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УДК 552.2(263)

РОЛЬ ТЕКТОНИЧЕСКОЙ РАССЛОЕННОСТИ ЛИТОСФЕРЫ 
В ОБРАЗОВАНИИ СВЯЗАННЫХ С УЛЬТРАБАЗИТАМИ 

ГИДРОТЕРМАЛЬНЫХ ПОЛЕЙ И МЕТАНОВЫХ ФАКЕЛОВ 
В АТЛАНТИЧЕСКОМ ОКЕАНЕ

© 2003 г. Ю. Н. Разницин
Геологический институт РАН, 109017, Москва, Пыжевский пер., 7 

Поступила в редакцию 24.03.2003 г.

В работе рассматриваю тся активные гидротермальные поля Атлантики, связанные с ультрабазита- 
ми. П оказано, что масштабные процессы серпентинизации обусловлены тектоническим расслаива
нием верхнемантийных образований в осевой части Срединно-Атлантического хребта и в конечном 
счете приводят к формированию гидротермальных минералообразующих систем, продуцирующих 
специфические водород-метановые аномалии с низким отношением Мп/СН4. Тектоническое рас
слаивание молодой литосферы реализуется в условиях “сухого” спрединга при дефиците бюджета 
магмы с выводом мантийных пород на поверхность дна по системе пологих глубинных срывов и на
двигов, к которы м и приурочены участки разгрузки таких систем в пределах гидротермальных полей.

ВВЕДЕНИЕ

В настоящее время в срединно-океанических 
хребтах открыто более 40 активных гидротер
мальных полей, 9 из которых приходится на се
верную половину Атлантического океана (рис. 1) 
[36]. Сегодня на них обращено пристальное вни
мание исследователей как на резервные источни
ки различных рудных компонентов и энергоноси
телей. К последним относятся источники водоро
да и метана, которые разделяются на две 
основные группы [5].

Первая представлена локальными аномалия
ми в морской воде, связанными с действующими 
высокотемпературными (до 400°С) гидротер
мальными источниками (“black smokers”). Харак
терными чертами этих гидротерм являются по
вышенные содержания 3Не и корреляция содер
жаний метана и марганца, что свидетельствует о 
реакции просачивающейся воды преимуществен
но с базальтами. Содержание метана СН4 в таких 
источниках составляет 2.5-3.6 нмоль/кг, а отно
шение Мп/СН4 около 0.2 нмоль/л. Они широко 
распространены в пределах срединно-океаничес
ких хребтов и в задуговых центрах спрединга. 
Присутствие в них метана связывают с неоргани
ческим синтезом при 300-400°С или с дегазацией 
ювенильного СН4. В Атлантике это хорошо изве
стные активные гидротермальные поля Снейк 
Пит, ТАГ, Брокен Спур, Лаки-Страйк и Менее 
Гвен (см. рис. 1). Гидротермальные источники 
этого типа относятся к так называемой осевой ги
дротермальной циркуляционной системе [3,4].

Вторая группа источников водорода и метана 
характеризуется интенсивными метановыми ано
малиями (СН4 до 50 нмоль/кг) с повышенными со
держаниями водорода и с очень низкими отноше
ниями Мп/СН4 (~0.005 моль/л) и приурочена к вы
ходам мантийных ультрабазитов в осевой части 
Срединно-Атлантического хребта. С ними связа-
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Рис. 1. Схема расположения активных гидротермаль
ных полей в Атлантике, по [36].



Рис. 2. Соотношение содержаний Мп и СН4 в гидро
термальных плюмах полей 13° с.ш. Восточно-Тихо
океанского поднятия и ТАГ на 26° с.ш., Срединно-Ат
лантического хребта (1-я группа) и 15° с.ш. Срединно- 
Атлантического хребта (2-я группа), по [26]. 
Цифрами показаны значения отношения Мп/СН4 в 
тех и других. TDM -  количество растворенного в воде 
марганца.
1 -  TDM; 2 -  метан.

ны открытые в последние годы активные гидро
термальные поля Логачева, Лост Сити, Рейнбоу и 
Салданья, принадлежащие к глубинной циркуля
ционной системе [3,4] (см. рис. 1).

Кардинальные различия рассмотренных выше 
групп источников водорода и метана по отноше
нию Мп/СН4 показаны на рис. 2.

Выполненные Л.В. Дмитриевым с соавторами 
расчеты свидетельствуют о принципиальной воз
можности генерации огромных количеств водо
рода и метана при серпентинизации мантийных 
перидотитов: из 1 км3 гарцбургита может образо
ваться 5 х 105 т Н2 и 2.5 х 1(г т СН4 [5]. Те же ис
следователи убедительно показали, что глобаль
ный процесс серпентинизации мантийных гипер- 
базитов океана, происходящий в начальных 
условиях образования нефти, только в открытой 
рифтовой зоне Срединно-Атлантического хребта 
и только в тех его сегментах, где имеет место низ
кая продуктивность мантийного магматизма, мог 
продуцировать за 150 млн. лет формирования ли
тосферы ~4.5 х 1013 т водорода и 2.25 х 1013 т ме
тана. При этом общий баланс выхода водорода и 
метана с учетом дополнительной серпентиниза
ции участков литосферы за пределами осевой зо
ны должен быть удвоен. Это означает, что объем 
этих газов на порядки выше всех мировых запа
сов нефти [5].

Имеющиеся в нашем распоряжении материа
лы позволяют рассмотреть проблему образова
ния углеводородов в Атлантике с тектонической 
точки зрения. Источники водорода и метана вто

рой группы приурочены к сегментам Срединно- 
Атлантического хребта, где в условиях медленно
го спрединга и слабо развитого базальтового маг
матизма образуется кора с широким распростра
нением остаточных мантийных ультрамафитов -  
так называемая кора “хессовского типа” [5]. Та
кие сегменты характеризуются развитием “сухо
го” спрединга, реализующегося в основном за 
счет тектонических перемещений по пологим 
срывам, проникающим в мантию, с выводом глу
бинных масс в верхние горизонты коры и с фор
мированием областей тектонически расслоенной 
литосферы. Именно к таким областям и приуро
чены активные гидротермальные поля и водо- 
род-метановые плюмы, связанные с ультрабази- 
тами.

СЕГМЕНТ СРЕДИННО-АТЛАНТИЧЕСКОГО
ХРЕБТА МЕЖДУ РАЗЛОМАМИ ВИМА 

И АТЛАНТИС (11-30° с.ш.)
Прекрасным примером таких тектонически 

расслоенных структур является зона разлома Зе
леного Мыса, пересекающая Срединно-Атланти
ческий хребет приблизительно по 15° с.ш., и сег
менты рифтовой долины непосредственно к севе
ру и к югу от нее.

Данные наблюдений с подводного аппарата 
“NAUTILE” свидетельствуют о чешуйчато-надви- 
говом строении внутреннего углового поднятия в 
целом и о наличии здесь инвертированного разре
за коры и верхней мантии [19,42]. Серпентинизи- 
рованные гарцбургиты слагают верхнюю часть 
корового разреза. В нижней трети склона, обра
щенного к рифту, молодые рифтовые базальты 
совмещены с ультрабазитами по полого накло
ненной на восток мощной (около 300 м) тектони
ческой зоне глубинного срыва (detachment fault) 
(рис. 3). Зона маркируется выходами сильно ми- 
лонитизированных и тектонизированных серпен
тинитов и базальтов с вкрапленностью сульфи
дов [30].

Именно к этой зоне, на 15°05' с.ш., приурочена 
крупная метановая аномалия в 400 нл/л [26, 42], а 
в серпентинизированных гарцбургитах и катакла- 
зированных габброидах здесь же зафиксировано 
широкое развитие жильно-вкрапленной сульфид
ной минерализации и обнаружены массивные 
халькопирит-сфалерит-марказитовые руды, иден
тичные рудам “черных курильщиков” [1].

Метагабброиды, драгированные на восточном 
склоне внутреннего углового поднятия, представ
лены микроплойчатыми роговообманковыми 
сланцами, актинолититами и массивными амфи
болитами. Р-Т-условия метаморфизма амфибо
литов соответствуют интервалу температур 620- 
510-450°С при давлении 4-2 кбар. Последова
тельное понижение температур сопряжено с тек-
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Рис. 3. Схематическая геологическая карта области восточного сочленения рифт-разлом Зеленого Мыса и прилега
ющего сегмента рифтовой долины (я), по [14], и геологический профиль в районе поля Логачева (6). 
а: 1 -  фрагменты дунит-гарцбургитового (мантийного) комплекса; 2 -  то же в троге разломной долины; 3 -  предпола
гаемые ультрабазиты; 4 ,5 -  фрагменты кумулятивной расслоенной серии: 4 -  неметаморфизованные, 5 -  подвергши
еся динамотермальному метаморфизму; 6-10 -  базальты с различной степенью палагонитизации стекла: 6 -  без пала- 
гонитизации (В0), 7 - с начальной степенью палагонитизации (Z^), 8 -  частично палагонитизированные (В2\  9 -  пол
ностью палагонитизированные (£3), 10-со  степенью палагонитизации, меняющейся по площади незакономерно (£); 
11 -  пологий глубинный срыв, установленный по данным погружений ПО A “Nautile”; 12 -  разломы крутого заложе
ния. ВУП -  внутреннее угловое поднятие.
б: 1 -  серпентинизированные ультрабазиты и серпентиниты; 2 -  политермальные апогаббровые динамометаморфиты; 
3 -  базальты; 4 -  габбро; 5 -  метановый факел над гидротермальным полем Логачева; 6 -  надвиги и глубинные срывы.

тоническим перемещением блока высокотемпе
ратурных амфиболитов в верхние коровые гори
зонты [19].

В 40 км южнее, на 14°45' с.ш., в 1994 г. впервые 
в Мировом океане было открыто активное гидро

термальное поле, связанное с ультрабазитами и 
генерирующее обогащенные водородом и мета
ном флюиды -  поле Логачева [3, 8]. Последнее 
располагается непосредственно в восточном бор
ту рифтовой долины, в краевой части крупного 
ультрабазитового массива. Геологическое карти



рование этого участка показало, что ультрабази- 
ты слагают здесь тектоническую пластину, по об
рамлению которой прослеживаются фрагменты 
политермальных динамометаморфитов, образо
вавшихся в основном за счет габброидов [14] 
(см. рис. 3).

Метаморфизм габброидов несет все черты ди- 
намометаморфических преобразований с создани
ем структур пластического течения, рассланцева- 
ния и милонитизации. Температурный диапазон 
метаморфических преобразований необычайно 
широк. Наиболее высокотермальным динамоме- 
таморфическим породам отвечают образования 
типа флазер-габбро. Здесь также представлены 
полосчатые амфиболиты и амфиболовые слан
цы, габбро-амфиболиты с четкими признаками 
пластического течения и другие динамометамор- 
физованные базиты амфиболитового уровня. Не 
менее широко в данном комплексе распростране
ны бластомилониты и бластокатаклазиты раз
ных температурных уровней, в том числе и низко
температурные милониты и катаклазиты.

Такая картина очень напоминает ситуацию во 
многих офиолитовых аллохтонах, когда в основа
нии покрова перидотитов располагается так на
зываемая метаморфическая подошва (metamor- 
phic sole) -  тела амфиболитов и габбро-амфибо
литов, геодинамические условия формирования 
которых связаны с внутриокеаническими надви
гами.

Серпентинизированные ультрабазиты и сер
пентиниты непосредственно в районе поля Лога
чева рассечены пологими надвигами, что задоку
ментировано во время погружений подводного 
аппарата “Шинкай-6500” на 14°43' с.ш. [37]. Сла
гающие склон в различной степени серпентини
зированные ультраосновные породы в области 
развития гидротермальных образований несут яв
ные признаки деформаций и тектонизации. Здесь 
встречены тектонические брекчии, в которых об
ломки размером до 3 см заключены в перетертую 
серпентинитовую матрицу [3]. Именно к этой тек
тонически расслоенной части ультрабазитовой 
пластины и приурочена интенсивная метановая 
аномалия над гидротермальным полем Логачева.

В пределах северного сегмента рифтовой до
лины, на удалении от района западного сочлене
ния рифт-разлом Зеленого Мыса на 15 и 30 км, 
было выполнено два трансекта с серией из 15 по
гружений ПО A “NAUTILE” [30]. На первом пере
сечении на дне рифтовой долины (4500 м) и на ее 
восточном борту до глубины 2500 м были закар
тированы только свежие рифтовые базальты; за
падный борт сложен (снизу вверх) габброидами, 
гарцбургитами и дунитами. На более северном 
пересечении днище рифта и основание обоих его 
бортов оказалось сложено базальтами (4600- 
4000 м), а в верхних частях западных и восточных

стенок были закартированы обширные поля 
гарцбургитов, дунитов и верлитов. При этом осо
бо подчеркивается наличие в ультрамафитах 
большого количества пологонаклоненных в сто
рону осевой части рифтовой долины разломов и 
приуроченных к ним тектонических брекчий [28]. 
По описаниям, приведенным в указанной работе, 
эти брекчии соответствуют серпентинитовому 
меланжу, широко распространенному в офиоли
товых комплексах: фрагменты серпентинизиро- 
ванных перидотитов, размером от 1 см до 1 м, за
ключены в матрикс рассланцованных серпенти
нитов, талька и мелких серпентинитовых 
обломков. Прослои таких брекчий имеют мощ
ность в несколько десятков и более метров. Т.е. 
налицо типичная чешуйчато-надвиговая структу
ра в ультрамафитах, хорошо известная в областях 
развития офиолитов на суше.

Здесь же, в основании западного борта рифто
вой долины, были драгированы микроплойчатые 
и массивные амфиболиты, ассоциирующие с сер
пентинитами и располагающиеся непосредствен
но под ними [19]. Такие соотношения характерны 
для подофиолитовых (базальных) комплексов, 
образование которых связывается с обдукцион- 
ными процессами.

В этом же районе в водной толще над ультра- 
базитами зарегистрирована метановая аномалия 
в 60 нл/л [26]. Впоследствии в этих же координа
тах в придонных водах на глубине 1 м над дном за
фиксирована крупная метановая аномалия в 
400 нл/л, тогда как над базальтами, слагающими 
днище рифта, концентрация метана составляет 
всего 5 нл/л.

В пределах внешнего углового поднятия в рай
оне сочленения северного сегмента рифтовой до
лины с разломом с борта погружаемого обитае
мого аппарата закартирована так называемая 
“megamullion structure” -  куполообразная структу
ра, расположенная в 30 км к западу от северного 
сегмента рифтовой долины [37]. Трасса погруже
ния пересекла эту структуру от ее основания, при
мыкающего к разломной долине на глубинах по
рядка 4000 м, до вершины, с отметками 1900 м. 
В низах разреза обнажаются милонитизирован- 
ные габбро, а верхи сложены гарцбургитами и ду
нитами. Габбро и ультрамафиты выведены в 
верхнюю часть коры по пологонаклоненному на 
восток, в сторону оси рифтовой долины, разлому. 
Плоскость разлома, наблюдавшаяся на площади 
100 м2, представляет собой своеобразное зеркало 
скольжения, с волнообразным узором параллель
ных желобков и гребней.

Таким образом, в осевой части Срединно-Ат
лантического хребта от 14°30' до 15°50' с.ш., т.е. 
на расстоянии около 150 км по простиранию 
хребта, устанавливается широкое распростране
ние ультрамафитов. Весь комплекс проведенных



здесь геологических и геофизических исследова
ний указывает на тектоническую расслоенность 
верхней части литосферы в областях сочленений 
рифт-разлом Зеленого Мыса и в прилегающих с 
севера и с юга сегментах рифтовой долины. Здесь 
изначально отсутствует “нормальный” разрез 
океанической коры, устанавливается резкое пре
обладание тектонических процессов (меланжиро- 
вание, надвигообразование с выводом ультрабази- 
тов в верхние горизонты коры) над магматически
ми. К этим участкам приурочены интенсивные 
водород-метановые аномалии с низкими значени
ями отношений Мп/СН4, находки массивных 
сульфидных руд и проявления сульфидной мине
рализации. Именно здесь располагается одно из 
четырех обнаруженных в Атлантике активных 
гидротермальных полей, связанных с ультрабази- 
тами.

Рассмотренный выше район разлома Зеленого 
Мыса и прилегающих отрезков рифтовой доли
ны с крупными метановыми аномалиями и актив
ным гидротермальным полем Логачева входит в 
сегмент Срединно-Атлантического хребта между 
разломами Вима на юге и Атлантис на севере, в 
котором располагается большая часть активных 
гидротермальных полей Атлантики, связанных с 
базальтами: Снейк Пит, ТАГ и Брокен Спур. 
Кроме того, в этом сегменте в водной толще за
фиксировано большое количество индикаторов 
разгрузки гидротермальных источников: анома
лий растворенного марганца (TDM), метановых 
факелов и участков аномально мутных вод в при
донном слое (рис. 4). Литосфера этого сегмента в 
целом обнаруживает явные признаки тектониче
ской расслоенное™, особенно в районах, распо
ложенных к югу от разлома Кейн и к северу от 
разлома Марафон.

Геологические наблюдения с борта ПО А 
“NAUTILE” в пределах внутреннего углового 
поднятия в районе восточного сочленения рифт- 
разлом Кейн выявили его сложное гетерогенное 
строение [24] с явными признаками чешуйчато- 
надвиговой структуры.

Основание разреза северного склона поднятия 
сложено массивными базальтами, пиллоу-лавами 
и долеритовыми дайками, рассеченными широт- 
но ориентированными разломами. Выше по раз
резу, между отметками 3190 и 2600 м, фиксирует
ся мощная тектоническая зона, сложенная сер
пентинитами, габброидами и базальтами и 
рассеченная полого наклоненными на север раз
ломами. Все породы внутри зоны интенсивно ка- 
таклазированы и милонитизированы; габброиды 
и базальты метаморфизованы в условиях зеле
носланцевой фации. Верхняя часть поднятия (так 
же, как и нижняя), сложена базальтами и ассоци
ированными с ними долеритовыми дайками. Та
ким образом, в пределах северного склона внут-

Рис. 4. Распределение участков проявлений гидротер
мальной активности в сегменте Срединно-Атланти
ческого хребта между разломами Вима и Атлантис, 
по [34].
Белыми звездами и звездочками показаны соответст
венно аномально высокие содержания марганца и ме
тана в придонных водах, черными кружками -  анома
лии “мутности”. Стрелками указаны активные гидро
термальные поля, связанные с базальтами.

реннего углового поднятия имеются все признаки 
тектонического сдваивания разреза, расслоенного 
мощной (до 600 м) зоной тектонических брекчий.

Восточный склон поднятия, обращенный к но- 
дальной впадине и рифтовой долине, сложен пре
имущественно габброидами. Последние просле
живаются от днища нодальной впадины, от глу
бин 6100 м, до отметок 2190 м. Нижняя часть 
разреза сложена массивными габброидами, тогда 
как верхняя состоит из интенсивно деформирован
ных разностей, среди которых отмечаются выхо
ды серпентинизированных перидотитов. Весь раз



рез разбит сбросами, наклоненными на восток 
под углом 25-50°, параллельными минеральной 
уплощенности в габброидах. В самой верхней ча
сти склона, на глубинах менее 2190 м, габброиды 
перекрыты базальтами, прорванными одиночны
ми долеритовыми дайками, и серпентинизирован- 
ными ультрабазитами, вскрытыми скважиной 
ODP 670 на глубинах менее 100 м под дном.

Здесь же, на глубине 2585 м, во время погруже
ний ПОА “ALVIN” были обнаружены брекчии, 
состоящие из обломков всех вышеперечислен
ных пород, сцементированных кварцем с выделе
ниями сульфидов. Последние характеризуются 
исключительно высокими содержаниями кобаль
та, что свойственно гидротермальным отложени
ям глубинных циркуляционных систем, формиро
вание которых связывается с процессом серпен- 
тинизации мантийных ультрабазитов [3].

В обширном районе к югу от разлома Кейн 
(MARK area) в гребневой части Срединно-Атлан
тического хребта драгированием, бурением и 
наблюдениями с подводных аппаратов установле
но большое количество выходов ультрабазитов. 
Прямая корреляция этих образований с положи
тельными остаточными гравитационными ано
малиями позволила сделать выводы о том, что 
ультрабазиты не только являются характерной 
составной частью разреза стенок рифтовой доли
ны, но и широко распространены за ее предела
ми, занимая не менее 30-40% сегмента Срединно- 
Атлантического хребта между 22 и 24° с.ш. [29]. 
Выведение мантийных пород к поверхности дна 
сопровождалось их серпентинизацией и тектони
ческим расслаиванием, реализовавшимся в ин
тенсивном рассланцевании и скучивании глубин
ных масс. Сейсмические исследования в этом сег
менте не выявили каких-либо следов наличия 
магматических камер [32].

Иллюстрацией сказанному являются резуль
таты изучения локального района на западной 
стенке рифта на 23° 19' с.ш. При погружениях 
ПОА “ALVIN” был обследован небольшой холм, 
сложенный интенсивно рассланцованными сер- 
пентинизированными перидотитами. Плоскости 
расланцевания в них и многочисленные разломы 
полого наклонены на восток под углом 20-40° 
[38]. Пробуренная здесь скв. DSDP 109 вскрыла 
серпентинизированные гарцбургиты, лерцолиты 
и серпентиниты. Различная ориентировка мине
ральной уплощенности в ультрабазитах на раз
ных уровнях скважины свидетельствует о враще
нии крупных, до десятков метров в поперечнике, 
блоков ультрабазитов, погруженных в матрикс 
рассланцованных серпентинитов [38].

Таким образом, области восточных сочлене
ний разломов Кейн и Зеленого Мыса с рифтовой 
долиной имеют много общего в своем строении. 
В обоих районах устанавливается чешуйчато-на-

двиговое строение внутренних угловых поднятий 
с присутствием в пакете тектонических пластин 
серпентинизированных перидотитов, серпенти
нитов и тектонических брекчий типа серпентини- 
товых меланжей. Поднятия характеризуются на
личием сульфидной минерализации и находками 
массивных сульфидных руд. В примыкающих к 
ним с юга сегментах рифтовой долины устанавли
вается широкое распространение мантийных пе
ридотитов и наличие активных гидротермальных 
полей. Однако поле Логачева на 14°45' с.ш. связа
но с ультрабазитами, а поле Снейк Пит на 23°с.ш. -  
с базальтами.

Тем не менее, все указанные выше особеннос
ти строения района MARK позволяют с большой 
степенью вероятности предполагать и здесь нали
чие гидротермальных полей и метановых анома
лий, связанных с ультрабазитами, выведенными в 
верхние горизонты коры в условиях “сухого” 
спрединга. Тем более, что современная вулкани
ческая деятельность отсутствует даже в районе 
самого гидротермального поля Снейк Пит. Нали
чие на поверхности базальтов тонкой корочки 
Fe-Mn-окислов и слабого налета осадков при от
сутствии в них заметных вторичных изменений 
говорят о том, что их возраст составляет первые 
тысячи лет [32]. Максимальный же возраст суль
фидных отложений оценивается в 4000 лет [3].

Район гидротермального поля 24°30' с.ш., 
расположенного в осевой части САХ не
посредственно к северу от разлома Кейн, 
характеризуется резко расчлененным рельефом 
дна. В рифтовой долине здесь четко выделяется 
экструзивная зона в виде серии изолированных 
вулканических гор. Ряд признаков указывает на 
то, что эта зона находится в тектонической фазе 
с преобладанием растяжения и деструкции 
вулканического сооружения без наращивания 
новой океанической коры по крайней мере 
последние 10000 лет. Восточный краевой уступ 
рифтовой долины сложен породами базит- 
ультрабазитового состава, в том числе и 
серпентинитами. С последними связаны гидро
термальные сульфидные образования. Их медная 
специализации и условия залегания весьма сходны 
с рассмотренным выше гидротермальным полем 
Логачева на 14°45' с.ш. [3], приуроченным, как 
было показано выше, к области тектонически 
расслоенной литосферы.

Драгировки межразломного хребта, возвыша
ющегося между долинами разломов Марафон и 
Меркурий (12-13° с.ш.) и внутреннего углового 
поднятия в районе западного сочленения рифт- 
разлом Марафон, показали, что и здесь вряд ли 
возможно говорить о существовании “нормаль
ного” разреза океанической коры. Экспониро
ванные на поверхность дна вулканические и ин
трузивные образования представляют собой



фрагменты различных комплексов, находящиеся 
в тектонических соотношениях. Залегание глу
бинных пород гипсометрически выше базальтов 
либо наличие первых в верхних частях склонов 
может служить косвенным доказательством до
статочно крупных горизонтальных перемещений 
коровых и мантийных литопластин, реализовав
шихся в условиях тангенциального стресса. Кро
ме того, имеются прямые указания на былое вы
сокое, вплоть до уровня моря, стояние отдельных 
участков трансверсивного хребта. Все это вместе 
взятое, наряду с обычной тектонизацией, ката- 
клазом и милонитизацией пород, свидетельствует 
о масштабных тектонических деформациях и рас
слоенное™ верхней части литосферы в пределах 
разломных зон Марафон и Меркурий [16].

Из нижних частей южного склона поднятия 
внутреннего угла (гора Ферсмана), расположен
ного в узле пересечения северного сегмента риф- 
товой долины с разломом Марафон, подняты ин
тенсивно тектонизированные базальты и долери- 
ты с сульфидной минерализацией вкрапленного и 
прожилкового типов. Количество сульфидов в 
отдельных образцах достигает 5% от объема по
роды [18].

Еще одной структурой, где нами была обнару
жена сульфидная минерализация, является риф- 
товая гора в пределах западного борта рифтовой 
долины, расположенная вблизи узла сочленения 
рифт-разлом. С ее склона подняты базальты, до- 
лериты, габброиды, ультрабазиты и различные 
брекчии, состоящие из обломков перечисленных 
выше пород, сцементированных кварцем. В квар
цевом агрегате цементирующей массы встреча
ется ярко-зеленый медистый минерал атакамит и 
изометричные выделения пирита. Позднее здесь 
был выявлен целый район активной гидротер
мальной деятельности, один из участков которо
го приурочен к блоку ультраосновных пород [22].

Таким образом, в сегменте рифтовой долины к 
северу от разломной зоны Марафон глубинные 
породы, в том числе и ультрабазиты, выведены в 
самые верхние горизонты корового разреза. Так 
же, как в пределах поля Логачева на 14°45' с.ш., 
современная гидротермальная активность вблизи 
разлома Марафон отчасти ассоциируется с выхо
дами серпентинитов и серпентинизированных пе
ридотитов. Последние, в свою очередь, маркиру
ют участки тектонически расслоенной литосферы.

Еще одним районом, где обнаружены актив
ные гидротермальные источники, связанные с 
ультрабазитами, является разлом Атлантис, пе
ресекающий Срединно-Атлантический хребет по 
30° с.ш. Гидротермальное поле Лост Сити при
урочено к внутреннему угловому поднятию в рай
оне восточного сочленения рифт-разлом [36] 
(рис. 5). Главное отличие этого поля от всех ос
тальных действующих гидротермальных источ-

Рис. 5. Фрагмент карты теневого рельефа области вос
точного сочленения рифт-разлом Атлантис, по [36]. 
Угловое поднятие с гидротермальным полем Лост 
Сити располагается внутри обведенного контура.

ников на океанском дне, связанных как с базаль
тами, так и с ультрабазитами, состоит в том, что 
оно располагается не непосредственно в рифто
вой зоне, а на удалении от нее на 15 км, в коре с 
возрастом 1.5 млн. лет.

Южный склон углового поднятия представля
ет собой крупный эскарп высотой 3800 м, в преде
лах которого обнажаются метаморфизованные 
ультрабазиты и габбро, выведенные к поверхнос
ти дна по пологому срыву (detachment fault) [36]. 
Последние перекрываются субгоризонтально за
легающими нотифицированными известняками и 
карбонатными брекчиями, обломочная часть ко
торых состоит из базальтов, габбро и перидоти
тов. Выше по разрезу прослеживаются рыхлые 
пелагические илы с блоками базальтов и ультра
основных пород. Такое строение разреза предпо
лагает былое стояние массива вблизи или на 
уровне моря и последующее погружение на со
временные глубины порядка 700 м.

Гидротермальные постройки располагаются в 
поле развитая серпентинизированных и дефор
мированных ультрабазитов и массивных и окис
ленных разновидностей габбро и метагаббро. Все 
постройки выполнены не сульфидными образо
ваниями “черных курильщиков”, как это имеет 
место в полях Логачев и Рейнбоу, а состоят из 
смеси кальцита, арагонита и брусита. Трубооб
разные сооружения белого цвета, достигающие в 
высоту 60 м, продуцируют относительно холод
ные щелочные растворы с температурой 40- 
75°С, а не 350-360°, как в случае сульфидных пост
роек. При этом отношение Мп/СН4 в них такое же
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Рис. 6. Геологический профиль через гребень Срединно-Атлантического хребта вдоль разлома Атлантис, по [7].
1 -  ультрабазиты, габбро, амфиболиты; 2 -  габбро; 3 -  катаклазиты; 4 -  базальты; 5 -  осадочные брекчии; 6 -  извест
няки. Отношение вертикального масштаба к горизонтальному 1 : 4.5.

низкое, указывающее на формирование флюида в 
процессе серпентинизации ультрабазитов [36].

Гидротермальное поле Л ост Сити также рас
полагается в области тектонически расслоенной 
литосферы. На рис. 6 приведен геологический 
профиль через гребень Срединно-Атлантическо
го хребта вдоль разлома Атлантис. В централь
ной части профиля, пересекающей внутреннее 
угловое поднятие, наблюдается зона интенсивно
го дробления и милонитизации, шириной около 
40 км, сходная с серпентинитовыми меланжами 
альпийской области [7]. Тектонические брекчии в 
этой зоне представлены блоками и обломками 
габброидов и ультрабазитов, погруженных в сер- 
пентинитовый матрикс. Обломки пород имеют об
точенные грани, покрытые штриховками сколь
жения и блестящими зеркалами. Как полагают 
эти исследователи, зона дробления может указы
вать на тектоническое взаимодействие двух че- 
шуй, вызванное горизонтальным сдвигом вдоль 
разлома Атлантис [7]. О надвиговом характере 
движений, по мнению этих авторов, свидетельству
ют результаты исследования намагниченности ба
зальтов: на южном крыле разлома древние базаль
ты залегают выше более молодых эффузивов.

СЕГМЕНТ СРЕДИННО-АТЛАНТИЧЕСКОГО
ХРЕБТА МЕЖДУ РАЗЛОМАМИ ПИКО 

И ХЕЙС (38°-33° с.ш.)
Особенностью данного сегмента, расположен

ного непосредственно к югу от Азорского подня
тия, является наличие здесь большого количества 
близко расположенных нетрансформных смеще
ний рифтовой долины Срединно-Атлантического 
хребта (non-transform offsets -  NTO): в результате 
детальной батиметрической съемки с применени
ем сонара бокового обзора здесь было закартиро
вано 10 таких структур [35] (рис. 7). К ним при
урочены относительно крупные массивы серпен-

тинизированных ультрабазитов. Массивы имеют 
куполообразную форму и простираются косо по 
отношению к рифтовой зоне. Ультраосновной 
состав пород массивов в пяти случаях подтверж
ден драгировками и погружениями обитаемых 
подводных аппататов. Для остальных он предпо
лагается по зафиксированным в водной толще 
интенсивным метановым аномалиям с низким от
ношением Мп/СН4.

В пределах одного из массивов (см. NTO 6 на 
рис. 7), в координатах 36°13.8' с.ш. и 33°54.12' з.д., 
располагается активное гидротермальное поле 
Рейнбоу, продуцирующее интенсивные метано
вые факелы и сульфидные постройки типа “чер
ных курильщиков” [4, 8]. Это поле структурно 
приурочено к западному склону осевого поднятия 
внутри рифтовой долины, сложенного преимуще
ственно серпентинитами. На поверхности подня
тия обнаружены также обломки габброидов, диа
базов и базальтов. Все породы сильно изменены 
и деформированы. Современная вулканическая 
деятельность здесь отсутствует, а осевая трещина 
рифта заполняется выжимаемыми из низов ко
ры-верхов мантии серпентинитами [4]. Серпен
тиниты, вмещающие гидротермальные построй
ки, несут следы хрупко-пластических деформа
ций в интервале температур 350-500°С [33].

Непосредственно к северу от массива Рейнбоу, 
в пределах известного сегмента FAMOUS, на 
36°30' с.ш., в 1998 г. было открыто активное гид
ротермальное поле Салданья, также ассоциирую
щееся с ультрабазитами [25]. Так же, как и поле 
Лост Ситти, оно характеризуется “холодной” раз
грузкой гидротермальных источников.

Как полагают Е. Грасиа с соавторами [35], в 
сегменте Срединно-Атлантического хребра меж
ду разломами Пико и Хейс выведение ультраба
зитов в верхние горизонты коры происходило по 
пологим проникающим в верхнюю мантию глу
бинным срывам (detachment faults), к которым и
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Рис. 7. Гравиметрическая карта сегмента Срединно-Атлантического хребта между разломами Пико и Хейс (33°- 
39°с.ш.), по [35]
NTO1-NTO10 -  нетрансформные смещения рифтовой долины Срединно-Атлантического хребта, к которым приуро
чены серпентинитовые массивы, установленные по данным драгирования, погружений обитаемых аппаратов и по на
личию метановых аномалий с низким отношением Мп/СН4. Толстая пунктирная линия показывает южную границу 
Азорского вулканического плато

приурочена разгрузка гидротермальных источни
ков. Т.е. и в данном случае мы имеем дело с обла
стью тектонически расслоенной литосферы.

СЕГМЕНТ САХ МЕЖДУ РАЗЛОМОМ 
БОГДАНОВА (7° 10' с.ш. и 5° с.ш.)

Проведенные в этом сегменте исследования 
показали, что он чрезвычайно перспективен в от
ношении нахождения активных гидротермаль
ных источников, связанных с ультрабазитами 
[9, 12, 15].

В основании углового поднятия, расположен
ного в области восточного сочленения рифт-раз
лом Богданова, залегают базальты и долериты, а 
также сланцы, сформировавшиеся при динамоме- 
таморфическом преобразовании этих пород. 
Верхняя часть поднятия сложена ультрабазитами 
и габброидами. Эти данные позволяют предполо
жить, что угловое поднятие сформировалось при 
надвиге глубинных пород со стороны рифта на 
верхнюю, базальтовую, часть разреза океаничес
кой коры. Надвигание сопровождалось гидротер

мальными процессами, в результате которых не 
только происходило изменение базальтов и доле- 
ритов, но и отложение сульфидов [15]. Ситуация 
здесь аналогична той, что имеет место в районах 
сочленения рифта с разломами Зеленого Мыса и 
Кейн (см. выше).

Маломощные потоки свежих базальтов слага
ют только отдельные участки днища рифтовой 
долины, изливаясь прямо на серпентиниты. В по
следних внутри рифтовой зоны обособляются от
носительно крупные тела гарцбургитов, габброи- 
дов и долеритов. Процессы тектонического выве
дения на поверхность дна в различной степени 
серпентинизированных и тектонизированных 
мантийных ультрабазитов фиксируются по нали
чию многочисленных поверхностей скольжения, 
меланжированию и истиранию серпентинового 
материала до состояния голубых глин [12]. Часть 
габброидов сильно деформирована с образовани
ем последовательного ряда структур от высоко
температурного пластического течения до ката- 
клазитов и милонитов, проработанных гидротер
мальными растворами с образованием амфибола,
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хлорита эпидота и т.д. [13]. Такой “хаотичный” 
разрез океанической коры представляет собой 
типичный мономиктовый серпентинитовый ме
ланж, присутствующий во многих офиолитовых 
аллохтонах континентов и континентальных ок
раин (рис. 8). Еще одна особенность рассматрива
емого сегмента -  широкое распространение рых
лых осадков непосредственно во впадинах рифто- 
вой долины, достигающих мощности в первые 
десятки метров, что свидетельствует о существо
вании длительного перерыва в вулканической ак
тивности [13].

В долеритовых порфиритах, габбро-долери- 
тах и серпентинитах, драгированных в области 
перекрытия отрезков рифтовой долины (overlap
ping spreding centers) в районе нетрансформного 
смещения (разлом Сьерра-Леоне) на широте 6°20' 
в 22-м рейсе НИС “Академик Николай Страхов” 
в 2000 г. была обнаружена сульфидная минерали
зация [9].

В центральной части рифтовой долины, в пре
делах небольшого поднятия на 6°50' с.ш., были 
драгированы многочисленные обломки темно-зе
леных и черных рассланцованных серпентинитов 
(“змеевиков”) в матриксе раздробленных до состо
яния голубой глины серпентинитов. По многочис
ленным зеркалам скольжения в серпентинитах 
развита обильная сульфидная (предположительно 
медно-никелевая) минерализация, свойственная, 
как известно, гидротермальным отложениям, 
связанным с глубинной циркуляционной систе
мой, формирующейся в процессе серпентиниза- 
ции ультрабазитов [4].

Целенаправленные поиски гидротермального 
оруденения в рассматриваемом сегменте Средин
но-Атлантического хребта в 10-м рейсе НИС 
“Академик Иоффе” в 2001 г. увенчались успехом: 
непосредственно южнее разлома Сьерра-Леоне 
из основания восточного борта глубочайшей 
(около 5000 м) рифтовой впадины Маркова в боль
шом количестве были подняты метасоматические 
породы, содержащие прожилковую и гнездовид
ную сульфидную минерализацию. Протолитом 
для метасоматитов служили катаклазированные 
габброиды. Были подняты также фрагменты нео- 
кисленной медноколчеданной руды [15].

Специфические водород-метановые аномалии 
с низким отношением Мл/СН4 в сегменте Средин
но-Атлантического хребта между разломом Бог
данова и 5° с.ш. пока не обнаружены, но это не
пременно будет сделано в предстоящих экспеди
циях при наличии соответствующей аппаратуры.

Таким образом, по целому комплексу призна
ков данный сегмент Срединно-Атлантического 
хребта является ареной проявления “сухого” 
спрединга, реализующегося в виде тектонических 
деформаций при дефиците бюджета магмы. При 
этом глубинные породы оказались выведенными



в верхние горизонты коры по пологим глубин
ным срывам (detachment faults), проникающим до 
уровня верхней мантии. Серпентинитовый ме
ланж формировался здесь непосредственно в 
рифтовой зоне в обстановке растяжения, ориен
тированного в субширотном направлении, по 
нормали к оси Срединно-Атлантического хребта. 
Происходящее при этом тектоническое расслаи
вание верхней части литосферы сопровождалось 
серпентинизацией мантийных ультрабазитов и 
гидротермальной деятельностью с отложением 
сульфидов. Данный геодинамический режим ус
тановился здесь приблизительно 2-2.5 млн. лет 
тому назад. [15]. До этого времени в рассматрива
емом районе имел место типичный магматичес
кий режим спрединга.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ И ВЫВОДЫ
Все известные на сегодня в Атлантике и в Ми

ровом океане вообще активные гидротермаль
ные поля, связанные с ультрабазитами: Логачева 
на 14°45' с.ш., Пост Сити на 30° с.ш., Рейнбоу и 
Салданья между 36 и 37° с.ш., и генерируемые ими 
метановые факелы с низким отношением Мп/СН4 
и специфическая сульфидная минерализация при
урочены к выходам ультрабазитов в осевой части 
Срединно-Атлантического хребта. В этом же ря
ду находятся перспективный на открытие таких 
полей район западного сочленения рифт-разлом 
Марафон и сегмент хребта между 7 и 5° с.ш. Все 
эти проявления гидротермальной активности тя
готеют к участкам “сухого” спрединга и распола
гаются в областях тектонического расслаивания 
верхней части литосферы, где мантийные образо
вания выведены в верхние горизонты коры по по
логим глубинным срывам (detachment faults). Этот 
процесс сопровождается разделением молодой 
океанической коры на серию пологих чешуй и на
клонных блоков, при этом глубинные породы вы
водятся на поверхность дна непосредственно в 
рифтовых зонах. Кроме того, такие аномалии 
фиксируются в зонах тектонического скучивания 
в дистальных частях межрифтовых отрезков зон 
трансформных разломов, непосредственно в уз
лах сочленений рифт-разлом. В обоих случаях 
верхняя часть литосферы оказывается тектони
чески расслоенной -  в рифтовых зонах в условиях 
растяжения, а в пределах внутренних угловых 
поднятий -  сжатия.

Несколько лет назад А.О. Мазарович и 
С.Ю. Соколов обратили внимание на то, что 
гидротермальные поля в Срендинно-Атлантичес
ком хребте тяготеют к участкам рифтовых зон, 
для которых характерен пониженный фон сейс
мичности или полное ее отсутствие (для выборок 
событий с магнитудой выше 4) [10]. К этим же 
участкам часто приурочены нетрансформные

смещения (discontinuity) рифтовых долин. Впос
ледствии эти признаки были положены в основу 
прогнозирования гидротермальных полей, прояв
лений сульфидной минерализации и наличия ме
тановых факелов на всем протяжении хребта 
[11]. По мнению этих исследователей, очаги гид
ротермальной разгрузки располагаются в наибо
лее стабильных областях, где существуют благо
приятные условия для устойчивой циркуляции ги
дротермальных растворов. Этот вывод, вероятно, 
справедлив только для осевых гидротермальных 
циркуляционных систем, связанных с базальтами.

Глубинные системы циркуляции гидротер
мальных растворов, ассоциирующие с ультраба
зитами, располагаются в иной геодинамической 
обстановке. Они формируются в процессе текто
нического расслаивания молодой литосферы, со
провождающегося серпентинизацией мантийных 
пород, в тех участках Срединно-Атлантического 
хребта, где современная вулканическая деятель
ность отсутствует или имеет очень ограниченное 
распространение. Это чрезвычайно нестабиль
ные области. Отсутствие сильных землетрясений 
(с магнитудой выше 4) в них связано с высокой 
пластичностью серпентинитов, разрядка напря
жений в которых реализуется в более слабых и 
более частых событиях. Регистрация же послед
них затруднена из-за удаленности береговых 
сейсмостанций. Постановка донных сейсмичес
ких станций на гидротермальных полях, связан
ных с ультрабазитами, обеспечила бы регистра
цию таких землетрясений. И тогда эти участки, 
скорее всего, характеризовались бы повышен
ным фоном сейсмичности.

Интенсивные водород-метановые аномалии с 
низким отношением Мп/СН4 можно рассматри
вать в качестве индикаторов тектонического рас
слаивания литосферы и эксгумации мантийных 
перидотитов на поверхность дна. Генерация мета
на и водорода в этих аномалиях связана с серпен
тинизацией перидотитов. В рамках существую
щих представлений в процессе серпентинизации 
активную роль играет океанская вода, проникаю
щая по системе открытых трещин в породы низов 
океанической коры -  верхов мантии и трансфор
мирующаяся при этом в высокотемпературный 
флюид [3, 5 и мн. др.). Вывод мантийных ультра
базитов в верхние горизонты коры, согласно 
этим представлениям, осуществляется в виде про- 
трузий серпентинитов по системам вертикальных 
разломов [6 и мн. др.].

Серпентинизация ультрамафитов в океане, 
как отмечал Н.А. Богданов в конце 70-х годов 
прошлого столетия, вызвана в основном тектони
ческими процессами и имеет широкое распрост
ранение, будучи обусловлена механизмом скучи
вания океанической коры [2]. Сегодня есть все ос



нования полагать, что именно при тектоническом 
горизонтальном расслаивании океанической ко
ры и верхов мантии происходят масштабные про
цессы серпентинизации, приводящие в конечном 
счете к генерации метана и водорода. Формирую
щиеся при этом надвиги и зоны сдвига (shear 
zones) способствуют проникновению морской во
ды в толщу мантийных ультрабазитов в несравни
мо большей степени, нежели просто система от
крытых трещин. Существование последних, на 
наш взгляд, вообще сомнительно, поскольку уве
личение объема ультрабазитов в процессе сер
пентинизации до 40% неминуемо привело бы к их 
закрытию. Кроме того, высокие, порядка 100 МПа, 
значения горизонтального сжимающего стресса в 
молодой океанической литосфере Атлантики, из
меренные in situ в известной скважине DSDP 
395А, пробуренной в районе к югу от разлома 
Кейн, и находящиеся в соответствии с подобным 
напряженным состоянием недр надвиговые и 
взбросовые механизмы очагов землетрясений 
[39] также не способствуют сохранности откры
тых трещин. Более того, серпентиниты в облас
тях разгрузки гидротермальных систем всегда ин
тенсивно тектонизированы и рассланцованы, а в 
более массивных разностях обычны катаклаз и 
милонитизация пород с хорошо выраженными 
структурами течения и будинажа. Надо полагать, 
что именно деформации в условиях горизонталь
ного сжимающего стресса приводят к дегазации 
серпентинитов. При этом содержащиеся в них 
легкие газы, такие, как водород, метан, углекис
лый газ, гелий и т.д., вырываются на поверхность 
дна в виде факелов на участках разгрузки гидро
термальных систем, приуроченных к плоскостям 
надвигов и глубинных срывов.

Большая вероятность подобного сценария сле
дует из изучения офиолитов. Тектонизированные 
и рассланцованные серпентиниты, мощностью до 
нескольких сотен метров, всегда слагают самые 
нижние части крупных офиолитовых аллохтонов -  
фрагментов палеоокеанических структур (Оман, 
Ньюфаундленд и мн. др.), располагаясь между пе
рекрывающими их перидотитовыми милонитами 
и метаморфической подошвой, образование ко
торой связано с внутриокеаническими надвигами. 
При этом устанавливается, что серпентинизация 
перидотитов происходила синхронно с их надви
ганием, а степень серпентинизации увеличивает
ся вниз по разрезу, по направлению к базальному 
надвигу.

Мощные субгоризонтальные тектонические 
зоны сдвига (shear zones) внутри перидотитовых 
массивов, целиком сложенные серпентинитами и 
образовавшиеся в процессе тектонического рас
слаивания палеоокеанической литосферы, прису
щи многим офиолитовым комплексам. В частно

сти, такие зоны, мощностью до 350 м, выявлены 
в перидотитах Жозефин в горах Кламат [31]. Пе
ридотиты в них подверглись интенсивной текто
нической переработке вплоть до образования ти
пичных милонитов со структурами течения и бу
динажа и разлинзованных и рассланцованных 
серпентинитов. Серпентиниты прорваны неде- 
формированными диабазовыми дайками, входя
щими в состав дайкового комплекса. Из этого 
следует, что образование таких зон предшество
вало внедрению даек и происходило на океаниче
ской стадии развития, до тектонического станов
ления перидотитов в аккреционной структуре гор 
Кламат. Серпентинизация верхнемантийных пе
ридотитов в зонах сдвига происходила вблизи осе
вой части срединно-океанического хребта в про
цессе амагматичного растяжения в отсутствие 
магматической камеры при температурах <350°С 
[31]. По мнению авторов данного исследования, 
серпентинизация такого типа является важнейшей 
особенностью медленноспрединговых хребтов во
обще. Другими словами, речь идет о непосредст
венной связи серпентинизации с тектоническим 
расслаиванием верхнемантийных ультрабазитов.

Таким образом, и в Атлантике, и в офиолито
вых комплексах -  фрагментах литосферы палео
океанических бассейнов -  масштабные процессы 
серпентинизации непосредственно связаны с тек
тоническим расслаиванием верхнемантийных об
разований в осевой части срединно-океаническо
го хребта и в конечном счете с формированием 
гидротермальных минералообразующих систем, 
продуцирующих специфические метановые ано
малии с низким отношением Мп/СН4.

Могут ли гигантские объемы водорода и мета
на, образующиеся в процессе серпентинизации 
мантийных ультрабазитов при тектоническом 
расслаивании литосферы осевой части Срединно- 
Атлантического хребта, формировать скопления 
углеводородов, в которых обеспечивалась бы их 
сохранность? Как показали А.Ю. Леин с соавто
рами [8], часть этих абиогенно синтезированных 
газов при взаимодействии морской воды с гарц- 
бургитом вместе с H2S выходит в составе флюи
дов на поверхность дна. Сероводород и водород 
гидротермальных растворов полностью утилизи
руются специфической хемоавтотрофной и гете
ротрофной микрофлорой вблизи выходов источ
ников на дне. Метан, наоборот, очень устойчивое 
соединение, и скорость его окисления в водной 
толще океана, возможного только при участии 
метаноокисляющих бактерий, очень невелика 
[8]. По всей видимости, большие его объемы раз
носятся придонными течениями, поскольку ано
мально высокие концентрации метана в придон
ных слоях воды отмечаются на значительном (до 
2000 км) удалении от мест истечения флюидов



[27]. Кроме того, значительная часть метана вы
деляется в атмосферу, способствуя разрушению 
озонового слоя [21].

По этим причинам вероятность нахождения 
крупных скоплений углеводородов в коре Сре
динно-Атлантического хребта весьма мала. И все 
же при наличии соответствующих ловушек они 
могут присутствовать в областях тектонически 
расслоенной литосферы. Чешуйчато-надвиговое 
строение зон трансформных разломов, в первую 
очередь, внутренних угловых поднятий в узлах 
сочленений рифт-разлом и прилегающих сегмен
тов рифтовых долин, создает необходимые пред
посылки для образования ловушек поднадвигово- 
го типа и прогнозирования скопления углеводо
родов, по стилю формирования сходных с 
“подфундаментной” нефтью Б.А. Соколова [20].

Для проверки такого предположения необхо
димо пробурить хотя бы несколько скважин в 
трансверсивных хребтах зон трансформных раз
ломов. Первая, и пока единственная, такая сква
жина (скв. ODP 735В) в Индийском океане, пробу
ренная в зоне разлома Атлантис-П в Юго-Запад
ном Индийском хребте, прошла 1500 м по 
габброидам и выявила элементы тектонического 
сдваивания разреза третьего слоя и участие в по
кровной структуре хребта серпентинизирован- 
ных ультрабазитов. Однако последние располага
ются не внутри пакета литопластин, а слагают от
дельные тектонические останцы в кровле 
разреза. В основании останцов прослеживается 
зона динамометаморфических пород, аналогич
ных образованиям метаморфических подошв, 
сформированных в процессе внутриокеаническо- 
го надвигания горячих перидотитов на породы 
океанической коры и представленных во многих 
офиолитовых аллохтонах [17].

Аналогичная ситуация имеет место и в офио- 
литах -  палеоаналогах молодых (медленноспре- 
динговых) океанов. Месторождения нефти и газа 
в них пока не обнаружены. Причина этого кроет
ся не только в отсутствии промышленных зале
жей, но и в том, что работы по их поискам ведутся 
недостаточно активно. При этом хорошо извест
ны различные нефтегазопроявления в областях 
развития офиолитов на Сахалине, Камчатке и во 
многих других регионах. Присутствие метана и 
водорода установлено в офиолитовых серпенти
нитах Омана [40], Орегона [41] и Филиппинских 
островов [23].

Таким образом, устанавливаются не только 
пространственные связи между крупными выхо
дами ультрабазитов на поверхность океанского 
дна и наличием гидротермальных растворов и 
флюидов, обогащенных водородом и метаном, но 
и структурно-генетические: водород-метановые 
аномалии, образовавшиеся в процессе серпенти-

низации ультрабазитов, непосредственно связаны 
с районами тектонически расслоенной литосфе
ры. Последние обнаружены не только в осевой 
части Срединно-Атлантического хребта, но и в 
смежных глубоководных котловинах, в пределах 
океанских поднятий и на периферии Атлантики, 
вдоль пассивных континентальных окраин [16]. 
Все это может значительно расширить круг поис
ков углеводородного сырья в океане.

Изучение процессов, в первую очередь, текто
нических, приводящих в конечном счете к форми
рованию углеводородных скоплений не только в 
осадочных бассейнах на шельфах и континен
тальных склонах, но и в центральных районах 
Атлантики, позволит оценить ресурсный потен
циал Атлантического океана как возможного ре
зервного источника энергоносителей в XXI веке. 
Существенная роль в этих исследованиях должна 
быть отведена геодинамическому районирова
нию на основе комплексных геолого-геофизичес
ких работ, детализации условий тектонического 
расслаивания литосферы и определению коро
вых и мантийных составляющих процесса серпен- 
тинизации.
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A bstract— The paper discusses active hydrothermal fields in the Atlantic that are associated with ultramafites. 
It has been demonstrated that large-scale serpentinization processes were induced by tectonic delamination of 
the upper mantle rocks in the axial part of the Mid-Atlantic Ridge, which finally gave rise to hydrothermal min
eralization that produces specific hydrogen-methane anomalies with low Mn/CH4 ratios. The tectonic delami
nation of young lithosphere takes place in a setting of “dry” spreading with magma deficiency. This is accom
panied by the uplift of mantle rocks to the seafloor along deep-seated gently dipping detachment fault and thrust 
systems, to which hydrothermal systems discharge sites are confined within the hydrothermal fields.
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Наряду с монотроговыми разломными зонами, в А тлантике значительное место занимают разлом- 
ные структуры сложного строения. Среди последних выделяется три группы: парные системы, вет
вистые и представленные несколькими тесно сближенными параллельными разломами. П римеры 
первой группы -  системы М арафон-М еркурий в Ц ентральной Атлантике и Гоф -  в Южной. К о вто
рой группе относятся разлом ны е зоны Хейса, Атлантис, Архангельского, Романш. Третью  группу 
представляют разлом ны е зоны Сан-Паулу, М артин Вас, Рио де Ж анейро, Риу Гранди. А втор пола
гает, что разломные зоны группы I образовались в ходе движения литосферных масс в стороны от 
оси Срединно-А тлантического хребта с особенно прочной связью векторов этого движения с гло
бальной регматической сетью  трещин. Разломные зоны П группы связаны с непостоянством глу
бинных геодинамических обстановок. В образовании разломных зон 1П группы большая роль при
надлежит такому геодинамическому фактору, как  продольное растяжение срединно-океанического 
хребта. Н екоторы е разлом ны е зоны несут смешанные признаки, в том числе и одинарных м орфо- 
структур.

ВВЕДЕНИЕ
В изданной несколько лет тому назад моногра

фии исследовались разломные зоны Централь
ной Атлантики, приуроченные к ее приэкватори
альной области [6]. В соответствии с уровнем зна
ний того времени в ней были охарактеризованы 
разломные зоны от Зеленомысской (15°20') до 
зоны Романш, простирающейся вдоль экватора. 
Основу монографии составили данные, получен
ные экспедициями Геологического института 
РАН на НИС “Академик Николай Страхов”. Но 
были привлечены и другие материалы. Один из 
основных выводов, приведенных в монографии, 
следующий: “Морфоструктурный анализ попе
речных разломов в Центральной Атлантике сви
детельствует об их больших различиях во внут
ренней структуре. Одни из них имеют простую 
структуру, отраженную в единичном желобе-тро
ге, простирающемся иногда на очень большие 
расстояния. Другие включают несколько субпа
раллельных элементов и, соответственно, в попе
речном сечении имеют сложный и обычно кон
трастный рельеф” [6, с. 23]. В качестве примера 
сложно построенной разломной зоны отмечалась 
разломная зона Сан-Паулу.

В 2000 году вышла в свет капитальная моно
графия А.О. Мазаровича [3], посвященная широ
кому спектру тем, касающихся геологии области 
Атлантического океана, заключенной между 
25° с.ш. и 15° ю.ш. В ней поперечные разломные 
структуры океанского дна разделены на три груп
пы: моноразломные, сдвоенные и полиразлом-

ные. первую из них иллюстрирует разлом Стра
хова и многие другие; вторую -  система Мара
фон-Меркурий и третью -  разломная зона Сан- 
Паулу. Это хорошая классификация, не вызыва
ющая возражений.

В настоящей статье автор рассмотрит разлом
ные зоны сложного строения более подробно, 
чтобы оценить значимость этого явления в раз
ломной тектонике Атлантики, с одной стороны, и 
подойти к условиям их образования, с другой.

ОПИСАНИЕ СТРУКТУР
Ниже будут даны краткие описания целого ря

да представительных разломных зон (трансформ
ных разломов) сложного строения. Исходные ма
териалы по ним не одинаковы, но все же имеющи
еся сведения позволят провести их сравнительный 
анализ. В значительной части они показаны на 
рис. 1. В тексте будут широко использованы дан
ные, содержащиеся в книгах [3,6], и карты [10,13].

Разломная зона Марафон-Меркурий
В полосе между 12-14° с.ш. отчетливо выделя

ется парная разломная система, представленная 
разломами Марафон и Меркурий (рис. 2). Они па
раллельны, простираются на расстояние >2000 км, 
а отстоят один от другого не более чем на 60 км. 
Северный из них, разлом Марафон, выражен, 
главным образом, узким желобом, имеющим в 
межрифтовой части V-образный профиль, с глу-



Рис. 1. Разломные структуры сложного строения в Южной Атлантике. Картографическая основа -  Гравиметрическая 
карта Мирового океана [13].
Цифры в кружках -  разломные структуры: 1 -  Романы, 2 -  Вознесения, 3 -  Боде-Верде, 4 -  Кардно, 5 -  Мартин Вас, 
6 -  Рио де Жанейро, 7 -  Риу Гранди, 8 -  Кокс, 9 -  Монтевидео, 10 -  Гоф, 11 -  Агульяс-Фолклендский. Буквами обозна
чены глубоководные впадины и поднятия. Впадины: Б -  Бразильская, А -  Ангольская, Ар -  Аргентинская, К -  Кап
ская. Поднятия: Аб -  Аброльос, СП -  Сан-Паулу, РГ -  Риу Гранди, КЛ -  Камерунская линия, КХ -  Китовый хребет, 
Д -  Дискавери. Осветленная полоса в середине рисунка -  гребневая зона Срединно-Атлантического хребта.

Разлом М арафон Разлом М еркурий

52° 50° 48° 46° 44° 42° 40° 38° 36°
Разлом Вима з.д.

Рис. 2. Карта гравитационных аномалий по данным спутниковой альтиметрии между 11 и 14°30' с.ш. Из работы [3].

биной 4600-5000 м. В районе западной нодальной 
впадины имеется угловое поднятие -  высокая гора 
Ферсмана (глубина 1670 м), являющаяся молодой 
вулканической постройкой центрального типа.

Разлом Меркурий по многим признакам схо
ден с разломом Марафон. Он также выражен в 
рельефе системой узких депрессий, но с несколь

ко меньшими глубинами (имеется в виду межриф- 
товая часть). О хребте между желобами Марафон 
и Меркурий А.О. Мазарович пишет, что он “име
ет ширину около 40 км. К западу от рифтовой до
лины (44°05' з.д.) его северный склон круче юж
ного; к востоку -  асимметрия меняется на обрат
ную. Поверхность хребта ровная, и ее глубины



Рис. 3. Фрагмент разломной зоны Романш. По материалам 13-го и 16-го рейсов НИС “Академик Николай Страхов”. 
Показаны осевые линии разломных трогов Ром-1, Ром-2 и Ром-3 -  составные элементы разломной зоны.

уменьшаются в сторону рифтовой долины (от 
3300 м до 2700 м на западе и от 2700 м до 2400 м 
на востоке). На вершинной поверхности и в верх
ней части склона расположены отдельные холмы 
и горы как конусообразной, так и столбообраз
ной формы. Эти формы рельефа не покрыты 
осадками” [3, с. 85].

По морфоструктурным особенностям к раз
ломной зоне Марафон-Меркурий очень близка 
разломная зона Гоф в Южной Атлантике. Не
сколько слов о ней будет сказано ниже.

Разломная зона Романш
Это крупнейшая разломная зона, разграничи

вающая Южную и Центральную Атлантику (де
маркационный разлом). Как показывает спутни
ковая альтиметрия, разлом представлен в виде 
сплошной и четко выраженной полосы, отходя
щей от Южной Америки и простирающейся в 
районе экватора в северную часть Гвинейского 
залива. Он проявлен мощно и ярко. Протяжен
ность разлома (океанская часть) 4000 км при ши
рине 80 км, а смещение осевого рифта вдоль него 
950 км -  самое значительное в Атлантике.

Как по простиранию, так и вкрест простира
ния строение разломной зоны меняется. Наилуч
шим образом зона Романш изучена на отрезке 
между 13 и 22° з.д. (рис. 3). С севера она отделена 
крупнейшим трансверсивным хребтом (длиной 
несколько сотен километров), возвышающимся 
над сопредельной равниной на 3.5 км. Южнее 
хребта простирается разломная зона (Ром-1), ос
ложненная протяженными депрессиями и сходная 
по структуре с односторонним грабеном с подня
тым северным крылом. Далее на юг вновь выде
ляется хребет, осложненный серией частных ку
лисных поднятий. Южнее хребта под некоторым 
углом к линии простирания Ром-1, срезая послед
ний, протягивается структура Ром-2, представля
ющая собой очень молодой, активно развиваю
щийся в настоящее время, структурно хорошо 
выраженный разломный желоб. На восток он 
прослеживается до района восточного рифта сре
динного хребта. С ним связана одна из самых зна
чительных глубин в Атлантике -7856 м (впадина 
Вима).

Южный борт разломной долины представлен 
не сплошным трансверсивным хребтом, а отдель
ными поднятиями, чаще линейными, а иногда 
изометричными. Поднятия рассечены или разде
лены субмеридиональными разломами и грабено
образными структурами. На востоке региона 
простирается узкий прогиб, выделяемый как раз
ломная структура Ром-3.

Из сказанного видно, что разломной зоне Ро
манш свойственна изменчивость геодинамичес- 
кого режима как во времени, так и в пространст
ве. Разные ее части характеризуются разной гео
логической историей.

Разломная зона Сан-Паулу

Эта разломная зона представляет группу раз
ломных структур Атлантики, отличающихся наи
более сложным внутренним строением. Она про
стирается от континентальной окраины Южной 
Америки до континентальной окраины Африки, 
немного севернее разломной зоны Романш. Раз
ломная зона Сан-Паулу состоит из нескольких суб
параллельных депрессий, разделенных хребтами. 
В поперечном сечении между 24°40' и 26°40' з.д. 
Г.В. Агаповой выделено четыре субширотных 
разломных депрессий и соответственно три раз
делительных хребта (рис. 4) [1]. А.О. Мазарович 
приводит следующие данные о протяженности 
разломов, образующих разломную зону. Разлом 
Сан-Паулу 1 (0°52' с.ш.) -  4200 км; Сан-Паулу 2 
(0°50') -  750 км; Сан-Паулу 3 (0°45') -  713 км; Сан- 
Паулу 4 (0°30') -  2425 км [3]. Глубина дна в депрес
сиях возрастает с севера на юг от 3700 до 4200 м. 
Депрессии узкие, контрастно выделяющиеся в ре
льефе дна. Общая ширина по ним разломной зо
ны ~65 км. В других местах она может быть более 
значительной. Разграничивающие ее хребты не
сут многочисленные горы. Одна из гор выступает 
из воды в виде скал Св. Петра и Павла, где выхо
дят ультрабазиты с возрастом пород 835 млн. лет. 
Структура разбита перпендикулярными узкими 
рифтами осевой зоны Срединно-Атлантического 
хребта. Далее обратимся к разломным зонам 
Южной Атлантики.



26°00' 25°00' 1°40'

Рис. 4. Разломная зона Сан-Паулу по [1].
1 -  фрагменты осевого рифта Срединно-Атлантического хребта; 2 -  осевые линии разломных трогов; 3 -  нодальные 
впадины.

Разломная зона Мартин Вас
Описываемая разломная зона располагается в 

районе 20° ю.ш. На гравиметрической карте видно, 
что она простирается от западного края Бразиль
ской глубоководной впадины до западной окраины 
Ангольской впадины на расстояние -3150 км. Про
стирание разломной зоны ЗЮЗ-ВСВ, как и всей 
системы разломов Южной Атлантики. На вос
точном фланге Срединно-Атлантического хреб
та она отгибается в северном направлении. Глу
бина дна в ней >4000 м. Смещение осевого рифта 
хребта вдоль разломной зоны 15 км.

По данным предсказанной батиметрии, сейс
мики и магнитометрии, севернее современной 
разломной зоны по обе стороны Срединно-Ат
лантического хребта на близком расстоянии вы
деляются сопровождающие ее погребенные (fos
sil) разломы [8]. История их образования такова 
(рис. 5). На временном отрезке 80-120 млн. лет 
назад разломная зона была двойной. Позднее, в 
интервале 20-80 млн. лет структура ее осложни
лась и стала тройной. В еще более позднее время -  
5-20 млн. лет она вновь оказалась двойной, а ны
не одинарной.

О сложной геодинамике свидетельствуют так
же частные структурные элементы, имеющиеся 
внутри разломной зоны, с их изменчивыми про
стираниями.

Разломная зона Рио де Жанейро
Разломная зона Рио де Жанейро располагается 

между южным тропиком и разломной зоной Мар
тин Вас. На Гравиметрической карте [13] она 
прослеживается из южной части Ангольской впа
дины до окраинно-континентального выступа 
Сан Паулу, ограничивая его с севера, т.е. на рас
стояние -4200 км. Простирание зоны ВСВ. На

Батиметрической карте ГЕБ КО [10] структура 
отсутствует.

Строение разломной зоны сложное. Это не 
единый сплошной разлом, а сочетание сближен
ных линейных разломных элементов разной дли
ны (см. рис. 1).

В гребневой полосе Срединно-Атлантическо
го хребта на Гравиметрической карте разлом не 
выражен, что местами наблюдается и в некото
рых других разломах (разломные зоны Мартин 
Вас, Св. Елены и др.). К западу от гребневой по
лосы в поперечном сечении наблюдается сначала 
двухчленная структура разлома, а далее на запад -  
трехчленная.

В работе [2] между 21 и 22° ю.ш. даны два по
перечных профиля, пересекающих Срединно-Ат
лантический хребет, которые, как представляет
ся, соответствуют двум разломам, образующим 
разломную зону (рис. 6). Район заключен между 
11 и 13° з.д. Профили отражают усложненный ре
льеф разломов. В северном из них глубины дости
гают 4020, в южном -  4400 м. В работе приводится 
ряд поперечных профилей через другие разлом
ные структуры, вплоть до 29° ю.ш., внутреннее 
строение которых существенно проще. Морфосг- 
руктурные черты разломной зоны Рио де Жаней
ро коррелируются с историко-геодинамически- 
ми, намеченными в публикации [7]. В ней эта зона 
занимает полосу между 21°10/ и 22°40' ю.ш., т.е. 
имеет ширину 160 км. Срединно-Атлантический
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Рис. 5. Принципиальная схема развития разломной 
зоны Мартин Вас за 120 млн. лет, по [8].
Двойной линией показаны разломные структуры.



Рис. 6. Поперечные профили трансформных разломов в районе 22° ю.ш. [2].
Римскими цифрами обозначены сближенные трансформные разломы и соответствующие им поперечные профили. 
Цифры на профилях -  глубина дна, м.

хребет внутри разломной зоны делится трогом на 
два сегмента: северный, длиной 90 км, и южный -  
40 км. Таким образом, ее строение трехчленное 
(рис. 7). В северном сегменте на коре древнее 
2 млн. лет по предсказанной батиметрии выделя
ются два погребенных разлома, один на отрезке 
2-10 млн. лет, а другой -  между 5 и 50 млн. лет. 
Тем самым, на уровне 5-10 млн. лет разломная зо
на Рио де Жанейро имеет пятичленное строение. 
На уровне 50 млн. лет ее структура четырехчлен
ная. Для коры между 50-75 млн. лет по предска
занной батиметрии и сейсмике различаются всего 
три протяженных разломных зоны. На коре меж
ду 75 и 120 млн. лет разломная зона была двой
ной. Таким образом (резюме авторов), разломная 
зона Рио де Жанейро, являясь тройной в осевой 
зоне Срединно-Атлантического хребта, западнее 
становится пятичленной, затем четырехчленной 
и далее двойной.

Соответственно, выясняется этапность в фор
мировании ее структуры, начиная с аптского вре-

120 75 50 10 5 2 млн. лет

Рис. 7. Принципиальная схема развития разломной 
зоны Рио де Жанейро к западу от оси Срединно-Ат
лантического хребта за 120 млн. лет, согласно [7]. 
Двойные линии -  то же, что на рис. 5.

мени. За прошедший период времени суммарное 
смещение оси хребта по разлому составило 250 км.

Разломная зона Риу Гранди
Описываемая разломная зона принадлежит 

группе особенно крупных и тектонически значи
мых разломных структур Атлантического океа
на. Она простирается от Африки до континен
тальной окраины Южной Америки на расстояние 
-4700 км. На востоке эта зона разграничивает 
Ангольскую впадину и северное окончание Кито
вого хребта, а на западе -  поднятие Сан Паулу, 
находящееся к северу от нее, и поднятие Риу 
Гранди, расположенное южнее. Срединно-Ат
лантический хребет делится разломной зоной на 
северную и южную части, отличающиеся по 
строению. К югу от нее Срединно-Атлантичес
кий хребет резко расширяется. Если между эква
тором и южным тропиком ширина хребта по изо
бате 4000 м варьирует в пределах 1100-1400 км, 
то в южной области, в широтах 40-45° ю.ш., она 
достигает 2000 км. В более крупном плане раз
ломная зона Риу Гранди является тектоническим 
разделом северной и центральной областей Юж
ной Атлантики, сходно с тем, как Акульяс-Фолк- 
лендская разломная зона отделяет центральную 
область от Антарктической. Большие различия в 
тектонике между тремя упомянутыми областями 
(структурные формы, тектонический план) от
четливо видны на существующих картах. Все ска
занное позволяет отнести разломную зону Риу 
Гранди к категории демаркационных структур.

Разломная зона на всем протяжении фактиче
ски непрерывна. На картах она выражена в виде 
слабо волнистой линии с простиранием ВСВ. Ме
стами прослеживаются сопровождающие ее до
полнительные разломы, так что общая ширина 
зоны равна -140 км. На западе и востоке разлом
ная зона имеет четырехчленное строение. Сме
щение осевого рифта Срединно-Атлантического 
хребта по разломной зоне составляет 42 км (пра- 
восторонник сдвиг), а в эоцене составляло 100 км



[11]. Форма главной разломной долины V-образная 
[5]. На глубине 3000 м ширина долины 20-25 км, а 
на глубине 4500 м-6 км. Наибольшая глубина до
лины приурочена к пересечению с нодальной впа
диной восточного интерсекта, где составляет 
4800 м. На дне выделяются узкие троги (2 км ши
риной). Стены долины на глубинах менее 3000 м 
изрезанные, зубчатые. Общая схема ее строения 
дана на рис. 1.

Принадлежность к группе демаркационных 
разломных структур описываемой разломной зо
ны означает длительность и сложность ее разви
тия. Если судить о ее соотношениях со структура
ми континентальных окраин Южной Америки и 
Африки, то можно предполагать, что на запад
ном окончании (район поднятия Сан Паулу) она 
зародилась в апте-альбе, а на восточном (район 
Китового хребта) -  в позднем мелу.

Агульяс-Фолклендская разломная зона
Это крупнейшая разломная структура в Ат

лантическом океане. Она соединяет южные 
окончания Африки и Южной Америки, протяги
ваясь на расстояние около 6200 км. Ширина раз
ломной зоны вдоль простирания меняется, но в 
целом не выходит за пределы десятков километ
ров. Смещение осевого рифта Срединно-Атлан
тического хребта по ней составляет около 300 км. 
На Гравиметрической карте [13] разлом выражен 
очень резко, пологоволнистой линией отрица
тельных аномалий. Эта линия отделяет Антарк
тическую область Атлантики, где исчезает Сре
динно-Атлантический хребет и где характер тек
тоники совсем иной, чем к северу от нее (см. рис. 1). 
Ее главные структурные особенности -  Фолк
лендский континентальный выступ, Южной-Ат- 
лантический хребет и где характер тектоники 
совсем иной, чем к северу от нее (см. рис. 1). Ее 
главные структурные особенности -  Фолкленд
ский континентальный выступ, Южно-Антиль- 
ский структурный комплекс, тройное сочленение 
Буве, приафриканский комплекс континенталь
ных и океанических блоков. Главнейшие формы 
области, лежащей севернее, -  континентальных и 
океанических блоков. Главнейшие формы облас
ти, лежащей севернее, -  Аргентинская и Капская 
глубоководные впадины и разделяющий их сре
динный хребет. Поскольку впадины заложились в 
раннем мелу [5], нужно считать, что начало обра
зования Агульяс-Фолклендской разломной зоны 
относится к тому же времени. По всем признакам 
это демаркационный разлом. С геодинамической 
точки зрения это трансформная структура с пра
восторонним смещением. Изменчивость ширины 
разломной зоны связана с усложнениями ее стро
ения. В самых общих чертах этот разлом может 
быть разделен на три основных отрезка: запад
ный, центральный и восточный. Центральный

отрезок, где разломная зона пересекает средин
ный хребет, имеет, судя по Гравиметрической 
карте [13], простое строение (монотрог), но за 
пределами хребта как к западу, так и к востоку 
структура становится двойной, а на отдельных 
участках, благодаря ветвлению, и более сложной.

Западный отрезок разломной зоны выражен 
крупным сбросом, разграничивающим Фолк
лендский континентальный выступ и Аргентин
скую впадину с опусканием дна до глубин 6200 м. 
Восточный отрезок обрывает расположенную к 
югу малую спрединговую систему Метеор [4]. 
К югу от Африки разломная зона отделяет плато 
Агульяс.

Восточный отрезок разломной зоны, в отли
чие от центрального и западного, изучался доста
точно основательно [9]. Район, где выполнялись 
сейсмопрофили, охватывает пространство между 
21 и 31° в.д. и простирается на 1200 км (рис. 8). 
В пределах разломной зоны с ЮЗ на СВ выделе
ны четыре сегмента различного строения. Край
ний юго-западный сегмент (А) представлен глу
боководным бассейном, вытянутым вдоль разло
ма, и сопровождающим его с южной стороны 
вулканическим хребтом. Осадочный комплекс в 
этом бассейне мощностью 3 с (двойное время 
пробега) в верхней части хорошо стратифициро
ван и слабо деформирован, а в нижней -  прослежи
вается лишь несколько рефлекторов и деформа
ции более существенные. Следующий сегмент (Б) 
выражен в основном погруженным под осадки 
хребтом, который с севера также сопряжен с про
гибом. Третий и четвертый отрезки (В, Г) рассе
кают гондванские комплексы крутого континен
тального склона, позволяющие авторам строить 
палеореконструкции и рассуждать о времени об
разования Агульяс-Фолклендской разломной зо
ны. Наиболее ранняя палеореконструкция отно
сится ко времени —135 млн. лет, т.е. заложение 
разломной зоны относится к раннемеловому вре
мени.

Приведенные данные ярко иллюстрируют из
менчивость строения разломной зоны по прости
ранию, притом на большом расстоянии.

Другие разломы
Помимо рассмотренных выше сложных по 

строению разломных зон, в Южной Атлантике 
имеются и другие.

Одна из них -  разломная зона В о з н е с е н и я ,  
простирающаяся от района Камерунской вулка
нической линии в запад-юго-западном направле
нии до подводного континентального выступа Ре
сифи в пределах южноамериканской континен
тальной окраины. Ее длина ±3150 км, ширина -  
несколько десятков километров. Это трансформ
ный разлом с правосторонним смещением осево-



Рис. 8. Батимерическая карта восточного окончания Агульяс-Фолклендской разломной зоны [9].
Цифры -  изобаты в километрах. Буквами А, Б, В, Г обозначены отличные по строению сегменты. AMFR -  вулкани
ческий хребет Агульяс, ограничивающий с юга разломную зону.

го рифта Срединно-Атлантического хребта, рав
ным 230 км. На Гравиметрической карте [13] к за
паду от оси хребта видно сдвоенное строение 
разломной зоны -  два параллельных тесно сбли
женных разлома (см. рис. 1). Однако, судя по не
которым признакам, местами структура может 
быть и более сложной.

В 400 км южнее простирается другая крупная 
разломная зона -  Б о д  е-В е р д е. Ее длина 
-3000 км, а ширина тоже десятки километров. 
Она является также трансформным разломом с 
правосторонним смещением рифта ~200 км. В от
личие от разломной зоны Вознесения, разломная 
структура Боде-Верде имеет двучленное строе
ние фактически на всем протяжении.

Еще далее на юг, в 200 км от предыдущей 
трансформы, простирается менее значительная 
также двойная разломная зона -  К а р д н о. Она 
пересекает Бразильскую впадину, но не заходит в 
Ангольскую. Насколько можно судить по Грави
метрической карте [13], внутреннее строение зо
ны сложнее двух предыдущих. Трансформное 
смещение по ней составляет ~100 км.

В акватории между разломными зонами Риу 
Гранди и Агульяс-Фолклендской также имеется 
несколько разломных структур сложного строе
ния. Самая Северная из них простирается между 
Китовым хребтом и поднятием Риу Гранди на 
2500 км. В сводовой части Срединно-Атлантичес
кого хребта она двойная. Троги сильно сближе
ны. Трансформное смещение здесь небольшое.

Далее на юг, между 32 и 33° ю.ш., протягивает
ся разлом К о к с ,  имеющий длину, близкую к пре
дыдущей, но отличную по величине трансформ
ного смещения, которое составляет 92 км. Двой
ная структура прослеживается здесь к востоку от 
рифтовой зоны САХ.

Еще южнее, от Китового хребта до западной 
части Аргентинской впадины, на расстояние 
~4000 км простирается разломная зона М о н т е 
в идео .  По сравнению с предыдущими ее строе
ние более сложное. В ее поперечном профиле ме
стами выделяется несколько разломных долин, 
имеющих, однако, сравнительно небольшую про
тяженность. Смещение осевого рифта по этой зо
не составляет лишь несколько километров.



Рис. 9. Ветвистая структура разломной зоны Хейса [14].
Двойная линия -  осевой рифт Срединно-Атлантического хребта. Внизу -  увеличенная часть разломной зоны; показа
ны осевые линии разломных долин.

Наконец, между южным окончанием Китово
го хребта и Аргентинской впадиной на всех кар
тах резко выделяется двойная разломная система 
Г о ф. Ее характерная черта -  два параллельных 
почти одинаковых по длине (-1900 км) и внутрен
нему строению разлома-близнеца, отстоящих 
один от другого на расстояние -60 км.

ОБСУЖДЕНИЕ
Рассмотрение приведенных фактических све

дений показывает, что трансформные разломы 
значительно различаются по строению, что ука
зывает на специфику условий их образования и 
развития. В этом аспекте выделяются три основ
ных группы разломных структур сложного стро
ения. Одна из них представлена двумя сближен
ными параллельными разломами, примерно оди
наковой длины и достаточно сходными по 
строению. В Южной Атлантике такого рода 
структурами являются разломные зоны Боде- 
Верде и Гоф; в Центральной -  парная система 
Марафон-Меркурий. Разломная зона Гоф, как 
уже отмечалось выше, простирается на 1900 км. 
Расстояние между разломными трогами состав
ляет -60 км. Она весьма похожа на разломную си
стему Марафон-Меркурий. Длина последней 
1800 км. Отстоят разломы друг от друга на 65 км 
[6]. Глубины дна в разломных трогах превышают 
4000 м. Более значительны они в разломе Мерку
рий (местами свыше 5000 м). Характерна почти 
строгая параллельность парных разломов, опре
деляющая единство структурного комплекса.

Такие двойные системы вряд ли можно связать 
только с геодинамикой по модели спрединга. Ав
тор приходит к мысли об отражении или субши
ротной макротрещиноватости земной коры, ко
торая в данном случае отвечает одному из основ

ных направлений планетарной регматической 
сети. Именно на такую связь указывает геомет
рия этих систем.

Обратимся к другой группе сложных разлом
ных зон. В плане она представлена сочетаниями 
ветвистых элементов на отдельных участках раз
ломной зоны. В некоторых случаях ветвистость 
создается новообразованными трогами, внедряю
щимися в основной разлом. Именно такая ситуа
ция имеет место в хорошо изученной разломной 
зоне Романш. В ней наблюдается косое срезание 
молодым разломом более древнего. Геодинами- 
ческая интерпретация этого явления проста: из
менчивость во времени режима спрединга в сре
динном хребте, ответственного за формирование 
трансформных разломов. Именно этот фактор 
играет главную роль в образовании ветвистых 
участков сложных разломных зон.

В работе [12] авторы проводят геодинамичес- 
кую параллель между разломными зонами Ро
манш и Эндрю Байн, простирающимся в полосе 
тектонического раздела Атлантического и Ин
дийского океанов, при этом выделяя их в особый 
класс multifault zones. Разлом Эндрю Байн имеет 
ширину 120 км км, а смещение по нему составляет 
750 км.

Ветвистость разломных структур, помимо раз
ломной зоны Романш, видна в целом ряде других 
разломов Центральной Атлантики. Она проявле
на в разломной зоне Хейса (рис. 9) [14]; в запад
ном и восточном сегментах разлома Атлантис; на 
западе разлома Архангельского, где представле
на пучком расходящихся лучей. По этому поводу 
у А.О. Мазаровича имеется высказывание, что 
“морфоструктура пассивных частей разломов к 
востоку от осевой зоны САХ (имеется в виду рай
он между 11 и 16° с.ш.) усложняется за счет того, 
что их депрессии ветвятся и распадаются на не



большие отрезки, разделенные узкими межраз- 
ломными блоками и грядами. Здесь установлено 
около 10 трогов, расстояние между которыми 
также не остается постоянным, и они испытыва
ют изменения простираний” [3, с. 86].

Ранее на основе анализа батиметрических 
крат рисовалась большая ветвистость трогов в 
пределах разломных зон Зеленого Мыса и Долд- 
рамс [6], но на Гравиметрической карте [13], вы
шедшей позднее, такое явление если и выражено, 
то недостаточно ясно.

Третью группу сложных разломных зон пред
ставляют системы, состоящие из нескольких 
сближенных параллельных разломов. Такие раз
ломы возникают и отмирают в ходе геологичес
кой истории разломной зоны.

Выразительным примером в этом отношении 
является разломная зона Рио де Жанейро. В рабо
те [7] на основании анализа предсказанной бати
метрии и сейсмических данных рисуется картина 
развития данной зоны на протяжении последних 
120 млн. лет. Первоначально (см. рис. 7) она име
ла двухчленное строение, затем число трогов уве
личивалось, так что между 5-10 млн. лет их ока
залось пять, но потом уменьшилось, и в настоя
щее время разломная зона имеет трехчленную 
структуру. Все это есть результат неоднократной 
смены глубинных геодинамических факторов в 
истории развития разломной зоны.

Подобного рода структурами являются также 
разломные зоны Мартин Вас, Риу Гранди, а в 
Центральной Атлантике -  Сан-Паулу. Имеются 
и другие примеры как в южной, так и в централь
ной области океана. Осложняющие их структуру 
разломы имеют разную протяженность, что от
личает их от парных разломных зон.

В целом об этой группе разломных зон можно 
сказать, что здесь проявлен такой геодинамичес- 
кий фактор, как продольное растяжение средин
ного хребта. Очевидно, что растяжение происхо
дит локально, имеет разную интенсивность и дли
тельность действия.

Охарактеризованные типы сложных разлом
ных структур не всегда проявлены в чистом виде. 
Имеются случаи (разломы Вознесения, Кокс 
и др.), когда одинарный крупный разлом сопро
вождается дополнительным на каком-то его от
дельным участке. Последний выступает здесь как 
локальное осложнение основного ствола.

Весьма сложная изменчивость фиксируется по 
простиранию Агульяс-Фолклендской разломной 
зоны.

ВЫВОДЫ
Разломные зоны, пересекающие Срединно-Ат

лантический хребет, представлены как одинарны

ми, так и сложными структурами. Среди послед
них выделяются системы, состоящие из двух, трех 
и более сближенных разломов. Специально данная 
проблема в литературе не ставилась.

2. Наблюдаемые морфоструктурные соотно
шения позволяют обособить среди разломных 
зон сложного строения три группы: двойные, об
разованные двумя параллельно расположенными 
разломами; ветвистые с косой ориентировкой со
ставляющих разломов, в том числе разломные зо
ны со срезанием молодыми элементами более 
древних; сложные разломные зоны с параллель
ным простиранием входящих в них разломных 
структур.

3. В порядке подхода к проблеме происхожде
ния сложных разломных зон разного строения 
можно высказать следующие соображения. Все 
они формировались в процессе развития спредин- 
га, но с влиянием дополнительных факторов. 
Представляется, что разломные зоны группы I 
отражают особенно тесную связь с трещинами 
глобальной регматической сети. Разломные зоны 
группы П с очевидностью связаны с неустойчивос
тью геодинамического режима, контролирующе
го спрединг; разломные зоны группы Ш можно 
представить как результат воздействия на процесс 
разломообразования продольного растяжения 
срединного хребта, проявленного в нем избира
тельно.

4. Некоторые разломные зоны несут смешан
ные морфоструктурные признаки, в том числе и 
одинарных (моно-) структур.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
РФФИ (грант № 03-05-Ы-159) и Федеральной 
целевой программы “Мировой океан”.
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Complex Fracture Zones in the Atlantic Ocean
Yu. M. Pushcharovsky
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A bstract— Along with single-trough fracture zones, complexly built fractures are fairly widespread in the At
lantic Ocean. Three groups have been recognized among the latter, namely: paired systems, branched systems, 
and systems consisting of closely spaced parallel faults. The first group is represented by the M arathon-M er
cury system in the Central Atlantic and by the Gough system, in the Southern. The second group includes the 
Heyes, Atlantis, Arkhangelsky, and Romanche fracture zones. The third group is represented by the Sad Paulo, 
Martin Vaz, Rio de Janeiro, and Rio Grande fracture zones. The author believes that the fracture zones of group 
I are results of lithospheric mass motion sideways from the axis of the Mid-Atlantic Ridge, the vectors of this 
motion being particularly strongly tied-up to the global regmatic network. Fracture zones of group II are related 
in their origin to deep geodynamic setting variations. The development of the fractures o f group III is largely 
due to the geodynamic impact of the longitudinal extension of the mid-oceanic ridge. Some fracture zones dis
play mixed characteristics including those of unary morphostructures.
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Для области аномально низкого теплового потока, включающей Баш кортостан и Тагило-М агнито- 
горскую зону Восточного Урала, проведено численное моделирование теплового режима литосфе
ры , опирающ ееся на измерения температур в скважинах и данные геолого-геофизического изуче
ния района. М оделирование предполагает относительно слабый термический режим литосферы  
бассейнов Западного Баш кортостана в течение большей части времени их развития. Вопреки усто
явшемуся мнению, температуры и тепловой поток мантии Тагило-М агнитогорской зоны не отли
чаю тся и даже слегка превосходят соответствующие значения для Западного Баш кортостана. Теп
ловой режим зоны согласуется со строением литосферы, вклю чаю щ ей задуговой вулканогенный 
комплекс мощностью 10 км, лежащий на слегка утоненной верхней коре континентальной лито
сф еры  и нижней коре, утолщенной в процессе столкновения плит. М оделирование не подтверждает 
вывода о том, что низкая теплогенерация пород коры этой зоны, как следствие их основного и уль
траосновного состава, является основной причиной его тепловой аномалии.

ВВЕДЕНИЕ

В статье рассматривается эволюция термичес
кого режима и современное тепловое состояние 
литосферы Западного Башкортостана и южной 
части Таги л о-Магнитогорской зоны. Эти районы 
входят в состав широкой овальной области низко
го теплового потока, охватывающей рифейские 
бассейны Башкортостана, пересекающей Таги- 
ло-Магнитогорскую зону и Восточно-Уральское 
поднятие и продолжающейся на юго-восток до 
верховьев р. Тобол (рис. 1; [13-17, 20, 21]).

Тагило-Магнитогорская зона Урала является 
объектом многих геологических, геохимических 
и геофизических исследований как уникальный 
район, сформировавшийся на границе плит после 
закрытия Уральского палеоокеана [3, 4, 6, 7, 13, 
16,18,20,21,25,36]. Его характерная черта -  ано
мально низкий тепловой поток. Для объяснения 
его природы предложено несколько моделей, ос
нованных на наличии значительного объема ос
новных и ультраосновных пород в изучаемых 
районах. Так, анализ особенностей теплового по
ля ультраосновных массивов Южного Урала и их 
обрамления [20, 21] привел к предположению о 
внедрении и последующем остывании мощного 
ультрабазитового массива прямоугольной фор
мы шириной около 30 км, с глубинами кровли и 
основания тела в 5 и 45 км и с продольными раз
мерами, значительно превышающими попереч
ные. При этом вклад радиогенного тепла вмеща

ющих пород и интрузии в тепловой режим района 
не учитывался. В модели [36] принимается, что 
при столкновении плит и поглощения литосферы 
задугового моря часть последней оказалась меж
ду Главным Уральским разломом и блоками Вос
точно-Уральского поднятия, сформировав Таги- 
ло-Магнитогорскую зону. По предположению ав
торов [36], в этой зоне слой основных и 
ультраосновных пород коры с низкой теплогене- 
рацией распространяется до глубин 45-55 км, что 
и является основной причиной пониженных зна
чений ее теплового потока. Предположение о су
щественной роли низкой теплогенерации основ
ных и ультраосновных пород коры Тагило-Маг- 
нитогорской зоны в формировании пониженных 
значений теплового потока высказывается и в ра
ботах [6, 13-16, 34].

Однако рассмотренные выше модели находят
ся в противоречии с глубинным распределением 
плотностей пород литосферы района, следую
щим из анализа сейсмических данных и гравита
ционных аномалий вдоль профиля URSEIS-95 
[25], а также с результатами сейсмических и дру
гих геолого-геофизических исследований лито
сферы в районе скважины СГ-4 [7, 18], которые 
предполагают мощность комплекса вулканитов и 
ультраосновных пород, ограниченную 10 км. Вы
вод о низкой теплогенерации пород коры как од
ной из основных причин пониженного теплового 
режима района входит в противоречие и с тепло-
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Рис. 1. Основные тектонические структуры, положение скважин и профилей в изучаемом районе (согласно [1,2,36]). 
1 -  контуры основных тектонических структур Западного Башкортостана; 2 -  границы Уральского складчатого пояса 
и Восточного Урала; 3 ,4 -  восточная (3) и западная (4) границы Предуральского прогиба; 5 -  основной разлом Урала; 
6 -  положение профилей с номерами скважин. Затемненная область -  район с низким тепловым потоком, отмеченный 
в [17]. Номера соответствуют следующим скважинам; 1 -  Арланская, 2 -  Колтасинская, 3 -  Югомашская, 4 -  Северо- 
Кушкульская, 5 -  Кушкульская, 6 -  Леузская, 7 -  Южно-Тафтимановская-1, 8 -  Южно-Тафтимановская-2, 9 -  Каба- 
ковская, 10 -  Ахмерова, 11 -  Кипчакская, 12 -  Аслыкульская, 13 -  Морозовская. Профили 1 со скважинами 1-6,2 со 
скважинами 3-5,7-10 и профиль 3 со скважинами 10-13 участвовали в моделировании.

выми данными для бассейнов Башкортостана к 
западу от Уральского складчатого пояса. Соглас
но геофизическим данным, эти бассейны подсти
лаются континентальной корой Восточно-Евро
пейской платформы [13, 19, 25, 33, 36]. Однако и 
они характеризуются низким тепловым потоком, 
который с учетом вклада радиогенного тепла оса
дочной толщи сопоставим с потоком Тагило-Маг- 
нитогорской зоны [6,13,14].

Хорошая геологическая изученность района и 
опубликованные данные измерения температур в

более чем тридцати скважинах в пределах моде
лируемых нами площадей позволили применить 
компьютерную систему моделирования бассей
нов ГАЛО [30,37] и восстановить температурную 
историю и современное термическое состояние 
литосферы Западного Башкортостана, обобщив 
результаты исследований вдоль одного меридио
нального и двух широтных профилей (см. рис. 1). 
В свою очередь, геофизические исследования в 
Тагило-Магнитогорской зоне Урала и измерения 
температур в скв. СГ-4 (см. рис. 1) и других сква



жинах зоны [3, 6, 13, 14] были использованы для 
моделирования теплового режима литосферы и 
этой зоны. Мы сопоставили режимы обоих райо
нов и сделали вывод об аномальности термическо
го состояния глубинной литосферы всего района, 
простирающегося от западных границ Башкорто
стана до Восточного Урала. Использованная нами 
модель литосферы района согласуется с плотно
стной моделью Дж. Доринга и др. [25], предпола
гающей ограниченную мощность комплекса вул
каногенных и ультраосновных пород для лито
сферы Тагило-Магнитогорской зоны.

Предшествующие оценки термического со
стояния литосферы района основывались на дан
ных по тепловому потоку или геотермическому 
градиенту, осредненному для верхних 1-2 км оса
дочной толщи [6, 13-16, 36]. Однако как данные 
измерений, так и результаты моделирования по
казывают, что значения тепловых потоков и гра
диентов температуры заметно меняются с глуби
ной в интервале 1-3 км, что отражает современ
ную реакцию пород на резкие вариации климата 
в плиоцен-голоценовое время. По этой причине 
наш анализ опирался на опубликованные значе
ния температур, измеренных в более чем 30 сква
жинах изучаемых площадей на глубинах свыше 
1 км. Сопоставление измеренных и вычисленных 
в модели температур требует корректного учета 
климатического фактора. Соответствующая мо
дификация пакета ГАЛО [29] дает возможность 
учесть его в рамках общей схемы моделирования 
бассейнов, т.е. для конкретного литологического 
разреза рассматриваемых площадей и с подроб
ной палеоклиматической кривой для последних 
65 млн. лет [5, 8].

ИСТОРИЯ ФОРМИРОВАНИЯ ОСАДОЧНОЙ 
ТОЛЩИ БАССЕЙНОВ ЗАПАДНОГО 

БАШКОРТОСТАНА
Рассматриваемый район на востоке примыка

ет к тектонически сложному Уральскому ороге- 
ну. Этот ороген формировался с девона по триас 
и представляет покровно-складчатое сооруже
ние, образовавшееся на месте системы палеооке- 
анических бассейнов в результате столкновения 
Восточно-Европейской платформы, восточно
уральских микроконтинентов и Сибирско-Казах
станского каледонского континента [12]. В райо
не с запада на восток выделяются следующие тек
тонические структуры (см. рис. 1): Восточно- 
Европейский кратон, Предуральский прогиб, За
падно-Уральская складчатая зона, Центрально- 
Уральское поднятие, Тагило-Магнитогорская зо
на, Восточно-Уральские поднятие и депрессия, 
Транс-Уральское поднятие и Казахская плита. Из 
перечисленных структур мы касаемся в статье 
только первых двух и Тагило-Магнитогорской 
зоны. Последняя включает в себя океанические и

островодужные комплексы палеозойского возра
ста и с запада ограничена Главным Уральским 
разломом. Этот разлом отделяет Тагил ©-Магни
тогорскую зону от Западно-Уральской складча
той структуры и выходов рифейского и вендского 
метаморфизированного фундамента Восточно- 
Европейской платформы в Центрально-Ураль
ском поднятии. Восточное падение Главного 
Уральского разлома подтверждено глубинным 
сейсмическим зондированием на Центральном
[31,45] и Южном [26] Урале. С конца перми тек
тоническая активность на Среднем и Южном 
Урале сходит на нет [12,25,45].

Район Башкортостана, рассматриваемый в 
этой работе, представлен рифейскими осадочны
ми бассейнами и ограничен с запада Татарским 
сводом, с востока -  Уральским складчатым по
ясом (см. рис. 1). Бассейны формировались внача
ле как авлакогены и только после раскрытия 
Уральского палеоокеана в раннем ордовике раз
вивались уже как внутрикратонные структуры 
[38]. При этом положение осей системы раннери- 
фейских рифтов должно соответствовать площа
дям максимальной мощности рифейско-вендско- 
го комплекса в разрезе современного передового 
прогиба Урала (см. рис. 1; [2,10,38]). Таким обра
зом, осадочный комплекс в начале рифея форми
ровался в обстановке континентального рифто- 
генеза с прогреванием и растяжением литосфе
ры. В разрезах нижнего и среднего рифея 
встречаются габбро-диабазы с возрастом от 1030 
до 1450 млн. лет [2], что говорит о тепловой акти
визации литосферы бассейнов в этот период. Тер- 
ригенные и карбонатные осадки в середине и кон
це раннего рифея накапливались в мелком море. 
В целом рифейско-вендский осадочный комплекс 
отражает спектр условий осадконакопления от 
мелководных или умеренно-глубинных морских 
(карбонаты) до континентальных [1,2, 38].

Кембрийские осадки на Урале и прилегающей 
области практически отсутствуют, и все это вре
мя на территории Башкортостана, включая ордо
вик и силур, характеризовалось эрозией или пере
рывом в осадконакоплении (рис. 26, За). Это бы
ло вызвано общей приподнятостью области как в 
период, предшествовавший раскрытию Ураль
ского палеоокеана (в ордовике), так и во время 
формирования последнего (в ордовике-раннем 
девоне) [38]. Незначительная амплитуда эрозии, 
оцениваемая для этого этапа развития бассейнов 
(менее 300 м), говорит об ограниченности терми
ческого влияния процесса раскрытия Уральского 
палеоокеана на литосферу бассейнов Западного 
Башкортостана, возможно, из-за их удаленности 
от центра спрединга [25, 33, 36].

Следующий период развития района совпадает 
по времени с закрытием Уральского палеоокеана 
в среднем и позднем девоне и карбоне. Оно сопро-
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Рис. 2. Термическая эволюция литосферы Западного Башкортостана в районе Югомашской площади -  результаты 
численного моделирования: а -  палеоклиматическая история района, по [5,28]; б -  история погружения и термическая 
эволюция осадочной толщи бассейна: сплошные линии -  основания осадочных слоев, пунктир -  изотермы; в -  изме
нение теплового потока через поверхность осадков {сплошная линия) и фундамента {пунктир) в истории бассейна. 
Различие между сплошной и пунктирной линиями обусловлены в основном вкладом радиогенного тепла осадков; г -  
тектоническое погружение поверхности фундамента, вычисленное в модели локальной изостазии при удалении на
грузки осадков и воды {сплошная линия) и при анализе вариаций плотностей пород фундамента {пунктир). TAKj_3 -  
периоды тепловой активизации литосферы бассейна (см. текст); д -  эволюция термического режима литосферы бас
сейна. Пунктирные линии -  изотермы, линия “МОХО” -  основание коры, линия “фазовый переход” -  глубина фазо
вого перехода пироксенового перидотита в гранатовый в модели перидотитовой литосферы

вождалось субдукцией океанической коры к вос
току вдоль Магнитогорской вулканической дуги
[25,45]. Как показывает анализ осадочных разре
зов большинства изучаемых нами площадей Баш

кортостана, в течение всего этого периода в бас
сейнах Западного Башкортостана отлагались мел
ководные известняки и заметная примесь 
терригенных пород в них появляется лишь в верх-



Рис. 3. Термическая эволюция литосферы Западного Башкортостана в районе Ахмеровой площади -  результаты чис
ленного моделирования: а -  история погружения и термическая эволюция осадочной толщи бассейна (обозначения 
см. на рис. 26); б -  изменение теплового потока через поверхность осадков и фундамента (обозначения см. на рис. 2в); 
в -  тектоническое погружение поверхности фундамента, вычисленное в модели локальной изостазии (обозначения 
см. на рис. 2г). РАС -  период растяжения литосферы бассейна (см. текст); г -  эволюция термического режима лито
сферы бассейна (обозначения см. на рис. 2d).

ней перми. Столкновение Восточно-Европейской 
платформы, восточноуральских микроконтинен
тов и Сибирско-Казахстанского каледонского 
континента привело к возникновению орогена 
Уралид протяженностью 3000 км. Как отмеча
лось, блоки коры, составленные породами офио- 
литового и островодужного комплексов, распо
лагаются в настоящее время сразу же к востоку 
от Главного Уральского разлома (см. рис. 1; 
[4,18, 25, 45]). Весь интервал времени, следую
щий за столкновением, характеризовался в бас
сейнах Западного Башкортостана перерывом в

осадконакоплении или эрозией, амплитуда кото
рой оценивается в 100-300 м (рис. 4).

РЕКОНСТРУКЦИЯ ТЕРМИЧЕСКОЙ 
ИСТОРИИ ЛИТОСФЕРЫ ЗАПАДНОГО 

БАШКОРТОСТАНА И ТАГИЛО- 
МАГНИТОГОРСКОЙ ЗОНЫ

Принципы моделирования
Реконструкция бассейна осуществлялась с по

мощью численного решения одномерного неста-
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Рис. 4. Влияние плиоцен-голоценовых вариаций климата на термический режим осадочной толщи Югомашской пло
щади Западного Башкортостана: а -  вычисленные современные распределения температур (У) и теплового потока (i) 
в зависимости от глубины, 2 -  температурный профиль на время 4 млн. лет назад. Звездочки показывают измеренные 
значения температуры; 6 -  палеоклиматические условия последних 500 тысяч лет, по [5,8]; в -  вычисленные вариации 
глубины зоны вечномерзлых пород (сплошная линия) и зоны устойчивости метановых газогидратов (пунктир).

ционарного уравнения теплопроводности с ис
пользованием компьютерного пакета моделиро
вания ГАЛО. Исходные алгоритмы и принципы 
действия пакета описаны в [29, 30, 37]. При вос
становлении тепловой истории бассейнов учиты
вались отложение и уплотнение пористых осад
ков с переменной скоростью, эрозия и перерывы 
в осадконакоплении, связь теплофизических 
свойств с литологией, их изменение с глубиной и 
температурой пород, зависимость от температу
ры теплопроводностей воды и матрицы пород, 
традиционно рассматриваемые в пакетах по мо
делированию бассейнов [37,40,43].

Применяемая здесь система моделирования 
бассейнов ГАЛО позволяла осуществлять совме
стный анализ теплопереноса в осадочной толще 
бассейна, подстилающей литосфере и астеносфе
ре до глубин 200-220 км. При этом на высокотем
пературных этапах эволюции литосферы бассей
на учитывался тепловой эффект выделения или 
поглощения скрытой теплоты плавления пород 
коры и мантии [37]. Такой подход позволял, в 
свою очередь, привлекать анализ вариаций амп
литуд тектонического погружения поверхности 
фундамента для оценки амплитуд тектонических 
и термических событий в истории бассейна. 
С этой целью вычисленные распределения темпе
ратур и давления в литосфере использовались для 
расчета распределения плотностей пород фунда
мента с глубиной на каждом временном шаге раз
вития бассейна, включая периоды его тепловой ак

тивизации и растяжения. Затем рассчитывались 
вариации амплитуд тектонического погружения 
фундамента альтернативными методами: 1) удале
нием нагрузки воды и осадков (процедура “back- 
stripping”; сплошная линия на рис. 2г, Зв) и 2) ана
лизом вариаций в распределении плотностей в 
фундаменте (пунктирная линия на рис. 2г, Зв). 
Тогда последовательность и интенсивности тек- 
тоно-термических событий, предполагаемые мо
делью развития бассейна, должны были обеспе
чивать совпадение относительных вариаций амп
литуд тектонического погружения фундамента, 
вычисленных двумя методами, для периодов изо- 
статического отклика литосферы бассейна на на
грузку [37]. Одно из преимуществ системы анали
за бассейнов ГАЛО связано также с возможнос
тью анализа термической истории бассейна в 
периоды резких колебаний климата, формирова
ния и деградации пермафроста. Специальная мо
дификация пакета [29] использует детальную 
кривую климатических изменений в плиоцен-го- 
лоценовый период и реальный разрез осадочного 
бассейна с меняющимися по глубине литологией 
и термофизическими характеристиками пород 
для восстановления термической истории бассей
на в этот период.

Исходные данные
Литологические разрезы бассейна строились 

на основе данных бурения [1,2, 14], а для глубин,



Таблица 1. Строение континентальной литосферы и 
свойства ее пород по [23]

Слой Гранитный Б азаль
товый Мантия

Глубина основания 
слоя, км

5.0 15.0 35.0 >35

П лотность, г/см3 2.75 2.75 2.90 3.30
Т епл опроводность, 
В т /м К

2.72 2.72 1.88 к= АТ), 
по [41]

Генерация тепла, 
мкВт/м3

1.26 0.71 0.21 0.04

превышавших S км, -  по данным сейсмокорреля
ции [11, 19]. Подавляющее большинство осадоч
ных пород Западного Башкортостана представ
лено различными сочетаниями глинистых слан
цев, песчаников, известняков, в редких случаях с 
примесью галита и ангидрита. В наших расчетах 
использовались среднемировые данные по петро
физическим характеристикам (плотности, тепло
проводности и теплоемкости скелета осадочных 
пород, их теплогенерации, поверхностной порис
тости и масштаба изменения пористости с глуби
ной) основных литологических единиц района. 
Их значения и литературные источники приведе
ны в [30, 37]. Можно отметить лишь, что значе
ния теплопроводностей и теплогенерации пород, 
вычисленные в процессе моделирования, не вы
ходили за пределы разброса величин, измерен
ных для пород изучаемого района [13-16].

В соответствии с данными сейсмического про
филирования района (см., например, [25,26,31,45]) 
предполагался стандартный континентальный 
фундамент (таблица; [23]), подстилавший бассей
ны Западного Башкортостана. В моделировании 
учитывалось, что в период рифтогенеза в раннем 
рифее он подвергался растяжению в степени, за
висевшей от положения конкретной площади от
носительно оси максимального прогибания 
(см. рис. 1). В такой модели тепловой поток, обя
занный распаду радиоактивных элементов в фун
даменте (до его растяжения), составлял 23 мВт/м2, 
из которых около 6.3 мВт/м2 было обязано ман
тии, а 16.7 мВт/м2 -  породам гранитного и “ба
зальтового” слоев коры (см. таблицу). Эти значе
ния согласуются как с геохимическими оценками 
радиогенного потока континентальной коры [39], 
так и с оценками, базирующимися на измерениях 
теплогенерации пород фундамента Башкортос
тана [13]. При моделировании в основании облас
ти счета, на глубине 200-215 км, поддерживалась 
постоянная температура, значение которой для 
конкретной площади могло меняться от 900 до 
1000°С. Построение начальных и граничных ус
ловий, а также корректность разностной схемы

решения уравнения теплопроводности обсужда
ются в [29, 37].

Температуры, измеренные на глубинах более 
1 км в 30 скважинах района и опубликованные в 
работах [6, 13-16], служили важным контролиру
ющим фактором при моделировании термичес
кой эволюции бассейна. Надежность измерений 
температур и, в частности, влияние на них гидро
геологического и временного факторов обсужда
ются в [6, 13, 14]. Мы не использовали для кон
троля модели данные по тепловому потоку или 
среднему градиенту температуры, как это дела
лось в предшествующих работах [13-16, 36], так 
как они заметно меняются с глубиной (рис. 4а). 
Важным аспектом при сравнении вычисленных и 
измеренных температур в изучаемом районе яв
ляется учет влияния вариаций климата на совре
менный профиль температур (см. рис. 4а). Мы 
воспользовались работами [5, 28] для описания 
климата Восточной Европы на период с карбона 
по кайнозой и работами [5, 8] для климата кайно
зоя с особенно детальным описанием вариаций 
последних 5 млн. лет. Температура на поверхнос
ти бассейна в протерозое, в отсутствие информа
ции, принималась линейно возраставшей от 10 до 
16°С (см. рис. 2а).

Термическая история бассейнов 
Западного Башкортостана

Рис. 2 и 3 представляют результаты численной 
реконструкции истории погружения и термичес
кого режима литосферы рифейских бассейнов 
Западного Башкортостана на примере площадей с 
умеренной (см. рис. 2,4) и значительной (см. рис. 3) 
амплитудами рифейского прогибания. Для вос
точных площадей, близких к оси максимального 
прогибания в рифее (см. скв. 5-12 на рис. 1), вари
ации тектонического погружения фундамента 
(см. рис. Зв) предполагали остывание литосферы 
в раннем и отчасти в среднем рифее от высокого 
начального теплового потока q0 = 80-105 мВт/м2 
с ее одновременным растяжением с амплитудой 
р= 1.10-1.40. Так, относительно небольшое за
глубление подошвы коры в раннем рифее, несмо
тря на отложение более 10 км осадков, обязано 
заметному растяжению коры (Р « 1.20) в этот пе
риод времени (линия “МОХО” на рис. Зг). Напро
тив, для осадочных разрезов западной части изу
чаемой области (см. скважины 1-5 и 11-13 на 
рис. 1), анализ вариаций тектонического погру
жения фундамента предполагал условия, типич
ные для периферийных зон континентального 
рифтогенеза [17]: умеренные начальные тепло
вые потоки q0 = 40-50 мВт/м2 (рис. 2в, 2г) без за
метного растяжения литосферы в рифее. Для 
восточных площадей, близких к оси древнего 
рифта, мощность литосферы в период рифтоге
неза составляла всего лишь 25-70 км (рис. Зг), 
тогда как для западных периферийных площадей



она превосходила 200 км (рис. 2d). Дальнейшие 
вариации тектонического погружения согласу
ются с тепловой реактивизацией литосферы бас
сейна в среднем рифее, которая вызвала эрозию 
нижнерифейских пород (от 400 до 1200 м), макси
мальную в приосевой области авлакогена 
(см. рис. 26, За). Две последующих тепловых ак
тивизации в позднем рифее-венде и в кембрий- 
девоне (см. рис. 2г, Зв) были относительно слабы
ми и сопровождались местами умеренной эрозией 
с амплитудой 200-500 м. Этап закрытия Уральско
го палеоокеана со среднего девона по триас харак
теризовался отложением от 1500 до 2500 м мелко
водных известняков и песчаников (см. рис. 26, За 
[1,2, 38]). Последующее время, включая и насто
ящее, характеризовалось медленным остыванием 
литосферы с выходом на околостационарный ре
жим в кайнозое (см. рис. 2d, Зг). Возможное влия
ние неизостатических процессов на этом отрезке 
времени обсуждается ниже.

Таким образом, моделирование предполагает, 
что литосфера бассейнов Западного Башкортос
тана характеризовалась относительно низкотем
пературным режимом большую часть времени 
своего развития. После остывания в раннем ри
фее слабые термические активизации не привели 
к заметному прогреву литосферы, так что темпе
ратура 1000°С достигалась лишь в восточных рай
онах изучаемой области на глубинах 200-220 км. 
В таких условиях вклад фазового перехода пи- 
роксенового перидотита в гранатовый [27] в тек
тоническое погружение фундамента не превы
шал 300 м из-за слабых вариаций его глубины 
(см. рис. 2d, Зг). Тепловой поток на поверхности 
бассейна уменьшался от повышенных начальных 
значений в раннем рифее (80-100 мВт/м2 в вос
точных площадях и 40-50 мвт/м2 в западных) до 
современных величин 32-40 мвт/м2 (рис. 2в, 36). 
Вклад радиогенного тепла осадков, составляю
щий 5-7 мВт/м2 в современном разрезе, являлся 
основной причиной различия тепловых потоков 
через поверхность осадков и фундамента на 
рис. 2в, 36. Небольшое повышение потока в по
следние 2-3 млн. лет вызвано понижением сред
негодовых температур (см. рис. 2d). Моделирова
ние термического состояния литосферы по про
филю скв. Арланская-Леузская предполагает 
легкое усиление современного термического ре
жима литосферы с приближением к Уральскому 
складчатому поясу (рис. 5в). То же характерно и 
для профиля скв. Морозовская-Ахмерова.

Эволюция термических условий в пределах 
осадочной толщи изучаемого района иллюстри
руется на рис. 2б, За для разрезов скв. Югомаш- 
ская и Ахмерова. Несмотря на низкий термичес
кий уровень современной литосферы (см. рис. Зг), 
мощное синрифтовое погружение фундамента в 
раннем рифее (свыше 10 км) имело следствием 
высокие значения как палео-, так и современных

температур в основании осадочной толщи (до 
200°С, см. рис. За). К западу, на площадях с замет
но меньшими амплитудами погружений фунда
мента, современные температуры в подошве оса
дочной толщи не превышают 120°С (рис. 26). 
Увеличение температур осадочных пород с при
ближением к Уральскому передовому прогибу 
отчетливо прослеживается на рис. 5а, 6а, 6в, ил
люстрирующих термическое состояние совре
менной осадочной толщи бассейнов вдоль 3 про
филей, показанных на рис. 1.

Современный термический режим бассейна 
и климатический фактор

Результаты моделирования, представленные 
на рис. 2, 3, 5-7, используют климатическую кри
вую, построенную по данным работ [5, 28] для 
климата Восточной Европы на период с карбона 
по кайнозой, с осредненными данными для по
следних 5 млн. лет (см. рис. 2а). Однако сравнение 
вычисленных температур с измеренными в совре
менном разрезе бассейна требует корректного 
учета резких вариаций климата в последние 
5 млн. лет. Эти вычисления осуществлялись с по
мощью модифицированного пакета моделирова
ния бассейнов ГАЛО, который рассматривает 
тепловой эффект формирования и деградации 
слоев вечномерзлых пород (пермафроста). Алго
ритм построения и принципы работы пакета по
дробно рассмотрены в [29] применительно к се
верным областям Западно-Сибирского бассейна. 
Единственное отличие в используемом здесь ал
горитме касалось содержания незамерзшей воды 
в порах W(T) как функции температуры Т, кото
рое определяет тепловой эффект замерзания во
ды или плавления льда в мерзлых породах. В на
стоящей работе, в отличие от [29], форма кривой 
W(T) не была постоянной, а менялась с глубиной, 
располагаясь между кривыми, характерными для 
мелкозернистых и крупнозернистых фракций, в 
зависимости от содержания песчаных фракций в 
породе. Кривая 2 на рис. 4а иллюстрирует исход
ный температурный профиль для климатического 
моделирования, т.е. распределение температуры 
4 млн. лет назад, рассчитанное в пакете моделиро
вания бассейнов с использованием климатической 
кривой рис. 2а. Кривая 1 на том же рисунке пред
ставляет современное распределение темпера
тур, полученное с учетом детальных вариаций 
климата в последние 5 млн. лет (см. рис. 46; [5,8]). 
Моделирование предполагает, что уменьшение 
температуры пород в верхних 2-4 км осадочного 
разреза за счет резких колебаний климата в пли
оцене-голоцене могло достигать 10°С.

Резкие изменения климата последних 4-5 млн. 
лет вызвали заметные изменения теплового по
тока с глубиной. Он резко возрастает в верхних 
1-1.2 км, достигает максимума на 1.5-1.8 км глу-



Рис. 5. Изменение термического состояния литосферы Западного Башкортостана вдоль широтного профиля-1 скв. 
Арланская-Леузская: а -  термическое состояние осадочной толщи: сплошные линии -  основания осадочных слоев, 
пунктир -  изотермы; б -  тепловые потоки через поверхность осадков (7) и через поверхность фундамента (2), вычис
ленные с учетом климатической кривой рис. 2а в рамках общей схемы моделирования бассейнов (см. текст); в -  тер
мический режим литосферы бассейна: смысл кривых тот же, что и на рис. 2д.

бины и затем, постепенно уменьшаясь, прибли
жается к значению на поверхности фундамента 
(см. рис. 4а). Поэтому использование тепловых 
потоков и градиентов температур, измеренных на 
глубинах менее 2-2.5 км, для оценки термическо
го состояния литосферы исследуемой области не 
всегда корректно. В качестве иллюстрация ре
зультатов моделирования рис. 4в демонстрирует 
рассчитанные вариации глубин нижней границы 
криолитозоны, а также верхней и нижней границ 
зоны устойчивого существования метановых га- 
зогидратов (см. [29]) для последних 500 тысяч лет

истории осадочного разреза скв. Югомашская. 
Расчеты предполагают, что в последний леднико
вый период зона вечномерзлых пород на Южном 
Урале могла распространяться до глубин 380 м. 
Последующее потепление привело к ее резкой 
деградации.

Современный тепловой режим мантии 
Западного Башкортостана

Современный поверхностный тепловой поток, 
вычисленный в рамках моделирования бассейнов



скв. Морозовская Аслыкульская Кипчакская Ахмерова

Северо-Кушкульская Южно-Т афтимановская 
скв. Югомашская Кушкульская Кабаковская Ахмерова

Расстояние, км

Рис. 6. Изменение термического состояния литосферы Западного Башкортостана вдоль широтных профилей: про- 
филя-3 скв. Морозовская-Ахмерова (а, 6) и профиля-2 скв. Югомашская-Ахмерова (в, г): а, в -термическое состояние 
осадочной толщи (обозначения см. на рис. 5а); б, г -  тепловые потоки (смысл и обозначения кривых, как на рис. 56).

с учетом климатической кривой рис. 2а, показан 
на рис. 56,66,6г линией 1. Этот поток в целом со
гласуется с измеренным в [13, 14]. В частности, 
заметна отмеченная в этих работах тенденция его 
увеличения с приближением к границе Уральско
го складчатого пояса. В то же время тепловые по
токи через поверхность фундамента (кривые 2 на 
рис. 56,66,6г) слегка понижаются к востоку от 31 
до 26 мВт/м2. Как и выше, различие кривых 1 и 2 
обусловлено в основном вкладом радиогенного 
тепла осадков.

Моделирование предполагает повышение 
температур на границе Мохо от 320-350°С на за

паде изучаемой области до 400-450°С на востоке 
ее и также легкое увеличение температур на глу
бине 200 км от 850-900°С на западе области до 
950-980°С на востоке. Характерно, что если из 
теплового потока через поверхность фундамента 
вычесть радиационный вклад коры (с учетом ее 
растяжения в рифее с амплитудами 1.05-1.4) и ра
диационный вклад мантии, то остающийся кон- 
дуктивный поток из мантии будет составлять все
го лишь 7-8 мВт/м2 в согласии с общими оценка
ми В.Е. Сальникова в [13]. Эти значения заметно 
меньше соответствующего потока стандартного 
континентального щита (17-25 мВт/м2; [17]).



Рис. 7. Рассчитанные распределения температур в вулканогенном комплексе (а) и литосфере (б) Тагило-Магнитогор- 
ской зоны.
а -  обозначения и смысл кривых, как на рис. 4д, см. также объяснения в тексте; б -  распределение температур: 1 -  
рассчитанное в авторской модели, согласующейся со строением литосферы в [25]; 2 -  вычисленное с использованием 
модели литосферы в [36]; 3 -  солидус перидотита с 0.2% Н20  по [44].

Современный термический режим литосферы 
Тагило-Магнитогорской зоны и его сравнение 

с режимом Западного Башкортостана
Площади Тагило-Магнитогорской зоны Восточ

ного Урала с тепловыми потоками 26-35 мВт/м2 
традиционно рассматривались как аномально хо
лодные [13, 14,20, 21, 36]. Модели, объясняющие 
природу аномально низкого теплового потока 
района, предполагают наличие здесь значитель
ных объемов основных и ультраосновных пород. 
Так, анализ особенностей теплового поля ультра
основных массивов Южного Урала и их обрамле
ния в [20, 21] предполагал внедрение и последую
щее остывание мощного ультрабазитового тела 
прямоугольной формы шириной около 30 км, с 
глубинами кровли и основания тела 5 и 45 км и с 
продольными размерами тела, значительно пре
вышающими поперечные. Последующие шарья- 
жи, вовлекшие в процесс надвига слои литосфе
ры мощностью до 30 км, могли разделить ультра- 
забитовое тело на две части и сместить их одну 
относительно другой [20, 21]. Тепловой эффект 
радиогенного тепла вмещающих пород и интру
зии не учитывался. В другой модели [36] прини
малось, что в результате столкновения плит и по
глощения литосферы задугового моря часть 
последней оказалась расположенной между Глав
ным Уральским разломом и блоками Восточно- 
Уральского поднятия, сформировав Тагило-Маг- 
нитогорскую зону. По предположению авторов 
[36], в этой зоне слой основных и ультраосновных 
пород коры с низкой теплогенерацией распрост
раняется до глубин 45-55 км, что и служило ос
новной причиной пониженных значений ее теп
лового потока. Предположение о существенной

роли низкой теплогенерации основных и ультра
основных пород коры Тагил о-Магнитогорской 
зоны в формировании пониженных значений теп
лового потока высказывается и в работах [6, 
13-16, 34]. Однако модели, предложенные в 
[20, 21, 36] для объяснения природы низкого теп
лового потока Тагил о-Магнитогорской зоны, на
ходятся в противоречии с глубинным распределе
нием плотностей пород литосферы района, следу
ющим из анализа сейсмических и гравитационных 
данных вдоль профиля URSEIS-95 и др. [25,26,31], 
а также с результатами сейсмических и других ге
олого-геофизических исследований литосферы в 
районе скважины СГ-4 [7, 18]. Все они предпола
гают, что мощность слоя, содержащего вулкани
ты, основные и ультраосновные породы задуго
вого комплекса на исследуемых участках Тагило- 
Магнитогорской зоны, составляет около 10 км. 
Ниже него располагается комплекс, отличаю
щийся от нормальной континентальной литосфе
ры лишь утолщенной на 10-15 км нижней корой, 
так что граница МОХО располагается на глубине 
50-55 км (см., например, рис. 7 в [25]; [7, 18]).

Измерения температур в скважине СГ-4 [3, 4] 
вместе с многочисленными анализами теплофи
зических свойств пород позволили применить ме
тодику моделирования бассейнов для оценки со
временного теплового состояния литосферы Таги- 
ло-Магнитогорской зоны и сравнить результаты 
моделирования с полученными в Западном Баш
кортостане. Модель литосферы района строи
лась в согласии с [25]. В ней 10 км пород остово- 
дужного комплекса с теплопроводностью к = 
= 2.60Вт/м К, теплогенерацией 0.28 мкВт/м3 и 
пренебрежимой пористостью [3, 36] отлагались в



перми на континентальном фундаменте в течение 
Ю млн. лет. Этот процесс грубо имитировал фор
мирование островодужного комплекса в перми. 
Так как это происходило 260 млн. лет назад, то 
детализация времени и динамики его действия 
имела бы минимальное влияние на современное 
тепловое состояние района. Фундамент, на кото
ром отлагался задуговой комплекс, представлял, 
по предположению, стандартную континенталь
ную литосферу (см. таблицу), растянутую в 
1.25 раза, т.е. включал 4 км верхней части верх
ней коры и 8 км низов верхней коры. Нижняя ко
ра как наиболее слабый коровый слой считалась 
утолщенной до 33 км в процессе столкновения 
краев плит в пермо-триасовое время. Это значе
ние превышает мощность нижней коры для за
падных районов более чем в 1.5 раза и согласует
ся с сейсмическими и гравитационными данными 
[7,25,33]. Термофизические характеристики сло
ев континентальной литосферы и мантии были 
аналогичными модели литосферы Западного 
Башкортостана в таблице. Исключение состав
лял верхний четырехкилометровый слой коры, 
теплогенерация которого принималась равной
0.90 мкВт/м3 и была типичной для пород верхнего 
слоя континентального кристаллического фунда
мента изучаемого района [13, 36].

Современное распределение температур в ли
тосфере Тагило-Магнитогорской зоны, рассчи
танное в нашей модели, показано на рис. 1а, 16 
линией 1. Три звездочки на рис. 1а -  температуры, 
измеренные в скважинах Магнитогорск-839,2056 
и 2066 Таги л о-Магнитогорской зоны на глубинах 
1.2-1.5 км [6,14]. Остальные 3 значения темпера
тур на глубинах 2, 3 и 4 км, отмеченные крести
ком, сняты с профиля температур, измеренных в 
скв. СГ-4 в 1996 г. [3]. Как отмечается в [3], про
филь 1996 года значительно ближе к равновесно
му, чем измеренный в 1991 году профиль работы 
[4]. Значение температур, измеренное на глубине 
2 км, может считаться здесь точным, так как сов
падает с температурой 30.2°С, измеренной на 
этой глубине в скважине с тремя годами выстой- 
ки и отстоящей от СГ-4 всего на 5 км [4]. Динами
ка изменения температурного профиля по изме
рениям 1991 и 1996 годов позволяет говорить об 
отклонениях температур 1996 года от равновес
ных на глубинах 3 и 4 км (т.е. более чем на 1.3 км 
выше забоя скважины СГ-4,5354 м), не превосхо
дящих 2-3°С.

Сплошные кривые на рис. 7 показывают вы
численное распределение температур в породах 
задугового комплекса (см. рис. 1а) и в литосфере 
(см. рис. 16) Таги л о-Магнитогорской зоны, опи
рающееся на глубинные измерения температур в 
скважинах. Как и выше, различие температур, 
представленных на рис. 1а линиями 7 и 2, связано 
с резкими изменениями климата в последние 4— 
5 млн. лет. Благодаря этим изменениям современ
ный тепловой поток в верхних горизонтах задуго

вого комплекса меняется от 13.8 мВт/м2 на поверх
ности до максимальных значений в 36.2 мВт/м2 
на глубинах около 2100 м и затем медленно сни
жается до значений 30.4 мВт/м2 на глубине 10 км 
(см. кривую 3 на рис. 1а). Моделирование предпо
лагает температуру около 1000°С на глубине 
200 км в современной литосфере Тагил о-Магни
тогорской зоны и тепловой поток мантии q~  
~ 1.9 мВт/м2 (поток через поверхность фундамен
та за вычетом радиогенного тепла коры и ман
тии). Оба значения близки к оценкам в восточных 
площадях рассмотренной области Башкортоста
на (см. рис. 5, 6).

Тем самым расчеты в рамках моделирования 
бассейнов предполагают, что на широтном про
филе, проходящем через Западный Башкортос
тан и Тагило-Магнитогорскую зону, последняя 
имеет такие же и даже слегка более высокие зна
чения температур и теплового тока мантии по 
сравнению с первым. Ее тепловое поле рассчита
но с моделью литосферы, согласующейся с ре
зультатами анализа гравитационных аномалий в 
[25], и включающей 10-километровый задуговой 
комплекс, лежащий на слегка утоненной верхней 
коре континентальной литосферы, подстилаемой 
нижней корой, утолщенной в процессе столкно
вения плит.

ОБСУЖДЕНИЕ
Наша модель термической истории литосфе

ры Западного Башкортостана включает несколь
ко этапов тепловой активизации и растяжения 
литосферы (см. рис. 2d, Зг). Анализ относитель
ных вариаций тектонического погружения по
верхности фундамента (см. рис. 2г, Зв) позволил 
оценить их амплитуды. Принцип оценок кратко 
обсуждался выше, а алгоритмы вычисления по
дробно рассматриваются в [37]. Следует отме
тить, однако, что сам по себе тектонический ме
тод не позволяет однозначно оценить амплитуды 
термических и тектонических событий в лито
сфере. Увеличивая одновременно начальный и 
конечный тепловые потоки, мы всегда можем по
добрать соответствующую последовательность 
событий для одной и той же тектонической кри
вой. Однако сочетание тектонического метода с 
измеренными значениями температур в совре
менном разрезе бассейна значительно сужает 
число возможных вариантов.

Анализ тектонического погружения фунда
мента предполагает локально-изостатический 
отклик литосферы на нагрузку. Известно, что со
стояние локальной изостазии достигается, когда 
характерные горизонтальные размеры нагрузки 
заметно превышают эффективную упругую тол
щину литосферы. Следовательно, уменьшение 
эффективной упругой толщины литосферы спо
собствует достижению этого состояния. По этой 
причине не вызывает сомнения локально-изоста



тический отклик литосферы на поверхностную и 
внутреннюю (временные вариации в глубинном 
распределении плотностей) нагрузки в период 
рифтогенеза с прогретой и растянутой литосфе
рой. Исследования последних лет показывают, 
что и в “нормальном” состоянии континенталь
ная литосфера может быть достаточно слабой. 
Ранее полагали, что нижняя граница эффектив
ной упругой толщины литосферы совпадает с 
изотермой 600-750°С [42]. Такое определение от
части оправдывается для океанической литосфе
ры, но не справедливо для континентальной. 
В нашем случае эффективная упругая толщина 
литосферы составляла бы Н  = 80-150 км (см. 
рис. 2d, Зг, 5г). Однако наблюдения показывают, 
что древняя континентальная литосфера ведет 
себя заметно слабее, чем это следует из приведен
ных оценок [9, 24, 32, 35]. Основная причина это
го в том, что доминирующий материал нижней 
коры континентальной литосферы -  кварц -  име
ет очень низкие энергии активации для начала 
пластичных деформаций. Неупругие деформации 
в нижней коре с реологией кварца начинаются 
при температурах Т > 250-300°С [24]. По этой 
причине в нижней коре во всех случаях за исклю
чением очень тонкой континентальной коры 
(Нс < 20-25 км) будет возникать ослабленная зо
на, позволяющая верхней коре вести себя незави
симо от мантии. Это подтверждается и оценками 
эффективной упругой толщины литосферы при 
анализе Буге аномалий и информации по глубин
ному сейсмическому зондированию района вдоль 
1000-километрового профиля через Южный 
Урал в [35]. Авторы этой работы оценивают эф
фективную упругую толщину литосферы в районе 
Южного Урала в 50 км. Из их вычислений, однако, 
можно видеть, что отклонения поверхности плиты 
с упругой толщиной Я  = 50 км очень близки к от
клонениям плиты толщиной Я  = 0 км, предполага
емой в модели локальной изостазии [35].

Заметные отклонения от локальной изостазии 
могли возникать в периоды регионального сжа
тия. Однако эти периоды, как правило, кратко
временны (2-30 млн. лет) и после их завершения 
состояние (по крайней мере, региональной) изо
стазии восстанавливается. Особого внимания при 
этом требует этап закрытия Уральского палео
океана. Он продолжался со среднего девона по 
триас и характеризовался отложением от 1500 до 
2500 м мелководных известняков и песчаников. 
На всех площадях отложению осадков отвечало 
погружение тектонической поверхности фунда
мента с амплитудой 300-800 м (см., например, 
рис. 2г, Зв). Не исключено, что часть этого погру
жения была неизостатическим откликом лито
сферы бассейна на нагрузку возникшего орогена 
Урала. Тогда эрозия 20Q-300 м осадков в триасе- 
раннем мелу может рассматриваться как релакса
ция литосферы к изостатическому равновесию. 
Такое равновесие, видимо, было достигнуто с

конца раннего-начала позднего мела, когда сме
щение поверхности фундамента свелось к мини
муму (см. рис. 26,2d, За). О состоянии литосферы 
района, близком к изостатическому равновесию, 
свидетельствуют и невысокие амплитуды совре
менных аномалий Фая в изучаемом районе [22].

Как отмечалось выше, наше моделирование 
термической эволюции осадочной толщи и фун
дамента бассейнов предполагало одномерный 
(по z.) анализ бассейна. Он позволил нам рассмот
реть такие эффекты, как совместный теплопере- 
нос в меняющейся осадочной толще и подстилаю
щем фундаменте до глубин 200 км, температур
ную эволюцию системы в периоды резких 
климатических колебаний, что трудно поддается 
анализу в двумерном варианте. Чтобы изучить 
проблему, мы провели сравнение результатов од
номерных и двумерных расчетов распределения 
температур по глубине вдоль профиля 3, продол
женного через Тагило-Магнитогорскую зону до 
Восточно-Уральского поднятия (в печати). Срав
нение показало, что отклонение от плоского при
ближения может заметно влиять на результаты 
моделирования только для площадей, близких к 
Уральской складчатой зоне (скв. Леузская и Ах
мерова). Здесь отклонения в глубинных темпера
турах могли составлять 10-15%. Для Тагило-Маг- 
нитогорской зоны незначительная роль горизон
тальных градиентов температур в ее тепловом 
состоянии предполагается ее относительно боль
шими поперечными размерами (см. [25, 36]) и 
также подтверждается двумерным анализом поля 
температур в районе (в печати; см. также [36]).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Применение системы моделирования бассей
нов с опорой на измеренные значения температур 
в скважинах позволило восстановить историю по
гружения и тепловую эволюцию бассейнов За
падного Башкортостана и уточнить современный 
тепловой режим литосферы в пределах извест
ной области аномально низкого теплового пото
ка, включающей Южный Урал. Моделирование 
показало, что с приближением к границе складча
того Урала от западной границы Башкортостана 
поверхностный тепловой поток увеличивается от 
31 до 45 мВт/м3 и одновременно от 30-31 до 27- 
28 мВт/м2 уменьшается поток через поверхность 
фундамента. При этом тепловой поток мантии (за 
вычетом радиоактивной составляющей коры и 
мантии) составляет всего лишь 6.8-8.1 мВт/м2, 
что заметно ниже мантийного потока стандарт
ного континентального щита (17-25 мВт/м2). Со
ответственно в исследуемой области температу
ры на глубине 200 км слегка увеличиваются от 
850-900°С в ее западной части до 950-1000°С на 
восточных площадях и остаются такими же в Та- 
гило-Магнитогорской зоне.



Тем самым расчеты в рамках моделирования 
бассейнов предполагают, что на широтном про
филе, проходящем через Западный Башкортос
тан и Тагило-Магнитогорскую зону, последняя 
имеет такие же и даже слегка более высокие зна
чения температур и теплового потока мантии по 
сравнению с первым. Ее тепловое поле рассчита
но с моделью литосферы, согласующейся с ре
зультатами анализа гравитационных аномалий в 
[25] и включающей 10-километровый задуговой 
комплекс, лежащий на слегка утоненной верхней 
коре континентальной литосферы, подстилаемой 
нижней корой, утолщенной в процессе столкно
вения плит.

Моделирование предполагает, что природа 
широкой овально зоны аномально низких тепло
вых потоков Южного Урала и Приуралья 
(см. рис. 1 [13-17, 20, 21]) не связана с низкой ге
нерацией тепла породами литосферы бассейнов, 
а обусловлена исключительно низким тепловым 
потоком глубинной мантии. Последний отражает 
процессы на глубинах более 200 км. И хотя тер
мическое равновесие погрузившейся океаничес
кой литосферы с мантией должно бы восстано
виться за время, прошедшее после закрытия 
Уральского палеоокеана в перми (хотя бы в силу 
ограниченных поперечных размеров погрузив
шейся плиты), другие процессы типа медленного 
погружения ее частей, претерпевших фазовые 
переходы на глубинах 300-500 км, могли вызвать 
медленные нисходящие течения в мантии и сти
мулировать остывание ее верхних слоев.
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A bstrac t— Digital modeling of the lithospheric thermal regime based on well thermometry, geology, and geo
physical data was conducted for an abnormally low heat flow zone encompassing Bashkortostan and the Tagil- 
Magnitogorsk sector of the East Urals. Modeling was made on assumption that the lithospheric heat flow in 
Western Bashkortostan remained relatively low during the greater portion of their evolution history. In contrast 
to the established opinion, mantle temperatures and heat flow values in the Tagil-Magnitogorsk zone are equal 
or even slightly higher than in W estern Bashkortostan. The thermal regime of this zone complies with its litho
spheric structure including a 10-km-thick backarc volcanic complex resting upon the slightly thinned upper 
crust o f a continental lithosphere and the lower crust thickened during plate collision. Modeling does not sup
port the idea that the low crustal heat generation in the region is the main cause its heat anomaly.
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В новейшей структуре И ркутского амфитеатра выделяются внутренняя, с преобладанием общих 
поднятий, и окраинная части, где проявилась повторная складчатость и сопряженные с Б ай каль
ским риф том  глы бовы е перемещения. Центральную позицию занимает Ангаро-Ленское поднятие, 
пересекаемое антецедентными долинами магистральных рек. О но не имеет корней и сформирова
лось при реш аю щ ем воздействии общего смещения платформенного чехла в южном направлении. 
Ж игаловский вал с его соляным ядром оказался контрфорсом для смещающихся слоистых пластин 
чехла платф орм ы , и перед ним субгоризонтальные срывы преобразую тся в листрические надвиги. 
Ковыктинское газоконденсатное месторождение залегает позади лобовой части смещающейся сло
истой пластины. Аналогичная или близкие геолого-геоморфологические ситуации существуют и в 
других секциях Ангаро-Ленского поднятия.

ВВЕДЕНИЕ

После интенсивного изучения рельефа Сибир
ской платформы в 50-70-е годы минувшего столе
тия произошел резкий спад геоморфологических 
исследований этого обширного региона, вызван
ный причинами преимущественно финансовыми. 
В результате равнины и плато Средней и Восточ
ной Сибири постепенно переходят в состояние ter
ra incognita в геоморфологическом и неотектониче- 
ском отношениях. Между тем знание рельефа и мо
лодой тектоники в настоящее время приобретает 
важное значение в связи с интенсификацией поис
ков и разведки нефтегазовых месторождений на 
Сибирской платформе. Во-первых, это использо
вание неотектонических, морфометрических, в 
частности, методов поисков и, во-вторых, опреде
ление степени связей газонефтяных залежей с ат
могидросферой в связи с интенсивной молодой 
тектоникой и распространением карста.

Прогностическая интерпретация результатов 
морфометрического анализа требует достаточно 
подробных знаний о рельефе и новейшей текто
нике. Способы и приемы интерпретации, исполь
зуемые на Русской и Западно-Сибирской равни
нах, могут давать существенные сбои в условиях 
Сибирской платформы ввиду следующих обстоя
тельств.

Три великие платформенные равнины Север
ной Евразии имеют различное устройство релье
фа. Русской равнине свойствен центральный оро
графический узел, на ней преобладают пласто
вые равнины и аккумулятивные на ее окраинах. 
Западно-Сибирская равнина характеризуется на
личием центрального гидрографического узла и 
господством низких аккумулятивных равнин. На

Сибирской платформе абсолютные высоты до
стигают 1600 м и более, а базисная (цокольная) 
поверхность рельефа образует общий скат с юга 
на север, с максимальными ее высотами на юж
ной окраине платформы, не превышающими 
420 м в районе г. Иркутска. Это определяет боль
шую вертикальную расчлененность рельефа, гос
подство высоких пластовых равнин, плато, в том 
числе трапповых, плоскогорий на участках щитов 
и выступах фундамента. На северо-западной и за
падной окраинах платформы наблюдаются эле
менты морфотектоники великих эскарпов, свой
ственные поднятым окраинам южных материков. 
Это одна из многих интригующих особенностей 
молодой тектоники Сибирской платформы, рас
сеянных по всей ее территории и, можно сказать, 
концентрирующихся на плато Путорана с его уди
вительными долинами-трещинами [7] и в южном 
выступе, Иркутском амфитеатре, новейшей тек
тонике которого посвящена настоящая статья.

РЕЛЬЕФ ИРКУТСКОГО АМФИТЕАТРА
Центральную часть Иркутского амфитеатра 

(рис. 1, 2) занимает Лено-Ангарское плато, абсо
лютные высоты которого достигают 1509 м, при
чем они свойственны восточной его окраине, а 
абсолютные высоты в интервале 900-1100 м 
обычны для значительной его территории. Доли
ны Ангары и Лены прорезают плато в субмери
диональном направлении, причем вторая рассека
ет его по центральной части. Уровень русла Лены 
на входе в плато составляет 473 м вблизи с. Вер- 
холенска, а в северной части плато -  336 м не
сколько выше устья Орлинги. Такая разница вы
сот между днищами долин магистральных рек и 
вершинами междуречий придает Лено-Ангарско-



Рис. 1. Тектонический рельеф Иркусткого амфитеатра южнее 56° с.ш. Изолинии оцифрованы в десятках метров.
1 -  крутые сбросовые уступы; 2-4 -  положение Ковыктинского газоконденсатного месторождения (2), аналогичная 
ему (3) и близкие (4) геолого-неотектонические ситуации. Цифры в кружках: 1 -  Ангарский кряж, 2 -  Лено-Ангарское 
плато, 3 -  долина р. Ханды, 4 -  Ока-Ангарское междуречье, 5 -  Иркутско-Черемховская равнина.

му плато низкогорный облик. Другая особен
ность его -  это отсутствие центрального орогра
фического узла, какой мы, например, видим у 
плато Путорана на Северо-западе Сибирской 
платформы, где реки растекаются в разных на
правлениях от его центральной части. В Лено-

Ангарском плато, напротив, к его центральной 
части приурочен центральный гидрографический 
узел, где вблизи пос. Жигалово в Лену впадают 
реки Илга и Тутура -  явление, определенно гово
рящее об оформлении высокого плато после 
формирования основных речных долин, в настоя-



56° с.ш.

щее время представляющих собой антецедент
ные прорези.

Юго-западная окраина амфитеатра занята Ир- 
кутско-Черемховской равниной, где преоблада
ют холмистые пространства, выработанные в по
родах палеозоя и терригенной юры, чередующи
еся с аккумулятивными равнинами в предгорных 
расширениях долин главных рек. Восточная ок

раина амфитеатра по недоразумению называется 
Предбайкальской впадиной. В действительности 
это чередование линейных холмистых или ували
стых возвышенностей и широких речных долин; 
предгорных широких аккумулятивных равнин 
здесь нет, а иллюзия предгорной впадины создает
ся положением между высокой, в форме уступа, 
окраиной Лено-Ангарского плато на западе и При
морским и Байкальским хребтами на востоке.



Рис. 2. Схема новейшей тектоники Иркутского амфитеатра.
1-5 -  внутреняя часть амфитеатра: 1-3 -  ступени: 1 -  поднятые, 2 -  наклонные, 3 -  пониженные, 4 ,5 -  секции высокого 
поднятия плато: 4 -  наклонные, 5 -  ступенчатые; 6-9 -  окраинная часть амфитеатра: 6 -  линейные локальные подня
тия: а -  прямые антиклинальные, б -  обращенные синклинальные, 7 -  наклонные горсты, 8 -  предгорные пьедесталы, 
9 -  локальные погружения; 10-12 -  горная область: 10 -  сводовые поднятия-нагорья, 11 -  рифты, 12 -  наклонные гор
сты плечей рифтов; 13 -  район распространения трапповых останцовых возвышенностей; 14-20 -  линеаменты: 14 -  
скрытые поперечные разделы, 15 -  надвиговые и 16- сбросовые уступы, 17- невысокие уступы, 18- линии изменения 
тектонического рельефа, 19- тектонические долины, 20 -  надразломные понижения тектоничевкого рельефа (20). 
Цифрами и буквами в кружках обозначены: 1 -  Восточно-Саянский свод, 2 -  Ангаро-Ленское поднятие-плато: а -  его 
Приангарская, б -  Илимская, в -  Орлингская, г -  Илгинская и д -  Тутурская секции; поднятия: 3 -  Байкальского и 
9 -  Приморского хребтов, 4 -  Тыпча-Чиканский шовный рамп, 5 -  Ленское и 7 -  Ангарское надразломные понижения, 
6 -  Предбайкальская зона складок (“впадина”), 8 -  Онотская зона наклонных ступеней и поднятий.

В западной части Иркутского амфитеатра в се
веро-восточном направлении протягивается по
лоса изолированных и останцового облика трап
повых возвышенностей Ангарского кряжа, абсо
лютные высоты которых достигают 980 м. 
В районе города Нижнеудинска трапповые вы
ступы подходят к северо-восточному склону на
горья Восточного Саяна, разворачиваются и на 
протяжении более чем 100 км следуют вдоль него 
в северо-западном направлении.

Рельефу Иркутского амфитеатра, особенно в 
районах значительных относительных высот, 
свойственна хорошо проявленная ярусность с дву
мя поверхностями выравнивания [1, 10,14,22,24]. 
Первая поверхность выравнивания, исходная, 
представляет собой сочетание плоских пласто
вых вершинных поверхностей междуречий, и воз
раст ее обычно принимается как меловой-палео- 
геновый. Вторая поверхность выравнивания, 
придолинная, включает в себя долинные педи- 
менты и педиплены и имеет, видимо, неогеновый

возраст. На участках преобладания невысоких 
холмистых пространств, например, на Иркутско- 
Черемховской равнине, эти поверхности вырав
нивания как бы сближаются, нижняя придолин
ная редуцируется, и разделение этих форм стано
вится проблематичным.

НОВЕЙШАЯ СТРУКТУРА
Имеющиеся сведения о новейшей структуре и 

молодой геодинамике Иркутского амфитеатра в 
основном касаются оценки амплитуд вертикаль
ных неоген-четвертичных движений и в наиболее 
полной форме отображены на соответствующих 
картах [16, 17]. Структурно-морфологический 
анализ явлений новейшей тектоники проводился 
в ограниченной мере, более привлекательными 
оказались вопросы взаимодействия Байкальской 
рифтовой зоны и южной окраины Сибирской 
платформы [9,11,12,18, 19,25]. Построенная на
ми на базе топографических карт масштаба



1 :500000 модель тектонического рельефа Ир
кутского амфитеатра на его территорию южнее 
56° с.ш. (см. рис. 1) дает возможность выделить 
основные неотектонические формы (см. рис. 2) и 
предложить геодинамическую модель их развития 
в сопоставлении с другими частями платформы.

В новейшей структуре Иркутского амфитеат
ра выделяются окраинная (предгорная) и внут
ренняя части. Фоновым образованием последней 
является поднятая ступень западнее долины 
р. Оки, где высоты тектонического рельефа со
ставляют 500-600 м и над этим уровнем поднима
ются трапповые возвышенности Ангарского кряжа 
(см. рис. 1, 2). Восточнее располагается Ангаро- 
Ленское поднятие-плато, где высоты тектоничес
кого рельефа достигают 1500 м, причем макси
мальные высоты свойственны бровке восточного 
окраинного уступа плато, возвышающегося над 
долиной реки Ханды на 700 м. Ангаро-Ленское 
поднятие имеет сложную структуру тектоничес
кого рельефа и состоит из 5 секций, разделенных 
субмеридиональными линеаментами долин Анга
ры и Лены и сложно устроенным Тыпта-Чикан- 
ским понижением северо-восточного простира
ния (см. рис. 1, 2).

Окраинная западная секция поднятия, занима
ющая Ока-Ангарское междуречье, отлична мор
фологически от других -  это протяженная в суб
меридиональном направлении пологонаклонная 
на север ступень с высотами 550-800 м. Ее форма 
и позиция, видимо, контролируется Окино-Вихо- 
ревской флексурой и сопровождающими ее с вос
тока складками чехла Сибирской платформы 
[6, 8, 21].

Остальные секции поднятия имеют близкие к 
изометричной формы и располагаются компакт
но, будучи разделены крестообразной системой 
линеаментов-понижений (см. рис. 1,2), так что со
здается впечатление о наличии здесь общего сво
дового изгиба. Ложность его иллюстрирует суб
широтный профиль через внутреннюю часть ам
фитеатра (рис. 3), на котором видно, что северная 
часть Ангаро-Ленского поднятия представляет 
собой наклонно поднятую глыбу, ограниченную 
на востоке крутым уступом и состоящую, в свою 
очередь, из трех фрагментов: Приангарской, 
Илимской и Орлингской секций, которые тоже 
представляют собой наклонные на север и севе
ро-запад ступени или горсты. Профили северо- 
западного направления через поднятие показыва
ют несколько иную картину (рис. 4): северные 
Илимская и Орлингская секции сохраняют вид 
наклонных ступеней, а расположенные южнее 
Ил ганская и Тутурская секции-ступени имеют в 
целом субгоризонтальные вершинные поверхно
сти. Однако схема тектонического рельефа пока
зывает, что Илгинская секция обнаруживает так
же перекос с наклоном в западных румбах. В об

щем это явление свойственно всем секциям, за 
исключением Тутурской, и, таким образом, Анга
ро-Ленское поднятие в целом представляет на
клонно поднятую на восток глыбу.

Особую позицию в структуре Ангаро-Ленско
го поднятия имеет Тыпта-Чиканское понижение, 
которое представляет собой обращенную морфо- 
структуру: его днище следует вдоль Жигаловского 
вала [3-5, 6, 8], затем на северо-востоке открыва
ется в субмеридиональное подуступное понижение 
верховьев долины Ханды, также представляющее 
собой обращенную морфоструктуру (антикли
наль), над которой с запада возвышается окраин
ный уступ Лено-Ангарского плато. Этот послед
ний, плавно изгибаясь, переходит в прямолиней
ный уступ борта Тыпта-Чиканского понижения 
тектонического рельефа, имеющего определен
но шовную природу. Характер уступа указывает 
на надвиговую его природу, и, таким образом, 
Тыпта-Чиканское понижение, в сущности, пред
ставляет собой шовный рамп, образованный 
встречным надвиганием слоистых пластин на сво
еобразный барьер в виде Жигаловского вала с его 
соляным ядром. Примечательно, что в северо- 
восточной части вала и в его субмеридиональном 
продолжении в долине р. Ханды небольшие анти
клинали, осложняющие вал [5], выражены в тек
тоническом рельефе в виде невысоких узких гряд 
и представляют собой прямые морфоструктуры. 
Таким образом, Жигаловский вал в новейшей ге
одинамике Ангаро-Ленского поднятия играет 
особую роль. Во-первых, представляя собой ба
рьер с соляным ядром, он обусловил, по-видимо- 
му, преобразование субгоризонтальных срывов в 
чехле платформы во встречные листрические на
двиги с образованием шовного рампа при одно
временном продолжении роста в его днище ло
кальных антиклиналей. Все это -  свидетельства 
субгоризонтального сжатия чехла Сибирской 
платформы в южном ее выступе на новейшем 
тектоническом этапе. О преобладающих в юж
ном направлении смещениях слоистых пластин 
чехла платформы (а тектоническому его рассло
ению способствуют эвапоритовые горизонты) 
свидетельствуют также перекосы тектоническо
го рельефа Илимской и Орлингской секций Анга
ро-Ленского поднятия, как бы вытянутых на вос
ток и юго-восток в виде наклонных глыб.

Формирование шовного рампа, видимо, сопро
вождалось еще одним примечательным эффек
том. Связанные с Жигаловским валом линейные 
синклинали (прогибы, по [8]): Бурунгинская на 
северо-западе и Пономаревская на юго-востоке -  
в настоящие время представляют собой также об
ращенные морфоструктуры и выражены в виде 
локальных поднятий тектонического рельефа 
над бровкой надвигового уступа. Следовательно, 
в лобовых частях аллохтонов произошло не толь
ко надвигание на вал-барьер, но и выжимание
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Рис, 3. Субширотные профили вершинной поверхности Иркутского амфитеатра (А) и их морфотектоническая интер
претация (Б) на уровне зон (сплошная линия) и простых форм (пунктирная линия); В -  схема расположения профиля; 
Б -  цифры в кружках -  структурные формы, показанные на рис. 2.

вверх синклинальных ядер -  обычная ситуация 
при повторном складчатом тектогенезе припо
верхностных частей литосферы [23] (рис. 5).

В целом Ангаро-Ленское новейшие поднятее 
представляет собой бескорневую форму, не по
вторяющуюся в рельефе фундамента платфор
мы. Оно располагается над наклонно погружаю
щейся на северо-запад кровлей венда (мотской 
свиты) [6, 21], и, в сущности, новейшая геодина
мика этого района, в первую очередь, реализует
ся в виде перемещений раннепалеозойского чех
ла платформы. Именно с бескорневым характе
ром Ангаро-Ленского поднятия связано то

обстоятельство, что его тектонический рельеф 
не имеет орографического центра и, напротив, в 
его центральной части располагается на перекрес
тии линейных понижений крупный гидрографиче
ский узел. Пересечение поднятия антецедентными 
долинами Ангары и Лены указывает на молодость 
поднятия, сформировавшегося в современном ви
де после заложения основных направлений стока 
на север. С другой стороны, Ангаро-Ленское под
нятие имеет общий перекос тектонического ре
льефа в северных румбах и обнаруживает по это
му параметру некоторое согласие с наклоном 
кровли мотской свиты венда. Это последнее об-



Рис. 4. Совмещенные профили вершинной поверхности Лено-Ангарского плато и их морфотектонческая интерпре
тация (жирые линии). На врезке показано положение профилей. Цифры в кружках -  структурные формы, показан
ные на рис. 2.

(а)
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Рис. 5. Преобразование в кайнозое антиклинали с соляным ядром в шовный рамп в условиях повторных деформаций 
(на примере Жигаловского вала) с использовании геологических материалов [4,5,6, 8]: А -  исходное и Б -  результи
рующее положения.
1 -  слоистый комплекс; 2 -  соль; 3 -  молодые срывы; 4,5 -  направления перемещений: 4 -  объемов горных пород, 5 -  по 
поверхностям срыва или напластования; 6 -  направление действующей силы; 7 -  положение упора (контрфорса).



стоятельство, видимо, способствовало преимуще
ственному перемещению слоистых пластин чехла 
на юг, преобразованию субгоризонтальных или 
пологонаклонных срывов в листрические надви
ги в условиях горизонтального сжатия верхних 
частей литосферы и при приложении действую
щей силы с севера, что заставляет обращаться к 
представлениям П.С. Воронова [2], который счи
тал, что новейшая структура юга Восточной Си
бири определяется вообще смещением на юг Ир
кутского амфитеатра как жесткого блока Сибир
ской платформы, уподобляемого носу ледокола, 
в движении деформирующего перед собой ледо
вое покрытие, с образованием в нем зон растяже
ния и сжатия.

Интересна неотектоническая позиция круп
нейшего в Иркутском амфитеатре Ковыктинско
го газоконденсатного месторождения (см. рис. 1). 
Оно располагается в пределах северо-восточной 
Орлингской секции Ангаро-Ленского поднятия 
[21] и с юго-востока и востока обрамлено Тыпта- 
Чиканским шовным рампом, высоким надвиго- 
вым уступом (обращенный Жигаловский вал) и 
узкими невысокими поднятиями над бровкой на- 
двигового уступа (выжатая вверх и обращенная 
Бурунгинская синклиналь). Еще севернее над по
логовыпуклым антиклинальным изгибом в поро
дах кембрия-силура располагается основная 
часть наклонной глыбы Орлингской секции, где и 
обнаружена газоконденсатная залежь. Есть ли в 
пределах Ангаро-Ленского поднятия аналогич
ные в геологическом и морфотектоническом от
ношениях ситуации? Да, есть. То же самое мы ви
дим в южной части Илимской секции поднятия, с 
той лишь разницей, что Орлингская секция об
рамляется комбинацией обращенная антикли- 
наль-листрический надвиг-обращенная синкли
наль с юго-востока и востока, а Илимская -  лишь с 
юго-востока. Но, тем не менее, геолого-геомор
фологическое сходство этих двух районов Ангаро- 
Ленского поднятия заставляет предполагать бла
гоприятные условия для формирования залежей 
углеводородов и на левобережье р. Лены западнее 
и северо-западнее пос. Жигалово (см. рис. 1,2). Да
лее можно предполагать, что Жигаловскмй вал- 
барьер с его соляным ядром при перемещениях 
слоистых аллохтонов по листрическим надвигам 
может обуславливать миграцию углеводородов 
от линии Тыпта-Чиканского шовного рампа на 
север.

Предбайкальская (а на севере -  Приленская 
[12]) зона складок (см. рис. 2) занимает восточную 
окраину Иркутского амфитеатра и по простира
нию делится на две подзоны поперечным разде
лом, простирающимся на юго-восток от восточ
ного угла Орлингской секции Ангаро-Ленского 
поднятия (см. рис. 1,2). При пересечении этой ли
нии заметно изменяется структура тектоническо
го рельефа и морфология кровли мотской свиты

венда, южнее она имеет более крутой наклон на 
северо-запад. На юго-западе это довольно пра
вильное чередование линейных антиклинальных 
гряд, сложенных кембрийскими и юрскими отло
жениями, и синклинальных впадин, выполненных 
палеоген-неогеновыми терригенными отложени
ями [15]. Все эти формы имеют северо-восточное 
простирание. В северной подзоне преобладают 
формы субмеридионального простирания с обычно 
менее выраженной линейностью и слабой распро
страненностью кайнозойских отложений. Верхнеп
лиоценовые отложения -  видимо, аналоги ман- 
зурского аллювия образуют покров в верховьях 
р. Ханды, в районе обращенной синклинали, а в 
предгорьях Байкальского хребта распростране
ны расплывчатых очертаний предгорные депрес
сии, заполненные аллювием и флювиогляциаль- 
ными отложениями. Здесь же, перед западным 
фронтальным уступом хребта, оформленным по 
омоложенному надвигу, располагается прерывис
тая система обращенных синклиналей, в ядрах 
которых залегают девонские отложения [3, 20] и 
которые подняты в форме низкогорных массивов 
высотой до 500 м, выжатых вследствие горизон
тального поперечного сжатия в виде клинообраз
ных блоков. Примечательно, что эти обращен
ные морфоструктуры на юг прослеживаются 
примерно до 55° с.ш., так же, как и определенные 
свидетельства морфотектонического значения -  
надвиги на окраине платформы. Здесь влияние 
хребта на новейшую структуру окраины плат
формы видно достаточно определенно.

В отношении генезиса Предбайкальской зоны 
складок существуют различные представления: 
несостоявшийся рифт или первая проба рифтоге- 
неза на окраине платформы [25], периороген или 
предрифтовая система вдоль западной границы 
Байкальского рифта [12, 13] и т.п. Это складки 
юрского типа, представляющие собой формы ли
нейного коробления в чехле платформы. Они яв
ляются бескорневыми образованиями, подобны
ми складкам Непской зоны, рассположенной не
сколько севернее [8], но в отличие от последних 
слабо нарушены разрывными нарушениями. Раз
меры их в поперечнике обычно достигают пер
вых километров [15, 22], мощности кайнозойских 
(палеоген-неогеновых) отложений составляют 
первые сотни метров. Предбайкальская зона 
складок сформировалась в раннем палеозое и 
дважды (в юре и в кайнозое) испытала омоложе
ние. Бескорневой характер складок, их аналогич
ность таковым юрского типа свидетельствуют об 
их формировании и омоложении в условиях гори
зонтального сжатия чехла платформы, его ли
нейного коробления в слоистые пакеты, сорван
ные по поверхности фундамента и горизонтам 
эвапаритов. Связь их омоложения с Байкальской 
рифовой зоной проблематична, хотя бы потому, 
что, судя по возрасту осадочного накопления син



клинальных мульд, они возникли раньше рифта и 
во время его активного развития, представляли 
собой пассивные формы. Если в Северном При
байкалье, но в удалении от Байкальского рифта 
выжимание синклинальных ядер под воздействи
ем окраины возрожденного орогена выражено в 
ясной форме [8, 20, 26], то южнее омоложение 
предбайкальских складок могло быть обусловле
но и смещением чехла платформы в южных рум
бах, которое определило и формирование Анга
ро-Ленского поднятия. Тем более, что здесь меж
ду зоной складок и Байкальским рифтом 
располагается полоса (зона) молодых поднятий 
окраины платформы -  Онотская возвышенность.

Онотская зона юго-восточной окраины Ир
кутского амфитеатра представляет цепь крупных 
поднятий, разделенных поперечными линеамен- 
тами, подходящими к берегу Байкала. В боль
шинстве это наклонные на северо-запад, в сторо
ну платформы, блоки. Они как бы дополняют 
или надстраивают аналогичные по форме, но бо
лее высокие наклонные горсты западного плеча 
Байкальского рифта, составляющие поднятия 
Приморского хребта. Здесь действительно видна 
ясная сопряженность морфотектоники окраины 
платформы и западного крыла рифтовой зоны, 
позволяющая говорить о влиянии последней на 
новейшую геодинамику первой. Примечательно, 
что на северо-восток Онотская зона простирает
ся лишь до раздела, разграничивающего две под
зоны предбайкальских складок, и сменяется по
логонаклонными предгорными ступенями. Юго- 
западнее долины Ангары располагается наклон
ное поднятие Олхинского плоскогорья, морфоло
гически подобное Онотскому и выходящее на бе
рег Байкала. Здесь оно полностью составляет 
плечо рифта и ограничено от последнего Обру- 
чевским сбросом.

На юго-западной окраине Иркутского амфи
театра предгорные морфотектонические элемен
ты: наклонные пьедесталы, невысокие ступени и 
предгорные погружения -  выражены в виде пре
рывистой полосы шириной не более 50 км.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Центральный элемент новейшей структуры 

Иркутского амфитеатра -  Ангаро-Ленское под
нятие -  является бескорневым и сформировалось 
после заложения долин магистральных рек Анга
ры и Лены. Его развитие, видимо, происходило 
при решающей роли смещений слоистых пластин 
палеозойского чехла платформы по субгоризон
тальным или пологонаклонным срывам с севера 
на юг. Жигаловский вал с его соляным ядром ока
зался для смещающихся слоистых пластин свое
образным контрфорсом, перед которым горизон
тальные срывы преобразовались в листрические 
надвиги, и над обращенной антиклиналью сфор

мировался шовный рамп. В лобовых частях на
двигов происходило выжимание синклинальных 
ядер. В тылу одного из них располагается Ковык
тинское газоконденсатное месторождение. Ана
логичная геолого-морфотектоническая ситуация 
наблюдается и районе Илимской секции Ангаро- 
Ленского поднятия на запад от пос. Жигалово, а 
близкие ситуации -  и в южных Илгинской и Ту- 
турской его секциях.

Смещение на юг геоблока Сибирской плат
формы, видимо, в значительной мере определяет 
не только морфотектоническую ситуацию в цен
тральной части Иркутского амфитеатра, но и по
вторное складкообразование в чехле его юго-вос
точной окраины.

Авторы выражают признательность А.М. Ма- 
зукабзову за консультации относительно геоло
гической структуры Иркутского амфитеатра.
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A bstract—The Irkutsk amphitheater presently consists o f a zone of general uplifts in the inner part and a zone 
of recurrent folding and block movements related to the Baikal rifting episode, in the outer. The Angara-Lena 
uplift, transected by the antecedent valleys of the main rivers, occupies the central portion of the amphitheater. 
The uplift is rootless and originated largely due to the general southward motion of the platform cover. The 
Zhigalovo swell with a salt core acted as an abutment for the moving stratified cover slices, and the roughly 
horizontal detachments in front of it transform into listric thrusts. The Kovyktinskoye gas-condensate field is 
located behind the front of the moving stratified thrust sheet. Analogous or similar geologic-geomorphologic 
situations exist in the other parts of the Angara-Lena uplift.
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Н а основании анализа материалов по тектонике Корякско-Камчатского и Охотоморского регио
нов, а такж е тектонических, петрологических и изотопных данных по Срединно-Камчатскому и Га- 
нальскому массивам высказано предположение, что последние представляю т собой зональные ме
таморфические ядра, в которых на поверхность выведены метаморфизованные комплексы домело- 
вой зоны коллизии Охотоморского и Укэлаят-Срединно-Камчатского континентальных массивов. 
Возрастной диапазон тектонически совмещенных в ней пород окраинно-континентальных, океани
ческих и островодужных структур, принадлежность заклю ченных в них споро-пыльцевых комплек
сов к Катазиатской провинции и низкие ш ироты формирования средне-верхнеюрских и верхнеме
ловых кремней в опоясывающих континентальные массивы с севера складчатых структурах позво
ляют, с определенной долей вероятности, рассматривать эту зону коллизии как восточное 
продолжение сутуры Ц иньлинь-Даби-Х ида-Х итачи-Такануки.
Сформированный в результате этой коллизии композитный О хотоморско-Камчатский континен
тальный массив образует совместно с континентальными массивами Ц ентральной Азии (Северо- 
Китайский, Южно-Гобийский, Центрально-М онгольский, Аргуньский и др.) и массивами Северо- 
Американского сектора Тихоокеанского пояса (террейны Никсон Ф орк, Ю кон-Танана и Кассиар) 
протяженную структуру, являвшуюся на ранне-среднепалеозойском этапе развития Тихоокеанско
го сектора Земли структурным барьером между П алеоазиатским океаном  и П рототетисом, на по- 
зднепалеозойско-раннемезозойском -  барьером между Палеотетисом и М онголо-Охотским океа
ном, а на позднемезозойском -  структурным рубежом между М езопацификой, с одной стороны, и 
океанами Корякским и Ангачуам, с другой.
Н а рубеже мезозоя и кайнозоя в связи с формированием современной океанической литосферы  Ти
хого океана и закрытием Корякского океана и океана Ангачуам микроконтинентальные блоки это 
го структурного рубежа вместе с аккретированными к ним островодужными террейнами испытали 
дрейф на север и были причленены к Верхояно-Чукотскому континенту и Северо-Американскому 
кратону.

ВВЕДЕНИЕ

Предложенные модели тектонического разви
тия Корякско-Камчатского региона [19, 30, 38, 
39,49,51,52 и др.] основаны, как правило, на тра
диционных схемах, рассматривающих Корякско- 
Камчатский регион как асимметрично-зональное 
аккреционное сооружение, возникшее в резуль
тате мезо-кайнозойской аккреции тихоокеанских 
плит к Верхоянско-Чукотскому континенту. В 
рамках этих представлений палеозойские и мезо
зойские офиолиты запада Корякско-Камчатско
го региона интерпретируются в качестве фраг
ментов Палео- и Мезопацифики либо фрагмен
тов островодужных и шельфовых структур 
Северо-Американской континентальной окраи
ны, испытавших в позднем мезозое и кайнозое 
дрейф в составе тихоокеанских плит и сгружен
ных перед краем Верхояно-Чукотского конти
нента в процессе столкновения плит с континен
том [38, 39,49,51].

Существующие материалы, однако, показыва
ют, что некоторые принципиально важные поло
жения этих построений спорны и нуждаются, на 
наш взгляд, в существенной корректировке.

Первое из этих положений касается трактовки 
широко представленных в разрезах Корякско- 
Камчатского региона терригенных пород, клас
сифицирующихся в разных работах как субарко- 
зы либо кварц-полевошпатовые граувакки. Про
исхождение этих пород традиционно связывается 
с выносом кварц-полевошпатового материала со 
стороны Верхояно-Чукотского континента, что 
является одним из аргументов в пользу вывода об 
отсутствии в структурах Камчатки и Централь
ной Корякии фрагментов каких-либо других кон
тинентальных структур, а среди палеоокеаничес- 
ких комплексов -  каких-либо других комплексов, 
кроме тихоокеанских.

Первые из этих субаркозов зафиксированы в 
разрезах восточного побережья полуострова
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Рис. 1. Сопоставление разрезов структурно-формационных зон полустрова Тайгонос (А) и Южной Корякии (Б).
1 -  аркозы; 2 -  полимиктовые и аркозовые песчаники, нерасчлененные; 3 -  вулканомиктовые песчаники; 4 -  
алевролиты и глинистые сланцы; 5 -  конгломераты; 6 -  лавы островодужного генезиса; 7 -  туфы; 8 -  туфо-турбидиты; 
9 -  океанические базальты; 10 -  кварцевые кератофиры; 11 -  кремни; 12 -  карбонатные породы; 13 -  олистостромы; 
14, 15 -  габбро (14) и гипербазиты (75) меланократового фундамента; 16 -  докембрийский кристаллический фунда
мент; 7 7 - номера разрезов и их место на схемах.



Тайгонос (рис. 1, А) в верхней части разреза океа
нического чехла триасово-юрской океанической 
коры, выведенной в виде тектонических чешуй 
перед фронтом позднепалеозойско-позднемезо- 
зойской Кони-Тайгоносской дуги [33, 55]. Мате
риалы по структурно-фациальной зональности 
Кони-Тайгоносской дуги [15, 16, 33] и недавно 
опубликованные палеошироты формирования 
средне-верхнеюрских кремней из субдукционно- 
аккреционного комплекса [63] исключают авеков- 
ское (верхоянское) [55] происхождение аркозово- 
го материала в этом разрезе и свидетельствуют, 
скорее, о поступлении его в юрский океанический 
бассейн с какой-то другой континентальной пли
ты, находившейся от него южнее или западнее.

Вторые субаркозы, меловые-раннеэоценовые, 
слагают осевую Укэлаят-Срединно-Камчатскую 
зону Камчатки и Южной Корякии (см. рис. 1, Б). 
В существующих тектонических схемах им, как и 
кварц-полевошпатовым породам полуострова 
Тайгонос, отводится роль осадков шельфа и скло
на Верхояно-Чукотской континентальной окраи
ны [49,52,57, 58].

Анализ меловой зональности корякско-кам
чатских структур это опровергает и показывает, 
что в Южной Корякии (см. рис. 1, Б) в направле
нии Верхояно-Чукотского континента расматри- 
ваемые субаркозы сменяются океаническими ба
зальтами и кремнями янранайского комплекса, а 
южнее -  сантон-кампанскими базальтами и крем
нями эссовеемской свиты [34]. Аналогичная зо
нальность в распределении терригенных и вулка
ногенно-кремнистых осадков наблюдается на 
Камчатке [5,52]. Это говорит о том, что субарко
зы Срединной Камчатки, Камчатского перешей
ка и бассейна р. Укэлаят не могут маркировать 
край Верхояно-Чукотского континента, а являют
ся осадками шельфа и склона пассивной окраины 
другой континентальной структуры, отделявшей
ся в меловое время от Верхояно-Чукотского кон
тинента Палано-Янранайским океаническим бас
сейном [34]. Палемагнитные данные, полученные 
для кампан-маастрихтских кремней паланского 
разреза [56], ограничивают положение северного 
края этой континентальной структуры для этого 
времени широтой 40°.

В ышесказанное позволяет прогнозировать 
присутстствие в осевой части Камчатки и Цент
ральной Корякии обширного массива континен
тальной коры (Укэлаят-Срединно-Камчатского), 
дрейф которого из южных широт и последующая 
коллизия с Верхояно-Чукотским континентом в 
конечном счете и обусловили формирование 
этой покровной структуры [34].

Сходная точка зрения на природу некоторых 
континентальных массивов северо-западной час
ти Тихоокеаннского пояса раннее была высказа
на в [19], с тем лишь принципиальным отличием,

что, во-первых, присутствие в структурах Кам
чатки и Корякского нагорья такого тектоничес
кого элемента, как Укэлаят-Срединно-Камчат- 
ский массив, аторами данной работы не предпо
лагалось, во-вторых, помимо Охотоморского, 
дрейф из южных широт прогнозировался также 
для Охотского и Омолонского массивов, что, в 
принципе, невозможно. Последние являются эле
ментами тыловых структур позднепалеозойско- 
позднемезозойской Кони-Тайгоносской дуги [33], 
в силу чего предложенный авторами сценарий 
дрейфа этих массивов на север мог бы быть осу
ществлен лишь в случае прохождения этими мас
сивами сквозь дугу, что, конечно, нереально.

Вторым проблемным моментом опубликован
ных тектонических схем являются принятые в 
них концепции относительно геодинамической 
природы Срединно-Камчатского и Ганальского 
метаморфических массивов. Во всех схемах они 
классифицируются либо как фрагменты разреза 
Охотоморской [29, 53, 62] или Западно-Камчат
ской микроплит [5, 52], либо как элементы позд
немезозойского аккреционного комплекса [6, 28, 
40, 42, 45]. Структурная позиция метаморфичес
ких пород, тренды параметров метаморфизма и 
высказанные выше соображения о возможной 
континентальной природе основания Укэлаят- 
Срединно-Камчатской зоны позволяют предло
жить еще один сценарий их формирования.

Ниже нами предпринята попытка еще раз про
анализировать эти вопросы на материалах по 
тектонике Камчатки и Корякского нагорья и, в 
частности, тех из них, которые непосредственно 
касаются Срединно-Камчатского и Ганальского 
массивов.

СТРУКТУРНАЯ ПОЗИЦИЯ И ОСНОВНЫЕ 
ЧЕРТЫ ТЕКТОНИЧЕСКОГО СТРОЕНИЯ 
КОРЯКСКО-КАМЧАТСКОГО РЕГИОНА
Корякско-Камчатский регион входит в состав 

Корякско-Камчатской складчатой области. Вну
три нее выделяются раннемеловая Тайгоносско- 
Западно-Корякская система и очень сложно пост
роенная зона позднемеловых-кайнозойских струк
тур, состоящая, в свою очередь, из четырех тесно 
связанных в развитии систем: позднемеловой- 
раннеэоценовой Корякско-Камчатской, эоцен- 
миоценовой Восточно-Камчатской, эоцен-миоце- 
новой Западно-Камчатской и кайнозойской Охо
томорской (рис. 2, 3).

Тайгоносско-Западно-Корякская раннемело
вая система образована комплексами позднепа- 
л ео-зойско-позднемезойской Кони- Тайгоносской 
и позднемезозойской Мургалъской островных дуг 
и аккреционными структурами поздней юры- 
раннего мела, в строении которых участвуют 
блоки деформированного на рубеже среднего-





Рис. 2. Схема тектонического строения Корякско-Камчатского сектора Тихоокеанского пояса по [1, 11, 27,34, 35,46, 
49, 54,72].
1-3 -  Верхояно-Колымская позднеюрско-раннемеловая система Верхояно-Чукотской складчатой области: 1 -  Охот
ский (Ох) и Омолонский (Ом) докембрийские срединные массивы, 2 -  Верхояно-Колымский позднеюрско-раннеме- 
ловой пояс; 3 -  Охотско-Чукотский ранне-позднемеловой окраинно-континентальный вулканогенный пояс. 4-17 -  
Корякско-Камчатская складчатая область: 4 -  Тайгоносско-Западно-Корякская раннемеловая система; 5 S  -  Коряк
ско-Камчатская маастрихт-раннеэоценовая система: 5 ,6 -  Укэлаят-Срединно-Камчатская зона (автохтон): 5 -  доме- 
ловые (?) метаморфические комплексы Срединно-Камчатского и Ганальского массивов, 6 -  комплекс пород субарко- 
зовой формации мела-раннего эоцена, 7 ,8 -  покровные комплексы Корякского (7) и Ируней-Ватынского (8) поясов 
(аллохтон); 9 -  Восточно-Камчатская эоцен-миоценовая система; 10 -  Западно-Корякская эоцен-миоценовая система: 
а) -  на суше, б) -  в акватории Охотского моря; 11-13 -  вулканические пояса эоцен-олигоценового (11), олигоцен-ми- 
оценового (12) и миоцен-четвертичного возраста (13); 14 -  терригенные миоцен-четвертичные толщи Центрально- 
Камчатского грабена и Тюшевского прогиба; 15-17- Охотоморская кайнозойская система: 15 -  поднятия с корой кон
тинентального типа и повышенной мощностью литосферы (Охм -  Охотоморское, Ан -  Академии наук, Ио -  Инсти
тута океанологии, Пк -  Прикамчатское, Бол -  Болыперецкое), 16 -  прогибы на коре континентального типа (Шл -  
Шелеховский, Зк -  Западно-Камчатский, Вд -  Восточно-Дерюгинский и др.), 17 -  глубоководные впадины с корой 
океанического типа (Тин -  Тинро, Д -  Дерюгина, Ю-К -  Южно-Курильская); 18- структуры шельфов, 19- океаниче- 
кая кора Тихого океана и Берингова моря; 20 -  стратиграфические границы; 21 -  надвиги (д), разломы (6); 22 -  линии 
профилей (см. рис. 3); 23 -  местоположение и номера разрезов земной коры типового ряда структур (см. рис. 4). 
Буквами на врезке обозначены вулканические пояса: Зк -  Западно-Камчатско-Корякский, Цк -  Центрально-Камчат
ский, Вк -  Восточно-Камчатский.

позднего палеозоя позднедокембрийско-среднепа- 
леозойского Таловско-Майнско-Ваежского океа
нического плато, тектонически расслоенные 
комплексы позднепалеозойско-позднемезозойских 
океанических и островодужных структур, флише-

во-олистостромовые комплексы раннего мела и 
несогласно перекрывающая их угленосная молас- 
са позднего альба-сенона [33, 35].

Корякско-Камчатская система объединяет 
позднемеловые-раннеэоценовые структуры Ко-
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Рис. 3. Геологические разрезы к схеме тектонического строения (см. рис. 2).
1,2 -  “гранитный” (1) и “базальтовый” (2) слои земной коры по сейсмическим данным; 3 -  земная кора по гравимет
рическим данным; 4 -  субмеридионально вытянутая зона чередования блоков земной коры с равной долей “гранитно
го” и “базальтового” слоев с блоками земной коры, где доля “гранитного” слоя преобладает. Остальные условные 
обозначения и положение линий разрезов см. на рис. 2.



рякии, Камчатского перешейка и практически 
всей Камчатки за исключением ее западного и 
восточного побережий. Внутри нее (см. рис. 2, 3) 
выделяются осевая Укэлаят-Срединно-Камчат- 
ская зона, играющая роль автохтона, и аллохтон
ные комплексы Корякского и Ируней-Ватынско- 
го поясов, шарьированные на породы осевой зо
ны соответственно с запада и востока [1, 34, 40, 
43,49,51,57, 72].

Осевая Укэлаят-Срединно-Камчатская зона 
сложена интенсивно деформированным ком
плексом пород субаркозой формации мела-ран- 
него эоцена, тектонически облекающим в южной 
части Срединного хребта два куполовидных вы
ступа метаморфических пород, получивших на
звание Срединно-Камчатского и Ганальского 
массивов.

Оновная роль в разрезе субаркозовой форма
ции мела-раннего эоцена принадлежит кварц-по- 
лево-шпатовым песчаникам и незакономерно, 
местами ритмично, переслаивающимся с ними 
алевролитам и аргиллитам [12, 58]. Эти осадки 
классифицируются на Камчатке и Камчатском 
перешейке (хозгонская свита, кихчикская и лес- 
новская серии) в качестве отложений шельфа и 
континентального склона [5, 12, 52, 58], а в бас
сейне р. Укэлаят (корякская серия) -  преимуще
ственно в качестве осадков континентального 
склона и подножья [49]. Существенно кварц-по- 
левошпатовый состав обломочного материала, 
практически полное отсутствие среди него теф- 
рогенной примеси и преобладание в тяжелой 
фракции минералов группы циркона свидетель
ствуют, по мнению некоторых исследователей, 
что источником этого материала служил круп
ный блок сиалической коры, который находился 
на западе [12]. В более поздних работах источни
ком его рассматривается окраина Азии, представ
лявшая собой в кампане-палеоцене пассивную 
окраину и поставлявшая в обрамляющий ее с юга 
бассейн материал эродированной магматической 
дуги и ее метаморфического основания [58].

Повсеместно, преимущественно на кампан- 
ском уровне, в них отмечаются линзы и мало
мощные прослои высокотитанистых базальтов, 
яшм и кремнисто-глинистых пород [59], образо
вание которых связывается с внутренними деп
рессиями [49] либо зонами рифтогенеза [40].

Тектоническая природа метаморфических по
род Срединного и Ганальского хребтов вплоть 
до настоящего момента остается неясной. Эта 
проблема требует отдельного рассмотрения, что 
будет сделано ниже.

Корякский аллохтон (см. рис. 2, 3) в месте 
тектонического перекрытия им терригенных 
комплексов Укэлаят-Срединно-Камчатской зо
ны (левобережье р. Укэлаят) представлен покрова
ми Эконайской и Евраваам-Пикасьваямской зон.

Нижнюю часть их разреза образует пакет пластин 
янранайского комплекса. Основание его сложено 
олистостромой Маастрихта, остальная часть -  плас
тинами подушечных базальтов, кремней, кварц-по- 
левошпатовых песчаников и алевролитов поздней 
юры-кампана [43,49]. Вышележащая часть Евраа- 
ваам-Пикасьваямских и Эконайских покровов сло
жена фрагментами позднепалеозойско-раннемезо- 
зойских океанических и островодужных структур 
(Эконайские покровы), тектонически перемежаю
щимися с позднемезозойскими мелководными ту- 
фо-терригенными осадками (Накыйпилякский 
покров), сформированными на шельфе и склоне 
позднемезозойской Верхоянской активной окра
ины [49].

На Камчатке и Камчатском перешейке Эвра- 
ваам-Пикасьваям-Эконайский пояс покровов сре
зан левосторонним сдвигом (см. рис. 2, 3). Вдоль 
него в бассейне р. Эссовеем и в устье р. Паланы 
[22,25] располагается серия выходов позднемезо
зойских вулканитов, кремней и терригенных по
род, стратификация и состав которых позволяют, 
на наш взгляд, рассматривать их в качестве анало
га янранайского комплекса. Южнее на м. Омгон в 
аналогичной структурной позиции находятся океа
нические базальты и радиоляриты средней юры- 
валанжина, тектонически перемежающиеся с тур- 
бидитами валанжина-апта и угленосной молассой 
позднего сенона [50, 56]. Структурная принад
лежность этих досреднеэоценовых образований 
неясна. В ряде публикаций они объединяются с 
меловыми вулканитами устья р.Паланы в Омго- 
но-Паланскую систему, которая интерпретирует
ся либо в качестве аккреционного элемента 
Охотско-Чукотской окраинно-континентальной 
вулканической дуги [50, 56], либо как коллизион
ный шов между Охотоморской и Западно-Кам
чатской микроплитами [5, 52].

Принимая во внимание определенное сходство 
досреднеэоценовых толщ разреза мыса Омгон с 
майницкими и ал ганскими разрезами Корякского 
пояса, а разреза р. Паланы -  с разрезом янранай
ского комплекса, можно предполагать, что все 
эти выходы юрско-меловых пород относятся, 
скорее всего, к Корякскому поясу.

Ируней-Ватынский аллохтон (см. рис. 2, 3) 
сложен в нижней части разреза меловыми-палео- 
ценовыми кремнями, вулканитами и вулканоген
но-осадочными породами Ируней-Ватынского 
окраинного бассейна и Ачайваям-Валагинской 
островной дуги, в верхней -  меланжем с блоками 
ультрабазит-габбрового фундамента и базальто
во-кремнистого чехла альб-сеноманского океа
нического бассейна [1,57, 72]. Этот аллохтонный 
комплекс представляет собой бескорневой по
кров. Северо-западный край его полого лежит на 
субаркозах мела-раннего эоцена, юго-восточный -  
круто надвинут на сложно деформированный ком-



плекс субаркозов вахвинской толщи, надвинутой, в 
свою очередь, на океанические серии мелового- 
палеоценового ветловского комплекса [1,72].

Восточно-Камчатская эоцен-миоценовая сис
тема (см. рис. 2, 3) представлена субдукционно- 
аккреционными структурами Восточных хреб
тов и полуостровов, сложенными последова
тельно аппретированными в интервале эоцена- 
миоцена меловыми-палеоценовыми комплекса
ми Ветловского океанического бассейна и Кро- 
ноцкой островной дуги [1,52, 72]. С этими струк
турами генетически связаны эоцен-олигоценовые 
и олигоцен-миоценовые вулканиты Западно- 
Камчатско-Корякского и Центрально-Кам
чатского вулканических поясов [72], играющие в 
структурах Корякско-Камчатской системы роль 
неоавтохтона.

Западно-Камчатская система (см. рис. 2, 3) ох
ватывает эоцен-четвертичные структуры запад
ного побережья Камчатки. В строении их участ
вуют интенсивно дислоцированные терригенные 
породы среднего эоцена-миоцена и несогласно 
перекрывающие их терригенные породы плиоце- 
на-четвертичного периода. По стратиграфическо
му объему эти образования сопоставимы с эоцен- 
четвертичными разрезами Западно-Камчатско- 
Корякского и Центрально-Камчатского вулкани
ческих поясов (неоавтохтон Корякско-Камчат
ской системы), но отличаются от последних ин
тенсивностью складчатых деформаций и отсутст
вием вулканитов [37]. Восточный борт этих 
структур наложен на покровные структуры Ко
рякско-Камчатской системы, западный -  сопря
жен с Западно-Корякским прогибом Охотомор
ской системы.

Основными структурами Охотоморской сис
темы (см. рис. 2,3) являются поднятия и прогибы 
[11,21, 27,46, 52,54]. Последние подразделяются 
на глубоководные впадины -  центры кайнозойско
го рифтогенеза и опоясывающие их относительно 
менее глубокие грабенообразные структуры, воз
никшие вследствие проградации процессов рифто
генеза в направлении поднятий [27, 52, 54]. Сейс
мическими и сейсмоакустическими методами в 
разрезе их выделяются акустический фундамент 
(консолидированная кора) и осадочный чехол.

Сведения о возрасте, составе и структурной 
принадлежности пород акустического фундамен
та достаточно ограничены. По результатам буре
ния в Ичинско-Колпаковском районе Западной 
Камчатки породами, соответствующими акусти
ческому фундаменту, являются интенсивно де
формированные песчаники, алевролиты, аргил
литы и конгломераты верхнего мела [3]. На наш 
взгляд, они достаточно уверенно могут быть па- 
раллелизованы с терригенными породами запад
ного обрамления Срединно-Камчатского массива 
(кихчикская серия). В остальной части акватории

1

км

Рис. 4. Разрезы земной коры типового ряда структур 
Срединной Камчатки и Охотоморского региона по 
данным ГСЗ [14, 52]. Местоположенние разрезов см. 
на рис. 2.
1 -  “гранитный” слой; 2 -  “базальтовый” слой; 3 -  вул
каногенно-осадочный чехол; 4 -  зона перехода ман
тия-кора.

сведения о породах акустического фундамента 
опираются только на результаты драгирования. 
Со склонов поднятий в местах выхода на поверх
ность акустического фундамента были подняты 
остроугольные глыбы и щебень алевролитов и 
аркозовых песчаников, как правило, плохо сорти
рованных и с низкой степенью окатанности обло
мочного материала (свидетельство близости ис
точника сноса), а также фрагменты других пород, 
наибольшим распространением среди которых 
пользуются вулканиты бимодальной липарит-ба- 
зальтовой серии, гранат-слюдяные гнейсы, амфи
болиты, биотит-кордиеритовые роговики и грани- 
тоиды натрового ряда. Возраст осадочных пород 
ранне-позднемезозойский, возраст гранитоидов 
мел-палеогеновый. Время формирования мета
морфических пород оценивается на основании 
сходства их с обломками метаморфит в ранне-по- 
зднемезозойских осадках, а также данных абсо
лютного возраста как позднепалеозойско-ранне- 
мезозойский [11,21].

Осадочный чехол Охотоморских структур ва
рьирует по мощности от первых сотен метров на 
поднятиях до 3-12 км в прогибах [3,27]. Он подраз
деляется на четыре сейсмостратиграфических 
комплекса: нижнепалеоцен-эоценовый, олигоцен- 
миоценовый, средне-верхнемиоценовый и плио- 
цен-четвертичный [3]. Первый из них представ
лен вулканогенно-осадочными и грубыми молас- 
совыми отложениями. Комплекс выполняет гра
бенообразные структуры в прогибах и на 
поднятиях выклинивается. Следующие три име
ют более широкое развитие и распространяются 
на поднятия и прилегающие участки суши. Дан
ными бурения в Ичинско-Колпаковском районе 
Западной Камчатки и наземными геологически
ми исследованиями показано, что сейсмоакусти- 
ческие горизонты в смежных районах акватории 
Охотского моря хорошо коррелируются со стра
тиграфическими подразделениями кайнозоя За
падной Камчатки [3, 37], отличаясь лишь мень-
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Рис. 5. Схема строения (А) и разрез (Б) земной коры Южной Камчатки по [31].
1 ,2 -  земная кора континентального типа с преобладанием в разрезе верхней коры: 1 -  мощностью 30-35 км, 2 -  мощ
ностью 40-50 км; 3-5 -  земная кора континентального типа с равным развитием в разрезах верхней и нижней коры: 
3 -  мощностью 40-50 км, 4 -  мощностью 50-60 км; 5 -  мощностью 30-35 км; 6 -  земная кора субконтинентального 
типа мощностью 20-25 км; 7 -  разломы; 8 -  границы блоков земной коры первого порядка; 9 -  линия профиля. Ос
тальные обозначения см. на рис. 4.

шей степенью дислоцированности. Это свиде
тельствует о сопряженности деформационных 
процессов в Западно-Камчатком регионе с про
цессами рифтогенеза в Охотоморском [27,54].

ГЛУБИННОЕ СТРОЕНИЕ 
КОРЯКСКО-КАМЧАТСКОГО 

И ОХОТОМОРСКОГО РЕГИОНОВ
Глубинным сейсмическим зондированием в 

пределах поднятий Охотоморского региона, а 
также Западной и Центральной Камчатки уста
новлены повышенная мощность литосферы и 
континентальный тип разреза земной коры с хо
рошо выраженным “гранито-гнейсовым” слоем, 
мощность которого в пределах поднятий Охото
морского региона колеблется в пределах 12-14 км

[46,52,54] (рис. 4, колонка 1), а на Камчатке -  14- 
23 км [2, 14] (см. рис. 4. колонки 4-6). В прогибах 
Охотоморского региона [46, 52,54] этот слой ре
дуцирован, а в глубоководных впадинах -  вообще 
отсутствует (см. рис. 4, колонки 2, 3).

Камчатский ареал континентальной коры 
включает, по данным ГСЗ, четыре типа коровых 
разрезов [14]. Первые два типа характерны для 
Срединно-Камчатского и Ганальского массивов и 
Козыревской депрессии (Центральная Камчатка) 
и отвечают коровым участкам, расположенным 
вне ареалов вулканизма (см. рис. 4, колонки 4,5). 
Два других типа -  разрезы коры Ключевской и 
Авачинской группы вулканов (см. рис. 4, колон
ка 6). Первые два типа отличаются многократ
ным превышением мощности “гранитного” слоя



Рис. 6. Мощность земной коры Корякско-Камчатского сектора Тихоокеанского пояса по гравиметрическим данным 
по [7] с дополнениями по [52].
1 -  изолинии поверхности М в км; 2,3 -  участки скачкообразного подъема (2) и опускания (3) поверхности М.

над “базальтовым” и сравнительно небольшим 
интервалом зоны перехода от мантии к коре (по
рядка 2 км), близким по сейсмическим свойствам 
разделу мантия-кора регионов с мощной консо
лидированной корой (Урал, Украина, Приморье). 
В коре Ключевской и Авачинской групп вулканов 
наблюдается некоторое увеличение (до 10—12 км) 
мощности “базальтового” слоя за счет “гранитно
го” (особенно в коре Авачинской группы), значи
тельное увеличение мощности зоны раздела ман

тия-кора (до 8-10 км) и усложнение ее строения. 
Сравнение скоростных параметров сейсмических 
слоев с плотностными и скоростными характери
стиками, экспериментально установленными для 
глубинных ксенолитов из вулканических пород и 
метаморфичечских пород Срединно-Камчатско
го и Ганальского массивов, показывает, что кора 
первых двух типов соответствует, в целом, разре
зам этих массивов. Отсутствие в этой коре посте
пенных изменений мощности и внутренней струк



туры в направлении к океану показывает, что она 
является реликтом повсеместно развитой на Кам
чатке континентальной коры 30-километровой 
мощности, претерпевшей в отдельных зонах (см. 
рис. 4, колонки 5, 6) изменение в процессе мело
вых и кайнозойских тектонических движений и 
вулканической деятельности [14].

Проведенные в последние годы на Южной 
Камчатке комплексные геофизические исследо
вания (сейсморазведка, МОВЗ, гравиметрия и др.) 
[31] показали, что собственно континентальная 
кора этого региона состоит из трех блоков: Цен
трального, Западного и Восточного (рис. 5). Кон
туры Центрального блока приблизительно соот
ветствуют западной и восточной границам выхо
да метаморфических пород Срединного и 
Ганальского хребтов. Для него характерно чере
дование участков коры с преобладанием в ней 
верхней коры и значительными колебаниями об
щей мощности (28-50 км) и участков с равным 
развитием нижней и верхней коры и незначитель
ными колебаниями мощности (35-50 км). Про
стирание коровых участков согласуется с удлине
нием Центрального блока в целом. Западный 
блок по сейсмическим и сейсмоакустическим дан
ным [18,52,54] отвечает восточной части Прикам- 
чатского и Болыперецкого поднятий (см. рис. 2), 
изначально составлявших, вероятно, с Охотомор
ским единое целое. Для этого блока характерны 
повышенные значения общей мощности коры 
(40-55 км), незначительные колебания мощности 
и равные доли нижней и верхней коры. При этом 
наибольшие мощности коры зафиксированы 
вдоль границы с Центральным блоком (см. рис. 5). 
Восточный блок имеет те же характеристики, 
что и Западный, и, вероятно, относится к корово
му субстрату остальной части Укэлаят-Средин- 
но-Камчатской зоны.

Установленный в перечисленных районах 
Камчатки континентальный тип коры прослежи
вается гравиметрическими методами (рис. 6) че
рез Камчатский перешеек в бассейн р. Укэлаят и 
далее еще на некоторое расстояние к северу под 
Эконайскими покровами Корякского пояса [7,52]. 
Присутствие в позднекайнозойских вулканитах 
Камчаткого перешейка ксенолитов двупироксен- 
кварц-полевошпатовых гранулитов, анатектиче- 
ских биотит-калиевошпатовых гранитов и шпи
нелевых лерцолитов [4] служит этому подтверж
дением и свительствует, что распространенный в 
этих районах коровый субстрат принципиально 
близок коровому субстрату остальных районов 
Срединной Камчатки.

Обширный У кэлаят-Срединно-Камчатский
массив континентальной коры отделен от близко
го по мощности и плотностным характеристикам 
Верхояно-Чукотского массива зоной валообраз- 
ного поднятия поверхности Мохо (см. рис. 6), 
коровая часть в которой практически лишена

“гранитного” слоя [7, 61]. В восточной части по
луострова Тайгонос и Западной Корякии это ви
лообразное поднятие поверхности Мохо марки
рует корневые зоны офиолитов Тайгоносско-За- 
падно-Корякского и Корякского поясов с общим 
возрастным диапазоном офиолитов от позднего 
докембрия до позднего мела включительно 
[35, 36]. В Охотоморском регионе эта зона прост
ранственно совпадает с системой Северо-Охот
ских рифтогенных прогибов (Шелеховским, При- 
магаданским, Кухтуйским и др.), кора которых 
характеризуется повышенной плотностью, пре
обладанием “базальтового” слоя над “гранит
ным”, на основании чего отнесена к мафическому 
типу [46].

Вместе с приведенными во введениии матери
алами по тектонической зональности Южной Ко
рякии и полуострова Тайгонос это показывает, 
что кора Срединной Камчатки, Камчатского пе
решейка и бассейна р. Укэлаят принадлежит Укэ- 
лаят-Срединно-Камчатскому континентальному 
массиву, отделявшемуся на протяжении всего фа- 
нерозоя от Сибирского кратона и континенталь
ных массивов Верхояно-Чукотской области бас
сейнами с корой океанического типа [34, 35, 36]. 
Аналогичное заключение, вероятно, можно сде
лать и о коре Охотоморского блока.

ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ СТРОЕНИЯ 
СРЕДИННО-КАМЧАТСКОГО 

И ГАНАЛЬСКОГО МЕТАМОРФИЧЕСКИХ 
МАССИВОВ

Вопросы строения, возраста и формационной 
принадлежности метаморфических пород Сре
динно-Камчатского и Ганальского массивов 
вплоть до последнего времени остаются дискус
сионными.

Срединно-Камчатский выступ метаморфичес
ких пород представляет собой овальное куполо
образное тело с концентрически-зональным рас
пределением обнажающихся внутри него ком
плексов метаморфизованных пород, вытянутое в 
субмеридиональном направлении на расстояние 
около 200 км (рис. 7).

Согласно одной из наиболее ранних схем [29], 
отраженной в легендах большинства изданных 
геологических карт, в том числе в недавно издан
ной карте полезных ископаемых [9], в разрезе его 
выделяется четыре метаморфических комплек
са: колпаковский, камчатский, малкинский и ква- 
хонский.

Более поздние исследования [53,62 и др.] пока
зали, что камчатская серия включает два мета
морфических комплекса. Верхний из них являет
ся нижним элементом разреза малкинской серии, 
а нижний принадлежит породам колпаковской се
рии, претерпевшим ретроградные изменения в



Рис. 7. Схема строения метаморфических массивов Срединного и Ганальского хребтов по [9] с изменениями по [53]. 
1-8 -  Срединно-Камчатский массив: 1 -  гнейсы, кристаллические сланцы и кальцифиры колпаковской серии; 2,4 -  
метапороды малкинской серии: 2 -  метааркозы и метапелиты: а -  шихтинской свиты северо-восточной части массива, 
б -  шихтинской и хейванской свит южной части массива, 3 -  метавулканиты и метатерригенные породы андрианов- 
ской, хейванской и химкинской свит северо-восточной части массива, 4 -  метапикриты, метабазальты и метатерри- 
генно-кремнистые породы алисторской свиты; 5 -  метавулканиты и метавулканогенно-осадочные породы квахонской 
свиты; 6 -  метатерригенные породы стопольникской свиты; 7 ,8 -  позднемезозойские синметаморфические граниты 
крутогоровского и Кольского комплексов (7) и расслоенные кортландит-норит-диоритовые интрузии дукукского ком
плекса (8). 9-12 -  Ганальский массив: 9 -  амфиболиты, гнейсы и мраморы ганальской серии; 10 -  метавулканиты и 
кремни становой серии; 11 -  габброиды и ультрабазиты Юрчикского массива; 12 -  синметаморфические граниты; 
13 -  постметаморфические граниты Срединно-Камчатского и Ганальского массивов; 14 -  субаркозовая формация ме- 
ла-раннего эоцена; 15-16 -  ирунейская и валагинская серии: 15 -  вулканиты и кремни, 16 -  туфо-кремнистые породы, 
17- ветловский комплекс; 18- кайнозойские габбро-гранодиоритовые интрузии; 19- вулканиты и терригенные породы 
эоцена-миоцена, 20,21 -  терригенные (20) и вулканогенные (21) породы плиоцен-четвертичного возраста, 22 -  вулкан 
Хангар, 23 -  надвиги (а), разломы (б); 24 -  стратиграфические границы. Римскими цифрами показаны номера и мес
тоположение профилей рис. 8.



процессе метаморфизма пород малкинской се
рии. Исходя из этого, было предложено выделять 
три структурных комплекса: колпаковский, мал- 
кинский и квахонский [53, 62 и др.].

Нижний, колпаковский, обнажающийся в цен
тральной части массива, объединяет мигматизиро- 
ванные гнейсы, амфиболиты, основные кристал
лические сланцы и кальцифиры колпаковской се
рии и прорывающие их граниты Крутогоровского 
массива. Метаморфические парагенезисы этой 
серии указывают, что она испытала преобразова
ние как минимум дважды [53, 62]. Более ранний 
метаморфизм ее принадлежит кианит-силлима- 
нитовому типу с температурным интервалом 
формирования минеральных парагенезисов от 
кианит-биотит-мусковитовой субфации амфибо
литовой фации до гранат-кордиерит-ортоклазо- 
вой субфации гранулитовой фации. По мнению 
многих иследователей, этот комплекс сопоставим 
с глубоко метаморфизованными комплексами 
фундамента щитов древних платформ и средин
ных массивов [29, 53, 62 и др.]. Более поздний ме
таморфизм выразился в рассланцевании и пере
кристаллизации метаморфических пород и проры
вающих их крутогоровских гранитов в условиях 
амфиболитовой и зеленосланцевой фации.

Вышележащий комплекс, малкинский, зале
гает на гнейсах колпаковской серии и рвущих ее 
гранитоидах субгоризонтально. Комплекс преоб
разован в условиях зонального метаморфизма 
амфиболитовой и зеленосланцевой фаций, сходно
го по своим термодинамическим параметрам с па
раметрами позднего метаморофизма колпаков
ской серии и прорывающих ее гранитов. Внутри 
него выделяется несколько согласно залегающих 
свит, составляющих единую серию метаморфиче
ских пород, получившую название малкинской. 
Нижняя свита этой серии, шихтинская [53, 62], 
сложена метапелитами и метааркозами. На осно
вании присутствия в ее подошве базальных мета
конгломератов с включениями рассланцованных 
метаморфических пород колпаковской серии и 
гранитов Крутогоровского массива контакт сви
ты с подстилающими метаморфическими порода
ми и гранитами рассматривается как трансгрес
сивный. Вышележащая часть серии представлена 
метавулканитами и метавулканогенно-осадочны- 
ми породами андриановской и химкинской свит и 
разделяющими их метапелитами и метааркозами 
хейванской свиты. Самый верхний стратиграфи
ческий элемент этой серии -  метапикриты алис- 
торской свиты -  рассматривается как фациаль
ный аналог химкинской [53]. На основании сборов 
в метатерригенных породах хейванской и химкин
ской свит споро-пыльцевых комплексов среднего- 
позднего палеозоя [47] возраст малкинской серии 
принят средне-позднепалеозойским [53].

Авторами этой схемы терригенные породы 
шихтинской и хейванской свит отнесены к терри- 
генным формациям плитного ряда, а основные и 
ультраосновные породы андриановской и алис- 
торской свит -  к трапповой формации.

Третий структурный комплекс, квахонский, 
формирует пологий тектонический покров, ша- 
рьированный с запада на более сложно деформи
рованные и более глубоко метаморфизованные 
породы малкинской серии [53]. В подошве покро
ва отмечается присутстствие маломощных линз 
полимиктового и мономиктового серпентинито- 
вого меланжа (судя по анализам, приведенным в 
работе [53], пикритового состава), сопровождаю
щегося в подстилающих его гнейсах и амфиболи
тах малкинской серии зоной бластомилонитов. 
Остальная часть разреза покрова, выделяемая в 
квахонскую свиту, сложена метапорфиритами, 
метапорфирами и метаосадками, метаморфизо
ванными в кроссит-актинолитовой субфации гла- 
укофан-зеленосланцевой фации. На основании 
проблематичной фауны, найденной в самой свите 
и ранне-позднемеловой фауны и флоры, собран
ной в вышележащих терригенных породах, воз
раст свиты считается условно позднеюрско-ран- 
немеловым [53].

Интрузивные образования п о д р азд ел яю тся  в 
[53] на п ять  ком плексов: крутогоровски й  гр ан и т
ны й , дукукский кортлан ди т-н ори т-ди ори товы й , 
Кольский тон али товы й , левоандриановски й  дунит- 
кли нопи роксенит-габбро-м онцон итовы й  и голь- 
цовский д и ори т-гран оди ори товы й .

К а к  у ж е  о тм ечалось , во зр аст  гр ан и то и д о в  к р у 
т о го р о в с к о го  ком п лекса  при н и м ается  д о м ал к и н - 
ским . В о зр аст  ко р тл ан д и т-н о р и т-д и о р и то во го  ду- 
ку к ско го  ко м п л екса  и то н ал и то в  К о льского  -  по- 
здн еп алеозой ско-ран н ем езозой ски м .

В более поздних работах структура Срединно- 
Камчатского массива трактуется как покровная
[6,42,45].

В работе [42] в ней выделяется относительный 
автохтон, к которому относятся гнейсы колпа
ковской серии, крутогоровские граниты и транс
грессивно перекрывающие их метатерригенные 
породы шихтинской свиты. Оставшаяся часть 
малкинской серии (андриановская, хейванская и 
химкинская свиты) рассматривается как офиоли- 
товый аллохтон. Считается, что он состоит как 
минимум из двух покровных пластин. Нижним 
элементом разреза каждой из них являются лин
зообразные тела метаморфизованного меланжа, 
сложенного серпентин-тремолитовой матрицей с 
включениями метагипербазитов, габбро-амфи
болитов, амфиболизированных пироксенитов, 
горнблендитов и гранитов крутогоровского типа. 
Этот элемент разреза пластин трактуется как ме- 
таофилитовое меланократовое основание. Вы
шележащая часть пластин сложена островодуж-



ными метавулканитами андриановской и химкин
ской свит и дистальными метатерригенными 
породами хейванской свиты.

По [6], автохтонным элементом покровной 
структуры метаморфического массива являются 
только породы колпаковской серии. Вышележа
щая единица, соответствующая по объему мал- 
кинской серии и квахонской свите, трактуется 
как офиолитовый покров, в котором тектоничес
ки совмещены три разреза, каждый из которых 
формировался в пелагической обстановке на ме- 
ланократовом ультрабазит-габбровом основа
нии. Первый сложен алисторской перидотит-габ- 
бро-пикрит-базальтовой офиолитовой ассоциаци
ей. В одних разрезах он согласно надстраивается 
юрско-нижнемеловыми породами стопольникс- 
кой свиты, в других -  несогласно перекрывается 
породами квахонской свиты. На этом основании 
возраст алисторской свиты принимается триасо
вым. Два других разреза сложены средне-верхне- 
палеозойскими и нижнемезозойскими метатерри
генными породами шихтинской и хейванской 
свит (возраст расширен на основании сборов спо
ро-пыльцевых комплексов пермско-триасового 
возраста) и согласно надстраивающими их соот
ветственно метавулканитами андриановской и 
химкинской свит. Присутствие в пелагических 
разрезах метаморфизованного кварц-полевошпа- 
тового материала (шихтинская и хейванская сви
ты) объясняется близостью источника сноса сиа- 
лического материала или эффектом контурных 
течений.

Дискуссионен также характер соотношений 
метаморфических пород с полого лежащим на 
них комплексом субаркозов мела-палеоцена 
(хозгонская свита и кихчикская серия). Согласно 
последним публикациям, контакт между ними 
тектонический [17, 20, 42]. На этом основании 
многие исследователи рассматривают комплекс 
терригенных пород как аллохтонный, объясняя 
присутствие в нем аркозов формированием их на 
шельфе и континентальном склоне Верхояно-Чу- 
котской континентальной окраины, никак не свя
зывая их происхождение с массивами метаморфи
ческих пород Срединного и Ганальского хребтов 
[17,49]. В то же время в северо-восточном обрам
лении массива ниже тектонической поверхности, 
ограничивающей снизу разрез хозгонской свиты, 
установлена толща континентальных обломоч
ных пород, лежащая с угловым и метаморфичес
ким несогласием на метаморфических породах 
малкинской серии (барабская свита) [17, 20]. Ни
жняя часть разреза этой толщи представлена вул- 
каномиктовыми конгломератами с прослоями ту
фов среднего и кислого состава, вышележащая -  
полимиктовыми конгломератами, песчаниками и 
алевролитами, кварц-полевошпатовый состав об
ломочного материала внутри которых принципи- 
ално близок составу обломочного материала хоз

гонской свиты. Возраст толщи, по всей вероятно
сти, позднесенонский. На основании этих данных 
верхняя часть барабской свиты рассматривается в 
качестве фациального аналога хозгонской, более 
тонкий осадочный материал которой указывает 
на формирование ее на большем удалении от ис
точника сноса [17]. Эти данные наряду с материа
лами о поперечной тектонической и палеофаци- 
альной зональности Корякско-Камчатких струк
тур [34] не позволяют говорить о сугубо 
аллохтонной природе меловых-палеоценовых 
терригенных толщ и свидетельствуют, скорее, 
что это предсреднеэоценовый неоавтохтон, со
рванный со своего основания в связи с формирова
нием Корякских и Ируней-Ватынского покровов.

Rb-Sr изохронным методом возраст плагиог- 
нейсов колпаковской серии, диафторированных в 
условиях метаморфизма малкинского типа, опре
делен в 141 ± 4 млн. лет, их первичное отношение 
87Sr/86Sr в 0.70520 ± 5. Возраст Кольских тоналитов 
и обрамляющих их плагиогнейсов и гранат-ставро- 
лит-биотитовых сланцев -  в 66 ± 3 млн. лет, а их 
первичное отношение ^Sr/^Sr в 0.70556 ± 5 [8].

Sm-Nd методом [23] по валовым пробам крис
таллических сланцев из маломощного прослоя в 
гнейсах колпаковской серии получен тренд, соот
ветствующий возрасту протолита сланцев в 
951 ± 43 млн. лет (СКВО = 1.08, е^(Т) = +4.5). 
Возраст протолита вмещающих гнейсов, рассчи
танный в рамках одностадийной и двустастадий- 
ной моделей, определен в 1.0-1.2 и 0.84—1.2 млрд, 
лет, eNd(T) = -3.2. Изохронные возрасты протоли
та основных и ультраосновных пород андрианов
ской и алисторской свит оказались близкими воз
расту аналогичных пород из пластовых тел внут
ри колпаковской серии и составили интервал в 
479-515 млн. лет с колебаниями величены eNd(T) 
в диапазоне -0.9-+6.7, что объясняется авторами 
этих исследований различной степенью контами
нации магматическими расплавами корового ма
териала [23].

В самое последнее время опубликованы край
не интересные результаты U-Pb датирования еди
ничных цирконов из гнейсов колпаковской серии 
на ионном микроанализаторе (SRIMP) [65]. В 
процессе этих исследований были проанализиро
ваны ядра и каймы изометричных цирконов со 
слабо выраженной зональностью и ядра и каймы 
идиоморфных цирконов с тонкой ярко выражен
ной зональность. Для ядер цирконов статистичес
ки установлены возрасты в интервалах 2800- 
2500, 2100-1700, 1000, 460-175 и 150-96 млн. лет. 
Считается, что все ядра детритового происхожде
ния. Возраст кайм идиоморфных цирконов с ярко 
выраженной зональностью определен в 77 ± 2 млн. 
лет. На основании этих данных делается вывод об 
осадочной природе протолита колпаковской се
рии, кратонной или перикратонной природе его



источника и о его раннемеловом возрасте. Воз
раст гранулитового метаморфизма датируется по 
тонкозональным каймам цирконов идиоморфно- 
го габитуса значением 11 ± 2  млн. лет. Низкие 
стронциевые отношения в метаморфических по
родах и прорывающих их гранитах [8] маркиру
ют, по мнению авторов этой работы, вулканоген
но-осадочный материал позднеюрско-раннеме- 
ловой активной окраины. Стронциевые метки 
материала древнего кратонного источника не 
сохранились в силу его неоднократного переот- 
ложения.

При всей убедительности собственно аналити
ческих данных выводы авторов относительно 
кампан-маастрихтского возраста гранулитового 
метаморфизма колпаковской серии и раннемело
вого возраста ее осадочного протолита, на наш 
взгляд, не бесспорны. Эти выводы, во-первых, ос
нованы на датировках кайм и ядер зональных 
идиоморфных цирконов (см. фиг. 4 в [65]), мор
фологические особенности которых свидетельст
вуют об их магматогенной природе, в силу чего 
возрастным репером гранулитового метамор
физма быть не могут. Во-вторых, обломки гней
сов колпаковской серии присутствуют в перекры
вающих ее со структурным и метаморфическим 
несогласием доверхнемезозойских породах мал- 
кинской серии, которые, в свою очередь, пере
крываются неметаморфизованными терриген- 
ными толщами мела-палеоцена (кихчикская 
серия и хозгонская свита), также содержащими 
обломки метаморфических пород. В третьих, 
имеется очевидное несоответствие между приня
тым авторами значнием возраста гранулитового 
метаморфизма и возрастной меткой метаморфиз
ма пород колпаковской серии в 141 ± 4 млн. лет, 
установленной Rb-Sr методом [8, 65]. Последняя, 
кстати, получена по ставролит-гранатовым пара
генезисам малкинского типа, наложенным на па
рагенезисы гранулитового метаморфизма колпа
ковской серии, из чего следует, что возраст грану
литового метаморфизма будет еще древнее. Все 
вышесказанное позволяет предположить, что 
возраст гранулитового метаморфизма колпаков
ской серии будет как минимум допозднеюрским, а 
возраст осадочного протолита серии, скорее все
го, раннемезозойским или позднепалеозойско- 
раннемезозойским.

Ганальский выступ метаморфических пород 
представляет собой изометричную куполовид
ную структуру, разбитую серией субширотных 
разломов на два блока: южный, Вахталкинский, и 
северный, Стеновой (см. рис. 7).

Принципиальная схема строения перечислен
ных блоков и выступа в целом была получена 
Д.А. Бабушкиным, Б.К. Долматовым, Г.И. Ново
селовым, И.А. Сидорчуком и другими исследова

телями в процессе геологической съемки мас
штаба 1 : 50000.

Так же, как и в Срединном хребте, возраст ме
таморфических пород и геодинамика их форми
рования вплоть до настоящего момента остаются 
неясными. По [10] и ряду последующих публика
ций, Вахталкинский блок сложен высокомета- 
морфизованными породами ганальской серии, 
формирующими внутри него купол (брахиантик- 
линаль), ядро которого занято габбро-норитами 
Юрчикского массива и гранулитами.

Ганальская серия по [10, 62] образовалась за 
счет метаморфизма кислых, основных вулкани
тов и подчиненных им терригенных, кремнистых 
и карбонатных пород, преобразованных в амфи
болиты, основные кристаллические сланцы, пла- 
гиогнейсы, кварциты и мраморы. По всему разре
зу среди них отмечаются конкордантные тела 
гнейсовидных биотит-роговообманковых, гра- 
нат-роговообманковых и гранатовых плагиогра- 
нитов. Метаморфические парагенезисы серии 
свидетельствуют, что она была метаморфизова- 
на как минимум дважды. Более ранний метамор
физм ее отвечает условиям низкоградиентного 
метаморфизма амфиболитовой фации, более по
здний -  условиям высокоградиентного зонально
го метаморфизма повышенного давления, соот
ветствующего по своим параметрам прогрессив
ному метаморфизму кислых, средних, основных 
вулканитов и подчиненных им кремнисто-терри- 
генных пород Стенового блока, объединяющихся 
в стеновую серию.

Обнажающиеся в экзоконтакте Юрчикского 
массива гранулиты слагают ядра антиклиналей, 
осложняющих куполовидную структуру ганаль- 
ских пород. Среди пород гранулитовой фации 
преобладают бедные кальцием гранат-биотит- 
кордиерит-гиперстеновые плагиогнейсы, гнейсо- 
кварциты и кварциты. Среди подчиненных им 
кальциевых пород различаются двупироксено- 
вые, биотит-пироксеновые сланцы и гнейсы, гра- 
нат-клинопироксен-скаполитовые сланцы и ам
фиболиты, отличающиеся от амфиболитов га
нальской серии зеленовато-коричневым цветом 
роговой обманки. Эти породы включают кон
формные тела гранат-гиперстеновых и гранат- 
кордиеритовых гранитоидов (эндербитов), сменя
ющихся в их краевых частях зонами мигматитов. 
Так же, как и породы Юрчикского массива поро
ды гранулитовой фации несут следы интенсивно
го ретроградного изменения в условиях зонально
го метаморфизма стеновой серии.

Структурное положение гранулитов дискусси
онно. По [10], гранулиты относятся к самостоя
тельному наиболее древнему комплексу мета
морфических пород, а габбро-нориты Юрчикско
го массива рассматриваются в качестве 
межформационного тела, локализованного меж



д у  гранулитами и породами ганальской серии. По 
[26, 53, 62], гранулиты относятся либо к глубин
ной части ганальского ореола, совмещенной с его 
менее метаморфизованной частью тектонически, 
либо представляют собой высокотемпературную 
часть контактового ореола, сформировавшегося 
при кристаллизации Юрчикского массива в усло
виях глубин гранулитовой фации [26 и др.].

Согласно [1,41], Ганальский выступ представ
ляет собой покровно-чешуйчатое сооружение, 
осложненное антиформной структурой Вахтал- 
кинского блока, роль ядра в которой играют гра- 
нулиты. Последние сопоставляются с породами 
колпаковской серии и относятся к автохтону. Ал
лохтонный комплекс представлен породами га
нальской, стеновой и двух менее метаморфизо- 
ванных, но близких им по возрасту и составу се
рий, обрамляющих Стеновой блок с северо- 
востока (кижиченокская свита и толща ручья Ка
менистого). Считается, что все эти аллохтонные 
серии являются литологическим и возрастным 
аналогом метатерригенных пород и метавулкани
тов малкинской серии и составляют вместе с ней 
единый аллохтон [42]. Разная степень метамор
физма ганальской, стеновой и других серий свя
зывается с принадлежностью их к разным зонам 
единого метаморфического ореола, сформиро
ванного одноактно в позднем мезозое в процессе 
тектонического совмещения вулканогенно-крем
нистых и туфо-терригенных пород ганальской и 
стеновой серий. Более поздний регрессивный ме
таморфизм обусловлен выведением нижних 
структурных уровней метаморфических пород на 
более высокие уровни в связи с формированием в 
них более молодой системы сдвигово-надвиговых 
нарушений северо-западного простирания.

Данные абсолютного возраста метаморфичес
ких и плутонических пород Ганальского хребта 
включают результаты датирования цирконов 
U-Pb и РЬ-РЬ методами, результаты циркономет- 
рии с применением SHRIMP, Sm-Nd изохронные 
возрасты, полученные по валовым составам по
род и составам минералов, и Аг-Аг возрасты габ- 
броидов Юрчикского массива.

Данные U-Pb и РЬ-РЬ датирования цирконов 
свидетельствуют о присутсвии среди них трех раз
личающихся по морфологии и возрасту групп 
[26]. Первая включает ксеногенные цирконы, 
выделенные из всех разновидностей пород Юр
чикского массива. Для них получены РЬ-РЬ тер
моионные возрасты в интервале 3.2-2.6 млрд, 
лет и U-Pb изохрона с верхним пересечением в 
3407 ± 50 млн. лет. Сходные по морфологии цир
коны отмечены также в биотитовых гнейсах га
нальской серии. Последнее позволяет предпола
гать, что захват цирконов магматическими поро
дами Юрчикского массива произошел из 
ганальских пород или из пород более глубинных

уровней литосферного разреза, включая мантию 
[26]. Вторая группа цирконов объединяет пере- 
кристаллизовнные цирконы из гнейсов ганаль
ской серии, степень перекристаллизации кото
рых увеличивается по мере приближения к Юр- 
чикскому массиву. Для них получен РЬ-РЬ 
термоионный возраст около 2000 млн. лет и дис- 
кордантный U-Pb возраст со следами раннего тер
мального события в 1620 ± 70 млн. лет. Аналогич
ные отношения изотопов урана и свинца установ
лены для цирконов из тоналитов, прорывающих 
породы ганальской серии. Цирконы третьей груп
пы представлены идиоморфными цирконами 
призматического габитуса из гнейсов и тоналитов 
ганальской серии, габбро-диоритов Юрчикского 
массива. Эти цирконы, по [26], фиксируют время 
внедрения габбро-норитов Юрчикского массива. 
Возраст их оценивается РЬ-РЬ методом как отно
сительно молодой.

Более поздние исследования окатанных и приз
матических цирконов из гиперстенсодержащих 
кордиерит-гранат-биотитовых плагиогнейсов из 
зоны контакта Юрчикского массива определяют 
возраст протолита гнейсов в 2204 ±180 млн. лет, а 
возраст гранулитового метаморфизма и время 
внедрения Юрчикского массива около 35-40 млн. 
лет [24].

Данные SHRIMP для цирконов из амфиболи
тов ганальской серии и габброидов Юрчикского 
массива указывают на присутствие среди цирко
нов лишь цирконов идиоморфного габитуса с воз
растами 66 ± 2 и 24 ± 5 млн. лет [65]. Отсутствие 
среди изученных цирконов древних цирконов ксе
ногенного генезиса вряд ли можно объяснить 
применением в последнем случае более совер
шенной методики и связаны, скорее, с малой сте
пенью вероятности улавливания ксеногенных 
цирконов из меланократовых метаморфических 
и плутонических пород при их опробовании.

Sm-Nd изохронная диаграмма по валовым со
ставам амфиболитов ганальской серии определяет 
возраст ее протолита в 420 ± 44 и 408 ± 87 млн. лет 
и eNd(T) соответственно в +8.7 и +10.6 [24]. Воз
раст ганальского метаморфизма определяется 
изохроной по минералам в 33 ± 22 и 18 ± 30 млн. 
лет, eNd(T) соответственно в +1 2 и + 11 ,  возраст 
гранулитового метаморфизма в 11 ± 19 млн. лет, 
eNd(T) = -2.4 [24].

Возраст габброидов Юрчикского массива оп
ределяется Аг-Аг-методом по амфиболу в интер
вале 52-35 млн. лет [1], a Sm-Nd методом -  рубе
жом олигоцена и миоцена [8,24].

Изложенные материалы, на наш взгляд, под
тверждают, в целом, справедливость представле
ний о покровном строении массивов метаморфи
ческих пород и, одновременно, позволяют внести 
в эти представления ряд изменений и добавлений.
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Первое из них касается структуры метамор
фических массивов и их обрамления в целом. 
Имеющиеся данные свидетельствуют о присутст
вии в этом покровном сооружении двух разновоз
растных покровных комплексов (рис. 8).

Первый из них, домеловой, состоит из авто
хтона (колпаковская серия), нижнего аллохтона 
(малкинская, ганальская, стеновая серии и квахон- 
ская свита) и нижнего неоавтохтона (кихчикская 
серия, хозгонская свита и барабские конгломера
ты). Мощность и строение последнего в восточном 
и западном обрамлении метаморфических масси
вов существенно различаются.

Относительно более молодой возраст мета
осадков колпаковской серии в сравнении с мета
осадками шихтинской свиты (споро-пыльцевые 
комплексы [6], SHRIMP [65]) позволяет согла
ситься с объемом аллохтона в работе [6] и вклю
чить в него не только надшихтинскую часть мал- 
кинской серии, но и шихтинскую свиту тоже. 
Описанные в основании шихтинской свиты рас- 
сланцованные гранитоиды, гнейсы и сланцы 
[42,53, 62] имеют, вероятно, тектоническое, а не 
эрозионное происхождение. Исходя из этого и от
раженных на всех картах различий в разрезах 
малкинской серии южных и северо-восточных 
частей Срединно-Камчатского массива (см. рис. 7), 
аллохтон можно разделить на два тектонически 
совмещенных вещественных комплекса.

Первый, условно шихтинский, объединяет 
последовательно залегающие в разрезе метатер- 
ригенные породы шихтинской, хейванской свит и 
метапикриты алисторской свиты, надвинутые на 
автохтон с юга (Шихтинско-Хейванский и Алис- 
торский покровы) и метатерригенные породы 
шихтинской свиты, надвинутые на автохтон с се
веро-востока (собственно Шихтинский покров) 
(см. рис. 7,8). Совместно с метатерригенными по
родами автохтона они могут рассматриваться в 
качестве фрагментов рифтогенной континен
тальной окраины Прикамчатского и Большерец- 
кого блоков, изначально составлявших с Охото
морским массивом единое целое.

Второй комплекс объединяет океанические, 
окраинноморские и островодужные комплексы 
Андриановско-Ганалъского покрова (андрианов- 
ская, хейванская и химкинская свиты северо-вос
точного края Срединно-Камчатского массива и 
ганальская серия Ганальского массива) [42] и ост
роводужные вулканиты стеновой серии и квахон- 
ской свиты. Этот комплекс надвинут на породы 
нижнего аллохтонного комплекса и автохтона с 
востока, северо-востока и северо-запада.

Предложенная схема вместе с ранее изложен
ными данными о структуре и глубинном строении 
Корякско-Камчатского региона позволяет свя
зывать происхождение домелового покровного 
комплекса с коллизией Охотоморского массива с

массивом континентальной коры, залегающим в 
основании Укэлаят-Срединно-Камчатской зоны, 
вызвавшей обдукцию комплексов Квахонской и 
Стеновой островных дуг на комплексы Охото
морского массива.

Второй покровный комплекс, позднемеловой- 
раннеэоценовый, представлен аллохтонными 
комплексами Ируней-Ватынского и Корякского 
поясов, перекрывающими меловые-нижнеэоце- 
новые терригенные породы Укэлаят-Срединно- 
Камчатской зоны, запечатывающими покровные 
структуры домелового комплекса. Комплекс воз
ник в результате столкновения композитного 
Охотоморско-Камчатского массива с Верхояно- 
Чукотским континентом.

Второе дополнение касается трактовки струк
туры метаморфических массивов на современном 
эрозионном срезе. Присутствие в гнейсах колпа
ковской серии цирконов с возрастами 77-47 млн. 
лет [65 и др.] при наличии обломков гнейсов в вы
шележащих более древних породах малкинской и 
кихчикской серий и характер соотношений зо
нальности метаморфических пород с зональнос
тью в тектонически облекающих их покровных 
комплексах говорят о том, что форма выхода ме
таморфических пород на поверхность не может 
быть объяснена лишь как срез антиформы.

Публикации различных лет [20, 42, 62], а так
же каменные материалы, любезно предоставлен
ные нам сотрудником Геологического института 
РАН А.И. Ивлиевым, показывают, что, напри
мер, в Срединно-Камчатском массиве, выделяют
ся метаморфическое ядро, сложенное наименее 
рассланцованными породами колпаковской се
рии, и обрамляющая его зона бластомилонитов, 
ориентировка сланцеватости в которой конформ
на сланцеватости в тектонически облекающих ее 
породах обрамления. Нижняя граница зоны блас
томилонитов (см. рис. 8) примерно совпадает с по
дошвой выделенной на разномасштабных картах 
камчатской серией. Она фиксируется появлением 
в гнейсах с первичной грубой полосчатостью зон 
гнейсов с вторичной тонкой полосчатостью, изо
клинальной складчатостью и участками мигмати- 
зации, названными в [42] зонами ламинарного те
чения. Вышележащий уровень выражен зонами 
бластомилонитизации гнейсов колпаковской се
рии в условиях амфиболитовой фации, а также 
зонами грануляции и рассланцевания синтектони- 
ческих гранитов. Оставшаяся часть разреза зоны 
бластомилонитов характеризуется преобладани
ем хрупко-пластических деформаций вещества в 
условиях зеленосланцевой фации, наложенных на 
метатерригенные и метавулканогенные породы 
малкинской серии и интрузивные породы дукукс- 
кого и Кольского комплексов. Верхняя граница зо
ны бластомилонитов (см. рис. 8) маркируется ми- 
лонитами и бластомилонитами хозгонской и иру-



нейской свит [20 и др.], метаморфизм которых в 
целом отвечает низким ступеням зеленосланце
вой фации. Эти признаки, а также присутствие в 
структуре массивов большого количества синме- 
таморфических интрузий контрастного основно
го и кислого состава позволяют предположить, 
что рассматриваемые массивы могут быть клас
сифицированы как зональные метаморфические 
ядра кордильерского типа. Присутствие в поро
дах колпаковской серии идиоморфных цирконов 
с возрастами в 77,47-53 млн. лет [65] и разгнейсо- 
ванных и рассланцованных гранитов с Rb-Sr воз
растом в 66-70 млн. лет (кольский комплекс) по
казывает, что подъем метаморфических пород к 
поверхности происходил в интервале кампана-эо- 
цена. Этот подъем сопровождался растяжением 
вышележащих комплексов пород и соскальзыва
нием их с глубоко метаморфизованного цоколя, 
что, в конечном счете, обусловило формирование 
внутренней тектонической расслоенное™ мета
морфических и перекрывающих их пород, мор
фологически сходной с расслоенностью класси
ческих покровных комплексов.

Эоценовые датировки цирконов из пород ме
таморфического ядра фиксируют, таким обра
зом, термальные события, связанные, на наш 
взгляд, с ремобилизацией и диапиризмом в верх
ние горизонты коры глубоко метаморфизован- 
ных пород нижней и средней коры и ко времени 
формирования этих частей коры отношения, ско
рее всего, не имеют.

Отмеченные закономерности в строении и 
становлении структуры метаморфических пород 
Срединного хребта характерны также для мета
морфических пород Ганальского массива, с той 
лишь разницей, что выдвижение метаморфичес
ких пород к поверхности в этом массиве было бо
лее продолжительным. Sm-Nd минеральные изо
хроны по гранулитам, U-Pb датировки цирконов 
из эндербитов [24] и Sm-Nd датировки габброидов 
Юрчикского массива [8] показывают, что подъем 
метаморфических пород к поверхности продолжал
ся здесь вплоть до рубежа олигоцена и миоцена.

Имеющийся по метаморфическим ядрам ог
ромный литературный материал, а также приме
ры приложения его к расшифровке эволюции ме
таморфизма складчатых поясов на орогенном 
этапе развития [48] показывают, что формирова
ние подобных структур связано с коллапсом экс
тремально мощной коры орогенных поясов, ее 
растяжением, повышением теплового потока и 
подъемом к поверхности ее глубоко метаморфи
зованного цоколя.

В орогенных структурах Камчатки эти про
цессы были, вероятно, инициированы: 1) форми
рованием в обрамлении Верхояно-Чукотского 
континента мощной досреднеэоценовой коры в 
результате меловой-палеоценовой коллизии его с

Охотоморским и У кэл аят-Срединно-Камчат- 
ским массивами и последующей коллизии ново
образованной континентальной окраины с Ачай- 
ваям-Валагинской дугой; 2) преобразованием но
вообразованной окраины в окраину андийского 
типа в процессе субдукции под нее Кроноцкой ду
ги; 3) коллапсом гравитационно неустойчивой ко
ры андийской окраины и формированием в охот
ской части ее зон растяжения, а в камчатской -  
метаморфических ядер с прямой и высокотемпе
ратурной метаморфической зональностью, под
черкивающей своими температурными парамет
рами условия высокоградиентного теплового по
тока активных окраин.

ОБСУЖДЕНИЕ
Практически все исследователи единодушны в 

трактовке структур охотоморской части Охот
ско-Камчатских структур как области деструк
ции коры позднемезозойских складчатых поясов, 
надводная часть которых обнажается на Камчат
ке и в Корякии [11,21,46,54 и др.]. Относительно 
природы и возраста корового субстрата этих по
ясов единодушия не наблюдается. Часть исследо
вателей считает, что коровый субстрат этого ре
гиона состоит из блоков докембрийской коры 
(Охотоморского и некоторых других) и более мо
лодой коры позднемезозойских складчатых по
ясов, одним из элементов которой является кора 
Камчатки [11, 19, 21]. Другая часть исследовате
лей рассматривает структуру Камчатки как зону 
меловой аккреции океанических и островодуж- 
ных комплексов Пацифики к Верхояно-Чукот- 
ской окраине [6, 42, 49, 65]. Некоторыми из них 
допускается присутствие среди аккретированных 
островодужных комплексов экзотических докем- 
брийских блоков [49]. Третья группа исследовате
лей относит Западную Камчатку к зоне коллизии 
Охотоморского океанического плато и Западно- 
Камчатской микроплиты [5,52].

Срединно-Камчатскому и Ганальскому масси
вам в большинстве этих построениях отводится 
роль фрагментов Охотоморского массива [53,62] 
или Западно-Камчатской микроплиты [5, 52], ли
бо роль позднемезозойского субдукционно-ак- 
креционного комплекса, возникшего в результа
те столкновения Тихоокеанской плиты со струк
турами Западной Камчатки (Верхоянской 
окраиной ?) [6, 40,42] или Охотоморского масси
ва [65].

Анализ перечисленных моделей показывает, 
что предложенные в них варианты решения этой 
проблемы вряд ли можно считать удовлетвори
тельными.

Модели, декларирующие микроплитную при
роду метаморфических массивов, не согласуются 
с позднемезозойскими датировками возраста ме



таморфических пород, полученными с помощью 
SHRIMP, Rb-Sr и U-Pb методов [8,65]. Сообщение 
о позднедокембрийском Sm-Nd возрасте прото
лита основных сланцев колпаковской серии и 
раннепалеозойском возрасте протолита малкин- 
ской [23], к сожалению, не содержит первичных 
аналитических данных и потому пока может рас
сматриваться как предварительное.

Недостатком моделей аккреционного проис
хождения метаморфических пород, в первую оче
редь, является неверная, на наш взгляд, трактовка 
структуры метаморфических массивов и их об
рамления в качестве единого покровного ком
плекса, возникшего одноактно на рубеже поздне
го мезозоя-кайнозоя [6, 17, 41, 42, 65, 72 и др.]. 
В рамках этих представлений все породы аллох
тонного комплекса ошибочно, по нашему мне
нию, трактуются как части Тихоокеанской плиты 
[6, 41, 42, 65] и относятся исключительно к поро
дам офиолитовой ассоциации [6, 41, 42] . Наобо
рот, для части из них (шихтинско-хейванский по
кров и, вероятно, пикриты алисторской свиты) 
имеются очевидные признаки принадлежности их 
к плитным образованиям (значительный объем, 
занимаемый метааркозами и метапелитами, внут- 
риплитная природа вулканических пород, присут
ствие расслоенных интрузий дунит-кортландит- 
гранодиоритового ряда и сопутствующего им 
медно-никелевого оруденения). Для других час
тей аллохтона -  признаки формирования в океа
ническом бассейне вблизи континентальной ок
раины, поставлявшей в океанический бассейн об
ломочный материал квац-полевошпатового и 
карбонатного состава (хейванская свита Андриа- 
новско-Ганальского покрова, метатерригенно- 
карбонатный горизонт ганальской серии). Эти за
кономерности в строении аллохтонных серий не 
позволяют рассматривать их в качестве образо
ваний открытого океанического бассейна (по 
мнению авторов этих схем, -  Пацифики) и указы
вают, что это, вероятно, осадки бассейна с океа
нической корой, располагавшегося между конти
нентальными массивами.

Проблематичен, на наш взгляд, также вывод о 
субдукционно-аккреционной природе метамор
физма малкинской и колпаковской серий. Подоб
ная интерпретация не согласуется с отсутствием в 
зоне сочленения малкинского и квахонского ком
плексов характерной для зон субдукции обратной 
метаморфической зональности, а также принад
лежностью метаморфических парагенезисов ква
хонского, малкинского и колпаковского комплек
сов к парагенезисам разного типа -  низкотемпера
турным и высокобарическим в квахонском и 
высокотемпературным и высокобарическим в 
малкинском и колпаковском, что указывает на 
формирование их в разных геодинамических ус
ловиях.
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Рис. 9. Дискриминационная диаграмма [66] для грани- 
тоидов и метатерригенных пород Срединно-Камчат
ского и Ганальского массивов.
1-3 -  средние составы метатерригенных пород колпа
ковской (У), малкинской (2) серий и ганальских грану- 
литов (3) [53]; 4-6 -  средние составы гранитоидов кру- 
тогоровского (4), колпаковского (5) комплексов и гра
натовых гранитоидов из разреза ганальской серии (6) 
по [53]: 7,8-  серии гранитоидов S-типа (7) и 1-типа (<5), 
по [66].

Имеющиеся в литературе данные об эволюци
онных трендах метаморфизма в Срединном хреб
те [53, 62] показывают, что метаморфизм колпа
ковской серии протекал в условиях, близких к 
изобарическому разогреву. Тренд малкинской се
рии принципиально близок колпаковскому и от
личается от него лишь более высоким градиен
том метаморфизма и меньшей глубинностью 
[53,62]. Подобные термодинамические характе
ристики метаморфизма более всего соответству
ют условиям коллизии небольших блоков конти
нентальной коры и значительно отличаются от 
параметров метаморфизма зон субдукции, где 
преобразование пород проходит в условиях изо- 
термального погружения и не достигает темпера
тур метаморфизма коллизионного типа. Колли
зионной природой, скорее всего, обладают также 
гранитоиды крутогоровского и Кольского ком
плексов (рис. 9). Для них характерны высокая 
глиноземистость, сопоставимая с уровнем ее в S- 
гранитах, а также целый ряд других параметров, 
позволяющих сравнить их с гранитоидами позд- 
неорогенного этапа развития коллизионных по
ясов. Происхождение последних связывается 
обычно с плавлением различных уровней коры, 
вызванным растяжением ее и поступлением в нее 
большого количества мантийных расплавов. 
В структурах Срединного и Ганальского хребтов 
выражением этих процессов следует считать при
сутствие наряду с интрузиями гранитов большого



Рис. 10. Современная позиция метаморфических комплексов сверхвысокого и высокого давления в Китае, Японии и 
на Камчатке и возможное положение камчатских комплексов для рубежа раннего-позднего мезозоя.
7 , 2 -  блоки континентальной коры установленные (7) и предполагаемые (2); 3 -  складчатые пояса; 4 -  глубоководные 
впадины окраинных морей с корой океанического типа; 5 ,6 -  метаморфические комплексы сверхвысокого (5) и вы
сокого (6) давления; 7 -  предполагаемая позиция камчатских метаморфических комплексов высокого давления на ру
беже раннего-позднего мезозоя; 8 -  конус выноса аркозового материла из “устьевой части” коллизионной зоны в юр
ский океанический бассейн -  предполагаемая область формирования среднеюрского аркозового флиша восточного 
побережья Тайгоноса; 9 -  область накопления средне-позднеюрских кремней триасово-юрских океанических разре
зов восточного побережья полуострова Тайгонос и направление их последующего дрейфа, по [63]; 10 -  предполагае
мое направление дрейфа ОХМ и УСК; 11 -  разломы; 12 -  сутуры; 13 -  зона субдукции.
Буквы на схеме: кратоны и их фрагменты: СИБ -  Сибирский, СК -  Северо-Китайский, ЮК -  Южно-Китайский, Б -  
Буреинский, X -  Ханкайский. Блоки континентальной коры полициклического развития: А -  Анюйский, УСК -  
Укэлаят-Срединно-Камчатский, ОХМ -  Охотоморский. Фрагменты пояса метаморфических пород высокого и сверх
высокого давления: ЦЛД -  Циньлинь-Даби, ХД -  Хида, XT -  Хитачи-Такануки, СР -  Срединно-Камчатский и Га- 
нальский.

количества интрузий ультрабазит-габбрового и 
ультрабазит-габбро-монцонитового состава.

И, наконец, существует очевидное несоответ
ствие предложенных схем с формой и структур
ной позицией массивов метаморфических пород. 
Изложенные материалы показывают, что эти 
массивы отвечают меридионально вытянутому 
блоку континентльной коры (см. рис. 6), распола
гающемуся на стыке Охотоморского и Укэлаят- 
Срединно-Камчатского массивов континенталь
ной коры, что дает возможность связывать про

исхождение метаморфических комплексов со 
столкновением этих массивов.

Подмеченное ранее сходстство метаморфиче
ских массивов Срединного и Ганальского хребтов 
с метаморфическими массивами Хида и Абакума- 
Китаками [53, 62], а также современный вариант 
трактовки последних в качестве северного про
должения высокометаморфизованных пород су- 
туры Циньлинь-Даби [70, 73] позволяют выска
зать гипотезу, что метаморфические породы 
Срединной Камчатки являются фрагментами са-
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Рис. 11. Реконструкции движений континентальных массивов восточной и северо-вос
точной Азии для ранней перми (а), средней-поздней юры (б) и раннего мела (в). Выпол
нены с помощью компьютерной программы GEOMAP (T.N. Torsvik and М.А. Smethurs, 
1994). Координаты палеополюсов для Северо-Китайского, Южно-Китайского и Южно- 
Корейского блоков взяты из работ [67,68], для Евразии -  из работ [13,64]. Позиция кон
тинентальных массивов в варисцидах Монголии по [13,44] с изменениями по [67, 75].
1 -  кратоны и их фрагменты; 2 -  блоки континентальной коры полициклического разви
тия (микроконтиненты); 3,4-  островодужные (3) и окраинно-континентальные (4) вул
канические пояса; 5 -  аккреционно-коллизионные системы; 6 -  комплексы высокого и 
сверхвысокого давления в сутуре Циньлинь-Даби-Хида-Хитачи-Такануки и ее воз
можном продолжении в метаморфических массивах Камчатки; 7 -  положение области 
накопления тайгоносских средне-позднеюрских кремней по палеомагнитным данным 
[63]. Остальные знаки см. на рис. 10.
Буквы на схемах; кратоны и их фрагменты: СИБ -  Сибирский, BE -  Восточно-Евро
пейский, СК -  Северо-Китайский, ЮК -  Южно-Китайский, ХН -Хунан, ОХ -  Охот
ский, ОМ -  Омолонский, Т -  Таримский, Кор -  Корейский; блоки континентальной ко
ры полициклического развития; У -  Улутаусский, ТМ -  Тувимо-Монгольский, ЦМ -  
Центрально-Монгольский, X -  Ханкайский, АР -  Аргуньский, Б -  Буреинский, ОХМ -  
Охотоморский, УСК -  Укэлаят-Срединно-Камчатский; вулканические пояса: ТВ -  Ту
вимо-Монгольский, ТА -  Таванский, К-Т -  Кони-Тайгоносский, КВ -  Квахонский, 
СТ -  Стеновой. и>
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мой восточной “устьевой” части этой же сутуры 
(рис. 10). На это указывают: 1) совмещение в по
кровных структурах японских массивов метатер- 
ригенных комплексов континентальной окраины 
(вероятных аналогов метатерригенных пород 
Шихтинского покрова и колпаковской серии ав
тохтона) с верхнепалеозойско-нижнемезозойски- 
ми метавулканитами, метакарбонатными и мета- 
терригенными породами, принципиально сход
ными с породами Андриановско-Ганальского 
покрова; 2) проявление в японских массивах тако
го же, как и в массивах Камчатки, режима мета
морфизма изобарического разогрева [69]; 3) при
надлежность споро-пыльцевых комплексов из 
метатерригенных и метавулканогенно-осадоч- 
ных пород Срединно-Камчатского массива к Ка- 
тазиатской палеофлористической провинции; 
4) присутствие в базальтово-кремнистых окени- 
ческих разрезах восточной части полуострова 
Тайгонос среднеюрского субаркозового флиша, 
сформировавшегося в южной части северного 
полушария в интервале широт 30-40°, в результа
те выноса в среднеюрский океанический бассейн 
огромных масс аркозового материала; 5) омоло
жение возраста коллизионных процессов в на
правлении “устья” этой сутуры, фиксирующееся 
изменением возраста коллизионных гранитов с 
триасово-юрского в поясе Циньлинь-Даби до 
ранне-среднеюрского в поясах Хида и Хитачи-Та- 
кануки (массивы Хида и Абакума-Китаками) [70] 
и до ранне-позднемелового в Срединно-Качат- 
ском массиве [8].

Палеомагнитные данные для Южно-Китай
ского и Северо-Китайского кратонов [67,68] вме
сте с геологическими данными по Японским ост
ровам и Камчатке позволяют наметить в истории 
формирования этой сутуры три этапа (рис. 11).

Первый охватывает интервал времени пермь- 
средняя юра (см. рис. 11, а, б). Этот этап харак
теризуется встречным дрейфом массивов Ката- 
зии и массивов варисцид Монголии и вероятным 
дрейфом в сторону их Южно-Корейского и Укэ- 
лаят-Срединно-Камчатского массивов, вызван
ными процессами расширения Монголо-Охот
ского океана, Палеотетиса и Пацифики [67]. 
Этот дрейф ознаменовался столкновением во 
второй половине перми Северо-Китайского кра- 
тона с континентальными массивами Монголии и 
завершился в триасе-юре коллизией Северо-Ки
тайского кратона с Южно-Китайским кратоном и 
Южно-Корейской плитой [13, 44, 67]. Эти колли
зионные процессы сопровождались левосторон
ними движениями вдоль системы разломов Тан- 
Лу, чем, вероятно, объясняется более молодой 
возраст коллизионных процессов в массивах Хида 
и Хитачи-Такануки в сравнении с этими процес
сами в Циньлинь-Даби.

Второй этап, соответствующий временному от
резку средняя юра-ранний мел (см. рис. 11, б, в), 
характеризуется существенными изменениями в 
кинематике движения плит, вызванными закры
тием Монголо-Охотского океана, активизацией 
спрединговых процессов в Корякском океане, а 
также сменой направления движения Тихоокеан
ских плит с западного на северное [68]. Следстви
ем этих процессов стал разворот по часовой 
стрелке Северо-Китайского и Южно-Китайского 
кратонов [68], обусловивший смещение Охото
морского фрагмента Северо-Китайского (?) мас
сива в южном направлении, заложение вдоль его 
южного края зоны субдукции и связанных с ней 
Квахонской и Стеновой вулканических дуг и, в 
конечном счете, коллизию его с Укэлаят-Сре- 
динно-Камчатским массивом.

Третий этап, соответствующий временному ин
тервалу поздний мел-миоцен, включает: 1) колли
зию на рубеже мела-палеоцена композитного 
Охотоморско-Камчатского террейна с Верхояно- 
Чукотским континентом, закрытие Корякского 
океана, тектоническое расслоение его коры и ша- 
рьирование ее на комплексы Охотоморско-Кам- 
чатского террейна; 2) коллизию в раннем эоцене 
новообразованной Камчатско-Корякской конти
нентальной окраины с Ачайваям-Валагинской 
островной дугой, коллапс коры преддугового 
Ируней-Ватынского бассейна, обдукцию фраг
ментов коры этого бассейна и фрагментов коры 
Ачайваям-Валагинской дуги на комплексы Охото- 
морско-Камчатского террейна; 3) коллизию в ин
тервале второй половины эоцена-первой полови
ны миоцена Азиатской континентальной окраины 
с Кроноцкой дугой, изменение в процессе этих 
коллизионных процессов наклона зоны субдукции 
под континент и преобразование Азиатской окра
ины из пассивной в окраину андийского типа.

Завершающая стадия этого процесса (поздний 
эоцен-миоцен) протекала на фоне распада коры 
Азиатской окраины континентальной окраины, 
выразившегося в формировании в охотской части 
ее зон растяжения и рифтогенеза, а в камчатской -  
зональных Срединно-Камчатского и Ганальского 
метаморфических массивов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Укэлаят-Срединно-Камчатский и Охотомор- 

ский массивы континентальной коры делят пале- 
оокеанические комплексы Корякско-Камчатско
го сектора Тихоокеанского пояса на два домена 
(рис. 12).

Первый, Корякский, объединяет позднедокем- 
брийско-среднепалеозойские, позднепалеозойско- 
раннемезозойские и позднемезозойские палеоке- 
анические комплексы Тайгоносско-Западно-Ко- 
рякского и Корякского поясов. Структурная по-
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Рис. 12. Положение неопротерозойских и фанерозойских океанических и островодужных комплексов в структуре Тихоокеанского и Центрально-Азиатского 
поясов, по [74], с добавлениями по [34, 35,40,71 и др.].
1 -  докембрийские кратоны и их фрагменты, 2 -  блоки континентальной коры полициклического развития (микроконтиненты); 3 -  пассивные окраины, 4-8 -  
аккреционно-коллизионные системы позднерифейско-среднепалеозойского (4), позднепалеозойско-раннемезозойского (5), позднеюрско-раннемелового (6), 
ранне-позднемелового (7) и кайнозойского (8) возраста; 9-12 -  океанические и островодужные комплексы позднерифейско-среднепалеозойского (9), раннепа
леозойского (10), позднепалеозойско-раннемезозойского (77) и позднемезозойского (72) возраста; 73-75 -  океанические плато позднерифейско-среднепалеозой- 
ского (73), среднепалеозойско-раннемезозойского (14) и позднепалеозойско-раннемезозойского (75) возраста; 16-20 -  окраинно-континентальные вулканичес
кие пояса позднепалеозойского (76), позднеюрско-раннемелового (77), ранне-позднемелового (18), мезо-кайнозойского (79) и кайнозойского (20) возраста; 27, 
22 -  сутуры Монголо-Охотского (27) и Куюльского (22) палеоокеанических бассейнов; 23 -  океаническая Кора Пацифики и глубоководных впадин окраинных 
морей; 24 -  шельфы; 25 -  кайнозойский чехол; 26 -  разломы.
Буквы на схеме: кратоны и их фрагменты: СА -  Северо-Американский, ЮТ -  Юкон-Танана, К А С - Кассиар. Остальные буквенные обозначения см. на рис. 11.
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зиция этого домена определяется положением 
его между Сибирским континентом и массивами 
Охотско-Камчатского региона, которые, как бы
ло показано выше, возможно, принадлежат к 
континентальным массивам катазиатского ряда. 
Аналогичную позицию занимают позднедокемб- 
рийско-раннепалелеозойские и позднепалеозой- 
ско-раннемезозойские океанические комплексы 
Центрально-Азиатского пояса и ранне-среднепа- 
леозойские и позднепалеозойские океанические 
комплексы внутренней части Северо-Американ
ского сектора Тихоокеанского тектонического 
пояса (офиолитовые комплексы террейнов Фе- 
тер Ривер, Тринити, Слайд Маунтин, Севенти 
Майл, Ливенгуд и др.). Позиция центральноазиат
ских палеоокенических комплексов определяется 
положением их между Сибирским кратоном и 
массивами катазиатской группы, позиция северо
американских -  положением между Северо-Аме
риканским кратоном и континентальными тер- 
рейнами Никсон Форк, Юкон-Танана и Кассиар 
(см. рис. 12). Последние были перемещены сюда 
из низких широт [39] и играли в структуре этого 
сектора Тихоокеанского пояса ту же структур
ную роль, что и Укэлаят-Срединно-Камчатский 
и Охотоморский массивы в структуре Корякско- 
Камчатского сектора, а катазиатские массивы -  в 
структуре Центрально-Азиатского пояса. Это 
позволяет рассматривать выходы океанических 
комплексов в Центрально-Азиатском поясе и 
внутренних частях Корякского и Северо-Амери
канского секторов Тихоокеанского пояса в каче
стве реликтов палеоокеанической структуры, по
лучившей на разных этапах эволюции названия 
Палеоазиатского, Монголо-Охотского, Корякс
кого океанов и океана Ангачуам.

Второй домен объединяет кайнозойские, в 
различной степени метаморфизованные поздне
мезозойские и, возможно, более древние океани
ческие и островодужные комплексы Восточной 
Камчатки. Структурная позиция их определяется 
положением между Укэлаят-Срединно-Камчат- 
ским массивом и современным ложем Тихого 
океана. В Северо-Американском секторе Тихо
океанского пояса принципиально такую же пози
цию занимают позднепалеозойско-раннемезо- 
зойские, позднемезозойские и кайнозойские ком
плексы, ограниченные с внешней стороны 
континентальными террейнами Никсон Форк, 
Юкон-Танана и Кассиар, а с внутренней -  ложем 
Тихого океана. Этот домен, вероятно, принадле
жал собственно Пацифике.

Охарактеризованные закономерности в рас
пределении палеоокеанических комплексов в по
кровно-складчатых структурах северного обрам
ления Тихоокеанского пояса позволяют сделать 
вывод о присутствии внутри него реликтов двух 
длительно развивавшихся океанических струк
тур. Развитие северной из них отражает резуль

тат эволюции Палеоазиатского океана. По мне
нию большинства исследователей, этот океан 
возник в результате неопротерозойского раскола 
суперконтинента Родинии [19, 32, 44, 71]. Венд- 
кембрийская деструкция Гондваны [32, 44 и др.] 
привела к существенной перестройке структур
ного плана Палеазитского океана и его аналогов 
в Корякском и Северо-Американском секторах 
Тихоокеанского пояса. Эти события, в конечном 
счете, выразились в появлении внутри этого оке
ана протяженного пояса микроконтинентов и ло
кализованных по их периферии островодужных 
структур, ставшего на ранне-среднепалеозойской 
стадии развития океанических структур струк
турным барьером между Палеоазиатским океа
ном и Прототетисом, на позднепалеозойско-ран- 
немезозойской -  барьером между Палеотетисом 
и Монголо-Охотским океаном, а на позднемезо
зойской -  структурным рубежом между Мезопа- 
цификой, с одной стороны, и Корякским океаном 
и океаном Ангачуам, с другой.

На рубеже среднего и позднего палеозоя этот 
структурный барьер занимал субширотное поло
жение и был представлен на западе Северо-Ки
тайским массивом и континентальными массива
ми варисцид Монголии [13, 44, 60 и др.], занимав
шими в это время интервал 10-30° северной 
широты [13, 67, 68.75], в центральной части -  
Охотоморским и У кэлаят-Срединно-Камчат- 
ским массивами, располагавшимися западнее Се
веро-Китайского и Южно-Китайского массивов 
(см. рис. 11, А), а на востоке -  континентальными 
массивами Юкон-Танана, Кассиар и обрамлявши
ми их с юга островными дугами Стикиния и Квис- 
нелия, занимавшими интервал 20-30° северной 
широты [39].

В позднем мезозое и кайнозое в процессе фор
мирования современной океанической литосфе
ры Тихого океана микроконтинентальные блоки 
этого структурного рубежа вместе с аккретиро- 
ванными к ним островодужными террейнами ис
пытали дрейф на север и были причленены к Вер- 
хояно-Чукотскому континенту и Северо-Амери
канскому кратону.

Приведнные данные свидетельствуют, что на 
допозднемезозойском этапе развития структур
ный план Пацифики, по крайней мере в ее север
ной части, был более сложным, чем нам пред
ставляется сегодня. Поднятый вопрос, на наш 
взгляд, имеет важное значение и должен учиты
ваться в будущих иследованиях

Автор искренне благодарен академику 
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A bstract— Tectonic data on the Koryak-Kamchatka and Sea of Okhotsk regions and the tectonic, petrologic, 
and isotopic data on the Median Kamchatka and Ganal massifs suggest that these massifs are zonal metamor- 
phic cores, in which the metamorphic complexes of the pre-Cretaceous collision zone between the Sea of 
Okhotsk and Ukelayat-M edian Kamchatka continental massifs are exposed on the surface. The ages of the mar
ginal continental, oceanic, and island-arc structures juxtaposed within this zone as well as the Cathaysian habit 
of the spore-and-pollen assemblages in these rocks and the low-latitude origin of the M iddle-Late Jurassic and 
Upper Cretaceous cherts in the foldbelts north of these continental massifs suggest that this collision zone can 
be interpreted, with a fair degree of confidence, as the eastern extension of the Q inlin-D abi-H ida-H itachi-Ta- 
kanuki suture. The composite Sea of Okhotsk-Kamchatka continent, which was formed after the collision, and 
the other Central Asian (North China, South Gobi, Central Mongolian, Argun’, and others) and North American 
(Nixon Fork, Yukon-Tanana, and Cassiar) continental massifs made up an extensive structural barrier that sep
arated the Paleo-Asian Ocean from the Proto-Tethys during the Early-Middle Paleozoic evolution o f the Pa
cific sector o f the Earth; the Paleo-Tethys from the Mongolia-Okhotsk Ocean during the Late Paleozoic-Early 
Mesozoic; and the Meso-Pacific Ocean from the Koryak and Angachuam oceans, during the Late Mesozoic.
At the latest Mesozoic to Cenozoic, the inception of the modem oceanic lithosphere of the Pacific Ocean and 
the closure o f the Koryak and Angachuam oceans induced the northward drift of the microcontinental blocks 
and accreted island-arc terranes of this structural belt, which were eventually welded up to the Verkhoyansk- 
Chukotka continent and North American craton.
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П о данным теплового потока выполнена оценка возраста Западной и Восточной котловин Черного 
моря (70-60 млн лет), которая хорош о согласуется с установленным по сейсмическим и магнитным 
данным временем образования Черного моря вследствие раскрытия задугового бассейна в тылу 
Понтийской островной дуги. Предположение о существовании этой дуги подтверждается мантий
ной сейсмичностью, наиболее ярко выраженной в Восточных Понтидах. Близкое время образова
ния Западной и Восточной котловины поддерживает концепцию их одновременного генезиса в ре
зультате вращения по часовой стрелке вала Андру сова. Также по геотермическим данным опреде
лена мощность литосферы  котловины Черного моря (60-65 км), соответствующая мощности 
океанической литосферы  раннекайнозойского возраста. Эта оценка подтверждена результатами 
изучения дисперсии скоростей поверхностных волн на трассах от землетрясений Средиземномор
ского региона к сейсмостанциям К ры ма и Западного Кавказа. Наряду с этим, анализ комплекса 
сейсмических и геотермических данных позволяет сделать вывод, что дно Западной котловины под
стилается корой океанического типа, в то время как дно Восточной котловины характеризуется 
утоненной континентальной корой. По результатам выполненного геотермического моделирова
ния мощ ность гранитного слоя коры  Восточной котловины составляет примерно 4 км, а базальто
вого слоя около 6 км. П олученные мощности слоев коры котловины подтверждаются данными 
сейсмических исследований.

Существует множество гипотез о механизме 
образования Черного моря, где время возникно
вения этого бассейна охватывает всю шкалу гео
хронологии от протерозоя, рифея и палеозоя до 
мезозоя и кайнозоя, включая неоген и антропо
ген [9,24]. Наибольшее распространение получи
ли, главным образом, три гипотезы, основанные 
на различных идеях: океанизации (базификации), 
реликтового бассейна, задугового рифтогенеза и 
спрединга.

В первой гипотезе рассматривается, по суще
ству, механизм базификации континентального 
основания вследствие эклогитизации пород гра
нитного состава, причем возраст образования 
впадины относят к концу миоцена-плиоцену 
[15,27,29].

Согласно второй гипотезе, литосфера, подсти
лающая дно Черного моря, является останцом ло
жа раннемезозойского океана Тетис [23].

Наконец, согласно третьей, на наш взгляд, на
иболее приемлемой гипотезе, Черное море явля
ется задуговым бассейном, образованным в тылу 
Понтийской островной дуги в процессе рифтоге
неза континентальной коры и спрединга [1]. На
чало рифтогенеза датируется барремом-аптом 
[42] или альбом (120-110 млн. лет) [28, 38]. Суще
ствует также вариант, в котором спрединг заме
нен прогибанием дна Черного моря вследствие 
термического охлаждения литосферы и осадко- 
накопления [7].

Таким образом, в целом вопрос образования и 
развития Черноморской впадины является дис
куссионным. Особенно неясным остается возраст 
литосферы Западной и Восточной котловин Чер
ного моря. Существующие модели предполагают 
либо разновременное образование котловин (За
падной -  в альбе-сеномане, Восточной -  в позд
нем мелу или палеоцене-эоцене [40,42]), либо од
новременное -  в позднем мелу [17], либо двухста
дийное в апте-альбе и палеоцене-эоцене [11]. 
Причем, согласно первой и третьей моделям, 
главной стадией раскрытия Восточной котлови
ны является палеоцен-эоцен. Отсутствие репре
зентативных данных о строении нижней части 
осадочного заполнения котловин сильно затруд
няло решение этого спорного вопроса.

В прошлом делались попытки определить воз
раст литосферы Западной и Восточной котловин 
по величине теплового потока, исходя из пред
ставления об их спрединговом происхождении 
[6, 35]. Согласно этим оценкам, возраст Западной 
котловины составляет 130-95 млн. лет, возраст 
Восточной котловины -  110 млн. лет, а мощность 
литосферы в котловинах 80-90 км. По данным 
работы [8] возраст коры в Западной и Восточной 
котловине одинаков -  55 млн. лет. Оценка возра
ста по кривой погружения дна в соответствии с ге
отермической моделью образования литосферы 
дала величину для всего Черноморского бассейна 
около 80 млн. лет [9].



Учитывая первостепенную важность опреде
ления возраста литосферы Западной и Восточ
ной котловин для понимания эволюции Черного 
моря и в то же время большой разброс оценок, 
мы выполнили анализ геолого-геофизических 
данных для рассматриваемого региона, получен
ных в последнее время. При этом прежде всего 
использовались данные репрезентативной сейс
мической съемки дна Черного моря, осуществ
ленной итальянскими исследователями [34]. Бы
ли также использованы новые результаты геоло
го-геофизической интерпретации сейсмических 
материалов российско-итальянских групп ученых 
[11, 21]. На основании этих материалов в работе 
[11] сделан вывод, что главная фаза раскрытия 
Западной и Восточной котловин относится либо 
к концу мела, либо к началу палеоцена. Такой вы
вод не согласуется с приведенной выше оценкой 
возраста котловин (130-95, 110, 55 млн. лет), сде
ланной по геотермическим данным. Для получе
ния информации о мощности литосферы Черно
го моря и ее генезисе использовались сейсмологи
ческие данные о распределении мантийных 
землетрясений, главным образом, в пределах 
Понтийских структур, примыкающих с юга к 
Восточно-Черноморской котловине. Кроме того, 
учтены особенности строения литосферы аквато
рии Черного моря по данным о дисперсии поверх
ностных волн на станциях Крыма и Кавказа при 
землетрясениях Средиземноморского региона 
[25]. Наконец, проведено сопоставление оценок 
мощности литосферы на основе геотермических 
данных для акватории Черного моря и его конти
нентального обрамления с севера и северо-запада 
по данным наблюдений на длинных профилях 
ГСЗ, геотермии, магнитотеллурического зонди
рования и сейсмологии [26].

Особенностью подхода к интерпретации гео
термических данных по акватории Черного моря 
в настоящей статье является более точный учет 
влияния осадочной толщи на тепловой поток со
гласно работе [34] и выделение его глубинной со
ставляющей. Это позволяет более обоснованно 
подойти как к оценке возраста, так и мощности 
литосферы Черноморской впадины. В качестве 
контроля определений возраста использованы 
данные магнитной съемки из работы [28].

ГЕОТЕРМИЧЕСКИЙ РЕЖИМ И ВРЕМЯ 
ОБРАЗОВАНИЯ ЗАПАДНОЙ 

И ВОСТОЧНОЙ КОТЛОВИН ЧЕРНОГО МОРЯ
На рис. 1 представлена карта основных струк

тур, теплового потока и мантийной сейсмичности 
региона Черного моря, построенная по данным, 
опубликованным в работах [2,5,18, 32-34].

Для Западной котловины имеется 18 опреде
лений теплового потока, а для Восточной -  17. 
Средние измеренные (фоновые) значения в кот

ловинах составляют, соответственно, 32 ± 14 и 
34 ± 12 мВт/м2, что примерно в 2 раза ниже средне
планетарного геотермического фона (60 мВт/м2 и 
в 1.25 раза меньше, чем в глубоководных котло
винах Мирового океана (40 мВт/м2). Учитывая 
большую мощность осадков в Западной и Вос
точной котловинах (в среднем 12 км [34]), следует 
ввести в фоновый тепловой поток поправку на 
скорость осадконакопления и контраст тепло- и 
температуропроводности осадочных пород.

Величина поправки может быть определена 
на основе учета мощности осадочной толщи кот
ловины без уплотнения осадков под действием 
литостатического давления по уравнению (1) [6].

7 7 пт kCZn-Zi) -kzn nm -kz.Z/ = Z i - — [e - e  ] + ), (1)
К К

где Zz -  мощность нижнего слоя осадков без эф
фекта давления вышележащего слоя; Z/ -  мощ
ность нижнего слоя осадков; Z„ -  мощность всей 
осадочной толщи; пт -  пористость осадков на дне;
К -  параметр уплотнения осадков. Уравнение (1) 
решается методом итераций.

При расчете была использована хронологиче
ская шкала мощностей осадочных горизонтов За
падной и Восточной котловин, составленная по 
данным глубинного сейсмического зондирования 
(ГСЗ) [34]. Согласно этим данным, для палеоцен
олигоценовой толщи осадков котловин Z/ = 8 км 
и для всего осадочного чехла Zn = 12 км при изве
стных параметрах пт = 0.6 и К  = 0.45 км"1 [6] по
лучим Z/ = 11 км.

Для введения коррекции на осадконакопление 
в фоновый тепловой поток котловины нами при
менялась методика, изложенная в работе [4]. 
С этой целью определялись параметры

где Я  -  мощность осадочного слоя; и ах -  коэф
фициенты теплопроводности и температуропро
водности осадочных пород подстилающего осно
вания; 2̂ и 0 2 -  коэффициенты теплопроводности 
и температуропроводности пород верхнего слоя 
осадков; t -  возраст осадков.

Мощности осадочных горизонтов Западной и 
Восточной котловин при расчетах были взяты из 
работы [34], коэффициенты теплопроводности X, 
температуропроводности а и радиоактивной тепло- 
генерации с  -  из работ [24, 36, 37]. По найденным 
параметрам Р и 5 определялся тепловой поток q0, 
скорректированный на осадконакопление. Резуль
таты расчетов приведены в таблицах 1 и 2.



Таблица 1. Тепловой поток Западной котловины Ч ерного  моря

Горизонт н Яп X а Р S К а Яо
Четвертичный 1 32 1.1 2 0.14 1.12 1.27 0.85 40
Плиоценовый 1 40 1.2 3 0.10 1.15 1.17 1.0 46
Миоценовый 2 46 1.3 4.5 0.06 1.0 1.05 1.15 46
Олигоценпалеоценовый 8 46 1.6 6.5 0.19 0.67 1.55 1.55 60

Примечание. Н -  мощность осадков, км; <уи -  измеренный тепловой поток, мВт/м2; X -  теплопроводность, Вт/м К; а -  темпе
ратуропроводность, 10~7м2/с; Р, S -  параметры коррекции теплового потока на осадконакопление; К -  коэффициент 
коррекции; о -  радиоактивная теплогенерация, 10_6Вт/м3; q$ -  исправленный тепловой поток, мВт/м2. При расчетах 
использовались: для базальта X = 2.9 Вт/м К; а = 7 х 10"7м2/с; для гранита X = 2.5 Вт/м К; а = 5 х K rV /c .

Таблица 2. Тепловой поток Восточной котловины Ч ерного моря

Горизонт Н Як X а Р S К а Яо
Четвертичный 0.5 34 1.1 2 0.07 1.12 1.11 0.85 38
Плиоценовый 0.7 38 1.2 3 0.07 1.12 1.11 1.0 41
Миоценовый 3 41 1.3 4.5 0.09 1.0 1.19 1.15 46
Олигоценпалеоценовый 8 46 1.6 6.5 0.17 0.6 1.7 1.55 67
Примечание. См. примечания к таблице 1.

Тепловой поток Западной котловины, скор
ректированный на осадконакопление [4], состав
ляет 60 мВт/м2 и соответствует глубинному (из 
мантии и фундамента) тепловому потоку.

По результатам сейсмических исследований 
литосфера Западной котловины образовалась 
вследствие спрединга и ее возраст оценивается 
концом мела-началом палеоцена [16, 34, 39]. 
Поэтому, используя полученное выше значение 
теплового потока, можно выполнить оценку 
возраста литосферы котловины, применив вы
ражение, которое является решением уравнения 
теплопроводности для геотермической модели 
образования в процессе спрединга океаническо
го дна [30, 31].

Х?т2
t = ---- 1 = 23.2 х 10% 2, (2)

naq

где t -  возраст литосферы, млн. лет; X = 3.2 Вт/м х 
х К -  коэффициент теплопроводности вещества 
литосферы; Та = 1350°С -  температура ликвидуса 
вещества астеносферы; а = 7.8 х 10"' м2/с -  коэф
фициент температуропроводности вещества ман
тии; q -  мВт/м2 -  глубинный тепловой поток.

Из уравнения (2) следует, что для глубинного 
теплового потока 60 мВт/м2 возраст литосферы 
Западной котловины Черного моря составит око
ло 64 млн. лет. Принимая во внимание погреш
ность определения возраста океанического дна 
по геотермическим данным (±10%), временем об
разования этой котловины следует считать при

мерно 70-60 млн. лет (конец мела-начало палео
цена).

Таким образом, определенный по данным теп
лового потока возраст литосферы Западной кот
ловины согласуется с возрастом, определенным 
по сейсмическим данным, что указывает на спре- 
динговый характер образования дна. В целом, па- 
леоцен-эоценовый осадочный комплекс в котло
вине залегает на базальтовом основании [34]. Это 
позволяет выполнить оценку мощности литосфе
ры Западной котловины по соотношению, уста
навливающему связь между мощностью океани
ческой литосферы и временем ее остывания [41].

Н, = (Ts/Ta)Jn o t = 1.6 x l O ' 3̂  = 7 .8 /f, (3)
где Ht -  мощность литосферы, км; TJTa = 
= 1200/1350°С -  отношение температур солидуса 
и ликвидуса базальтов мантии; а = 7.8 х 10-7 м2/с -  
температуропроводность вещества литосферы; 
t -  млн. лет -  возраст литосферы.

Подставляя в уравнение (3) возраст котлови
ны, определенный по данным теплового потока 
(64 млн. лет), получим мощность литосферы, рав
ную 62 км, а с учетом интервала времени образо
вания дна она составляет 60-65 км. Это значение 
согласуется с известными представлениями о 
мощности океанической литосферы раннекайно
зойского возраста [43].

Существует мнение, что раскрытие Восточной 
котловины Черного моря произошло вследствие 
вращения вала Шатского против часовой стрелки 
[40]. Вращение вала Шатского против часовой 
стрелки в палеоцене маловероятно, поскольку
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Рис. 1. Карта основных структур, теплового потока и мантийной сейсмичности региона Черного моря.
1 -  границы геологических структур; 2 -  точки измерения плотности теплового потока (в мВт/м2); 3 -  то же в скважинах глубоководного бурения; 4 -  номера 
скважин глубоководного бурения; 5 ,6 -  глубины очагов мантийных землетрясений: 5 -  50-75 км, 6 -  75-100 км.
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признаков субдукции или сокращения (складча
тости) на Кавказе в это время не было [12].

Восточная котловина заметно сужается к севе
ро-западу, а Западная -  к юго-востоку. Поэтому 
предполагают, что более вероятной является так 
называемая “афарская” кинематическая схема, в 
соответствии с которой раскрытие Восточной 
котловины связано с вращением по часовой 
стрелке узкого блока континентальной коры -  
вала Андру сова [10, 28]. Это движение было воз
можно только при южном дрейфе Понтийской 
островной дуги с одновременным раскрытием и 
Западной котловины [38].

Сейсмическими исследованиями в Восточной и 
Западной котловинах установлена одинаковая 
мощность палеоцен-эоценовых отложений (2-3 км) 
[34], что поддерживает концепцию синхронного 
генезиса этих котловин.

На близкий возраст образования Восточной и 
Западной котловин указывают также близкие 
значения их глубинного теплового потока (67 и 
60 мВт/м2, соответственно, см. таблицы 1 и 2).

По данным сейсмических исследований, дно 
Восточной котловины подстилается утоненной 
(Р = З)1 континентальной корой [24, 34]. Учиты
вая наличие гранитного слоя коры, мы выполни
ли моделирование строения литосферы котлови
ны. При этом использовано следующее выраже
ние (4) для стационарного теплового поля 
континентального генезиса [19, 22]:

q = ХА T/AZ + AAZ, (4)
где q -  глубинный тепловой поток, мВт/м2; X = 
= 3.2 Вт/м К , теплопроводность вещества лито
сферы; АТ = 1200°С -  температура на подошве ли
тосферы; AZ -  толщина слоя литосферы, м; А -  
1.5 х 10-6, 0.46 х 10-6 и 0.008 х 10т6 Вт/м* -  генера
ция радиогенного тепла соответственно для гра
нитного, базальтового и мантийного слоев.

Как показывает моделирование, литосфера 
Восточной котловины общей мощностью 66 км, с 
базальтовым слоем 6 км и гранитным слоем 4 км 
создает суммарный тепловой поток 68 мВт/м2. 
Это хорошо согласуется с глубинным тепловым 
потоком 67 мВт/м2, определенным выше по сейс
мическим и геотермическим данным, что указы
вает на реальность данной модели строения лито
сферы. Полученные в результате моделирования 
мощности базальтового и гранитного слоев коры 
котловины близки к усредненным мощностям 
этих слоев, определенным по результатам сейс
мических исследований [24, 34].

По сейсмическим данным палеоцен-эоценовый 
комплекс в Восточной котловине залегает на риф
тогенных структурах -  системе наклонных сбросо
вых блоков и, таким образом, является пострифто- 1

1 р -  коэффициент утонения коры.

вым (рис. 2) [34]. Рифтогенез не мог быть сущест
венно оторван во времени от начала накопления 
данного комплекса. Это указывает на то, что глав
ная фаза образования котловины относится к кон
цу мела или началу палеоцена [11, 34,42].

Вычитая из суммарного теплового потока 
вклад радиогенного тепла всей литосферы с уче
том гранитного слоя коры, ~8 мВт/м2, по форму
ле (2) можно рассчитать возраст Восточной кот
ловины [3], который практически равен получен
ному выше возрасту Западной котловины 
(ранний палеоцен). Этот возраст подтверждается 
независимыми магнитными данными для северо- 
восточной части Восточной котловины (граница 
с валом Шатского). В этом районе выделены ли
нейные магнитные аномалии 26-23, возраст кото
рых в соответствии со шкалой геомагнитной хро
нологии составляет 64-62 млн. лет [28].

Таким образом, определенный по данным теп
лового потока одинаковый возраст Западной и 
Восточной котловин Черного моря хорошо со
гласуется с сейсмическими данными. Это позво
ляет сделать заключение о синхронности образо
вания их литосферы в позднем мелу-раннем па
леоцене (рис. 3) [11]. При этом выполненный 
выше анализ данных теплового потока указыва
ет, что генезис литосферы Западной котловины 
обусловлен процессами спрединга в соответствии 
с геотермической моделью образования океани
ческого дна. Результаты геотермического моде
лирования позволяют сделать заключение, что 
раскрытие Восточной котловины связано с про
цессами рифтогенеза [13]. Эти выводы подтверж
даются данными сейсмических исследований.

СОПОСТАВЛЕНИЕ ОЦЕНОК МОЩНОСТИ 
ЛИТОСФЕРЫ ГЕОТЕРМИЧЕСКИМ 

СПОСОБОМ С ОЦЕНКАМИ ПО ДРУГИМ 
ГЕОФИЗИЧЕСКИМ ДАННЫМ

Черноморский бассейн отделен от Большекав
казского бассейна валом Шатского -  коровым 
блоком (микроконтинентом), отколовшимся от 
Понтийской дуги, скорее всего, в палеоцене. Боль
шекавказский басейн образовался в ранней юре и 
существовал вплоть до конца палеоцена [38].

Для континентального обрамления впадины 
Черного моря с севера и северо-запада имеются 
оценки мощности литосферы по данным наблю
дений на длинных профилях ГСЗ, геотермии, маг
нитотеллурического зондирования и сейсмоло
гии [26]. Согласно этим данным, под большей ча
стью Крымского п-ова и прилегающей акватории 
Черного моря мощность литосферы составляет 
100-150 км (меньшая мощность соответствует се
веро-западной части Крыма). Под юго-западным 
флангом Восточно-Европейской платформы 
мощность литосферы возрастает до 250 км,
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Рис. 2. Сейсмический профиль, пересекающий в северо-восточном направлении южную часть вала Андрусова, Вос
точную котловину и вал Шатского.
Палеоцен-эоценовый осадочный комплекс залегает несогласно на мезозойских породах.
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Рис. 3. Палеогеодинамическая реконструкция палеоценового возраста.
1 -  зона субдукции; 2 -  поперечные разломы; 3 -  раннемезозойский и 4 -  палеоценовый задуговые бассейны; 5 -  на
правление движения блоков относительно Евразии; 6 -  вулканическая дуга.



Рис. 4. Схема мощности литосферы региона Черного моря.
1 -  региональные профили ГСЗ; 2 -  граница области пониженной мощности земной коры под акваторией Черного 
моря; 3 -  граница Восточно-Европейской платформы; 4 ,5 -  мощность литосферы; 4 -  (60-70 км), по [25], 5 -  по [26], км.

уменьшаясь в районе Вранча до 70-100 или 70- 
120 км. В то же время мощность земной коры под 
акваторией Черного моря понижена, см. рис. 4.

В нашем случае имеется возможность произ
вести оценки мощности литосферы по геотерми
ческим данным для пунктов акватории Черного 
моря у южного побережья Крыма и у Анапы, а 
также для Кубани (район Краснодара), соответст
вующих эпицентрам мантийных землетрясений 
Северо-Западного Кавказа (Кубанское 1926 г., 
М = 5.4; Я  = 50 км, Анапское 1966 г., М = 5.8; Я  = 
= 55 км) и Южного Крыма (афтершок Крымского 
землетрясения 1927 г. с М = 5.8 и Я  = 50 км [18]). 
За основу расчета приняты величины теплового 
потока, приведенные на рис. 1 и данные о струк
туре земной коры из работ [14, 25]. В принципе

выбор расчетных точек для оценки мощности ли
тосферы произвольный, однако представляло ин
терес определение этой мощности именно в пунк
тах возникновения мантийных землетрясений, 
чтобы выяснить положение их очагов в литосфе
ре. Исходные данные и вычисленная мощность 
литосферы приведены в табл. 3.

Мощность литосферы в таблице 3 рассчиты
валась по соотношению (4). При расчете исполь
зовались региональные фоновые значения тепло
вого потока ~50 мВт/м2 для Анапского и Крымско
го землетрясений и ~60 мВт/м2 для Кубанского 
землетрясения; генерация радиогенного тепла 
осадков 1.4 х 10-6 Вт/м3.

Из табл. 3 следует, что оценки мощности лито
сферы по геотермическим данным для Северо-

Таблица 3. О ценки мощности литосф еры  по геотермическим данным

Район
Структура земной коры

М ощность 
литосферы, км, 

по данным

Параметры
землетрясения Название

землетрясения
Осадки Гранит Б азальт Геоте ГСЗ у 3, с \° ,В Я, м

и дата
h, км И, км А, км рмии с.ш в.д. км

СЗ-ый К авказ 6 13 20 175 >150 45.3 39.3 50 5.4 Кубанское, 19.04.1926 г.
СЗ-ый К авказ 3 9 19 148 150 44.3 34.3 55 5.8 Анапское, 12.07.1966 г.
Крым 8 10 19 153 >150 44.7 37.3 50 5.8 А фтерш ок Крымского, 

11.09.1927 г.

Примечание, положения эпицентров мантийных землетрясений приведены на рис. 1. у5 -  широта географическая; Х° -  долгота; 
Н -  глубина очага; М -  магнитуда; h -  мощность.



Западного Кавказа весьма близки к таковым, а 
для южного побережья Крыма и совпадают с не
зависимыми оценками по ГСЗ из работы [26]. 
Принимая во внимание погрешность оценки 
мощности литосферы по геотермическому мето
ду (±10%), согласованность результатов можно 
считать хорошей. Судя по приведенным выше 
глубинам очагов землетрясений, они должны рас
полагаться в верхних слоях литосферы.

На рис. 1 показаны также эпицентры мантий
ных землетрясений в Понтийских структурах Се
верной Турции по данным каталога Международ
ного сейсмологического центра. Из рис. 1 следу
ет, что большинство мантийных землетрясений с 
глубинами очагов 50-100 км сосредоточено в пре
делах Восточных Понтид. Отчасти такую ситуа
цию можно объяснить фактором близости этого 
региона к региональным сейсмостанциям Кавка
за. Известно, что изучение сейсмичности Турции 
началось только после катастрофического Эр- 
зинджанского землетрясения 1939 г. (М = 8; /02 = 
= 10-11 баллов), а развитие сети -  примерно с 
1960 г. В середине 60-х гг. XX в. на территории 
Турции работали всего 3 сейсмостанции: к севе
ро-востоку от Анкары, в районе Измита и на се
веро-западе страны [20]. По имеющимся данным, 
в период после 1939 г. в пределах Западных Пон
тид возникло единственное мантийное землетря
сение (1957 г., М  = 5.8; Я  = 50 км) [20].

Ввиду отсутствия данных по тепловому потоку 
и структуре земной коры для Северной Турции 
оценка мощности литосферы геотермическим 
способом для Понтийских структур невозможна. 
По сейсмологическим данным можно только 
приближенно судить о возможной мощности ли
тосферы. Так, для Восточных Понтид, основыва
ясь на максимальной глубине очагов мантийных 
землетрясений, литосфера не должна быть тонь
ше 100 км. Вместе с тем, тенденцию к уменьше
нию глубин очагов мантийных землетрясений в 
сторону южного побережья Черного моря можно 
рассматривать как указание на уменьшение мощ
ности литосферы под котловиной Черного моря.

Более определенную информацию о понижен
ной мощности литосферы под акваторией Черно
го моря дают результаты анализа записей прямых 
и отраженных поверхностных волн от глубинной 
границы при землетрясениях Средиземноморско
го региона на станциях сейсмостанциях Крыма, а 
также станциях Анапа и Сочи. В работе [25], на 
основе определений максимальной длины пря
мых и отраженных поверхностных волн и изуче
ния дисперсии их скоростей под восточной час
тью Черного моря, показано, что отражающая 
граница залегает на глубине 60-70 км. С учетом 
определений мощности литосферы по геотерми
ческим данным (60-65 км, как показано выше),

2 /0 -  интенсивность сотрясений в эпицентре.

положение границы совпадает с подошвой лито
сферы по геотермии. Контуры этой отражающей 
границы согласно работе [25] субпараллельны 
границе, разделяющей области с пониженной и 
повышенной мощностью земной коры [26], и сме
щены в глубь акватории на величину от 30-40 до 
70 км (см. рис. 4). Принимая во внимание эти дан
ные, следует ожидать резкого отрицательного 
градиента мощности литосферы к югу от Крыма 
(примерно 1.0-1.6 км/км).

В заключение раздела необходимо подчерк
нуть, что информация по мантийной сейсмичнос
ти в обрамлении Черного моря, используемая в 
настоящей работе, имеет фундаментальное зна
чение и играет двоякую роль. Во-первых, прини
мая во внимание большую инерционность текто
нических процессов, можно считать, что “дуго
вая” предыстория Понтических структур должна 
оказывать влияние и на развитие современных 
процессов (наиболее существенный аспект). Од
ним из видов проявления этих процессов должна 
быть реликтовая мантийная сейсмичность. Этот 
фактор более сильно выражен в области Восточ
ных Понтид, в то время как единичные мантийные 
землетрясения в Западных Понтид ах, Южном 
Крыму и на Северо-Западном Кавказе в значи
тельно меньшей степени отражают тектоничес
кую предысторию этих регионов. Во-вторых, наи
большие глубины очагов мантийных землетрясе
ний дают представление о возможной мощности 
литосферы, поскольку в пределах астеносферы 
отсутствуют условия для возникновения хрупких 
деформаций вследствие преимущественно плас
тической релаксации накапливаемых тектониче
ских напряжений. Это заключение в какой-то ме
ре применимо к Восточным Понтидам и мало су
щественно для других регионов в обрамлении 
Черного моря.

Таким образом, использование сейсмологиче
ской информации (мантийная сейсмичность) поз
волило подтвердить, с одной стороны, геологиче
ские предположения о “дуговой” предыстории 
Понтид (в меньшей степени для других регионов, 
активных в древней тектонической истории). 
С другой стороны, сейсмологические данные (от
ражение и дисперсия скоростей поверхностных 
волн) явились независимым подтверждением за
ключения о пониженной мощности литосферы 
под акваторией Черного моря (до 70 км), полу
ченного на основе геотермических расчетов.

ВЫВОДЫ
1. По данным теплового потока выполнена 

оценка возраста литосферы Западной и Восточ
ной котловин Черного моря (70-60 млн. лет). Эта 
оценка хорошо согласуется с установленным по 
сейсмическим данным временем (конец мела -  
начало палеоцена) генезиса котловин в результа



те раскрытия задугового бассейна в тылу Пон- 
тийской островной дуги. Дуговая предыстория 
Понтид подтверждается существованием мантий
ной сейсмичности, наиболее активной в пределах 
Восточных Понтид.

2. Близкий возраст литосферы котловин, уста
новленный по геотермическим данным, поддер
живает концепцию одновременности их образо
вания вследствие вращения по часовой стрелке 
вала Андрусова.

3. Рассчитанная по данным теплового потока 
мощность литосферы Западной и Восточной кот
ловин (60-65 км) соответствует мощности океа
нической литосферы раннекайнозойского време
ни. Этот вывод подтверждается данными о дис
персии скоростей поверхностных волн на трассах 
от землетрясений Средиземноморского региона к 
сейсмостанциям Крыма и Западного Кавказа 
(Анапа, Сочи). Согласно этим данным, под север
ной и южной частями акватории Черного моря 
выделяется отражающая граница на глубине 60- 
70 км, ориентированная параллельно побережь
ям. Эту границу можно рассматривать как подош
ву литосферы под Черным морем, поскольку глу
бина ее залегания согласуется с геотермическими 
оценками мощности литосферы.

4. Анализ данных теплового потока по аквато
рии Черного моря позволяет сделать вывод об 
океаническом типе коры, подстилающей дно За
падной котловины. Результаты геотермического 
моделирования строения литосферы Восточной 
котловины указывают, что, кроме базальтового 
слоя мощностью 6 км, здесь присутствует утонен
ный гранитный слой, мощность которого может 
достигать 4 км. Определенные мощности базаль
тового и гранитного слоев коры согласуются с 
оценками, сделанными по материалам глубинно
го сейсмического зондирования.
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A bstrac t—The age of the Western and Eastern basins of the Black Sea was estimated on the basis of heat flow 
data. The estimated age (70-60 Ma) is in good accordance with the opening date of the Black Sea as determined 
by seismic and magnetic data. During this time, the Black Sea was formed due to the opening of back-arc basins 
at the rear side of the ancient Pontide island arc. The existence of this arc is confirmed by extremely high mantle 
seismicity in the eastern Pontide Mountains. The nearly synchronous inception of the Western and Eastern ba
sins supports the hypothesis of their simultaneous genesis as a result of the clockwise rotation of the Andrusov 
arch. The lithospheric thickness of these basins (60-65 km) as determined from geothermal data corresponds 
to the thickness of the Early Cenozoic oceanic lithosphere. This estimate is confirmed by the data on the veloc
ity dispersion of surface waves that propagate from earthquake foci in the Mediterranean to seismic stations in the 
Crimea and western Caucasus. Seismic and geothermal data suggest that seafloor in the Western basin is underlain 
by oceanic crust, while the seafloor in the Eastern basin rests on thinned continental crust. Geothermal modeling 
indicates that the thickness of the granitic layer in the Eastern basin is about 4 km, and that of the basaltic layer is 
approximately 6 km. Crustal layer thickness estimates for this basin are confirmed by seismic data.



--------- ХРОНИКА =

40-ЛЕТИЕ МЕЖВЕДОМСТВЕННОГО ТЕКТОНИЧЕСКОГО КОМИТЕТА

Четыре десятилетия назад, более точно -  
14 ноября 1963 г. вышло постановление бюро От
деления геолого-географических наук АН СССР, 
возглавлявшегося тогда академиком А.П. Вино
градовым, об учреждении при Отделении Текто
нического комитета с целью содействия дальней
шему развитию тектонических исследований. Его 
основные задачи были следующими: координа
ция проводимых в стране работ в области текто
ники, создание лучших условий для взаимной ин
формации геологов-тектонистов, ориентация ге
ологических кругов в отношении наиболее 
актуальных направлений тектонических исследо
ваний.

В то время в Советском Союзе были две ос
новных противостоящих в смысле научного кре
до тектонических школы: Н.С. Шатского (Геоло
гический институт АН СССР) и В.В. Белоусова 
(Институт физики Земли АН СССР). Практичес
кие действия в отношении создания комитета осу
ществляла первая из них, причем значительную 
часть немалых в таких случаях хлопот взял на се
бя академик А.Л. Яншин. Встал вопрос о предсе
дателе комитета. Блестящих тектонистов тогда 
было немало, но следовало найти такую кандида
туру, которая имела бы авторитет среди всего на
шего тектонического сообщества. Выбор пал на 
члена-корреспондента АН СССР, профессора 
Московского геолого-разведочного института 
Михаила Владимировича Муратова.

М.В. Муратов обладал обширнейшими знани
ями не только в области тектоники, но и геологии 
вообще. Он был необычайно творчески актив
ным ученым, и именно по этой линии его широко 
знали, уважали и ценили не только во всех райо
нах огромной страны, но и во всем мире.

В первый состав бюро Тектонического ко
митета вошли: Н.А. Белявский, А.А. Богданов 
и А.Л. Яншин -  заместители председателя,
A. Л. Книппер -  ученый секретарь, а также
B. В. Белоусов, Ю.А. Косыгин, П.Н. Кропоткин, 
Ю.А. Мещеряков, А.В. Пейве, Ю.М. Пущаров- 
ский, В.И. Смирнов, Т.Н. Спижарский, В.Е. Хайн, 
Ю.М. Шейнманн и Н.А. Штрейс. Они представля
ли широкий круг организаций: институты Акаде
мии наук, Московский университет, Министерст
во геологии и охраны недр, Министерство высше
го образования. Первое заседание комитета 
состоялось в мае 1964 г. На нем обсуждались цели 
и задачи комитета, его структура и неординарный 
вопрос, оказавший исключительно важное влия

ние на судьбы отечественной тектоники, -  изда
ние журнала “Геотектоника”. Через 10 лет, 3 мая 
1973 г. Президиум АН СССР вынес постановле
ние о преобразовании Тектонического комитета 
в Межведомственный тектонический комитет. 
При этом одной из целей этой новой структуры 
должно было быть усиление связи научных и про
изводственных организаций, ведущих тектониче
ские исследования или заинтересованных в таких 
исследованиях. Председательство комитета со
хранилось за М.В. Муратовым, и он оставался в 
этой роли до своего ухода из жизни в 1982 г. На 
смену ему пришел автор этих строк, тогда член- 
корреспондент, назначенный 23 декабря 1982 г.. 
Мне пришлось работать до 25 марта 1988 г., когда 
согласно установленному порядку в отношении 
возрастного ценза я должен был оставить эту ра
боту, за которую постановлением бюро Отделе
ния был титулован почетным председателем ко
митета. На смену пришел работавший много де
сятилетий в Геологическом институте Академии 
наук СССР академик АН Белоруссии, видный 
тектонист Р.Г. Гарецкий. В 1977 г. Р.Г. Гарецкий 
стал директором Института геохимии и геофизи
ки АН БССР, и соответственно, когда Советский 
Союз распался, он оказался за рубежом. С 1993 г. 
и поныне председателем комитета является ака
демик Ю.Г. Леонов.

В советский период комитет вел активную ра
боту в разных направлениях. Очень важным раз
делом была организация и проведение ежегод
ных Всесоюзных тектонических совещаний, но 
сессии и заседания проводились также и в течение 
года. Тематика всех мероприятий вырабатыва
лась бюро комитета после разностороннего об
суждения. Всесоюзные совещания, как и теперь, 
проводились в стенах Московского университета 
в течение 3-4 дней. Председатель комитета вы
ступал либо с развернутым вступительным сло
вом, либо с первым докладом. В этот период сове
щания были только пленарными. После общей 
дискуссии принималось обстоятельное решение, 
оценивающее и направляющее исследования в 
той или иной области тектоники. Почти по всем 
совещаниям издавались труды, содержащие раз
вернутые тексты докладов. На других заседаниях 
обсуждались менее широкие научные темы, тер
минологические вопросы, но главным образом 
тектонические карты, составлявшиеся в ту эпоху 
в большом числе в разных организациях. На пери-
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од 1981-1985 гг. составлялся общесоюзный коор
динационный план тектонических исследований.

При комитете существовало 7 активно рабо
тавших региональных подразделений, 3 темати
ческих секции: по геологическим формациям, 
экспериментальной тектонике и структурной ге
ологии и неотектонике.

В связи с переменами в общественном устрой
стве России произошли изменения и в деятельно
сти Межведомственного тектонического комите
та. Однако самое главное, что этот комитет со
хранился, несмотря на постоянные реформации в 
этой сфере в Академии наук.

В последнее время деятельность комитета све
лась к ежегодному проведению Всероссийских 
тектонических совещаний. Других мероприятий 
он не проводит. В некоторых регионах, например 
в Сибири, существуют местные тектонические 
комитеты, но они к Межведомственному комите
ту отношения не имеют. Однако в Межведомст
венном комитете сохранились 2 тематических 
секции: экспериментальной тектоники и струк
турной геологии (председатель доктор геол.-мин. 
наук А.В. Лукьянов) и неотектоники (председа
тель доктор геол.-мин. наук В.Г. Трифонов).

Проведение всероссийских тектонических со
вещаний, собирающих большую аудиторию, в 
высшей степени полезное мероприятие. В по
следние годы руководство комитета получает 
сотни заявок со всех концов страны на участие в 
совещаниях. С 1995 г. проводятся уже не только 
пленарные, но и секционные заседания. В сред
нем работает 6 секций. Большая масса докладов 
демонстрируется на стендах. К каждому заседа
нию издается два больших тома тезисов, обычно 
занимающих 4 страницы текста. Эту огромную 
работу выполняет главным образом ученый сек
ретарь комитета канд. геол.-мин. наук Ю.В. Каря
кин. (Раньше тезисы печатались в форме, анало
гичной авторефератам диссертаций, 40-80 с.).

За последние 12 лет состоялось 12 Всесоюз
ных совещаний, а за 40 лет их проведено 36. Тема
тика совещаний с 1992 г. следующая: Тектоника и 
магматизм современных и древних океанов 
(1992), Тектоника платформ: современные дан
ные и идеи (1993), Тектоника и метаморфизм 
(1994), Тектоника осадочных бассейнов Северной 
Евразии (1995), Неотектоника и современная гео
динамика континентов и океанов (1996), Текто
ника Азии (1997), Тектоника и геодинамика: об
щие и региональные аспекты (1998), Тектоника, 
геодинамика и процессы магматизма и метамор
физма (1999), Общие вопросы тектоники. Текто
ника России (2000), Тектоника неогея: общие и

региональные аспекты (2001), Тектоника и гео
физика литосферы (2002), Тектоника и геодина
мика континентальной литосферы (2003). Замет
но укрупнение проблематики с течением време
ни. Однако это не означает, что путь к 
региональным тектоническим исследованиям за
крыт. Более того, они, как и раньше, занимают в 
программе главное место, что чрезвычайно цен
но. Цифры таковы: в 2002 г. было сделано 20 пле
нарных докладов и 55 секционных, т.е. фактичес
ки региональных; в 2003 г. -  25 пленарных и 
68 секционных. В обоих случаях 150 докладов бы
ло вынесено на стенды.

Нужно отметить, что в работе совещаний 
большое участие принимают члены Российской 
академии наук. За 12 лет ими прочитано свыше 
100 докладов.

Длительное время научные труды комитетом 
не издавались, но в последний период опублико
вана книга “Фундаментальные проблемы общей 
тектоники” (2001). Кроме нее, с участием секции 
экспериментальной тектоники и структурной ге
ологии в 2002 г. издан крупный труд “Тектонофи- 
зика сегодня”. Стоило бы развить эту работу, но 
здесь необходима инициатива членов комитета.

Очередное тектоническое совещание (2004 г.) 
намечено провести в Новосибирске. Оно будет 
посвящено также широким тектоно-геодинами- 
ческим проблемам. К большому сожалению, Рос
сийский фонд фундаментальных исследований 
больше не поддерживает деятельность комитета 
по проведению совещаний.

Перед современной тектоникой стоят боль
шие задачи. Мы вошли в область глубинной тек
тоники и геодинамики. Но только вошли. Все 
больше внимания требует проблема тектоничес
кой истории Земли в докембрийское время. Оп
ределенно наметилась тенденция поиска новых 
общегеодинамических решений, что неизбежно 
отразится на подходах к геологическому карти
рованию. Насущной проблемой остается разра
ботка тектонических основ прогноза и поиска 
важнейших полезных ископаемых как на конти
нентах, так и в морях и океанских акваториях.

Во всем этом, как и в ряде других направлений 
исследований, деятельность Межведомственного 
тектонического комитета должна сыграть нема
лую роль. По крайней мере к этому следует стре
миться. Но здесь нельзя обойтись без усиления 
организационной работы.

Почетный председатель 
Межведомственного тектонического 

комитета, академик Ю.М. Пущаровский



ХРОНИКА

ПАМЯТИ ВАЛЕРИЯ МИХАЙЛОВИЧА МОРАЛЕВА
(1 9 2 8 -2 0 0 3 )

Отечественная геологическая наука понесла 
невосполнимую утрату. 4 июля 2003 года после 
тяжелой болезни ушел из жизни Валерий Михай
лович Моралев -  крупный ученый, действитель
ный член Российской Академии естественных на
ук, Заслуженный деятель науки Российской Фе
дерации, советник ИЛ РАН, доктор геолого
минералогических наук.

Многие годы своей производственной и науч
ной деятельности В.М. Моралев посвятил иссле
дованию тектонической эволюции ранних стадий 
развития Земли, проблемам докембрийской ми- 
нерагении и разработке теоретических основ и 
практического внедрения геологического деши
фрирования аэрокосмических снимков.

После окончания Московского геолого-раз
ведочного института имени С. Орджоникидзе 
В.М. Моралев работал на производстве, занима
ясь геологической съемкой масштаба 1 : 200000 
сначала в Тувинской экспедиции ВАГТа в долж

ности геолога и начальника партии, а затем в Ал
данской экспедиции в качестве главного геолога 
(1957-1965 гг.). В период с 1965 по 1972 годы 
В.М. Моралев занимался изучением геологии и 
полезных ископаемых в Северном Афганистане, 
где он возглавлял геолого-съемочные работы, а 
потом и в Южной Индии в должности эксперта 
ООН. В 1972 В.М. Моралев был назначен на 
должность главного геолога НПО “Аэрогеоло
гия”, где он руководил разработкой и совершенст
вованием методов геологической съемки и поисков 
полезных ископаемых с помощью аэрокосмичес
кой информации. Одновременно он продолжил, на
чатые в Южной Индии, работы по углубленному 
изучению структурно-вещественных комплексов 
раннего докембрия и тектонической эволюции 
ранних этапов развития Земли. Эти исследования 
были продолжены В.М. Моралевым в Институте 
литосферы АН СССР (ныне Институт литосфе
ры окраинных и внутренних морей РАН), куда он



перешел в 1978 г. В этом институте он занимал 
пост заместителя директора, а затем советника, 
одновременно возглавляя лаборатории “Геоло
гии Земли из космоса”, а потом “Структурного 
анализа”. В 1980 году В.М. Моралев успешно за
щитил докторскую диссертацию, посвященную 
ранним этапам эволюции континентальной лито
сферы. Это исследование не потеряло своего зна
чения и до настоящего времени, так же как и мно
гие работы из его более 350 научных публикаций. 
Среди этих трудов, многие из которых изданы за 
рубежом, особого внимания заслуживает серия 
статей, коллективных монографий и картогра
фических работ посвященных проблемам докем
брия Южной Индии и Алданского щита, геологии 
и рудоносности докембрия Мира, металлогении и 
тектонике плит. Последние годы своей жизни 
В.М. Моралев посвятил развитию концепции тек
тоники плюмов на ранних стадиях становления 
континентальной литосферы и разработке новых 
методов математического анализа линеаментных 
сетей, выявляемых на космических снимках.

В.М. Моралев проводил и большую научно
организационную работу. Он руководил секцией 
С 18 сессии МГК в г. Москве и полевой экскурси
ей на Алданский щит (1984 г.); был членом ред

коллегий научных журналов: “Исследование 
Земли из космоса” (1980-1991 гг.), “Известия 
ВУЗ’ов. Геология и разведка” и “Геотектоника”; 
являлся членом специализированных научных со
ветов ИЛ РАН и МГТРУ. В.М. Моралев воспитал 
ряд учеников, успешно защитивших кандидат
ские диссертации. Научно-производственная дея
тельность В.М. Моралева была отмечена рядом 
государственных наград, в том числе орденом 
“Знак почета”.

Выдающиеся способности В.М. Моралева как 
ученого сочетались с такими его человеческими 
качествами как тактичность и доброжелатель
ность ко всем, кто сталкивался с ним по работе и 
в жизни, а также необыкновенное мужество. Бу
дучи тяжело больным, он до последних дней сво
ей жизни продолжал руководить исследованиями 
аспиранта, активно участвовать в научной жизни 
ИЛ РАН и работе редколлегии журнала “Геотек
тоника”. Ушел из жизни замечательный геолог, 
большой души человек, память о котором навсег
да останется в наших сердцах.

Редколлегия журнала “Геотектоника”
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Исмагилов Д.Ф., Козлов В.Н., Мартиросян В.Н., Терехов А  А .
Строение и особенности формирования плитного чехла в пределах Среднего Каспия 
(по материалам сейсмических исследований)
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Колобов В.Ю., Кулаков И.Ю., Тику нов Ю.В. Глубинное строение 
и геодинамическая эволю ция Тонга-Н овогебридского региона по данным 
сейсмической томографии
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Ломизе М.Г. Н ачальная ф аза субдукции на континентальных окраинах 5 73—88

Лукьянов А.В. Тектонофизика сегодня (к юбилею М.В. Гзовского) 4 94

Миколайчук А.В., Губренко М.В., Богомолов Л.М. Складчатые деформации 
предорогенного пенеплена в новейшей структуре Центрального Тянь-Ш аня 1 36—42
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