горизонтом III, соответст
вующим преднеокомскому несогласию, расшири
лась к востоку депрессионная зона, объединив
шая Казахский прогиб и Северо-Апшеронскую 
депрессию в подошве плитного чехла. Наиболее 
погружена кровля нижнемелового сейсмокомп
лекса в Сулакской и Южно-Дагестанской депрес
сиях, где глубины до нее составляют соответст
венно 7.5 и 6.1 км. Структурные планы обширной 
Среднекаспийской синеклизы на уровнях сейсми
ческих горизонтов III и К{ практически идентич
ны. Южнее широты 43° намечаются два неболь
ших участка русловых врезов Палео-Волги, воз
никшие в период предплиоценового перерыва в 
осадконакоплении. Минимальные глубины до по
верхности нижнемелового сейсмокомплекса (ме
нее 0.5 км) отмечаются в Прибузачинской части 
моря.

Обширная центральная область Среднего Ка
спия характеризуется мощностью нижнемелово
го комплекса в 0.6-0.8 км. Лишь на небольших 
участках к северу и северо-западу от мыса Песча
ного и в прибузачинской части моря мощность 
рассматриваемого сейсмокомплекса превышает
1.0 км. В юго-западных районах Северного Кас
пия (южнее 45°) мощность комплекса составляет 
0.4—0.6 км. В южных и юго-западных частях 
Среднего Каспия мощность этих отложений по
степенно уменьшается, и южнее г. Хачмаса они 
отсутствуют.

Общая палеографическая обстановка в ранне
меловую эпоху определялась, как считают 
Л.А. Польстер и др. [6], развитием двух транс
грессий. Южная из них распространялась из гео- 
синклинальных областей, а северная -  из районов 
Приуралья и Северного Прикаспия. Господству-



Рис. 3. Карта литофаций верхнеюрского сейсмокомплекса
1 -  области отсутствия верхнеюрских отложений; 2 -  Кавказско-Копетдагская сутура; 3 -  изопахиты, км; 4 -  границы 
литофациальных зон; 5 -  зона с преобладанием в разрезе верхнеюрских отложений карбонатных пород; 6 -  зона мел
ководного карбонатного осадконакопления, в том числе и в рифовых фациях; 7 -  зона развития морских песчано-гли
нистых и карбонатных образований; 8 -  зона преимущественного песчано-глинистого осадконакопления; 9 -  область 
карбонатно-терригенного и сульфатного осадконакопления в прибрежных и лагунных условиях

ющей формацией в раннемеловую эпоху была 
морская терригенная. На составленной литофа
циальной карте большая часть Среднего Каспия 
выделяется как область развития морских песча
но-глинистых отложений. Средние глубины моря 
здесь в раннемеловое время составляли первые 
сотни метров. К северу от линии, соединяющей 
мыс Песчаный и о-в Чечень, в преимущественно 
терригенном разрезе предполагается присутст
вие и карбонатных пород. Такой же разрез ни
жнемеловых отложений намечается в расширяю
щейся (до 70-80 км) к югу прибрежной полосе от 
Казахского залива до южной границы карты. На 
западе, примерно между городами Каспийск и 
Дербент, в прибрежной полосе шириной 10-30 км 
прогнозируется преимущественно карбонатный 
разрез нижнемелового сейсмокомплекса с подчи
ненным количеством терригенных отложений.

Изменения структурного плана на уровне 
кровли верхнемеловых отложений (сейсмичес
кий горизонт К2) коснулись лишь прибрежного 
района на участке мыс Песчаный -  мыс Ракушеч
ный. Здесь обособились небольшие локальные 
структуры положительного и отрицательного 
знаков, а крупное сводообразное поднятие, обра
зующее с Яламо-Самурским поднятием Песчано- 
мысско-Самурскую седловину, по сравнению с 
уровнем кровли нижнемеловых отложений стало 
более структурно расчлененным. Между 42 и 
43° с.ш. выделился предплиоценовый русловый 
врез Палео-Волги. Предолигоценовые срезы 
верхнемеловых отложений закартированы на не
больших участках в прибрежной зоне к северу от 
г. Махачкала.

Мощности верхнемелового сейсмокомплекса, 
превышающие 0.5 км, отмечаются в юго-восточ
ной части моря (южнее широты Казахского зали



ва), к юго-западу от полуострова Тюб-Караган и 
в районе Сулакской депрессии. На большей части 
региона мощность рассматриваемого комплекса 
составляет 0.3-0.4 км. В юго-западной части 
Среднего Каспия отложения верхнемелового 
сейсмокомплекса отсутствуют. На литофациаль
ной карте с севера на юг несколько восточнее 
осевой линии акватории наметилась граница сме
ны различных типов разреза верхнемеловых от
ложений. На западе -  это мергели и известняки, 
на востоке -  мергели, известняки и в меньшей ме
ре песчано-глинистые отложения в основном се
номанского яруса.

Палеоген. Структурный план кровли палео- 
цен-эоценового сейсмокомплекса определяется 
поведением сейсмического горизонта F, соответ
ствующего предолигоценовому перерыву в осад- 
конакоплении. Изменения на этом уровне косну
лись деталей строения Песчаномысско-Ракушеч- 
ного района восточного побережья Среднего 
Каспия. В прибрежной зоне от основания Агра- 
ханского полуострова до района г. Избербаш уве
личились в размерах участки предолигоценовых 
эрозионных срезов.

На всей рассматриваемой акватории мощ
ность палеоцен-эоценового сейсмокомплекса со
ставляет 0.1-0.3 км. Исключение составляет не
большой участок к западу от полуострова Тюб- 
Караган, где мощность этого комплекса достига
ет 0.4-0.5 км. Палеоцен-эоценовые отложения 
отсутствуют в русловом врезе Палео-Волги. Про
тяженность вреза в рассматриваемом комплексе 
составляет 170 км при ширине до 15 км. Кроме то
го, зафиксировано отсутствие палеоцен-эоцено- 
вых отложений на уже отмеченных участках к 
югу от Аграханского полуострова, а также в юго- 
западной части акватории, где предполагается 
уничтожение этих отложений процессами скло
новой эрозии. Вдоль восточного побережья Сред
него Каспия, в полосе шириной 80-120 км на юге 
и 30-40 км на севере, прогнозируемый разрез рас
сматриваемого комплекса представлен мергеля
ми и известняками палеоцена-нижнего эоцена и 
песчано-глинистыми отложениями среднего- 
верхнего эоцена. Для остальной части акватории 
предполагается, что палеоцен сложен песчано
глинистыми осадками, а эоцен -  преимуществен
но мергелями. При этом к югу от г. Махачкалы на
мечена область до 100 км от береговой черты, где 
весь разрез палеоцена-эоцена представлен мерге
лями с подчиненным количеством известняков.

Структурный план на уровне кровли олигоце- 
на-нижнего миоцена (майкопская серия) сущест
венно отличается от нижних частей разреза плит
ного чехла. К этому времени среднекаспийская 
синеклиза утратила свою треугольную форму в 
плане и трансформировалась в более узкий Тер
ско-Каспийский предгорный прогиб, который

очерчивают изогипсы -3.0 — 3.5 км. На осталь
ной части всей акватории наблюдается моно
клинное погружение кровли майкопских отложе
ний к юго-западу и к западу в южных районах. 
Практически исчезла Песчаномысско-Самурская 
седловина. Минимальные отметки до кровли оли- 
гоцен-нижнемиоценового сейсмокомплекса от
мечаются у восточного побережья моря и состав
ляют 0.1-0.2 км, а максимальные — 4.6 — 4.7 км -  
в центральной части Терско-Каспийского проги
ба. Если юрско-меловая и палеоцен-эоценовая 
части плитного чехла характеризуются развити
ем многочисленных разрывных нарушений в уз
кой прибрежной полосе от Аграханского полуос
трова до устья реки Самур, то в кровле майкоп
ских образований намечается лишь несколько 
непротяженных разрывных нарушений вблизи 
устья реки Самур. Система непротяженных раз
рывных нарушений зафиксирована и на северо- 
восточному борту Терско-Каспийского прогиба, 
образование которых мы связываем с процессами 
уплотнения майкопских глин.

Особенности строения майкопских и надмай- 
копских осадочных образований в основном оп
ределялись процессами смены режимов осадко- 
накопления. Во всяком случае, с помощью сейс
мических материалов это удается показать более 
уверенно, чем для домайкопской части плитного 
чехла (клиноформы, эрозионные останцы, вы
клинивания отдельных толщ, связанные с эрози
онными процессами в периоды начала и заверше
ния перерывов в осадконакоплении, и т.д.).

Максимальная мощность майкопского сейсмо
комплекса в 2.0 км отмечается в центральной ча
сти Терско-Каспийского прогиба в прибрежном 
районе у г. Махачкала. Минимальные мощности 
этого сейсмокомплекса порядка 0.1 км -  в прибу- 
зачинской и прикарабогазской частях моря. На 
юго-западе и на значительной площади в цент
ральной части Среднего Каспия майкопские от
ложения уничтожены предплиоценовой эрозией 
(рис. 4). Сейсмическая запись позволяет устано
вить олигоценовую и раннемиоценовую бровки 
уступов проградационных комплексов на шель
фе. Привнос обломочного материала в майкоп
ское время происходил с северо-восточного и вос
точного направлений. Кавказское направление 
сноса материала в пределах акватории сейсмиче
скими материалами не установлено. В централь
ном и южных районах Среднего Каспия, где май
копские отложения не размыты, они должны 
быть представлены преимущественно глинами, в 
том числе, судя по разрезам приморских районов, 
битуминозными. На севере и северо-западе про
гнозируется увеличение роли алевролитового ма
териала, а у восточного побережья разрез этого 
комплекса представлен карбонатными глинами.



Рис. 4. Карта литофаций майкопского сейсмокомплекса (олигоцен-нижний миоцен)
1 -  область отсутствия майкопских отложений; 2 -  Кавказско-Копетдагская сутура; 3 -  изопахиты, км; 4 -  границы 
литофациальных зон; 5 -  битуминозные глины; 6 -  район развития литостром; 7-10 -  отложения; 7- морские глини
стые, 8 -  алевролито-глинистые, 9 -  глинисто-алевролито-песчаные, 10 -  преимущественно карбонатные глины; 
11,12- направления привноси терригенного материала: 11 -  основные, 12 -  установленные по клиноформам в кон
кретных пунктах; 13,14- фронтальный уступ проградационного комплекса: 13 -  возраст и положение подножия, 
14 -  бровка и ее возраст; 15 -  бровка континентального склона

Неоген. Процессы эрозии, связанные с пред- 
плиоценовым перерывом в осадконакоплении, 
срезав отложения майкопской серии в юго-запад
ной и в центральной частях Среднего Каспия, 
полностью уничтожили предшествующие обра
зования от верхнего мела до понтического яруса 
на огромной площади рассматриваемой аквато
рии. Отложения среднего и верхнего миоцена со
хранились лишь в центральной и бортовых частях 
Терско-Каспийского прогиба и на участках в уз
кой полосе у восточного побережья Каспия 
(рис. 5-7, 8).

Граница распространения тархан-чокракского 
сейсмокомплекса (N,tr + с) в виде полуовала про
слеживается из района северного побережья Киз- 
лярского залива до района устья реки Самур. Она

удалена максимально от береговой черты до 
140 км на широте г. Махачкалы. Изогипсы по 
кровле чокракских отложений в пределах аквато
рии обрисовывают юго-восточную половину Тер
ско-Каспийского прогиба, его северо-восточный и 
восточный борта, а также юго-восточную цент- 
риклиналь. Кровля тархан-чокракского сейсмо
комплекса в центральной части прогиба залегает 
на глубине 3.6-3.7 км. Мощность этого комплек
са достигает здесь 1.0 км. Он представлен морски
ми песчано-алеврито-глинистыми образования
ми. Вблизи побережья Южного Дагестана отме
чается зона развития подводных оползней. 
У восточного побережья Среднего Каспия отло
жения рассматриваемого комплекса развиты в 
узкой полосе Прикарабогазья и Казахского зали-



Рис. 5. Карта литофаций сарматского сейсмокомплекса
1 -  изопахиты, км; 2-4 -  границы; 2 -  отсутствия сарматских отложений в пределах акватории, 3 -  литофациальных 
зон, 4 -  внешняя частичного размыва сарматских отложений; 5 -  Кавказско-Копетдагская сутура; 6 -  направления 
привноси терригенного материала, установленные по клиноформам; 7 -  возраст и бровка фронтального уступа про- 
градационного комплекса; 8-17 -  область распространения: 8 -  глин и в меньшей степени мергелей, песчаников и из
вестняков, 9 -  глин и в меньшей степени мергелей, песчаников, ракушечников, 10 -  глин и ракушечников, 11 -  морских 
песчано-глинистых отложений, 12 -  преимущественно глин, мергелей и в меньшей степени ракушечников, 13 -  глин, 
песчаников и в меньшей степени ракушечников и конгломератов, 14 -  песчано-глинистых отложений и в меньшей сте
пени мергелей, 15 -  известняков и мергелей, 16 -  верхнесарматских (Sr3) мергелей и оолитовых известняков, 1 7 -  ни- 
жне-среднесарматских отложений, представленных глинами, в меньшей мере песчаниками и ракушечниками

ва. Максимальные мощности этих прибрежно
морских и лагунных отложений не превышают 
здесь 20 м.

Граница распространения караган-конкского 
сейсмокомплекса (Njkg + kn) и структурный план 
его кровли у западного побережья практически 
идентичны с тархан-чокракским. Максимальная 
мощность этого комплекса 0.5-0.6 км установлена к 
югу и юго-востоку от г. Махачкала. Здесь же 
предполагается относительно более глубоко
водные условия осадконакопления, чем на север
ных участках. Литофациальные составы отмечен
ных выше двух комплексов также близки. 
У восточного побережья отложения рассматривае

мого сейсмокомплекса представлены осадками 
неглубокого моря в полосе шириной 30-40 км от 
полуострова Тюб-Караган на севере до основания 
северной Карабогазской косы на юге. Здесь, судя 
по описаниям геологической обстановки на берегу 
[2, 5], преимущественно развиты глинистые отло
жения и мергели. Вблизи полуострова в разрезе 
предполагается присутствие песков и песчаников, а 
на самом юге разрез этих отложений представлен 
оолитовыми известняками. Примерная мощность 
караган-конкских отложений 15-20 м.

Область распространения сарматского сейс
мокомплекса (Nts) у западного побережья при
мерно совпадает с описанными выше, но граница



Рис. 6. Фрагмент временного разреза по региональному профилю МОГТ (район города Махачкалы -  полуостров 
Тюб-Караган)
Положение разреза см. на рис. 1 (2,6)
Буквы и римские цифры на рисунке -  индексы опорных отражающих горизонтов.

ЮЗ СВ

Рис. 7. Сейсмогеологический разрез участка регионального профиля МОГТ, приведенного на рис. 6 
Положение разреза см. на рис. 1 (2,6).
Буквы и римские цифры на рисунке -  индексы опорных отражающих горизонтов и стратиграфические индексы толщ

его распространения в плане имеет более слож
ные контуры. Сейсмические материалы позволя
ют закартировать достаточно широкую полосу 
частичного размыва этого сейсмокомплекса, в

пределах которой развиты сарматские останцы 
(рис. 8). Кровля сарматских отложений погруже
на до 2.2 км в Терско-Каспийском прогибе, а 
мощность их здесь достигает 1.2-1.4 км. По сар-



Рис. 8. Фрагмент временного разреза по профилю МОГТ, пересекающему сарматский останец (внешняя зона Кизляр- 
ского залива)
Положение разреза см. на рис. 1 (2, а)

матским клиноформам установлена бровка усту
па проградационного комплекса. В области рас
пространения сарматских отложений у северо-за
падного побережья рассматриваемой акватории 
намечается кавказское направление сноса обло
мочного материала. В разрезе сарматского сейс
мокомплекса прогнозируются глины, пески, мер
гели, а в прибрежной зоне Южного Дагестана 
также и ракушечники. Полоса распространения 
сарматских отложений у восточного побережья 
практически совпадает с караган-конкскими. 
Мощность -  около 0.1 км. Литологический состав 
этих отложений характеризуется разнообразием. 
В нижнем и среднем сармате -  глинистые осадки 
и ракушечники, а также пески в Прикарабогазье. 
В верхнем сармате -  мергели, оолитовые извест
няки и ракушечники (см. рис. 5).

Отложения мэотиса и понта сохранились лишь 
на небольшой площади морской части Терско- 
Каспийского прогиба, где их мощность составля
ет 0.1-0.2 км, и представлены они глинистыми об
разованиями, песками и песчаниками. У восточ
ного побережья эти отложения известны лишь на 
ограниченных участках в районах г. Актау и мыса 
Песчаного -  известняки и ракушечники.

Предплиоценовому перерыву в осадконакоп- 
лении соответствует сейсмический горизонт R, 
имеющий региональное распространение. По
следнее позволило составить геологическую кар
ту на уровне этого горизонта (подобные карты 
подготовлены также и на уровнях других рассмо
тренных выше горизонтов, приуроченных к ос

новным перерывам в осадконакоплении). Наибо
лее древние мезозойские образования выходят на 
уровень предплиоценового несогласия в блоке, 
ограничивающем Северо-Апшеронскую депрес
сию с юга. Вдоль северной границы (разлома) 
этого блока закартированы узкие параллельные 
полосы выходов юрских и меловых отложений. 
Между береговой чертой и отмеченным блоком 
южнее широты г. Хачмаса на уровне горизонта R 
выделены отложения юрского возраста. В русло
вом врезе Палео-Волги закартированы выходы 
нижне- и верхнемеловых отложений. Сам русло
вой врез расположен в поле палеоцен-эоценовых 
отложений, которые залегают ниже уровня сейс
мического горизонта R. Большую часть описыва
емой акватории занимают выходы под уровень 
этого горизонта образований олигоцен-нижнемио- 
ценового сейсмокомплекса. У восточного побере
жья картируются выходы отложений от чокракс- 
ких до понтических. В западной и северо-западной 
частях акватории на уровень предплиоценового не
согласия в виде полос различной ширины последо
вательно выходят отложения от тархан-чокракс- 
кого сейсмокомплекса до сарматского, а мэотис- 
понтические отложения картируются как сплош
ное поле, соответствующее Терско-Каспийскому 
прогибу и участкам его северо-восточного борта.

Граница распространения плиоценовых отло
жений пересекает меридиан 48° на севере и про
слеживается на юго-восток почти до меридиана 
51°30' у южной границы карты, т.е. они развиты 
на площади, превышающей западную половину 
Среднего Каспия. Нижняя часть этих отложений



представлена континентальными и субконтинен
тальными образованиями. В это время дельта Па
лео-Волги находилась южнее широты г. Дербен
та. Сейсмические материалы позволяют наме
тить здесь конус выноса и проследить палеорусло 
Волги до северной границы карты. Кроме палео
русла Волги, в нижней части плиоценовых отло
жений намечаются еще два палеорусла рек, кото
рые текли в восток-юго-восточном направлении 
и сливались в одну реку в центре современного 
Среднего Каспия на широте г. Махачкалы. Вто
рая половина плиоценового времени характери
зуется отложениями терригенного материала в 
условиях мелкого моря. Мощность плиоценовых 
отложений на большей части площади их распро
странения не превышает 0.1-0.2 км. В палеорусле 
Волги южнее г. Махачкалы мощность этих отло
жений изменяется в южном направлении от 0.3 до
0.7 км, резко увеличиваясь (до 3.0 км) в районе па
леодельты.

Отложения акчагыл-апшеронского сейсмо
комплекса развиты на всей рассматриваемой ак
ватории, за исключением неширокой полосы 
вдоль восточного побережья до основания север
ной Карабогазской косы. Изопахита 0.5 км разде
ляет северную область описываемой акватории 
на два примерно равные части, приближаясь к бе
реговой черте у г. Хачмас, и далее очерчивает 
юго-западный участок моря, где мощность этого 
комплекса достигает 1.3 км. Мощность акчагыл- 
апшеронских отложений, равная 1.0-1.2 км, за
фиксирована на небольшом участке у основания 
Аграханского полуострова. На большей части за
падных районов Среднего Каспия мощность рас
сматриваемого сейсмокомплекса составляет 0.6-
0.8 км, на восточных -  0.1-0.3 км. Сейсмические 
материалы позволяют установить акчагыльскую 
и апшеронскую бровки уступов проградационных 
комплексов. Вторая из них в плане близка к изо
пахите 0.5 км и в общих чертах повторяет ее пове
дение. Акчагыльская бровка уступа проградаци- 
онного комплекса картируется западнее апшерон- 
ской на удалении 30-50 км от нее. В акчагыльское 
и апшеронское время обломочный материал по
ступал в область Среднего Каспия с северо-запад
ного и западного (кавказского) направлений. Рас
сматриваемый сейсмокомплекс представлен пес
чано-глинистыми отложениями. Только в очень 
узкой прибрежной полосе вдоль Южного Дагес
тана предполагается развитие конгломератов, из
вестняков и ракушечников. В центральных и вос
точных районах Среднего Каспия осадконакопле- 
ние происходило в более глубоководных условиях, 
чем в западных. Примерную границу морских 
бассейнов с различными глубинами моря очерчи
вает уже отмечавшаяся апшеронская бровка ус
тупа проградационного комплекса.

Четвертичный бакинско-новокаспийский сейс
мокомплекс. Максимальная мощность этого сейс

мокомплекса -  до 1.4 км зафиксирована на юге 
акватории вблизи широты 41°. Обширная пло
щадь с мощностью комплекса от 0.5 до 1.2 км от
мечается в центральной и северной частях Средне
го Каспия. В смежных районах Северного Каспия 
мощность бакинско-новокаспийских отложений 
уменьшается от 0.5 до 0.2-0.1 км. Примерно по 
линии устье реки Самур -  мыс Песчаный намеча
ется широкая зона с максимальными значениями 
мощности описываемого комплекса 0.3-0.4 км. 
Меньшие мощности этих отложений (0.1-0.3 км) 
установлены вдоль восточного побережья и в уз
кой прибрежной полосе Южного Дагестана. В ос
новном четвертичные отложения представлены 
глинами и песками, а в прибрежной полосе к югу 
от устья реки Самур значительную роль в разрезе 
приобретают галечники и конгломераты. Основ
ные направления привноси терригенного матери
ала -  северное и северо-западное, а также запад
ное (кавказское) к югу от реки Самур.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Анализ новейших материалов регионально

поисковой съемки МОГТ 2D и переинтерпрета
ция материалов более ранних лет исследований в 
не охваченных съемкой районах показали:

1. Область Среднего Каспия с юрского време
ни и до позднего палеогена представляла собой 
окраинное шельфовое море с относительно спо
койной тектонической обстановкой. Лишь с оли
гоцена наметилась существенная перестройка 
структурных планов, обусловленная, главным об
разом, геологическими событиями в Большекав
казском троге.

2. Предполагаемая многими геологами палео- 
суша -  Среднекаспийский свод как источник об
ломочного материала с триаса до раннего мела 
включительно на сейсмических материалах не 
нашла подтверждения.

3. Многочисленные перерывы в осадконакоп- 
лении в пределах Среднего Каспия были обуслов
лены эвстатическими колебаниями уровня моря в 
глобальном масштабе, которые могли возникать 
за счет изменения объема морской воды вследст
вие изменения формы океанических бассейнов 
либо по другим причинам.

4. С позднего кайнозоя значительно возросло 
влияние регионального фактора -  горообразова
ния в Средиземноморско-Гималайском подвиж
ном поясе и особенно формирования глубоковод
ных впадин, в частности, Южно-Каспийской. 
Но при этом роль горного сооружения Кавказа 
как источника обломочного материала для обла
сти Среднего Каспия была второстепенной. Су
щественно в большей мере на особенности осад- 
конакопления здесь сказалась смена ледниковых 
и межледниковых эпох в северном полушарии.



В заключение авторы считают своим прият
ным долгом выразить благодарность Ю.А. Воло
жу за оказанную помощь при решении сложных 
вопросов геологической истории Среднего Кас
пия и окружающих областей.
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A bstract— The geological structure o f the sedimentary cover o f the Middle Caspian platform is discussed. 
Maps o f  reflectors marking hiatuses in the pre-Jurassic to pre-Middle Pliocene sequence were compiled on the 
basis o f  2D  seism ic data acquired in 1996 and older seism ic data reinterpretation. The resulting structural, litho- 
facies, and other maps illustrate sedimentary cover formation history as a sequence o f  periods o f sediment ac
cumulation in various environments interrupted by breaks. The main seismic sequences are described in terms 
o f structural features and lithofacies distribution. It is concluded that the hiatuses in the Jurassic to Late Paleo
gene sequence resulted from World Ocean level fluctuations and the growing impact o f regional factors, South 
Caspian Basin formation especially. This study did not prove the existence o f a paleoland, namely, the Middle 
Caspian high, which is believed by some geologists to have existed from the Triassic to the Early Cretaceous 
inclusive.
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Изучение комплексов хребта Омгон (Западная Камчатка) показало, что в его структуре тектониче
ски совмещены разновозрастны е отложения, сформированные в разных геодинамических обста
новках. Образования среднеюрско-раннемелового вулканогенного комплекса океанического и/или 
окраинно-морского генезиса залегаю т в виде тектонических пластин и блоков в терригенном це
менте альб-кампанского возраста. Терригенный комплекс накапливался в окраинно-континенталь
ной обстановке. Это позволяет рассматривать комплексы хребта Омгон как фрагмент меловой ак
креционной призмы, сформированной за счет соскабливания пластин и блоков океанической при
роды и совмещения их с окраинно-континентальными отложениями. Образование аккреционной  
призмы связано с субдукцией палеоокеанических плит Пацифики под Евразиатскую континенталь
ную окраину, в результате которой происходил вулканизм в пределах О хотско-Чукотского пояса. 
Формирование аккреционной призмы завершилось в Маастрихте (около 70 млн. лет назад).

ВВЕДЕНИЕ

Мезозойские комплексы на Западной Камчат
ке представлены разрозненными выходами, это 
осложняет расшифровку тектонической истории 
этого региона. Мезозойские образования выхо
дят на поверхность вдоль восточного побережья 
Охотского моря; одним из них является хребет 
Омгон (Западная Камчатка), входящий в состав 
Омгоно-Паланского коллизионного пояса [3,4,16]. 
Исследования последних лет, опирающиеся на ге
офизические данные о глубинном строении реги
она и материалы спутниковой альтиметрии, поз
волили предложить новую схему тектоники Охо

томорского региона [4, 16]. Согласно этой схеме, 
Омгоно-Паланский пояс является коллизионной 
зоной, отделяющей Охотоморскую плиту от За
падно-Камчатской микроплиты (рис. 1, А). В пре
делах Охотоморской плиты, по мнению [2], рас
полагается фрагмент древнего океанического 
плато, а Западно-Камчатская микроплита харак
теризуется корой континентального типа [4].

Изучение области сочленения структур Кам
чатки и Охотского моря важно для понимания ме
зозойских аккреционных процессов, происходив
ших на северо-восточной окраине Евразии. Наши 
исследования опираются на геологическое описа-

Рис. 1. Геологическое строение хребта Омгон (Западная Камчатка): А -  расположение хребта Омгон в структуре 
Охотоморского региона [4]; Б -  схема геологического строения хребта Омгон. Схема составлена с учетом материалов 
[1 ,5 , 7, 18]
Для А: У -  домеловая Евразиатская плита: а -  континент, б -  шельф; 2 -  океанское вулканическое плато (Охотомор
ская плита); 3 -  Омгоно-Паланский коллизионный пояс; 4 -  Северо-Корякская аккреционно-коллизионная область: 
а -  на суше, б -  на шельфе; 5 -  Западно-Камчатская микроплита; 6 -  континентальный литосферный блок (Южно- 
Камчатский блок); 7 -  островодужные террейны Восточно-Камчатско-Олюторской провинции; 8 -  миоцен-четвер- 
тичная Курило-Камчатская островная дуга; 9 -  Тихоокеанская океаническая плита; 10 -  Командорская окраинномор
ская впадина; 11 -  крупные разломы; 12 -  современная зона Беньофа.
Для Б: У -  четвертичные отложения; 2,3 -  снатольская свита, средний эоцен: 2 -  терригенные отложения, 3 -  конгло
мераты; 4,5 -  омгонская серия, терригенный комплекс, меловые: 4 -  турбидиты (альб -  кампан), 5 -  конгломераты; 
6 -  вулканогенный комплекс, базальты, кремни, известняки (средняя юра -  нижний мел); 7 -  кремни (верхняя юра); 
8 -  силлы дифференцированной базальт-андезит-дацит-риолитовой серии (палеоцен); 9 -  разломы: а -  надвиги, б -  
субвертикальные, в -  предполагаемые; 10 -  контакты: а -  несогласные, б -  стратиграфические; 11 -  элементы зале
гания; 12 -  точки и номера образцов для трекового датирования



Б

ние образований хребта Омгон, данные структур
ного и вещественного анализа, трековое датиро
вание циркона и апатита, изучение радиолярий из 
кремнистых пород. В результате было установле
но, что комплексы хребта Омгон являются фраг
ментом меловой аккреционной призмы.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ 
ХРЕБТА ОМГОН

Хребет Омгон расположен на восточном побе
режье Охотского моря в пределах Западной Кам
чатки. В тектоническом отношении хребет Ом-



гон входит в состав Омгоно-Паланского коллизи
онного пояса (см. рис. 1, А), отделяющего 
Охотоморскую плиту от Западно-Камчатской 
микроплиты [2,4, 16].

В результате геологической съемки в строе
нии хребта Омгон были выделены вулканогенно- 
кремнисто-карбонатный комплекс (кингивеем- 
ская свита, нижний мел) и терригенный комплекс 
(омгонская серия), расчлененный на тальничес- 
кую (нижний -  верхний мел) и майначскую (ту- 
рон-сантон) свиты [7,18]. Затем возраст вулкано- 
генно-кремнистого комплекса (кингивеемская 
свита) был обоснован определениями радиолярий 
как среднеюрский-раннемеловой [1, 5, 13, 44]. 
Фауна и флора определяют интервал накопления 
терригенных пород омгонской серии с альба до 
раннего сенона (коньяка) [8], позже в них были 
обнаружены комплексы спор и пыльцы, характе
ризующие возраст нижней и верхней частей се
рии соответственно как апт-альбский и мааст
рихтский [5,6].

Мезозойские образования хребта Омгон (см. 
рис. 1, Б) нами подразделяются на вулканогенный 
и терригенный комплексы. Отложения вулкано
генного комплекса представлены подушечными и 
массивными афировыми, оливин-плагиоклаз- и 
плагиоклаз-микрофировыми часто миндалека
менными базальтами, долерито-базальтами и до- 
леритами с прослоями и линзами кремней, кремни
стых аргиллитов, реже известняков. Они слагают 
блоки и крупные пластины, ограниченные текто
ническими контактами, среди образований терри- 
генного комплекса. Терригенный комплекс сло
жен песчаниками, алевролитами, аргиллитами, не
редко образующими флишевые ритмы, среди 
которых встречаются мощные слои конгломера
тов. В песчаниках отмечен органический детрит.

В южной части хребта Омгон (см. рис. 1, Б) 
три тектонические пластины, представленные 
породами вулканогенного комплекса, падают на 
северо-запад, лишь в одном месте отмечено юго- 
восточное падение контакта. Структурные на
блюдения, проведенные в пределах участка 3 (см. 
рис. 1, Б), показывают, что слоистость как в отло
жениях вулканогенного комплекса, так и в осад
ках терригенного имеет преимущественно севе
ро-западное падение (рис. 2, Д). Разломы, огра
ничивающие пластины и блоки, сложенные 
вулканогенным комплексом, падают на запад (см. 
рис. 2, Е). В южной части участка 3 (см. рис. 1) на 
терригенные породы, содержащие блоки вулка
ногенного комплекса, с угловым несогласием на
легают среднеэоценовые отложения снатольской 
свиты, представленной здесь слабо литифициро- 
ванными алевролитами и песчаниками с линзами 
угля. В южной части участка 2 в терригенных от
ложениях преобладают складки северной и севе
ро-западной вергентности (см. рис. 1, Б, рис. 2, В), 
для которых характерно достаточно хаотичное 
распределение осей складок (см. 2, Г). Вероятно,

что данный блок (южная часть участка 2) испы
тал вращение на поздних этапах становления 
структуры, так как вергентность в нем сильно от
личается от вергентности, характерной для участ
ков 3 и 1. В двух километрах к югу от мыса Про
межуточный отложения терригенного комплек
са, содержащие блоки вулканогенного, срезаются 
субвертикальным разломом северо-восточного 
простирания (см. рис. 1, Б). К северу от этого раз
лома породы терригенного комплекса не содер
жат блоков вулканогенного состава (участок 1, 
см. рис. 1, Б). Терригенные породы повышенной 
вязкости (песчаники, конгломераты) слагают 
крупную антиформу с простиранием оси в юго-за- 
пад-северо-восточном направлении (см. рис. 2, А); 
в ядре антиформы более пластичные тонкослоис
тые алевропелиты деформированы в изокли
нальные складки, оси которых ориентированы 
хаотично (см. рис. 2, Б). Возможно, это результат 
деформации слабо литифицированных осадков ли
бо проявление дисгармоничной складчатости, свя
занной с разной компетентностью пород. В преде
лах участка 1 отложения терригенного комплекса 
прорваны многочисленными силлами, сложен
ными габбро, диоритами, кварцевыми диорита
ми, гранодиоритами, лейкогранитами, а также 
кварцевыми монцонитами и гранит-порфирами. 
Маломощные силлы, как правило, представлены 
одной или двумя петрографическими разновидно
стями пород; мощные (до 200 м) силлы сложены 
породами от диоритов до лейкогранитов и от ди
оритов до кварцевых монцонитов [14].

Терригенный комплекс с резким несогласием 
перекрыт среднеэоценовыми осадками снатоль
ской свиты [7, 9]. Контакт омгонской серии со 
снатольской описан в северной части хребта Ом
гон (см. рис. 1). В основании снатольской свиты 
развиты базальные конгломераты, в гальках пре
обладают породы, характерные для докайнозой- 
ских комплексов хребта Омгон (вулканогенный и 
терригенный комплекс) и прорывающих их сил- 
лов. Возле контакта отложения снатольской сви
ты смяты в напряженные складки (вплоть до изо
клинальных) северо-западной вергентности (см. 
рис. 2, Ж). Асимметричные складки указывают 
на локальное перемещение снатольских отложе
ний в северо-западном направлении (см. рис. 2,3). 
Складчатость третичных осадков становится ме
нее напряженной при удалении от контакта с до- 
кайнозойскими комплексами, а в 1.5 км к востоку 
от устья реки Майнач они образуют монокли
наль, полого падающую на восток (см. рис. 1).

Таким образом, комплексы хребта Омгон ис
пытали как минимум два этапа деформаций. Пер
вый этап деформаций произошел до среднего эо
цена, вероятно, в конце мела, так как наблюдает
ся угловое несогласие в основании снатольской 
свиты. С этим этапом, по-видимому, связано тек
тоническое совмещение образований терриген
ного и вулканогенного комплекса. На втором
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Рис. 2. Данные структурно-кинематического анализа для комплексов хребта Омгон (Западная Камчатка): А -3  -  сте
реограммы различных структурных элементов: А, Б  -  для участка 1 (см. рис. 1, Б): А  -  слоистости, Б  -  осей складок; 
В, Г -  для участка 2 (см. рис. 1, Б): В -  слоистости, Г -  осевых поверхностей и осей складок; Д, Е -  для участка 3 
(см. рис. 1, Б): Д -  слоистости; Е  -  разломов; Ж, 3  -  для эоценовых отложений снатольской свиты (см. рис. 1, Б): Ж  -  
слоистости, 3  -  осей асимметричных и симметричных складок
Линейные и плоскостные элементы показаны полюсами на сетке Шмидта, проекция на нижнюю полусферу. N -  число 
структурных элементов данного типа, использованных при построении диаграмм

этапе (постсреднеэоценовом) деформаций были 
смяты в складки среднеэоценовые комплексы, 
главная ось сжатия этого этапа была ориентиро
вана в направлении юго-восток-северо-запад.

ВОЗРАСТ И ВЕЩЕСТВЕННАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА КОМПЛЕКСОВ 

ХРЕБТА ОМГОН
Вулканогенный комплекс

Вещественная характеристика. Образования 
вулканогенного комплекса сложены потоками

подушечных и массивных, часто миндалекамен
ных базальтов, долерито-базальтов и долеритов с 
прослоями и линзами кремней, кремнистых ар
гиллитов и реже известняков. В кровле потоки 
представлены афировыми, клинопироксен-пла- 
гиоклаз- и плагиоклаз-микрофировыми базаль
тами. Основная масса метельчатая, реже гиало- 
пилитовая и витрофировая. Стекло полностью 
замещено агрегатом светло-зеленого хлорита и 
тонкорассеянного магнетита, спилитизирован- 
ные породы встречаются, но редки. Центральные 
части потоков и их подошвы представлены хоро



шо раскристаллизованными среднезернистыми 
долерито-базальтами и долеритами, сложенными 
удлиненными и таблитчатыми плагиоклазами, 
идиоморфными и субидиоморфными кристалла
ми клинопироксена и магнетита, в отдельных об
разцах магнетит образует крупные скопления. 
Мелкие лейсты плагиоклаза нередко заключены 
в более крупные кристаллы клинопироксена. Ин
терстициальное пространство выполнено агрега
том радиально-лучистого хлорита и тонко рассе
янным магнетитом. Структура пород долеритовая. 
Клинопироксены свежие, плагиоклазы практиче
ски нацело замещены соссюритом, магнетит ино
гда обнаруживает признаки окисления. Заполне
ние миндалин разнообразно, в них преобладают 
карбонат и карбонат + магнетит, реже встреча
ются карбонат + кварц и щелочной хлорит. В тре
щиноватых породах микропрожилки выполнены 
аналогичными минералами и реже тремолитами, 
что свидетельствует в пользу привноса карбона
та, кремнезема и щелочей. Обнаружение среди 
потоков базальтов десквамационных туфов, а 
также наличие прослоев и линз кремней, кремни
стых аргиллитов и известняков свидетельствует 
об излиянии пород в подводной обстановке. Вул
каниты слабо метаморфизованы в условиях низ
ких температур и давлений, видимо, еще до вовле
чения в аккреционную призму.

Изученные породы обнаруживают высокие 
значения потерь при прокаливании (п.п.п. = 4.55- 
12.44 %). С учетом высокой степени метаморфи
ческого преобразования пород это не позволяет 
использовать большинство подвижных элемен
тов при реконструкции геодинамической обста
новки формирования пород вулканогенного ком
плекса. При нарастании п.п.п. резко падают кон
центрации Si02, MgO, Fe20 3, что свидетельствует 
в пользу выноса этих компонентов. Однако вари
ации Fe20 3 и MgO в зависимости от п.п.п. идентич
ны, т.е. соотношения этих элементов можно при
нять близкими к первичным.

Вариации породообразующих и рассеянных 
элементов в зависимости от Mg# (100 х Mg/(Mg + 
+ Реющее) с учетом фактора привноса-выноса ком
понентов в процессе низкотемпературного вторич
ного преобразования пород и сходного характера 
изменений всех пород позволяют выделить два пет
рологических типа базальтов: (а) мало и умеренно 
дифференцированные (MgO = 9.12-7.29%) нор
мальной железистости (FeO*/MgO = 1.17-1.69) и 
(б) высоко дифференцированные (MgO = 4.12- 
4.28%) повышенной железистости (FeO*/MgO = 
= 2.07-3.19). В пределах каждой из выделенных 
групп поведение породообразующих и рассеян
ных элементов согласуется с кристаллизацией из 
расплава по мере нарастания степени дифферен
цированности оливина + клинопироксена + пла
гиоклаза и клинопироксена + плагиоклаза + маг
нетита.

Содержания Na20  и К20  и высокие значения 
FeO*/MgO отношений, а также характер распре
деления рассеянных элементов на спайдер-диа- 
граммах (рис. 3, А, Б) сближают вулканиты обоих 
типов с породами толеитовой серии. Несмотря на 
различия петрохимических особенностей, базаль
ты нормальной и повышенной железистости при
надлежат одному и тому же геохимическому ти
пу. Базальты обоих типов сильно деплетированы 
легкими РЗЭ относительно тяжелых ((La/Yb)N = 
= 0.37-0.86 и 0.42-0.65) и показывают достаточно 
устойчивые значения Zr/Y (1.94-2.76 и 2.28-2.95) 
и Zr/Sm (23.5-27.7 и 25.5-30.2) отношений (см. рис. 3, 
Аа, 3, Бб). Эти характеристики сближают их с 
N-MORB спрединговых центров океанов (и/или 
окраинных морей) и с базальтами N-MORB позд
неюрского -  раннемелового возраста мыса Пово
ротного (полуостров Тайгонос) и Таловских гор 
(северная Корякия) [11, 20, 23, 38].

Возрастная характеристика. Согласно рабо
там предшественников, возраст вулканогенного 
комплекса в районе хребта Омгон был обоснован 
определениями радиолярий как среднеюрский- 
раннемеловой [1,5, 13, 44]. Нами были повторно 
отобраны кремнистые породы и проведен радио- 
ляриевый анализ [22]. Из серии образцов кремни
стых пород 0-8(1)-98-08(8)-98, отобранных из 
блока (см. рис. 1, Б), представленного породами 
вулканогенного комплекса, получены радиоля
рии различной сохранности, которые свидетель
ствуют о позднеюрском-раннемеловом возрасте 
вмещающих отложений. Из образца 0-8(1 )-98 (од
на из наиболее представительных проб) выделен 
комплекс: Praeconocaryomma sp., Orbiculiforma sp., 
Pantanellium sp., Acaeniotylopsis sp., Ditrabs sp., Pa- 
ronaella ? sp., Hsuum ex gr. mclaughlini Pessagno & 
Blome, Parvicingula boesii (Parana), Parvicingula cf. 
vera Pessagno & Whalen, Gongylothorax cf. favousus 
Dumitrica, Stichocapsa sp., Sethocapsa sp., Willir- 
iedellum sp., Thanarla sp., Archaeodictyomitra sp., 
Praecaneta sp., вероятнее всего, свидетельствую
щий о кимеридж-валанжинском возрасте вмеща
ющих отложений. Образец 0-26(4)-98 (см. рис. 1) 
включает Cryptamphorella cf. dumitricai Scaaf, Ar- 
chaeospongoprunum ? sp., Syringocapsa spinosa 
(Squinabol), Syringocapsa aff. coronata Steiger, 
Pseudodictyomitra lilyae (Tan), Parvicingula boesii 
(Parana), Parvicingula usotanensis Tumanda, Holoc- 
ryptocanium barbui Dumitrica, Thanarla conica Aliev, 
Xitus asymbatos (Foreman), Xitus aff. spicularis 
(Aliev), Archicapsa sp., Stichocapsa sp., Archaeodicty
omitra sp., Protunuma? sp., которые указывают на 
берриас-валанжинский возраст отложений.

Возраст кремнистых пород вулканогенного 
комплекса по бухиям определен как ранневалан- 
жинский (Buchia inflata (Lahusen), В. sublaevis 
(Keyserling) -  определения В.А. Захарова).
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Рис, 3. Многоэлементные диаграммы и спектры РЗЭ для низко- (А, Аа) и высокомагнезиальных (Б, Бб) базальтов вул
каногенного комплекса хребта Омгон
Нормализационные величины для N-MORB по [34], для хондрита по [41]

Терригенный комплекс

Вещественная характеристика. Песчаники 
терригенного комплекса относятся к классу грау- 
вакк [17], то есть матрикс образует от 25 до 35% 
объема породы. Подавляющая часть обломков 
совершенно не окатана. По классификации 
В.Д. Шутова и других [26], песчаники соответст
вуют кварц-полевошпатовым и полевошпат- 
кварцевым грауваккам, так как состоят из трех 
главных компонентов: обломков кварца, полево
го шпата и тонкозернистых горных пород. В об
ломках пород преобладают либо разнообразные 
вулканиты, либо аргиллиты [25]. Среди обломков 
вулканитов идентифицируются базальты, андези
ты и риодациты, а также обломки денитрифици

рованного стекла -  основной массы эффузивов. 
Среди обломков осадочных пород заметно преоб
ладают обломки аргиллитов (до 25%). Второй по 
численности группой обломков осадочных пород 
являются тонкозернистые породы, по-видимому, 
туфогенного происхождения. Самые устойчивые 
из осадочных пород -  кремни относительно редки 
в изученных породах (1^1%). Из других обломков 
осадочного происхождения чаще всего встреча
ется угольный растительный детрит. Обломки 
метаморфических пород (кварцитов, кристалли
ческих и слюдистых сланцев) немногочисленны 
(до 3%), но присутствуют постоянно. Данные под
счета состава песчаников указывают на снос с 
расчлененной вулканической дуги [25].
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Рис. 4. Многоэлементные диаграммы и спектры РЗЭ для терригенных пород Омгонской серии
1 -  аргиллиты, 2 -  песчаник. Нормализационные величины для PAAS по [43], для примитивной мантии (РМ) по [34], 
для хондрита по [41]

Особенности химизма аргиллитов из флише- 
вой толщи, лишенной пластин вулканогенного 
комплекса, хорошо согласуются с данным заклю
чением. По уровню накопления высокозарядных 
литофильных элементов, а также средних и тяже
лых редкоземельных элементов (РЗЭ) эти поро
ды сопоставимы со средним постархейским слан
цем (PAAS), состав которого принято считать со
ответствующим составу верхней континентальной 
коры [43], но обеднены по сравнению с последним 
крупноионными литофильными элементами 
(LILE) и легкими РЗЭ (рис. 4, А, 4, Аа). Вместе с 
тем на многоэлементных диаграммах, где соста
вы аргиллитов нормированы на примитивную 
мантию (см. рис. 4, Б), спектры литофильных эле
ментов (высокие значения LILE/HFSE отноше
ний, ярко выраженные аномалии Nb (Nb/Nb* = 
= 0.49-0.55) и Та (ТаДа* = 0.32-0.37)) идентичны 
таковым вулканитов известково-щелочной се

рии. Это позволяет предполагать, что аргиллиты 
терригенного комплекса являются продуктами 
размыва, главным образом, верхней континен
тальной коры, а отклонения составов аргиллитов 
от PAAS, вероятнее всего, связаны с преимущест
венным вкладом в состав аргиллитов вулканитов 
активной окраины континента или энсиаличес- 
кой островной дуги.

Составы аргиллитов определяются различ
ным вкладом нескольких компонент: верхней 
континентальной коры, переотложенных осадоч
ных пород, молодой недифференцированной ду
ги, молодой дифференцированной дуги и экзоти
ческих компонентов [43]. Высокие значения Th/U 
(3.06-3.77) отношений, а также соотношения 
Th/Sc и Th/Zr указывают, что осадки не были во
влечены в процесс рециклинга, а также на несу
щественное влияние процессов выветривания на 
состав аргиллитов. Высокие значения Th/U (3.06-



Таблица 1. Трековые возрасты детритовых цирконов из песчаников Западной Камчатки

N обр. Серия, свита Nt
Р1

Возраст популяций циркона, млн. лет  

Р2 РЗ
Западная Камчатка (хребет Омгон)

омз Омгонская 75 80.0 ± 4 .1  (95%) 175.7 ± 5 0 .5  (5%) -
ОМ 39 Омгонская 74 85.3 + 4.2(95% ) 167.8 ±  33.6 (5%) -
омзо Омгонская 46 90.6 + 9.0 (53%) 151.3 ± 1 7 .3  (47%) -
ОМ27 Омгонская 75 99.8 ±  5.8 (83%) 187.0 ± 2 7 .9  (17%) -
ОМ 24 Омгонская 75 102.0+  18.9(19% ) 142.2 ±  12.0 (68%) 248.2 ± 2 8 .8  (13%)
ОМ 22 Омгонская 60 114.5 ± 7 .2  (70%) 237.1 ± 2 5 .3  (30%)

ОМ41 Снатольская 42 Р1 Р2 РЗ Р4
45.2 ± 3 .2  (39%) 68.3 ±  13.0(18% ) 101.2 ± 9 .7  (36%) 293.0 ± 6 0 .7  (7%)

Западная Камчатка (долина реки Россошина)
О М 50 Майначская 65 77.7 ±  6.6 (50%) 96.6 ±  11.4(46% ) 198.3 ± 6 4 .8  (4%)
ОМ 48 Майначская 70 79.5 ±  8.0 (30%) 108.0 ± 1 2 .3  (50%) 179.3 ±  28.0 (20%)

Примечание. N обр. -  номер образца. Nt -  количество датированных зерен циркона в образце. PI, Р2, РЗ, Р4 -  возраст попу
ляций циркона, рассчитанный по программе BinomFit v 1.8 [28,29]. Возрасты приведены в млн. лет, ошибка определения воз
раста соответствует ±1а, проценты в скобках отражают количество зерен данной популяции от общего числа датированных 
зерен (Nt). Цирконы датированы с использованием метода внешнего детектора [45]. Зерна циркона были впрессованы в пла
стинки FEP Teflon*17 размером 2 x 2  см2. Для каждого образца готовились 2 пластинки. Пластинки обдирались на образивном кру
ге и затем полировались с использованием алмазных паст (9 и 1 мк) и пасты А120 3 0.3 мк на конечной стадии. Химическое трав
ление пластинок производилось составом NaOH-KOH при температуре 228°С в течение 15 часов (первая пластинка) и 30 часов 
(вторая пластинка). После травления пластинки были накрыты детектором (слюда с низким содержанием урана) и облучены в по
токе тепловых нейтронов порядка 2 х 1015 нейтрон/см2 (реактор Университета штата Орегон). Одновременно с образцами облу
чались возрастные стандарты для циркона (Фиш Каньон Туф (Fish Canyon Tuff -  FCT) и Булак Туф (Buluk Tuff -BL)) и стекло-до
зиметр, с известным содержанием урана (CN-5) [35]. При подсчете треков использовался микроскоп Olympus ВхбО с автома
тизированной системой и цифровой планшеткой, максимальное увеличение 1600х, сухой метод. Z-фактор, вычисленный по 
8 возрастным стандартам (4 образца -  FCT, 4 образца -  BL), равнялся 348.2 ± 11.02 [35].

3.77 > 3.0) отношения, отрицательные аномалии 
Eu (Eu/Eu* = 0.72-0.97) позволяют предполагать 
вклад континентальной коры. Однако низкие 
Th/Sc (0.35-0.52 1), La/Sc (1.00-1.49 <£ 4.0), уме
ренные величины La/Th (2.844—2.88) при невысоких 
содержаниях Hf (5.29-5.61 г/т) свидетельствуют в 
пользу существенного размыва кислых вулканитов 
активной дуги или активной континентальной ок
раины [37]. Высокие значения Cr/Ni (1.94-2.00) 
отношений в сочетании с повышенными содер
жаниями V (194—257 г/т) указывают на размыв 
вулканитов основного состава.

Таким образом, аргиллиты терригенного ком
плекса формировались, главным образом, за счет 
размыва вулканитов активной вулканической ду
ги. Источником такого материала в данном райо
не, скорее всего, являлась Евразиатская конти
нентальная окраина, на которой в альбе заложил- 
ся Охотско-Чукотский вулканический пояс.

Возрастная характеристика. Фауна и флора 
определяют интервал накопления пород терри
генного комплекса с альба до раннего сенона (ко
ньяка) [8], также в них обнаружены комплексы 
спор и пыльцы, характеризующих возраст ни

жней и верхней частей комплекса соответственно 
как апт-альбский и маастрихтский [5,6].

Возраст отложений терригенного комплекса 
определялся нами методом детритовой термо
хронологии [21, 30-33]. Обломочные цирконы 
были выделены из 6 образцов песчаников омгон- 
ской серии, двух образцов -  майначской свиты и 
одного образца -  снатольской свиты (табл. 1). 
Возраст отдельных зерен цирконов определялся 
методом трекового датирования. При датирова
нии использовался метод внешнего детектора 
[45]. Из каждого образца было датировано от 45 
до 75 зерен циркона (см. табл. 1). При анализе 
распределения трековых возрастов выделяются 
две или три (один образец) разновозрастные по
пуляции циркона: Р1 -  80—114, Р2 -  142-187 и РЗ -  
250 млн. лет. Присутствие в песчаниках разновоз
растных цирконов, а также отсутствие вторич
ных минералов, формирующихся при температу
рах 200-250°С, позволяют предполагать, что по
сле накопления толщи не прогревались выше 
температуры закрытия (~215-240°С) трековой 
системы в цирконе [30]. Таким образом, возрасты 
популяций отражают события остывания зерен 
циркона в источниках сноса. Наиболее молодая по
пуляция Р1 распределена в интервале от 80.0 ±4.1



Таблица 2. Трековые датировки циркона и апатита из комплексов Западной Камчатки

Комплекс, 
серия, свита

Порода, 
N образца Минерал ps Ns Pi Ni pd N x2 Возраст - l a + l a U ± 2 s e

Силл Габбро,
098-27

Циркон 6.85 1766 5.03 12% 2.65 30 99.4 62.5 - 3 .3 +3.5 231.0 ±17.8

Силл Габбро,
098-27

Апатит 0.45 222 1.12 551 29.3 15 100.0 60.9 -6 .7 +7.6 15.2 ± 1 .4

Силл 098-43 Циркон 10.5 1116 8.42 891 2.92 17 100.0 63.0 - 3 .8 + 4.0 350.9 ±32.7
Омгонская
серия

Песчаник,
ОМЗ

Апатит 0.35 194 0.76 419 30.1 20 98 73.9 -8 .5 + 9.6 9.8 ± 1 .0

Омгонская
серия

Песчаник,
ОМ22

Апатит 0.40 101 0.96 241 30.8 15 49.8 66.5 -9 .0 + 10.4 12.4 ± 1 .7

Омгонская
серия

Песчаник,
ОМ24

Апатит 0.28 130 0.44 209 30.6 15 0.2 73.7* -1 2 .8 + 15.5 5.8 ±0 .8

Омгонская
серия

Песчаник,
ОМ27

Апатит 0.20 91 0.45 201 30.5 15 97.5 71.3 -8 .3 +9.2 5.9 ± 0 .9

Омгонская
серия

Песчаник,
ОМЗО

Апатит 0.39 168 0.86 367 30.3 15 80.8 71.5 -8 .5 +9.6 11.3 ± 1 .3

Омгонская
серия

Песчаник,
ОМ39

Апатит 0.44 247 1.18 665 30.1 25 80.3 57.7 -6 .2 + 7.0 15.6 ± 1 .4

Майначская
свита

Песчаник,
ОМ48

Апатит 0.48 282 1.39 822 29.8 26 0.0 37.6* -6 .1 +7.3 18.6 ± 1 .5

Майначская
свита

Песчаник,
ОМ 50

Апатит 0.78 166 1.64 349 29.6 15 0.0 38.0* -7 .8 +9.8 22.0 ± 2 .5

Примечание, ps -  плотность треков спонтанного деления 238U (см“2 х 106). Ns -  количество подсчитанных треков спонтанного 
деления, pi -  плотность треков индуцированного деления 238U (см“2 х 106). Ni -  количество подсчитанных треков индуциро
ванного деления, pd -  плотность треков во внешнем детекторе (низкоурановная слюда) (см-2 х 105). N -  количество датиро
ванных зерен, х2 -  кси-квадрат, вероятность в процентах. (±о -  ошибка определения возраста. Z-фактор для циркона, вычис
ленный по 8 возрастным стандартам (Фиш Каньон Туф и Булак туф), равнялся 348.2 ±11.02 (±1 se) [35]. Z-фактор для апатита, 
вычисленный по 7 возрастным стандартам (Фиш Каньон Туф и Булак туф), равнялся 104.32 ± 3.35 (± 1 se) [35]. Образцы об
лучались в потоке тепловых нейтронов порядка 2 х 1015 нейтрон/см2 для циркона и 8 х 1015 нейтрон/см2 для апатита (реактор 
Университета штата Орегон). Одновременно с образцами облучались возрастные стандарты и стеклодозиметр, с известным 
содержанием урана (CN-5 для циркона, CN-1 для апатита). При подсчете треков использовался микроскоп Olympus ВН-Р с 
автоматизированной системой и цифровой планшеткой, максимальное увеличение 1562.5 х, сухой метод. U -  содержание 
урана в г/т (±2 se). Если х2 > 5%, приведен объединенный (pooled) возраст, если х2 < 5%, показан минимальный возраст, со
ответствующий наиболее молодой популяции, рассчитанной BinomFit v. 1.8 [29].

до 114.5 ± 7.2 млн. лет, то есть цирконы этой по
пуляции испытали последнее охлаждение в ин
тервале от конца апта до начала кампана [39]. От
ложения всегда моложе содержащихся в них об
ломков, значит, возраст молодой популяции 
цирконов определяет нижнюю границу времени 
осадконакопления терригенного комплекса. Дати
рованные цирконы молодой популяции в основной 
своей массе являются бесцветными идиоморфны- 
ми кристаллами, что характерно для первого цик
ла седиментации. Эти цирконы, вероятнее всего, 
сформировались в результате вулканической дея
тельности, синхронной осадконакоплению фли- 
ша, и попали в бассейн достаточно быстро после 
образования. В ряде работ [21, 30-32, 40] было 
показано, что возраст наиболее молодой популя
ции цирконов близок к возрасту отложений, если 
во время седиментации в непосредственной бли
зости наблюдалась вулканическая активность. 
Таким образом, опробованная часть терригенно

го комплекса формировалась, по крайней мере, с 
альба до начала кампана.

Кроме того, были опробованы песчаники и ар
гиллиты в долине реки Россошина, отнесенные к 
майначской свите (омгонская серия) [7], которые 
через прослой кремней перекрываются подушеч
ными базальтами. Фауны во флише здесь не об
наружено, поэтому отнесение этих пород к май
начской свите (омгонская серия) достаточно ус
ловно. Впервые получены оценки возраста для 
этих пород (см. табл. 1). Молодая популяция цир
кона датирована возрастом 77.7 ± 6.6 и 79.5 ± 
±8.0 млн лет. Отметим, что опробованные фли- 
шоидные разрезы расположены к западу от хреб
та Омгон и несколько моложе, чем образования 
терригенного комплекса хребта Омгон.

Трековое датирование детритового апати
та из осадочных пород -  это метод, позволяю
щий реконструировать термальную историю от
ложений [45]. Треки в апатите устойчивы лишь



при относительно низких температурах, а при 
увеличении температуры они начинают “отжи
гаться” вплоть до полного исчезновения. Отжиг 
треков происходит в интервале температур, кото
рый называют з о н о й  о т жи г а .  Нижний тем
пературный предел зоны отжига, до которого ус
тойчивы 100% треков, соответствует приблизи
тельно 70°С, а верхний предел, выше которого 
треки не устойчивы, -  125°С (при нагреве в тече
ние около 10 млн. лет). Эффективная температу
ра закрытия апатита оценена как 111 ± 6°С [36]. 
Таким образом, апатит часто применяется для ре
конструкции тектонических движений, в резуль
тате которых происходит вывод толщ на поверх
ность и их остывание.

Данные трекового датирования апатита из пе
счаников терригенного комплекса (табл. 2) пока
зывают, что их остывание ниже 111 ± 6°С проис
ходило в период 74—58 млн. лет назад. Обратим 
внимание, что возраст апатита из 6 образцов 
(ОМЗ, ОМ22, ОМ24, ОМ27, ОМЗО, ОМ39), учи
тывая ошибки определений, близок к 70 млн. лет. 
Это позволяет утверждать, что терригенный ком
плекс был выведен выше изотермы ~100°С (на 
глубину менее 4 км при геотермическом градиен
те 25°С/км) в Маастрихте. Возраст апатита из об
разца ОМЗ (57.7 ± 7.0 млн. лет), по-видимому, был 
омоложен при термальном событии, связанном с 
внедрением силлов (см. табл. 2).

Верхнемеловые отложения майначской свиты 
(долина реки Россошина), вероятно, имели иную 
термотектоническую историю, так как испытали 
последнее остывание ниже ~100°С в позднем 
эоцене (около 38 млн. лет назад). Возможно, что 
вторичный прогрев толщи был связан с формиро
ванием Кинкильского вулканического пояса [7,16].

Кайнозойские образования хребта Омгон

В северной части хребта Омгон отложения 
терригенного комплекса прорваны многочислен
ными дифференцированными силлами базаль
тов, андезибазальтов, андезитов, дацитов и рио
литов и их полнокристаллических аналогов [14]. 
Силлы деформированы вместе с вмещающими 
терригенными отложениями. Возраст силлов оп
ределялся трековым датированием апатита и 
циркона (см. табл. 2). Установлено, что остыва
ние силлов, а возможно, и внедрение произошло в 
позднем палеоцене (63-60 млн. лет назад).

Из базальных горизонтов снатольской свиты, 
с угловым несогласием перекрывающих мезозой
ские комплексы, также был отобран песчаник 
для трекового датирования циркона (образец 
ОМ41). Для песчаников снатольской серии харак
терно присутствие четырех популяций цирконов 
(см. табл. 1). Возраст молодой популяции цирко
нов -  45.2 ± 3.2 млн. лет, что соответствует сред- 
неэоценовому возрасту этой свиты [9].

ВЫВОДЫ
1. Полученные данные позволяют утверждать, 

что вулканогенный комплекс хребта Омгон фор
мировался в конце юры и раннем мелу в океаниче
ской или окраинно-морской обстановке. Базальты 
этого комплекса сопоставляются с N-MORB спре- 
динговых центров океанического типа. Источни
ком блоков вулканогенного комплекса, по-види- 
мому, являлась плита палео-Пацифики -  Изанаги.

2. Терригенный комплекс образовывался, по 
крайней мере, с альба до начала кампана в окра
инно-континентальной обстановке. Состав ком
плекса указывает, что главным источником сноса 
была расчлененная вулканическая дуга (Охотско- 
Чукотский пояс), заложившаяся на континен
тальном основании Евразиатской палеоокраины.

3. Блоки и линзы отложений вулканогенного 
комплекса имеют тектонические взаимоотноше
ния с породами терригенного комплекса, играю
щими роль матрикса. Таким образом, в хребте 
Омгон тектонически совмещены разновозраст
ные комплексы, образовавшиеся в разных геоди- 
намических обстановках. Это позволяет рассмат
ривать комплексы хребта Омгон как фрагмент 
палеоаккреционной призмы. Пластины и блоки 
океанического генезиса, сформированные в кон
це юры -  раннем мелу, были “соскоблены” (off- 
scraping) с субдуцировавших океанических плит и 
совмещены с терригенными окраинно-континен
тальными альб-кампанскими отложениями.

4. Модель тектонической эволюции северо- 
восточной окраины Евразии представлена на рис.
5. В альбе начинается накопление терригенных 
отложений в палеожелобе, генетически связан
ном с субдукцией под Охотско-Чукотский вулка
нический пояс. В современной структуре окраи
ны отложения данного желоба известны в следу
ющих сегментах (см. рис. 5, А): Емраваам- 
Пикасьваямском [10, 12, 19], Омгонском (данное 
исследование), Северо-Охотском [15, 27], Запад
но-Сахалинском [15], меловом поясе Симанто 
[42]. В кампане Охотоморская плита приближа
ется к Евразиатской окраине [4] (см. рис. 5, Б), в 
реликтовом бассейне, разделяющем их, продол
жается терригенное осадконакопление. Охото
морское плато, по-видимому, являлось поднятием 
относительно поверхности океанического дна. 
Таким образом, терригенный материал с Еврази
атской континентальной окраины отлагался и во
круг восточного края Охотоморского блока (ме
ловой Западно-Камчатский бассейн).

5. Данные трекового датирования апатита по
казывают, что палеоаккреционная призма хребта 
Омгон была выведена на приповерхностный уро
вень (>4 км) в Маастрихте (около 70 млн. лет на
зад). Таким образом, к этому моменту завершил
ся процесс аккреции и комплексы хребта Омгон 
вошли в структуру континентальной окраины.
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Рис. 5. Тектоническая эволюция палеоокраины Евра
зии в мелу (по [4] с изменениями)
1 -  домеловая палеоокраина Евразии; 2 -  меловые 
вулкано-плутонические пояса (цифры в квадрате: I -  
Охотско-Чукотский, II -  Сихотэ-Алиньский); 3 -  ме
ловой желоб (цифры в кружках -  сегменты: 1 -  Емра- 
ваам-Пикасьваямский, 2 -  Омгонский, 3 -  Северо- 
Охотский, 4 -  Западно-Сахалинский, 5 -  Западно- 
Камчатский); 4 -  Охотоморская плита; 5 -  Западно- 
Камчатская микроплита; 6 -  островные дуги; 7 -  
предполагаемые трансформные разломы; 8 -  зоны 
субдукции

В позднем палеоцене в образования палеоаккре- 
ционной призмы внедрились силлы [14], это про
изошло на широте, близкой к современному по
ложению хребта Омгон [24].
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The Structure of the Cretaceous Accretionary Prism 
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Abstract— Investigation o f  rock complexes in the Omgon Range demonstrated that deposits o f various ages, 
originating from various geodynamic settings, were tectonically merged in its structure. Deposits o f the Middle 
Jurassic volcanic com plex that were formed in an oceanic and/or marginal marine environment occur as tec
tonic slices and blocks in the Albian-Campanian terrigenous matrix. This terrigenous complex was formed in 
a marginal continental environment. This allows interpreting the rock complexes o f the Omgon Range as a frag
ment of the Cretaceous accretionary prism, which originated from the offscraping of slices and blocks o f oce
anic rocks and their juxtaposition with marginal continental deposits. The accretionary prism was formed along 
with the subduction o f the Pacific paleoceanic plates under the Eurasian continental margin, which gave rise to 
volcanism within the Okhotsk-Chukotka belt. Accretionary prism formation ended during the Maastrichtian, 
approximately 70 Ma.
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П о данным теплового потока определен возраст (10 млн. лет) литосф еры  Африкано-Сицилийского 
порога (Центральное Средиземноморье), согласующийся с временем начала (12-10  млн. лет) актив
ной фазы  рифтогенеза, установленной по материалам бурения. Расчеты кинематики плит Цент
рального Средиземноморья указывают на резкое изменение вектора движения (с 308 на 341°) А ф 
риканской плиты по отнош ению к Евразиатской в интервале 10-0  млн. лет. Это вызвало усиление 
давления Европейского континента на Сицилийский блок, растяжение литосферы  по механизму 
“pull apart” Африкано-Сицилийского порога и образование системы Пантеллерийского, Мальтий
ского и Линосского грабенов. Анализ распределения теплового потока по профилю  Пантеллерий- 
ский грабен-Калабрийская дуга-Липарские (Эоловы ) острова позволяет предполагать существова
ние в районе острова Сицилия захороненного осадками ж елоба, что подтверждается сейсмологиче
скими и гравиметрическими материалами. В целом по геотермическим данным Калабрийская дуга 
является относительно близким аналогом островодужных систем М ирового океана. П о данным 
теплового потока рассчитана мощность литосферы  (105 км) в ю го-восточной части Адриатическо
го моря (Южная котловина), где кора утонена по сравнению с его северо-западной частью. Рассчи
танная мощность хорош о согласуется с мощ ностью литосферы  (90 -110  км), полученной по сейсмо
логическим материалам к северо-западу от Ю жной котловины. Э то указывает на единый генезис 
литосферы Адриатического моря в процессе ее растяжения и отрыва в м езозое от Африканского 
континента.

ВВЕДЕНИЕ
Данная статья является завершающей работой 

цикла, посвященного анализу геотермического 
режима и тектонического развития бассейнов 
Средиземного моря. В первой статье этого цикла 
рассматривалось Восточное Средиземноморье
[3] . Анализ данных теплового потока, тектониче
ского строения дна и других геолого-геофизичес
ких данных подтвердил представления об океани
ческой природе Левантийского и Ионического 
бассейнов и раннемезозойском раскрытии Вос
точного Средиземноморья. Во второй статье цик
ла, посвященной Западному Средиземноморью
[4] , было показано, что активная фаза рифтоге
неза в Алжиро-Прованском бассейне, по геотер
мическим данным, началась в начале-середине 
олигоцена. Для Тирренского моря по данным теп
лового потока был выполнен расчет скоростей 
раздвижения вдоль осей вулканических подвод
ных поднятий Маньяги, Вавилов и Марсили.

В данной статье рассматривается Центральное 
Средиземноморье, которое включает Африкано- 
Сицилийский порог, конвергентную границу -  
Калабрийскую дугу и Адриатическое море 
(рис. 1, 2). Африкано-Сицилийский порог вместе 
с Сицилией и Апеннинским полуостровом разде
ляет Средиземное море на Западный и Восточ

ный регионы. Развитие порога, начиная с поздне
го триаса до четвертичного времени, связано с не
сколькими фазами активного рифтогенеза на 
пассивной окраине Африканской плиты, сопро
вождавшегося интенсивным магматизмом [30]. 
Современное положение Калабрийской дуги 
обусловлено субдукцией в завершающий период 
закрытия океана Тетис (35 млн. лет) Африкан
ской плиты под Евразиатскую [43]. Адриатичес
кое море возникло в результате взаимодействия 
Апулийской и Евразиатской плит. Литосфера 
Адриатического моря в мезозое была частью 
Африканского континента.

Африкано-Сицилийский порог находится в 
преддуговой области Калабрийской дуги [19]. 
В обстановке растяжения континентальных бло
ков в тылу этой дуги происходило раскрытие 
Тирренского задугового бассейна, что типично 
для механизма образования задуговых бассейнов 
Мирового океана [4]. Поэтому возникает вопрос: 
какие причины вызвали рифтогенез во фрон
тальной (не тыловой) части Калабрийской дуги? 
Точный возраст образования литосферы Афри
кано-Сицилийского порога неизвестен. По геоло
гическим данным он определяется в весьма широ
ких пределах: миоцен-средний-поздний плиоцен 
[16, 25].
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Рис. 1. Карта геотермической изученности в районе Африкано-Сицилийского порога
1 -  точки измерений теплового потока и его плотность в мВт/м2 по: а -  [ 10], б -  [28], в -  [35], г -  [33]; 2 -  Калабрийская 
дуга; 3 -  уступы; 4 -  направление растяжения дна; 5 -  вулканы: а -  подводные, б -  надводные; 6 -  простирание геотер
мического профиля (см. рис. 3, б)

По разным представлениям рифтовая система 
Африкано-Сицилийского порога образовалась: 
как классический внутриконтинентальный рифт 
[31]; как внутриконтинентальный рифт, продви
гающийся от молодой окраинной впадины Тир
ренского моря [17]; как типичный “pull apart” бас
сейн [21,23]; как более сложная модель комбина
ции механизма “pull apart” и разломов сдвиговой 
природы [39]. В этих работах образование систе
мы грабенов связывается в целом с изменением в 
миоцене-полиоцене направления осей сжатия по
ля напряжения литосферы Африкано-Сицилий
ского порога. Однако причины изменения на
правления осей сжатия авторы не называют.

Калабрийская дуга не имеет глубоководного 
желоба, характерного для зон субдукции. Не вы
яснено, является ли эта дуга по своим геолого-ге
офизическим и геотермическим характеристи
кам аналогом островодужных систем Тихого оке
ана. До настоящего времени не определена 
мощность литосферы южной части Адриатичес
кого бассейна. В статье делается попытка реше
ния этих вопросов генезиса Центрального Среди
земноморья на основе анализа геотермических, 
геологических, кинематических и других геоло
го-геофизических данных.

АФРИКАНО-СИЦИЛИЙСКИЙ ПОРОГ
Центральная часть Африкано-Сицилийского 

порога (см. рис. 1) представлена системой дизъ
юнктивных структур, включающей Пантелле- 
рийский, Мальтийский, Линосский грабены и гра
бен Медина. Приафриканская и присицилийская 
области по сравнению с центральной частью Аф
рикано-Сицилийского порога характеризуются 
более спокойным геологическим развитием с 
преобладанием пликативных структур, продол
жающихся в прилегающей суше.

К осевой зоне Африкано-Сицилийского поро
га тяготеют магнитные аномалии, обусловлен
ные магматическими интрузиями миоцен-четвер- 
тичного времени [30]. Вдоль центральной части 
порога зафиксирована региональная положи
тельная аномалия Буге (до 80 мГал), что указыва
ет на утонение коры в процессе растяжения [8]. 
По сейсмическим данным, осадочные породы 
Африкано-Сицилийского порога подразделяют
ся на три возрастные группы: плиоцен-четвер- 
тичную (скорости продольных волн 2-3 км/с), 
третичную (3-4.5 км/с) и мезозойскую (5.5-6.2 км/с) 
[36]. Мощность плиоцен-четвертичных отложе
ний в центральной части достигает 800-1400 м.
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Рис. 2. Карта геотермической изученности в районе 
Адриатического моря
1 -  точки измерения теплового потока и его плот
ность, в мВт/м2 по: а -  [28], б  -  [29], в -  [ 11]; 2 -  Кала
брийская дуга; 3 -  уступы; 4 -  разломы; 5 -  сдвиги; 6 -  
границы структурных зон; 7 -  изобата, в км; 8 -  вул
каны

Эти отложения подстилаются верхним миоценом 
(эвапориты). Общая мощность осадочного чехла 
составляет 5000-6000 м. Утонение коры в Афри
кано-Сицилийском пороге подтверждается сейс
мическими исследованиями. Минимальная мощ
ность коры в районе грабенов составляет 20 км и 
возрастает до 40 км по направлению к Африке и 
Сицилии. Кровля кристаллического фундамента

q, мВт/м2

q, мВт/м2

— 1------------- I-------- ----------------------1---------------I----------
1000 500 1 0 1 500 1000 км

Пантеллерийский Район Район Липарских 
грабен желоба о-вов

Рис. 3. Распределение теплового потока по профи
лям: а -  океанический склон-район Японского жело- 
ба-Японское море, б -  Пантеллерийский грабен-рай
он предполагаемого желоба-Липарские острова 
(см. рис. 1)

здесь соответствует скоростям продольных волн 
6.1-6.5 км/с, а граница Мохо -  8.0-8.2 км/с.

Магматические породы грабенов Африкано- 
Сицилийского порога по содержанию редкозе
мельных элементов относятся к базальтоидам ти
па Т- и P-MORB [23].

В распределении теплового потока в Африка
но-Сицилийском пороге прослеживается четкая 
зональность. На рис. 3, б приведен сводный гео
термический профиль из работы [9]: Пантелле
рийский грабен -  район к северо-востоку от гра
бена -  остров Сицилия -  Липарские острова (про
стирание профиля см. на рис. 1). Средняя 
(фоновая) величина теплового потока в районе 
Пантеллерийского грабена (94 ±21 мВт/м2) при
мерно в 1.5 раза выше среднепланетарной и в
2.5 раза выше фона абиссальных котловин Миро
вого океана (40 мВт/м2). Тепловой поток, обус
ловленный радиогенной теплогенерацией (1.4 х 
х 10~3 мВт/м3) осадочного слоя Пантеллерийского 
грабена мощностью 6 км, составляет ~10 мВт/м2; 
тепловой поток, обусловленный теплогенераци
ей (1.5 х 10~3 мВт/м3) его гранитного слоя, мощно
стью 10 км, равен ~15 мВт/м2. В примыкающем к 
Сицилии районе, включающем впадину Джела, 
средняя величина теплового потока, равная 55 ± 
± 10 мВт/м2, близка среднепланетарной (60 мВт/м2).



Таблица 1. Конечные полюсы вращения Африканской и Евразиатской плит

Н ом ер
аномалии

Возраст, 
млн. лет

А Ф Р/С АМ Источ-
ник

САМ /ЕВР Источ-
ник

А Ф Р/ЕВ Р

С.Ш . В.Д. градус1 С.Ш . В.Д. градус1 с.ш. В.Д . градус1

5 10.43 79.0 77.95 -2 .41 [32] 68.0 137.0 2.50 [41] 3.17 -1 2 .4 2 -0 .8 1
6 20.23 79.5 37.84 -5 .2 9 [32] 68.0 138.2 4.75 [41] 19.78 -1 3 .4 0 -2 .3 1

13 34.82 76.4 7.12 -9 .81 [32] 68.0 129.9 7.78 [41] 26.21 -2 0 .8 6 -5 .1 4
21 48.51 75.5 -4 .8 3 -1 5 .3 2 [32] 67.1 137.28 10.94 [41] 30.04 -1 7 .9 3 -9 .1 7

Примечание к табл. 1 ,2 :1 -  угол поворота, положительным считается вращение против часовой стрелки; 2 -  азимут и линей
ная скорость движения рассчитаны для точки с координатами 35° с.ш., 10° в.д.; 3 -  мгновенная скорость АФР/ЕВР по [27]. 
АФР -  Африканская плита; EBP -  Евразиатская плита; САМ -  Северо-Американская плита.

Средняя величина теплового потока на острове 
Сицилия мала и составляет 36 ± 6 мВт/м2, в то вре
мя как в районе Липарских островов она достига
ет 132 ± 44 мВт/м2.

Для определения по геотермическим данным 
возраста дна и мощности литосферы Пантелле- 
рийского грабена по методу [7] была найдена из 
уравнения (1) мощность осадочной толщи грабе
на без процесса уплотнения осадков под действи
ем литостатического давления. Уравнение (1) ре
шается методом итераций:

уравнения теплопроводности для геотермической 
модели образования океанического дна [24]:

2 2

t = h l l  = к /q2 = 23.2 X 104/q2, (2)
пщ

где t -  возраст литосферы, млн. лет; X, = 3.2 Вт/м К -  
коэффициент теплопроводности вещества лито
сферы; Та = 1350°С -  температура астеносферы; 
а = 7.8 х 10~7 м2/с -  коэффициент температуропро
водности вещества мантии; q -  тепловой поток, 
мВт/м2.

Z , =  Z , - - ^ [ e
-fc (Z „-Z |) -fcz„- е

-KZ,
), (1)

где Z,\ -  мощность нижнего слоя осадков без эф
фекта давления вышележащего слоя; Zi -  мощ
ность нижнего слоя осадков; nm -  пористость 
осадков на дне; К -  параметр уплотнения осадков;
Zn -  мощность всей осадочной толщи.

Как было отмечено выше, мощность осадоч
ной толщи Пантеллерийского грабена достигает
6 км. Тогда для Zn = 6 км, Zi = 2 км, = 0.6, К = 
= 0.45 км-1 получим Z = 4 км. Следовательно, об
щая мощность осадков Пантеллерийского грабе
на без учета литостатического давления состави
ла бы приблизительно Z = Zn -  Zi + Ъх = 8 км.

Подставляя в соотношение (2) значение ман
тийного теплового потока 150 мВт/м2, найдем 
возраст литосферы грабена, который составит 
10 млн. лет. Полученный возраст хорошо согла
суется со временем начала (12-10 млн. лет назад) 
активной фазы вулканизма, установленной по 
данным бурения и указывающей на начало риф- 
тогенеза в Африкано-Сицилийском пороге [30].

Африкано-Сицилийский порог расположен 
вблизи зоны субдукции Африканской плиты под 
Калабрийскую островную дугу. С целью изуче
ния влияния взаимодействия Европы и Африки 
на структуру порога нами были рассчитаны век
торы движения Африканской плиты по отноше
нию к неподвижной Евразии, начиная с эоцена до 
настоящего времени. Конечные полюсы враще
ния плит Северной Атлантики: Африканской, Се
веро-Американской и Евразиатской, задейство
ванные в расчетах, приводятся в таблице 1 [32,41].

Для Z = 8 км мантийный тепловой поток Пан
теллерийского грабена, скорректированный на 
осадконакопление согласно [6], равен 150 мВт/м2. 
Это указывает на высокий геотермический ре
жим данной структуры.

Используя полученное значение мантийного 
теплового потока, можно оценить возраст литосфе
ры Пантеллерийского грабена, применив решение

Полученные на основании данных таблицы 1 
дифференциальные полюсы вращения, а также 
величины и азимуты векторов и линейных скоро
стей Африканской платы относительно Еврази
атской в расчете на точку с координатами 
35° с.ш., 10° в.д. помещены в таблицу 2. Полюс 
мгновенного движения Африканской плиты от
носительно Евразиатской для современности за
имствован из работы [27].



Таблица 2. Дифференциальные полюсы вращения, линейные скорости и азимуты векторов движения Африкан
ской плиты относительно Евразии

Номера
аномалий

Возраст, 
млн. лет

АФ Р/ЕВ Р Угловая 
скорость, 

град у с/млн. лет

А зимут2,
градусы

Линейная
скорость2,

см/годс.ш. В.Д. градус1

о3 0 21.0 - 2 0 .6 0.13 341 0.73
5 -0 1043-0 3.17 -1 2 .4 2 0.81 0.078 308 0.53
6 -5 2023-1043 28.36 -1 3 .7 8 1.55 0.158 348 0.64

13-6 3482-2023 31.31 -2 7 .1 6 2.89 0.198 4 1.14
21-13 4851-3482 34.48 -1 3 .4 5 4.07 0.297 5 1.09

Примечание к таблице 2 см. на табл. 1.

По нашим расчетам, вектор движения Африки 
относительно Европы с эоцена (азимут 5°) плавно 
вращается против часовой стрелки вплоть до позд
него миоцена (азимут 348°), продолжая какое-то 
время то же вращение в позднем миоцене-плио
цене, достигал при этом азимута 308° (см. табл. 2).

Но уже азимут мгновенного движения (за послед
ние 3 млн. лет) согласно модели NUVEL-1 [27] со
ставляет 341° (рис. 4), а по другим данным [15] -  
15°. Это говорит о том, что в течение последних 
10 млн. лет произошло резкое изменение вектора 
движения Африки относительно Европы (по ча-

6° 10° 14° 18° в.д.

Рис. 4. Геодинамическая схема образования Африкано-Сицилийского порога
1 -  разломы; 2 -  разломы неоген-четвертичного возраста; 3 -  векторы взаимодействия Африканской и Евразиатской 
плит; 4 -  сдвиги; 5 -  направление напряжения оси сжатия; 1,2 и 4 по [22]



совой стрелке) минимум на 33°, что не могло не 
сказаться на напряженном состоянии литосферы 
Африкано-Сицилийского порога, который нахо
дился поблизости от зоны субдукции Калабрий
ской дуги. По нашим представлениям, именно это 
драматическое событие в кинематике движения 
плит Средиземноморского региона является при
чиной изменения поля напряжений района и фор
мирования системы рифтов по модели механизма 
“pull apart” [21], когда в обстановке регионально
го сжатия литосферы образуются сколовые раз
ломы, движения блоков по которым создают ус
ловия ее локального растяжения.

Таким образом, кинематические расчеты ука
зывают, что в позднем миоцене изменившийся 
вектор взаимодействия Африканской и Еврази- 
атской плит вызвал изменение поля осей напряже
ния в Африкано-Сицилийском пороге и создал ус
ловия для образования системы грабенов. Это хо
рошо согласуется с оценкой возраста литосферы, 
полученной выше по геотермическим данным.

Из общего уравнения теплопроводности мож
но получить зависимость между мощностью ли
тосферы и временем ее остывания [2, 37]:

Н, = (Ts/Ta)Vjtat = 1.6 х ю '3Tat = 7.8 Vt, (3)

где Hi -  мощность литосферы, км; Ts/Ta = 
= 1 2 0 0 /1 3 5 0 °С  -  отношение температур солидуса 
и ликвидуса базальтов мантии; а = 7.8 х lÔ 7 м2/с -  
температуропроводность вещества литосферы; 
t -  возраст литосферы, млн. лет.

Подставляя в уравнение (3) возраст дна, 
10 млн. лет, определенный по данным теплового 
потока, получим мощность литосферы Пантел- 
лерийского грабена, равную 25 км. Как отмеча
лось выше, мощность коры здесь составляет 
20 км. Это указывает на утонение, вследствие 
процессов рифтогенеза, литосферы грабена и 
близость к его поверхности астеносферного ма
териала.

Таким образом, активная фаза рифтогенеза в 
Африкано-Сицилийском пороге началась, по гео
термическим данным, 10 млн. лет назад, что хоро
шо согласуется с геологическими данными [30]. 
Образование грабенов в осевой зоне Африкано- 
Сицилийского порога связано с изменением на
пряженного состояния его литосферы, вызвав
шего растяжение дна по механизму “pull apart” в 
процессе вращения в позднем миоцене против ча
совой стрелки вектора взаимодействия Африкан
ской и Европейской плит.

КАЛАБРИЙСКАЯ ДУГА 
И АДРИАТИЧЕСКОЕ МОРЕ

Калабрийская дуга (см. рис. 1, 2) проходит че
рез Атласские горы, Тунисский пролив, Сици
лию, вдоль юго-восточного побережья Калабрии 
и далее через Апеннинский полуостров вдоль Ад
риатического моря [16,38]. Как отмечалось рань
ше, дуга не имеет глубоководного желоба, харак
терного для зон субдукции Мирового океана. На
пример, в систему структур Алеутской островной 
дуги (Тихий океан) входит желоб с глубиной око
ло 7000 м, при этом превышение океанической 
части дна над осью желоба составляет 2000 м, а 
угол наклона океанического склона составляет 
28° [40]. Угол падения зоны Заварицкого-Беньо- 
фа под Алеутской дугой на глубине свыше 100 км 
в среднем равен 68° [26]. Аномалии Буге поля силы 
тяжести при приближении в северо-западном на
правлении к Алеутскому желобу имеют высокий 
отрицательный градиент, примерно 1 мГал/км [5].

Выделенная по сейсмологическим данным под 
Калабрийской дугой зона Заварицкого-Беньофа 
прослеживается до глубин 500 км и наклонена в 
районе Липарской (Эоловой) островной дуги 
(Тирренское море) под углом 64° [44]. Это очень 
близко по величине к углу падения (68°) анало
гичной зоны под Алеутской дугой. Кроме того, 
отрицательный градиент аномалии Буге при дви
жении в северо-западном направлении к Калаб
рии практически равен градиенту в районе Алеут
ского глубоководного желоба (1 мГал/км) [8, 22]. 
Все это указывает на существование в районе Ка
лабрии засыпанного осадочным материалом же
лоба, характерного для зон субдукции.

Как уже упоминалось ранее, на рис. 3, б приве
дено распределение теплового потока по сводно
му профилю, пересекающему Пантеллерийский 
грабен, Калабрийскую дугу, остров Сицилия и 
Липарские острова [9]. Кривая, осредняющая 
тепловые потоки на этом профиле, в целом напо
минает аналогичную кривую (см. рис. 3, а) типич
ного профиля через глубоководный желоб, ост
ровную дугу и задуговой бассейн в Мировом океа
не [45]. Однако уровень геотермической кривой на 
участке Африкано-Сицилийского порога (крайняя 
левая часть рисунка) составляет 90 мВт/м2, что 
примерно в два раза больше, чем на рис. 3, а.

Выше было показано, что растяжение дна не в 
тыловой (как обычно в океанах), а во фронталь
ной части Калабрийской дуги, начавшееся при
близительно 10 млн. лет назад, происходило 
вследствие резкого изменения поля напряжений 
между Пелагеаническим и Сицилийским блоками 
из-за вращения по часовой стрелке вектора сбли
жения Африки с Евразией в позднем миоцене. 
Это привело к образованию в условиях сжатия



крупных разломов, между которыми в централь
ной части Африкано-Сицилийского порога воз
никли растягивающие усилия (механизм "pull 
apart”) и появились грабены с утоненной конти
нентальной корой. Увеличенный тепловой уро
вень по сравнению с рис. 3, а обусловлен здесь 
близостью к поверхности дна Африкано-Сици
лийского порога астеносферного слоя.

Однако следует отметить, что средняя величи
на теплового потока между Пантеллерийским гра
беном и островом Сицилия составляет 55 мВт/м2. 
Это примерно равно уровню среднего теплового 
потока (50 мВт/м2) океанического склона Япон
ского желоба на рис. 3, а.

Понижение уровня теплового потока на про
филе в районе острова Сицилия указывает на су
ществование в юго-западной части острова захо
роненного осадками желоба. Это подтверждается 
как характером распределения гравитационных 
аномалий Буге у юго-западной части Сицилии, 
так и отрицательной аномалией (до 100 мГал) в 
центральной части острова [22]. Относительно 
низкие значения теплового потока (до 34 мВт/м2 
в северо-восточной части Сицилии) могут опреде
ляться охлаждающим эффектом литосферы по
гружающейся плиты в Калабрийской зоне суб- 
дукции.

Таким образом, Калабрийская дуга, несмотря 
на специфические особенности ее тектоническо
го строения, является по своим геотермическим 
характеристикам относительно близким анало
гом островодужных систем Мирового океана.

Существуют разные мнения о времени растя
жения и отделения Апулийской (Адриатической) 
плиты от Африки: триас-ранний лейас, поздний 
триас, ранний мел [18,20]. Столкновение Апулий
ского выступа с Европой привело к формирова
нию в миоцене складчатых сооружений Апеннин, 
Альп, Динарид и Эллинид [16, 18,43].

Адриатическое море (см. рис. 2) по характеру 
рельефа дна представляет мелкий (до 300 м) асим
метричный прогиб, юго-восточная часть которо
го образует Южную котловину с максимальной 
глубиной 1230 м [8]. По сейсмическим данным, 
мощность осадочного чехла в северной части Ад
риатического моря достигает 15 км, а мощность 
плиоцен-четвертичных отложений превышает 
3000 м. В центральной части Южной котловины 
мощность плиоцен-четвертичного комплекса со
ставляет 700-1000 м, а третичного 1200-1400 м. 
Мощность земной коры в северной части Адриа
тического моря не менее 40 км, а в южной части 
около 30 км.

Адриатическое море характеризуется спокой
ным магнитным полем с отдельными аномалиями

до 100-150 нТл, что может быть связано с конти
нентальным строением коры [8].

В северной части Адриатического моря преоб
ладают отрицательные аномалии поля силы тя
жести в редукции Буге и свободном воздухе (до 
100 мГал), что предполагает субконтинентальное 
строение коры [42]. Южная часть бассейна харак
теризуется в основном региональной положи
тельной аномалией Буге до 60 мГал и отрицатель
ной аномалией в свободном воздухе 40-60 мГал 
[1, 34]. Это указывает на то, что кора южной час
ти Адриатического моря утонена по сравнению с 
его северной частью.

Тепловой поток, измеренный в Южной котло
вине Адриатического моря, достаточно диффе
ренцирован, изменяясь от 36 до 104 мВт/м2 (см. 
рис. 3). Глубоководная часть котловины характе
ризуется низкими значениями теплового потока 
(36-52 мВт/м2), в то время как в других частях 
котловины встречаются высокие значения (83,92 
и 104 мВт/м2). В целом измеренный средний теп
ловой поток котловины (59 ± 23 мВт/м2) невысок 
и очень близок к фоновому значению Земли 
(60 мВт/м2). Используя измеренный тепловой по
ток, можно оценить мощность литосферы южной 
части Адриатического моря.

Как отмечалось выше, территория современ
ного Адриатического моря в мезозое была час
тью Африканской плиты. Кору Адриатического 
моря относят к субконтинентальному типу [42]. 
Поэтому при расчете мощности литосферы сле
дует применить соотношение (4) для стационар
ного источника тепла на границе литосфера-ас
теносфера для коры континентального генезиса 
[13, 14]:

Н, = A,Ts/(qt- q r) = A,,Ts/qm, (4)

где Hj -  мощность литосферы в м ;^  -  теплопро
водность литосферы в Вт/мК; Ts -  температура 
солидуса базальтов мантии, равная 1200°С; q -  
тепловой поток в мВт/м2: qt -  измеренный, q,. -  ра
диогенный, qm -  мантийный.

Принимая во внимание субконтинентальное 
строение дна Адриатического моря, среднее зна
чение теплопроводности литосферы можно най
ти по формуле [12]:

X, = V ( l - C eT), (5)

здесь Ао -  теплопроводность верхнего слоя ман
тии; Се -  экспериментальная константа; Т -  сред
няя температура мантии.

При Ао = 2.5 х 103 Вт/м К, Се = -0.25 х lO"3 С-1 и 
Т = 600°С А, = 3 Вт/м К.



Для осадочного слоя Южной котловины мощ
ностью 2 км с теплогенерацией 1.4 х 10-3 мВт/м3 и 
гранитного слоя мощностью 15 км с теплогенера
цией 1.5 х 10-3 мВт/м3 cjj. = 25 мВт/м2, а %  = qt -  q,. = 
= 59 -  25 = 34 мВт/м2.

Тогда из соотношения (4) получим мощность 
литосферы, которая составит здесь 105 км, что 
примерно равно средней мощности литосферы 
(90-110 км), полученной по сейсмологическим 
данным к северо-западу от котловины [42]. Сле
довательно, рассчитанная по геотермическим 
данным мощность литосферы практически равна 
мощности литосферы в северо-западной части 
Адриатического моря, несмотря на утонение ко
ры, подстилающей Южную котловину. Это ука
зывает на то, что северная и южная части лито
сферы Адриатического моря были сформирова
ны в единой структуре.

ВЫВОДЫ
1. Определены по данным теплового потока 

возраст и мощность литосферы центральной час
ти Африкано-Сицилийского порога в Пантелле- 
рийском грабене. Полученный возраст (10 млн. 
лет) хорошо согласуется с данными бурения, на ос
новании которых активная фаза рифтогенеза в Аф
рикано-Сицилийском пороге началась 12-10 млн. 
лет назад. Определенная мощность литосферы 
(25 км) указывает на ее значительное утонение 
вследствие процессов рифтогенеза и близость к 
поверхности дна астеносферного материала.

2. Проведены расчеты кинематики движения 
Африканской плиты по отношению к Европе с 
эоцена до современности. Драматическое изме
нение в позднем миоцене направления вектора 
движения Африка/Европа на 33° (с 308 на 341°) 
резко изменило поле напряжений литосферы 
Африкано-Сицилийского порога и привело к об
разованию (омоложению) крупных разломов ска
лывания, между которыми возникли по механиз
му “pull apart” Пантеллерийский, Мальтийский, 
Лионский грабены. С этими выводами согласует
ся оценка возраста литосферы (10 млн. лет) Пан- 
теллерийского грабена, определенного по гео
термическим данным.

3. Выполнен анализ распределения теплового 
потока по профилю Пантеллерийский грабен- 
Калабрийская дуга-остров Сицилия-Липарские 
острова. Повышенный уровень геотермической 
кривой в районе Пантеллерийского грабена по 
сравнению с системой желоб-дуга-окраинное 
море Мирового океана (примерно в 2 раза) обус
ловлен близостью астеносферного выступа к по
верхности дна в Африкано-Сицилийском пороге. 
Понижение уровня теплового потока в районе ос
трова Сицилия указывает на существование здесь

захороненного осадками желоба, что подтверж
дается сейсмологическими и гравиметрическими 
данными. В целом по геотермическим данным 
Калабрийская дуга является относительно близ
ким аналогом островодужных структур океанов.

4. Рассчитана по данным теплового потока 
мощность литосферы (105 км) в юго-восточной 
части Адриатического моря, в Южной котловине, 
характеризующейся значительным утонением 
коры по сравнению с северо-западной частью. 
Рассчитанная мощность хорошо согласуется с 
мощностью литосферы (90-110 км), полученной 
по сейсмологическим данным к северо-западу от 
котловины. Это указывает на единый генезис ли
тосферы Адриатического моря в процессе ее рас
тяжения и отрыва в мезозое от Африканского 
континента.

Работа выполнена при поддержке РФФИ. 
Грант № 01-05-64056.
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A bstract— Using the heat flow data available the lithosphere o f the African-Sicilian threshold (Middle Medi
terranean region) was dated 10 Ma, the age compatible with the beginning o f the active rifting phase (12-10  Ma) 
established from drilling data. The calculations o f the kinematics o f the Central Mediterranean plates suggest 
an abrupt change in the movement direction o f the Central Mediterranean plates (from 308 to 341°) relative to 
the African plate during a time interval o f 10-0 Ma. This caused the growth o f the pressure o f  the European 
continent on the Sicilia block, the pull-apart extension o f the lithosphere in the region o f the African-Sicilian 
threshold, and the formation o f the Pantelleria, Malta, and Linosa grabens. Analysis o f the heat flow  distribution 
along the Pantelleria graben-Calabrian arc-Lipari (Eolian) Islands suggested the existence o f a trench, buried 
under the sediments in the area o f the Sicily Island, the fact confirmed by seism ological and gravity data. Gen
erally, the heat flow data suggest the Calabrian arc to be a close analog o f the World Ocean island-arc systems. 
Based on the heat flow data, the thickness o f the lithosphere was calculated to be 105 km in the southeastern 
part o f  the Adriatic Sea (South Basin), where the crust is thinner compared to its northwestern part. The calcu
lated thickness agrees with the thickness of the lithosphere (90-110 km) obtained from seism ological data 
northwest o f the Southern Basin. This suggests the invariable genesis o f the Adriatic Sea lithosphere in the 
course o f its extension and detachment from the African continent in the M esozoic time.
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36-ое ТЕКТОНИЧЕСКОЕ СОВЕЩАНИЕ МЕЖВЕДОМСТВЕННОГО 
ТЕКТОНИЧЕСКОГО КОМИТЕТА ПРИ ОНЗ РАН

Очередное 36-ое тектоническое совещание 
“Тектоника и геодинамика континентальной ли
тосферы” было проведено Межведомственным 
тектоническим комитетом при ОНЗ РАН в пери
од с 4 по 7 февраля 2003 г. В организации Совеща
ния принимали участие Геологический институт 
РАН, Геологический факультет МГУ им. М.В. Ло
моносова и Тектоническое общество России. 
В работе Совещания приняли участие более 
350 ученых России и стран СНГ.

В соответствии с тематикой Совещания приори
тет был отдан докладам, посвященным обобщени
ям по региональной тектонике континентов, моде
лям строения и развития коры и литосферы различ
ных типов тектонических элементов: складчатым 
поясам, осадочным бассейнам, платформам, зо
нам перехода континент-океан, анализу строения 
областей древнего и современного орогенеза, бы
ли отражены результаты моделирования и геоло
го-геофизической интерпретации тектонических 
структур регионального уровня и т.д.

На пленарных заседаниях было заслушано 
24 доклада. Ряд докладов был посвящен моделиро
ванию процессов мантийной конвекции. Н.Л. Доб- 
рецовым, А.Г. Кирдяшкиным и А.А. Кирдяшки- 
ным было проведено экспериментальное и теоре
тическое моделирование влияния зон субдукции 
на конвективный теплообмен и структуру тече
ния в астеносфере, нижней мантии и внешнем яд
ре, по результатам которого выявлено, что зако
номерности формирования конвективных тече
ний в астеносфере под континентом и океаном 
одинаковы, но мощности астеносферы и размеры 
ячеек различаются. Зоны субдукции не влияют 
на нижнемантийную конвекцию, но существенно 
сказываются на гидродинамической структуре 
мантийных течений. Влияние их на температур
ные условия на границе ядро-мантия проявляется 
через нисходящие нижнемантийные потоки.

Численное моделирование глобальной эволю
ции Земли на протяжении 4 млрд, лет проведено 
Л.И. Лобковским и В.Д. Котелкиным в рамках 
разработанной авторами модели термохимичес
кой мантийной конвекции. Показано, что развитие 
мантийной конвекции имеет импульсно-цикличес
кий характер, при котором всплески геодинамиче- 
ской активности могут быть отождествлены с на

чалом развития очередного суперцикла Вилсона. 
Полученная теоретическая кривая довольно точ
но совпадает с хронологическими этапами геоло
гической истории Земли: существованием и рас
падом эпиархейского (2.6-2.3 млрд, лет назад) и 
эпипалеопротерозойского (1.65-1.35 млрд, зет 
назад) суперконтинентов, а также со времене су
ществования и распада Родиния (1.0-0.8 млрд, лет 
назад) и Пангеи (320-200 млн. лет назад).

Несколько докладов было посвящено современ
ной геодинамике континентальной литосферы. 
В их числе доклад Ю.Г. Гатинского и Д.В. Рундкви- 
сга “Современная геодинамика Евразии по ре
зультатам спутниковых измерений”, в котором 
авторы представили новейшие данные спутнико
вых измерений в системах GPS, DORIS, VLBI, SLR 
по программам ITRF, APRGP, IGS и NEDA. При
ведены и проанализированы многочисленные 
данные о направлении векторов и скоростям аб
солютного перемещения отдельных блоков этого 
континента.

Процессы плюмообразования и воздействие 
мантийных плюмов на континентальную лито
сферу обсуждались в докладах Ю.С. Геншафта и 
А.Я. Салтыковского, Ф.П. Митрофанова, А.Ф. Гра
чева.

Ю.С. Геншафтом и А.Я. Салтыковским на 
примере Исландии и Байкало-Монгольского ре
гиона был проведен анализ соотношения рифто- 
генеза и тектогенеза под влиянием мантийных 
плюмов.

На основе анализа комплекса геолого-геофи
зических данных и петрогеохимических особен
ностей новейшего вулканизма Паннонского бас
сейна А.Ф. Грачевым сделан вывод о том, что ос
новные черты его современной глубинной 
структуры (тонкая кора, высокий разогрев лито
сферы, пониженные скорости продольных сейс
мических волн в верхней мантии) могут быть 
объяснены только в рамках модели всплывающе
го мантийного плюма, вызывающего растяжение 
литосферы.

Проблеме выявления палеоплюмов в пределах 
Кольской провинции Балтийского щита посвятил 
свой доклад Ф.П. Митрофанов. К магматическим 
образованиям плюмового происхождения авто
ром отнесены: позднеархейские щелочные грани



ты и сиениты с карбонатитами, палеопротеро- 
зойские щелочные базиты, щелочные и рапакиви 
граниты, раннепалеопротерозойские вулканиты 
и расслоенные интрузии базит-ультрабазитового 
состава, а также разнообразные палеозойские 
щелочные породы с карбонатитами и кимберли
тами. Все формации обладают богатой промыш
ленной минерализацией. Автором предложена 
группа индикаторных признаков древнего плю- 
мового магматизма, в числе которых: большой 
ареал распространения, структурная автоном
ность, анорогенность, наличие геохимических 
мантийных меток, антидромность рядов магмати
ческих пород и т.д.

На Секции “Области палеозойской складчато
сти” состоялось восемь докладов, в основном по
священных Уралу.

Длительная и сложная история формирования 
метаморфических комплексов зоны Уралтау рас
смотрена в докладе С.Г. Самыгина с соавторами. 
Впервые обосновано выделение активной конти
нентальной окраины Восточно-Европейского па
леоконтинента в доордовикское время (венд-кем
брий). Доказывается, что становление максютов- 
ского эклогит-глаукофансланцевого комплекса 
произошло в результате позднекадомкой субдук- 
ции под вулканическую дугу на краю палеоконти
нента, а заключительная фаза высокобарическо
го метаморфизма в конце раннего девона была 
связана с глубинными надвигами и сдвигами в об
становке трансформной окраины.

Новые данные о строении Северо-Сосьвин- 
ского района были представлены К.С. Ивано
вым. Наибольший интерес вызвало выделение 
триасового грабена, близкого по строению к Че
лябинскому грабену Южного Урала.

Обстоятельная петрохимическая характерис
тика раннекаменноугольных вулканитов Южно
го Урала и Зауралья была дана Ал.В. Тевелевым 
и др. Авторами показано постепенное смещение 
во времени начала раннекаменноугольной вулка
нической деятельности на Восточном склоне 
Урала с запада на восток; по геохимическим кри
териям проанализирована геодинамическая при
вязка вулканитов различных зон, предложена ки
нематическая модель смещения зон вулканизма.

В докладе М.Л. Коппа и Е.Ю. Егорова “Новей
шее поле деформаций Южного Урала” вызвал 
интерес вывод о важнейшей роли сдвигов в фор
мировании новейших деформаций Южного Урала.

В докладе Н.Л. Добрецова и др. “Ордовикская 
структура и модель эксгумации UHP-HP пород 
Кокчетавского региона” обсуждались модели 
формирования (540-520 млн. лет) и эксгумации 
(518-510 млн. лет) алмазсодержащих пород сверх
высоких давлений. В основе модели -  погружение

и выведение по кембрийской зоне субдукции вул
каногенных образований, офиолитов и фрагмен
тов Кокчетавского микроконтинента. Вопросы и 
возражения слушателей вызвали все три состав
ных части модели: 1 -  быстрое погружение кон
тинентального блока на глубину 160-200 км при 
субдуцировании вряд ли возможно, поскольку 
этот блок должен был играть роль “поплавка”; 2 -  
выплавление гранитной магмы на глубине 160 км 
невозможно в принципе; 3 -  сомнителен быстрый 
подъем (эксгумация) метаморфизованных бло
ков вдоль той же “работающей” зоны субдукции.

На секции “Зоны перехода континент-океан” 
было сделано восемь докладов. На основе анали
за томографических и сейсмических данных и 
данных по распределению теплового потока в 
Охотском море Е.А. Константиновской, А.В. Гор
батовым и Г.М. Ивановым реконструирована “за
мороженная” древняя зона субдукции, которая, 
вероятно, была связана с Охотско-Чукотским 
вулканогенным поясом.

В докладе В.Н. Вадковского, В.С. Захарова, 
Н.В. Лубнинной “Аккреционная тектоника и 
фрактальные характеристики террейнов” была 
сделана попытка количественной оценки процес
са аккреции террейнов. Для анализа использова
лись цифровые международные карты террейнов 
Северной Циркум-Пацифики, а в расчетах -  пара
метры террейнов: площадь, периметр, возраст и 
время аккреции. Основные результаты: 1) установ
лено самоподобие форм террейнов; 2) фрактальная 
размерность террейнов СВ России (<d = 1.377), За
падной Аляски (<d = 1.202) и др.

В докладе М.В. Лучицкой, О.Л. Морозова, 
С. А. Паланджяна “Раннемеловая плагиогранитная 
формация хребта Пекульней -  продукт низкокали
евого гранитоидного магматизма во фронтальной 
части ГТекульнейского сегмента Пекульнейско- 
Золотогорской палеоостроводужной системы 
(Центральная Чукотка) на региональном приме
ре рассмотрены строение, состав и происхождение 
продуктов кислого магматизма во фронтальных ча
стях островных дуг. Обсуждены три возможные мо
дели: 1) плавление гетерогенного фундамента 
фронтальной части дуги при активном участии 
восходящего потока флюидов из субдуцируемой 
плиты; 2) дифференциация толеит-базальтовых 
расплавов, источником которых служила исто
щенная часть мантийного клина; 3) частичное 
плавление субдуцированной коры и осадочных 
отложений в основании аккреционной призмы.

Доклад Г.Л. Кирилловой, Т. Саксан, К. Исида, 
Т. Козан, Т. Ота, Н. Исида посвящен особеннос
тям строения континентальной окраины Приаму
рья. Особенности размещения осадочных отложе
ний, покровно-надвиговых структур, зон тектони



ческого меланжа и олистостромов позволили 
предложить модель с механизмом углового тече
ния аппретированного материала.

Сенция “Строение и история становления 
платформ, понтинентов, супернонтинентов” бы
ла, пожалуй, наиболее прупной на совещании. 
В ее работе участвовало ополо 80 человеп (заслу
шано 17 донладов). Большинство донладов было 
посвящено анализу строения и истории формиро
вания пратонов и супернонтинентов.

Н.А. Божпо проведен анализ цикличности в 
образовании и распаде супернонтинентов для 
4 млрд, лет геологичеспой истории. Выделено де
сять супернонтинентальных циклов. Цикл вклю
чает супернонтинентальный период длительнос
тью 160 млн. лет (начальная стадия -  интеграция, 
амальгамация континентальных масс, поздняя 
стадия -  рифтогенез) и межсуперконтиненталь- 
ный период, 235 млн. лет, когда происходит фраг
ментация суперконтинента, которая сменяется их 
локальной агломерацией. Предположено, что об
щей причиной являются трансляционные смеще
ния оболочек вследствие гравитационных взаи
модействий небесных тел.

М.В. Минц, рассматривая эволюцию палео- 
протерозойского суперконтинента, показал, что 
ювенильные ассоциации сосредоточены в мо
бильных поясах двух типов. 1) Вулканогенно-оса
дочные и вулкано-плутонические пояса низкой 
степени метаморфизма, которые представляют 
собой палеосутуры. В них преобладают ассоциа
ции океанического и островодужного типов, а 
также террейны океанического, островодужного 
и задугового типов, амальгамированные к конти
нентальным окраинам. 2) Гранулито- гнейсовые 
пояса, связанные с активностью плюмов, про
явившейся во внутриплитном магматизме, обра
зовании рифтогенных депрессий, высокотемпе
ратурном метаморфизме нижне- и среднекоро
вых ассоциаций. Эволюция поясов обоих типов 
завершилась процессами надвигообразования в 
обстановке коллизии. В истории палеопротеро
зоя выделяется пять периодов, в которых супер- 
плюмы сменялись тектоноплитной системой, а на 
завершающем этапе эволюции -  анорогенным 
магматизмом.

Тектоническое районирование Сибирского кра- 
тона с привлечением многочисленных новейших 
данных изотопной геохронологии рассмотрено 
О.М. Розеном. Схема районирования базируется 
на представлении о террейнах (3.2-2.5 млрд, лет), 
первоначально представлявших собой микрокон
тиненты, нередко перекрытые вулканогенными 
и терригенными толщами (в настоящее время -  
складчатые пояса, 2.4-2.1 млрд, лет), и на разде
ляющих эти террейны коллизионных (разлом-

ных, надвиговых) зонах. Выделены террейны 
гранулит-гнейсового и гранит-зеленокаменного 
состава.

Районирование фундамента этого кратона, вы
полненное с других позиций, было предложено в 
докладе В.Я. Хильтовой с соавторами. Выделены 
изометричные гранит-зеленокаменные и гранули- 
то-гнейсовые области, разделенные коллизионны
ми и аккреционными поясами. Приведены первые 
палеомагнитные данные для палеопротерозоя Си
бирского кратона, 20° с.ш., полученные для грани- 
тоидов саянского комплекса (1855 ± 5 млн. лет).

На примере покровно-складчатых поясов Тай
мыра и Енисейского Кряжа В.А. Берниковским 
показан процесс многоэтапной аккреции на за
падной активной окраине Сибирского кратона в 
неопротерозое. Ранние протоконтиненты (выяв
ленные по гранитоидам с возрастом 920-865 млн. 
лет) столкнулись с кратоном 760-720 млн. лет на
зад (датировки коллизионных гранитоидов). По
зднее, в интервале 700-600 млн. лет, сформирова
лись островодужные системы, которые вместе с 
сопровождающими офиолитами были надвинуты 
на кратон.

Новая модель геодинамического развития Воро
нежского кристаллического массива в палеопроте
розое предложена В.М. Ненаховым, Н.М. Черны
шевым и Ю.Н. Стриком. Модель основана на ак
креционной трактовке Воронцовского комплекса. 
По представлениям этих авторов, комплекс сфор
мировался в результате раскрытия океана между 
Уралией и Волго-Сарматией и заложения острово- 
дужной системы (2.2-2.1 млрд, лет), которая была 
шарьирована на пассивную окраину. Затем после
довала деформация шарьяжей и внедрение колли
зионных гранитоидов (возраст 2023 ± 4 млн. лет).

Несколько докладов были посвящены особен
ностям строения осадочного чехла. Описанию ква- 
зикратонного чехла Восточно-Европейской плат
формы было посвящено сообщение М.А. Нагор
ного и В.Г. Николаева. К квазикратонному чехлу 
отнесены фрагментарно развитые вулканогенно
осадочные образования, залегающие между по
родами кристаллического фундамента и собст
венно плитным чехлом. Они резко отличаются по 
своим параметрам (характеру залегания, мета
морфизму, геофизическим характеристикам) от 
образований и фундамента, и чехла. Сделан вы
вод, что отложения квазиплатформенного чехла 
тяготеют или к областям развития тел гранитов 
рапакиви, или вообще не связаны с внутренней 
структурой фундамента.

Доклад М.Г. Леонова с соавторами содержал 
новые сведения о постседиментационных преоб
разованиях платформенного чехла Воронежской 
антеклизы. На основании изучения разрезов дево



на, юры и мела установлено, что вторичные диаге- 
нетические преобразования проявлены неравно
мерно по разрезу и по площади и коррелируются с 
определенными геодинамическими обстановками.

Впервые на совещании самостоятельно рабо
тала Молодежная секция. Целью создания этой 
секции было дать возможность молодым ученым, 
аспирантам и студентам представить и обсудить 
результаты своих исследований на совещании та
кого уровня. В работе Секции приняли участие 
молодые ученые из Москвы, Иркутска, Новоси
бирска, Сыктывкара, Тюмени, Хабаровска и 
Якутска. На Секции было представлено 13 уст
ных докладов.

В докладах Секции был рассмотрен широкий 
круг актуальных вопросов, связанных с темати
кой Совещания. В большинстве докладов были 
сделаны интересные выводы, расширяющие 
представления о палеотектоническом и геодина- 
мическом развитии того или иного региона, при 
этом были использованы различные методы и 
подходы.

В докладе С.В. Хромых (Новосибирск) рас
смотрена природа базит-ультрабазитовых зо
нальных интрузий коллизионного шва Черноруд- 
ской зоны (Ольхонский регион Западного При
байкалья). Автором на основании геологических 
и петрогеохимических данных высказано предпо
ложение о том, что эти интрузии представляют 
собой, скорее всего, синколлизионные образова
ния, а не фрагменты раннепалеозойского окраин- 
номорского-островодужного комплекса, обдуци- 
рованного на сиалический фундамент, как пред
полагалось ранее.

А.В. Соловьевым и его соавторами (Москва) 
были представлены новые данные о U-Pb датиро
вании зерен циркона из грубообломочных терри- 
генных пород барабской свиты Камчатки, позво
ляющие сделать выводы о времени коллизии дуги 
с окраиной континента.

В докладе С.В. Пчелинцева (Москва) на осно
вании микроструктурных исследований выделены 
три этапа коллизионных и постколлизионных де
формаций в структурах коры Магнитогорского 
синклинория при столкновении индентора (Уфим
ского выступа) с микроконтинентом Восточно- 
Уральского поднятия в условиях косой коллизии.

Ряд докладов был посвящен различным ас
пектам неотектоники. В докладе С.Ю. Орлова 
(Москва) были рассмотрены неоген-четвертич- 
ные дислокации осадочного чехла Воронежской 
антеклизы. Показано, что формирование постпа
леогеновых внутрислоевых дислокаций происхо
дило в условиях горизонтального растяжения на 
этапе внутричехольного рифтогенеза. В докладе

О.С. Смотриной (СибНАЦ, Тюмень) приведены 
результаты анализа новых сейсмогеологических 
материалов и данных глубоких скважин на севере 
Западной Сибири, на основании которых постро
ены региональные геологические разрезы и сде
ланы выводы о величине размыва кайнозойских 
образований и о неотектонических вертикальных 
движениях в регионе.

В докладе С.А. Тулубаева (Тюмень) показаны 
результаты палеоструктурного анализа сводов и 
мегавалов, контролирующих крупнейшие нефте
газоконденсатные месторождения на севере За
падной Сибири.

Среди представленных докладов следует отме
тить работы, посвященные проблемам моделиро
вания. В докладе А.В. Черемных (Иркутск) рас
смотрены интересные результаты исследования 
влияния глубинных разломов на напряженное со
стояние земной коры и сейсмичность в Прибайка
лье. Исследование проводилось на основе поляри
зационно-оптического метода экспериментально
го моделирования. В докладе Ю.Ф. Манилова 
(Хабаровск) приведены результаты численного 
анализа гравиметрических и магнитных данных с 
целью изучения структурных особенностей и по
строения плотностной модели тектонических 
объектов на разных глубинных уровнях на при
мере Амуро-Зейской и Среднеамурской депрес
сий. Примененная методика численных модель
ных построений позволяет создавать карты рель
ефа перекрытого фундамента с наложенной 
системой разломных структур и выявлением 
плотностных и магнитных неоднородностей на 
разных глубинных уровнях.

В целом доклады Секции были выполнены на 
высоком уровне, большинство из них в виде ком
пьютерной презентации. Практически во всех до
кладах были четко сформулированы задачи кон
кретного исследования, рассмотрены полученные 
результаты, показана обоснованность предлагае
мых решений. Обзор представленных докладов 
позволяет сделать вывод о том, что молодые уче
ные принимают активное участие в научных ис
следованиях, выполняемых на самом современ
ном уровне.

Представляется весьма целесообразным про
ведение в дальнейшем Молодежной Секции в 
рамках Тектонического Совещания Межведом
ственного тектонического комитета ОНЗ РАН. 
Участие в работе Секции молодых ученых из раз
ных регионов России способствует знакомству с 
новыми методами, взаимному обмену результата
ми и идеями.

В большинстве заслушанные доклады пред
ставляют собой результаты исследований, вы
полненных на мировом уровне. Совещание было



проведено на высоком научно-организационном 
уровне, чему способствовала финансовая под
держка РФФИ, Геологического института РАН и 
Геологического факультета МГУ. Совещание ре

комендовало опубликовать наиболее яркие до
клады в журнале “Геотектоника” (по представле
нию Оргкомитета МТК).

Ю. В. Карякин
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НИКОЛАЙ ВЛАДИМИРОВИЧ КОРОНОВСКИЙ
(70 лет со дня рождения)

4 июля 2003 г. исполняется 70 лет Николаю 
Владимировичу Короновскому, доктору геолого
минералогических наук, профессору и заведую
щему кафедрой динамической геологии геологи
ческого факультета МГУ им. М.В. Ломоносова, 
Заслуженному деятелю науки Российской Феде
рации.

Ученый с разнообразными научными интере
сами, замечательный преподаватель, воспитав
ший не одно поколение студентов-геологов Мос
ковского университета, Н.В. Короновский поль
зуется широкой известностью. Он автор более 
чем 300 научных публикаций, главным образом в 
области вулканизма и тектоники, и ряда прекрас
ных учебников. За работы по региональной гео
логии удостоен премии им. А.Д. Архангельского 
Президиума РАН.

Свое геологическое образование Н.В. Коро
новский получил на геологическом факультете

МГУ по кафедре А.А. Богданова, с деятельнос
тью которого был и в дальнейшем связан в тече
ние многих лет. Еще студентом принял участие в 
изучении вулкана Эльбрус и с тех пор проявлял 
особый интерес к молодому вулканизму и неотек
тонике горных стран, к полевым исследованиям, 
которые он проводил на Кавказе, в Карпатах, 
Крыму и ряде других складчатых областей. 
В 1964 г. защитил кандидатскую диссертацию 
“Новейший вулканизм Центрального Кавказа”, в 
1980 г. -  докторскую диссертацию “Кайнозой
ский вулканизм Средиземноморского пояса Евра
зии”. Результаты исследований в этом направле
нии докладывал на многих отечественных и меж
дународных конференциях и конгрессах, что 
принесло ему заслуженный научный авторитет. 
Кроме того, как знаток региональной геологии 
нашей страны Н.В. Короновский неоднократно 
читал лекции в целом ряде зарубежных вузов и 
геологических учреждений -  в США, Мексике,



Канаде, Германии, Нидерландах, Норвегии, Гре
ции, Иране.

Свою научную деятельность Н.В. Коронов- 
ский успешно совмещает с педагогической. Еще 
в 1963 г. он стал ассистентом, затем доцентом 
(1967 г.) кафедры исторической и региональной 
геологии геологического факультета МГУ, а в 
1986 г. был избран заведующим кафедрой дина
мической геологии того же факультета и руково
дит ею по настоящее время. Эрудицию и искусст
во лектора он проявил, читая в разные годы та
кие основополагающие лекционные курсы, как 
Геология СССР, Историческая геология, Струк
турная геология и геологическое картирование, 
Общая геология, Тектоника и магматизм. Много 
лет он вел учебную геологическую практику в 
Крыму. Выпустил в свет несколько учебников и 
учебных пособий, в их числе такие, как “Краткий 
курс региональной геологии СССР”, выдержав
ший два издания, а также “Историческая геоло
гия”, написанная вместе с В.Е. Хайном и Н.А. Яса- 
мановым, и опубликованный в этом году учебник 
“Общая геология”, предназначенный для студен
тов всех геологических специальностей. Под ру
ководством Н.В. Короновского защищено 14 кан
дидатских диссертаций и одна докторская. Он 
также прекрасный популяризатор геологических

знаний, печатающий статьи в журнале “Природа” 
и литературу по геологии, доступную широкому 
читателю. Он редактор и один из авторов тома 
“Геология” энциклопедии издательства “Аван- 
та”, которая рекомендована Министерством об
разования РФ в качестве учебного пособия для 
школьников, а также тома “Науки о Земле” в Со
временной энциклопедии естествознания (2001 г.).

Широко известна научно-организационная де
ятельность Н.В. Короновского. Он член бюро 
Межведомственного тектонического комитета 
России, член президиума Учебно-методического 
совета классических университетов РФ по выс
шему геологическому образованию, председа
тель секции “Геология”, член двух диссертацион
ных советов. В течение 10 лет был председателем 
экспертного совета ВАК РФ по наукам о Земле. 
Мы высоко ценим активную работу Н.В. Коро
новского в редколлегии нашего журнала.

Н.В. Короновский общительный и доброжела
тельный человек, одаренный многими таланта
ми. Его замечательные путевые зарисовки и жи
вопись памятны всем, кто знаком с ними. Желаем 
Николаю Владимировичу доброго здоровья и но
вых творческих успехов.

Редколлегия
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РОССИЙСКАЯ АКАДЕМИЯ НАУК 
ОБЪЕДИНЕННЫЙ ИНСТИТУТ ФИЗИКИ ЗЕМЛИ им. О.Ю. ШМИДТА

ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ИНСТИТУТ 
МЕЖВЕДОМСТВЕННЫЙ ТЕКТОНИЧЕСКИЙ КОМИТЕТ 

СЕКЦИЯ ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЙ ТЕКТОНИКИ 
И СТРУКТУРНОЙ ГЕОЛОГИИ

ТЕКТОНОФИЗИКА СЕГОДНЯ (к юбилею М.В. Гзовского)
Ответственные редакторы В.Н. Страхов, Ю. Г. Леонов 

Составители: А.В. Лукьянов, А.В. Михайлова, Д.Н. Осокина, Л.М. Расцветаев,
Ю.Л. Ребецкий, Ф.Л. Яковлев

М.: ОИФЗ РАН, 2002. -  436 с.

Книга содержит 30 статей, представляющих 
новые результаты тектонофизических исследо
ваний отдельных ученых и коллективов, работа
ющих в ведущих научных учреждениях России и 
ближнего зарубежья. Многие из сообщаемых вы
водов и обобщений являются результатами мно
голетних исследований.

Статьи представляют данные как полевой 
тектонофизики, так и экспериментальной тек
тоники. Методами полевой тектонофизики изу
чены механизмы образования конкретных тек
тонических структур, тектонических движений, 
полей напряжений и сейсмических проявлений 
крупных регионов. Методами эксперименталь
ной тектоники исследованы важнейшие особен
ности деформаций и структурообразования в не
однородных средах с использованием как специ
альных моделей из эквивалентных материалов, 
так и специальных ЭВМ-программ для матема
тического моделирования. Ряд статей посвящен 
анализу развития и современного состояния тек
тонофизики как особого научного направления 
в геотектонике и обзорам достижений в отдель

ных ветвях этого фундаментального направле
ния: в реконструкции тектонических напряже
ний, в тектонофизическом анализе структур, в 
механизмах складкообразования, разломообра- 
зования, сейсмичности и др.

Статьи размещены в 5-ти разделах сборника.
1. Тектонофизика и Гзовский. 2. Сейсмичность и 
разломообразование. 3. Теоретические и экспе
риментальные исследования зон разломов. 4. На
турные поля напряжений и деформаций. 5. Текто- 
нофизические аспекты структурной геологии. 
Однако такое распределение в некоторой степени 
условно, так как в ряде статей рассмотрены вопро
сы, относящиеся сразу к нескольким разделам. Все 
статьи хорошо иллюстрированы и содержат боль
шие списки использованной литературы.

Сборник предназначен для широкого круга 
специалистов в областях геологии, геотектоники, 
тектонофизики, геофизики, сейсмологии, горно
го дела.

А.В. Лукьянов
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1. Работа должна быть представлена на русском или английском языках. Объем статей не должен 
превышать 32 страниц, включая текст, список литературы и иллюстрации.

2. Текст рукописи представляется в трех экземплярах, рисунки и фотографии -  в трех экземплярах.
3. Конструкция статьи. Статья должна содержать следующие элементы:

а) Заглавие.
б) Фамилии и инициалы авторов; полные названия учреждений, в которых выполнена работа, с 

указанием города и почтового индекса.
в) Резюме, в котором должны быть изложены главные выводы. Размер резюме -  не менее 200 

и не более 400 слов.
г) Введение, в котором необходимо указать цель исследования. Здесь же уместны исторические 

сведения.
д) Описание метода исследования (если он не стандартен) и фактического материала. Необходи

мо разбить описание на разделы и снабдить их заголовками и подзаголовками.
е) Результаты исследования и их обсуждение.
ж) Заключение.
з) Список цитированной литературы.
и) Таблицы (на отдельных страницах).
к) Подписи к рисункам (с новой страницы).

4. Первый экземпляр текста статьи должен быть подписан авторами. На отдельном листе необхо
димо указать фамилию, почтовый адрес, номера телефона и телекса автора, с которым редакция бу
дет поддерживать связь.

5. Требования к тексту рукописи.
а) Рукопись необходимо печатать через два интервала, оставляя слева поля 4 см, на машинке с 

нормальным шрифтом или на компьютере шрифтом № 12. Обязательно представление первого эк
земпляра машинописи.

б) Иностранные фамилии в тексте приводятся в русской транскрипции. В русской транскрипции 
даются и названия зарубежных географических пунктов.

в) Список цитируемой литературы составляется по алфавиту: сначала -  русскому, затем -  латин
скому. В списке литературы приводятся фамилии и инициалы всех авторов, название статьи и жур
нала, год издания, том, выпуск, номера страниц; для книг -  название работы, издательство, место и 
год издания, количество страниц. В случае приведения в списке литературы иностранных моногра
фий и статей из сборников, переведенных на русский язык и изданных в России, необходимо после 
русского названия и фамилий авторов повторить оригинальное название научного труда и фамилий 
его авторов на иностранном языке. Ссылки на литературу в тексте даются в квадратных скобках, 
где указывается номер работы в списке литературы.

г) Обозначения греческими буквами и формулы вписываются черными чернилами. Необходимо 
делать четкое различие между заглавными и строчными буквами, подчеркивая прописные буквы 
двумя черточками снизу, а строчные -  сверху. Курсивные буквы подчеркиваются волнистой лини
ей, греческие -  красным карандашом.
6. Требования к рисункам.

а) Рисунки должны быть четкими, вычерчены черной тушью или хорошо отпечатаны на черно
белом принтере.

б) Фотографии, иллюстрирующие текст, должны быть хорошего качества и отпечатаны на 
глянцевой бумаге.

в) В статье должна быть обзорная карта, на которой показан район исследований и положение 
других рисунков.
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г) На всех рисунках (картах, профилях, зарисовках) должны быть указаны линейный масштаб и 
ориентировка, на картах обязательно показывать географические координаты. Сейсмические про
фили должны иметь вертикальный масштаб в километрах.

д) Необходимо позаботиться о том, чтобы статья была понятна не только специалистам по опи
сываемому району: на рисунках обозначить все упоминаемые в тексте тектонические структуры, 
пункты, свиты. Не следует нагружать рисунки ненужными названиями.

е) Максимальный размер рисунка в журнале 17 х 23 см. Можно представить рисунки (до 60 см по 
диагонали), которые будут уменьшены при воспроизведении; нагрузка на рисунках должна допус
кать уменьшение до указанного выше размера.

ж) На обороте каждой иллюстрации подписывается номер рисунка, фамилия автора, название 
статьи, в случае необходимости указывается верх и низ. Все обозначения на рисунках необходимо 
разъяснить в подписях.

з) В тексте обязательны ссылки на все рисунки. Места размещения рисунков, таблиц должны 
быть указаны на полях рукописи.
7. К рукописи необходимо приложить на отдельном листе, отпечатанными в одном экземпляре:

а) Расшифровку аббревиатур -  как русских, так иноязычных.
б) В латинской транскрипции: фамилии всех авторов статьи; адреса иностранных соавторов; на

звания иностранных геологических объектов (разломов, террейнов, массивов и т.п.); малоизвест
ные иностранные географические названия; фамилии иностранных исследователей, которые упо
мянуты в тексте без библиографической ссылки.

в) На английском языке: желательный автору перевод терминов, имеющих несколько англий
ских эквивалентов, перевод новых терминов.

г) На русском языке в именительном падеже: географические названия, по которым названы ме
стные стратиграфические подразделения и другие геологические объекты (например: Тундровка -  
тундровская свита, Иваново -  Ивановский разлом).
8. Редакция высылает авторам отредактированный текст для проверки. Дальнейшее прохождение 

рукописи контролируется редакцией.
9. Авторы получают 5 оттисков опубликованной статьи.
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УВАЖАЕМЫЕ ПОДПИСЧИКИ ЖУРНАЛОВ 
ИЗДАТЕЛЬСТВА “НАУКА”

Подписка на академические журналы издательства “Наука” в I полугодии 
2004 г. будет проводиться по той же схеме, по которой она велась во П полугодии 
2003 г., -  по ценам Объединенного Каталога Прессы России “Подписка-2004” (т. 1) 
в отделениях связи, а также по специальным (сниженным) ценам.

Специальные (сниженные) цены предоставляются государственным научно- 
исследовательским организациям Российской академии наук, а также их 
сотрудникам. В связи с недостаточностью бюджетного финансирования подписка 
для других учреждений и их специалистов будет осуществляться на общих 
основаниях.

Индивидуальные подписчики академических организаций смогут оформить 
подписку по специальным ценам, предъявив служебное удостоверение. Лица, 
желающие получать подписные издания непосредственно на свои почтовые 
адреса, а также иногородние подписчики смогут оформить ее по специальным 
заявкам. Индивидуальная подписка по-прежнему будет проводиться по принципу 
“Один специалист -  одна подписка”.

Коллективные подписчики академических организаций, перечисленные выше, 
для оформления своего заказа должны будут направить в издательство “Наука” 
надлежаще оформленные бланк-заказы. При положительном рассмотрении полу
ченных заявок оплата производится через отделение банка или почтовым перево
дом на основании полученного подписчиками счета ЗА О  “Агентство подписки и 
розницы” (АПР).

Учреждения РАН, специализирующиеся на комплектовании научных 
библиотек академических организаций (Б АН, БЕН, ИНИОН), могут осуществить 
подписку, как и прежде, непосредственно в издательстве, предварительно 
согласовав с ним список пользующихся их услугами организаций и количество 
льготных подписок.

Лицам и организациям, сохранившим право подписки по специальным ценам, 
в соответствии с настоящими условиями, достаточно будет при оформлении 
подписки на 1 полугодие 2004 г. лишь подтвердить заказ, указав в письме номер 
своего кода, присвоенного АПР при предыдущем оформлении подписки.

Бланки заказов как коллективных, так и индивидуальных подписчиков будут 
приниматься только с печатью организации (оттиск должен быть четким и 
читаемым).

Убедительно просим всех индивидуальных и коллективных подписчиков 
журналов издательства “Наука”, имеющих право на подписку по специальным це
нам, заблаговременно направлять свои заказы и письма по адресу: 117997, ГСП-7, 
Москва В-485, Профсоюзная ул., 90, комната 430, факсы: 334-76-50,420-22-20.

Поздно поданная заявка будет оформляться только с соответствующего 
месяца.

В конце этого номера журнала публикуются бланки заявок с указанием 
цены подписки, доставляемой по Вашему адресу.

Издательство “Наука”
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