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УДК 551.242.51(470.3)

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ИСТОРИЯ И НОВАЯ МОДЕЛЬ ФОРМИРОВАНИЯ
СРЕДНЕРУССКОГО АВЛАКОГЕНА

© 2005 г. Н. П. Чамов
Г еологи чески й  и н ст ит ут  Р А Н , М о ск ва , 1 1 9 0 1 7 , П ы ж евски й  пер ., 7 

Поступила в редакцию 22.12.2003 г.

Результаты полидисциплинарного изучения современного строения Среднерусского авлакогена 
позволяют связать его формирование с крупномасштабным расслоением земной коры (простым 
сдвигом). Предложена теоретическая модель, согласно которой эволюция авлакогена происходила 
от сдвига к сдвиговой зоне с формированием к концу рифея триады парагенетически сопряженных 
структурных форм -  центрального антиклинального поднятия и обрамляющих его компенсацион
ных прогибов. Рост поднятия сопровождался латеральной проградацией и уменьшением глубин 
прогибов, что соответствует закономерностям распределения упругих волн: сокращению амплиту
ды волны с конечной площадью поверхности по мере роста ее длины. Разная величина растяжения 
на противоположных флангах авлакогена предопределила клиновидную форму и вырождение 
структурной триады в юго-западном направлении. В целом тектоническая предыстория и эволюция 
Среднерусского авлакогена определялись относительными перемещениями жестких архейских 
массивов Русской плиты.

ВВЕДЕНИЕ
Среднерусский авлакоген является самой круп

ной и ^ложной системой растяжения, сформиро
ванной в позднем рифее к концу доплитного этапа 
развития Восточно-Европейской платформы.

Представления о развитии этой системы, стро
ении и составе отдельных ее частей разрабатыва
лись многими исследователями [1-4, 6, 7, 10, 13, 
17-21,24,29 и др.]. Тем не менее, анализ научных 
публикаций и материалов многочисленных отче
тов по результатам бурения и геофизических ра
бот показывает, что многие принципиальные во
просы, такие, как время и механизм заложения 
авлакогена, возраст и обстановки накопления 
осадочных толщ, остаются дискуссионными.

В предлагаемой вниманию статье приводятся 
и обсуждаются новые геологические данные, поз
волившие уточнить или пересмотреть некоторые 
из существующих представлений. Эти данные по
лучены в ходе комплексных многолетних иссле
дований Среднерусского авлакогена, включав
ших структурные (по сейсмическим разрезам), 
микроструктурные, изотопные, микропалеонто- 
логические, минералогические и фациальные (по 
керну буровых скважин в кернохранилище 
ФГУП НПЦ “Недра”) исследования.

Анализ и интерпретация полученных данных, 
сопоставление их с результатами сейсмических ис
следований (МОВ ОГТ и КМПВ), картами -  маг
нитных аномалий северо-восточной Евразии [60], 
строения консолидированной земной коры [5] и 
гипсометрической поверхности фундамента [9] 
позволили связать формирование Среднерусско

го авлакогена с крупномасштабными процессами 
горизонтального расслоения земной коры на па
раллельные пластины (простым сдвигом). Модели 
таких процессов весьма детально разработаны для 
ряда областей, прежде всего, территорий так на
зываемого “экстремального растяжения” (Про
винция Бассейнов и Хребтов, Долина Смерти 
и др.), но никогда не применялись для описания 
авлакогенов.

В данной статье на примере Среднерусского 
авлакогена приводится попытка обосновать его 
генетическую связь с процессами простого сдви
га, показать основные закономерности развития 
и дать приблизительные количественные оценки 
формирования этой своеобразной системы.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
И СТРУКТУРА СРЕДНЕРУССКОГО 

АВЛАКОГЕНА
Среднерусский авлакоген является стержне

вой структурой Центральнорусской трансплат
форменной зоны, которая протягивается от 
Предтиманского прогиба на юго-запад в сторону 
Оршанского прогиба и ограничена крупными 
кристаллическими массивами (геоблоками) цоко
ля Русской плиты -  Белорусско-Балтийским и 
Кольско-Карельским с северо-запада, Воронеж
ско-Украинским и Волго-Камским с юга и юго- 
востока (рис. 1). В пределах трансплатформенной 
зоны отмечается наиболее низкое гипсометриче
ское положение поверхности кристаллического 
фундамента, совпадающее с осевой частью зало- 
жившейся в позднем венде Московской синекли-



62°
с.ш.

60°

58°

56°

j:j® \ U  [ М П 5 h
Ю [— шш\ц  S 3  12

Рис. 1. Схема строения Среднерусского авлакогена по поверхности фундамента, по [9]. Н азвания геоблоков приведе
ны по [52]
1 - 3  -  т е к т о н и ч е с к и е  э л е м ен т ы  ф у н д а м е н т а  Р у с с к о й  п л и т ы : 1 -  г е о б л о к и , 2 -  п р о г и б ы , 3  -  Ц е н т р а л ь н о р у с с к а я  т р а н с 
п л а т ф о р м е н н а я  зо н а ; 4 , 5  -  э л е м е н т ы  т р и а д ы  С р е д н е р у с с к о г о  а в л а к о г ен а : 4  -  п о з д н е р и ф е й с к и е  п р о г и б ы , о с а д о ч н ы е  
б а с с е й н ы :  I -  К р е ст ц о в ск и й , II -  М о л о к о в с к и й , III -  К е с ь м и н с к и й , IV -  Л ю б и м с к и й , V -  С о л и г а л и ч с к и й , VI -  К о т л а с 
с к и й , VII -  Т в ер ск о й , VIII -  Д а н и л о в ск и й , IX -  Д м и т р о в ск и й , 5 -  ц ен т р а л ь н о е  а н т и к л и н а л ь н о е  п о д н я т и е , в ы ст у п ы : X -  
Т о р ж о к с к и й , XI -  В о л о г о д с к и й , XII -  П р е х о в с к и й , XIII -  Я у з с к и й ;  6  -  о п е р я ю ш и е  о с а д о ч н ы е  б а с с е й н ы ;  7 -  с к в а ж и н ы :  
1 -  С т а р о -Р у с с к а я , 2 -  К р е ст е ц к и е , 3  -  Б о л о г о е в с к а я , 4  -  Н е л и д о в с к а я , 5 -  Б е л ь с к а я , 6  -  П е с т о в с к а я ,  7 -  М а к с а т и х и н -  
с к а я , 8  -  З у б ц о в с к и е , 9 -  С е в е р о -М о л о к о в с к а я , 10  -  М о л о к о в с к а я - 1 ,11 -  М о л о к о в с к а я - 3 ,12 -  Р е д к и н с к а я , 13 -  Б о е н -  
с к и е ,  14  -  А п р е л е в с к а я , 15 -  К у б е н с к а я , 16 -  П о ш е х о н с к а я , 1 7  -  Р ы б и н ск и е , 18  - У р д о м с к а я ,  1 9  -  Г а в р и л о в о -Я м с к а я ,  
2 0  - П а в л о в о -П о с а д с к а я ,  21 -  П о к р о в ск а я , 22 -  Т о т ь м и н с к а я , 23  -  Л е ж с к а я , 24  -  Д ь я к о н о в с к и е ,  25 -  О р е х о в с к и е ,  26  -  
Л ю б и м с к и е ,  27 -  Д а н и л о в ск и е , 28  -  М а р ь и н с к а я , 29 -  Т а р н о г с к а я , 30  -  Р о с л я т и н с к а я , 31  -  С о л и г а л и ч с к и е ,  3 2  -  Г а л и ч -  
с к а я , 3 3  -  Б о б р о в с к а я , 34 -  Г агар и н ск ая , 3 5  -  К а р н ы ш с к а я , 3 6  -  В ы с о к о в с к а я , 3 7  -  К о т л а с с к а я ,  3 8  -  В е л и к о у с т ю г с к а я ,  
3 9  -  П ы щ у г ск а я ; 8  -  п о л о ж е н и е  г е о л о г и ч е с к и х  п р о ф и л е й , п о к а за н н ы х  на р и с . 2; 9 -  н а п р а в л е н и е  о т н о с и т е л ь н о г о  с м е 
щ е н и я  с т р у к т у р  в п о з д н е м  р и ф ее ; 1 0 ,1 1  -  т е к т о н и ч е с к и е  н а р у ш ен и я : 10 -  п о п е р е ч н ы е , 11 -  з о н а  д и с л о к а ц и й ; 12 -  г р а 
н и ц ы  с т р у к т у р н ы х  э л е м е н т о в  Р у сск о й  п л и т ы

зы. Кора здесь относительно утонена по сравне
нию с другими крупными составляющими элемен
тами Русской плиты и имеет протерозойский 
возраст консолидации. Центральнорусскую транс
платформенную зону интерпретируют как об
ласть растяжения консолидированной коры, ис
пытавшей влияние коллизионных [1, 12] или ак
креционных [5] процессов.

В результате переинтерпретации старых дан
ных КМПВ, проведенной в разные годы Ю.Б. Ко
новальцевым, А.Н. Егоровым, Е.В. Васиной и

другими исследователями, появились доказатель
ства сложного внутреннего строения Централь
норусской зоны. Полученные данные позволили 
говорить о существовании в осевой части Транс
платформенной зоны не одного, а двух субпарал
лельных авлакогенов, разделенных линейным 
горстом северо-восточного простирания, протя
женностью в сотни километров и амплитудой 
поднятия от сотен метров до нескольких киломе
тров. Эти структурные формы хорошо читаются 
на гипсометрической карте поверхности кристал-



Рис. 2 . Б л о к -д и а г р а м м а  и с в о д н ы е  г е о л о г и ч е с к и е  р а з р е з ы  с е в е р о -в о с т о ч н о г о  (а )  и ю г о - з а п а д н о г о  (б )  с т р у к т у р н о -в е 
щ е с т в е н н ы х  к о м п л е к с о в  С р е д н е р у с с к о г о  а в л а к о г е н а . П о л о ж е н и е  р а з р е з о в  см . н а  р и с . 1
1, 2 - т е к т о н и ч е с к и е  э л е м е н т ы  ф у н д а м е н т а :  1 -  в ер х н я я  п л а ст и н а , 2  -  н и ж н я я  п л а ст и н а ; 3 -  т е к т о н и ч е с к и й  м е л а н ж ;  
4 -  п о в е р х н о с т ь  д е т а ч м е н т а ;  5 - 9  -  ф а ц и и :  5  -  п р и р а зл о м н ы х  д еп р е сс и й , 6  -  м е л к о в о д н ы х  о з е р ,  7  -  г л у б о к о в о д н ы х  о з е р ,  
8 -  п р и б о р т о в ы х  ч а с т е й  м е ж г о р н ы х  п р о г и б о в , 9  -  о с е в ы х  ч а ст ей  м е ж г о р н ы х  п р о г и б о в ; 10,11-  а ссо ц и а ц и и  к л а с т о г е н -  
н ы х  а к ц е с с о р н ы х  м и н е р а л о в :  10 -  ф о н о в а я ,  11 -  о б о г а щ е н н а я .э п и д о т о м ; 12 -  э р о з и о н н ы е  гр а н и ц ы . Н а  р а з р е з а х  а л  -  
а л е в р о л и т ,  а р г  -  а р г и л л и т



лического фундамента, составленной с учетом 
новейших геофизических и буровых данных [9]. 
Таким образом, Среднерусский авлакоген пред
ставляет собой триаду сопряженных структур -  
центрального поднятия метаморфических пород 
и обрамляющих его протяженных прогибов, вы
полненных верхнерифейскими неметаморфизо- 
ванными осадочными породами [25-28]. В плане 
авлакоген имеет клиновидную форму: из единой 
отрицательной структуры (северо-восточнее 
г. Котласа) прогибы расходятся в юго-западном 
направлении, образуя северную и южную ветви 
авлакогена (рис. 2, см. рис. 1). Соответственно, 
ширина центрального поднятия возрастает от 
25 км на северо-востоке (восточный фланг Пре- 
ховского выступа и восточное периклинальное 
замыкание Лузской седловины) до 100 км на запа
де (Торжокский выступ). Ширина прогибов так
же возрастает в юго-западном направлении. По
перечными нарушениями прогибы разделены на 
отдельные осадочные бассейны, кулисообразно 
подстраивающие один другой. Днища бассейнов 
(кристаллический фундамент) испытывают зако
номерное ступенчатое погружение в направлении 
с юго-запада на северо-восток. Так, по геофизи
ческим и буровым данным, фундамент в бассей
нах залегает на следующих глубинах: в Крест- 
цовском -  1200-1500 м, в Молоковском и Кесь- 
минском -  3000-3500 м, в Любимском и 
Солигаличском -  4000-4500 м, в Котласском -  
5000-6000 м [2, 5, 9, 25].

Бассейны северной ветви, как правило, шире и 
глубже, нежели южные. В обеих ветвях (в север
ной ветви особенно) бассейны асимметричны и 
ограничены относительно пологими листричес- 
кого типа сбросами с северо-запада и крутыми 
нормальными сбросами с юго-востока. Подошва 
верхневендских отложений, эрозионно срезаю
щих и запечатывающих рифейские структуры 
Среднерусского авлакогена, уверенно выделяет
ся по данным каротажа и получила название “вы
сокоомный горизонт”.

В средней части авлакоген осложнен крупной 
зоной дислокаций, придающей ему сигмоидаль
ную форму (см. рис. 1). Вдоль зоны отмечены ди- 
намометаморфические изменения пород осадоч
ного чехла (например, Кубенская скважина). Зо
на дислокаций выходит далеко за пределы 
Среднерусского авлакогена и прослеживается от 
Токмовского выступа Волго-Камского геоблока 
к Онежским структурам, разделяющим Белорус
ско-Балтийский и Кольско-Карельский геобло
ки. Хотя происхождение и время формирования 
этой зоны неясны, роль ее в развитии и последу
ющих деформациях триады Среднерусского ав
лакогена представляется значительной. Зона дис
локаций служит границей раздела авлакогена на 
два крупных структурно-вещественных комплек
са, которые отличаются морфологическими чер

тами, а также строением разрезов осадочного 
чехла и фундамента (см. рис. 1, врезка). Различия 
структурно-вещественных комплексов подчерки
ваются скоростными свойствами консолидиро
ванной коры под ними. Так, к западу от зоны дис
локаций скорость граничных волн (Vr) по поверх
ности фундамента юго-западного структурно
вещественного компонента на 0.2-0.5 км/с ниже, 
чем к востоку [5].

Юго-западный структурно-вещественный ком
плекс охватывает наиболее широкую часть Сред
нерусского авлакогена, расположенную между 
Оршанской впадиной и зоной дислокаций. Оса
дочный разрез комплекса мощностью до 1500 м 
слагают две терригенные толщи -  нижняя пре
имущественно сероцветная и верхняя красно
цветная. Толщи связаны постепенным переходом 
и образуют единый трансгрессивно-регрессив
ный осадочный цикл (см. рис. 2). В составе юго- 
западного фланга авлакогена выделяются два 
сегмента -  Молоковский и Крестцовский. Назва
ния сегментам Среднерусского авлакогена даны 
по именам главных осадочных бассейнов север
ной ветви авлакогена. При этом подразумевается, 
что каждый сегмент включает полный набор 
структурных элементов триады; например, в 
строении Молоковского сегмента участвуют Мо
локовский и Тверской бассейны, разделенные 
Торжокским выступом (см. рис. 1). Ширина триа
ды нарастает в сторону Крестцовского сегмента, 
однако структурная глубина бассейнов (мощность 
верхнерифейских отложений) сокращается.

Северо-восточный структурно-вещественный 
комплекс приурочен к наиболее узкой части 
Среднерусского авлакогена, расположенной к се
веро-востоку от зоны дислокаций. Бассейны 
здесь структурно и вещественно близки между со
бой и в данной работе рассматриваются как еди
ная совокупность -  Солигаличско-Котласский 
сегмент (см. рис. 1). Мощность осадочного разре
за верхнего рифея достигает (а, возможно, и пре
вышает) 2500 м (см. рис. 2). Несмотря на значи
тельную мощность осадочных пород, красноцвет
ные отложения в этой части авлакогена развиты 
слабо и разрез представлен терригенной преиму
щественно сероцветной толщей трансгрессивно
регрессивного строения. По фациальным призна
кам толща аналогична сероцветным отложениям 
юго-западного комплекса. По этой причине серо
цветные отложения обоих комплексов в дальней
шем рассматриваются как одна толща.

СОСТАВ ПОРОД
СРЕДНЕРУССКОГО АВЛАКОГЕНА

Метаморфические породы, слагающие цент
ральное поднятие авлакогена, представлены в 
различной степени мигматизированными амфи
болитами, мигматитами и бластомилонитами.



Амфиболиты, слагающие основной объем цен
трального поднятия, это преимущественно массив
ные темно-зеленые до черных средне-крупнозер
нистые породы, сложенные кристаллами роговой 
обманки и плагиоклаза. Они, как правило, несут 
явные признаки мигматизации, выраженные 
прежде всего в появлении пойкилобластовых 
структур прорастания кварца в кристаллах рого
вой обманки и плагиоклаза. Характерны новооб
разования рудного минерала (ильменита или ти- 
таномагнетита), апатита, сфена и эпидота. На
блюдаемый состав пород, отсутствие в роговой 
обманке зональности, кайм минерализации, ре
ликтов пироксенов (или других минералов) в 
ядерной части кристаллов позволяют предполо
жить, что амфиболиты образовались по магмати
ческим породам семейства габбро.

Мигматиты и бластомилониты образуют зону 
небольшой мощности (около 350 м) тектоничес
кого меланжа, которая присутствует на склонах 
центрального поднятия и в основании сопряжен
ных с ним прогибов (см. рис. 2, а). Породы текто
нического меланжа несут характерные признаки 
пластического течения. Главной текстурной чер
той меланжа является обволакивание бластомило- 
нитами относительно массивных мигматитовых 
блоков, причем между этими породами наблюда
ются постепенные переходы: гнейсовидные текс
туры затухают (вырождаются) по мере проникно
вения бластомилонитов в глубь массивных пород. 
Характерное для меланжа незакономерное чере
дование составляющих его пород отражено в кер
не многих скважин. Полосчатость в бластомило- 
нитах ориентирована обычно под крутыми (40-75°) 
углами к горизонту и всегда резко несогласно по 
отношению к вышележащим неметаморфизо- 
ванным осадочным толщам. По данным Ю.Б. Ко- 
новальцева (экспедиция № 2 УГГП “Спецгеофи- 
зика”, Эммаус), под многими осадочными бассей
нами авлакогена сейсмическими методами 
выявляется специфический тип коры -  низкоско
ростной (5-5.7 км/с) отчетливо стратифицирован
ный пласт мощностью 300-350 м. Ниже этой зоны 
и на центральном поднятии авлакогена стратифи
кация геофизическими методами не устанавлива
ется, а пластовая скорость возрастает до 6.2 км/с. 
Бурение Северо-Молоковской параметрической 
скважины показало, что этот пласт соответству
ет породам тектонического меланжа.

Мигматиты представлены относительно мас
сивными крупнозернистыми розовато-серыми 
породами с крупными (до 2.5 см) порфиробласта- 
ми микроклина и плагиоклаза. Широкое развитие 
гранобластовых структур основной массы указы
вает на преобладание процессов плавления при их 
образовании. Текстура часто очковая, участками 
полосчатая, сходная с таковой в бластомилони- 
тах. В составе пород преобладают кварц, полевой 
шпат, роговая обманка, биотит и сфен.

Бластомилониты представлены микрополос- 
чатыми темно- и светло-серыми, розоватыми 
крупнозернистыми биотит-амфиболовыми гней
сами гранобластовой и лепидогранобластовой 
структуры. Реликты первичной породы представ
лены порфирокластами измененных калиевых 
полевых шпатов и плагиоклазов, сходных с тако
выми в мигматитах. Породы демонстрируют ха
рактерные признаки механического давления и 
нагревания, что выражается в появлении сланце
ватых и очковых текстур, разрушении крупных 
зерен с образованием мозаичных структур, пере
кристаллизации и обилии катаклазированных зе
рен кварца. В составе породообразующих мине
ралов преобладают кварц, полевой шпат, роговая 
обманка, биотит, эпидот и сфен. Из акцессорных 
минералов наиболее характерны апатит и цир
кон. Среди новообразованных минералов преоб
ладает микроклин, который встречается как в 
порфиробластах, так и в основной массе. Специ
фической и характерной особенностью мине
рального состава бластомилонитов является оби
лие сфена и кристаллического эпидота, развитых 
за счет разрушения амфиболов и входящих в со
став породообразующих минералов.

Сфен обычно присутствует в скоплениях кри
сталлов по периферии амфиболов, но нередко 
представлен и отдельными всегда свежими ром
бовидными кристаллами.

Изотопные исследования цирконов и сфена из 
метаморфических пород тектонического мелан
жа юго-западного фланга авлакогена проведены 
уран-свинцовым методом в лаборатории изотоп
ной геохимии и геохронологии Института геохи
мии и аналитической химии им. В.И. Вернадского 
РАН под руководством д-ра геол.-мин. наук 
Е.В. Бибиковой (аналитики Т.И. Кирнозова и
В.А. Макаров). Результаты определения абсолют
ного возраста метаморфических пород тектониче
ского меланжа, вскрытых Северо-Молоковской 
скважиной, приведены в таблице 1 и на рис. 3.

Изотопный возраст циркона по верхнему пе
ресечению дискордии с конкордией составляет 
2496 ± 9.2 млн. лет. Возрасты сфена различным 
изотопным отношениям конкордантны и состав
ляют 1750 ±10  млн. лет. Соответствие точки из
мерения изотопного состава сфена конкордии 
свидетельствует о том, что он является новообра
зованным минералом, изотопная метка которого 
была сформирована в результате последнего ме
таморфического события. Температура закры
тия U-Pb системы в сфене соответствует 650- 
700°С, что позволяет оценить и температурный 
интервал формирования бластомилонитов.

Сходные результаты получены при изотопных 
исследованиях пород тектонического меланжа 
юго-западного структурно-вещественного ком
плекса, проведенных в лаборатории геохроноло-



Таблица 1. U-Pb изотопные данные для цирконов и сфена из пород тектонического меланжа, вскрытого Севе- 
ро-Молоковской скважиной

№
Размер

фракции, Навеска,
г

Содержание, г/т Изотопный состав РЬ Изотопные отношения 
и возраст, млн. лет

мк и РЬ 20бРЬ/2О4РЬ ^РЬ/^РЬ 20бРЬ/208РЬ 206РЬ/238и 207РЬ/235и 2°7рь/2°6рь

1 циркон
+100

0.0023 97.6 57.34 1600 5.8377 2.994 0.4499 10.1488 2493.2 + 3.1

2 циркон 
-100 + 75

0.0022 102.5 58.32 3125 5.9913 3.099 0.4423 9.9416 2487.3 ± 2.3

3 циркон
-75

0.0021 98.00 53.36 6670 6.0775 3.071 0.4243 9.5236 2484.8 ± 2

4 сфен 0.005 15.93 8.098 112.1 4.381 2.443 0.3121
1750.9

4.6076
1750.7

1750.3 ± 13

П р и м еч ан и е: с ф е н  в ь щ ел ен  и з  б и о т и т -р о г о в о о б м а н к о в ы х  г н е й с о в , с о с т а в л я ю щ и х  м а т р и к с  м е л а н ж а  (п р о б а  С М -2 , о б р а з е ц  3 1 /4 , 
7 0 -8 6 ; и н тер в ал  б у р ен и я : 3 2 3 7 .3 -3 2 4 8 .6  м ). Ц и р к о н  в ы д е л ен  и з  м а с си в н ы х  б л о к о в  м и г м а т и т о в  (п р о б а  С М -3 , о б р а з ц ы  3 2 /1 ,1 2 -2 0 ;  
32 /3 , 4 0 - 5 0 ;  3 2 /4 , 7 0 - 8 6 ;  и н т ер в а л  б у р е н и я  3 2 9 7 - 3 3 0 3  м ).
И з о т о п н ы е  в о зр а с т ы  р а с с ч и т а н ы  п о  п р о г р а м м е  [5 9 ] . О ш и б к и  в U - P b  о т н о ш е н и я х  -  0 .5 % . П о п р а в к а  н а  п р и м е с ь  о б ы к н о в е н 
н о г о  св и н ц а  в в е д е н а  дл я  ц и р к о н о в  н а  в о з р а с т  2 4 5 0  м л н . л е т ,  д л я  с ф е н а  н а  в о з р а с т  1 7 5 0  м л н . л е т  п о  м о д е л и  [6 5 ].

гии и изотопной геохимии Геологического инсти
тута Кольского научного центра РАН (Апатиты) 
под руководством д-ра геол.-мин. наук Т.Б. Бая
новой (табл. 2). В частности, здесь были проана
лизированы породы основного состава (спессар- 
тит) из тонкой (около 15 см) дайки, секущей бла- 
стомилониты и мигматиты тектонического 
меланжа. Проведенный по результатам Sm-Nd 
анализа расчет модельного возраста плагиоклаз- 
роговообманкового лампрофира (спессартита) из 
дайки Северо-Молоковской скважины показал,

206Pb/238U

Рис. 3 . Р е зу л ь т а т ы  о п р е д е л е н и я  а б с о л ю т н о г о  в о з р а с 
т а  м е т а м о р ф и ч е с к и х  п о р о д  ф у н д а м е н т а  М о л о к о в с к о -  
г о  б а с се й н а

что реальный возраст дайки не может быть древ
нее 1 млрд, лет (см. табл. 2).

В бластомилонитах широко развит эпидот. Он 
присутствует в виде идиоморфных (часто зональ
ных) кристаллов, пространственно приурочен
ных к амфиболам или биотиту. Часто округлые 
или сильно корродированные реликты последних 
включены в кристаллы эпидота. В то же время на 
контактах с кварцем и плагиоклазом эпидот име
ет извилистые границы. Такое взаимоотношение 
указывает на порядок кристаллизации: роговая 
обманка + биотит -  эпидот -  кварц + полевой 
шпат. Подобный минеральный парагенезис, в ко
тором эпидот ведет себя как поздний магматичес
кий минерал, установлен в ряде простколлизион- 
ных гранитоидов и получен при эксперименталь
ном плавлении синтетического гранодиорита, что 
позволяет оценить температуру процесса в 680- 
710°С [71].

Как мигматиты, так и бластомилониты по хи
мическому составу относятся к породам гранито- 
идного ряда, связанным с коллизионными процес
сами. На геодинамической диаграмме [36] фигу
ративные точки составов этих пород образуют 
плотное непрерывное облако, вытянутое от поля 2 
(коллизии) к полю 3 (постколлизионного подня
тия). Поскольку внутри облака (на этой и других 
привлекавшихся диаграммах) точки составов пород 
перекрываются и не обнаруживают какого-либо 
тренда в изменении состава при переходе от мигма
титов к бластомилонитам, можно предположить 
изохимический характер приведших к бластомило- 
нитизации процессов динамометаморфизма.

Осадочные породы позднерифейского возрас
та известны только в прогибах триады, где они с 
резким с угловым несогласием налегают на поро
ды тектонического меланжа. Для осадочных по-



Таблица 2. Sm-Nd изотопные данные для пород фундамента, вскрытого Северо-Молоковской скважиной

№ № об Порода

Содержание,
г/т Изотопные отношения Модельный возраст и-РЬ

возраст
циркона

CNd(T)п/п разца
Sm Nd 147Sm/144Nd l43Nd/144Nd CHUR, 

млн. лет
T(DM), 
млн. лет

T(DM-2), 
млн. лет

1 31/2 Бластомилонит 7.371 41.149 0.108280 0.510928 ±11 2932 3194 3280 2500 -5.0
2 32/3 Мигматит 14.159 80.820 0.105910 0.510863 ±7 2964 3215 3322 2500 -5.5
3 31/3 Спессартит 1.918 37.606 0.030837 0.511695 ±15 867 1213 1416 1000 2.8

Примечание: Sm-Nd изотопные исследования выполнены по методике [6]. При расчете величин eNd и модельных возрастов 

T(N°dM) использованы современные значения однородного хондритового резервуара (CHUR) по [55] и деплетированной

мантии (DM) по [53]. При расчете двухстадийных модельных возрастов -  Т ^ М [54, 56] принята среднекоровая величина 

l47Sm/144Nd = 0.12 [66]. Средние значения по стандарту La Jolla: = 0.511833 ± 6 ( N  11) и J Ndl = 0.512074 ± 9 (N 37)

род характерны многочисленные микросбросы. 
Широко проявлены следы тектонического запро
кидывания накопленных отложений, когда па
раллельнослоистые разности пород наклонены 
под некоторыми (до 10-12°) углами к горизонту.

Проведенное А.Ф. Вейсом (ГИН РАН, Моск
ва) изучение объемных форм микрофоссилий из 
пелитовых разностей сероцветных пород на всем 
простирании триады позволило отнести их к по
зднему рифею (каратавию), причем к относи
тельно высоким его горизонтам [27]. Получен
ные данные дополняют и подтверждают выпол
ненные ранее определения Е.Г. Брызгаловой 
(ЯНГР). Изученным пробам свойственно боль
шое количество и разнообразие акритарх с ано
мально высоким содержанием тонкостенных мик
роостатков с выраженными следами бактериаль
ной деструкции, которые обычно рассматриваются 
как остатки эукариотного фитопланктона. Это 
позволяет сделать вывод о достаточно тиховод
ных условиях обитания микроорганизмов в суще
ствовавшем здесь бассейне и его явной специфи
ке по сравнению с эпиконтинентальными мор
скими бассейнами рифея. Характерные для 
протяженных мелководных шельфовых облас
тей колониальные коккоидные микрофоссилии 
полностью отсутствуют в отложениях изученных 
бассейнов. Специфический характер микробио
ты в наиболее глубоководных отложениях Сред
нерусского авлакогена свидетельствует об обо
собленности осадочных бассейнов, приведшей к 
сокращению ареалов обитания. В пользу этого 
свидетельствует и незначительное содержание в 
анализируемых выборках нитчатых форм, трак
туемых чаще всего как про- или эукариотный фи
тобентос [27].

По терригенно-минеральному составу осадоч
ные породы песчаной размерности сходны в серо
цветных и красноцветных отложениях. Песчаники 
полевошпат-кварцевые олигомиктовые и аркозо- 
вые с обломками пород фундамента гравийной

размерности. Общая структурно-вещественная 
незрелость отложений свидетельствует о близос
ти источников кластогенного материала. В раз
ных бассейнах авлакогена отмечаются различия в 
составе глинистого вещества пород. Так, в отло
жениях сероцветной толщи Солигаличского и 
Котласского бассейнов присутствует каолинит, 
тогда как в фациально аналогичных отложениях 
Дмитровского бассейна каолинит отсутствует. 
В отложениях Крестцовского бассейна помимо 
каолинита и слюдисто-гидрослюдистого терриген- 
ного материала присутствует смешаннослойный 
хлорит-смектит, тогда как в отложениях смежно
го с ним Молоковского бассейна преобладает ил- 
лит-смектит. Такое различие в составе глинистых 
минералов в отложениях смежных бассейнов мо
жет быть обусловлено их изолированностью во 
время накопления толщ авлакогена.

В составе тяжелой фракции установлены гра
нат, циркон, эпидот, сфен, апатит, рудные мине
ралы, турмалин и ставролит, что позволяет свя
зать накопление этой ассоциации с размывом по
род кристаллического цоколя Среднерусского 
авлакогена. Выявленная ассоциация очень устой
чива и практически не зависит от положения в 
разрезе или в какой-либо части авлакогена. На 
фоне общего однородного состава тяжелой 
фракции существуют интервалы ее резкого обо
гащения кластогенным эпидотом свежего обли
ка, содержание которого достигает 40-95%. Сле
дует предположить, что во время накопления оса
дочных толщ авлакогена существовал источник 
кластического материала, который с определен
ной закономерностью поставлял в осадки огром
ное (в масштабах тяжелой фракции) количество 
свежего обломочного эпидота. Логично предпо
ложить, что таким источником были рассмотрен
ные выше бластомилониты тектонического ме
ланжа, образованию которых сопутствовало 
широкое развитие кристаллического эпидота. 
Микрозондовый анализ зерен эпидота из осадоч



ных и метаморфических пород показал идентич
ность их химических составов, что подтверждает 
представления об эдафогенной природе класто- 
генного эпидота в сероцветной толще [27].

ФАЦИАЛЬНЫЙ СОСТАВ 
ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

Изучение структурно-текстурных особеннос
тей вскрытых бурением осадочных пород позволи
ло выделить фациальные типы отложений, накоп
ленные под влиянием разных обстановок конти
нентальной седиментации. В составе сероцветной 
толщи установлены три фациальных типа отло
жений.

Фация приразломных депрессий представлена 
обломками метаморфических пород фундамента в 
песчано-глинистом матриксе. Эти пестроцветные 
обвально-оползневые отложения накапливались в 
структурных ловушках обрамления тектоничес
ких уступов. Следует подчеркнуть, что базальные 
олистостромовые отложения присутствуют как 
вдоль всего Среднерусского авлакогена, так и на 
его потенциальном продолжении на территории 
Беларуси. Так, в разрезе Оршанского прогиба 
выделена шеровичская серия, в основании кото
рой залегает пачка гранито-гнейсовых “разва
лов”, не претерпевших никакой транспортировки 
[2, 15, 16]. Значительная пестроцветность отло
жений в Среднерусском авлакогене свидетельст
вует о субаэральной обстановке осадконакопле- 
ния. Мощность этой части рифейского разреза 
составляет: в Беларуси 18.8 м, в Среднерусском 
авлакогене -  11—25 м (Бологоевская и Северо- 
Молоковские скважины).

Фация мелководных озер представлена темно
серыми или бурыми алевритистыми аргиллита
ми, серыми алевролитами и глинистыми песчани
ками, накопившимися в условиях подвижного 
мелководья под влиянием нестабильной динами
ки водной среды. Присутствие бурых окрасок по
род свидетельствует о субаэральной обстановке 
осадконакопления. В сторону осевых частей оса
дочных бассейнов фация сменяется отложениями 
глубоких озер. В прибортовых частях прогибов 
фация соседствуют с грубообломочными отложе
ниями приразломных депрессий. Мощность фа
ции варьирует от 50-360 м в юго-западном струк
турно-вещественном комплексе до 70-490 м в се
веро-восточном комплексе.

Фацию глубоководных озер слагают серые ар
гиллиты и алевролиты с подчиненными прослоя
ми песчаников, накопившиеся в центральных ча
стях водоемов при слабой подвижности водной 
среды, хотя и при участии придонных течений. 
Отсутствие тонко фракционированных глинис
тых осадков гемипелагического или пелагическо
го облика в сочетании с плохой окатанностью и

низкой степенью сортировки обломочного мате
риала свидетельствуют в пользу озерного генези
са этих отложений. Об этом же свидетельствует и 
быстрая их фациальная смена в направлении бор
тов бассейнов алевро-песчаными отложениями 
мелководных озер. В юго-западном структурно
вещественном комплексе мощность пород возра
стает от 120 м в прибортовых до 540 м в централь
ных частях осадочных бассейнов, в северо-вос
точном комплексе она достигает 2 км.

Красноцветная толща, известная только в 
юго-западном комплексе, представлена двумя 
фациальными типами отложений (см. рис. 2, б).

Фация прибортовых частей межгорных про
гибов представлена буро-красными или лилово
бурыми разнозернистыми часто косослоистыми 
гравелистыми песчаниками. Характерны частые 
вариации гранулометрического состава отложе
ний с постепенными переходами между отдель
ными разностями. Грубые отложения характер
ны для подножий склонов (дебризных конусов 
выноса) межгорных прогибов. В тектоническом 
смысле эти породы представляют молассу, накоп
ление которой обычно сопутствует орогеничес- 
ким событиям в тектоническом развитии региона. 
Мощность отложений составляет около 200 м.

Фация осевых частей межгорных прогибов 
сложена красно-бурыми алевритистыми песчани
ками, слюдистыми алевролитами и аргиллитами. 
Генетически отложения достаточно разнообраз
ны; даже в пределах небольших интервалов, оха
рактеризованных керном, наблюдается парагене
зис аллювиальных, волновых и относительно ти
ховодных отложений. Такие условия могли 
возникать в центральных, удаленных от склонов 
частях межгорных прогибов. Смена сезонов и ва
риации интенсивности тектонических процессов 
определяли нестабильность гидродинамического 
режима, приводили к появлению и исчезновению 
мелких озер, временных русел и пойм. Видимая 
мощность отложений достигает 400 м.

ПРЕДПОСЫЛКИ ДЛЯ РЕКОНСТРУКЦИИ 
ТЕКТОНИЧЕСКОЙ ИСТОРИИ РАЗВИТИЯ 

СРЕДНЕРУССКОГО АВЛАКОГЕНА
Обобщая приведенные выше данные, можно 

выделить ряд закономерностей строения Средне
русского авлакогена:

-  приуроченность Среднерусского авлакогена 
к поясу относительно утоненной коры (Цент
ральнорусской трансплатформенной зоне);

-  отсутствие подъема поверхности Мохорови- 
чича под прогибами авлакогена;

-  отсутствие продуктов вулканической и гид
ротермальной деятельности;

-  кулисообразное сочленение осадочных бас
сейнов и их гипсометрически различное положе



ние, характерные для сдвиговых систем растя
жения;

-  существование триады сопряженных струк
турных форм;

-  участие в строении авлакогена метаморфи
ческого основания и неметаморфизованного чехла;

-  наличие широко распространенного тонкого 
пласта динамометаморфизованных пород пере
менного состава (тектонического меланжа), ука
зывающего на существование в прошлом гори
зонтальных движений отдельных частей коры;

-  увеличение глубины бассейнов в сторону се
веро-восточного фланга;

-  асимметричная форма прогибов, образован
ных за счет листрических и планарных сбросов;

-  различия в строении осадочных разрезов на 
разных флангах авлакогена;

-  отсутствие доверхнерифейских осадков на 
территории будущего авлакогена;

-  соответствие химического состава мигмати
тов коллизионным и постколлизионным гранито- 
идам;

-  изохимический характер формирования бла- 
стомилонитов по мигматитам;

-  неодновременность вывода пород тектони
ческого меланжа в область эрозии на разных 
флангах авлакогена;

-  сходные для всего авлакогена обстановки се
диментации и развития палеобиоты;

-  совпадение палеонтологического возраста 
осадочных пород и изотопного возраста дайки 
лампрофиров, указывающее на близость по вре
мени процессов растяжения и заполнения осадка
ми растущего пространства аккомодации;

-  минералогическая замкнутость седимента- 
ционной системы;

-  накопление осадочных пород за счет размы
ва прилегающих кристаллических массивов (в ча
стности, сходство химического состава зерен эпи- 
дота из осадочных и метаморфических пород);

-  отсутствие признаков выветривания в поро
дах тектонического меланжа, залегающего в ос
новании бассейнов;

-  регрессивная (от амфиболитовой к эпидот- 
амфиболитовой фации) направленность мета
морфических преобразований в породах цоколя: 
исходная магматическая порода (габбро?) —► ам
фиболит — ► мигматит по амфиболиту с призна
ками пластического течения —► бластомилонит.

Перечисленные закономерности, касающиеся 
положения Среднерусского авлакогена на Рус
ской плите, его строения и состава пород, близос
ти во времени тектонических и осадочных про
цессов, роли пород центрального поднятия в по
ставке кластики в обрамляющие прогибы, 
позволяют подойти к выбору теоретической мо

дели его формирования. Ранее, при изучении Мо- 
локовско-Торжокско-Тверского сегмента юго- 
западного структурно-вещественного комплекса 
Среднерусского авлакогена, было высказано 
предположение, что его формирование связано с 
крупномасштабными сдвиговыми процессами, 
которые сопровождались хрупким разрушением 
части верхней коры и выводом на поверхность 
глубинных метаморфизованных пород [28]. Для 
оценки степени непротиворечивости этих пред
ставлений и их применимости к авлакогену в це
лом рассмотрим некоторые общие теоретичес
кие вопросы проявления простого сдвига.

ПРОСТОЙ СДВИГ И ЕГО 
ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ СЛЕДСТВИЯ

В широком смысле модель простого сдвига 
(simple shear) описывает субгоризонтальное тек
тоническое расслаивание реологически различ
ных частей земной коры [68-70]. В геодинамиче- 
ских терминах простой сдвиг можно рассматри
вать как движение верхней тектонической 
пластины относительно нижней по изначально 
пологой поверхности внутрикорового срыва. 
С физической точки зрения эта поверхность яв
ляется границей областей хрупких (вверху) и пла
стичных (внизу) деформаций. В геологической 
среде поверхности срыва представляют собой от
носительно маломощные (первые сотни метров) 
тела (в поперечных срезах -  пласты) динамомета
морфизованных пород кровли нижней и подош
вы верхней пластин.

В реализации механизма простого сдвига вы
деляются два последовательных, но разных по 
энергетике и выражению этапа, причем один яв
ляется предпосылкой для другого [58]. В ходе 
первого этапа хрупкое разрушение верхней плас
тины приводит к появлению серии крутопадаю
щих плоских разломов и сопровождается крупно
амплитудными сейсмическими событиями. Этот 
этап отвечает за 30-40% растяжения. Второй 
этап начинается после достижения некоторой 
критической величины разрушения верхней пла
стины, что вызывает нарушение изостатического 
и объемного равновесия. Восстановление равно
весия достигается за счет перераспределения 
масс, в частности, за счет заполнения возникаю
щего зияния вязко-пластичными породами ни
жней пластины. Этот процесс вызывает анти- 
формное воздымание и вывод на поверхность ме
таморфических пород поверхности срыва и 
нижней коры.

Совместное нахождение этих пород в анти
формах, сопряженных с бассейнами со срывом в 
основании, получило название комплекса мета
морфического ядра (metamorphic core complex). 
Проблеме формирования комплексов метамор
фических ядер посвящено огромное количество



публикаций. В России первое крупное обобщение 
по этой проблеме было выполнено Е.В. Скляро
вым с коллегами [23]. В последнее время появля
ется все больше данных о нахождении комплек
сов метаморфических ядер в разных тектоничес
ких областях, в том числе и в бассейнах с корой 
переходного и океанического типов [51].

К настоящему времени многие авторы счита
ют, что комплексы метаморфических ядер за
рождаются в коре, утолщенной за счет коллизи
онных или аккреционных процессов. В областях 
значительного растяжения, таких, как Провин
ция Бассейнов и Хребтов [41] или Эгейская про
винция [63], комплексы метаморфических ядер 
начали развиваться спустя более чем 20 млн. лет 
после прекращения утолщения континентальной 
коры. Это время представляется достаточным 
для термальной релаксации утолщенной коры 
[35, 64]. Релаксация приводит к возникновению 
двухслойной системы, состоящей из 10-20 км 
хрупкой верхней коры и 30-40 км пластичной ни
жней коры, которая может быть частично рас
плавлена.

Утолщенная континентальная кора гравита
ционно нестабильна [48, 61]. Она может нахо
диться в таком состоянии только за счет прило
жения внешних сил. Если граничные условия до
пускают гравитационное растяжение, термально 
ослабленная кора начинает плыть под своим соб
ственным весом, что приводит к крупномасштаб
ному растяжению с образованием рифтогенных 
структур [38].

Такое представление хорошо согласуется со 
строением и историей развития хинтерленда севе
ро-американских Кордильер, где комплексы ме
таморфических ядер формируют синусоидаль
ный по форме пояс поднятых метаморфических 
пород, который протягивается от южной Канады 
до северо-западной Мексики. Растяжение этой 
территории в третичное время и воздымание ком
плексов метаморфических ядер началось за 10- 
30 млн. лет до первоначального контакта между 
Тихоокеанской и Северо-Американской плита
ми, приведшего к заложению и развитию транс
формного сдвигового режима на границе Сан- 
Андреас -  Провинция Бассейнов и Хребтов [34]. 
Следовательно, растяжение произошло после ин
тенсивного стресса и высоких скоростей конвер
генции ларамид, но до прекращения субдукции в 
позднетретичное время [39, 40,47].

Характерным представляется различие време
ни деформаций в разных комплексах метаморфи
ческих ядер [41]. Например, время растяжения на 
равнине Снейк Ривер -  эоцен, тогда как к югу от 
равнины -  олигоцен-миоцен [40]. Растяжение в 
обоих районах совпадает по времени с вулканиче
скими событиями и внедрением мелких плутонов 
[40, 45, 46]. Магматический импульс представля

ется частью сложного узора постларамийской 
вулканической деятельности, которая, в целом, 
мигрировала с эоцена до олигоцена-миоцена в 
юго-восточном направлении [32,42, 57].

В настоящее время под Провинцией Бассейнов 
и Хребтов кора существенно утонена; мощность 
ее составляет 20-30 км. Зная величину современ
ного растяжения, можно оценить мощность коры 
в прошлом, увеличив современную толщину ко
ры на величину, обратно пропорциональную рас
тяжению. Такая работа была выполнена для тер
ритории Провинции Бассейнов и Хребтов [41]. 
Палинспастическая карта для постларамийского 
времени показывает наличие в это время на мес
те современного максимального растяжения 
крупного корового кряжа, который возник в ре
зультате телескопирования коры при аккрецион
ном взаимодействии континентальной и океани
ческой плит. Мощность коры того времени оце
нивается в 50-60 км. Кряж существовал до тех 
пор, пока не произошло снижение упругих 
свойств пород за счет постларамийской магмати
ческой деятельности и не был снижен региональ
ный стресс благодаря снижению скоростей кон
вергенции в конце ларамийского времени [39,47].

Если эти построения верны, то коровый кряж 
должен был морфологически выражаться в палео
рельефе. Ряд наблюдений подтверждает это. Так, 
меловые-раннетретичные (предрифтовые) осад
ки или вулканиты крайне редки в осадочных 
бассейнах хинтерленда северо-американских Кор
дильер, тогда как эрозионные поверхности, непо
средственно предшествовавшие среднетретично
му вулканизму и растяжению, представлены по
всеместно [31,49].

Выходы комплексов метаморфических ядер 
трассируют широко развитые в кордильерском 
хинтерленде тоналиты и гранодиориты мелового- 
третичного возраста. В этих гранитоидах эпидот 
является главным поздним минералом, связанным 
с влиянием частичного плавления. В эксперимен
тах с плавлением синтетического гранодиорита 
эпидот кристаллизовался вместе с биотитом и 
плагиоклазом при давлении 8 кбар в интервале 
600-700°С в зависимости от содержания воды 
[62,71]. Этот интервал является полем стабиль
ности эпидота в магматических условиях. В ходе 
экспериментов был установлен узкий (30°С) тем
пературный интервал сосуществования эпидота и 
роговой обманки при одновременном растворе
нии последней и кристаллизации эпидота.

Было предположено [33], что появление этих 
пород связано с плавлением корней утолщенной 
коры и имеет непосредственное отношение к 
инициации последующего растяжения. О принци
пиально важной роли расплава как внутренней 
неоднородности на границе перехода от хрупкой 
к вязкой коре говорят и результаты аналогового
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Рис, 4. Результаты аналогового моделирования, по [37]: а -  принципиальная схема аналоговой модели; б -  графики 
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кальной неоднородностью

моделирования [37]. В прямоугольную коробку с 
одной подвижной стенкой помещались силикон и 
песок (рис. 4, а). Параметры выбранных компо
нентов соответствовали профилю напряжений в 
природных условиях [43]. Песок (материал Мора- 
Колумба) в этой модели имитировал хрупкий 
слой верхней коры, а силикон (ньютоновская 
жидкость) -  вязкую нижнюю кору (см. рис. 4, б). 
По мере отодвигания подвижной стенки вещест
во начинало растекаться под влиянием собствен
ного веса. В моделях, сложенных только гомоген
ными песком и силиконом, гравитационное рас
текание приводило к появлению монотонной 
системы отдельных блоков, поверхность раздела 
песок-силикон оставалась плоской и никаких ме
стных подъемов вязкого слоя не возникало 
(см. рис. 4, в).

Подобие наблюдаемым в природе структурам 
с комплексами метаморфических ядер было до
стигнуто после введения на границе сред песок- 
силикон третьего компонента, имитирующего 
локальный ослабленный участок. Этот компо
нент имел вязкость 1.2 х 103 Ра • s, что имитировало 
присутствие в коре пластичной, частично расплав
ленной среды гранитного состава (см. рис. 4, а). 
В ходе растяжения крутопадающие (около 60°) 
сбросы, ограничивающие грабены и запрокину
тые блоки, зарождались в зоне хрупких деформа
ций непосредственно над областью нахождения 
пластичной среды. По мере нарастания величины 
растяжения сбросообразование быстро охваты
вало всю область хрупких деформаций, однако 
растяжение концентрировалось в одном из грабе
нов первой генерации. Наблюдалось вращение и 
выполаживание граничного разлома грабена



вплоть до постепенного изгибания этой поверх
ности вверх, что позволяло подниматься куполу 
вязкого слоя (см. рис. 4, г). Эти новые деформа
ции компенсировались листрическими сбросами в 
борту главного бассейна и крутопадающими нор
мальными сбросами, падающими к поверхности 
детачмента, в периферическом бассейне.

Помимо подтверждения представлений о за
рождении комплексов метаморфических ядер в 
присутствии расплава, эксперимент имел и ряд 
других не менее важных следствий. Во-первых, 
эксперимент не учитывал остывания эксгумиро
ванной литосферы, что позволило предположить 
адиабатический характер процесса. Это допуще
ние подтверждается двумя полевыми наблюдения
ми: 1) характерно быстрым подъемом комплексов 
метаморфических ядер [38, 44] и 2) сохранением 
метаморфических изоград в деформированных 
породах вокруг комплекса метаморфического 
ядра [67].

Во-вторых, рост антиформы не сопровождал
ся деформацией подошвы силиконового слоя, что 
соответствует характерному для структур подоб
ного типа субгоризонтальному положению по
верхности Мохоровичича. Образование новых 
структур в изучаемой модели происходило ис
ключительно в результате перераспределения 
постоянных объемов разных по физическим 
свойствам материалов. Понятно, что природные 
процессы всегда оказываются сложнее любого 
эксперимента, однако в данном случае была по
казана достаточность весьма небольшого набора 
факторов и материалов для формирования струк
тур, сходных с таковыми при образовании ком
плексов метаморфических ядер.

В-третьих, эксперимент наглядно продемонст
рировал генетически сопряженное развитие воз
никающих структурных форм: растущей антифор
мы и компенсирующих деформации депрессий.

Существование триады структур -  бассейнов в 
обрамлении антиформы комплекса метаморфи
ческого ядра установлено в последние десятиле
тия в разных тектонических областях. Весьма ха
рактерной представляется раннемиоценовая сис
тема растяжения в центральной части пустыни 
Мохаве США [50].

Обобщая приведенные данные по некоторым 
тектонотипическим областям, можно выделить 
следующие главные предпосылки и следствия ре
ализации простого сдвига:

-  вызванное коллизией или аккрецией форми
рование утолщенной коры;

-  плавление в утолщенной коре, связанное с 
выравниванием вещественной неоднородности;

-  термальная релаксация переработанной ко
ры с возникновением реологически расслоенной 
системы;

-  существование к началу растяжения положи
тельной формы рельефа, обусловившей ненакоп- 
ление осадков и эрозию в течение длительного 
интервала времени;

-  гравитационный характер растяжения (рас
текание) реологически слоистого потенциально 
нестабильного массива утолщенной коры при по
явлении благоприятных условий в сторону от же
стких блоков кратона;

-  зарождение и развитие детачмента на глубине;
-  смещение времени реализации простого 

сдвига по простиранию системы растяжения;
-  формирование характерного ансамбля пара

генетически сопряженных структурных форм, 
включающего метаморфический цоколь и неме- 
таморфизованные породы.

СТАНОВЛЕНИЕ СРЕДНЕРУССКОГО 
АВЛАКОГЕНА ПОД ВЛИЯНИЕМ 

ПРОСТОГО СДВИГА
Приведенные выше модели реализации про

стого сдвига разработаны на геологически моло
дых объектах, связанных прежде всего с аккреци
онными континентальными окраинами, т.е. с об
ластями развития земной коры переходного типа 
и высокими скоростями протекания тектоничес
ких процессов. Реализация простого сдвига на 
континентальной коре, переработанной в резуль
тате взаимодействия жестких элементов кратона, 
может и должна отличаться значительным свое
образием. Реконструируя внутриконтиненталь- 
ные тектонические процессы рифейского време
ни, автор ни в коей мере не пытается отождест
вить их с олигоцен-миоценовым растяжением на 
аккреционных окраинах. Только общее сходство 
структурно-породного ансамбля Среднерусского 
авлакогена с продуктами реализации простого 
сдвига позволяет рассмотреть особенности его 
строения в сопоставлении с хорошо изученными 
структурами тектонотипических областей.

Одним из важнейших признаков развития 
Среднерусского авлакогена под влиянием про
стого сдвига является триада парагенетически со
пряженных структур. Характер тектонических 
нарушений, ограничивающих структурные эле
менты триады, соответствует представлению о 
том, что деформации коры при росте централь
ного поднятия компенсировались появлением об
рамляющих его протяженных прогибов -  ветвей 
Среднерусского авлакогена. При этом лучше 
оформленный и более глубокий (по крайней мере 
в пределах юго-западного структурно-веществен
ного комплекса) прогиб северной ветви авлакоге
на позволяет рассматривать его в качестве облас
ти главного погружения. Выше было показано, 
что при аналоговом моделировании процесса об
ласть главного погружения зарождалась над наи



более пластичной средой и в дальнейшем испы
тывала постоянное погружение по мере развития 
сдвига, формирования антиформы и перифериче
ского бассейна [37]. Полагая, что прогиб южной 
ветви авлакогена является периферическим по 
отношению к области главного проседания, мож
но предположить, что в его сторону происходило 
наибольшее раскрытие триады. Такое допуще
ние хорошо согласуется, во-первых, со строением 
сбросов -  листрических на северо-западе и пла
нарных на юго-востоке, во-вторых, с данными о 
движениях геоблоков цоколя Русской плиты. 
Так, С.Л. Костюченко и Л.Н. Солодилов [12] при
водят данные о смещении на юго-запад Балтий
ского мегаблока (объединяющего выделяемые в 
данной работе Белорусско-Балтийский и Коль- 
ско-Карельский геоблоки) при одновременном 
движении на юго-восток Волго-Уральского (Вол
го-Камского) мегаблока.

Генетическая сопряженность структур авла
когена отчетливо выражена в литолого-минера- 
логических свойствах верхнерифейских осадоч
ных пород. Седиментация происходила в конти
нентальных условиях одновременно на всем 
протяжении авлакогена и сопутствовала заложе
нию и развитию структурно обособленных бас
сейнов. В строении бассейнов значительную роль 
играли тектонические нарушения. Об этом гово
рят резкая фациальная изменчивость и наличие 
фации приразломных депрессий. В сдвиговых си
стемах такие отложения, как правило, приуроче
ны к поперечным нарушениям, вдоль которых в 
бассейн проникают и быстро разгружают пере
носимый материал временные или постоянные 
водотоки. Идентичность состава осадочных по
род в обоих прогибах авлакогена, безусловно, 
указывает на их формирование за счет единого 
источника, которым, в первую очередь, являлись 
породы центрального поднятия триады.

Участие в строении авлакогена метаморфизо- 
ванного цоколя и неметаморфизованного осадоч
ного чехла соответствует сценарию развития 
простого сдвига по кордильерскому типу. Струк
турно-вещественной границей метаморфических 
пород нижней тектонической пластины и не за
тронутых процессами метаморфизма пород оса
дочного выполнения прогибов служат породы 
тектонического меланжа, которые являются так
же и вещественным выражением зоны срыва в 
Среднерусском авлакогене. Об этом свидетельст
вуют положение тектонического меланжа в 
структуре авлакогена, макро- и микротекстуры, 
вещественный состав и минеральные парагенези
сы. Современное положение избежавших размы
ва фрагментов тектонического меланжа позволя
ет реконструировать характерную для комплек
сов метаморфических ядер полого изогнутую 
кверху поверхность. Из-за характерной клино
видной формы авлакогена эта поверхность имеет

вид конуса, ориентированного по простиранию 
авлакогена с вершиной на его северо-восточном 
фланге. По простиранию авлакогена тектоничес
кий меланж несколько варьирует по составу, что, 
вероятно, вызвано изначальными различиями 
подвергнутых динамометаморфизму пород.

Выше была показана сопоставимость термо
барических условий формирования пород текто
нического меланжа Среднерусского авлакогена и 
кордильерских гранитоидов. Параметры экспе
риментального плавления и характерные темпе
ратурные рамки формирования наблюдаемых 
минеральных парагенезов соответствуют услови
ям границы верхней и средней коры, т.е. глуби
нам около 10-15 км. Как уже отмечалось, при 
простом сдвиге эти глубины являются характер
ным уровнем заложения срывов.

Комплекс рассмотренных структурных, стра
тиграфических, литологических и минералогичес
ких данных позволяет предположить, что на месте 
современного положения Среднерусского авлако
гена в допозднерифейское время существовала 
крупная положительная форма рельефа. Так, во- 
первых, в прогибах авлакогена отложения древ
нее верхнерифейских отсутствуют. Осадочные 
отложения верхнего рифея эрозионно с угловым 
несогласием налегают на метаморфические по
роды. Как было показано выше, наличие страти
графических перерывов и широкое развитие эро
зионных поверхностей являются характерными 
(если не обязательными) признаками развития 
области растяжения в преддверии вывода ком
плекса метаморфического ядра.

Отсутствие реликтов или продуктов размыва 
кор выветривания указывает на то, что на месте 
заложения будущего авлакогена находилась по
стоянно растущая форма рельефа. Рост этой 
формы, по всей видимости, отражает процесс 
тектонической эрозии верхней тектонической 
пластины в допозднерифейское время. В таком 
случае продукты размыва верхней пластины 
должны были сноситься в обрамляющие подня
тие области. Действительно, мощные доверхне- 
рифейские осадочные толщи присутствуют в 
структурах непосредственного обрамления Сред
нерусского авлакогена -  ранне(?)-среднерифей- 
ских Мезенских структурах растяжения и Подмос
ковном авлакогене. Недавние специальные мине
ралого-петрографические исследования показали, 
что средне-верхнерифейские пестроцветные гли
нисто-алеврито-песчаные аркозовые толщи Под
московного грабена могли накопиться в резуль
тате размыва кристаллических пород антифор
мы, на месте которой и зал ожил ся Среднерусский 
авлакоген [11, 22].

Во-вторых, несмотря на разнообразие обста
новок осадконакопления, существовавших на фо
не становления Среднерусского авлакогена в по



зднем рифее, кластогенный состав породообразу
ющих и акцессорных минералов оставался 
постоянным во всех осадочных толщах, выполня
ющих его прогибы. Такое постоянство говорит о 
неизменности источников обломочного материа
ла. Накопление осадков в прогибах авлакогена 
было связано с первым циклом седиментации, т.е. 
с разрушением магматических и метаморфичес
ких пород. Особенно важную роль сыграло раз
рушение пород тектонического меланжа. Клас
тогенный состав осадочных пород авлакогена не 
изменился даже во время накопления красноцвет
ной толщи, когда возросла роль процессов пере- 
отложения (рециклирования) осадочных пород. 
Такие условия могли возникнуть только в замкну
той седиментационной системе, где даже процессы 
переотложения носили внутриформационный ха
рактер. Характерное для областей крупномас
штабного растяжения гипсометрически высокое 
положение области заложения Среднерусского 
авлакогена хорошо объясняет отсутствие влия
ния внешних по отношению к ней источников 
кластики на формирование петрофонда верхне- 
рифейских осадков.

В-третьих, фациальный облик отложений сви
детельствует о существовании в прошлом полу- 
изолированных озер и межгорных долин, что со
гласуется с представлением о замкнутом и подня
том положении области растяжения. В случае 
гипсометрически низкого положения рассматри
ваемой территории следовало бы ожидать пло
щадного распространения морских или прибреж
но-морских фаций, которые в пределах авлакоге
на не установлены.

В рассмотренных выше примерах тектоничес
кой предыстории Провинции Бассейнов и Хреб
тов было показано, что растяжению этой области 
предшествовало утолщение коры. Структурным 
выражением данного события стал коровый 
кряж -  заметная в рельефе область гравитацион
но нестабильной коры. Участие в формировании 
пород фундамента Среднерусского авлакогена 
коллизионных гранитоидов и приуроченность са
мого авлакогена к наиболее тонкой для Русской 
плиты коре представляются весьма убедительны
ми аргументами в пользу существования в средне- 
позднерифейское время крупного корового кря
жа на территории, занимаемой в настоящее время 
Центральнорусской трансплатформенной зоной. 
Интересным следствием описанного выше сход
ства составов мигматитов и бластомилонитов 
тектонического меланжа является вывод об изо- 
химическом характере процесса бластомилони- 
тизации. Такие условия свидетельствуют о замк
нутости метаморфической системы, которая мог
ла возникнуть только в случае изолированности 
внутрикоровых процессов преобразования веще
ства от влияния мантийных расплавов. Наиболее 
вероятной областью существования этой систе

мы могла стать граница раздела двух тектоничес
ких пластин, т.е. уровень раздела верхней и сред
ней коры, что согласуется с данными анализа па
рагенезисов метаморфических ассоциаций.

Еще одним важным свидетельством сходства 
развития Среднерусского авлакогена с областями 
крупномасштабного проявления простого сдвига 
являются признаки проявления двух этапов рас
тяжения, которые являются характерной чертой 
утонения континентальной коры [14, 58].

В пределах Среднерусского авлакогена два 
этапа растяжения наглядно запечатлены в строе
нии осадочных толщ юго-западного структурно
вещественного комплекса, где наблюдается быс
трый, но стратиграфически согласный переход от 
пестроцветных к красноцветным отложениям 
(см. рис. 2). Регрессивное изменение разреза, об
разно называемое в западной литературе перехо
дом от флиша к молассе [30], отражает обмеление 
бассейнов, связанное, как и большинство осадоч
ных событий, с тектоническими реорганизациями 
структуры. На сейсмических профилях, проходя
щих вкрест простирания авлакогена, видно, что 
толщи красноцветных отложений почти вдвое 
перекрывают по ширине толщи сероцветных от
ложений. Исходя из этого, можно сделать вывод 
о том, что интенсивность второго (более позднего) 
этапа растяжения превосходила интенсивность на
чального этапа. Это согласуется с представлением 
о большем масштабе процесса на заключительном 
этапе растяжения континентальной коры [58].

Отчетливые различия в ширине и мощности 
сероцветных толщ, выполняющих бассейны двух 
структурно-вещественных комплексов, свиде
тельствуют о различной истории их формирова
ния. Несмотря на сходный фациальный состав, 
сероцветные породы юго-западного комплекса 
имеют сравнительно небольшую (до 750 м) мощ
ность, тогда как в северо-восточном комплексе 
их мощность возрастает почти втрое. Такое раз
личие может отражать разные скорости погру
жения бассейнов и разную продолжительность 
седиментации на разных флангах. О некотором 
отличии геодинамических условий, а, следова
тельно, и вероятной разнице в скоростях разви
тия структур, свидетельствует и картируемая по 
сероцветным породам ширина бассейнов юго-за
падного фланга. Это позволяет предположить, 
что растягивающая составляющая на этом флан
ге была более значимой уже и в период накопле
ния сероцветных отложений.

Другой принципиально важной особенностью 
разрезов юго-западного структурно-веществен
ного комплекса является присутствие в их верх
них частях мощных красноцветных толщ, кото
рые не характерны для разрезов северо-восточ
ного комплекса. Различия в строении разрезов 
могло быть обусловлено либо разными условия



ми накопления осадков в разных частях авлакоге- 
на, либо постседиментационным размывом крас
ноцветных пород на северо-востоке авлакогена. 
В последнем случае следует предположить, что 
северо-восточная часть авлакогена испытала 
поднятие, например, в ходе пред вендской реорга
низации структурного плана территории. Однако 
подобное допущение вряд ли можно считать пра
вомочным. Во-первых, северо-восточная часть 
авлакогена расположена в той части Русской пли
ты, которая испытала наибольшее погружение в 
пострифейское время. Во-вторых, крайне трудно 
представить избирательный размыв именно крас
ноцветной части разреза при сохранении в нем 
всех сероцветных отложений, превосходящих по 
мощности, но фациально идентичных таковым в 
юго-западном комплексе.

Почти вдвое большая по сравнению с серо
цветными ширина распространения красноцвет
ных отложений на юго-западе авлакогена свиде
тельствует о более интенсивном характере растя
жения на этом фланге, тогда как на другом 
фланге продолжали накапливаться сероцветные 
толщи. То есть существовавший с начала поздне
го рифея режим транстенсии на территории 
трансплатформенной зоны в определенный пери
од заметно активизировался на юго-западном 
фланге развивающейся системы растяжения. 
Причину этому логично связать с разной величи
ной расхождения обрамляющих Центральнорус
скую трансплатформенную зону геоблоков: юж
ных Белорусско-Балтийского и Воронежско-Ук
раинского и северных Кольско-Карельского и 
Волжско-Камского (см. рис. 1). Мозаичное строе
ние цоколя Русской плиты, различные размеры, 
свойства и положение геоблоков по отношению к 
границам должны были вызвать кинематически 
разные реакции в протерозойской коре объеди
няющей их трансплатформенной зоны.

Несмотря на многие черты сходства с процес
сами развития комплексов метаморфических 
ядер, позднерифейский структурно-породный ан
самбль Среднерусского авлакогена обнаружива
ет и существенные отличия.

Во-первых, в настоящее время отсутствуют 
достоверные данные о смещении во времени со
бытий вывода горстов центрального поднятия по 
простиранию авлакогена. Выше было показано 
характерное различие (до 50 млн. лет) времени 
деформаций в разных частях по простиранию по
яса комплексов метаморфических ядер в северо
американском хинтерленде [41]. Предполагая 
сходство механизма формирования Среднерус
ского авлакогена с таковым в тектонотипической 
области, следовало бы ожидать соответствия и в 
данном параметре развития этих территорий. 
К сожалению, современные возможности пале

онтологических методов датирования рифейских 
событий ограничены и не позволяют сопоставить 
возрастные характеристики осадочных толщ в 
столь узком временном интервале рифейского 
времени. В то же время структурные, фациаль
ные и минералогические признаки указывают на 
неодновременность вывода пород тектоническо
го меланжа в область эрозии в разных частях ав
лакогена. Более того, можно достаточно уверен
но говорить о смещении волны коровых дефор
маций в юго-западном направлении, т.е. в сторону 
максимального раскрытия авлакогена. Процесс 
этот полностью контролировался относительны
ми движениями геоблоков Русской плиты. Воз
можно, что это структурно-породное смещение в 
пределах авлакогена и отражает сходство с рас
крытием кордильерского хинтерленда. Это сход
ство, по-видимому, отражено и в омоложении 
возрастов даек в северо-восточном направлении. 
Зная возраст даек в Крестцовском (1.245- 
1.345 млрд, лет [8]) и Молоковском (1 млрд, лет) 
бассейнах и учитывая максимальное раскрытие 
Среднерусского авлакогена на юго-западе, мож
но предположить и смещение растяжения во вре
мени. Если это так, то возраст вскрытых Бобров
ской скважиной габбро-диабазов может оказать
ся менее 1 млрд. лет.

Во-вторых, существует проблема сопоставле
ния длительности развития Среднерусского авла
когена и областей развития комплексов метамор
фических ядер. Как следует из изложенных выше 
примеров, средняя скорость вывода комплекса 
метаморфических ядер после завершения колли
зионного события составляет первые десятки 
миллионов лет (10-50 млн. лет). Если это время 
является характерным для рассматриваемых про
цессов (что, в принципе, никем и нигде не доказа
но), то воздымание центрального элемента триа
ды Среднерусского авлакогена должно было про
изойти не позднее 0.05 млрд, лет после вызванной 
коллизией мигматизации (возраст мигматитов по 
циркону соответствует 2.5 млрд. лет). В строении 
авлакогена это событие не отражено. Изохими
чески образованные по коллизионным мигмати
там бластомилониты имеют изотопный (по сфе- 
ну) возраст в 1.75 млрд. лет. Учитывая структур
но-текстурные и петрологические свойства этих 
пород, со временем их образования можно свя
зать относительное смещение верхней и нижних 
тектонических пластин, приведшее к формирова
нию пород тектонического меланжа на уровне 
глубинного срыва. Вывод меланжа на поверх
ность и появление триады авлакогена следует 
связать с процессами растяжения (внедрением да
ек) и началом накопления осадков в прогибах.

Зная, что по расчетам Т.Б. Баяновой, реаль
ный возраст дайки, вскрытой Северо-Молоков-



ской скважиной, не может быть древнее 1 млрд, 
лет (см. табл. 2), можно определить верхний вре
менной рубеж начавшегося растяжения. Учиты
вая, что дайка не затрагивает осадочные породы, 
следует предположить, что седиментация в про
гибах авлакогена началась позднее, то есть менее 
1 млрд, лет тому назад. Такое предположение со
гласуется с полученными при анализе микрофосси- 
лий выводами о принадлежности изученных мор- 
фотипов относительно высоким горизонтам верх
него рифея [27]. Следовательно, и заложение 
бассейнов (по крайней мере, Молоковского сегмен
та триады) произошло менее чем 1 млрд, лет назад.

Таким образом, временные интервалы основ
ных тектонических событий в развитии авлакоге
на намного превышают характерные временные 
интервалы постколлизионного развития струк
тур растяжения хинтерленда северо-американ
ских Кордильер. В то же время отмеченные разли
чия во временных интервалах протекания геодина
мически сходных процессов представляются 
допустимыми в силу принципиального различия 
сопоставляемых территорий. Действительно, хин- 
терленд северо-американских Кордильер сформи
ровался на коре переходного типа, где континен
тальная кора до этого не существовала. Напротив, 
Центральнорусская трансплатформенная зона, 
вмещающая в себя Среднерусский авлакоген, 
приурочена к центральной (осевой) части Рус
ской плиты, где вряд ли имели место аккрецион
ные процессы, характерные для западной окраи
ны Северо-Американского континента в эоцене- 
олигоцене.

Возможность растяжения коры зависит не от 
тектонической предыстории ее развития, а от 
благоприятных для растяжения условий на мо
мент раскрытия этой области. Так, гравитацион
ное растекание переутолщенной коры началось в 
северо-американском хинтерленде после завер
шения фазы интенсивной аккреции. При этом в 
ряде работ, посвященных истории этого процес
са, указывается, что растяжение имело односто
ронний характер и происходило в сторону океана, 
поскольку с континентальной стороны область 
гравитационно нестабильной коры была ограни
чена жестким континентальным блоком плато 
Колорадо [64]. Возможность раскрытия Средне
русского авлакогена полностью определялась от
носительными перемещениями жестких блоков 
Русской плиты. Естественными следствиями раз
личия граничных условий в тектонически разных 
областях представляются своеобразие темпов 
формирования и облика конечных структур. Соб
ственно формирование авлакогена не имеет от
ношения к постколлизионному распаду корового 
кряжа, а связано с более поздними “холодными” 
кинематическими перестройками в континен
тальной коре. Общность с кордильерской текто

никой состоит в сходности самого механизма ре
организации коры -  проявлении простого сдвига. 
Возможно, что Среднерусский авлакоген являет
ся позднерифейским внутрикратонным тектоно- 
типом этого механизма.

Суммируя изложенные выше данные, можно 
представить внутриплитный сценарий подготов
ки и реализации крупномасштабного расслоения 
земной коры.

В ходе коллизии геоблоков цоколя Русской 
плиты сформировался выраженный в рельефе 
коровый кряж, располагавшийся на месте совре
менной трансплатформенной зоны (рис. 5, а). 
Аномальные свойства коры привели к ее плавле
нию и мигматизации с последующей термальной 
релаксацией и расслоением вещества коры на 
верхнюю (хрупкую) и нижнюю (более пластич
ную) части. В итоге этих процессов сформировал
ся реологически расслоенный комплекс пород из
быточно утолщенной коры, в котором могли 
(и должны были) создаться предпосылки для реа
лизации простого сдвига.

Условия для распада кряжа с образованием на 
границе верхней и средней коры бластомилонитов 
по постколлизионным мигматитам сложились 
около 1.75 млрд, лет назад. Начавшееся растяже
ние привело к тектонической эрозии верхней пла
стины и, вероятно, некоторому воздыманию по
верхности детачмента (см. рис. 5, б). В то же время 
доминировавший режим транспрессии, связанный 
с наличием в обрамлении кряжа жестких геобло
ков, не допустил быстрого гравитационного расте
кания неравновесной системы корового кряжа.

Переход системы растяжения к транстенсив- 
ному режиму произошел около 1.3-1 млрд. лет. 
В это время началось преобразование примитив
ной сдвиговой системы в раскрывавшуюся на 
юго-запад сдвиговую зону значительной ширины. 
Тектоническая эрозия части верхней тектоничес
кой пластины привела к поступлению наиболее 
пластичных мигматизированных пород нижней 
коры в образуемое зияние. Деформация в связи с 
ростом антиформы и ее компенсация прогибами 
обрамления привели к зарождению триады со
пряженных структур (см. рис. 5, в).

Последующая преимущественная транстенсия 
на юго-западном фланге системы растяжения вы
звала перемещение в эту область большего объе
ма метаморфических пород. Прогрессивное по
гружение северо-восточного фланга авлакогена 
могло быть вызвано оттоком нижнекорового ма
териала на юго-запад -  в сторону максимального 
раскрытия триады.

Различия палеотектонических режимов на
глядно отражены в сечениях разных флангов со
временной структуры авлакогена (см. рис. 5, г). 
Рост центрального поднятия сопровождался
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тории и формирования авлакогена: а -  коллизия геоблоков Русской плиты, образование корового кряжа, внутрико- 
ровое плавление, б -  термальная релаксация, начало распада кряжа, появление детачмента, в -  развитие сдвиговой 
зоны, оформление структурной триады авлакогена; г -  наблюдаемые различия поперечных сечений на разных флан
гах триады; д -  схема изменения амплитуд деформаций по простиранию авлакогена
1 -  архейские геоблоки Русской плиты; 2,3 -  тектонические пластины: 2 -  верхняя, 3 -  нижняя; 4 -  область внутрикоро- 
вого плавления и мигматизации; 5 -  поперечные сечения авлакогена; 6 -  направления движений тектонических пластин

уничтожением существовавших структурных 
форм и латеральной проградацией бассейнов 
вслед за растущим пространством аккомодации. 
По мере расширения бассейны становились мель
че, что соответствует закономерностям распреде
ления упругих волн: сокращению амплитуды вол
ны с конечной площадью поверхности по мере 
роста ее длины (см. рис. 5, д). Эта закономерность 
проявлена в вырождении прогибов авлакогена в 
юго-западном направлении.

Логика приведенной модели и строение систем 
растяжения на территории Беларуси позволяют 
предположить, что структуры Среднерусского 
авлакогена протягиваются на запад, где, возмож
но, представлены Витебским (северным) и Моги
левским (южным) прогибами, разделенными 
Центральнооршанским горстом. Действительно, 
здесь отмечаются уменьшение глубин прогибов в 
западном направлении, структурная и седимента- 
ционная сопряженность прогибов и центрального 
поднятия, асимметрия бассейнов [15, 16, 18].

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Сопоставление строения Среднерусского ав

лакогена с характером реализации простого сдви
га в тектонотипических областях указывает на 
связь его формирования с крупномасштабным 
расслоением земной коры

Эволюция авлакогена происходила от сдвига к 
сдвиговой зоне с формированием к концу рифея 
триады парагенетически сопряженных структур
ных форм -  центрального антиклинального подня
тия и обрамляющих его компенсационных проги
бов. Рост поднятия сопровождался латеральной 
проградацией и уменьшением глубин прогибов, 
что соответствует закономерностям распределе
ния упругих волн. Разная величина растяжения на 
противоположных флангах авлакогена предо
пределила клиновидную форму и вырождение 
структурной триады в юго-западном направле
нии. Главную роль в становлении Среднерусского 
авлакогена играли относительные перемещения 
жестких архейских массивов Русской плиты.
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Abstract—As follows from multidisciplinary analysis of the present-day structure of the Mid-Russian Aula
cogen, its formation was related to large-scale crustal delamination (simple shear). The proposed theoretical 
model implies that the aulacogen evolved from a particular shear to a shear zone with development by the Late 
Riphean of a triad of paragenetically associated structural features, including a central anticlinal uplift and its 
adjoining compensation troughs. The uplift was accompanied by the lateral progradation and shallowing of the 
troughs in compliance with the elastic-wave propagation mechanism, leading to a decrease in the wave ampli
tude at a finite surface area with an increase in the wavelength. The difference extension on the opposite flanks 
of the aulacogen accounts for its wedged shape and the southwestward degradation of the structural triad. As a 
whole, the tectonic prehistory and evolution of the Mid-Russian Aulacogen were guided by relative displace
ments of rigid Archean massifs beneath the Russian Platform.
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Анализ динамических параметров очагов землетрясений позволил выделить в литосфере Байкаль
ского региона протяженные зоны максимумов структурно-силовых неоднородностей, хорошо кор
респондирующиеся с ареалом вулканической деятельности. Границы зон соответствуют границам 
областей дифференцированных по структуре и вещественному составу неоднородностей литосфе
ры. В пределах зон формируется неустойчивое в пространстве и времени напряженно-деформиро
ванное состояние литосферы и локализуются “особые точки”, в которых начался процесс преобра
зования поля напряжений при геодинамической активизации в конце 1970-х гг.

ВВЕДЕНИЕ
Поскольку пространственное расположение 

сейсмоопасных зон обусловлено в основном на
пряженно-деформированным состоянием лито
сферы и тенденцией действия тектонических сил 
в регионе, то при выяснении закономерностей 
сейсмического процесса в каком-либо сейсмоак
тивном регионе важнейшее значение имеет пони
мание его глубинного строения и современной 
геодинамической ситуации. Субширотная направ
ленность современной деструкции литосферы 
характерна для юго-западного и северо-восточ
ного флангов Байкальского региона [40]. В цент
ральной части Байкальской рифтовой зоны 
(БРЗ) доминируют северо-восточные направле
ния активных разломных структур. Особенности 
пространственного расположения деструктивных 
элементов литосферы в Байкальском регионе на
ходят отражение в различных характеристиках 
сейсмичности региона -  в эпицентральном поле, в 
распределении сейсмических моментов и сбро
шенных напряжений [5, 13, 47, 48, 53], а также в 
напряженно-деформированном состоянии зем
ной коры [15, 30, 37, 44, 45, 52, 54]. Эпицентраль- 
ное поле в БРЗ формируется преимущественно в 
виде полос, ориентированных вдоль рифтовых 
структур (рис. 1). За пределами рифтовой зоны 
наблюдается рассеянная сейсмичность. Изучение 
пространственно-временного распределения зем
летрясений показало, что в БРЗ происходила по
очередная смена ослабления и усиления сейсмич
ности, а толчки с магнитудой MLH > 2.5 регистри
руются без пропусков с середины 60-х гг. 
Локальные группы высокой концентрации эпи
центров землетрясений часто формируются аф
тершоками или роевыми толчками.

Центральная часть БРЗ характеризуется рез
ким изменением мощности литосферы и боль

шим количеством разломов [31]. Сейсмофокаль- 
ный слой земной коры в центральной части риф
товой зоны деформирован сильнее, чем на 
флангах и окраинах, а максимальная деструкция 
среды обнаружена в пределах Южно-Байкаль
ской впадины [18]. По мнению Н.А. Логачева [49], 
этот район является самым ранним элементом 
Байкальской рифтовой системы, ее историчес
ким ядром, от которого шло разрастание системы 
на северо-восток и юго-запад. Наименьшие де
формации земной коры наблюдаются на юго-за
падном фланге региона [21].

Южнее БРЗ в Монголии преобладающим ти
пом активного разломообразования является 
сдвиг, правосторонний по плоскостям, ориенти
рованным от севера до северо-запада, и левосто
ронний по разломам, направленным на запад или 
запад-северо-запад [32]. Довольно однородное 
поле напряжений может быть представлено севе- 
ро-восток-юго-западным сжатием и северо-за- 
пад-юго-восточным растяжением [55]. Направ
ленность сжатия объясняется схождением Индии 
с Евразией. Напряженно-деформированное со
стояние литосферы в Южном Прибайкалье и Се
верной Монголии формируется в основном под 
влиянием двух процессов [27] -  трансформации 
аномальной мантии под областями Хангая, Хуб- 
сугула и Байкала [6,46] и коллизии между Индией 
и Евразией [51]. Современная геодинамика по
граничной области взаимодействия этих двух 
грандиозных природных явлений представляет 
огромный интерес. Д. Дозер [44] выделила Тун- 
кинский район Южного Прибайкалья как наибо
лее нестабильный участок юго-западного фланга 
Байкальского рифта, в котором могут наблю
даться быстрые изменения поля напряжений. Ис
следование сейсмических моментов землетрясе
ний юго-западного фланга Байкальского региона
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Рис. 1. Карта эпицентров землетрясений Байкальского региона
1 -  разломы; 2 -  озера; 3 -  впадины; 4 -  покровы и потоки неоген-четвертичных базальтов [9]; 5 -  эпицентры сильных землетрясений с 6.0 (до 1960 г )• 6 -  
эпицентры землетрясений с энергетическим классом Кр8-17 (1960-1999 гг.)
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показало, что очень быстрое изменение поля на
пряжений произошло в этом районе в 1979-1981 гг.
[13]. На быструю смену доминирующих в этом 
регионе типов сейсмотектонического деформи
рования среды указано в [29].

Восточнее БРЗ расположена Олекмо-Стано- 
вая сейсмическая зона, тяготеющая к Южной 
Якутии и Северному Приморью и отличающаяся 
от БРЗ как по характеристикам сейсмического 
режима, так и по геодинамическим условиям 
формирования структур земной коры [7]. Часто
та сейсмических событий примерно в 4 раза ниже, 
чем в БРЗ, а эпицентры толчков (в том числе и 
крупных землетрясений) тяготеют к горным 
складчатым сооружениям, иногда локализуясь 
около бортов мезозойских впадин [8]. Система 
местных разрывных нарушений имеет сложный 
рисунок в виде сетки разломов субширотного, се
веро-восточного и северо-западного простира
ний. Их кинематика соответствует сдвигам, на
двигам и взбросам при практически полном от
сутствии сбросов.

Следует отметить, что в формировании пред
ставлений о напряженно-деформированном со
стоянии литосферы Байкальского региона по 
данным о механизмах очагов главную роль игра
ли отдельные сильные землетрясения, и вопрос о 
степени соответствия напряженно-деформиро
ванного состояния и энергетического класса КР 
порождаемых им землетрясений не вполне ясен.
В.И. Мельникова отмечает, что механизмы оча
гов единичных, даже достаточно сильных земле
трясений, не дают объективной оценки напря
женно-деформированного состояния литосферы 
региона [29]. Д. Дозер указывает на различие в 
ориентации главных напряжений, полученных 
при обработке слабых толчков и землетрясений с 
магнитудой М > 4.5. На юго-западном фланге 
БРЗ слабые землетрясения чаще имели сбросо
вый механизм (49%), чем сильные (22%) [44]. На 
северо-восточном фланге БРЗ около 80% толч
ков с М < 4.5 имели сбросовый механизм и 13% -  
сбросо-сдвиговый. Среди землетрясений с М > 4.5 
только около 45% имели сбросовый тип подвиж
ки, 25% -  сбросо-сдвиговый и 28% -  сдвиговый 
механизм [45]. По мнению Д. Дозер, одной из воз
можных причин такой диспропорции может быть 
то, что слабые сейсмические события отражают 
разрывообразования вдоль новых разломов, фор
мирующихся современным полем напряжений, а 
более сильные землетрясения происходят на раз
ломах, простирающихся несогласно с ориентаци
ей современного поля напряжений растяжения.

Землетрясение, как явление импульсного раз
рушения горных пород, происходящее в поле на
пряжений и деформаций, несет информацию о 
напряженно-деформированном состоянии сейс- 
мофокальной среды в момент высвобождения

сейсмической энергии. От этого состояния зави
сят физические процессы при землетрясении, ко
торые характеризуются динамическими парамет
рами очага. Наиболее полное описание вклада 
сейсмичности в тектоническую деформацию 
предлагает модель сейсмического течения гор
ных масс [35]. Средний тензор скорости деформа
ции за счет сейсмического течения горных масс 
пропорционален сумме тензоров сейсмических 
моментов [24]. Средние радиусы дислокации ха
рактеризуют напряженно-деформированное со
стояние среды и длину разрыва. Сейсмический 
момент и длина разрыва зависят от типа подвиж
ки в очаге [23,43, 50]. Таким образом, исследова
ние пространственно-временных вариаций дина
мических параметров очагов землетрясений дает 
возможность мониторинга напряженно-дефор
мированного состояния литосферы.

Основной целью настоящей работы является 
исследование особенностей современных геодина- 
мических процессов, протекающих в литосфере 
Байкальской рифтовой зоны. Такая задача может 
быть решена, если использовать динамические па
раметры очагов землетрясений Байкальского ре
гиона для совместного мониторинга пространствен
ных и временных вариаций напряженно-деформи
рованного состояния литосферы. Как известно 
[1,35], динамические параметры очага тектони
ческого землетрясения зависят от формы и гео
метрических размеров дислокации. Форма дисло
кации определяет закон уменьшения модуля амп
литудного спектра Фурье на высоких частотах и 
вклад процессов возникновения и остановки раз
рыва в уровень спектра, а линейные размеры дис
локации связаны с длительностью импульсного 
процесса разрушения среды. В работах [И, 12] 
показано, что средние радиусы дислокации зем
летрясений и афтершоков Байкальского региона 
и Монголии изменяются в пространстве и во вре
мени, отражая вариации напряженно-деформи
рованного состояния сейсмофокальной среды. 
Поскольку средний радиус круговой дислокации 
можно представить полусуммой максимального и 
минимального радиусов дислокации, то вполне 
естественно предположить, что экстремальные 
(максимальное и минимальное) значения радиу
сов также будут варьировать. Величина их отно
шения (коэффициент формы дислокации) будет 
характеризовать в первом приближении форму 
дислокации и деформации сейсмофокального 
слоя земной коры. Детальное исследование сейс
мических моментов землетрясений дает возмож
ность мониторинга поля напряжений и выполне
но в данной работе с целью выявления связей 
пространственных и временных вариаций полей 
напряжений и деформаций в литосфере БРЗ. Оп
тимальная дискретизация фактического материа
ла способствует пониманию физических процес
сов, обусловивших локальные упорядоченные из-
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Рис. 2. Амплитудные спектры импульсов смещения в 
дальней зоне для объемных волн 
Пунктирная линия определяет положение “угловой 
точки”. С изменениями и дополнениями по [1]

менения сейсмических моментов землетрясений в 
определенные промежутки времени.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДИКА 
ИССЛЕДОВАНИЙ

Первичные фактические материалы взяты из 
отчетов “Бюллетень землетрясений Прибайка
лья” и “Каталог землетрясений Прибайкалья”, в 
которых представлены основные сведения о зем
летрясениях Байкальского региона. Эти отчеты 
подготовлены сотрудниками группы сводной об
работки сейсмических наблюдений Байкальской 
опытно-методической сейсмологической экспеди
ции. В качестве первичных материалов использова

ны данные об амплитудах и периодах максималь
ных смещений в объемных поперечных волнах бо- 

фо лее 80 тысяч землетрясений с энергетическим 
классом 15 > Ар > 6 , зарегистрированных на тер
ритории Байкальского региона (ф = 48-60° с.ш., 
X = 96-122° в.д.) с 1968 по 1994 гг.

В расчетах использованы формулы динамиче
ской трещинной модели Д. Бруна [42], в соответ
ствии с которой дислокация происходит в резуль
тате мгновенного приложения тангенциального 
импульса к внутренней стороне разрыва. Ампли
тудный спектр импульса смещения объемных волн 
на низких частотах представляется в виде участка 
с постоянной спектральной плотностью Ф0, а на 
высоких частотах аппроксимируется зависимос
тью понижения уровня спектра по закону со-2 
(рис. 2). Пересечение этих двух прямых в билога- 
рифмическом масштабе спектральной плотности 
и частоты дает характерную “угловую точку” с 
координатами Ф0 и /0, где Ф0 -  уровень спектраль
ной плотности, зависящий от сейсмического мо
мента землетрясения и характеризующий потен
циальную работу по перемещению “очагового” 
блока земной коры в гравитационном поле Зем
ли, a f 0 -  частота “угловой точки”, зависящая от 
длительности импульсного процесса разрушения 
среды и характеризующая линейные размеры зо
ны дислокации. Сейсмические моменты земле
трясений и радиусы дислокации вычислены по 
формулам

М 0 =  4лр/-У3Ф0/Ч'вф, (1)

R = 2.34 V /2n f0, (2)

где М0 -  сейсмический момент, дн см; R -  радиус 
дислокации, км; р = 2.7 г/см3 -  плотность среды; 
V = 3.58 км/сек -  скорость распространения объ
емных поперечных волн; г -  гипоцентральное 
расстояние, км; = 0 .6  -  значение функции на
правленности излучения из очага; Ф0 и f 0 -  уро
вень амплитудного спектра Фурье и частота “уг
ловой точки”, определенные по методике, пред
ложенной в [17].

Чтобы дать представление о пространствен
ном распределении сейсмических моментов зем
летрясений на территории Байкальского регио
на, на рис. 3 представлена карта-схема изолиний 
логарифма суммарного сейсмического момента 
землетрясений с энергетическим классом Кр> 11. 
Она получена суммированием величин сейсмиче
ских моментов в площадках размером 1 .5  х 1 .0 ° и 
построена со значения логарифма момента, рав
ного 22. На рис. 3 видно, что изолинии логарифма 
суммарного сейсмического момента имеют вид 
отдельных фигур различных размеров и формы, 
протянувшихся, в грубом приближении, с юго-за
пада на северо-восток. На схеме выделяются ло
кальные максимумы логарифма суммарного мо-
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Рис. 3. Изолинии логарифма суммарного сейсмического момента
1 -  границы исследуемых районов; 2 -  изолинии логарифма суммарного сейсмического момента; 3 -  основные разло
мы; 4 -  эпицентры землетрясений с энергетическим классом Кр > 13

мента, превышающие величину lgA/ 0 > 24 на 
юго-западном и северо-восточном флангах и в 
центральной части региона. Следует отметить, 
что эта карта схематично отражает распределе
ние суммарного сейсмического момента по тер
ритории региона, поскольку на ней не учтены не
которые сильные и все слабые (до Кр = 10) земле
трясения. Визуально карту можно разделить на 
три района, которые характеризуются локальны
ми зонами повышенного уровня суммарного мо
мента, отделяются друг от друга изолиниями и от
личаются направлением вытянутости изолиний. 
Первый район расположен на юго-западном 
фланге и имеет координаты: ф = 48-53° с.ш., X = 
= 96-104° в.д. Второй район выделяется в цент
ральной части БРЗ и ограничен координатами ф = 
= 51-54° с.ш., X = 104-113° в.д. Третий район име
ет координаты ф = 54-58° с.ш., X = 109-122° в.д. и на
ходится на северо-восточном фланге Байкальско
го региона (см. рис. 3).

При вычислении коэффициента формы дисло
кации из массива величин радиусов, полученных

для каждого землетрясения, выбирались макси
мальное и минимальное значения радиусов дисло
кации, и находилось их отношение Rx/R2. Среда 
распространения сейсмических сигналов принята 
идеальной, не влияющей на частоту сейсмическо
го сигнала. Такое приближение близко соответст
вует реальному распределению видимых периодов 
максимального смещения в объемной поперечной 
волне, определенных по записям региональной се
ти сейсмических станций Прибайкалья [20]. Для 
исследования вариаций формы дислокации были 
определены корреляционные формулы распре
деления чисел землетрясений в зависимости от 
величины отношения радиусов, имеющие вид

Lg N = Л + dRxIR2, (3)

где R{/R2 -  коэффициент формы дислокации, N -  
число толчков, у которых область изменения от
ношения радиусов заключена в пределах едини
цы; А и d -  коэффициенты. Формула (3) имеет 
вид, аналогичный хорошо известному выраже
нию графика повторяемости землетрясений, в ко
тором энергетический класс Кр заменен парамет-



О с н о в н ы е  г е о л о г о - г е о ф и з и ч е с к и е  п а р а м е т р ы  [4 ,  2 6 ]  и  х а р а к т е р и с т и к и  п о л я  д е ф о р м а ц и й  в з о н а х  р а з л о м о в  
Ю ж н о г о  П р и б а й к а л ь я

№ Н а з в а н и е  р а з л о м а Г е н е т и ч е с к и й  т и п L  (к м ) d i d i dp (Л ,/Я 2)ср (RylR2)ma*

1 Б  .-Б у с и й н г о л  ь с к и й С б р о с о - с д в и г 2 0 2 - 0 . 6 - 0 . 6 - 0 . 6 5 2 4 - 5

2 Т у н к и н с к и й С б р о с о - с д в и г 1 4 6 - 0 . 4 - 0 . 4 - 0 . 4 5 2 4 - 1 1

3 О к и н с к и й С б р о с о - с д в и г 1 3 0 - 0 . 4 5 - 0 . 4 - 0 . 4 5 2 Ъ-Л

4 Э .- А р о г д а к с к и й Н а д в и г 1 1 0 - 0 . 6 - 0 . 6 - 0 . 6 5 2 3 - 4

5 Г л а в н ы й  С а я н с к и й В з б р о с о - с д в и г 1 4 6 - 0 . 5 - 0 . 5 - 0 . 5 2 3 - 4

6 Ц э ц э р л э г с к и й В з б р о с о - с д в и г 2 0 6 - 0 . 6 - 0 . 6 - 0 . 5 5 2 2 - 4

Примечание. Разломы: Б.-Бусийнгольский -  Белино-Бусийнгольский; Э.-Арогдакский -  Эрзино-Арогдакский; L -  длина разлома; 
d\, d2, dp -  осредненное значение параметра d по схемам 1.0 х 1.0°; 2.0 х 2.0° и по зоне разлома; (/?1//?2)ср и (/?1//?2)тах -  среднее 
значение и интервал максимальных отношений RJR2 по зоне разлома.

ром RJR2 и  информирует об относительном на
пряженно-деформированном состоянии земной 
коры по данным совокупности землетрясений. 
Коэффициент d характеризует соотношение чи
сел толчков, имеющих различные значения RJR2. 
Чем меньше значение d, тем больше в выборке 
толчков, форма дислокации которых приближа
ется к кругу. Изометрическая форма дислокации 
СR\/R2 — ► 1) характерна для землетрясений, дис
лоцирование которых происходит при квазиодно- 
родном напряженно-деформированном состоя
нии очаговой среды [35].

Можно полагать, что критерии отбора опти
мальных параметров осреднения геофизических 
полей зависят в основном от статистической 
представительности исходного материала, плот
ности его распределения по времени и простран
ству и градиентных свойств исследуемых полей. 
Очевидно, что при расчете параметра d критерия
ми оптимальности отбора в первом и втором слу
чаях являются статистические оценки выборок 
исходных данных. Поскольку градиентные свой
ства геофизических полей заранее неизвестны, 
следует применить различные варианты прост
ранственно-временного осреднения исходных 
данных. Критерием оптимальности отбора в этом 
случае могут быть пространственно-временная 
устойчивость реконструируемых полей и статис
тические оценки выборок данных. При использо
вании коэффициента формы дислокации RJR2 
поле деформаций было реконструировано для 
площадок 0.15 х 0.10°. В “Каталоге землетрясе
ний Прибайкалья” эпицентры толчков определе
ны с точностью не ниже 5—10 км, и выбранные раз
меры площадки перекрывают возможные по
грешности в определен™ коордгаат эпицентров. 
Анализ полученных результатов показал, что 
средние значения коэффициента формы дислока- 
ции распределены в области 1 < RJR2 < 4 и доста
точно устойчивы на всей территор™ Байкальско
го региона [21]. Только в одном случае среднее 
R{/R2« 8  на площадке (ф ~ 51.5° с.ш., X * 107.8° в.д.),

в пределах которой произошел единичный тол
чок с таким значением коэффициента формы 
дислокации [17]. Максимальные значения коэф
фициента формы дислокации изменяются в пре
делах 1 < RJR2 <12. Очевидно, что с увеличением 
размеров элементарной площадки осреднения 
данных необоснованно возрастут размеры терри
торий с наиболее высокими отношениями /?,//?2. 
По этой причине использование площадок 0.15 х 
х 0.10° следует признать оптимальным. Если для 
оценки поля деформаций использовать значения 
параметра d, вычисленного по данным в площад
ке 1 .0  х 1.0 °, то на отдельных участках d имеет 
высокие стандартные отклонения из-за слабой 
представительности землетрясений (см. рис. 1). 
В случае удаления этих участков результирую
щая карта-схема не может детально охарактери
зовать поле деформаций Байкальского региона. 
Более подходящими для решения поставленной в 
работе задачи оказались площадки размером
2 .0  х 2 .0 ° с шагом сглаживания исходных данных 
в один градус по широте и долготе. В этом случае 
практически на всей территории региона получе
ны невысокие стандартные отклонения d. Можно 
отметить, что в целом эти схемы хорошо согласу
ются между собой, а отличия, как правило, не 
превышают стандартного отклонения. Сопостав
ление с результатами исследования сейсмичности 
в разломных зонах Южного Прибайкалья [4] по
казало, что средние по зоне разлома значения dP 
соответствуют полученным на схемах 1 .0  х 1 .0 ° и
2.0 х 2.0°. Высокая плотность эпицентров земле
трясений в исследуемых зонах разломов дает воз
можность понижения стандартных отклонений. 
В таблице представлены средние значения пара
метра dp, полученные для шести разломных зон 
Южного Прибайкалья, соответствующие d на 
схемах 1 .0  х 1.0 ° и 2 .0  х 2 .0 °, а также средние зна
чения и интервал максимальных значений коэф
фициента формы дислокации R{/R2. Анализ таб
лицы указывает на устойчивость средних оценок 
поля деформаций при различных масштабах ос
реднения исходного материала.



Устойчивость оценок вариаций поля напряже
ний при изменении пространственно-временных 
масштабов осреднения исходных данных можно 
проанализировать по результатам работ [13, 14]. 
В этих работах было показано, что при различ
ных пространственно-временных выборках фак
тического материала вариации коэффициента b 
в уравнениях корреляции логарифма сейсмичес
кого момента и энергетического класса земле
трясений

lg M0±S = (A ± S a) + (b ± S b)Kp, (4)
где А и b коэффициенты; 5, Sa и Sb -  среднеквадра
тичные отклонения, остаются устойчивыми и да
ют возможность локализации областей быстрых 
изменений поля напряжений. Чтобы проследить 
за изменениями сейсмических моментов земле
трясений на трехмерном пространственно-вре
менном уровне, необходимом для решения по
ставленной задачи исследования особенностей 
напряженного состояния литосферы, территории 
трех районов (см. рис. 3) были разделены по ши
роте и долготе на секторы и зоны в виде полос 
шириной в один градус. Для годовых выборок 
землетрясений, произошедших в пределах этих 
полос, определены коэффициенты Ъ в уравнени
ях (4). Среднее число толчков в годовых выбор
ках землетрясений каждой полосы не менее 
100 событий. Построенные таким образом кар
ты-схемы дают возможность детального анализа 
пространственно-временных изменений поля на
пряжений в виде трех рисунков, тогда как для 
описания годовых вариаций необходимо предста
вить 27 рисунков (с 1968 по 1994 гг.). Можно отме
тить, что подобные 27 рисунков были получены 
при использован™ площадки осреднения 1 .0  х 1.0 °. 
Сопоставление этих рисунков и примененных в 
работе схем показало, что локальные области 
быстрых изменений поля напряжений практичес
ки совпадают. Вероятно, что при решении других 
задач исследования напряженно-деформирован
ного состояния литосферы могут быть примене
ны различные виды пространственно-временно
го осреднения исходных данных. В частности, 
возможны варианты с площадкой осреднения в 
виде круга [39] и расчетом координат центра пло
щадки с учетом эпицентрального поля. В данной 
работе такая схема мало приемлема, поскольку 
для описания поля напряжений необходимо пред
ставление не менее 27 рисунков.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ
Чтобы охарактеризовать деструкцию лито

сферы в Байкальском регионе, на рис. 4, 5 пред
ставлены схемы изолиний средних и максималь
ных значений коэффициента формы дислокации, 
построенные по данным с площадок размером
0.15 х 0.10° при градации изолиний RJR2 в едини

цу. На рис. 4 видно, что на флангах и периферии 
средние величины RJR2 меньше, чем в централь
ной части. Это указывает на то, что в централь
ной части региона чаще происходили землетрясе
ния, у которых форма дислокации более сжата, 
чем у толчков на флангах и периферии зоны. По
скольку в квазиоднородных условиях форма оча
гов тяготеет к изометрической [35], то преобла
дание землетрясений с более сжатой формой дис
локации говорит об относительном повышении 
уровня деструкции сейсмофокального слоя лито
сферы в центральной части Байкальского регио
на. На рис. 5 видно, что на флангах и периферии 
максимальные величины RJR2 меньше, чем в цен
тральной части Байкальского региона. Зоны по
вышенной деструкции литосферы, в которых 
максимальные значения коэффициента формы 
дислокации превышают R{/R2 > 6 , выделяются на 
рис. 5 в виде отдельных “пятен” и расположены 
вдоль Байкальского рифта. Эти зоны, как прави
ло, приурочены к рифтовым впадинам, а размеры 
“пятен” достаточно хорошо коррелируются с раз
мерами соответствующих впадин -  наиболее об
ширные области максимально сейсмодеформи- 
рованной среды наблюдаются в пределах впади
ны озера Байкал, с последующим уменьшением 
размеров “пятен” к юго-западу и северо-востоку. 
Самая большая область вытянута вдоль Южно
байкальской впадины в районе Селенгинской пе
ремычки. Несколько меньшая область располо
жена в районе Академической перемычки (о. Оль
хой -  Академический хребет -  Ушканий архи
пелаг) с направлением изолиний поперек впадины. 
На юго-западном фланге зона повышенных значе
ний RJR2 совпадает с западной оконечностью Тун- 
кинской впадины. В северо-восточной части схемы 
наблюдается последовательность “пятен” северо- 
восточного и восточного направления, наиболее 
значительное из которых расположено в районе 
Северомуйской перемычки.

На рис. 6  представлена схема напряженно-де
формированного состояния литосферы в Бай
кальском регионе, построенная в изолиниях зна
чений d, определенных для землетрясений, заре
гистрированных в пределах площадок 2 .0  х 2 .0 °. 
Сглаживание данных выполнено при шаге в 1° по 
широте и долготе, а значения d приписаны цент
рам площадок. Размеры площадок выбраны из 
условия минимизации стандартных отклонений 
параметра d . На схеме заметно некоторое изме
нение контура сейсмического поля Байкальского 
региона, обусловленное использованием круп
ных площадок отбора данных. Внешний контур 
соответствует представлению схемы относитель
но территории Байкальского региона.

Наиболее существенной особенностью рис. 6  
являются протяженные зоны и локальные участ
ки максимальных значений коэффициента d, соот
ветствующие областям повышенной неоднород-
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Рис. 4. Изолинии средних значений коэффициента формы дислокации 
I -  изолинии; 2 -  разломы; 3 -  впадины; 4 -  шкала изолиний
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Рис. 5. Изолинии максимальных значений коэффициента формы дислокации 
1 -  изолинии; 2 -  разломы; 3 -  впадины; 4 -  шкала изолиний
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Рис. 6. Изолинии коэффициента d
1 -  изолинии коэффициента d\ 2 -  впадины; 3 -  участки с пониженными значениями d; 4 -  участки с максимальным 
значением d. Штриховая линия соединяет максимумы зон структурно-силовых неоднородностей

ности напряженно-деформированного состояния 
литосферы. Самая значительная по размерам и ве
личине коэффициента d * -(0.25-0.32) зона выде
ляется в центральной части рисунка и имеет, в це
лом, субмеридиональное направление. В центре и 
на юге зоны в районе Южно-Байкальской впади
ны и северо-западной части Хэнтейского сводо
вого поднятия локализуются два максимума со 
значениями d ~ -(0.25-0.26). Максимум Южно- 
Байкальской впадины смещен к западу от суб
меридионального простирания зоны, в результате 
чего в этом месте наблюдается расширение зоны. 
В центральной части о. Байкал в районе Академи
ческой перемычки выделяется субширотное от
ветвление, которое как бы ограничивает север
ную часть широкой области максимальных значе
ний коэффициента d ~ -0.27. Далее к северу зона 
протягивается узкой полосой менее высоких зна
чений d с локальными участками повышенного 
уровня.

На юго-западном фланге Байкальского регио
на выделяется зона менее высоких значений ко
эффициента d = -(0.29-0.32). Эта зона имеет севе
ро-западное простирание и прослеживается от 
Хангая через Хубсугульскую впадину к границе 
Сибирской платформы. Участок максимального 
значения коэффициента d ~ -0.29 локализуется в 
северной части между Дархатской и Хубсугуль- 
ской впадинами и смещен к юго-западу от общего 
простирания зоны.

К востоку от субширотного ответвления цен
тральной зоны и, возможно, являясь его продол
жением, расположена зона из двух участков с 
высокими значениями коэффициента d. На Ви
тимском плоскогорье значения коэффициент d « 
= -(0.29-0.32), а в южном участке около г. Чита 
выделяется локальный максимум d ~ -0.27. Далее 
к северо-востоку наблюдаются два локальных 
участка повышенных значений коэффициента d, 
а протяженная зона формируется изолиниями d ~ 

, « -(0.34-0.35). В центральной части этой зоны, в
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Рис. 7. Изолинии коэффициента b юго-западного фланга Байкальского региона

районе Удокана, происходит изменение направ
ленности изолиний с субмеридионального на севе
ро-восточное вдоль рифтовых впадин. Южный 
максимум имеет значение коэффициента d « -0.32, 
а северный -  d ~ -0 .29 . На крайнем юго-востоке 
региона выделяется локальный участок, в кото
ром значение коэффициента d »  -0 .27 .

Схема (см. рис. 6) построена с целью выделе
ния контрастных пространственных особеннос
тей напряженно-деформированного состояния 
литосферы. Кроме зон с максимальными значе
ниями коэффициента d на ней показаны участки 
с минимальными d, расположенные на крайнем 
юго-западе и в северной части Байкальского ре



гиона. В этих участках сейсмические события ча
ще имели более округлую форму дислокации, 
чем в центральной части Байкальского региона. 
Некоторые из этих участков совпадают с зонами 
промышленных взрывов. Самый большой учас
ток, в котором промышленные взрывы, вероят
но, не проводились, находится на юго-западе Бай
кальского региона.

Чтобы проследить за изменениями сейсмичес
ких моментов землетрясений на детальном прост
ранственно-временном уровне, на рис. 7 приведе
на схема изолиний коэффициента b, построенная 
для секторов и зон первого района. Схемы секто
ров и зон совмещены в одном масштабе времени. 
Изолинии проведены с шагом дискретизации не 
менее 2Sb. На рис. 7 выделяются три градации 
цвета, характеризующие сейсмические моменты 
землетрясений в продолжение трех геодинамиче- 
ских эпизодов, описанных в [15]. Следует обра
тить внимание на светлое пятно с координатами 
ф ~ 50-51° с.ш., X ~ 100-101° в.д., появившееся в 
1979 г. в центральной части рис. 7. Положение 
пятна указывает место и время начала геодина- 
мической активизации на юго-западном фланге 
Байкальского региона и обусловлено увеличени
ем сейсмических моментов слабых землетрясе
ний в этом объеме литосферы [14,15]. Если сопо
ставить рис. 7 и рис. 6 , то можно заметить, что 
расположение пятна достаточно хорошо соответ
ствует положению максимума коэффициента d ~ 
= -4).29, локализованного между Дархатской и 
Хубсугульской впадинами. Аналогичное исследо
вание, выполненное для центральной части БРЗ 
показало, что светлое пятно максимального про
явления начала геодинамической активизации на
блюдается в 1979 г. на территории ф -  52-53° с.ш., 
X ~ 105-106° в.д., совпадающей с зоной максимума 
коэффициента d ~ -0.26 в Южно-Байкальской 
впадине (см. рис. 6 ). Исследование, выполненное 
для северо-восточного фланга БРЗ, дает возмож
ность локализации максимального проявления 
начала геодинамической активизации в 1979 г. в 
площадке с координатами ф = 55.5-56.5° с.ш., X ~ 
~ 115-116° в.д. Эта площадка расположена рядом 
с изгибом северо-восточной зоны высоких значе
ний коэффициента d в районе Удокана (см. рис. 6 ).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Выделенные зоны максимумов структурно-си

ловых неоднородностей хорошо корреспондиру
ются с ареалом вулканической деятельности. Со
поставление схемы (см. рис. 6 ) с картой распрост
ранения неоген-четвертичных базальтов на юге 
Восточной Сибири и в Монголии [9] (см. рис. 1) 
указывает на совпадение зон максимумов и ба
зальтового поля на юго-западном фланге регио
на, в пределах Витимского плоскогорья и Удока
на. По данным [28] в Хэнтейском сводовом подня

тии также имеются проявления молодого 
базальтового вулканизма. Следует иметь в виду, 
что зоны структурно-вещественных неоднород
ностей в литосфере могли быть сформированы 
не только молодым, но и вообще, вулканизмом, а 
полученные результаты отражают состояние 
сейсмофокального слоя. Вполне возможно, что в 
некоторых районах базальтовые покровы и пото
ки были незначительны или скрыты на поверхно
сти Земли под воздействием тектонических и оса
дочных процессов, но на глубине занимают об
ширные провинции. Преобладание в этих зонах 
землетрясений, имеющих форму дислокаций в ви
де более сжатого эллипса можно объяснить тем, 
что базальтовые трещинные внедрения наруша
ют однородность среды и препятствуют распро
странению разрыва в процессе дислоцирования.

Восточно-Саянская и Витимо-Становая зоны 
Байкальского региона на карте новейшей текто
ники Северной Евразии выделены в области 
предрифтового режима. Основные диагностичес
кие признаки предрифтового режима сводятся к 
следующему [2 ]: 1 -  амплитуды вертикальных 
движений выше, чем на платформах, 2  -  разрыв
ные нарушения достаточно хорошо развиты, 3 -  
ареальный базальтовый вулканизм как следствие 
трещинных излияний может занимать значитель
ные пространства, 4 -  тепловой поток в 1.5-2 раза 
выше платформенного, 5 -  сейсмическая актив
ность достаточно высока, 6  -  поле напряжений 
нестационарно. Все эти признаки, вероятно, бу
дут диагностироваться в зонах максимумов струк
турно-силовых неоднородностей. Возможно, что 
границы зон отражают особенности формы объе
ма и поверхности мантийного диапира, подъем и 
растекание которого обусловили образование си
стемы рифтовых впадин [46]. Юго-восточная на
правленность оси зоны максимумов структурно
силовых неоднородностей в южной части цент
ральной области корреспондируется с направле
нием горизонтального течения вещества мантии, 
определенного здесь путем поляризации сейсми
ческих волн SKS [46]. Форма границы зоны мак
симума структурно-силовых неоднородностей в 
районе г. Чита достаточно хорошо повторяет из
гиб границы области с аномально низкой скоро
стью на поверхности мантии, выделенный в этом 
месте по сейсмическим данным [25]. В ряде мест 
наблюдается совпадение границ зон структурно
силовых неоднородностей и глубинных швов по 
геологическим данным [36]. Приведенная в [38] 
карта плотности кайнозойских разломов БРЗ до
статочно хорошо согласуется с особенностями 
зон максимумов структурно-силовых неоднород
ностей. Даже необычное субширотное ответвле
ние в районе Академической перемычки наблю
дается на карте плотности разломов. По материа
лам фондов Производственного объединения 
“Читагеология” в Забайкалье эти зоны хорошо



корреспондируются с зонами дифференцирован
ных гравитационных минимумов первого поряд
ка. Не исключено, что в пределах зон максиму
мов структурно-силовых неоднородностей сфор
мированы узлы и рудные участки с повышенным 
накоплением полезных ископаемых. Дифферен
циация вещественного состава и высокая концен
трация структурно-силовых неоднородностей яв
ляются основной причиной менее изометричной 
формы дислокации землетрясений в этих зонах. 
Северная часть юго-западной зоны структурно
силовых неоднородностей (Хамар-Дабанский 
ареал) определена как “горячая точка Байкаль
ского рифта” [3]. Возможно, что некоторые из 
рассмотренных выше максимумов зон структур
но-силовых неоднородностей также подходят под 
определение “горячая точка”.

Совпадение участков максимального проявле
ния начала геодинамической активизации и макси
мумов зон неоднородностей указывает, что выде
ление таких зон обусловлено не только структур
но-вещественными свойствами сейсмофокального 
слоя литосферы, но и особенностями трансфор
мирования силовых полей в этих участках. Эти 
участки расположены вблизи границ областей 
напряжений глобального, регионального и супер
позиционного типов, установленных в [54] по дан
ным о механизмах очагов землетрясений. Вполне 
естественно, что изменение напряжений нача
лось в локальных участках (точках бифуркации) 
на границах этих областей. Как известно [34], 
вблизи точек бифуркации в системах наблюдают
ся значительные флуктуации. Небольшая флук
туация может послужить началом эволюции в со
вершенно новом направлен™, которое резко ме
няет все поведение макроскопической системы. 
Термодинамика позволяет высказать исходное об
щее заключение относительно таких систем -  они 
должны быть сильно неравновесными. Неравно
весное состояние геофизических неоднородностей 
консолидированной коры подтверждается данны
ми об их изменениях, зарегистрированных в тече
ние очень коротких (по геологическим масшта
бам) периодов времени -  месяцев и лет, и указы
вает на существование связи между степенью 
флюидизации, неравновесным состоянием и тек
тоническим режимом земной коры [10]. Вариа
ции напряжений в зонах максимумов структурно
силовых неоднородностей литосферы могли 
быть обусловлены локальной (возможно, грави
тационной) неустойчивостью среды и нелинейно
стью термодинамических процессов. Можно 
предположить, что здесь имела место бифурка
ция типа “складки” или “сборки” [41]. Следует от
метить, что фазовый переход “жидкость-газ”, 
описанный при помощи уравнения ван дер Вааль- 
са, характеризуется стандартным уравнением по
верхности “сборки” [33].

Другой особенностью максимумов зон неодно
родностей является их корреспондирование с из
ломами оси деструктивной зоны литосферы в 
БРЗ, выделенной в [40] по сейсмическим данным. 
Теоретическими исследованиями показано, что 
метастабильность поля напряжений вдоль границ 
литосферных плит в активных тектонических 
районах связана с изменением сейсмического ре
жима в точечных дефектах на границах плит [2 2 ]. 
При этом сами точечные дефекты рассматрива
ются как источники эволюции поля напряжений. 
Подобное представление соответствует результа
там исследования пространственно-временных ва
риаций геодтамического и сейсмического про
цессов в Байкальском регионе. Анализ сейсмичес
кого режима в Байкальском регионе показал, что 
наиболее сильные землетрясения, как правило, 
являются откликом на перестройку и изменение 
поля напряжений [16]. Пространственно-времен
ное совпадение периодов геодинамической акти
визации и максимумов суммарной сейсмической 
энергаи выполняется на протяжен™ всего перио
да инструментальных наблюдений [19].

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Таким образом, анализ напряженно-деформи

рованного состояния литосферы в Байкальском 
регионе позволил выделить протяженные зоны 
максимумов структурно-силовых неоднороднос
тей, хорошо корреспондирующиеся с ареалом 
вулканической деятельности. Границы зон соот
ветствуют границам областей напряжений гло
бального, регионального и суперпозиционного 
типов, а также границам областей дифференци
рованных по структуре и вещественному составу 
неоднородностей литосферы. В пределах зон 
формируется неустойчивое в пространстве и вре
мени напряженно-деформированное состояние 
литосферы и локализуются “особые точки”, в ко
торых начался процесс преобразования поля на
пряжений при геодинамической активизации в 
конце 1970-х-начале 1980-х гг.

Автор признателен Ю.Н. Авсюку и О.И. Гу- 
щенко за полезные замечания и советы.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Аки К., Ричардс П. Количественная сейсмология. 

М.: Мир, 1983. Т. 1. № 2. 872 с.
2. Грачев А.Ф. Основные проблемы новейшей текто

ники и геодинамики Северной Евразии // Физика 
Земли. 1996. № 12. С. 5-36.

3. Грачев А.Ф. Хамар-Дабан -  горячая точка Бай
кальского рифта: данные химической геодинами
ки // Физика Земли. 1998. № 12. С. 3-28.

4. Демьянович В.М., Ключевский А.В. Исследование 
сейсмичности разломных зон Южного Прибайка
лья // Эволюция тектонических процессов в исто



рии Земли. Новосибирск: филиал “Гео”, 2004.
С. 136-139.

5. Дядъков П.Г., Мельникова В.И., Саньков В.А. 
и др. Современная динамика Байкальского рифта: 
эпизод сжатия и последующее растяжение в 1992- 
1996 гг. // Докл. РАН. 2000. Т. 372. № 1. С. 99-103.

6. Зорин Ю Л Н овоселова М.Р., Рогожина В Л . Глу
бинная структура территории МНР. Новосибирск: 
Наука, 1982. 94 с.

7. Имаев В.С., Имаева Л.П., Козьмин Б.М. Сейсмо
тектоника Якутии. М.: ГЕОС, 2000. 225 с.

8. Имаев В.С., Имаева Л.П., Козьмин Б.М., Горде
ев Е.В. // Напряженное состояние земной коры и 
сейсмичность Северной Евразии в условиях кон
вергенции (схождения) крупных литосферных 
плит // Напряженно-деформированное состояние 
и сейсмичность литосферы. Новосибирск, 2003.
С. 53-57.

9. Киселев А.И., Медведев М.Е., Головко Г.А. Вулка
низм Байкальской рифтовой зоны и проблемы 
глубинного магмообразования. Новосибирск: На
ука, 1979. 196 с.

10. Киссин И.Г. Геофизические неоднородности и 
флюидная система консолидированной земной ко
ры континентов // Геотектоника. 2002. № 5. С. 3-18.

11. Ключевский А.В. Динамические параметры оча
гов афтершоков Байкальской сейсмической зоны // 
Геология и геофизика. 1994. № 3. С. 109-116.

12. Ключевский А.В. Динамические параметры оча
гов землетрясений Монголии // Вулканология и 
сейсмология. 1997. № 3. С. 100-110.

13. Ключевский А.В. Пространственно-временные ва
риации сейсмических моментов очагов землетря
сений Байкальского региона // Докл. РАН. 2000. 
Т. 373. №5. С. 681-683.

14. Ключевский А.В. Локализация начальных дейст
вий мантийного диапира в зоне Байкальского риф
та // Докл. РАН. 2001. Т. 381. № 2. С. 251-254.

15. Ключевский А.В. О природе пространственно-вре
менных вариаций сейсмических моментов земле
трясений Байкальского региона // Докл. РАН. 
2002. Т. 384. № 5. С. 687-691.

16. Ключевский А.В. Современная динамика Байкаль
ского рифта и особенности пространственно-вре
менного распределения сильных землетрясений // 
Вулканология и сейсмология. 2003. № 5. С. 65-78.

17. Ключевский А.В., Демьянович В.М. Динамические 
параметры очагов сильных землетрясений Бай
кальской сейсмической зоны // Физика Земли. 
2002. № 2. С. 55-66.

18. Ключевский А .ВД ем ьянович В.М. Сейсмодефор- 
мированное состояние земной коры Байкальского 
региона//Докл. РАН. 2002. Т. 382. №6. С. 816-820.

19. Ключевский А.В., Демьянович В.М. О соответст
вии пространственно-временных вариаций геоди- 
намического и сейсмического процессов в Бай
кальском регионе // Докл. РАН. 2003. Т. 390. № 4.
С. 537-541.

20. Ключевский А.В., Демьянович В.М. Оценка влия
ния модели среды распространения сейсмических 
сигналов на определение динамических парамет

ров очагов землетрясений Байкальского региона // 
Вулканология и сейсмология. 2003. № 2. С. 58-71.

21. Ключевский А.В., Демьянович В.М. Деструкция 
земной коры в Байкальском регионе по данным о 
форме дислокации землетрясений // Литосфера. 
2003. № 3. С. 15-24.

22. Коваленко М.Д., Цыбин Н.Н., Ребецкий ЮЛ. Но
вые упругие решения и особые точки литосфер
ных плит, определяющие быстрые изменения на
пряженного состояния // Эволюция тектонических 
процессов в истории Земли. Новосибирск: СО РАН, 
филиал “Гео”, 2004. С. 233-236.

23. Копничев Ю.Ф., Шпилькер Г Л. Пространственно- 
временные характеристики очагов сильных земле
трясений с различными типами подвижек // Изв. 
АН СССР. Физика Земли. 1980. № 9. С. 3-11.

24. Костров Б.В. Механика очага тектонического 
землетрясения. М.: Наука, 1975. 175 с.

25. Крылов С.В., Мандельбаум М.М., Мишенькин Б.П. 
и др. Недра Байкала (по сейсмическим данным). 
Новосибирск: Наука, 1981. 105 с.

26. Леви К.Г., Хромовских В.С., Кочетков В.М. и др. 
Современная геодинамика: сейсмотектоника, про
гноз землетрясений, сейсмический риск (фунда
ментальные и прикладные аспекты) // Литосфера 
Центральной Азии. Новосибирск: СИФ РАН, 
1996. С. 150- 182.

27. Логачев Н.А. История и геодинамика Байкальско
го рифта // Геология и геофизика. 2003. Т. 44. № 5.
С. 91-106.

28. Логачев Н .А ., Антощенко-Оленев И.В., База
ров Д.Б. и др. Нагорья Прибайкалья и Забайкалья. 
М.: Наука, 1974. 359 с.

29. Мельникова В.И. Напряженно-деформированное 
состояние Байкальской рифтовой зоны по данным 
о механизмах очагов землетрясений. Автореф. 
дис. ... канд. геол.-мин. наук. Иркутск. 2001. 16 с.

30. Мишарина Л.А. Напряжения в очагах землетрясе
ний Монголо-Байкальской зоны // Поле упругих 
напряжений Земли и механизм очагов землетрясе
ний. М.: Наука, 1972. С. 161-171.

31. Мишенькина З.Р., Мишенькин Б.П., Петрик Г.В., 
Шелудько И.Ф. Возможности изучения литосферы 
методом глубинного сейсмического зондирования 
на примере Байкальской рифтовой зоны // Сейс
мология в Сибири на рубеже тысячелетий. Ново
сибирск, 2000. С. 166-170.

32. Молнар П., Куру шин Р.А., Кочетков В.М. и др. 
Деформации и разрывообразование при сильных 
землетрясениях в Монголо-Сибирском регионе // 
Глубинное строение и геодинамика Монголо-Си
бирского региона / Под ред. Логачева Н.А. Ново
сибирск: Наука, 1995. С. 5-55.

33. Постон Т., Стюарт И. Теория катастроф и ее 
приложения. М.: Мир, 1980. 607 с.

34. Пригожий И С т енгерс И. Порядок из хаоса. М.: 
Прогресс, 1985. 425 с.

35. Ризниченко Ю.В. Проблемы сейсмологии. М.: 
Наука, 1985. 405 с.

36. Тектоника Евразии / Под ред. А.Л. Яншина. М.: 
Наука, 1966. 487 с.



37. Тресков А Л .  Поле тектонических напряжений в 
рифтовых зонах // Байкальский рифт. Новоси
бирск: Наука, 1975. С. 5-8.

38. Х ром овских В.С. Разломы и сейсмичность Бай
кальской рифтовой зоны // Сейсмические исследова
ния в Восточной Сибири. М.: Наука, 1981. С. 79-81.

39. Шерман С.И. Методика изучения и анализа коли
чественных параметров разломов литосферы. Ир
кутск: ИГТУ, 2002. 60 с.

40. Шерман С.И., Демьянович В.М., Лысак С.В. Но
вые данные о современной деструкции литосферы 
в Байкальской рифтовой зоне // Докл. РАН. 2002. 
Т. 387. № 4. С. 533-536.

41. Чернавский Д .С . Синергетика и информация: ди
намическая теория информации. М.: Наука, 2001. 
244 с.

42. Brune J.N. Tectonic stress and the spectra of seismic 
shear waves from earthquakes // J. Geophys. Res. 1970. 
Vol. 75. P. 4997-5009.

43. Campbell K.W. Near source attenuation of peak horizon
tal acceleration // Bull. Seism. Soc. Amer. 1981. Vol. 71. 
P. 2039-2070.

44. Doser D.I. Faulting within the western Baikal rift as 
characterized by earthquake studies // Tectonophysics. 
1991. Vol. 196. № 1/2. P. 87-107.

45. Doser D.I. Faulting within the eastern Baikal rift as cha
racterized by earthquake studies // Tectonophysics. 
1991. Vol. 196. № 1/2. P. 109-139.

46. Gao S ., Davis PM., Liu H., et al. Seismic anisotropy and 
mantle flow beneath the Baikal rift zone // Nature. 1994. 
Vol. 371. P. 149-151.

47. Golenetsky S.I. Problems of seismicity of the Baikal rift 
zone // J. Geodynamics. 1990. № 11. P. 293-307.

48. Klyuchevskii A.V., Demjanovich V.M. Spatio-temporal 
variation of stress drop in earthquake foci of the Baikal 
Rift Zone // Proceeding of Third Annual Meeting of 
Rifting in intracontinental setting: Baikal Rift System 
and other Continental Rift. IGCP 400, Irkutsk -  Ter- 
vuren, 1999. P. 98-100.

49. Logatchev N A . History and geodinamics of the lake 
Baikal rift in context of the Eastern Siberia rift system: a 
rewiew // Bull. Centres Rech. Elf Explor. Prod. 1993. 
Vol. 17. № 2. P. 353-370.

50. McGarr A. Upper bounds on near-source peak ground 
motions based on a model of inhomogeneous faulting // 
Bull. Seism. Soc. Amer. 1982. Vol. 72. P. 1825-1841.

51. Molnar P., Tapponnier P. Cenozoic tectonics of Asia: 
Effects of continental collision // Science. 1975. Vol. 189. 
№4201. P.419-425.

52. Petit C., Deverchere J., Houdry F., Sankov V.A., M elni
kova V.I., Delvaux D. Present-day stress field changes 
along Baikal rift and tectonic implication // Tectonics.
1996. Vol. 15. №6. P. 1171-1191.

53. Solonenko A.V., Solonenko N.V., Melnikova V.I., Ste- 
iman E.A. The analysis of spatial-temporal structure of 
seismicity in the Baikal rift zone // Earthquake hazard 
and risk. Kluwer Academic Publishers, 1996. P. 49-62.

54. Solonenko A., Solonenko N., Melnikova V., Shteiman E. 
The seismicity and earthquake focal mechanisms of the 
Baikal Rift Zone // Bull. Centres Rech. Elf Explor. Prod.
1997. Vol. 25. № 1. P. 207-231.

55. Tapponnier P., Molnar P. Active faulting and Cenozoic 
tectonics of the Tien-Shan, Mongolia and Baykal re
gions / / J. Geophys. Res. 1979. Vol. 84. P. 3425-3459.

Рецензенты: О.И. Гущенко, Ю.Н. Авсюк

Modern Geodynamic Processes in the Lithosphere of the Baikal Rift Zone
A. V. Klyuchevskii

Institute o f  the Earth's Crust, Siberian Division, Russian Academy o f  Sciences, ul. Lermontova 128, Irkutsk, 664033 Russia
e-mail: acluchev@crust.irk.ru

Abstract—Analysis of the dynamic parameters of earthquake sources allows recognition of extended zones of 
structure-force heterogeneity peaks in the lithosphere of the Baikal region. These zones correspond well to the 
area of volcanic activity, and their boundaries fit the boundaries of the zones differentiated by structure and 
composition of the lithosphere. The spatially and temporally instable stress-strain state is formed within these 
zones, and the singular points, where the stress field started to transform during the geodynamic activation in 
the late 1970s, are localized therein.

mailto:acluchev@crust.irk.ru


УДК 551.242.2/550.384.33(571.61)

НОВЫЕ ПАЛЕОМАГНИТНЫЕ ДАННЫЕ ДЛЯ АККРЕЦИОННЫХ 
КОМПЛЕКСОВ П-ОВА ТАЙГОНОС: 

ПАЛЕОТЕКТОНИЧЕСКИЕ СЛЕДСТВИЯ
© 2005 г. М. В. Алекоотин1, С. Д. Соколов1, О. Л. Морозов1, В. Харберт2

Геологический институт РАН, 119017, Москва, Пыжевский пер., 7 
2Питтсбургский университет, США, г. Питтсбург, РА, 15260, 321 ОЕН 

Поступила в редакцию 15.10.2003 г.

В работе приведены результаты палеомагнитных исследований различных комплексов пород ак
креционной структуры полуострова Тайгонос, в том числе: 1) вулканических фрагментов энсима- 
тической островной дуги позднеюрского возраста (п-ов Поворотный); 2) фрагментов осадочного 
чехла палеоокеанической коры с позднетриасовыми датировками (п-ов Поворотный); 3) осадочно
го комплекса преддугового региона (готеривский возраст, п-ов Елистратова). Установлено: 1) на 
полуострове Елистратова терригенные породы готерива были перемагничены, а затем испытали 
деформацию; 2) океанические кремни триасового возраста образовались на широте 2.3 ± 3.2 граду
са; 3) островодужные вулканиты позднеюрского возраста образовались на широте 28.6 ± 7.8 граду
сов северной широты. По результатам палеомагнитных и геологических исследований протестиро
ваны различные гипотезы о первоначальном положении островной дуги и принадлежности ее изве
стным палеотихоокеанским плитам.

ВВЕДЕНИЕ

Континентальные окраины Северной Паци- 
фики, по уже ставшим традиционными взглядам, 
представляют собой коллаж террейнов с весьма 
сложной тектонической историей. Часть этих 
террейнов, до момента аккретирования, транспор
тировались океаническими плитами. Кинематика 
перемещений тихоокеанских плит в мезозое-кай
нозое хорошо разработана [25-27]. Однако в суще
ствующих реконструкциях Мезопацифики спор
ными и неясными являются положение и харак
тер границ плит. Важную роль в решении этой 
проблемы играет поиск и изучение древних океа
нических и островодужных комплексов. Они ши
роко развиты среди аллохтонных террейнов Се
верной Циркум-Пацифики. Определение первона
чального положения и траекторий перемещения 
этих террейнов является одной из задач, решае
мых с помощью палеомагнитного метода.

Рассматриваемые в статье комплексы п-ова 
Тайгонос относятся к Западно-Корякской склад
чатой области, расположенной на границе Верхо- 
яно-Чукотских мезозоид и Корякско-Камчатской 
складчатой области. Наиболее важным и значи
мым для этого региона является сама возмож
ность одновременного анализа островодужных и 
океанических комплексов в единой аккрецион
ной структуре. Первые палеомагнитные исследо
вания по аккретированным кремнистым океани
ческим породам средне-позднеюрского возраста 
из аккреционной призмы мыса Поворотного (по

луостров Тайгонос) показали, что они могли на
капливаться на плите Изанаги [23].

Сопредельная Корякско-Камчатская складча
тая область считается классической континен
тальной окраиной аккреционного типа, форми
рование которой происходило в процессе после
довательного причленения к континенту со 
стороны Тихого океана разновозрастных и раз
нообразных в геодинамическом отношении тер
рейнов [12, 13, 16, 22, 29]. Так, в пределах Корякс
кого нагорья выделяются северная и южная части, 
которые различаются структурными особеннос
тями, геодинамическими режимами и историей 
развития [14, 16].

Структуры северной части Корякского наго
рья характеризуются чешуйчато-надвиговым 
строением и имеют южную и юго-восточную вер- 
гентность. Они образовались в позднеюрское- 
раннемеловое время в результате поддвига тихо
океанских плит под край Северо-Азиатского кон
тинента [14, 16]. Палеомагнитные данные указы
вают на транспортировку мезозойских террейнов 
плитой Фараллон [19]. Структуры южной части 
имеют северную и северо-западную вергентность 
и включают террейны позднемеловых океаниче
ских и островодужных комплексов. Для них ха
рактерны покровные структуры обдукционного 
типа [14, 16], возникшие в позднем мезозое-кайно
зое в процессе коллизии островных дуг [8 , 9 , 2 2 ]. 
Террейны транспортировались плитами Кула и 
Тихоокеанская [8 , 10, 19].
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Рис. 1. Геологическое строение полуострова Тайгонос
Буквами в кружках обозначены  изученны е разрезы  (LA -  ф рагм енты  энсиматической островной дуги позднеюрского 
возраста; LB -  ф рагм енты  позднетриасового осадочного чехла палеоокеанической коры; LC -  осадочный комплекс 
(готеривский возраст, п-ов Е листратова).
1 -  кайнозойские впадины; 2 -  А вековский террейн; 3 -  П ылгинская шовная зона; 4 -  Центрально-Тайгоносский тер- 
рейн; 5 -  Восточно-Тайгоносский пояс гранитоидов; 6 -  Береговой  террейн; 7 -  надвиги

Таким образом, при сравнении палеомагнит- 
ных данных из разных структур напрашивается 
вывод, что аллохтонные террейны из сравнивае
мых областей транспортировались разными пли
тами. В связи с этим для палеотектонических ре
конструкций крайне важно попытаться решить 
ряд сопряженных проблем: выяснение траекто
рий перемещения террейнов; определение кон
фигурации мезозойских плит и геодинамической 
природы их границ. Такая попытка и делается в 
предлагаемой статье на основе синтеза геологи
ческих и новых палеомагнитных данных.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ОПИСАНИЕ

В структуре полуострова Тайгонос с севера на 
юг выделяются следующие основные тектониче
ские элементы (рис. 1): Авековский террейн; 
Пылгинская шовная зона; Централ ьно-Тайгонос
ский террейн; Восточно-Тайгоносский пояс гра
нитоидов и Береговой террейн.

Авековский террейн сложен метаморфичес
кими комплексами докембрия, которые сопос
тавляются с породами Омолонского массива и 
перекрыты слабо деформированным осадочным 
чехлом позднего палеозоя [6 , 7, 11].

Пылгинская шовная зона выполнена сильно 
метаморфизованными вулканогенными, туфо- 
терригенными и терригенно-кремнистыми поро
дами, возраст которых по разным авторам оцени
вается от позднего протерозоя до мезозоя [5-7,11]. 
В последних работах [2] Пылгинская шовная зона 
интерпретируется как структура, возникшая в ме
зозое в обстановке сдвига со сжатием, в результа
те инверсии задугового бассейна позднепалеозой- 
ско-раннемезозойской Кони-Тайгоносской вул
канической дуги.

Центрально-Тайгоносский террейн в струк
турном отношении представляет собой ограни
ченный крупными разломами асимметричный 
синклинорий с пологим широким (50 км) северо- 
западным крылом и крутым узким (8 - 1 0  км) юго



восточным. В его строении выделяется два разно
возрастных структурно-вещественных комплек
са, отражающих два этапа развития региона. 
К более раннему комплексу относятся вулкано- 
генно-осадочные и туфо-терригенные толщи, на
копление которых шло в интервале от перми до 
начала поздней юры включительно. В имеющих
ся реконструкциях их формирование происходи
ло в пределах Кони-Тайгоносской островной дуги 
позднепалеозойского-раннемезозойского возра
ста [16, 18]. Более поздний комплекс сложен вул
каногенно-осадочными и туфо-терригенными по
родами позднеюрского-раннемелового возраста 
и относится к образованиям позднеюрской-ран- 
немеловой Удско-Мургальской островной дуги 
[16, 18].

Восточно-Тайгоноссий пояс гранитоидов
разделяет структуры Центрально-Тайгоносского 
и Берегового террейнов. Пояс образован поли- 
фазными интрузиями гранитов и гранодиоритов 
раннемелового возраста (102-103 млн. лет, Аг-Аг 
метод [3]). Директивность, выраженная зонами 
гнейсовидности и ориентировкой мигматитов в 
экзо- и эндоконтакте, позволила сделать вывод о 
синхронности внедрения гранитоидов и движений 
по Южно-Тайгоносскому надвигу юго-восточной 
вергентности [11]. Вдоль надвига, в останцах кров
ли плутонов, сохранились терригенные отложения 
каменноугольного возраста, метаморфизованные 
вулканогенные образования пермо-триасового (?) 
возраста, а также вулканогенно-терригенные 
верхнеюрско-валанжинские отложения.

Береговой террейн охватывает территорию 
мыса Поворотный и часть п-ова Елистратова. Он 
имеет сложное чешуйчато-надвиговое строение и 
представляет собой деформированную аккреци
онную призму позднеюрской-раннемеловой Уд
ско-Мургальской островной дуги.

На мысе Поворотном аккреционная призма 
представлена разнообразными структурно-веще
ственными комплексами [17, 18], которые слага
ют сложно построенный пакет пластин северо- 
восточного простирания с меняющейся вергент- 
ностью. С юга на север здесь, с разной степенью 
условности, выделяются следующие пластины: 
кингевеем-1; кингевеем-2 ; пластина флиша; кин- 
гевеем-3; кингевеем-4 и пластина Лагерная 
(рис. 2). Часть этих пластин разделена разными 
по мощности зонами серпентинитового меланжа, 
в которые погружены блоки ультрабазитов, габ- 
броидов, амфиболитов, пород дайкового ком
плекса, а также вулканических и осадочных по
род. Изучение метаморфических пород, встреча
ющихся в меланже, позволило определить, что 
они образовались в результате субдукционного 
метаморфизма океанической плиты [15].

В составе пластин кингевеем-1, 3, 4 преоблада
ют сильно фрагментированные части разреза ба

зальтово-кремнистой ассоциации, это пиллоу-ба- 
зальты, гидротермальные и гидротермально-оса
дочные кремни, радиоляриты, умбры, известняки, 
кремнисто-карбонатные породы и кремнистые 
туффиты. Имеющиеся определения микрофосси- 
лий из осадочных пород позволяют оценить вре
мя формирования осадочного чехла базальтово
кремнистой ассоциации интервалом от позднего 
триаса до раннего мела включительно. Особен
ности состава пород базальтово-кремнистой ассо
циации позволяют рассматривать их в качестве 
фрагментов океанической коры мезозойского 
возраста [17, 18]. Полученный ранее палеомаг- 
нитный результат из кремнистых пород средне
позднеюрского возраста из пластины кингивеем-3  
показал, что их накопление происходило на ши
роте 35° [23].

Пластина кингевеем-2 в своей нижней части 
содержит деформированные фрагменты диаба
зового дайкового комплекса. Выше залегают ла
вы и лавобрекчии базальтов и андезибазальтов с 
линзовидными, будинированными горизонтами 
красноватых, сиреневых и бурых туфогенных 
кремнисто-глинистых пород и вулканомиктовых 
песчаников. В кремнисто-глинистых породах 
встречаются радиолярии кимеридж-титонского (?) 
возраста, а состав вулканитов указывает на ост- 
роводужную природу комплекса [17, 18].

Пластина флиша сложена турбидитами сред- 
не-позднеюрского возраста, вероятным источни
ком сноса которых являлась континентальная ок
раина андийского типа [2 1 ].

Зона Главного серпентинитового меланжа от
деляет описанные выше пластины от располо
женных севернее островодужных образований 
лагерной и витаетглинской толщ. Меланж состо
ит из блоков ультрабазитов, габбро, плагиогра- 
нитов, вулканогенно-кремнистых пород “кинге- 
веемского” типа и вулканогенно-терригенных по
род “лагерного” типа.

Самое северное положение в рассматривае
мом пакете пластин занимает пластина Лагерная. 
Она сложена лавами, лавобрекчиями, кластолава- 
ми и гиалокластитами бонинитов, среди которых 
встречаются прослои туфосилицитов позднеюр
ского возраста. По геохимическим параметрам ла
вы соответствуют вулканитам энсиматических ос
тровных дуг [17, 18, 24].

Островодужный комплекс пластины Лагерной 
надстраивается мощной толщей микститов. Гори
зонты хаотических микститов расслаиваются 
пачками дикого флиша, а также вулканомикто- 
выми и полимиктовыми турбидитами. В кремнис
то-глинистых прослоях одной из пачек турбиди- 
тов были найдены радиолярии волжско-готерив- 
ского возраста.

Выше с размывом залегает проксимальный 
вулканомиктовый флиш (витаетглинская толща)
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Рис. 2. Геологическая схема полуострова П оворотны й (по [20] с упрощениями)
Буквами в кружках показаны  изученны е разрезы  (LA -  ф рагменты  энсиматической островной дуги позднеюрского 
возраста, LB -  ф рагм енты  позднетриасового осадочного чехла палеоокеанической коры).
1 -  толщ а микститов; 2 -  базальтово-крем нисты е ассоциации пластин кингевеем-1, 2, 3 ,4 ; 3 -  зоны серпентинитового 
меланжа; 4 -  вулканогенно-терригенны й ком плекс (пластина Л агерная); 5 -  флиш средне-позднею рского возраста; 
6 -  разломы: а -  надвиги, б -  другие разры вны е нарушения

мялекасынской и тылакрыльской свит валанжин- 
готеривского возраста, которые накапливались 
во фронтальной части Удско-Мургальской ост
ровной дуги.

На п~ове Елистратова (см. рис. 1) в северо-за
падной части распространены островодужные 
вулканиты среднего, основного, в меньшей степе
ни кислого состава с пачками туфо-терригенных 
пород (мощность до 2 0 0 0  м) позднеюрского-ран- 
немелового возраста. К югу от Елистратовского 
надвига с юго-восточной вергентностью последо
вательно картируются: зона серпентинитового

меланжа, пластины ультрабазитов и габброидов, 
прорванных дайками пестрого состава, а также 
меловые осадочные образования [1].

Среди меловых отложений, залегающих несо
гласно на породах дайкового комплекса офиоли- 
товой ассоциации, выделяются берриас-валан- 
жинские вулканомиктовые конгломераты и тер- 
ригенные отложения мялекасынской свиты, 
туфо-терригенные породы тылакрыльской (го- 
терив-баррем) и кармаливаямской свит (апт). Эти 
нижнемеловые образования можно рассматри
вать как типичный фрагмент осадочного выпол



нения преддугового бассейна Удско-Мургальской 
дуги, фундамент которого был сложен аккретиро- 
ванными офиолитами [18]. Все структуры полуос
трова несогласно перекрываются терригенными 
альб-сеноманскими и угленосными континенталь
ными турон-нижнесенонскими отложениями, ко
торые накапливались в преддуговом Пенжин
ском прогибе Охотско-Чукотского вулканоген
ного пояса.

Таким образом, в поперечном пересечении 
п-ова Тайгонос с севера на юг наблюдается лате
ральный ряд структур, формирование которых 
связано с позднеюрско-раннемеловой конвер
гентной границей Азиатского континента и Севе
ро-Западной Пацифики [17, 18]: (1) Удско-Мур- 
гальская энсиалическая вулканическая дуга (или 
окраина андийского типа) с собственно вулкани
ческой зоной и фрагментами преддугового бас
сейна, (2 ) пояс гранитоидов, (3) аккреционная 
призма. Кроме того, в структуре аккреционной 
призмы на мысе Поворотный наблюдаются 
фрагменты (комплексы Лагерной пластины и 
кингевеем-2 ) энсиматической юрской (?) остров
ной дуги. Время аккретирования островодужных 
комплексов определяется неокомом.

ПАЛЕОМАГНИТНЫЕ ДАННЫЕ
В составе аккрекционной призмы на мысе По

воротный были опробованы бониниты из пласти
ны Лагерная (позднеюрского возраста, коллек
ция LA) и пачка океанических кремней поздне
триасового возраста из пластины кингевеем-4 
(коллекция LB) (см. рис. 1, 2). На полуострове 
Елистратова был опробован разрез осадочных 
пород тылакрыльской свиты готеривского возра
ста (коллекция LC) (см. рис. 1).

Отбор образцов осуществлялся с помощью 
портативного бурового устройства для коллек
ции LA (7 сайтов, всего 41 образец), для коллек
ций LB и LC были отобраны штуфы (34 и 54 об
разцов). Образцы палеомагнитных коллекций 
были подвергнуты ступенчатой температурной 
чистке. Лабораторные исследования проводились 
в палеомагнитной лаборатории Питтсбургского 
университета (США), с использованием установ
ки температурного размагничивания Schonstedt и 
криогенного магнитометра. Компонентный ана
лиз данных магнитной чистки проводился по ком
пьютерным программам Р. Энкина.

Коллекция LA. Отобранные образцы были 
объединены в группы с одинаковым залеганием, 
которые в дальнейшем в тексте называются сай
тами. По данным термомагнитной чистки, во всех 
образцах присутствует незначительная, вероят
но, лабораторная вязкая намагниченность, кото
рая разрушается при температурах до 300 граду
сов. Направление ее хаотическое, и в дальнейшем

она не рассматривается. Анализ результатов тер
момагнитной чистки позволил выделить два типа 
образцов для данной коллекции (рис. За, 36). Пер
вый тип образцов характеризуется одной компо
нентой, равномерно спадающей в начало коорди
нат (см. рис. За). При температурах 480-580 гра
дусов в них остается не более 5 процентов 
первоначальной величины намагниченности. За
тем направление вектора намагниченности начина
ет хаотически меняться, а у некоторых образцов су
щественно возрастает и величина намагниченнос
ти. Анализ диаграмм Зийдервельда второго типа 
образцов показывает существование, по крайней 
мере, двух компонент намагниченности. Первая 
низкотемпературная компонента разрушается 
при температурах до 520 градусов. Вторая при 
температурах до 580 градусов. Однако нельзя ис
ключить, что для ряда образцов спектры разру
шения компонент при высоких температурах час
тично совпадают.

Компонента А. Как компонента А объедине
ны направления намагниченности, выделенные 
для образцов первого типа (см. рис. За), а также на
правления для образцов второго типа (см. рис. 36) 
в температурном диапазоне 300-550 градусов. 
Проведенный на уровне сайтов (тестировались 
средние значения направлений для сайтов) тест 
складки [28] говорит о ее послескладчатом возра
сте. Направление в современной системе коорди
нат (D = 10.6°, I = 72.7°, к = 44.6,0 9 5  = 9.1°, рис. 4а) 
близко к направлению позднеюрско-мелового по
ля для данного района. Вероятнее всего, изучен
ные породы приобрели эту намагниченность уже 
после того, как они были вовлечены в структуру 
аккреционной призмы Удско-Мургальской дуги.

Компонента Б. Это векторы намагниченнос
ти, выделенные для образцов второй группы (см. 
рис. 36) в температурном диапазоне 520-580 гра
дусов. Направление компоненты Б было вычис
лено тремя способами.

В первом способе были использованы средние 
направления для двух сайтов (где были выделены 
высокотемпературные компоненты) и направле
ние пересечения кругов перемагничивания для 
других сайтов, где высокотемпературные компо
ненты выделить не удалось (см. рис. За), что дало 
в древней системе координат D = 199.6°, I = 47.5° 
(таблица). Во втором способе было рассчитано 
направление только для образцов, где удалось 
выделить высокотемпературную компоненту (в 
древней системе координат D = 196.4°, I = 49.8°), 
при этом максимальное значение кучности на
блюдается при 1 0 0  процентах распрямления 
складки. В третьем случае (полученное направле
ние в древней системе координат D = 199.3°, I = 
= 47.1°) использовались данные по образцам (вы
сокотемпературные компоненты намагниченнос
ти для образцов, где их удалось выделить, и круги
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Рис. 3. Примеры ортогональных диаграмм Зийдервельда и круги перемагничивания изученных образцов (стратиграфическая система)
Н а стереограммах залитые (пустые) кружки -  нижняя (верхняя) полусферы; а, б -  базальты  энсиматической островной дуги (коллекция LA), в, г -  кремни позд
нетриасового осадочного чехла палеоокеанической коры (коллекция LB), д -  осадочный комплекс с п-ова Елистратова (коллекция LC)
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О средние значения направлений компонент намагниченности

0 95 для средних значений компонент 
намагниченности по сайтам

0 95 для средних направлений компонент 
намагниченности в целом по коллекциям
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Рис. 4. Стереограммы распределений выделенных компонент намагниченности и их средние значения
а, б -  направления векторов намагниченности компоненты А (а) и компоненты Б (б), выделенные в базальтах энсиматической островной дуги (коллекция LA); 
в, г -  направления векторов намагниченности компоненты А (в) и компоненты Б (г), выделенные в кремнях позднетриасового осадочного чехла палеоокеани- 
ческой коры (коллекция LB); Д -  направления векторов намагниченности компоненты А в осадочном комплексе с п-ова Елистратова (коллекция LC)
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Результаты палеомагнитных исследований изученных коллекций

Номер сайта Кол-во обр.
Геогр. система Стратигр. система

D I к <*95 D I к <*95
Коллекция LA
Компонента А

1 3 36.5 61.1 16.1 31.8 357.3 -7.1 16.1 31.8
2 4 316.2 79.1 13.1 26.4 289.8 5.7 13.1 26.3
3 8 32.4 73.2 20.9 12.4 158.3 29.2 20.9 12.4
4 5 356.5 6 8 .8 149.6 6.3 174.2 47.3 150.7 6.3
5 4 356.9 66.4 105.9 9.0 167.6 40.5 65.0 11.5
6 12 358.5 64.3 128.9 3.8 156.9 43.8 129.0 3.8
7 3 9.4 73.4 12.1 37.1 317.3 10.1 15.7 32.2

Среднее для сайтов 1, 2, 3,4, 5,6 , 7 10 .6 72.7 44.6 9.1 2 2 1 .6 6 8 .6 1.5 79.5
Компонента Б

4*24-28 5 326.2 60.8 84.7 8.4 196.5 50.1 84.6 8.4
6*33-44 8 313.0 50.4 40.3 8.8 196.4 49.7 40.4 8 .8

1-й способ -  сайты 4, 6  + круги 
(см. пояснения в тексте)

278.1 47.7 1.2 180.0 199.6 47.5 215.9 8.4

2-й способ -  только компоненты 
(13) (см. пояснения в тексте)

317.3 54.6 40.6 6 .6 196.4 49.8 54.4 5.7

3-й способ -  компоненты (13) и кру
ги (13) (см. пояснения в тексте)

333.5 52.5 9.5 9.7 199.3 47.1 29.6 5.3

Коллекция LB
Компонента А

1 3 4 1 7 0 3 1 73.7 1 61.1 1 3 *2 1| 113.1 1 2 9  1 49.6 | 3.6
Компонента Б

1 1 0 | 2 2 0 .8 1 0.3 1 45.4 1 8 3  1| 217.3 1 4 3  11 7 9 6 | 6 .2

Коллекция LC

1______* ______1
| 328.7 | 53.4 I 36.6 3.2 I 18.6 1 79Л 33.8 | 3.3

Примечание: D -  склонение, I -  наклонение, к -  кучность, (Хд5 -  радиус овала доверия (в градусах).

перемагничивания для образцов, где не удалось 
выделить компоненту). Полученное направление 
практически не зависит от способа вычисления 
(см. таблицу). Для определенности в дальнейшем 
будет использоваться результат, полученный 
первым способом (авторы не делали оценки, ка
кой из способов корректнее).

Таким образом, для изученных юрских (?) остро- 
водужных вулканических пород выделено досклад- 
чатое направление намагниченности (D = 199.6°, 
I = 47.5°, к = 215.9, = 8.4°), которое изученные
породы приобрели на широте 28.6 ± 7.8 градусов.

Коллекция LB. По результатам термомагнит
ной чистки коллекции океанических кремней 
триасового возраста (пластина кингевеем-4), кро
ме лабораторной, вязкой намагниченности были 
выделены одна или две древних компоненты на
магниченности, что позволило разделить образ
цы на две группы.

Первая группа образцов характеризуется од
ной компонентой, равномерно спадающей в нача
ло координат. При температурах 660-680 граду
сов остается не более 5 процентов величины на
магниченности, после чего направление вектора 
начинает хаотически меняться. Для некоторых 
образцов наблюдаются круги перемагничивания, 
что указывает на существование второй компо
ненты, хотя выделить ее не удается (см. рис. Зв).

Для второй группы образцов характерно нали
чие двух компонент намагниченности (см. рис. Зг). 
Первая низкотемпературная компонента разру
шается при температурах до 640-665 градусов, а 
вторая -  при температурах до 685 градусов. Здесь 
также нельзя исключить, что для ряда образцов 
спектры блокирующих температур компонент 
намагниченности частично совпадают. Для всех 
образцов этой группы также наблюдаются хоро
шо выраженные круги перемагничивания.



Компонента А. Выделена во всех образцах в 
температурном диапазоне до 665 градусов (см. 
рис. Зв, Зг). Тест складки [28] говорит о ее после- 
складчатом возрасте. Направление в современ
ной системе координат (см. таблицу и рис. 4в) 
близко к направлению позднеюрско-мелового 
поля для данного района. Вероятнее всего, изу
ченные породы приобрели эту намагниченность 
уже после вовлечения пород в аккреционную 
призму Удско-Мургальской дуги.

Компонента Б. Выделена для второй группы 
( 1 0  образцов) в температурном диапазоне 660- 
685 градусов. Хотя направление выделенной ком
поненты практически совпадает с простиранием 
шарнира складки, тем не менее, тест складки по
ложительный. Часть образцов характеризуется 
прямой намагниченностью, а часть -  обратной по
лярностью. Недостаточный разброс элементов за
легания не позволил использовать метод кругов 
перемагничивания для улучшения статистики.

Таким образом, для изученных триасовых крем
нистых пород выделено направление D = 217.3°, I = 
= 4.5°, к = 79.6, (Х95 = 6.2°, которое они приобрели 
на широте 2.3 ± 3.2 градуса.

Коллекция LC. Результаты термомагнитной 
чистки образцов коллекции терригенных пород 
готеривского возраста позволили выделить одну 
компоненту намагниченности (компонента А), не 
считая вязкой лабораторной (см. рис. Зд). В про
цессе термочистки эта компонента, разрушаясь, 
равномерно спадает в начало координат, и при 
температурах 560-580 градусов остается 5-10 про
центов первоначальной величины намагниченно
сти, а направление вектора начинает хаотически 
меняться. Среднее значение вектора намагничен
ности, в целом по коллекции, в современной сис
теме (D = 328.7°, I = 53.4°) не совпадает по направ
лению ни с одним из более поздних направлений, 
но в древней системе координат не отличается от 
направления позднеюрско-мелового поля. Это, 
вероятнее всего, означает, что после приобрете
ния намагниченности породы испытали деформа
цию. Таким образом, выделенное направление яв
ляется доскладчатым или синскладчатым. К сожа
лению, для данного объекта вариации элементов 
залегания не позволяют провести тест складки.

Таким образом, в результате палеомагнитных 
исследований пород, отобранных на полуострове 
Тайгонос, получены следующие результаты:

-  островодужные вулканиты (бониниты и ба
зальты) юрского (?) возраста имеют доскладча- 
тое направление (D = 199.6°, I = 47.5°, к = 215.9, 
0^5 = 8.4°), которое изученные породы приобрели 
на широте 28.6 ± 7.8 градусов;

-  океанические кремни триасового возраста 
имеют направление (D = 217.3°, I = 4.5°, к = 79.6, 
(Х95 = 6 .2 °), которое они приобрели на широте 
2.3 ± 3.2 градуса;

-  осадочные породы тылакрыльской свиты го
теривского возраста характеризуются доскладча
тым или синскладчатым направлением D = 18.6°, 
I = 79.4°, к = 33.8, СХ95 = 3.3°.

К сожалению, все полученные направления не 
являются в необходимой степени надежными, 
прежде всего, из-за явно недостаточной статисти
ки для высокотемпературной компоненты, а для 
меловых пород -  из-за отсутствия теста складки.

ОБРАТНОЕ МОДЕЛИРОВАНИЕ
Для определения, на какой из плит образова

лись изученные островодужные вулканиты (кол
лекция LA), было проведено обратное моделиро
вание по известной методике [25]. Моделирова
ние проводилось на основании кинематических 
характеристик плит, приведенных в статье Д. Эн- 
гебретсона [26].

При расчетах учитывались следующие геоло
гические данные.

1. Наиболее позднее время аккретирования 
изученных юрских (?) островодужных вулкани
тов (коллекция LA) определяется завершением 
активности Удско-Мургальской вулканической 
дуги и запечатыванием аккреционных структур. 
Последние проявления вулканизма имеют апт- 
альбский возраст, а возраст перекрывающих от
ложений определяется поздним альбом. Следова
тельно, аккретирование бонинитов к Удско-Мур
гальской вулканической дуге произошло не позд
нее 1 1 0  млн. лет.

2. Удско-Мургальская дуга к моменту аккрети
рования к ней комплексов энсиматической вулка
нической дуги являлась границей Евразийской 
плиты, вдоль которой существовал латеральный 
ряд структур: вулканическая дуга -  предострово- 
дужная часть -  аккреционная призма -  желоб -  
океаническая плита [17,18]. Фундаментом Удско- 
Мургальской вулканической дуги служат струк
туры более древней Кони-Тайгоносской дуги, а 
отсутствие в тылу Удско-Мургальской дуги океа
нического бассейна указывает на окраинно-кон
тинентальное положение островодужных обра
зований.

3. В рассматриваемый период времени (юра- 
ранний мел) геодинамическая ситуация северо- 
западной Мезопацифики определялась взаимо
действием плит Северо-Американской, Евразий
ской, Изанаги и Фараллон [19, 26].

Результаты проведенного нами моделирова
ния показывают, что к месту аккреции изучен
ные островодужные вулканиты (коллекция LA) 
могли быть доставлены плитой Изанаги, так как 
только она обеспечивает необходимое широтное 
перемещение изученных пород (рис. 5). Следова
тельно, энсиматическая вулканическая дуга, ком
плексы которой были изучены в аккреционной



Фараллон 130 млн. лет

Рис. 5. Результаты кинематического моделирования 
Расчетные (линии) и наблюдаемые (ромбы) палеошироты

структуре мыса Поворотного, находилась на пли
те Изанаги.

По результатам обратного моделирования бы
ла построена кривая миграции Лагерной энсима- 
тической дуги (рис. 6 ). Из рисунков 5 и 6  видно, 
что на временном интервале 116-145 млн. лет 
происходило несколько глобальных перестроек, 
которые выражены в изменении направления 
движения плит. Важно отметить, что до основно
го этапа широтного перемещения (145-119 млн. 
лет) островная дуга располагалась на палеоширо
те 28° и нет однозначного ответа на вопрос о том, 
границу какой плиты маркировала энсиматичес- 
кая палеодуга. До 145 млн. лет она могла входить 
в состав плиты Фараллон или какой-нибудь дру
гой плиты.

ОБСУЖДЕНИЕ
Состав аккретированных комплексов тайго- 

носского сегмента Удско-Мургальской острово- 
дужной системы показывает, что в позднеюрско- 
раннемеловое время в Мезопацифике существо
вала энсиматическая вулканическая дуга. Перво
начальное положение этой дуги неясно. На осно
вании данных по линейным океаническим анома
лиям предполагается, что в мезозое в северо- 
западной Пацифике существовали плиты Фарал
лон и Изанаги [26,27]. При моделировании также 
нельзя исключать возможность существования 
неизвестной дополнительной плиты (назовем ее 
плитой X), информация о которой отсутствует, 
так как соответствующие участки океанической 
коры, отражающие ее историю, уже субдуциро-

вались, и фрагменты их могут быть обнаружены 
только в аккреционных призмах.

Для уточнения конфигурации океанических 
плит Пацифика в мезозое и возможного характе
ра межплитных границ был произведен расчет ус
ловно мгновенных скоростей плит Изанаги и Фа
раллон в пределах траектории перемещения изу
ченного террейна (рис. 7-9). Использовалась 
следующая методика. Рассчитывалось перемеще
ние точек географической сетки с кинематичес
кими параметрами плит на угол, равный углу вра
щения плиты вокруг Эйлерова полюса за 10 млн. 
лет. Затем прежнее и новое положение точки со
единялось вектором, который и показан на рисун
ках. Сначала это делалось с параметрами плиты 
Фараллон, а затем Изанаги. Шаг 10 млн. лет был 
выбран для наглядности, так как скорости пере
мещения плит невелики, и если просто использо
вать угол поворота, деленный на время (что наи
более близко к реальной мгновенной скорости), 
то полученные “мгновенные” векторы просто не 
будут видны на рисунках. Таким образом, векто
ры, показанные на рисунках 7-9, близки по на
правлению к вектору касательной к дуге малого 
круга, который описывает точка на сфере при 
вращении вокруг Эйлеровых полюсов на возраст
ных интервалах 163-145 млн. лет (см. рис. 7), 145- 
135 млн. лет (см. рис. 8 ), 135-127 млн. лет (см. рис. 9).

Рассмотрим несколько рабочих сценариев для 
определения положения изученной энсиматичес- 
кой палеодуги, что, в свою очередь, позволит 
уточнить конфигурацию океанических плит.



И занаги

135 млн. лет

Изученный фрагмент 
энсиматической палеодуги

145 млн. лет

Рис. 6. Траектория перемещения комплексов энсиматической палеодуги по результатам обратного моделирования [25]

60°

Рис. 7. Зависимость характера межплитной границы Изанаги -  Фараллон от ее простирания на участке траектории 
палеодуги, 145-163 млн. лет
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Рис. 8. Зависимость характера межплитной границы Изанаги-Фараллон от ее простирания на участке траектории 
палеодуги, 135-145 млн. лет

60 °

Рис. 9. Зависимость характера межплитной границы Изанаги-Фараллон от ее простирания на участке траектории 
палеодуги, 127-135 млн. лет

Первый сценарий предполагает, что реконст
руируемая палеодуга маркировала границу Иза- 
наги -  Фараллон, второй -  границу Изанаги и 
плиты X, третий -  границу Фараллон и плиты X.

При анализе разных сценариев необходимо 
учитывать следующие соображения. Во-первых,

начиная со 145 млн. лет и до момента аккретиро- 
вания (110 млн. лет) к Удско-Мургальской актив
ной окраине, породы изученной энсиматической 
дуги транспортировались плитой Изанаги (см. 
рис. 5). Во-вторых, исходя из известных кинема
тических параметров [26], для границы плит Фа-



раллон-Изанаги в этой области Мезопацифики 
предполагается субдукционная обстановка, на 
что указывают направления векторов на рис. 7-9.

Критерием выбора сценария, соответствую
щего действительности, может служить история 
вулканизма (или активности) Лагерной палеоду
ги. Здесь возможны два варианта. В одном случае 
вулканическая деятельность (свидетельство суб- 
дукции) продолжалась до момента аккретирова- 
ния энсиматической дуги с Удско-Мургальской 
дугой. В другом варианте прекращение вулканиз
ма и субдукции могло произойти после 145 млн. 
лет и эта “пассивная” фаза могла продолжаться в 
течение всей транспортировки плитой Изанаги. 
Конечно, следует учитывать, что вулканическая 
активность затухает с небольшим запозданием по 
сравнению со временем прекращения субдукции.

Первый сценарий, согласно которому палео
дуга располагалась на границе плит Изанаги-Фа- 
раллон, возможен только в случае продолжения 
вулканической активности позднее 145 млн. лет. 
Для этого временного интервала предполагается 
конвергентная граница на всей траектории Ла
герного террейна (см. рис. 7-9). В этой реконст
рукции Лагерная палеодуга находилась на плите 
Изанаги, а плита Фараллон субдуцировалась под 
Изанаги, по крайней мере, начиная со 145 млн. лет.

Второй сценарий (граница Изанаги -  плита X) 
допускает как затухание, так и продолжение ак
тивности дуги после 145 млн. лет в случае, если к 
югу или юго-западу существовала еще одна океа
ническая плита, обозначенная плитой X на рис. 6 . 
При этом, если структуры Лагерной палеодуги 
после 145 млн. лет транспортировались плитой 
Изанаги, то вулканическая дуга располагалась на 
юго-западной границе Изанаги. Если палеодуга 
перемещалась на плите X, то она должна была 
маркировать ее северо-восточную границу, а са
ма плита X имела также очень высокую широт
ную составляющую перемещения, сопоставимую 
с плитой Изанаги.

Третий сценарий (граница Фараллон -  плита X), 
как и предыдущий, не требует ограничений вре
мени активности дуги после 145 млн. лет. В отли
чие от второй гипотезы, в данном варианте изу
ченные породы никогда не принадлежали плите 
Изанаги и палеодуга маркировала границу плит 
Фараллон -  плита X. При этом плита X имела 
также очень высокую широтную составляющую 
перемещения, как и плита Изанаги (породы все 
же были доставлены в высокие широты). Каких- 
либо предположений о характере эволюции гра
ницы Фараллон -  плита X сделать нельзя из-за 
отсутствия кинематических характеристик по
следней (поэтому нет ограничений на активность 
вулканической дуги).

Таким образом, главным критерием, который 
мог бы помочь в разрешении вопроса о том, мар
кировала ли изученная палеодуга границу плит 
Фараллон -  Изанаги или существовала еще одна, 
неизвестная к настоящему времени, плита X, яв
ляется время прекращения активности этой юр
ской палеодуги. Если вулканическая деятель
ность (свидетельство субдукции) продолжалась 
после 145 млн. лет, то палеодуга маркировала 
границу плит Изанаги и Фараллон (первый сцена
рий), если же эта палеодуга после 145 млн. лет не 
была активна, то приходится признать, что до 
145 млн. лет в северо-западной Палеопацифике 
существовала еще одна плита X. Среди имеющих
ся в нашем распоряжении геологических данных 
по аккретированным комплексам полуострова 
Тайгонос пока нет свидетельств активности энси
матической дуги в раннемеловое время. Более то
го, островодужные образования энсиматического 
генезиса Куюльского террейна (Пенжинский ре
гион), сопоставимые с бонинитами Лагерной тол
щи, имеют средне-позднеюрский возраст [4]. Сле
довательно, сценарии с затуханием вулканичес
кой деятельности палеодуги являются вполне 
вероятными и свидетельствуют в пользу сущест
вования дополнительной плиты X. Однако сте
пень стратиграфической изученности и количество 
геохронологических датировок аккретированных 
островодужных комплексов остаются невысокими 
и не позволяют полностью отказаться от первого 
сценария с раннемеловой вулканической актив
ностью.

ВЫВОДЫ
1. Получены новые палеомагнитные данные 

для островодужных вулканитов юрского (?) воз
раста пластины Лагерная-1 из аккреционной 
призмы полустрова Поворотный -  D = 199.6°, I = 
= 47.5°, к = 215.9, (Ц5 = 8.4°, что соответствует па
леошироте 28.6 ± 7.8 градусов с.ш.

2. Получены новые палеомагнитные данные 
для океанических кремней триасового возраста 
пластины кингевеем-4 из аккреционной призмы 
полустрова Поворотный (D = 217.3°, I = 4.5°, к = 
= 79.6, (Х95 = 6.2°), которые образовались на широ
те 2.3 ± 3.2 градуса с.ш.

3. Получено направление для терригенных по
род готерива на полуострове Елистратова (D = 
= 18.6°, I = 79.4°, к = 33.8, (Х95 = 3.3°), которые, ве
роятнее всего, были перемагничены, а затем ис
пытали деформацию.

4. Предложены разные варианты реконструк
ции положения и транспортировки комплексов 
внутриокеанической Лагерной палеодуги. Выбор 
наиболее реального варианта во многом зависит 
от выяснения возрастного диапазона периода ак



тивности энсиматической палеодуги, что требует 
дополнительных стратиграфических и геохроно
логических исследований. В случае подтвержде
ния геологическими данными сценария с затуха
нием активности Лагерной палеодуги в процессе 
ее перемещения и до момента аккретирования к 
Удско-Мургальской островной дуге (континен
тальной окраине Азии) потребуется разработка 
новых реконструкций, учитывающих существо
вание в мезозойской Пацифике дополнительной, 
еще не известной, океанической плиты.

Работа выполнена при поддержке РФФИ по 
проектам 00-05-64777 и 02-05-64217.
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Abstract—Paleomagnetic data for various accretionary complexes of the Taigonos Peninsula, including 
(1) volcanic fragments of the Late Jurassic ensimatic island arc (Povorotnyi Peninsula), (2) fragments of the 
sedimentary cover of paleoceanic crust dated at the Late Triassic (Povorotnyi Peninsula), and (3) the forearc 
sedimentary complex (Hauterivian, Yelistratov Peninsula), are analyzed. It is established that (1) Hauterivian 
elastics in the Yelistratov Peninsula were remagnetized and then deformed, (2) Triassic oceanic cherts were de
posited at 2.3 ± 3.2° N, and (3) Late Jurassic island-arc volcanic rocks were formed at 28.6 ± 7.8° N. On the 
basis of paleomagnetic and geologic data, various hypotheses on the initial location of the island arc and its 
relationship to the known paleo-Pacific plates are tested.
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Выполнен совместный анализ данных по тепловому потоку и глубинному строению земной коры 
котловин центральной части Индийского океана. В зонах тектонических деформаций котловин 
Центральной и Вартон, а также в Аравийской котловине выявлены дополнительные источники 
тепла (10-20 мВт/м2), не контролируемого геотермической моделью остывания литосферы. Эти ис
точники могут быть связаны с процессами серпентинизации ультрабазитов, что подтверждается на
личием в низах коры сейсмического слоя ЗВ со скоростями 7.2-7.6 км/с, соответствующего серпен
тинитам. В отличие от этих котловин, распределение теплового потока в котловине Крозе находит
ся в соответствии с теоретической геотермической кривой. Отсутствие здесь дополнительного 
источника тепла не предполагает наличия серпентинитов в низах коры, что подтверждается данны
ми ГСЗ (отсутствие слоя ЗВ) и согласуется с низким уровнем современной сейсмичности котлови
ны. В Центральной и Аравийской котловинах (Индийская плита) и в котловине Крозе (Антаркти
ческая плита) около 50 млн. лет назад наблюдалось одновременное уменьшение примерно в 2 раза 
скорости спрединга, несмотря на существенное различие геодинамических условий движения плит.

ВВЕДЕНИЕ

В данной работе рассматривается центральная 
часть Индийского океана, включающая Цент
ральную и Аравийскую котловины, а также кот
ловины Вартон и Крозе (рис. 1).

Образование зоны тектонических деформа
ций Центральной котловины Индийского океана 
(рис. 2 и 3) тесно связано с образованием Альпий
ско-Гималайского подвижного пояса. В процессе 
закрытия океана Тетис Индийская плита в период 
100-80 млн. лет начала движение на север. Перво
начальное “мягкое” взаимодействие Индийской и 
Евразиатской плит, датируемое возрастом 60- 
50 млн. лет назад, сопровождалось уменьшением 
скорости спрединга в Центральной котловине при
мерно с 9 до 4 см/год [24, 38]. Дальнейшее продви
жение Индийской плиты на север закончилось ее 
столкновением (коллизией) с Евразиатским кон
тинентом и образованием зоны деформаций.

Аравийская котловина является западной час
тью Индийской плиты. Котловина Вартон отде
лена от Центральной котловины Восточно-Ин
дийским хребтом и принадлежит Австралийской 
плите. Центрально-Индийский срединный хребет 
отделяет Индийскую плиту от Антарктической 
плиты, частью которой является котловина Крозе.

Цель настоящей работы -  выявление глубин
ного строения земной коры центральной части 
Индийского океана на основе анализа данных 
теплового потока, сейсмических и других геоло
го-геофизических данных.

ЦЕНТРАЛЬНАЯ КОТЛОВИНА
Центральная котловина Индийского океана 

(см. рис. 1) ограничена с запада Мальдивским и с 
востока Восточно-Индийским хребтами, на юге 
ее границей является Центрально-Индийский 
срединный хребет, а на севере она плавно перехо
дит в котловину Бенгальского залива. Часть Цен
тральной котловины занимает зона тектоничес
ких деформаций, которая имеет восток-северо- 
восточное простирание и протяженность 1600 км 
при ширине 1000 км [21,32,48]. Она характеризу
ется блоками антиклинальных поднятий фунда
мента шириной 100-300 км и высотой 1-3 км, что 
выражается в рельефе дна сводовыми поднятия
ми до 600 м, а также взбросо-надвиговыми разло
мами различной вергентности с амплитудой до 
первых сотен метров.

Район деформаций северо-восточного прости
рания выделен также и в котловине Вартон -  в 
Западно-Австралийской котловине (см. рис. 2). 
Образование деформаций, по данным глубоко
водного бурения и сейсмической стратиграфии, 
относят в целом к позднему миоцену (примерно 
10 млн. лет). Общее простирание деформаций 
обусловлено характером кинематики Индийской 
и Австралийской плит [15, 19, 26,41].

По данным глубинного сейсмического зонди
рования (рис. 4), слабо деформированные участки 
коры Центральной котловины характеризуются 
типичным для океанических котловин строением
[14]. Мощность осадочного покрова увеличивает
ся от 0.1-0.3 км на юге котловины до 3-4 км -  на



Рис. 1. Карта геотермической изученности центральной части Индийского океана
1 -  изобаты, км; 2 -  оси срединных хребтов: а -  современных, б -  палеохребтов и трансформные разломы; 3 -  линей
ные магнитные аномалии, по [17, 36, 38, 39]; 4 -  скважины глубоководного бурения; 5 -  точки измерений плотности 
теплового потока, в мВт/м2, по [2, 16, 18, 20]; 6 -  эпицентры землетрясений; 7 -  Зондская зона субдукции
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Рис. 2. Схема расположения области внутри плитных деформаций в центральной части Индийского океана (серая за
ливка). Прямые линии -  простирания деформаций фундамента

Рис. 3. Модель строения зоны тектонических деформаций Центральной котловины Индийского океана, по [2]
/ -  водный слой; 2 -  осадки и блоки консолидированной коры; 3 -  серпентиниты (черный цвет); 4 -  мантия; 5 -  направ
ление сжатия



Рис. 4. Схема расположения профилей ГСЗ (квадратики) в центральной части Индийского океана с информацией о 
составе земной коры
Зачерненными квадратиками показаны профили, на которых обнаружен слой ЗВ со скоростями 7.2-7.6 км/с. Рельеф 
дна показан по данным спутниковой альтиметрии ЕТ0Р05 [40]; утолщенные изолинии -  изобата 4000 м, изолинии со 
штрихами -  изобата 3000 м. Ш22-1 -  положение полигона I 22-го рейса НИС “Профессор Штокман”



севере; средняя мощность второго слоя коры рав
на 1.2 км, скорость 5.0 км/с; средняя мощность 
третьего слоя равна 4.5 км, скорость 6.5 км/с. Об
щая мощность коры равна 5-7 км. Сильно дефор
мированные блоки коры имеют аномальное, в 
сравнении с океаническим, строение. Здесь под 
осадками мощностью 1-2 км выделены слои со 
скоростями 6.1 и 6.9 км/с общей мощностью
6.5 км, которые подстилаются слоем ЗВ со скоро
стью 7.6 км/с, соответствующей серпентинизиро- 
ванным гипербазитам. Мощность этого слоя до
стигает 3 км.

Деформированные блоки коры имеют четкое 
отражение в поле силы тяжести: аномалии в сво
бодном воздухе здесь достигают 80 мГал [48].

В зоне деформаций наблюдается высокая со
временная сейсмичность с магнитудой от 5.2 до 
7.2. Сейсмичность сосредоточена между эквато
ром и 10° ю.ш. в полосе субширотного простира
ния, которая пересекает Центральную котлови
ну, Восточно-Индийский хребет и Кокосовую 
котловину и маркирует диффузную границу меж
ду Индийской и Австралийской плитами на участ
ке примерно от 70 до 100° в.д. (см. рис. 2) [34, 44].

В Центральной котловине зафиксированы ли
нейные магнитные аномалии 34-5, что соответст
вует возрастному интервалу 85-10 млн. лет (позд
ний мел-поздний миоцен) [17, 38]. Широтно ори
ентированные магнитные аномалии смещены 
древними трансформными разломами (Индрани, 
Индира, разлом 86° и др.). Все это указывает на 
спрединговый характер образования Централь
ной котловины.

Имеется ряд гипотез образования внутриплит- 
ных деформаций в Центральной котловине [8]. 
Так, было высказано предположение о разделе
нии Индо-Австралийской плиты по разлому 
вдоль Восточно-Индийского хребта, что вызыва
ло формирование структур сжатия субширотного 
простирания [43]. В более поздних работах [51,52] 
на основе детального анализа сейсмологических 
данных предложена гипотеза о диффузной грани
це между Австралийской и Индийской плитами, 
которая проходит по зоне деформаций и пример
но совпадает с полосой сейсмичности, простира
ющейся с запада на восток от Центрально-Индий
ского хребта до о-ва Суматра (см. рис. 2). В соот
ветствии с другой гипотезой [11], процесс 
образования тектонических деформаций котло
вины идет преимущественно на коровом уровне, 
что связано с проскальзыванием мантийной час
ти литосферы по серпентинитовому слою под ко
рой Индийского океана и ее субдукцией в районе 
Гималаев. В работе [15] на основе анализа текто
ники региона высказано предположение, что в 
альпийскую эпоху тектогенеза в Центральной 
котловине возникла локальная зона коробления 
коры, осложненная сбросово-надвиговой текто

никой и обусловленная нагнетанием мантийных 
масс встречными потоками из Гималайского пояса 
и Центрально-Индийского хребта.

Распределение теплового потока в Централь
ной котловине крайне неоднородно. Здесь, наря
ду с фоновыми значениями теплового потока 
40 мВт/м2, характерными для океанических кот
ловин юрского и мелового возраста, многие вели
чины превышают фоновые, достигая значений 
200 мВт/м2 и более. В районе блоков тектоничес
ких деформаций наблюдаются особенно высокие 
тепловые потоки, которые в несколько раз пре
вышают фоновые значения древних океаничес
ких котловин [1,2, 46].

На рис. 5, А дано распределение теплового по
тока в зависимости от возраста литосферы Цент
ральной котловины. Возраст литосферы был оп
ределен по линейным магнитным аномалиям 
[18,37]. Для построения теоретической геотер
мической кривой на рисунке было использовано 
соотношение, являющееся решением уравнения 
теплопроводности для геотермической (кристал
лизационной) модели образования океанической 
литосферы [22, 33]:

XT
q = — = = K /J t = 480/ J t, (1)

J n a t

где q -  тепловой поток, мВт/м2; X = 3.2 х 103 мВт/м; 
К -  коэффициент теплопроводности вещества 
литосферы; Та = 1350°С -  температура астено
сферы; а = 7.8 х 10"7 м2/с -  коэффициент темпера
туропроводности вещества мантии; t -  млн. лет, 
возраст литосферы.

Теоретическая геотермическая кривая (нижняя 
кривая) на рисунке должна тяготеть к максималь
ным тепловым потокам, отражая охлаждение и 
увеличение мощности литосферы за счет крис
таллизации жидкой базальтовой компоненты ве
щества астеносферы в процессе спрединга. Одна
ко эта кривая проходит примерно на 20 мВт/м2 ни
же кривой, аппроксимирующей максимальные 
тепловые потоки (верхняя кривая). Отсюда сле
дует, что в Центральной котловине существует 
дополнительный источник тепла, который не 
учитывается при анализе процесса охлаждения 
движущейся литосферы плиты.

Были высказаны различные гипотезы о гене
зисе дополнительного источника тепла в Цент
ральной котловине Индийского океана [4, 47], 
главной из которых является гипотеза о его маг
матической и серпентинитовой природе.

Существует мнение, что поднятия акустичес
кого фундамента зоны деформаций Центральной 
котловины характеризуются увеличенной мощ
ностью второго (базальтового) океанического 
слоя вследствие внедрения разогретого магмати
ческого материала [16]. На это могут указывать 
интенсивные положительные аномалии теплово-



Рис. 5. Распределение теплового потока в зависимости от возраста дна: А -  Центральная; Б -  Аравийская; В -  Коко
совая; Г -  Западно-Австралийская; Д -  Крозе котловины
1 -  теоретическая геотермическая кривая; 2 -  кривая, аппроксимирующая максимальные тепловые потоки; 3 -  теп
ловые потоки, мВтДг



Рис. 6. Карта фундамента для одного из участков зоны деформаций в Центральной котловине Индийского океана (по
лигон IH22-I), по [14]
Вверху -  изолинии фундамента (глубины от поверхности дна океана, км), внизу -  трехмерное изображение поверхно
сти фундамента. Видно блоковое поднятие слоя с сейсмической скоростью 7.3 км/с, которое может быть связано с сер- 
пентинитовой протрузией. Положение полигона см. на рис. 4

го потока (до 200 мВт/м2), наблюдаемые в зоне 
деформаций (см. рис. 5, А). Широкое распростра
нение магматизма в Центральной котловине в ус
ловиях тангенциального сжатия литосферы 
вследствие коллизии плит можно, в принципе, 
объяснить образованием в коре локальных рас
тягивающих напряжений по механизму “pull 
apart”, т.е. косого раздвига разломов, или же по 
механизму их простого раздвига. Однако действие 
этих механизмов не подтверждается сейсмически
ми данными (был выполнен детальный анализ 
11000 км сейсмических профилей, полученных в 
зоне деформаций) [3]. В целом, предположение о 
широком распространении магматических интру
зий мало обосновано, поскольку дно котловины 
после столкновения Евразии с Индостаном нахо
дится в условиях нарастающего сжатия, являю
щегося неблагоприятным фактором для образо
вания интрузий. Следует также отметить, что 
возраст вулканических пород, драгированных в 
зоне деформаций в районе поднятия Афанасия 
Никитина, древний, 70 млн. лет [47].

Альтернативным и более обоснованным меха
низмом дополнительного разогрева Индийской 
плиты является механизм серпентинизации [2]. 
Результаты структурного анализа данных непре
рывного сейсмического профилирования в Цент
ральной котловине также подтверждают наличие 
серпентинитов в нижней части деформированных 
блоков коры [3].

Сейсмическими исследованиями установлено, 
что в нижней части деформированных блоков 
Центральной котловины выделяются сейсмичес
кие скорости продольных волн 12-1.6  км/с, соот
ветствующие слою серпентинизированных ги- 
пербазитов [14, 27, 29]. По данным сейсмической 
томографии [14], на одном из участков зоны де
формаций, полигон IH22-I (см. рис. 4), обнаруже
но блоковое поднятие слоя с сейсмической скоро
стью 7.3 км/с (рис. 6), которое может быть связа
но с серпентинитовой протрузией. Недалеко от 
этого места зарегистрирован повышенный теп
ловой поток (109-204 мВт/м2), что поддерживает 
это предположение.



Здесь следует упомянуть о другой известной 
области деформаций литосферы -  Азоро-Гиб- 
ралтарской зоне разломов [35]. Тектонически эта 
зона связана с Альпийско-Гималайским складча
тым поясом. В ее границах имеется ряд подвод
ных поднятий, таких, как горы Корал Патч, Ам
пер, Хиронделл, хребет Горриндж. К юго-западу 
от банки Горриндж, в котловине Хосшу, в низах 
коры выделен слой с сейсмическими скоростями
1.2-1.6 км/с, соответствующий серпентинизиро- 
ванным гипербазитам. Бурение и драгирование 
подтвердили наличие серпентинитового материа
ла в районе хребта Горриндж [12].

Выполненные расчеты показывают [2, 4], что 
наблюденные большие геотермические анома
лии (до 150 мВт/м2 и более) могут быть обуслов
лены экзотермической реакцией серпентиниза- 
ции. Условия тектонической активности и разло- 
мообразования блоков коры в Центральной 
котловине способствуют проникновению порций 
придонной воды в верхнюю мантию, серпентини- 
зации перидотитов и выжиманию нагретых сер- 
пентинитовых масс с нижнекоровых глубин к по
верхности дна (см. рис. 3).

На нижних горизонтальных осях рис. 5, А от
ложены время и средние скорости движения 
(спрединга) Индийской плиты при ее северном 
дрейфе. Как уже отмечалось выше, 60-50 млн. 
лет назад в процессе “мягкого” торможения Ин
дийской плиты началось резкое уменьшение ско
рости спрединга с 9 до 4 см/год. Во время “жестко
го” столкновения (“жесткой” блокировки) Индий
ского и Евроазиатского континентов 50-40 млн. 
лет назад средняя скорость спрединга снизилась 
до 2.5 см/год. Рис. 5, А хорошо отражает такую 
последовательность в перестройке режима дви
жения Индийской плиты на север.

АРАВИЙСКАЯ КОТЛОВИНА
Аравийская котловина (см. рис. 1) является за

падным фрагментом Индийской плиты и от Цент
ральной котловины отделена Мальдивским хреб
том. На северо-западе границей котловины являет
ся материковый склон Аравийского полуострова, 
который пересекает зона разломов Оуэн; на севе
ре границей котловины служит хребет Меррея, а 
на юго-западе -  Аравийско-Индийский средин
ный хребет.

Дно Аравийской котловины представляет со
бой слабо наклоненную на юг аккумулятивную 
равнину, связанную с конусом выноса терриген- 
ного материала реки Инд [9]. Глубина моря уве
личивается с севера на юг от 3 до 5 км. Мощная 
осадочная толща подстилается фундаментом, по 
рельефу которого Аравийская котловина разде
ляется на две впадины -  западную и восточную;

между ними расположен погребенный под осад
ками хребет Лакшми [31]. В западной впадине 
мощность осадков со средней скоростью сейсми
ческих волн 2.5 км/с изменяется от 1.3 до 4.2 км 
(среднее значение 2.6 км). Второй слой коры име
ет среднюю сейсмическую скорость 5.5 км/с и 
мощность 1.7 км, а третий слой -  6.8 км/с и 3 км, 
соответственно. Поверхность Мохо со скоростя
ми 7.9-8.8 км/с расположена в среднем на глубине 
около 11.5 км ниже поверхности моря. В восточ
ной впадине мощность осадков варьирует от 0.3 
до 4.0 км. Ниже залегают слои со средними скоро
стями 5.4, 6.3 и 7.2 км/с и средними мощностями 
двух первых слоев соответственно 1.6 и 2.8 км. 
Мощность нижнего слоя не определена, и мини
мальная глубина Мохо оценивается в 17 км [31]. 
На хребте Лакшми осадки со средней мощностью 
около 0.5 км подстилаются слоем 2 (скорость 
5.3 км/с, мощность 2.4 км), слоем ЗА (скорость
6.2 км/с, мощность 4.5 км) и слоем ЗВ (скорость
7.2 км/с, мощность не определена). Таким обра
зом, в Аравийской котловине слой ЗВ обнаружен 
только в ее восточной части, под хребтом 
Лакшми и в восточной впадине (см. рис. 4).

Аравийская котловина в целом характеризует
ся гравитационными аномалиями в свободном 
воздухе -(30-50) мГал; в зоне разломов Оуэн 
-(50-100) мГал [30].

В котловине выделены линейные магнитные 
аномалии 32-3, которые соответствуют времен
ному интервалу 70-5 млн. лет (поздний мел-позд- 
ний миоцен). Магнитные аномалии субширотной 
ориентации смещены, как и в Центральной котло
вине, по древним трансформным разломам [18].

В Аравийской котловине наблюдается совре
менная сейсмичность. Следует отметить, что ее 
магнитуда (5-5.9) в среднем заметно меньше, чем в 
зоне деформаций Центральной котловины (5.2-1.2) 
[42,51].

Распределение теплового потока в Аравий
ской котловине, как и в Центральной, весьма неод
нородно. Здесь превышение измеренного тепло
вого потока над теоретическим может достигать 
25% (см. рис. 5, Б). Наиболее высокие аномалии 
теплового потока в Аравийской котловине на
блюдаются в районе скважины 221 глубоковод
ного бурения судна “Гломар Челленджер”. Это 
указывает на то, что в Аравийской котловине, 
аналогично Центральной, наблюдается дополни
тельный источник тепла, не контролируемый гео
термической моделью остывания океанической 
литосферы. Однако его величина (10 мВт/м2) 
примерно в 2 раза меньше, чем в Центральной 
котловине (20 мВт/м2) [2].

Наличие небольшого (10 мВт/м2) дополни
тельного теплового потока в Аравийской котло



вине хорошо согласуется с концепцией частичной 
субдукции и частичной блокировки ее литосферы 
в районе желоба Макран [49]. Как уже отмеча
лось выше, Аравийская котловина является час
тью Индийской плиты. На процесс торможения 
движения литосферы котловины на север указы
вает уменьшение примерно в 2 раза скорости 
спрединга (с 4.5 до 2.3 см/год) 50-40 млн. лет на
зад, которое наблюдается в это же время и в Цен
тральной котловине (см. рис. 5).

Дополнительный тепловой поток и отмечен
ное выше уменьшение скорости спрединга позво
ляют предположить существование в Аравийской 
котловине деформаций осадочного чехла и консо
лидированной коры, что подтверждается сейсми
ческими исследованиями, выполненными вблизи 
скважины глубоководного бурения DSDP 221 [50] 
(возраст базальтов фундамента по палеонтологи
ческим данным 46 млн. лет). В связи с вышеска
занным можно также ожидать в Аравийской кот
ловине присутствие в низах кристаллической ко
ры серпентинизированных перидотитов. На это 
указывает наличие в районе скважины DSDP 221 
сейсмических слоев ЗВ со скоростью 7.2 км/с 
(см. рис. 4). Как уже отмечалось выше, экзотер
мическая реакция серпентинизации может яв
ляться источником наблюдаемого в котловине 
дополнительного теплового потока.

КОТЛОВИНА ВАРТОН
Котловина Вартон является частью Австра

лийской плиты. Горная цепь, расположенная 
между о-вом Рождества и Кокосовыми острова
ми, разделяет котловину Вартон на Кокосовую и 
Западно-Австралийскую котловины.

Кокосовая котловина с запада ограничена 
Восточно-Индийским хребтом, а на северо-восто
ке -  Зондской дугой. Дно котловины представля
ет собой слабо холмистую аккумулятивную рав
нину [9].

На большинстве профилей ГСЗ в Кокосовой 
котловине получена нормальная океанская кора 
[25]. Довольно тонкий осадочный слой (0.2-0.5 км) 
подстилается слоем 2 с сейсмическими скоростя
ми 4.8-5.4 км/с и мощностями 1.0-2.5 км. Третий 
слой коры характеризуется сейсмическими ско
ростями 6.3-7.1 км/с, а его мощность варьирует 
от 3.0 до 6.0 км. Средняя мощность коры в котло
вине равна 7.6 км.

Гравитационное поле Кокосовой котловины 
весьма дифференцировано и характеризуется от
рицательными аномалиями в свободном воздухе 
от -20 до -120 мГал [9].

Как уже отмечалось выше, диффузная грани
ца, маркирующая границу между Индийской и

Австралийской плитами, имеет продолжение в 
Кокосовой котловине. Зона деформаций в Коко
совой котловине характеризуется меньшей степе
нью деформированное™ коры и более низким 
уровнем сейсмичности по сравнению с Централь
ной котловиной [42, 51].

В котловине Вартон в целом (в Кокосовой 
котловине и северо-западной часта Западно-Авст
ралийской котловины) выделены линейные маг
нитные аномалии 33-19 (возраст 80-42 млн. лет) 
[36-38]. Аномалии смещены по нескольким 
трансформным разломам, крупнейший из кото
рых, разлом Инвестигейтор, хорошо выражен в 
рельефе дна. Аномалии маркируют работу древ
него спредингового хребта, закончившего свое 
существование примерно 40 млн. лет назад.

Распределение теплового потока в Кокосовой 
котловине в интервале времени существования 
здесь спредингового хребта (67-42 млн. лет) нахо
дится в соответствии с теоретическим тепловым 
потоком (см. рис. 5, В). Это согласуется с пред
ставлениями о меньшей деформированное™ ли
тосферы котловины в сравнении с литосферой 
Центральной котловины.

Западно-Австралийская котловина с запада 
ограничена Восточно-Индийским хребтом, на се
веро-востоке -  Зондской дугой. Восточной грани
цей котловины является подножье материкового 
склона Австралии, а южной границей -  плато На
туралиста и Западно-Австралийский хребет.

Дно Западно-Австралийской котловины пред
ставляет собой равнину, местами осложненную 
положительными формами рельефа. Мощность 
осадков составляет 100-300 м, а у подножья мате
рикового склона Австралии достигает 1 км [5]. 
Консолидированная кора, мощностью 5-7.5 км, 
имеет океаническое строение [25]. Второй слой 
коры мощностью 0.6-2.4 км характеризуется ско
ростями продольных волн 4.8-54 км/с; третий 
слой имеет мощность 2.5-6.2 км и сейсмические 
скорости 6.5-7.1 км/с; скорость на границе М рав
на 7.7-8.3 км/с. Следует отметить, что на одном из 
участков котловины в низах коры обнаружен 
слой ЗВ со скоростью 7.2 км/с (см. рис. 4).

Аномалии поля силы тяжести в свободном воз
духе варьируют здесь от -40 до 10 мГал [28,45].

Распределение теплового потока в Западно- 
Австралийской котловине (период времени 80- 
50 млн. лет) характеризуется в зоне деформаций 
двумя аномально высокими значениями 126 и 
134 мВт/м2 (см. рис. 5, Г), которые резко (на -85%) 
превышают фоновое значение в 70 мВт/м2. Эти 
значения близки аномальным значениям тепло
вого потока (130-150 мВт/м2) Центральной кот
ловины, измеренным также в зоне деформаций.



В 58-м рейсе НИС “Витязь” в Западно-Австра
лийской котловине на станции 7414 (16°38.5' ю.ш.; 
90° 17.5' в.д.) при драгировании дна были подняты 
обломки серпентинитового материала [5, 10].

Таким образом, наличие в котловине Вартон 
аномальных значений теплового потока, су
щественных деформаций коры, серпентинитов и 
сейсмического слоя ЗВ со скоростью 7.2 км/с, соот
ветствующей серпентинитовым слоям, позволяет 
предполагать возможное присутствие в низах ко
ры разогретых серпентинизированных масс.

КОТЛОВИНА КРОЗЕ
Морфологическими границами котловины Кро- 

зе являются Западно-Индийский и Центрально- 
Индийский срединные хребты (см. рис. 1). В юж
ной части, между поднятием островов Крозе, ее 
размеры составляют около 1000 миль. В котлови
не преобладает волнистый рельеф, причем мощ
ность осадков может достигать 500 м [9].

Сейсмический разрез консолидированной ко
ры в котловине Крозе имеет типично океаничес
кое строение. Здесь под осадочным чехлом залега
ет слой со скоростью продольных волн 5.5 км/с и 
мощностью 2 км (долериты), ниже залегает слой 
со скоростью 6.7 км/с и мощностью 2.5 км (габ
бро), на границе М скорость равна 8.1 км/с [25].

В пределах котловины Крозе не зафиксирова
но сколько-нибудь заметных землетрясений, т.е. 
дно котловины практически асейсмично [6].

В котловине выделены линейные магнитные 
аномалии 30-5, соответствующие возрасту 67- 
9 млн. лет (поздний мел-поздний миоцен). Маг
нитные аномалии, как и в Центральной котлови
не, смещены одна относительно другой по транс
формным разломам [18].

Распределение теплового потока в котловине 
Крозе (см. рис. 5, Д) удовлетворительно следует 
теоретической геотермической кривой. Отклоне
ние измеренных значений от этой кривой не пре
вышает 15 мВт/м2, что характерно для океаниче
ских котловин. Это указывает на то, что в лито
сфере нет дополнительного источника тепла. 
В целом, наблюдаемое распределение теплового 
потока в котловине Крозе предполагает здесь от
сутствие значительно деформированных зон ко
ры и, следовательно, малую мощность или пол
ное отсутствие серпентинитов в ее нижней части. 
Это подтверждается материалами глубоководно
го бурения и низким уровнем сейсмичности кот
ловины [23, 51].

Следует особо отметить, что рассчитанная по 
магнитным аномалиям средняя скорость спредин- 
га в котловине Крозе (см. рис. 5, Д), так же, как в 
Центральной и в Аравийской котловинах, резко

уменьшается приблизительно в 2 раза (с 4 до
2.5 см/год) в период времени 50-40 млн. лет назад 
(магнитные аномалии 21-19), т.е. в период тормо
жения Индийской плиты в процессе ее столкнове
ния с Евроазиатским континентом. В этот же пе
риод времени (магнитные аномалии 21-19) во 
всех трех котловинах произошел резкий разворот 
более молодых аномалий против часовой стрелки 
приблизительно на угол 10° [18]. Это, вероятно, 
обусловлено изменением общей кинематической 
обстановки рассматриваемого региона вследст
вие начала коллизионных процессов. Коллизия 
Евроазиатской и Индийской плит явилась важ
нейшим геологическим событием в истории Зем
ли за последние 50 млн. лет.

В котловине Крозе в рассматриваемое время 
также наблюдалась практически подобная картина 
изменения скорости спрединга (с 4 до 2.5 см/год), 
что и в Центральной и Аравийской котловинах 
(см. рис. 5).

Следует обратить внимание на то, что Антарк
тическая плита, к которой относится котловина 
Крозе, в этот период не находилась в процессе 
коллизии. Как показывает анализ палеогеодина- 
мических реконструкций [7], плита отступала 
примерно в северном направлении вместе с зоной 
субдукции в соответствии с направлением спре
динга. Данный факт позволяет предполагать, что 
на рубеже 50 млн. лет произошло существенное 
уменьшение скорости конвективных мантийных 
потоков не только Индийской, но и Антарктиче
ской плиты, которая не находилась в состоянии 
коллизии. Однако понять причины этого явления 
симметрии скоростей спрединга можно, только 
выполнив моделирование конвективных процес
сов, протекающих в мантии в районе Индийской 
и Антарктических плит.

ВЫВОДЫ
1. Анализ данных теплового потока зоны тек

тонических деформаций Центральной котловины 
Индийского океана указывает на существование в 
котловине дополнительного источника тепла 
(20 мВт/м2), не контролируемого геотермической 
моделью остывания литосферной плиты. Допол
нительный источник разогрева этой зоны может 
иметь серпентинитовую природу, что подтверж
дается наличием сейсмических слоев со скоростя
ми 12-1,6  км/с, соответствующих серпентинитам. 
В Аравийской котловине, как и в Центральной, 
наблюдается дополнительный источник тепла 
(10 мВт/м2), что также предполагает существова
ние здесь деформированных участков дна и нали
чие серпентинизированных гипербазитов на гра
нице кора-мантия. На существование серпенти- 
нитовых масс указывают обнаруженные в низах



коры котловины сейсмические слои со скоростя- 
ми 7.2 км/с. Деформированность осадочного чех
ла и фундамента Аравийской котловины под
тверждается материалами глубоководного буре
ния и сейсмического профилирования.

2. В котловине Вартон, в зоне развития текто
нических деформаций (Западно-Австралийская 
котловина), зафиксированы два высоких значе
ния теплового потока 126 и 134 мВт/м2. Эти значе
ния близки значениям (130-150 мВт/м2), зарегист
рированным в Центральной котловине также в зо
не деформаций, и превышают теоретические 
значения (70 мВт/м2) примерно на 85%. Присутст
вие аномально высоких значений теплового по
тока, наличие драгированных серпентинитов и 
слоя ЗВ со скоростью 7.2 км/с, соответствующей 
серпентинитовым слоям, позволяют предпола
гать возможное существование здесь в нижней 
части коры разогретых серпентинитовых масс.

3. Распределение теплового потока в котлови
не Крозе, в отличие от Центральной, Аравийской 
и Западно-Австралийской котловин, находится в 
соответствии с теоретической геотермической 
кривой. Отсутствие здесь дополнительного ис
точника тепла не предполагает наличия серпен
тинитов в низах коры, что подтверждается дан
ными ГСЗ (отсутствие слоя ЗВ) и согласуется с 
низким уровнем современной сейсмичности кот
ловины.

4. В Центральной и Аравийской котловинах 
(Индийская плита) и в котловине Крозе (Антарк
тическая плита) около 50 млн. лет назад наблюда
лось одновременное уменьшение примерно в 
2 раза скорости спрединга, несмотря на сущест
венное различие геодинамических условий дви
жения плит. Синхронность изменения скоростей 
спрединга может быть обусловлена одновремен
ным изменением скоростей конвективных ман
тийных потоков.

Работа выполнена при частичной поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проект 00-05-6473).
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Abstract—The integrated analysis of data on the heat flow and deep structure of the Earth’s crust in the central 
Indian Ocean reveals additional heat sources (10-20 mW/m2) beneath zones of tectonic deformations in the 
Central, Wharton, and Arabian basins that are inconsistent with the geothermal model of lithosphere cooling. 
These sources may be related to serpentinization of ultramafic rocks. This is confirmed by the seismic Layer 3B 
with velocities of 1 2 - 1 .6  km/s characteristic of serpentinite is traceable in the lower crust. In contrast to these 
basins, the heat-flow distribution in the Crozet Basin is consistent with the theoretical geothermal curve. The 
lack of an additional heat source beneath this basin implies that serpentinites are absent here, as is evident from 
DSS records (the lack of Layer 3B), and is in agreement with the low seismicity of the basin. Despite the appre
ciable difference in the geodynamic regime of the respective plates, the spreading rate about 50 Ma ago decreased 
approximately twofold in the Central and Arabian basins (Indian Plate) and in the Crozet Basin (Antarctic Plate).
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Региональные зоны сдвиговых деформаций аккумулируют литосферные флюидопотоки благодаря 
структурной организации вещества горных пород в них, выражающейся в физико-механической 
анизотропии, ориентировке кристаллитов и обломков пород, рассланцевании, плойчатости и плас
тическом течении пород. Механизм флюидопроводимости основан на свойстве трещин кливажа те
чения, согласно которому стенки трещин негладкие (шероховатые). Степень “негладкости” (шеро
ховатости), оцениваемая коэффициентом шероховатости, определяет объем возникающих при 
сдвиге полостей и, следовательно, величину снижения давления в зоне сдвига. Области разуплотне
ния возникают при сдвиге даже в условиях стресса и высокого всестороннего давления. Вещество 
мантии гетерогенно, т.к. состоит из поликристаллических пород. Поэтому при сдвиге в ней возни
кают разрывы сплошности. В результате зоны сдвига являются наиболее вероятными флюидопро- 
водниками и концентраторами флюидов и расплавов в литосфере, обеспечивающими массообмен 
между корой и мантией. Исследования процессов, происходивших в региональных зонах сдвига в 
Западном Тянь-Шане и Енисейском Кряже, а также анализ литературы показали важную роль зон 
сдвига в коровых гидротермальных и магматических процессах, а также выявили различия эффек
та флюидных потоков в верхней и нижней коре. Если в нижней коре происходит магмообразование 
и транспорт флюидов при подчиненном рудоотложении, то в верхней коре осуществляется сброс 
рудной нагрузки и широкое развитие гидротермальных процессов. Приведены данные о тесной свя
зи пластических деформаций в процессе сдвига с высокотемпературным метасоматизмом в рудных 
полях, свидетельствующие об инициировании гидротермальной активности деформациями сдвига. 
Эволюция региональных зон сдвига -  процесс периодический, связанный с повторяющимися цикла
ми истощения—наполнения мантийного источника флюидов. Эти осцилляции вызывают периодич
ность магматической и гидротермальной деятельности, включая эпохи рудообразования.

ВВЕДЕНИЕ
Эндогенная активность Земли, выражающая

ся в тепло-массопереносе между геосферами и 
внутри них и в перемещениях блоков горных по
род, локализована в зонах тектонической неста
бильности (рифтах, границах плит, складчатых 
поясах с системами разломов и сдвигов и т.д.). 
Тепло-массоперенос в геологических масштабах 
осуществляется флюидными и флюидно-магма
тическими потоками, в результате деятельности 
которых в коре формируются гидротермально
магматические системы [39]. Магматические и 
гидротермальные процессы в зонах повышенной 
проницаемости активизируются тектоническими 
движениями и деформацией горных пород, но, в 
свою очередь, оказывают влияние на эволюцию 
геологических структур. В верхней коре до глу
бины 5-10 км широко развиты области растяже
ния, и основными каналами флюидной конвекции 
служат разломы, открытые трещины, зоны тре
щиноватости. Зоны сдвига играют здесь менее 
значительную роль. Глубже, особенно в нижней 
коре и мантии, области растяжения могут иметь 
лишь ограниченное, локальное значение при гос

подствующем сжатии [28]. Главной формой тек
тонической активности там служат различные 
сдвиговые деформации, вызываемые стрессом. 
В связи с этим механизмы и само существование 
флюидных потоков в условиях сверхвысокого 
давления подвергается сомнению. Проведенные 
исследования выявили особые свойства пород в 
зонах сдвига, которые создают повышенную 
флюидопроницаемость таких зон даже при высо
ком всестороннем давлении.

Деформации сдвига в разнообразных условиях 
верхней коры детально и глубоко изучены и оха
рактеризованы в работах А.В. Пейве [28], Е.И. Па- 
талаха [25], А.В. Лукьянова [16, 17], Б.М. Чикова 
[40]. Выявлено большое разнообразие морфоло
гических типов геологических структур, связан
ных со сдвигом. В настоящей статье рассматрива
ется роль деформаций сдвига в возникновении и 
транспорте флюидно-магматических потоков и 
тепло-массопереносе в литосфере, особенно на 
глубинных уровнях при высоком литостатичес
ком давлении. С этой позиции принципиальными 
являются различия сдвигов, вызывающих хруп
кие деформации и дезинтеграцию пород (ката-



клаз), и сдвигов, сопровождаемых преимуществен
но пластическим течением пород, их складчатос
тью и рассланцеванием. Дробление и истирание в 
сравнительно узкой зоне сдвига мощностью от 
метров до десятков метров характерно для сдви
гов, происходящих с большой скоростью и в ос
новном при невысоком литостатическом давле
нии. При малой скорости сдвига в верхней коре, а 
также на большой глубине в нижней коре и ман
тии (давление выше 3-5 кбар) сдвиг в основном 
вызывает пластическое течение и милонитиза- 
цию, часто в широкой зоне мощностью до не
скольких сотен метров. Определяя сдвиговые де
формации такого типа, Е.И.Паталаха [25] называл 
их зонами смятия и подчеркивал широкое разви
тие в них пластического течения горных пород, 
как механизма тепло-массопереноса.

Учитывая это и исходя из поставленной зада
чи, круг структур, обсуждаемых в статье, ограни
чивается более глубинными срезами крутопадаю
щих зон сдвига, имеющих протяженность не
сколько сотен километров и мощность несколько 
сотен метров, представленных зонами пластичес
кого течения со складчатостью и рассланцевани
ем горных пород и подчиненными разрывными 
нарушениями. В дальнейшем в статье структуры 
этого типа именуются региональными зонами сдви
га (РЗС). РЗС называют также областями динамо
метаморфизма благодаря возникающей сложной 
многопорядковой складчатости, имеющей фрак
тальный характер [5], и рассланцеванию пород. 
По характеру деформаций выделяется 5 уровней 
глубинности в зонах динамометаморфизма [20]. 
РЗС, рассматриваемые в статье, соответствуют 
третьему-четвертому уровням этой классифика
ции (квазипластическое и пластическое разрыво- 
образование). Рассланцевание пород происходит 
при стрессе и обычно сопровождается сдвигами, 
которые вызывают направленное течение пород с 
перекристаллизацией минералов и линейной ори
ентировкой их зерен и обломков пород [25, 47]. 
Возникающая физико-механическая анизотро
пия увеличивает проницаемость зоны для конвек
ции флюидов. В свою очередь флюидная конвек
ция воздействует на развитие сдвига. Возникаю
щие нелинейности, приводящие к периодичности 
и самоорганизации, проанализированы для раз
ных геотектонических условий [18]. Ниже рас
смотрены взаимоотношения флюидопотоков и 
деформаций сдвига на примерах разных глубин
ных уровней РЗС.

РЕГИОНАЛЬНЫЕ ЗОНЫ  СДВИГА 
В ВЕРХНЕЙ КОРЕ

Сдвиги в верхней коре происходят при невысо
ком всестороннем литостатическом давлении и 
сопровождаются, особенно у поверхности (глуби
на 0-5  км, давление до 2 кбар), открытыми тре-

Рис. 1. Тектоническая схема Южно-Тяньшанского 
складчато-сдвигового пояса на основе материалов [22]
1 -  Казахстанский массив; 2 -  Каракумская плита; 3 -  
Южно-Тяныианский складчато-сдвиговый пояс; 4 -  
оси антиклиналей; 5 -  оси синклиналей; 6 -  Южный 
Тамдытау

щинами и катаклазом пород. Глубже возрастает 
роль милонитизации, и на глубинах 10-20 км (ли
тостатическое давление 4-7 кбар) сдвиги должны 
сопровождаться преобладающим пластическим 
течением пород [47] и образованием закрытых 
трещин. Тем не менее РЗС на этих глубинах слу
жат концентраторами проявлений магматичес
кой и гидротермальной активности, что свиде
тельствует о существовании там областей раз
грузки флюидных потоков. По зонам сдвига в 
кору привносится характерный комплекс метал
лов, формирующих рудные месторождения. В 
комплекс металлов, концентрирующихся в РЗС, 
входят Au, Pt (и PGE), U, V и сопутствующие им в 
малом количестве Сг, Ti, Те, As, В. Металлы это
го комплекса характерны для базит-гипербазито- 
вых магм глубинного происхождения, поэтому 
концентрации этих металлов в терригенных тол
щах даже вне прямой связи с базит-гипербазитовым 
магматизмом свидетельствует об их мантийном ис
точнике [7]. Взаимоотношения гидротермальных 
процессов (рудоотложения и метасоматизма) и маг
матизма с деформациями вмещающих пород изу
чались при участии автора в золоторудных полях 
Мурунтау (Западный Узбекистан) [36] и Совет
ское (Енисейский Кряж) [35].

Герцинский складчатый пояс в Южном Тянь- 
Шане представляет собой систему сдвигов, кру
тых складок и зон рассланцевания, осложненную 
более поздними разломами. В районе Южного 
Тамдытау отмечается сближение осей складок 
и изменение их простирания с СЗ на широтное 
(рис. 1). Его структура здесь определяется не
сколькими крупными сдвигами широтного про
стирания, разделяющими пояс на серию узких 
крутопадающих пластин. Породы смяты в круп
ные и мелкие продольные складки. Внутри плас-



Рис. 2. Схема флексурообразного строения Мурунтауского рудного поля по [22] с упрощениями 
1 -  нерасчлененная бесапанская терригенная толща (D-C); 2 -  рудоносная свита “пестрый бесапан”; 3 -  рудные зоны; 
4 -  геологические границы; 5 -  главные сдвиги и сбросо-сдвиги; 6 -  шахта; 7 -  контур карьера

тин складчатость иерархически организована от 
крупных складок до плойчатости [22]. Крылья 
складок рассечены колинеарными сдвигами и 
сбросо-сдвигами.

Мурунтауское рудное поле, являющееся ги
гантским золоторудным объектом [22], приуро
чено к перегибу складчатого пояса в районе Юж
ного Тамдытау. Оно заключено между двумя 
крупными продольными “правыми” сдвигами 
(рис. 2), в месте пересечения пояса сбросо-сдвига
ми СВ простирания. Сопряжение этих направле
ний ответственно за флексурообразный изгиб 
складчатых структур в районе Тамдытау. Рудное 
поле сложено углеродистыми песчаниками, алев
ролитами и глинистыми сланцами терригенно- 
обломочной толщи нижнего палеозоя, метамор- 
физованными в фации зеленых сланцев 400 млн. 
лет тому назад. Спустя 110-120 млн. лет они под
верглись интенсивному рассланцеванию и много
порядковой складчатости вплоть до плойчатости 
в результате сдвиговых деформаций. К этому же 
времени относится начало мощного гидротер
мального процесса, продлившегося около 70 млн. 
лет. В результате процесса сформировались ог
ромные запасы золота, а вмещающие породы бы
ли метасоматически преобразованы. Породы в 
пределах рудного поля рассланцованы неравно
мерно. Зоны сильного рассланцевания чередуют
ся с интервалами слабее рассланцованных, более 
массивных пород. В рассланцованных породах со
средоточены биотит-полевошпатово-кварцевые 
метасоматиты, в которых наблюдается плоскост
ная ориентировка листочков биотита и линейная -  
обломков пород и кристаллитов (рис. За). Совме
стное действие сдвига и метасоматизма привело к 
образованию в зонах рассланцевания ритмичной 
полосчатости метасоматитов с чередованием по

лос, обогащенных либо биотитом, либо полевым 
шпатом (рис. 36). Подобные полосчатые структу
ры могут возникать как результат пластического 
течения пород [25]. Тела полосчатых метасома
титов повторяют контуры складок и плойчатос
ти, а полосчатость в них согласна со сланцеватос
тью пород. Именно к зонам сильного рассланце
вания с ритмично-полосчатыми метасоматитами 
приурочены золоторудные тела (рис. 4). В тыло
вой, глубинной зоне биотитизации наблюдаются 
эвтектоидные выплавки аляскитовых гранитов, 
которые на глубине более 4 км по данным глубо
кого бурения (скв. СГ-10) постепенно переходят в 
сплошной интервал гранитов с признаками маг
матического замещения исходных пород.

Процесс рудообразования и сопровождающего 
метасоматизма пород был многостадийным. По
сле формирования ритмично-полосчатых высоко
температурных биотит-полевошпатово-кварце- 
вых метасоматитов (Т = 500-600°С; Р = 6 кбар) 
[36] возникли скарновые ассоциации, слагающие 
полоски, линзы и прожилки, отчасти совпадаю
щие с полосчатостью, отчасти секущие ее (Т = 
= 400-500°С). Такие взаимоотношения позволя
ют предположить, что, если ранние метасомати
ты сформировались синхронно с пластическими 
деформациями, то скарнирование происходило 
на их завершающей стадии и переходе к хрупким 
деформациям. Золото продолжало осаждаться 
при понижении температуры и сбросе давления в 
связи с образованием секущих трещин (Т = 200- 
300°С; Р = 2 кбар) вследствие смены сжатия и пла
стических деформаций локальным растяжением 
и хрупкими деформациями.

Изложенные наблюдения в Мурунтауском руд
ном поле приводят к выводу о синхронности плас-



Рис. 3 . П о л о с ч а т ы е  б и о т и т -п о л е в о ш п а т о в о -к в а р ц е в ы е  м е т а с о м а т и т ы  и в н у т р е н н е е  с т р о е н и е  к в а р ц е в о -р у д н о г о  т е л а  

а, б  -  ф о т о г р а ф и и  о б р а з ц о в  б и о т и т -п о л е в о ш п а т о в о -к в а р ц е в ы х  м е т а с о м а т и т о в  в м е с т о р о ж д е н и и  М у р у н т а у  (к о л л е к 
ция О .В . Р у си н о в о й ): а -  р а с с л а н ц о в а н н ы й  м е т а с о м а т и т  с о  с л а б о  п р о я в л е н н о й  п о л о с ч а т о с т ь ю  и л и н е й н о  о р и е н т и р о 
в ан н ы м и  к в а р ц -п о л ев о ш п а т о в ы м и  а г р е г а т а м и  и к р и с т а л л и т а м и  (с в е т л о е ) ;  т е м н о е  -  у г л е р о д и с т о е  в е щ е с т в о  с  б и о т и 
т о м ; б  -  р и т м и ч н о -п о л о сч а т а я  м е т а с о м а т и ч е с к а я  б и о т и т - п о л е в о ш п а т о в о -к в а р ц е в а я  п о р о д а .  Т е м н о е  -  п о л о с ы , о б о г а 
щ ен н ы е  б и о т и т о м ; с в е т л о е  -  к в а р ц  +  п о л е в о й  ш пат; в -  з а р и с о в к а  р у д н о г о  т е л а  н а  у ч а с т к е  “ к у д р е й ” в м е с т о р о ж д е н и и  
С о в е т с к о е  (Е н и сей ск и й  к р я ж ), г о р и з о н т  “ 81 с а ж е н и ” [1]

тических деформаций сдвига и начала гидротер
мального процесса. Свидетельством этому служат:
1) высокие Р-Т параметры раннего метасоматиз
ма (биотит-полевошпатово-кварцевые полосча
тые метасоматиты) и резкое снижение давления 
при переходе к хрупким деформацям на поздних 
стадиях метасоматизма и рудоотложения; 2) об
разование ритмично-полосчатых ранних метасо
матитов, полосчатость которых согласна со слан
цеватостью и складчатостью (механизм образова
ния полосчатости предполагает сопряженность 
стресса, деформации сдвига и перекристаллизации 
минералов); 3) соответствие эволюции метасома
тизма смене пластических деформаций хрупкими.

Система крупных сдвигов, проходящая через 
Енисейский Кряж, входит в состав региональной 
сдвиговой зоны Ишимбинского глубинного раз
лома [23, 26]. Енисейский Кряж представляет со
бой крупный антиклинорий на западной окраине 
Сибирской платформы. Простирание антиклино- 
рия Енисейского Кряжа совпадает с простирани
ем Ишимбинского разлома, вдоль которого по 
данным сейсмической томографии выявлен пере
гиб изолиний скорости сейсмических волн [9]. 
В основании этой структуры располагается вытяну
тый в направлении СЗ-ЮВ мантийный “вал” [31].

Зоны сдвига пересекают ядро и юго-западное 
крыло антиклинория. В ядре смятию подверглись
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Рис. 4. С х е м а  р а с п р о ст р а н е н и я  м е т а с о м а т и ч е с к и х  п о р о д  в р а з р е з е  ч е р е з  ц е н т р а л ь н у ю  ч а с т ь  р у д н о г о  ш т о к в е р к а  М у -  
р у н т а у  п о  [22]
I -  гр а н и ц ы  свит; 2  -  р а зл о м ы ; 3 -  д а й к и ; 4 -  о б л а с т ь  р а с с е я н н о й  б и о т и т и з а ц и и ;  5  -  з о н ы  б и о т и т -п о л е в о ш п а т о в о -к в а р -  
ц е в ы х  м ета с о м а т и т о в ; 6 -  м е т а с о м а т и т ы  з о л о т о н о с н ы х  ж и л ; 7  -  к в а р ц е в о -р у д н ы е  ж и л ы ;  8 -  п р о ж и л к о в о -в к р а п л е н -  
н ы е  р у д н ы е  зо н ы

гнейсы протерозойской толщи, в которых заклю
чены линзообразные, так называемые линейные 
тела (в отличие от интрузивных кольцевых ком
плексов) редкометальных карбонатитов Татар
ской зоны, ассоциирующие с нефелиновыми сие
нитами. Такие линейные тела карбонатитов обра
зуются при доминирующей роли метасоматизма 
в противоположность карбонатитам кольцевых 
магматических комплексов, кристаллизующихся 
в основном из расплава [11,29]. Судя по тому, что 
аналогичные линейные карбонатиты в Вишнево
горском комплексе (Средний Урал) образовались 
при давлении 7-8 кбар [29], можно полагать, что 
рассматриваемые карбонатиты формировались в 
нижней коре.

В вышележащей верхнепротерозойской тол
ще метапелитов со слоями известняков в районе 
выходов Татарско-Аяхтинского гранитного бато
лита, в зоне сдвига заключен золоторудный рай
он, включающий Советское и Олимпиадинское 
рудные поля. Вмещающие породы прорваны диа
базовыми дайками Токминского комплекса -  сле
дами функционирования глубинного магматичес
кого очага -  тоже верхнепротерозойского возра
ста (950 млн. лет) и более молодым гранитным 
батолитом Татарско-Аяхтинского комплекса 
(850 млн. лет). Батолит определяет температур- 
но-метасоматическую зональность рудного райо
на: вблизи батолита в радиусе нескольких кило
метров (Олимпиадинское рудное поле) породы 
подверглись биотитизации, аналогичной таковой в 
Мурунтауском рудном поле. На значительном уда
лении от батолита (Советское рудное поле) преоб
разования пород более низкотемпературные (мус- 
ковит-хлоритовая температурная ступень).

Советское месторождение расположено на 
ЮЗ крыле антиклинали (простирание ЮВ-СЗ) в 
метапелитах, смятых в сложные складки более

высокого порядка с таким же простиранием и 
рассеченных серией продольных сбросо-сдвигов, 
вдоль которых породы обогащены углеродистым 
веществом. Направление сдвигов в целом совпа
дает с простиранием мантийного “вала”. Рудные 
тела представлены зонами окварцевания и серия
ми линз и жилообразных тел окварцевания, зале
гающих согласно со складчатостью и сланцевато
стью (рис. 5). Внутри рудных тел кварц образует 
в сланцах полоски и линзы, сложной формы, вет
вящиеся и содержащие включения сланцев. На 
детальной зарисовке стенки шахтной выработки 
(см. рис. Зв) [1] видны извилистые выделения руд
ного кварца, почти полностью конформные с 
плойчатостью вмещающих пород. Морфология 
выделений кварца свидетельствует о тесной связи 
окварцевания со складчатостью и рассланцевани- 
ем пород (см. рис. Зв). Минерализация золота от
лагалась в зонах окварцевания при Т = 450 -  380°С 
и Р = 2-3 кбар [35]. Отдельные кварцево-рудные 
линзы внутри рудных тел и сами рудные тела раз
делены интервалами слабо измененных пород. 
Такое ветвление рудных зон аналогично описан
ному выше в Мурунтауском рудном поле и свиде
тельствует о расщеплении флюидного потока на 
струи, фокусирующиеся в зонах интенсивного рас- 
сланцевания. Свидетельством глубинности корней 
гидротермальной системы в этой РЗС служит при- 
внос в зону рудоотложения, кроме золота, также 
металлов платиновой группы [13] и титана [35].

Таким образом, в РЗС Енисейского Кряжа 
вскрыты разные уровни глубинности. На глубин
ном срезе формировались синтектонические линей
ные редкометальные карбонатиты (глубина по
рядка 20 км), а на верхнем уровне (глубина 6-8 км) 
проявился гранитный магматизм и отложилась 
синтектоническая минерализация золота с повы
шенным содержанием платиноидов в рудах.



Рис. 5. Р а с п р е д е л е н и е  и м о р ф о л о г и я  з о л о т о р у д н ы х  т ел  (ч е р н ы е )  в в е р т и к а л ь н о м  с е ч е н и и  (п о  ш а х т н ы м  в ы р а б о т к а м  
м е с т о р о ж д е н и я  С о в е т с к о е )  п о  [3 5 ]
Ш т р и х п у н к т и р  -  р а з л о м ы . Л о м а н ы м и  л и н и я м и  о гр а н и ч ен ы  р у д н ы е  з о н ы , о б о з н а ч е н н ы е  р и м ск и м и  ц и ф р а м и  V  и V I. 
П о к а з а н ы  ш а х т н ы е  в ы р а б о т к и  и п о д з е м н ы е  ск в аж и н ы

Общими чертами процессов, происходящих в 
РЗС на верхнекоровом уровне, являются: 1) ши
рокое развитие гидротермальной деятельности 
при подчиненной роли магматизма; 2) совпадение 
начала гидротермальной активности с пластичес
кими деформациями на ранней стадии сдвига; 
3) привнос в область разгрузки глубинных флюи
дов (в зону рудоотложения) металлов из мантий
ного источника; и 4) преимущественно гранит
ный тип магматизма.

РЕГИОНАЛЬНЫЕ ЗОНЫ СДВИГА 
В НИЖНЕЙ КОРЕ

В нижней коре (литостатическое давление 7- 
8 кбар и выше, глубина более 20-25 км) при де
формациях сдвига возрастает роль пластического 
течения. Существенными отличиями процессов, 
происходящих здесь, являются ограниченное про
явление гидротермального рудоотложения и око- 
лорудного послемагматического метасоматизма, 
но широкое развитие высокотемпературного на
трового метасоматизма, формирование “линей
ных” редкометальных карбонатитов и проявления 
щелочного и базит-гипербазитового магматизма.

Несмотря на ограниченное развитие процес
сов рудообразования в описанных в литературе 
РЗС нижней коры, в них отмечаются повышен
ные содержания редких металлов и флюидных 
компонентов мантийного происхождения. Так, 
породы в узкой (несколько метров шириной) зоне 
сдвига в Норвегии (район Лофотена), рассекаю
щей магматический массив габбро-анортозитов

[44], содержат до 1 мае. % хлора, а также повы
шенные по сравнению с вмещающими породами 
содержания ванадия (до 450 г/т), циркония (до 
70 г/т). Внутри зоны отмечены признаки пласти
ческого течения и минерального преобразования 
пород с возникновением эклогитовых и хлорсо
держащих (биотит + гранат) ассоциаций (Р = 11- 
14 кбар, Т = 650-700°С), что свидетельствует об ак
тивности эндогенного флюида, богатого хлором.

Своеобразными проявлениями активности глу
бинных флюидов в РЗС нижней коры являются 
массивы железистых кварцитов (Кольский п-ов, 
Криворожье и др.). Породы массивов интенсивно 
смяты в сложные складки, образующие иерархи
ческую складчатую систему. Железистые квар
циты, как правило, золотоносны и содержат по
вышенные концентрации платиноидов. Харак
терной чертой структуры железистых кварцитов 
является ритмичная полосчатость руд, выражен
ная в чередовании полос, богатых минералами 
железа и бедных ими. Благодаря этой черте фор
мации железистых кварцитов получили в зару
бежной литературе название “полосчатые желе
зистые формации” (Banded Iron Formations -  BIF). 
Полосы повторяют узоры складчатости и плой- 
чатости, обнаруживая аналогию с геометричес
ким фракталом Коха (рис. 6) [5,6]. В железистых 
кварцитах Криворожского железорудного бас
сейна, приуроченных к зоне Лихмановского глу
бинного разлома [30], содержится золото-плати
новая минерализация и широко проявлен натро
вый метасоматизм в виде образования эгирин- 
рибекит-альбитовых метасоматитов [3].



Рис. 6 .  Ф р а к т а л ь н ы й  х а р а к т е р  с к л а д о к  в ж е л е з и с т ы х  к в а р ц и та х  п о  [6]
а  -  ф о т о г р а ф и я  о б р а з ц а  с л о ж н о й  с к л а д к и  (г р ю н е р и т -м а г н е т и т о в ы й  к в ар ц и т , м е с т о р о ж д е н и е  “ 2 5  л е т  О к т я б р я ” н а  
К о л ь с к о м  п о л у о с т р о в е ) ;  б  -  п р и м е р н о е  п о л о ж е н и е  о б р а з ц а  “а ” в б о л е е  к р у п н о й  с к л а д к е ; в -  г е о м е т р и ч е с к и й  ф р а к т а л  
К о х а ,  к о т о р ы м  м о ж н о  а п п р о к с и м и р о в а т ь  п о д о б н ы е  ск л а д к и

В связи с развитием щелочного магматизма в 
некоторых РЗС сформировались упоминавшиеся 
выше “линейные” тела карбонатитов, которые 
имеют форму вытянутых линз и жил. Они кон
формны со сланцеватостью и складчатостью 
вмещающих гнейсов. Кроме карбонатитов Та
тарской зоны [14] к ним относятся редкометаль
ные карбонатиты Черниговской (Приазовье) [4] 
и Вишневогорской (Средний Урал) [29] зон, обра
зовавшиеся на глубине порядка 25 км. В боль
шинстве этих проявлений карбонатиты генетиче
ски связаны со щелочными нефелиновыми сиени
тами и сопровождаются интенсивной фенитизацией 
и натровым метасоматизмом (альбитизацией) вме
щающих пород. Карбонатиты содержат ниобие- 
вую минерализацию, источник которой считается 
мантийным. Перечисленные особенности карбо
натитов являются следствием конвекции глубин
ных гидротерм по зонам сдвиговых деформаций.

Характерные черты внутреннего строения 
РЗС в гранулитах нижней коры видны на приме
ре РЗС в юго-восточной части о-ва Мадагаскар 
[45, 46], исследованной с помощью системы сейс

мических профилей и геологического изучения 
поверхности. Серия параллельных и кулисооб
разных зон сдвига протяженностью от 100 до 
800 км образует региональную структуру шири
ной до 100-120 км и протяженностью более 1000 км. 
В основании наиболее крупной зоны сдвига распо
лагается мантийный плюм в виде вала на поверх
ности Мохоровичича (ему соответствует положи
тельная гравитационная аномалия), а в верхней ча
сти зоны располагается прогиб фундамента, 
заполненный осадками (рис. 7). Для сравнения в 
цитированной работе охарактеризована неболь
шая зона сдвига, корни которой не достигают глу
бины мантии. Флюиды в крупной зоне имели ман
тийные изотопные метки, тогда как в мелкую зону 
вовлекались лишь коровые воды из вмещающих 
пород. В этой зоне не наблюдается гравитацион
ной аномалии и, очевидно, в ее основании отсут
ствовал мантийный плюм, а конвекция флюидов 
ограничивалась пределами нижней коры.

В зеленокаменных поясах зоны сдвига широко 
распространены. Например, серия РЗС в зелено
каменном поясе Абитиби (Канада) развивается на



основе узких прогибов докембрийской коры, воз
никших в результате растяжения и заполнения 
продуктами основного и, в меньшей степени, кис
лого вулканизма. Вулканогенно-осадочная толща 
обычно содержит интрузивные тела габброидов и 
ультрабазитов. Зоны этого типа отличаются от 
рЗС в терригенных толщах широким развиием ос
новного магматизма и характером металлогении 
(большей ролью халькофильных металлов, в пер
вую очередь меди, и обилием сульфидов в рудах).

В канадском кратоне Сьюпирьор известно не
сколько зеленокаменных поясов (Рэд Лэйк, Абити- 
би и др.), в которых позже образовались РЗС, ори
ентированные вдоль простарания поясов. К РЗС 
приурочены проявления магнезиального метасо
матизма (амфиболизации и биотитизации) и син- 
тектонические золоторудные кварцевые жилы. 
Как тела метасоматитов, так и кварцевые жилы 
конформны со сланцеватостью и складчатостью 
вмещающих пород [12, 48]. В околорудных мета- 
соматических породах отмечается повышеное со
держание хрома (в гранате, мусковите и ставро
лите), ванадия (в роскоэлите), бария (в микрокли
не), а также привнос бора (турмалин), Mo,W, Те, 
Bi, Se, Au и др. металлов [12]. Отмечены случаи 
привноси редкоземельных элементов. Например, 
в РЗС Вэст Хоггард (Алжир) обнаружено сущест
венное обогащение пород легкими редкоземель
ными элементами цериевой группы [43].

Для РЗС некоторых зеленокаменных поясов, 
как, например, Абитиби, отчетливо выявляется 
два этапа их развития: 1) ранний, связанный с рас
тяжением, внедрением в кору базитовой магмы и 
образованием прогиба, заполняемого вулкано- 
генно-осадочной толщей с отложением синвулка- 
нических стратиформных колчеданных место
рождений; 2) поздний, связанный с деформация
ми сдвига, складчатостью и рассланцеванием, 
сопровождаемыми синтектоническим метасома
тизмом и рудообразованием (руды благородных 
металлов).

Таким образом, РЗС на нижнекоровом уровне 
так же, как и на верхнекоровом, являются эффек
тивными флюидопроводниками, транспортирую
щими флюиды из мантийного источника в верх
нюю кору, где разгружается главная масса при
вносимых металлов.

МЕХАНИЗМ ФОРМИРОВАНИЯ 
ПРОНИЦАЕМЫХ КАНАЛОВ 

В ЗОНАХ СДВИГА
Причина эффективности зон сдвига в качестве 

каналов конвекции глубинных флюидов состоит 
в структурной организации вещества внутри зо
ны. Такая организация включает интенсивную 
многоуровневую складчатость, рассланцевание 
пород и кливаж, сопровождаемые перекристал-

Рис. 7 . С х е м а т и ч е с к и й  р а з р е з  ч е р е з  з о н ы  с д в и г а  
(к р у п н у ю  с л е в а  и м е л к у ю  с п р а в а )  в ю г о -в о с т о ч н о й  
ч асти  о .  М а д а г а с к а р  и р а с п р е д е л е н и е  ф л ю и д о п о т о -  
к ов , с о с т а в л е н а  п о  д а н н ы м  [4 5 , 4 6 ]
Ш т р и х п у н к т и р н о й  л и н и е й  о б о з н а ч е н ы  о г р а н и ч е н и я  
зо н  с д в и г а  и р а з л о м ы , о г р а н и ч и в а ю щ и е  о с а д о ч н ы й  
б а ссей н  (о б о з н а ч е н  т о ч к а м и ). В ер т и к а л ь н ы е  с т р е л к и  -  
в о с х о д я щ и е  п о т о к и  ф л ю и д о в , ш и р о к и е  с т р е л к и  -  в о 
в л е ч е н и е  в о д ы  и у г л е к и с л о т ы  в з о н у  сдв и га . М  -  м а н 
тия; К  -  к о р а . В в е р х у  п о к а з а н а  а н о м а л и я  Б у г е  н а д  з о 
н ой  с д в и г а  (н а д  м е л к о й  з о н о й , п о д  к о т о р о й  н е т  м а н 
т и й н о г о  п л ю м а , а н о м а л и я  о т с у т с т в у е т )

лизацией и переориентировкой зерен минералов. 
При образовании сжатых сложных складок воз
никают полости отслоения, а при пластическом 
течении формируются системы кливажных тре
щин и области пониженного давления. Согласно 
представлениям Е.И. Паталаха [25] и А.В. Лукья
нова [17] наибольший эффект стресса в увеличе
нии проницаемости зон сдвига достигается при 
сдвиговых деформациях с участием пластическо
го течения пород. Весь комплекс механических 
деформаций сопровождается химическим взаи
модействием флюид-порода. Зерна минералов 
приобретают линейную ориентировку, соответ
ствующую направлению сдвига, о чем свидетель
ствуют геологические наблюдения и эксперимен
ты [41]. Пластическое течение, сопровождаемое 
складчатостью и рассланцеванием, приводит к ха
рактерному для деформаций сдвига нарушению 
сплошности пород. В соответствии с эксперимен
тальными данными [2] при пластическом течении 
в начальной стадии деформации сдвига возника
ют две системы мелких изолированных трещин 
(параллельных направлению сдвига и под углом 
около 45° к нему). При развитии процесса секу-
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Р и с . 8 .  С х е м ы  с т р о е н и я  з а к р ы т ы х  т р е щ и н  с  р а з н ы м  
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П о я с н е н и я  в т е к с т е

щие (сколовые) трещины закрываются, а парал
лельные сдвигу развиваются и соединяются в сис
тему, в которой затем возникают более редкие 
крупные трещины. Благодаря возникающим тре
щинам и полостям отслоения внутри зоны сдвига 
создаются области давления, пониженного срав
нительно с окружающим недеформированным 
веществом. Механизм понижения давления в тре
щинах кливажа основан на неровности, или шеро
ховатости (roughness), поверхностей трещин. Ис
следования разрушения материалов под нагруз
кой [10] показывают, что стенки трещин из-за 
шероховатости не могут совершенно плотно при
легать друг к другу. Площадь их соприкосновения 
определяется коэффициентом шероховатости

Кг = (St - S c)/Sn

где Кг -  коэффициент шероховатости, Sc -  пло
щадь соприкосновения стенок трещины, St -  об
щая площадь поверхности трещины. Если при
нять в грубом приближении форму возникших 
полостей цилиндрической, а высоту одинаковой, 
равной максимальному расстоянию между стен
ками трещины (Л), то отношение площадей равно 
отношению объемов:

Kr = (St - S c)h/Sth = Vp/V'<l9

где Vp -  объем образующихся пустот; Vt -  объем 
зоны шероховатости (рис. 8). Таким образом, по
тенциальная флюидоемкость закрытой трещины 
определяется шероховатостью ее стенок, тогда 
как скорость извлечения в трещину флюидных

компонентов (поток ФК) является функцией гра
диента давления. Существование пустот в зоне 
трещины предполагает, что флюид там может 
находиться под давлением ниже литостатическо
го. Величина снижения давления тем больше, чем 
более шероховата поверхность трещины

p f  = kPL

(Pf -  давление флюида в зоне трещины, в нашем 
случае -  внутри зоны сдвига); PH/PL < k < 1; PL -  
литостатическое давление; Рн -  гидростатичес
кое давление). Поток флюидных компонентов Jf  
в зону сдвига пропорционален разности давлений

Jf  = DCf(PL- P f ), (1)

(D -  коэффициент диффузии; Cf -  концентрация 
флюидных компонентов; Pf -  флюидное давление 
в зоне сдвига). В предлагаемой модели принима
ется, что снижение давления и поступление лету
чих компонентов в зону сдвига может вызывать 
частичное плавление вещества в зоне. Плавление 
инициируется также процессом адиабатического 
сжатия и фрикционным выделением тепла [42,50]. 
Плавление нарушает линейную зависимость по
тока от давления, так как растворимость флюид
ных компонентов (ФК) в силикатном расплаве 
выше, чем в твердой породе
У;х = (1 - a ) J fs + a J fm = ( l - a ) J fs + a K DJfs =

=  J fs( \ - a  +  a K D) =  Jfs[l 1)],

y/z -  полный поток ФК; Jfs -  поток в твердой по
роде; Jjn -  поток в расплаве; а  -  степень частично
го плавления; KD -  коэффициент распределения 
ФК между расплавом и твердой фазой (KD > 1). 
В соответствии с (2) флюидный поток в зоне 
сдвига нарастает по мере увеличения а , хотя KD 
при этом уменьшается. Таким образом, концент
рация ФК в зоне сдвига является функцией степе
ни плавления субстрата:

Cf = / , ( а ) .

Но, поскольку а  зависит от притока ФК (а  = / 2(У/)), 
то Cf = fi\f2(Jj)], что, учитывая (1) и (2), указывает 
на наличие обратной связи между потоком, кон
центрацией ФК и степенью плавления пород. Это 
определяет автокаталитический (саморазгоняю- 
щийся) характер процесса выноса ФК из субстра
та в зону сдвига. Поток ФК переносит тепло к 
верхней части области плавления, способствуя ее 
росту вверх. Согласно такой модели поток ФК 
должен возрастать экспоненциально, но рост его 
ограничен истощением ФК в источнике. Концен
трация в источнике регенерируется благодаря 
диффузии из внешней области за счет роста объе
ма источника до критической величины. Послед
няя определяется уменьшением градиента кон
центрации ФК, при котором прекращается диф



фузия до начала нового цикла. Периодический, 
автоколебательный характер эволюции сдвигов 
охарактеризован и исследован в [18, 34].

Итак, при деформациях сдвига в РЗС создают
ся условия для периодического функционирова
ния флюидных потоков [32]. Проницаемость РЗС 
для флюидов обусловлена как структурной органи
зацией вещества, так и лабильностью структуры, 
выражающейся в трансляции полостей в процессе 
сдвиговых деформаций. Последнее обстоятельство 
позволяет аппроксимировать РЗС системой соооб- 
щающихся трещин и объясняет наблюдаемое 
возрастание активности флюидопотока непо
средственно во время сдвига. Главным фактором, 
определяющим концентрирование (стягивание) 
флюидов в зону сдвига, служит разность давления 
внутри зоны и литостатического давления. Дви
жущей силой для восходящего флюидного потока 
в зоне сдвига является вертикальный градиент 
давления во флюидной колонне.

ВОЗМОЖНАЯ РОЛЬ РЗС 
В ФОРМИРОВАНИИ ФЛЮИДОПОТОКОВ 

В ВЕРХНЕЙ МАНТИИ
Существование РЗС в мантии можно предпола

гать, основываясь на региональных геофизичес
ких профилях, прослеживающих сдвиговые струк
туры от коры до глубины более 100 км, как, на
пример, структуру Енисейского Кряжа [9], а 
также по результатам сейсмической томографии 
и моделирования тепловых потоков в мантии, об
наружившим круто падающие плотностные неод
нородности не только под окраинами, но и под 
внутренними частями континентов [38]. С другой 
стороны, приведенные выше свидетельства при- 
вноса в кору мантийного материала флюидно
магматическими потоками позволяют утверж
дать наличие в мантии каналов циркуляции флюи
дов. Возникающие в мантийных глубинах полос
ти немедленно закрываются под действием сверх
давления, так что растяжение может возникать 
лишь локально, как сопутствующий эффект при 
смещении блоков мантии, то есть при сдвиге. Де
формации сдвига происходят в обстановке сжа
тия, в том числе и при высоком литостатическом 
давлении, но при этом, как было показано выше, 
постоянно генерируют внутри себя области пони
женного давления. В процессе сдвига такие обла
сти дилатансии генерируются на всем вертикаль
ном протяжении сдвига, закрываются и вновь воз
никают. В результате, зона сдвига в целом во время 
деформации представляет собой устойчивую об
ласть пониженного давления, фокусирующую 
флюидопотоки и магматические колонны. Транс- 
тенсия, как показывают экспериментальные ис
следования, может сопровождаться транспресси- 
ей в окружающем субстрате [21]. Поэтому вокруг 
зоны сдвига возникают области повышенного

С оп ротивлени е сдвигу при высоком всестороннем дав
лении  п о  данны м  из [37]

М и н ералы
Сопротивление сдвигу (кбар) 
при общем давлении (кбар)

10 20 30 40 50

А ндалузит 2.4 6.6 10.7 13.0 15.1
А н о р ти т 2.2 7.6 И 14 14
А вги т 1.1 2.9 6.2 10 13
Б р о н зи т 1.8 3.3 9 13 16
Диопсид 2.4 5.8 9 12 14
Г ран ат - - - - 17
Роговая обманка 1.1 3.0 6.3 10 13

П р и м е ч а н и е .  П р о ч е р к  -  н е т  дан н ы х.

давления, способствующие растворению и извле
чению в зону флюидных компонентов. При об
щем давлении порядка 40 кбар (глубина около 
120-140 км, Т = 1500°С) снижение его на 10% 
уменьшает температуру плавления гранатового 
перидотита на 50°С и может вызвать начало 
плавления. Однако снижения Р может оказаться 
недостаточно, но дополнительно плавлению бла
гоприятствуют выделение фрикционного тепла и 
увеличение концентрации летучих в зоне. Сфор
мировавшиеся флюидно-магматические струи 
облегчают скольжение блоков и могут функцио
нировать после прекращения движений. Можно 
предположить, что эффективность предложен
ного механизма снижается при значительном 
уменьшении вязкости пород в мантии, которое 
препятствует транстенсии при сдвиге. Это пред
положение основывается на аппроксимации ман
тийного субстрата гомогенной непрерывной сре
дой (жидкостью), в которой не должны возникать 
разрывы сплошности. Однако разрывы сплошно
сти в мантии возникают, вызывая глубокофокус
ные землетрясения. Согласно расчетам [38], вяз
кость пород, действительно, падает от поверхнос
ти к основанию коры, но глубже, в мантии 
возрастает на несколько порядков. Кроме того, 
породы, слагающие верхнюю мантию, не могут 
аппроксимироваться жидкостью, так как они ге- 
терогенны и представляют собой поликристалли- 
ческую субстанцию, сложенную минеральными 
зернами с фазовыми границами. Минералы обла
дают разной твердостью и упругими свойствами 
(таблица). При росте давлениия от 10 до 50 кбар 
сопротивление сдвигу возрастает у минералов и 
пород в 6-10 раз, причем различно для разных ми
нералов. Поэтому даже под очень высоким давле
нием шероховатость стенок трещин на микро- и 
мезо-уровне вызывает разуплотнение. При уг
лублении в мантию наряду с транстенсионным 
механизмом перемещение вещества в зоне сдвига



Рис. 9 . О б о б щ е н н а я  с х е м а  г е о л о г и ч е с к о г о  с т р о е н и я  р е г и о н а л ь н ы х  з о н  с д в и г а  в в е р т и к а л ь н о м  с е ч е н и и  

1,2 -  в м е щ а ю щ и е  т о л щ и  п о р о д :  1 -  с л о и с т ы й  р а з р е з  в е р х н е й  к о р ы , 2  -  г р а н у л и т ы  н и ж н е й  к о р ы ; 3 -  сдв и ги , о г р а н и 
ч и в а ю щ и е  р е г и о н а л ь н ы е  з о н ы  с д в и г о в ы х  д е ф о р м а ц и й ;  4-6 -  т и п ы  д е ф о р м а ц и й  п о р о д  в РЗС: 4 -  п р еи м у щ ес т в ен н ы й  
к а т а к л а з , 5 -  з а к р ы т ы е  т р е щ и н ы  сдв и га , 6 -  п л а с т и ч е с к о е  т е ч е н и е ;  7-10 -  м а г м ы  р а з н о г о  с о с т а в а , п р е и м у щ е с т в е н н о  
а в т о х т о н н ы е : 7  -  г р а н и т н ы е  и д и о р и т о в ы е , 8 -  н е ф е л и н - с и е н и т о в ы е ,  9  -  к а р б о н а т и т о в ы е , 10 -  б а з и т -г и п е р б а з и т о в ы е ;  
11 -  о б л а с т и  б а з и ф и к а ц и и  к о р ы  и м а г н е з и а л ь н о г о  м е т а с о м а т и з м а ;  12 -  о б л а с т и  р у д н о й  м и н е р а л и за ц и и : а -  к о л ч е д а н 
н ой  с и н в у л к а н и ч е с к о й , б -  п р о ж и л к о в о -в к р а п л е н н о й  и м е т а с о м а т и ч е с к о й  с и н т е к т о н и ч е с к о й ;  13- о б л а с т и  ч а ст и ч н о г о  
к л а с т е р н о г о  п л а в л ен и я , с т р е л к и  у к а з ы в а ю т  н а п р а в л е н и е  д в и ж е н и я  к л а с т е р о в  к  з о н е  и з  с е г р е г а ц и и  

А -  а с т е н о с ф е р а ;  В К  -  в е р х н я я  к о р а ; ВМ -  в е р х н я я  м а н т и я ; Н К  -  н и ж н я я  к о р а ;  Н М  -  н и ж н я я  м ан ти я

может быть связано также с кластерной проницае
мостью согласно моделям взаимного проникания 
сред с разной вязкостью [24]. При любом из этих 
механизмов необходимо начальное нарушение 
сплошности в виде сдвига.

Таким образом, зоны сдвига могут служить 
эффективными концентраторами и проводника
ми флюидных компонентов в мантии. Следстви
ем концентрации флюидных компонентов в ман
тийных зонах сдвига является частичное плавле-



ние субстрата, которое приобретает массовый 
характер на уровне астеносферы. На этом уров
не, по-видимому, формируются флюидно-магма
тические потоки в литосфере. Активность этих 
потоков выражается в явлениях флюидно-магма
тической базификации земной коры, мантийном 
метасоматизме, находках водосодержащих мине
ралов в мантийных ксенолитах и т.д. Соответст
венно, можно предполагать, что зарождение 
флюидно-магматических потоков происходит в 
астеносферных линзах [33] (рис. 9). В свою оче
редь, литосферные флюидно-магматические по
токи ответственны за формирование магматиче
ских систем, определяющих гидротермальную 
активность и металлогению блока коры. Между 
потоками и тектоническими деформациями воз
никают, по-видимому, обратные связи: потоки 
определяются тектоническими структурами, но 
сами формируют тектонически ослабленные зо
ны и трещины гидроразрыва.

Вопрос о существовании флюидных потоков в 
нижней мантии дискуссионен. Данные о плотност
ных и тепловых неоднородностях, распространя
ющихся вглубь Земли до границ ядра, и существу
ющие представления о флюидных потоках от 
ядра через мантию позволили некоторым иссле
дователям предположить в качестве исходного 
источника флюидных потоков Земли ее внешнее 
ядро [15, 19]. В таком случае именно зоны сдвига 
глобального характера могут быть генераторами 
и проводниками восходящих из внешнего ядра 
флюидно-магматических потоков. Такие плане
тарные структуры (и потоки вещества в них) 
должны быть прерывистыми из-за концентриче
ского расслоения Земли с возникновением про
межуточных очагов подплавления мантии.

Механизм функционирования флюидных по
токов в РЗС имеет автоколебательный характер 
и коррелирует с глобальной периодичностью гео
логических процессов [33]. Возможность выхода 
флюидных потоков из ядра связывается исследо
вателями с плотностными и температурными не
однородностями у границы ядро-мантия [15] и 
вихревыми движениями во внешнем ядре [8, 49]. 
Сопоставляя все приведенные данные, можно 
представить схему строения вертикального сече
ния РЗС в виде, изображенном на рис. 9. Форми
рование компактных флюидно-магматических 
колонн происходит в астеносфере, тогда как 
глубже в зоне сдвига, скорее всего, преобладают 
кластерное плавление и сложно разветвленная 
система тонких зон флюидизации. Строение РЗС 
дискретно меняется на геофизических границах. 
Так, на границе кора-мантия флюидно-магмати
ческий поток прерывается очагом базит-гиперба- 
зитовых магм, служащим источником флюидно
го потока в кору. Коровые флюидные потоки

ответственны за метасоматизм и плавление коры 
с образованием в нижней коре щелочных и габбо- 
диоритовых, а в верхней коре -  гранитных магм и 
за отложение соответствующей магматизму руд
ной минерализации. Тогда вертикальный разрез 
РЗС представляется в виде цепи подсистем, функ
ционально связанных между собой по типу флю
идный поток -  источник так, что процессы на 
верхних горизонтах системы испытывают влия
ние мантийного источника.
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Abstract—Regional shear zones accumulate lithospheric fluid flows owing to the structural arrangement of 
the rock material therein expressed in physical and mechanical anisotropy, orientation of crystals and rock frag
ments, schistosity, crenulation, and ductile flow of rocks. The fluid filtration through shear zones is determined 
by properties of flow cleavage fractures with tortuous or rough walls. The roughness coefficient is a measure 
of cavity volume increment during shear deformation that determines the pressure drop within the shear zone. 
Domains of dilatancy arise in shear zones even under high stress and confining pressure. The mantle material 
consisting of polycrystalline rocks is inhomogeneous; therefore, the shear deformation leads to its rupture. As 
a result shear zones serve as the most probable conduits and concentrators of fluids and melts in the lithosphere 
that provide mass exchange between the Earth’s crust and mantle. Investigations of processes that occurred in 
the regional shear zones of the western South Tien Shan and the Yenisei Range, as well as an analysis of pub
lished data, have demonstrated a significant role of shear zones in crustal hydrothermal and magmatic processes 
and differences in the effects of fluid flows through the upper and lower crust. If magma generation and fluid 
transport in the lower crust are accompanied by only subordinate ore deposition, in the upper crust the ore load 
is discharged and hydrothermal processes become widespread. The presented data testify to the close relation
ships between the ductile deformation in the process of shearing and the high-temperature metasomatism in ore 
fields. Thus, the shear deformation initiates the hydrothermal activity. The evolution of regional shear zones is 
a process consisting of recurrent cycles of exhaustion and replenishment of mantle fluid sources. These oscil
lations give rise to the cyclicity in magmatic and hydrothermal activities, including epochs of ore deposition.
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Для исследования геологического прошлого и процессов эволюции земной коры наиболее дейст
венным и сильным инструментом остается метод анализа фаций и мощностей отложений. Метод 
палинспастических построений должен не противопоставляться методу фаций и мощностей, а до
полнять и корректировать его, если в их основе лежат тщательно проверенные, не допускающие не
определенности исходные данные.
Количественная оценка режима тектонических движений позволяет сделать выводы о процессах 
эволюции на более надежной объективной основе. Предлагается попытка получить количествен
ные критерии для сравнительной оценки палеотектонических реконструкций (на примере Среди
земноморского подвижного пояса) на основе использования новейших компьютерных технологий 
(геоинформационные системы -  ГИС) и современных математических разработок -  показателей 
фрактальности.
В результате получены характеристики, позволяющие сравнивать между собой как отдельные ста
дии развития подвижного пояса, так и отдельные его сегменты (участки) внутри одного временного 
интервала. На этой основе получает надежное обоснование вывод о том, что при общей связности 
структуры подвижного пояса его сегменты обладают определенной автономией, которая становит
ся более выразительной на стадиях активного развития. Кроме того, достаточно определенно вы
является, что современная закономерная линейно-петельчатая структура Средиземноморского по
движного пояса предопределена всей геологической историей его развития, т.е. может рассматри
ваться как унаследованная.

ВВОДНЫЕ ЗАМЕЧАНИЯ

Восстановление последовательных этапов эво
люции земной коры всегда было главнейшей, 
центральной задачей тектонических исследова
ний. Без этого невозможно приступать к реше
нию проблемы причин и движущих сил тектоге- 
неза. Палеотектонические реконструкции, пред
ставленные в виде серии карт либо вертикальных 
сечений-профилей, остаются важнейшим инстру
ментом для анализа геологической и тектоничес
кой истории. Такие реконструкции, независимо 
от того, выполнены они в виде традиционных 
картографических материалов на бумаге или с 
применением современных компьютерных тех
нологий, являются, по существу, графическими 
моделями процессов преобразования земной ко
ры. В том случае, когда на профилях показана не 
только приповерхностная обстановка -  поднятия, 
прогибы, но и более глубокие недра земной коры 
и литосферы, в них неизбежно вносится гипоте
тический элемент, отражающий взгляды автора. 
Поэтому так важно в этих моделях соблюдать ис
тинное соотношение масштабов -  горизонтально
го и вертикального (1:1), поскольку часто исполь
зуемое на профилях преувеличение вертикально
го масштаба искажает структуру (увеличивает 
углы наклона всех границ). Она предстает в дале
ком от реальности виде, от чего трудно отре

шиться при визуальном восприятии и дальней
шем анализе таких реконструкций.

Палеотектонические реконструкции долгое 
время основывались исключительно на методе 
анализа фаций и мощностей отложений. Идея 
изучения тектонических движений на основе ис
пользования палеогеографических реконструк
ций была высказана еще А.П. Карпинским [16], а 
метод тектонического анализа мощностей отло
жений был предложен Н.С. Шатским [35, 36]. 
Картографическое изображение распределения 
мощностей отложений на площади в виде карт 
изопахит было предложено еще в начале XX в. на 
угольных месторождениях мелового и третично
го возраста в работе Д.С. Роджерса и Ч.Е. Леше- 
ра [45]. Однако наиболее полно и последовательно 
метод фаций и мощностей для анализа тектониче
ских движений был разработан и использован
В.В. Белоусовым на примере Большого Кавказа 
[7,8], а затем распространен на всю Восточно-Ев
ропейскую платформу [9]. Метод анализа фаций 
и мощностей отложений почти сразу же получил 
развитие в разработанном А.Б. Роновым объем
ном методе исследования колебательных движе
ний земной коры [29], дававшем количественные 
оценки важнейших сторон тектогенеза.

Нельзя сказать, что метод фаций и мощностей 
сразу же получил безоговорочное признание. Во



круг его возможностей адекватно отражать тек
тонические обстановки геологического прошлого 
возникла серьезная дискуссия [13, 20]. Отмеча
лось, что в тектонически активных геосинкли- 
нальных областях нередко возникают условия не
компенсированного прогибания, а это неизбежно 
приводит к ошибкам в оценке размеров прогиба
ния без одновременного анализа фаций. Однако 
теоретическое осмысление осредняющего влия
ния больших по продолжительности отрезков 
времени, а также практическое использование 
этого метода во многих регионах способствовали 
тому, что он занял прочное место и стал неотъем
лемой частью тектонических исследований. От от
дельных региональных палеотектонических ре
конструкций большие коллективы авторов пере
шли к составлению атласов, охватывающих 
значительные части континентов, целые конти
ненты, и, наконец, атласам глобального охвата, 
включающим в анализ не только фанерозой, но и 
доступные для изучения части докембрия [3-5]. 
Все это достаточно хорошо известная история 
развития тектонических исследований.

В 1969 г. на VII сессии Научного совета по тек
тонике Сибири и Дальнего Востока академик
А.В. Пейве, оценивая представленные материа
лы, сказал, что приведено огромное количество 
новых фактических данных, касающихся Сибири 
и Дальнего Востока. Но история геологического 
развития анализируется преимущественно верти
кально, а надо научиться анализировать ее лате- 
рально. Это был, по существу, призыв к внедре
нию в практику тектонических исследований 
палинспастических реконструкций. И нужно от
метить, что этот призыв прозвучал вполне свое
временно и нашел широкий отклик. Хотя, спра
ведливости ради, надо сказать, что впервые метод 
палинспастических реконструкций был предло
жен американцем М. Кеем еще в 1945 г. [44]. Он 
продемонстрировал необходимость учета гори
зонтальных перемещений, анализируя системы 
разновозрастных надвигов Северо-Американско
го континента и показав методику построения па
линспастических карт. Но в то время это не получи
ло должной оценки и не нашло широкого примене
ния. И только с появлением концепции тектоники 
литосферных плит палинспастические реконст
рукции стали широко входить в практику текто
нических исследований.

Вообще говоря, требование учитывать при ре
конструкции обстановок осадконакопления гео
логического прошлого горизонтальные смеще
ния, которые произошли в последующем, кажет
ся вполне правомерным. И было бы совершенно 
логично, если бы метод фаций и мощностей был 
Дополнен или объединен с методом палинспасти
ческих реконструкций, о чем писал основополож
ник метода построения палинспастических карт 
М. Кей -  использовать их как дополнение к кар

там изопахит [44]. Однако этого не произошло. 
Случилось так, что возникло обычное противо
стояние: либо-либо. Какие-то группы исследова
телей продолжали использовать метод фаций и 
мощностей, другие -  при восстановлении текто
нической истории -  метод палинспастических ре
конструкций. Очевидно, в этом сказалось тради
ционное разделение геологического сообщества 
на сторонников примата либо вертикальных, ли
бо горизонтальных движений и сил, впоследствии 
оформившееся в противостояние “фиксистов” и 
“мобилистов”.

Однако методом в полном смысле этого слова 
палинспастические реконструкции так и не стали. 
Имеется в виду, что метод только тогда можно 
считать по-настоящему сформулированным и 
разработанным, когда из одних и тех же исходных 
данных любой исследователь, пользуясь опреде
ленным сводом правил (алгоритмом), может по
лучить сходный или близкий результат. В случае 
же палинспастических реконструкций слишком 
велика неопределенность исходных данных о 
масштабах горизонтальных перемещений. Хоро
шо известно, что оценки амплитуды смещения по 
таким знаменитым, я бы сказал, сдвигам, как 
Сан-Андреас или Таласо-Ферганский, разными 
исследователями оцениваются от нескольких со
тен километров до первых десятков, а иногда даже 
нескольких километров. Точно так же различают
ся оценки перемещения несомненных покровов 
или размеры горизонтальных сокращений склад
чатых областей. Кроме того, разные авторы и 
группы исследователей используют для таких 
оценок свидетельства, получаемые разными ме
тодами: геологическими, палеомагнитными, а в 
последнее время и данные космической геодезии. 
В некоторых случаях применяется весь комплекс 
разнородных материалов с попыткой получить 
согласованный результат, а когда это не удается, 
исследователь вынужден принимать “волевое” 
решение, которое, естественно, базируется на его 
идейных позициях. Об этом придется более по
дробно говорить в дальнейшем.

В результате получаются плохо согласующие
ся, противоречивые реконструкции тектоничес
кой истории одного и того же региона, как это 
можно видеть на примере палеозойской истории 
“Туркестанского океана” [10,12,14,17]. И крайне 
трудно решить, какой из этих реконструкций от
дать предпочтение, какая из них более реалистич
на. Не всегда понятно, как новые данные соот
носятся с более ранними, -  опровергают их или 
входят с ними в противоречие, а прежние просто 
отбрасываются. Вопросов, не находящих ответа, 
возникает много.

В концепции тектоники плит прочно утверди
лось представление, что Индостан, проделав мно
готысячекилометровый путь, причленился к Ев



разийской плите в конце эоцена или когда-то в 
неогене. Причем во многих работах столкнове
ние Индии с Азией считается главной причиной, 
породившей всю систему горных цепей и соответ
ствующих деформаций Центральной Азии. И это 
несмотря на то, что с 1968 г. до настоящего време
ни опубликовано более двадцати работ, где при
водятся свидетельства широкого спектра: текто
нические, стратиграфические, литологические, 
палеомагнитные, -  показывающие, что Индостан 
на протяжении всего фанерозоя был прочно свя
зан с Азиатским континентом [41,42]. Однако эти 
свидетельства при палинспастических реконст
рукциях не обсуждаются и даже не упоминаются. 
Происходит как бы игра по разным правилам на 
одном поле, но на непересекающихся плоскостях.

После такого обширного, затянувшегося 
вступления полезнее, наверно, рассмотреть про
блему палеотектонических реконструкций на ка
ком-нибудь конкретном примере. Весьма поучи
тельной кажется в свете затронутых вопросов ис
тория Средиземноморского подвижного пояса, 
хорошо изученного и неоднократно обсуждаемо
го региона, который служит в определенном 
смысле эталоном подвижных поясов.

ОСНОВНЫЕ ОСОБЕННОСТИ СТРУКТУРЫ 
И РАЗВИТИЯ СРЕДИЗЕМНОМОРЬЯ

Современная структура Средиземноморского 
пояса, как было показано несколько лет назад 
[39], на пространстве от Пиренеев на западе до 
Памира на востоке обладает определенной зако
номерной упорядоченностью. Вдоль широтного 
простирания пояса отчетливо выделяются сег
менты расширения, которые условно можно на
звать Альпийско-Карпатским и Иранским, и уча
стки-сегменты сужения -  Пиренейский, Кавказ
ский, Памирский1. Это определяет линейно
петельчатую конфигурацию пояса в плане, с ко
торой связана система поперечных трансрегио
нальных линеаментов, пересекающих подвиж
ный пояс и выходящих далеко за его пределы на 
соседние платформы. С запада на восток -  это 
Норгидо-Нигерийский линеамент, Вардарская зо
на, переходящая в Лабинскую линию на севере, 
Транскавказское поднятие, Урало-Оманский и 
Индо-Памирский линеаменты. Для некоторых из 
них: Норгидо-Нигерийского, Транскавказского -  
доказано их древнее (докембрийское?) заложе
ние. Таким образом, эти поперечные трансконти
нентальные линеаменты создают устойчивый 
каркас, которому подчинена продольная зональ
ность подвижного пояса и который должен ска

1 Эта закономерность значительно раньше была отмечена и 
графически выражена в виде рис. 1 в книге Е.Е. Миланов- 
ского, Н.В. Короновского “(Эрогенный вулканизм и текто
ника Альпийского пояса Евразии” [М: Недра, 1973. 279 с.] 
(Е.Е. Милановский).

зываться в его истории развития. В неявном виде 
это было показано в работе [39]. Во всяком слу
чае достаточно давно высказанное положение, 
что “ ...разделяемые зонами поперечных разло
мов сегменты геосинклинальных систем развива
ются существенно различно” [32, с. 214], не поте
ряло своего значения.

Не повторяя всех особенностей закономерной 
организации структуры Средиземноморья, отме
ченных в работе [39], подчеркнем лишь то обстоя
тельство, что линейно-петельчатое строение пояса 
прочно связано с интенсивностью проявления 
всех эндогенных процессов -  тектонических де
формаций, метаморфизма, магматизма. В сегмен
тах расширения все эндогенные процессы прояв
лены всегда более интенсивно, чем в сужениях. 
Отсюда вытекает естественное заключение, что 
участки расширения подвижного пояса являются 
результатом более высокой концентрации эндо
генной энергии, чем места его сужения [39].

Для проверки того, насколько устойчиво и 
значимо во времени то поперечное расчленение 
подвижного пояса, которое так отчетливо прояв
лено в его современной структуре, была выпол
нена серия палеотектонических реконструкций. 
При этом не проводилась ревизия всего объема 
накопленного фактического материала с тем, 
чтобы не начинать дело с нуля, а были использо
ваны крупные обобщения, содержащиеся в Атла
сах и сводных работах, в основном опирающихся 
на метод фаций и мощностей [2, 3, 6, 34, 40,46].

История Средиземноморского подвижного 
пояса была разделена на несколько этапов или 
стадий, на протяжении которых сохранялась бо
лее или менее устойчивая геотектоническая об
становка и относительно стабильное распределе
ние зон осадконакопления и размыва во всех его 
сегментах. Так были получены схемы для шести 
этапов альпийского геотектонического цикла: 
триаса, ранней-средней юры, поздней юры-ран- 
него мела, позднего мела-раннего палеогена, по
зднего палеогена-раннего неогена, неогена-чет- 
вертичного времени. Кроме того, была составле
на схема для поздней перми для оценки условий, в 
которых закончился герцинский цикл и которые 
явились начальной позицией для развития аль
пийских движений.

К сожалению, исходные разрезы отложений и 
данные об их мощностях крайне неравномерно 
распределены по площади этого большого регио
на и не всегда однозначны. В то время как для от
дельных областей возможна вполне корректная 
корреляция разрезов, для такого большого регио
на, как Средиземноморье в целом, затруднитель
но выполнить палеореконструкции в изопахитах. 
С этой же трудностью встретились и составители 
указанных Атласов, где изопахиты показаны 
только в отдельных бассейнах и не на всех стади



ях. Поэтому на серии палеосхем изображены об
ласти поднятий и прогибаний различной степени 
интенсивности, чему соответствует распределе
ние областей осадконакопления разного характе
ра и областей эрозии (рис. 1). При этом не учтены 
последующие горизонтальные перемещения, т.е. 
не использованы палинспастические реконструк
ции. Для этого есть целый ряд причин. Прежде 
всего, перемещение покровов, даже на первые 
сотни километров, которое, безусловно, имело 
место, не может сказаться существенным обра
зом на картах такого мелкого масштаба. Что же 
касается значительных по амплитуде перемеще
ний плит, микроплит и террейнов и постулируе
мого при этом общего сокращения коры в преде
лах Средиземноморского пояса, то тут возникают 
большие сомнения в реальности таких процессов.

Признаками якобы действительно происхо
дившего сокращения земной коры служат офио- 
литовые формации и их реликты, а также струк
турное положение флишевых формаций. Вся 
сложность интерпретации офиолитов была пока
зана в недавней работе А.Л. Книппера с соавтора
ми [18, 19], которая тем не менее не опровергает 
ранее сделанных выводов Б.Г. Лутца и других ис
следователей, что офиолитовые формации склад
чатых областей Средиземноморья по ряду петро
логических и геохимических характеристик не 
могут считаться аналогами пород современного 
дна океана [1, 24, 25].

Установленное разнообразие типов офиоли- 
товых формаций и их распределение в Средизем
номорье прямо противоречит существующим ре
конструкциям океана Тетис: на западе, где, как 
считается, никогда не было настоящего океана, а 
располагался лишь узкий его залив, офиолиты 
ближе по составу к океаническим, чем на восто
ке, где они сильно отличаются от океанических 
по составу и где, вместе с тем, Тетис якобы рас
ширяется до океанических размеров, достигаю
щих нескольких тысяч километров. Очевидно, 
это следует объяснять близостью западной части 
Средиземноморья к Атлантике и внутриконти- 
нентальным положением его восточной части.

Что же касается флишевых формаций, кото
рые иногда считаются образованиями континен
тального склона и экзотическими террейнами в 
структуре складчатых областей [43], то С.Л. Афа
насьевым на примере верхнемелового флиша 
Большого Кавказа было показано, что он обна
руживает тесное генетическое родство с одновоз
растными шельфовыми образованиями соседних 
областей. Кроме того, на периклиналях Большо
го Кавказа, а также в Крыму можно наблюдать в 
одном обнажении непосредственные переходы 
верхнеюрского карбонатного флиша в нерито- 
вые отложения мергелей и известняков. Причем

такой переход совершается на очень короткой 
дистанции — 200-300 м.

Основной же причиной, по которой автором 
не использовались палинспастические построе
ния, послужил внимательный анализ карт атласа, 
демонстрирующего историю океана Тетис на ос
нове концепции тектоники плит [15]. Хотя этот 
комплект карт был опубликован более 15 лет то
му назад, но и в более поздней публикации основ
ная кинематическая схема была полностью со
хранена и добавлен лишь литологический состав 
формаций. Поэтому анализ методики, изложен
ной в [15], приведшей в конечном счете к кинема
тике, сохраняет свою силу.

В разделе “Методика составления карт” сказа
но, что построение карт основывалось на трех 
группах данных -  геологических, палеомагнит- 
ных, полученных по образцам, и данных о поло
совых магнитных аномалиях в Атлантике. Встре
чались ситуации, когда эти разнородные данные 
не давали согласованного результата, тогда при
ходилось делать выбор и, так или иначе, прини
мать “волевое” решение. Естественно, какое-ли
бо изменение на одном временном срезе влекло за 
собой изменения на предшествовавшем и на ряде 
последующих. В работе “Эволюция Тетиса” [43] 
обсуждаются восемь областей, разных по разме
рам, в отношении которых приходилось прибе
гать к такого рода “волевым” решениям. Они 
практически разбросаны по всей площади Среди
земноморья и затрагивают его ключевые участ
ки. (Следует заметить, что этот раздел был опуб
ликован только в английском (1986 г.) варианте 
работы [43] и почему-то отсутствует в более по
здней (1987 г.) русской версии [15].) Последова
тельный просмотр серии карт, составляющих ат
лас [15], приводит к выводу, что вся история Тети
са сводится к поступательному движению Африки 
с запада на восток относительно Европы, с неко
торым смещением к северу. При этом от Африки 
(и Гондваны в целом) время от времени отрывают
ся отдельные микроплиты (может быть, террей- 
ны), которые, мигрируя, причленяются к север
ному массиву суши -  Лавразии. Следует заметить, 
что от одного этапа к другому довольно сложно и 
беспорядочно меняется положение осей спредин- 
га и зон субдукции и устойчивой на всех этапах ос
тается только одна зона субдукции, расположен
ная вдоль Северо-Анатолийской системы разло
мов. Естественно, вся эта система сложных 
перемещений приводит на конечной карте к со
временному структурному рисунку.

Ясно, что эта картина, основанная на выбо
рочно использованных фактических данных, от
ражает главным образом идейные позиции ав
торского коллектива и опирается на основные 
положения концепции тектоники плит. И если 
попытаться проследить за движением отдельных



Рис. I. Палеотектонические реконструкции для триасового (а), позднеюрского (б) и позднепалеогенового-ранненео- 
генового (в) этапов развития Средиземноморского подвижного пояса
1,2 -  области умеренного: 1 -  поднятия (равнинная суша), 2 -  опускания; 3 -  границы подвижного пояса; 4,5  -  интен
сивные: 4 -  опускания, 5 -  поднятия (горные области)



Рйс. 2. Траектории перемещения Мендересского (MDR) и Киршехирского (KIR) массивов в мезозое и кайнозое по дан
ным Атласа “История океана Тетис” [15]
SAb -  Южно-Армянский блок

структурных блоков на протяжении рассмотрен
ной истории, то открываются удивительные осо
бенности этого процесса (рис. 2). Для этого надо 
снести на одну кальку положение каких-то опре
деленных структурных единиц в разные моменты 
времени. Контуры Черного и Каспийского мо
рей, которые на всех картах стабильны, позволя
ют это сделать. Траектории перемещений Кир
шехирского и Мендересского массивов, а также 
Южно-Армянского блока, показанные на этом 
рисунке, можно оставить без комментариев. Воз
никает только вопрос, как представляют себе ав
торы этих построений те поверхности, по кото
рым скользят или дрейфуют эти структуры. На 
какой глубине они расположены? Об этом нет ни 
слова в публикациях. Если поверить, что эти па- 
леотектонические реконструкции отражают дей
ствительно реальный процесс, то дальше их мож
но не анализировать. Тогда придется просто при
знать, что все пространственные закономерности 
структуры Средиземноморья, о которых говори
лось выше и отмечалось ранее [39], не более, чем 
игра случайностей. Но с этим трудно согласиться.

Поэтому снова обратимся к тому, что может 
дать анализ “автохтонного” развития Тетиса в 
плане выявления общих тенденций эволюции. На

протяжении альпийского цикла Средиземномор
ский пояс проходил общие и обычные для геосин- 
клинальных поясов стадии развития. Переходный 
этап от герцинского к альпийскому циклу (пермь, 
триас) характеризуется относительно спокойным 
слабо дифференцированным состоянием коры с 
преобладанием поднятий. С юрского времени 
развивается интенсивная трансгрессия, охватив
шая всю площадь пояса к середине мела. Одно
временно усиливается дифференцированность и 
контрастность областей прогибания и поднятия. 
К концу цикла снова начинают преобладать под
нятия и продолжает усиливаться дифференциро
ванность их проявления на площади пояса. С на
ступлением неотектонической (орогенной) стадии 
в олигоцен-четвертичное время контрастность и 
дифференцированность движений возрастают.

На протяжении всего альпийского цикла вид
на последовательная преемственность движений 
от этапа к этапу. Однако уловить какую-то связь 
в развитии отдельных сегментов пояса с общим 
его линейно-петельчатым строением и разделе
нием на участки сужения и расширения не удает
ся. Можно только отметить, что на некоторых 
стадиях дифференцированность движений в рас
ширениях больше, чем в сужениях, а в целом эта



особенность движений снижается по направле
нию с запада на восток. По-видимому, западная 
часть Средиземноморья располагается на менее 
прочной, более подвижной коре, чем восточная, 
где подвижный пояс становится подлинно внутри- 
континентальным.

На таких качественных визуальных оценках 
можно было бы и остановиться. Но хотелось бы 
получить более надежные и, по возможности, ко
личественные показатели, характеризующие про
цесс эволюции. В тех случаях, когда палеотекто- 
нические карты построены в изопахитах, воз
можна количественная оценка интенсивности и 
контрастности движений [38]. Их интенсивность 
отражается в средней скорости осадконакопле- 
ния в областях прогибания, а, стало быть, скоро
сти нисходящих движений, контрастность же вы
ражена специально сконструированным коэффи
циентом, который зависит от количества ванн 
прогибания на данной площади и их размеров. 
Изменение этих показателей во времени позво
лило четко разграничить три стадии развития 
складчатой области: доинверсионное прогибание, 
этап инверсии, общее орогенное поднятие. И ин
тенсивность и контрастность движений на первом 
и последнем этапе оказываются немного выше, 
чем на среднем инверсионном. Причем на началь
ном этапе высокое значение этих показателей на
блюдается на фоне преобладания прогибаний, а 
на заключительном -  преобладания поднятий. 
На среднем этапе снижение интенсивности и кон
трастности движений связаны с тем, что происхо
дит как бы борьба противоположно направлен
ных тенденций -  прогибания и поднятия, что при
водит к более сглаженному режиму движений. 
Однако все это может быть подсчитано и выявле
но, только когда имеются надежные палеорекон
струкции в виде карт изопахит. В нашем же слу
чае, когда только разграничены области осадко- 
накопления и эрозии и качественно обозначена 
их интенсивность, приходится использовать дру
гие методы количественных оценок.

КОЛИЧЕСТВЕННАЯ ОЦЕНКА СТАДИЙ
РАЗВИТИЯ СРЕДИЗЕМНОМОРСКОГО 

ПОДВИЖНОГО ПОЯСА
Для получения количественных оценок раз

личных стадий развития подвижного пояса были 
измерены по отдельным его сегментам размеры 
площадей, занятых областями осадконакопления 
и эрозии, и взято их отношение. Это отношение 
отражает меру “мористости” того или иного сег
мента на определенной стадии: значения, близкие

Рис. 3. Графики отношения площадей осадконакопления к площади размыва для разных стадий развития Средизем
номорского подвижного пояса в альпийском геотектоническом цикле
Сегменты пояса: П-А -  Пиренейско-Алжирское сужение; А-К -  Альпийско-Карпатское расширение; К-К -  Крым
ско-Кавказское сужение; И-А -  И рано-Афганское расширение; П -  Памирское сужение



к единице, означают примерное равенство проги
баний и поднятий, а их снижение -  возрастание 
поднятий над опусканиями. В то же время этот 
показатель в неявной форме отражает контраст
ность в распределении областей осадконакопле- 
ния и размыва. Границы между сегментами рас
ширения и сужения проведены чисто формально -  
посередине между максимумами и минимумами 
ширины подвижного пояса. На диаграмме (рис. 3), 
где в логарифмическом масштабе показаны зна
чения вычисленного отношения (lgASs/AS^) по 
всем сегментам подвижного пояса для различных 
стадий его развития, на первый взгляд, трудно за
метить какие-либо закономерности и обособле
ние участков на разных стадиях кажется доволь
но случайным. Однако все же можно отметить, 
что на отдельных стадиях развития проявляется 
некоторый тренд -  возрастание отношения с за
пада на восток (пермь, триас) или уменьшение его 
в том же направлении в четвертичное время, со
ответствующее и современной стадии. Это впол
не согласуется с тем, что можно видеть на картах, -  
преобладание морских условий в восточной полови
не Средиземноморского пояса в начале цикла по 
сравнению с западной его частью и господство кон
тинентальных условий на востоке -  в конце цикла.

В то же время на других стадиях можно отме
тить четкое обособление отдельных сегментов 
пояса. Это касается ранней-средней юры и всех 
стадий, связанных с началом и развитием ороген- 
ного этапа. Очевидно, эта относительная мера 
отражает влияние сразу двух тенденций -  некото
рого общего тренда, который сказывается при 
движении с запада на восток, от океана в глубь 
континента, с одной стороны, и автономности 
или обособленности отдельных сегментов, с дру
гой. При этом следует отметить, что в периоды 
относительно спокойной тектонической обста
новки преобладает общий тренд, на стадиях же 
активизации тектонических движений с большей 
ясностью проявляется поперечная расчленен
ность подвижного пояса.

Графики, показывающие изменение отноше
ния площади погружений к площади поднятий во 
времени для каждого сегмента (рис. 4), обнаружи
вают сходную динамику во всех случаях (кроме 
памирского сужения) -  возрастание этого показа
теля в середине цикла и снижение в начале и в 
конце. Однако кривые для восточной части по
движного пояса (линии 3 и 4 на рис. 4) располага
ются всегда выше, чем для западной (линии 1 и 2 
на рис. 4), т.е. подвижный пояс расчленяется по 
линии Торнквиста-Тейссейра на две половины, 
при этом восточная более однородна, менее диф
ференцирована, чем западная. Очевидно, это то
же отражает некоторую общую закономерность, 
имеющую характер тренда, которая может быть 
связана с общим ослаблением тектонической по-

lg(ASs/ASe)

Рис. 4. Графики изменения отношения площадей осад- 
конакопления к площади размыва для различных сег
ментов (1-5) Средиземноморского подвижного пояса 
Сужения: 1 -  Пире не йско-Алжирское, 3 -  Крымско- 
Кавказское, 5 -  Памирское; расширения: 2 -  Альпий
ско-Карпатское, 4 -  Ирано-Афганское

движности с запада на восток, от Атлантики в 
глубь континента, что, видимо, обусловлено раз
личием в структуре и состоянии земной коры. 
И проявляется это не только на современном эта
пе [27, 28], но сказывается на протяжении всего 
альпийского цикла развития подвижного пояса.

Эти особенности эволюции подвижного пояса, 
вытекающие из анализа его “автохтонного” разви
тия, были показаны ранее [39], однако не нашли 
поддержки и признания, хотя и не были опроверг
нуты. Рассмотрение истории Средиземноморья, 
опирающееся на палинспастические реконструк
ции, продолжается в работах [33,47,48], мало от
личающихся от тех, которые были даны в рассмо-

Распределение показателей фрактальной размерности 
по сегментам подвижного пояса для различных стадий 
его развития

Общий I -
Пиренеи

II-
Альпы

III-
Кавказ

IV-
Иран

V -
Памир

р 1.44 1.14 1.49 1.25 1.40 1.15
т 1.38 1.10 1.41 1.31 1.27 1.15
J 1.52 1.33 1.48 1.37 1.36 1.22
J-K 1.40 1.13 1.41 1.20 1.26 1.16
К-Р 1.50 1.11 1.40 1.31 1.43 1.22
P-N 1.54 1.14 1.48 1.38 1.41 1.02
N 1.54 1.14 1.54 1.30 1.50 1.17



Рис. 5. Палеотектонические реконструкции Средиземноморского подвижного пояса для разных стадий его развития, 
введенные в Arc View GIS
1 , 2 -  области осадконакопления: 1 -  интенсивное и 2 -  умеренное прогибание; 3,4 -  области размыва: 3 -  высокая 
(горная) и 4 -  низкая суша; 5 -  поперечные линеаменты



Рис. 5. Окончание.

тренном выше атласе [15]. Возможно, такой искус
ственно выбранный показатель, как отношение 
площадей осадконакопления к площадям размы
ва, не может служить достаточно убедительной 
характеристикой, отражающей особенности па- 
леотектонической обстановки.

Появившаяся возможность использовать не
которые новейшие компьютерные технологии

(геоинформационные системы -  ГИС), а также 
критерии, взятые из современных математичес
ких разработок (показатели фрактальности), поз
волили на новом уровне оценить стадии эволю
ции Средиземноморского подвижного пояса в це
лом и сопоставить развитие его отдельных 
сегментов. С этой целью семь палеотектонических 
карт-реконструкций были оцифрованы и введены в 
среду Arc View GIS (см. рис. 4), что позволило про-



D

Рис. 6 . Г р а ф и к и  и з м е н е н и я  ф р а к т а л ь н о й  р а з м е р н о с т и  
п о  с е г м е н т а м  п о д в и ж н о г о  п о я с а  дл я  р а з л и ч н ы х  с т а 
д и й  р а з в и т и я

изводить с ними различные вычислительные опера
ции: измерение площадей, протяженности конту
ров, разделяющих разные области, и т.д. Возмож
ности, которые открываются при использовании 
ГИС-технологий для анализа палеореконструк
ций, были обсуждены ранее [22, 23]. Для сопос
тавления различных сегментов подвижного пояса 
их разграничение было сделано не формально, 
как в предыдущем случае, а по естественным по- 
пречным линеаментам, ортогонально пересекаю
щим подвижный пояс. На рис. 5 они выделены 
жирными линиями. С запада на восток это: Нор- 
гидо-Нигерийский линеамент, Вардарская зона и 
ее южное продолжение в сторону Красноморского 
рифта, ступень, отделяющая Кавказский переше
ек от меридионально ориентированной впадины 
Каспия, и Урало-Оманское поперечное поднятие.

На палеотектонических реконструкциях выде
ляются характерные структуры определенных 
природных образований, как различных, так и 
подобных друг другу. Они образуют комбинации,

складываясь в конфигурации различной степени 
сложности. Изменение этих конфигураций и про
свечивающее самоподобие на разных участках и 
на разных стадиях могут быть формально описа
ны в терминах порядка и хаоса, выражаемых че
рез информационные меры (фракталы). Строго
го и исчерпывающего понятия фракталов и 
фрактальности не сформулировано даже самим 
его автором [26]. В геотектонике при фракталь
ном анализе принято опираться на весьма непол
ное определение, предложенное Б. Мандельбро
том и сводящееся к тому, что фракталом следует 
считать структуру, состоящую из частей, кото
рые в каком-то смысле подобны целому [26, 50]. 
Но этого мало, так как фрактальная размерность 
отражает не только меру подобия рассматривае
мой иерархической совокупности, но и уровень 
сложности объекта, который в нашем случае 
можно отождествить со степенью дифференци
рованности площади. Мера подобия оценивается 
количеством иерархических ступеней, где это по
добие сохраняется; относительная степень слож
ности соответствует значениям фрактальной раз
мерности [37], которая выражается дробным по
казателем размерности.

Когда мы рассматриваем анализируемые объ
екты на плоскости, показатель фрактальной раз
мерности изменяется в пределах от 1 до 2. В слу
чае решения объемной задачи фрактальная раз
мерность будет принимать значения от 2 до 3. 
Строго говоря, анализ палеотектонических ре
конструкций, выраженных в виде совокупности 
прогибов и поднятий, требует решения трехмер
ной задачи, так как рассматривается, в сущности, 
рельеф, т.е. “смятая”, искривленная поверхность. 
Однако это требует разработки специальной 
компьютерной программы большой сложности. 
Поэтому фрактальная размерность D определя
лась для плоскости, с целью получить оценки сте
пени сложности конфигураций границ, разделяю
щих области разного режима движений: D = 
= IgNj/lgr(Nj), где Nj и г(Г )̂ -  число и размер кле
ток в единицах размеров пикселов, используемые 
при анализе на разных итерациях.

Измеренные показатели фрактальной размер
ности сведены в таблицу (таблица) и показаны на 
графиках (рис. 6). Показатель фрактальной раз
мерности для Средиземноморского пояса в целом 
изменяется от 1.38 до 1.54, в среднем D = 1.47. 
Следует отметить, что более низкие показатели 
характеризуют относительно спокойные в текто
ническом отношении стадии до начала альпий
ского цикла -  пермь и триас и этап снижения кон
трастности движений в поздней юре-раннем мелу. 
Развитие трансгрессии и интенсивное прогибание 
в ранней-средней юре, а также возникновение 
орогенных движений отражаются в повышении



значений фрактальной размерности. Таким обра
зом, с помощью этих оценок выявляются те же 
три главных стадии в развитии подвижного пояса, 
которые на качественном уровне устанавлива
лись и ранее: доинверсионное прогибание, инвер
сия режима движений, орогенное поднятие. Одна
ко теперь эти стадии охарактеризованы числом и 
мерой, что позволит в дальнейшем сопоставлять 
и сравнивать между собой развитие различных 
подвижных поясов и других структур.

Для отдельных сегментов Средиземноморско
го подвижного пояса фрактальная размерность в 
среднем составляет 1.29 и изменяется от 1.02 до 
1.54. Сопоставление значений фрактальной раз
мерности для каждого сегмента подвижного пояса, 
а также их изменений на разных стадиях выявили 
определенные различия и подобия между ними 
(см. рис. 6). Участки расширения подвижного по
яса на всех стадиях характеризуются повышен
ными значениями фрактальной размерности по 
сравнению с участками сужения. Даже на тех эта
пах, когда контраст показателей фрактальности 
сглаживается (триас, начало юры), общая конфи
гурация сохраняется и расширения сохраняют на 
графиках максимумы, хотя и слабо выраженные. 
Закономерности, выявленные в распределении 
фрактальных показателей по отдельным сегмен
там и стадиям развития, можно считать заведомо 
объективными, так как анализируемые палеоре
конструкции были составлены задолго до того, 
как автор узнал о понятии фрактальности.

Таким образом, отчетливо проявленное в со
временном строении Средиземноморского по
движного пояса разделение его на сегменты, свя
занное, как было показано, с интенсивностью вы
делившейся эндогенной энергии [39], оказывается 
не случайной чертой, характеризующей только 
сегодняшнюю его структуру, а явлением унасле
дованным, проявляющимся на всех стадиях его 
развития в альпийском геотектоническом цикле 
и даже предопределенным конечными стадиями 
предшествующего герцинского цикла. Это де
монстрируется тем, что на доальпийских этапах 
(пермь, триас) фрактальные характеристики 
принципиально не отличаются от того, что имеет 
место на всех стадиях альпийского цикла. От
дельные сегменты подвижного пояса, не теряя 
общей связности, демонстрируют известную ав
тономию своего развития. Примечательно, что 
орогенные этапы, слабо выраженный в конце 
герцинского цикла (пермь) и более интенсивно 
проявившийся в конце альпийского цикла (нео- 
ген-четвертичное время), дают на графике изме
нений фрактальной размерности очень близкие, 
почти совпадающие кривые. Данные фракталь
ного анализа подчеркивают преемственность и 
унаследованность всех стадий развития Среди
земноморского подвижного пояса.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Опыт сопоставления палеореконструкций ис
тории Средиземноморского пояса, выполненных 
на разной основе, заставляет отдать предпочте
ние методу фаций и мощностей. Разумеется, в 
случае построения карт в крупном масштабе бы
ло бы целесообразно и полезно использовать па- 
линспастические реконструкции, которые долж
ны корректировать картину первичного распре
деления фациальных зон. Однако это должно 
опираться на тщательно выверенные исходные 
данные, максимально исключающие возмож
ность неопределенных решений. Представляется, 
что опыт такого комплексного использования 
методов удачно продемонстрирован В.С. Буртма- 
ном при анализе области сочленения Памира и 
Тянь-Шаня на неотектонической стадии [11]. 
Вместе с тем, палеомагнитные данные, на кото
рых основывают палинспастические построения 
многие исследователи, могут использоваться с из
вестной осторожностью и не должны быть доми
нирующими в группе исходных данных. Во-пер
вых, потому, что они допускают неоднозначные 
решения, как было показано К. Сторетведтом 
[49], во-вторых, как следует из более общих сооб
ражений, сформулированных М.А. Садовским и 
Ю.Н. Авсюком, “палеомагнитные реконструкции 
по измерениям на образцах, собранных на разных 
материках, интерпретируемые с позиций единого 
глобального диполя, могут приводить к необос
нованным требованиям поворотов и перемеще
ний материков, что не отражает действительнос
ти, а является лишь следствием необоснованного 
предположения о едином диполе” [30, с. 91]. И да
лее эти же авторы пишут: “ ...сделанное в гипоте
зе тектоники плит обобщение, что материки не
когда составляли единое целое, а потом стали ми
грировать (в разных направлениях), нуждается в 
изменении. И для изменения этого представления 
есть веские обстоятельства, как в плане энергети
ческих оценок, так и в плане согласования эмпи
рических данных” [30, с. 92].

Разумеется, никто не станет спорить с тем, что 
ко всем исходным данным надо относиться со 
всей возможной тщательностью и критически ос
мысливать их, учитывая все сомнения. “Где кон
чаются сомнения, там кончается наука” -  извест
ный афоризм, принадлежащий К. Попперу. В то 
же время часто приходится видеть, когда господ
ствующие, устоявшиеся представления огражда
ются от критики, выводятся за рамки дискуссии 
на основании того, что все уже известно, давно ус
тановлено и предмета для возобновления споров 
быть не может. Однако “приписывание какой-то 
научной теории статуса безусловно истинной изы
мает ее из научного употребления, где она всегда 
может быть поставлена под сомнение и стать объ



ектом критики и опровержения, превращая ее тем 
самым в ненаучную догму” [21, с. 127].

Количественный же анализ палеотектоничес- 
ких реконструкций представляется на современ
ном этапе актуальнейшей задачей, поскольку 
вместо качественных визуальных оценок интен
сивности, дифференцированности и контрастнос
ти тектонических движений, которые всегда бу
дут нести на себе отпечаток субъективности, он 
вносит в эти оценки число и меру. Это может 
быть серьезной основой для сравнительного ана
лиза развития различных областей.

Кроме того, использованные при анализе разви
тия Средиземноморья ГИС-технологии и методы 
фрактального анализа позволили на более на
дежной основе подкрепить сделанные ранее ин
туитивно выводы об унаследованности линейно
петельчатого строения подвижного пояса, сохра
няющегося на всех стадиях его развития в альпий
ском цикле. Выявлены и некоторые новые зако
номерности, связанные с разной подвижностью 
западной и восточной половин Средиземноморья, 
разграниченных линией Торнквиста-Тейссейра. 
Возможности фрактального анализа на основе 
ГИС-технологий для интерпретации геологичес
кого прошлого и выявления закономерностей 
эволюции далеко не исчерпываются приведен
ным опытом. Развитие этих методов и распрост
ранение их на другие районы может вскрыть но
вые важные особенности процесса тектогенеза.
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Abstract—The analysis of facies-and-thickness patterns remains the most efficient and powerful tool for study 
of the geologic past and the evolution of the Earth’s crust. The palinspastic reconstructions based on unequiv
ocal, carefully checked initial data must supplement and refine this method rather than oppose it. The quanti
tative assessment of tectonic motions serves as a basis for more reliable and unbiased interpretation of the tec
tonic evolution. An attempt is made to define quantitative criteria for comparative estimation of paleotectonic 
reconstructions exemplified by the Mediterranean Mobile Belt using up-to-date computer GIS technologies and 
fractal indices. As a result, the obtained characteristics make it possible to compare particular stages of the mo
bile-belt evolution and its particular segments simultaneously. This line of evidence leads to the conclusion that 
the generally cohesive structure of the mobile belt is combined with a certain autonomy of its segments, which 
is the most expressive at stages of the active evolution. Furthermore, it becomes evident that the present-day 
linear-loop structure of the Mediterranean Mobile Belt has been predetermined by the preceding history of its 
evolution and thus may be regarded as inherited from this history.
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Вышла из печати книга, необходимость кото
рой стала особенно очевидна в последнее десяти
летие, когда в широкую практику геологических 
исследований приходит отчетливое понимание 
того, что в основе тектонических процессов в 
континентальной коре лежат глубинные геодина- 
мические явления в мантии [1, 2]. Авторы этой 
фундаментальной работы охватили практически 
все области геологии алмазоносных провинций 
Мира, рассмотрев их соотношения с магматизмом.

Описания объектов являются системными, 
комплексными и всесторонними. Они составляют 
первую, главную, часть монографии, озаглавлен
ную “Геологическая история алмазоносного маг
матизма” (главы 1-9). Материал распределен по 
главам в соответствии с возрастами алмазообра
зующих процессов на Земле: 1 -  Ранний докемб
рий -(350(>-1650 млн. лет); 2 -  Рифейская зона 
(1650^570 млн. лет); 3 -  Каледонский этап (570- 
400 млн. лет); 4 -  Раннегерцинский этап (400- 
310 млн. лет); 5 -  Позднегерцинский этап (310— 
205 млн. лет); 6 -  Киммерийский этап (310- 
205 млн. лет); 7 -  Раннеальпийский этап (137— 
70 млн. лет); 8 -  Позднеальпийский этап (<70 млн. 
лет). В главе 9 приведены обсуждение и выводы, 
проанализированы признаки эволюции алмазо
носного магматизма в палеогее и неогее, его соот
ношение с общим магматизмом и др. Для каждого 
из восьми возрастных уровней алмазоносности 
приведена обзорная характеристика тектоничес
ких элементов всех континентов Земли. Дан пол
ный обзор различных магматических явлений, со
провождающих собственно алмазоносный магма
тизм, а также рассмотрены алмазоносные россыпи 
и, возможно, связанные с ними коры выветривания. 
В качестве примера можно привести содержание 
главы 6 “Тектоника, магматизм и алмазонос- 
ностъ киммерийского этапа (поздний триас- 
юра, 210-137 млн. лет)” с. 109-125, которая 
включает разделы: “6.1. Тектоника киммерий
ского этапа; 6.1.1. Африканская платформа;

*3инчук Н.Н., Савко А .Д ., Ш евырев Л .Т . Тектоника и 
алмазоносный магматизм. Воронеж: Изд-во Воро
нежского госуниверситета, 2004. 282 с.

6.1.2. Индийская платформа; 6.1.3. Южно-Амери
канская платформа; 6.1.4. Западно-Европейская 
платформа; 6.1.5. Восточно-Европейская плат
форма; 6.1.6. Сибирская платформа; 6.2. Общий 
магматизм киммерийского этапа; 6.3. Алмазо
носный и потенциально алмазоносный магма
тизм; 6.3.1. Северо-Американская платформа;
6.3.2. Австралийская платформа; 6.3.3. Сибирская 
платформа; 6.3.4. Восточно-Европейская платфор
ма; 6.3.5. Африканская платформа; 6.4. Россыпные 
проявления алмаза и его спутников в верхнетриа
совых и юрских отложениях; 6.4.1. Восточно-Ев
ропейская платформа; 6.4.2. Сибирская платфор
ма”. Для каждого этапа приводится карта мира с 
указанием известных проявлений алмазоносного 
магматизма, рассматриваются уровни высоты 
стояния континентов на основании кривых мор
ских трансгрессий и регрессий, конкретные геоло
гические карты отдельных регионов, геологичес
кие профили и другие данные, вплоть до фотогра
фий кристаллов алмаза, отражающих наиболее 
важные особенности его морфологии.

Вторая часть книги озаглавлена “Общие во
просы тектоники алмазного магматизма”. При
водится развернутая интерпретация изложенного 
в первой части и обширного дополнительного 
фактического материала, предлагаются гипоте
зы, позволяющие разрешить выявленные проти
воречия в современном понимании процессов ал- 
мазообразования, и высказываются предложения 
по методологии повышения эффективности по
исков алмазных месторождений. Здесь критически 
рассматривается выявленная Т. Клиффордом [4] 
приуроченность алмазоносных кимберлитов к 
древним ядрам, кратонизация которых заверши
лась 1.5-2.0 млрд, лет назад, что как раз характерно 
для Якутской кимберлитовой провинции. Описыва
ются особенности строения коры и литосферной 
мантии алмазоносных провинций, рассматриваются 
плейттектонические реконструкции и роль горячих 
точек; структурная приуроченность алмазоносных 
магматитов и возможности локального прогноза; 
роль авлакогенеза в алмазообразовании; возмож
ное погружение по разломам коровых пластовых 
вод и их участие в кимберлитообразовании; перио-
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дичность алмазообразования в истории Земли; 
геологическое положение алмазоносных россы
пей и их возможных источников -  древних кор вы
ветривания. В качестве основы используются на
иболее выразительные особенности тектоники 
древних платформ земного шара, хотя предпо
чтение отдается наиболее известным авторам ре
гионам -  Сибирской и Восточно-Европейской 
платформам и, в особенности, Якутской кимбер
литовой провинции.

Большинство включенных в текст материалов 
опубликовано и известно специалистам, однако 
до сих пор они были разбросаны по бесчислен
ным литературным источникам (список литера
туры к монографии начитывает 715 наименова
ний). Благодаря рецензируемому изданию теперь 
в литературе появилась сводка, в которой почти 
все необходимое собрано вместе. Можно сказать, 
что в отечественной литературе появилось настоя
щее справочное руководство по геологии алмазо
носных и потенциально алмазоносных регионов 
Мира. Этот справочник отличается чрезвычай
ной полнотой, с одной стороны, а с другой -  ха
рактеризуется той простотой, краткостью и на
глядностью подачи материала, которая достига
ется только теми исследователями, кто сам 
непосредственно, в своей повседневной практике, 
работает в данной области. В книге мало опеча
ток, несмотря на чрезвычайную типографскую 
сложность (множество таблиц, диаграмм и рисун
ков с текстом в разных форматах, перекрестные 
ссылки, чередование русского и латинского текс
та и т.п.). Одну такую ошибку -  упоминание среди 
“корифеев алмазной науки Э.М. Галиева” (с. 12) -  
все-таки следует исправить в данном отзыве, т.к., 
очевидно, имеется в виду Э.М. Галимов.

При пользовании данной книгой читателю бу
дет полезно иметь в виду некоторые ее особенно
сти, обусловленные охватом и обобщением ог
ромного опубликованного материала. К их числу 
можно отнести такое досадное недоразумение, 
как отсутствие сведений о сверхглубинных мине
ралах, заключенных в алмазе и в мантийных ксе
нолитах кимберлитов, таких, как мэйджорит, 
Mg-перовскит и магнезиовюстит [6-8]. Между 
тем, такие минералы прямо указывают на воз
никновение алмаза не только в верхней мантии, 
но и в основании нижней мантии, что существен
но влияет на оценку геологической позиции алма
за и его магматических источников.

Следует отметить также ряд мелких замеча
ний. Иногда некритическое восприятие цитируе
мых обзоров приводит к неточностям. Например, 
импактные алмазоносные структуры по цитируе
мым источникам относятся авторами к вулкани
ческим аппаратам (с. 118, 156, 248). Только по от
ношению к Попигайской структуре (с. 156) авто
ры, в виде дополнения, излагают импактную

гипотезу В.Л. Масайтиса. На самом деле давно 
доказано и общепринято в международном геоло
гическом сообществе, что необходимые для обра
зования таких структур давления и температуры 
физически не могут проявиться в верхней конти
нентальной коре при любом эндогенном “вулка
ническом” процессе. В Подкомиссии по система
тике метаморфических пород Международного 
союза геологических наук (www.bgs.ac.uk/SCMR) 
признано, что эти структуры (астроблемы) сло
жены метаморфогенными породами, сопровож
даемыми парциальными выплавками из мишени, 
и имеют свою, вполне самостоятельную, номенк
латуру названий (тагамиты, зювиты и др.). На
против, таких горных пород, как “меланосиениты”, 
’’трахибазальты” и т.п., о которых пишут авторы 
(с. 119 и др.), в этих ассоциациях сверхвысоких дав
лений просто не наблюдается.

Нередко авторы излагают реферируемые дан
ные буквально, как они были изложены в цитиру
емых ими обзорах, не проводя унификации. Ав
торская, личная, интерпретация нередко вынесена 
в другие, самостоятельные, разделы монографии, 
иногда в последний раздел “Дискуссия и заключе
ние”. Например, на с. 8, оценивая количество из
вестных в мире кимберлитовых тел, авторы пи
шут: “АГ рубежу веков... разноголосица [была 
очевидна] в масштабах потенциально алмазо
носного магматизма”. Авторы воздерживаются 
от высказывания своей, согласованной с имею
щимися данными, оценки, и остается неясным, 
где же та истина, к которой они стремятся.

Для расчленения докембрия авторы прямо ис
пользуют терминологию из цитируемых обзоров 
(с. 20-52), которая к настоящему времени полно
стью устарела, например, “катархей” и т.п. В по
следнее десятилетие международным геологиче
ским сообществом разработаны следующие под
разделения докембрийской шкалы: эоархей, 
палеоархей, мезоархей, неоархей, палеопротеро
зой, мезопротерозой, неопротерозой. Они широ
ко обсуждены и приняты в качестве унифициро
ванных терминов [5].

На основании цитирования разных обобщаю
щих источников описываются “серые гнейсы” 
Анабарского щита с возрастом 3.5 млрд, лет, тог
да как таких достоверных датировок там просто 
не существует, а приводимые значения отражают 
лишь мнение, высказанное в одном из десяти про
цитированных здесь обзоров (с. 20).

Повсеместно встречаются термины “миогео- 
синклиналь”, “протогеосинклиналь” и т.п., прямо 
взятые из цитируемых источников. В современ
ной геотектонике такие термины утратили опре
деленный смысл и потому нуждаются в авторских 
уточнениях, которых не приведено.

Необходимо разъяснить, как конкретно авто
ры понимают такие термины, как “алмазы V, VII

http://www.bgs.ac.uk/SCMR


и т.п. разновидностей”; “эбеляхского типа” и т.п., 
поскольку детали сложной систематики алмазов 
известны далеко не всем читателям.

Многие главы в первой части книги начинают
ся с диаграмм цикличности трансгрессий по
С.В. Тихомирову [3], который лично в течение 
многих лет исследовал только девон Русской 
платформы. Применение его “синусоиды” к ар- 
хею и протерозою (рис. 1.2 монографии) лишено 
всякого смысла, поскольку соответствующие па
леогеографические признаки не поддаются вос
становлению.

Авторы прекрасно понимают, что “заявлен
ная на титульном листе проблема настолько 
сложна, а данные, которыми оперируют специа
листы , настолько противоречивы, что авто
ры , приступая к работе, сознавали: [что] каждая 
высказанная мысль будет неминуемо оспорена” 
(с. 8). Это суждение вполне справедливо, и поэто
му в этом кратком отзыве критически отмечены 
только те моменты, которые будут важны для по
тенциального читателя.

В целом рассматриваемая монография, несо
мненно, является прекрасным и всеохватываю
щим собранием сведений по геологии, геохроно
логии и тектонике алмазоносного магматизма. 
Особенно ценны весьма полные и всесторонние 
данные по алмазоносным комплексам России, ко
торые авторы лично изучали в течение многих 
лет. По широте и глубине охвата материала эта 
книга не имеет аналогов в мировой литературе. 
Монография будет необходима всем специалис
там, занимающимся тектоникой в широком, со
временном смысле слова, охватывающем не толь

ко наблюдаемые на земной поверхности следствия 
тектонических явлений, но их глубинные причи
ны, связанные с процессами в подстилающей ман
тии. Книгу, несомненно, можно также рекомендо
вать в качестве пособия преподавателям и студен
там соответствующих специальностей.
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