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ЗНАЧЕНИЕ РАБОТ Н.С. ШАТСКОГО ПО ТЕКТОНИКЕ 
ДРЕВНИХ ПЛАТФОРМ И ИХ НЕФТЕГАЗОНОСНОСТИ 

В СВЕТЕ СОВРЕМЕННЫХ ВЗГЛЯДОВ
К 110-летию Н.С. Шатского

© 2005 г. Т. Н. Хераскова
Геологический институт РАН, 119017, Москва, Пыжевский пер., 7 

Поступила в редакцию 19.11.2004 г.

В  п р о ц е с с е  р а с с м о т р е н и я  и с т о р и и  ф о р м и р о в а н и я  с т р у к т у р  ч е х л а  ц е н т р а л ь н о й  ч а с т и  В о с т о ч н о - Е в 
р о п е й с к о й  п л а т ф о р м ы  в т е ч е н и е  р и ф е я - р а н н е г о  п а л е о з о я  и  п р о б л е м  е е  н е ф т е г а з о н о с н о е ™  п о к а 
з а н  о с н о в о п о л а г а ю щ и й  в к л а д  и д е й  Н .С . Ш а т с к о г о  п о  с р а в н и т е л ь н о й  т е к т о н и к е  д р е в н и х  п л а т ф о р м  
д л я  с о в р е м е н н ы х  п р е д с т а в л е н и й  и с о з д а н и я  т е к т о н и ч е с к о й  о с н о в ы  б а с с е й н о в о г о  а н а л и з а ,  б е з  п р и 
м е н е н и я  к о т о р о г о  н е в о з м о ж н о  в н а с т о я щ е е  в р е м я  п р о в о д и т ь  п о и с к и  и  п р о г н о з н у ю  о ц е н к у  у г л е в о 
д о р о д н о г о  с ы р ь я .

28 августа 2005 г. исполняется 110 лет со дня 
рождения академика Николая Сергеевича Шат
ского -  выдающегося геолога и тектониста Рос
сии, чьи идеи, разработки и построения не поте
ряли своего значения до настоящего времени [8, 
18, 27, 36]. Им обосновано выделение рифея [48] 
и создано учение о геологических формациях [51].

Под его руководством разработаны принципы 
построения тектонических карт и составлен ряд 
тектонических карт СССР, а такж е М еждународ
ная тектоническая карта Европы [35]. Работы  
Н.С. Шатского по сравнительной тектонике древ
них платформ (Основные черты строения и раз
вития Восточно-Европейской платформы. Срав
нительная тектоника древних платформ (1946 г.), 
Основные черты тектоники Сибирской платфор
мы (1932 г.), О сравнительной тектонике Север
ной Америки и Восточной Европы (1945 г.), О си
неклизах А .П . Павлова (1940 г.), О структурных 
связях платформ со складчатыми геосинклиналь- 
ными областями. Сравнительная тектоника древ
них платформ (1946 г.), О происхождении Па- 
челмского прогиба. Сравнительная тектоника 
древних платформ (1955 г.), О прогибах Донецко
го типа (1964 г.), Нефтяные ресурсы Второго Ба
ку (1945 г.), О глубоких дислокациях, охватываю
щих и платформы, и складчатые области (П овол
жье и Кавказ) (1948 г.) [40-47 , 49, 50, 52]), по 
мнению Ю.Г. Леонова [18], создали основу учения 
о тектонике древних платформ. О собенно следу
ет отметить важное значение выделения в преде
лах платформ особого типа поперечных струк
тур, названных Н.С. Шатским авлакогенами, “б о 
роздой рожденными” [50, с. 55]. Э тот термин 
получил международное признание. Благодаря 
выделению Н.С. Шатским в чехле платформ  
структур разного порядка (щитов, синеклиз, ан- 
теклиз, авлакогенов, валов, флексур, поперечных 
структур разного генезиса, разломов и др.) им со
здана также тектоническая основа бассейнового 
анализа, без применения которого невозможно в 
настоящее время проводить поиски и прогнозную  
оценку углеводородного сырья [22]. Наконец, им



создана школа геологов-тектонистов, которые, 
используя метод формационного анализа провели 
ряд блестящих исследований в различных регио
нах нашей страны и за рубежом, а также составили 
больш ое количество тектонических карт, многи
ми из которых мы пользуемся до сих пор.

И нтерес к научному наследию Н.С.Шатского 
по тектонике платформ и их нефтегазоносности 
особенно возрос в последнее время из-за прово
димой переоценки нефтегазового потенциала 
древних платформ, поиску новых месторожде
ний, особенно в отложениях рифея и венда. Так, в 
течение последних десяти лет на территории 
М осковской и Мезинской синеклиз в рамках про
граммы “Рифей” были выполнены большие объ 
емы сейсмических работ МОГТ и бурения с це
лью оценки перспектив нефтегазоносное™  Рус
ской платформы. Кроме того, по территории 
М осковской синеклизы в субмеридиональном на
правлении от г. Петрозаводска до г. Воронежа 
прошел геотрансект ЕВ-1 (рис. 1). Значительные 
работы  в рамках тематики и исследовательских 
проектов РФФИ проводились под руководством 
Ю.Г. Леонова в Геологическом институте РАН  
(лаборатории Сравнительного анализа осадочных 
бассейнов, Геодинамики позднего докембрия и фа- 
нерозоя), некогда возглавлявшимся Н.С. Шатским. 
Полученные в ходе этих работ данные сущест- 
веннно уточнили представления о строении оса
дочного чехла Восточно-Европейской платфор
мы, этапах формирования и эволюции его струк
туры. Выявлены особенности строения как 
отдельных авлакогенов, так и некоторых локаль
ных структур чехла. Они во многом подтвержда
ют и развивают представления Н.С.Шатского. 
С учетом этих данных разработаны новые на
правления и подходы для поиска месторождений 
углеводородного сырья на Восточно-Европей
ской платформе, начало которым было положе
но ещ е в сороковые годы, в том числе Н.С. Шат
ским [26, 52 ,44]. Соответствующая программа пе
редана в Департамент природных рессурсов РФ.

Постараемся показать значение основопола
гающих работ Н.С.Ш атского в процессе рассмот
рения истории формирования структур чехла 
центральной части Восточно-Европейской плат
формы в течение рифея, венда и раннего палео
зоя по данным геологической интепретации гео- 
трансекта ЕВ-1 и обобщения материалов по гео
логическому строению Московской синеклизы. 
Н аибольш ее внимание будет уделено рифейско- 
вендским отложениям, представляющими непо
средственный интерес для поисков месторожде
ний углеводородов.

Н а геотрансекте ЕВ-1 и сейсмических профи
лях, пересекающих Пачелмский авлакоген, грани
ца между фундаментом и чехлом выражена появле
нием четких и протяженных отражаюжщих гори

зонтов. В волновой картине проявлена структура 
рифейских авлакогенов, выполненных отлож е
ниями рифея-нижнего венда (рис. 2, 3). Кроме то 
го, местами ниже подошвы чехла обнаружены от
ражающие горизонты, выявляющие пологие си
неклизоподобные структуры, вероятно, также 
выполненные рифейскими отложениями, но на
копившимися за пределами авлакогенов (рис. 4). 
Наиболее достоверно такие структуры выделя
ются на севере М осковской синеклизы, в зоне пе
рехода к М езенской синеклизе, где наблюдается  
переход к структурам рифейской пассивной окра
ины, обнаруженным по данным сейсмопрофили
рования под чехлом отложений фанерозоя [30].

По данным сейсмопрофилирования, в структу
ре платформенного чехла выделяется два этажа: 
доплитный рифейско-ранневендский и плитный 
поздневендско-кайнозойский и соответствующих  
им крупных комплекса отложений (см. рис. 2, 3).

СТРО ЕН И Е
РИ Ф ЕЙ С К О -Н И Ж Н ЕВЕН ДСК О ГО  

ДОП ЛИ ТН О ГО  К О М П Л ЕК С А
Рифейско-нижневендский доплитный комплекс 

распространен преимущественно в пределах ав
лакогенов. Термин авлакоген, как уже упомина
лось, был предложен Н.С. Шатским [47, 50]. С о
гласно его концепции, авлакогены представляют 
собой длительно прогибавшиеся, ограниченные 
разломами впадины. Они отличаются линейной  
асимметричной формой, больш ой глубиной и 
распадаются на ряд котловин, отделенных одна 
от другой поднятиями и разломами. Отдельные 
фрагменты авлакогенов различаются по времени  
прогибания, составу и полноте геологических  
формаций. Н.С. Шатский также неоднократно  
подчеркивал, что авлакогены асимметричны по 
простаранию, т.е. не имеют одинаковых оконча
ний. Окончания таких структур всегда различны. 
Один конец их выклинивается в пределах плат
формы, тогда как другой уходит в тело геосинк- 
линальной зоны. ... во всех случаях эти ж ел о б о 
образные структуры начинаются в определенном  
месте, которое я называю внутренним углом  
платформы [50, с. 548, 552]. Эти особенности  
строения авлакогенов полностью подтверждаю т
ся и современными геолого-геофизическими ис
следованиями. Так, Пачелмский авлакоген (см. 
рис. 2), на примере которого Н.С. Шатский выде
лил этот тип структур, по современным представ
лениям (по данным ФГУП “Спецгеофизика”) [23, 
28,33], имеет разломные ограничения и слож ную  
горсто-грабеновую структуру на уровне поверх
ности кристаллического фундамента. Общая дли
на Пачелмского авлакогена 650-700  км, ширина -  
50-70  км. Глубина залегания кристаллического 
фундамента в наиболее опущенных блоках дости
гает 4 .5-5.0 км. На северо-западе авлакоген по си-
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Рис. 1. Структурная схема Восточно-Европейской платформы по кровле вендских отложений
1 -  архейско-нижнепротерозойский складчатый фундамент; 2 -  рифейско-нижневендские отложения доплитного комплекса; 3 -  покровно-складчатый комплекс 
байкалид (кадомид) фундамента Тимано-Печорской плиты; 4 -  Северная граница зоны застойных вод; 5 -  границы областей предполагаемого нефтенакопления: 
1 -  Белорусская антеклиза, 2 -  Мезенско-Вашкинский мегавал; 6 -  сейсмопрофили; 7 -  граница распространения верхневендских отложений; 8 -  местоположение 
скважин и глубина залегания верхневендских отложений; 9 -  изогипсы кровли верхневендских отложений
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Рис. 2. Геологическая интерпретация сейсмического профиля через Пачелмский авлакоген

стеме разломов соединяется с Подмосковным ав- 
лакогеном. Продольными и поперечными разло
мами Пачелмский авлакоген разбит на отдельные 
сегменты. При этом возникла система отдельных  
грабенов с различной полнотой разреза рифей- 
ских отложений, кулисообразно причленяющих- 
ся один к другому, нередко разделенных продоль
ными и поперечными горстами и седловинами. 
В основной своей части между Рязанью и Сердоб- 
ском внутри авлакогена прослеживаются две ли
нейные системы грабенов: юго-западная Рязано- 
Сердобская и северо-восточная Сасовско-Пен- 
зенская. М ежду этими системами грабенов распо
лагается полоса осевых горстов. В северо-запад
ной части, в зоне сочленения с Подмосковным ав- 
лакогеном, Пачелмский авлакоген расширяется и 
внутри него начинают преобладать широкие вы
ступы фундамента. На крайнем ю го-востоке, на 
широте г. Петровска, Пачелмский авлакоген так
же расширяется и далее сочленяется с покровно
складчатыми структурами байкалид (кадомид), 
слагающими фундамент ю ж ной части Прикас
пийской впадины [5]. Структура зоны сочленения  
характеризуется сложным мозаично-блоковым  
строением. В структуре геофизических полей ав
лакоген прослеживается в виде системы интен
сивных сопряженных линейных отрицательных и 
положительных аномалий гравитационного и 
магнитного полей. Интенсивность магнитных 
аномалий настолько велика, что дает возм ож 
ность предполагать присутствие разломов и кор
ней структуры, уходящих на глубину более 20 км. 
В гравитационном поле авлакоген четко выделя
ется по осевому относительному минимуму севе
ро-западного простирания. Кроме того, под Па- 
челмским авлакогеном наблюдается некоторое  
утонение земной коры. Очень важно отметить, 
что современная структура авлакогена формиро
валась не только в течение рифея, но и в палеозое. 
Наиболее крупные структурообразующие процес

сы происходили в рифее, венде и девоне. Судя по 
данным сейсмопрофилирования, последние дви
жения по разломам произошли уже в мезозое.

В последние годы наметилась тенденция мор
фологический термин “авлакоген” в понимании 
Н.С. Шатского подменять генетическим поняти
ем “палеорифт" [8]. При этом, наряду с господст
вующей точкой зрения о длительном существова
нии рифтов-авлакогенов, развивалось представ
ление о том, что некоторые отложения рифея 
некогда занимали гораздо большие площади, од
нако были размыты и сохранились лишь в грабе
нах, возникших в среднем рифее или только в 
конце позднего рифея при байкальских орогени- 
ческих движениях [17, 37].

Из-за почти полного отсутствия достоверных 
определений радиологического возраста пород, 
редких находок органических остатков и часто 
однообразного строения разрезов, стратиграфия 
рифейских отложений, несмотря на обилие выде
ляемых свит, разработана слабо. Многие корре
ляции не достоверны. По нашим представлениям, 
основанным на данных бурения и сейсмопрофи
лирования [37], структурно выше гранитизиро- 
ванного фундамента и под образованиями чехла 
верхневендских отложений выделяются четыре 
структурно-вещественных комплекса: а) верхов 
нижнего протерозоя-раннего рифея, б) среднего 
рифея, в) верхов среднего -  нижней части верхне
го рифея и, наконец, г) верхов верхнего рифея и 
нижнего венда.

Структурно-вещественный комплекс верхов 
нижнего протерозоя-нижнего рифея (1640- 
1350 млн. лет). Этот комплекс наиболее досто
верно выделяется на южном склоне Балтийского 
щита и включает вулканогенно-осадочные обра
зования хогландия, субиотния, иотния и вепсия 
(петрозаводская и шокшинская свиты) [2, 11, 21, 
34]. По данным Ю.Б. Богданова с соавторами [2], 
на юго-западе Балтийского щита образования



субиотния залегают несогласно на кристалличес
ких образованиях свекофеннид. В основании раз
реза располагается горизонт кварцитовых кон
гломератов и кварцито-песчаников мощностью  
до 40 м. Выше залегает горизонт кварцевых пор- 
фиров мощностью 3.5 м, имеющих возраст 1640 ± 
± 1 1  млн. лет (U-Pb метод). Затем  следует пачка 
вулканитов основного состава, максимальной 
мощностью 35 м. В ее составе потоки лабрадоро
вых порфиритов чередуются с лавобрекчиями и 
туфоконгломератами. Завершается разрез по
кровом кварцевых порфиров мощностью не ме
нее 140 м, несогласно перекрывающих все ниже
лежащие отложения, включая свекофенниды.

На юго-востоке Балтийского щита образова
ния иотния выполняют так называемую Западно- 
Онежскую иотнийскую синеклизу [10] и пред
ставлены однообразными серыми кварцито-пес- 
чаниками, содержащими прослои филлитов, але
вролитов и интрудированными габбро-долерита- 
ми и телами базит-гипербазитового состава.

В пределах Московской синеклизы этот ком
плекс обособлен от фундамента лишь в послед
ние годы на основе сейсмостратиграфических 
данных, региональных сопоставлений и форма
ционного анализа [9, 13, 37]. П оэтому в настоя
щее время можно говорить о его генезисе и, осо
бенно, возрасте только в предположительной  
форме. Как уже говорилось, в кровле фундамен
та четко видны несколько отражающ их горизон
тов. Они протягиваются за пределы авлакогенов, 
выполняя пологие синеклизоподобные впадины, 
иногда осложненные разломами (см. рис. 4). Ряд 
скважин вскрыли кровлю этих образований в 
центральной и южной части рассматриваемого 
региона. Это скв. Молоково-1 -  кварцевые пор
фиры; скв. Рыбинск-1 -  доломитовые мраморы с 
прослоями кварцитов.

Аналогичного типа и, вероятно, возраста по
роды развиты в основании П одмосковного авла- 
когена. Так, в основании Павлово-Посадской сва- 
жины (см. рис. 3), в интервале 4783-3550 м,

вскрыта толщ а кварцевых песчаников и кварци
то-песчаников мощностью 1230 м, сформировав
шаяся в мелководно-морских и континентальных 
условиях за счет размыва химически выветрелых 
пород фундамента. Интересно отметить присутст
вие в песчаниках обломков вулканитов кислого со
става [31]. Преобладающий мономиктовый состав 
и хорошая сортировка обломочного материала не 
позволяют относить эти образования к грабеново- 
му комплексу континентальных рифтов.

П одобны й комплекс отложений распростра
нен и в Пачелмском авлакогене (Саратовский 
сегмент, северо-восточные грабены Сасовско- 
П ензенской зоны). Здесь, по данным С.В. Яцке- 
вича [53], в основании разреза нижнего рифея за
легает татшцевская свита, представленная кварци- 
то-песчаниками с редкими прослоями кварцито- 
гравелитов и серицито-каолинитовых филлитов. 
М ощность татищевской свиты изменяется в от
дельных структурах от 410 до 1000 м и более. Ин
тересно отметить, что татшцевская свита распро
странена не только в авлакогене, но и в Саратов
ском Заволж ье, где ее мощность сокращается до 
56 и даж е 3—4 м. Хорошая окатанность обломоч
ного материала, тонкая субгоризонтальная сло
истость отложений, выдержанность фациального 
облика татищевской свиты позволяют С.В. Яцке- 
вичу предполагать в основном мелководно-мор
ской или озерны й ее генезис и сопоставлять обра
зования татищевской свиты с бурзянием рифей- 
ской пассивной окраины западного склона Урала, 
а такж е шокшинскими песчаниками вепсия При
онеж ского грабена. Скорее всего, их накопление 
происходило до формирования горсто-грабено- 
вой структуры Пачелмского авлакогена. Более 
позднее формирование авлакогена способствова
ло лишь сохранению от размыва и захоронению  
этих образований.

Таким образом, можно предполагать, что по
сле окончательного слияния, в конце раннего 
протерозоя около 1.8-1.7 млд. лет назад, возник 
континент Протерозойская Балтика (Восточно-
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Рис. 3. Фрагмент геологической интерпретации сейсмического профиля ЕВ-1 (Петрозаводск-Воронеж)
1-4 -  обстановки осадконакопления: 1 -  континентальные с расчлененным рельефом (пестроцветные терригенные отложения аллювиально-пролювиального и 
озерного генезиса), 2 -  прибрежно-морские трансгрессирующего бассейна (светлые часто олигомиктовые песчаные отложения), 3 -  морские с преимущественно 
глинистой седиментацией, 4 -  авандельты, подводные конусы выноса обломочного материала (песчано-алеврито-глинистые косослоистые отложения), 5 -  по
роды палеозоя и архейско-раннепротерозойского кристаллического фундамента; 6-14 -  состав пород, вскрытых скважинами: 6 -  алевролиты, 7 -  аргиллиты и 
глины, 8 -  пески и песчаники, 9 -  глинистые известняки, 10 -  доломитовые мергели, 11 -  мергели, 12 -  известняки, 13 -  доломиты, 14 -  пепловые туфы, туффиты 
и туфопелиты; 15 -  разломы
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Рис. 4. Фрагмент геологической интерпретации сейсмического профиля ЕВ-1 (Петрозаводск-Воронеж). Южный 
склон Балтийского щита. Окрестности скв. Зеленщина (1350-1600 км южнее г. Петрозаводска)
1 -  эвапоритовые бассейны; 2 -  морские обстановки с преимущественно карбонатной седиментацией; 3 -  прибрежно
континентальные равнины, периодически затопляемые морем; 4 -  фации склона морского бассейна 
Остальные уел. знаки см. на рис. 3

Европейский кратон) [54, 56]. В раннем рифее на 
его восточном краю формировалась пассивная 
континентальная окраина (кырпинская и бурзян- 
ская серии западного склона Урала). На самом 
континенте, начиная с конца раннего протерозоя 
и в раннем рифее, существовали мелководные 
эпиконтинентальные бассейны или бассейн с тер- 
ригенной седиментацией. Источником обломоч
ного материала являлись в основном гидротер
мально переработанные и выветрелые породы 
фундамента. Мелководно-морская, озерная, при
брежно-континентальная (дельтовая) природа 
этих отложений, волнисто-слоистый и косослоис
тый рисунок отражений в волновой картине сейс
мических профилей, а также синеклизоподобный 
характер залегания комплекса (см. рис. 3, 4) за
ставляют относить эти образования к протоплат- 
форменному чехлу. Отличительной его особенно
стью является присутствие в качестве второсте
пенных членов вулканитов базальт-риолитового 
состава, особенно вблизи северо-западной окраи
ны континента, где в раннем рифее еще продол
жались коллизионные процессы [3]. Кроме того,

вероятно, они прорываются гранитами рапакиви 
с возрастом 1700-1500 млн. лет. Это свидетельст
вует о тектонической активности Восточно-Ев
ропейской платформы во время протоплатфор- 
менной стадии ее развития. Сходную точку зре
ния впервые высказал Р.Г. Гарецкий [7], выделяя 
аналогичный комплекс, распространенный в Ор
шанской впадине, в качестве квазиплатформенно- 
го чехла. За нижнюю границу возраста этих обра
зований мы условно принимаем возраст (1640 млн. 
лет) вышеприведенного разреза субиотния на 
юго-западе Балтийского щита [2]. Верхним огра
ничением служит не слишком надежно опреде
ленный возраст вышележащего среднерифейско- 
го структурно-вещественного комплекса. Кроме 
того, не исключено, что местами этот комплекс, 
по крайней мере под авлакогенами, имеет более 
сложное строение. Так, А.С. Демченко с соавто
рами [13], а также В.Б. Пийп с соавторами [57] по
лагают, что шарьирование, тектоническое совме
щение днища и борта, характерное для некото
рых сегментов авлакогенов, может приводить к 
возникновению “переходной толщи”, состоящей



из надвинутых одна на другую пластин кристал
лического фундамента и осадочных пород и обра
зующих своеобразный комплекс тектонического 
отслоения, сходный по строению с тектоничес
ким меланжем. На профиле ЕВ-1 подобные 
структуры можно предполагать в осевой части 
Бологоевско-Молоковского грабена Крестцов- 
ского авлакогена, где фиксируется большое ко
личество разрывных нарушений.

Структурно-вещественный комплекс среднего 
рифея (1350-1100 млн. лет). Средний рифей в 
центральных частях платформы предположи
тельно развит лишь на крайнем западе Крестцов- 
ского авлакогена. Здесь в скважине Крестцы-1, 
выше гранитизированных пород фундамента, 
вскрыта толща красноцветных делювиально
пролювиальных песчаных отложений мощнос
тью 297 м, вмещающая в нижней части пластовые 
тела диабазовых порфиритов. Возраст диабазов, 
определенный Rb-Sr методом, составляет 1350 млн. 
лет. Они прорваны также дайками диабазов с воз
растом 1245-1345 млн. лет [10]. Однако эти дан
ные радиологического возраста устарели, и не ис
ключен их ранневендский возраст. На остальной 
территории Среднерусского авлакогена средне- 
рифейские отложения не известны.

В Пачелмском авлакогене, по последним дан
ным [33], к среднему рифею в северной части ав
лакогена отнесена ртищевская свита сомовской 
серии, вскрытая скважиной Сомовская-1 (интер
вал 2732-2007м). Свита залегает несогласно на 
образованиях нижнего рифея и сложена пестроц
ветными песчаниками, разнозернистыми, круп
но- и среднезернистыми полевошпат-кварцевы- 
ми, с прослоями и линзами красноцветных граве
литов, алевролитов и аргиллитов. Мощность 
свиты 725 м. Отложения имеют преимуществен
но континентальное происхождение. Соколово- 
горская свита характеризует разрез среднего ри
фея в южной части Пачелмского авлакогена, где 
она, по данным С.В. Яцкевича [53], со стратигра
фическим несогласием залегает на породах тати- 
щевской свиты нижнего рифея или прилегает к 
ней. В некоторых случаях соколовогорская свита 
залегает непосредственно на кристаллическом 
фундаменте. Она также представлена толщей 
континентальных преимущественно грубозерни
стых несортированных песчаников и гравелитов 
различной мощности. Источниками сноса служи
ли близлежащие выходы пород фундамента. 
Мощность отложений изменяется от нескольких 
метров до 700-1000 м. Судя по данным сейсмичес
кого профиля Сердобск-Верхозимская (см. рис. 2), 
характерной особенностью среднерифейских от
ложений является их преимущественное развитие 
в юго-западной ветви авлакогена и резкое асимме
тричное увеличение мощности отложений в вос
точной приосевой зоне грабена. Это позволяет со

поставлять среднерифейские отложения Пачелм
ского авлакогена с «шрифтовым комплексом.

Таким образом, отложения среднего рифея 
представлены комплексом молассоподобных крас
ноцветных континентальных терригенных отложе
ний и, возможно, базальтами, сходными по своей 
формационной принадлежности с грабеновым 
комплексом начальной стадии растяжения конти
нентальных рифтов. Можно предполагать, что в 
начале среднего рифея континент Балтика испы
тал крупную структурную перестройку, подвергся 
воздействию процессов рифтогенеза. Эти процес
сы затронули и восточную уральскую континен
тальную окраину, где в это время формировались 
формационно близкие толщи юрматинской серии
[19]. За пределами вновь возникших грабенов 
преобладали процессы поднятий, денудации и 
размыва протоплатформенного чехла. Таким об
разом, только в среднем рифее на Восточно-Ев
ропейской платформе впервые возникла часть 
авлакогенов (Пачелмский, возможно, Крестцов- 
ский и Беломорский). Все они имели северо-севе
ро-западное простирание, парраллельное прости
ранию доуралид.

Структурно-вещественный комплекс верхов 
среднего -  нижней части верхнего рифея (1100- 
1000-700 млн. лет). Этот комплекс пользуется го
раздо более широким распространением, чем ни- 
жне- и среднерифейские комплексы, и образует 
четкий сейсмостратиграфический горизонт в раз
резах всех авлакогенов Восточно-Европейской 
платформы. В волновом поле ему также соответ
ствуют четкие и выдержанные отражения, среза
емые разломами, ограничивающими авлакогены. 
Не наблюдается никаких клиноформ, указываю
щих на снос обломочного материала с бортов гра
бенов (см. рис. 2). Это свидетельствует в пользу 
более молодого возраста разрывных нарушений, 
ограничивающих и пересекающих авлакогены. 
Возможно, этот комплекс выполняет отдельные 
депрессии и за пределами авлакогенов (например, 
между Молоковским и Тверским грабенами, в се
верной части Среднерусского авлакогена). Он за
легает резко несогласно на всех более древних 
образованиях, в том числе и на кристаллическом 
фундаменте. Некоторые авторы отложения это
го комплекса генетически связывают со стадией 
проседания среднерифейских рифтов-авлакоге- 
нов. Однако при такой трактовке остается не яс
ным, почему они залегают трансгрессивно не 
столько на грабеновом комплексе среднего ри
фея, сколько непосредственно на кристалличес
ком фундаменте (скв. Сев. Молоково) и остатках 
протоплатформенного чехла (скв. Молоково-1, 
Павлов-Посад), отличаясь при этом выдержанно
стью фаций и состава. Этот комплекс представ
лен морскими сероцветными или углеродистыми, 
реже пестроцветными алевро-глинистыми, ино
гда карбонатно-глинистыми и песчаными отло



жениями, содержащими прослои пепловых туфов 
адезито-дацитового и риолитового состава. Наи
более мощные, и, скорее всего, наиболее полные 
разрезы тяготеют к Мезенско-Печорской конти
нентальной окраине (скв. Сев. Молоково и Росля- 
тино, ряд скважин Мезенской континентальной 
окраины). Возраст этих образований обоснован 
находками микрофоссилий и данными абсолют
ного возраста [33, 38] Выделяются фации при
брежно-морского происхождения (Подмосков
ный, северная часть Пачелмского авлакогенов) и 
характеризующие крупный эпиконтинентальный 
бассейн застойного типа внутренней части шель
фа рифейской пассивной континентальной окра
ины, располагавшейся вдоль северного, восточ
ного и юго-восточного края Восточно-Европей
ской платформы в это время (современные 
координаты). В Пачелмском авлакогене в сред
ней части разреза наблюдается появление карбо
натных фаций (разрез Сердобской скважины), 
фиксирующих максимум развития позднерифей- 
ской трансгрессии. Появление карбонатных по
род, по всей видимости, связано с близостью к при
каспийско-уральской пассивной континентальной 
окраине кратона, где карбонатные отложения на 
этом стратиграфическом уровне развиты очень 
широко (верхи юрматинской и каратауская се
рии). Обилие перерывов и несогласий отражает 
флуктуации уровня моря в мелководном эпикон- 
тинентальном бассейне вблизи границы с относи
тельно приподнятым Волго-Уральским блоком. 
Вероятно, бассейн, в котором происходило фор
мирование рассматриваемого комлекса, пред
ставлял собой часть внутреннего шельфа рифей- 
ского палеоокеана. Совокупность приведенных 
данных заставляет относить структурно-вещест
венный комплекс конца среднего-первой полови
ны позднего рифея к морским отложениям пале- 
оплатформенного чехла. Возможно, этап форми
рования палеоплатформенного чехла фиксирует 
время существования эпигренвиллского супер
континента Родиния.

Структурно-вещественный комплекс верхов 
верхнего рифея и нижнего венда ( 700-570 млн. 
лет). К отложениям этого комплекса отнесены 
вильчанская, волынская (древлянская) серии, 
верхняя красноцветная толща верхнего рифея и 
частично плетеневская (сотинская) свита венда, 
связанные между собой постепенными перехода
ми и общностью вулканизма. Мощность ком
плекса изменяется от 100 до более 700 м. Кровля 
этих образований была размыта во время струк
турной перестройки платформы на рубеже ран
него и позднего венда, во время байкальской (ка- 
домской) орогении. Волновая картина комплекса 
характеризуется, по сравнению с подстилающим 
комплексом, меньшей выдержанностью отража
ющих горизонтов, часто волнистым и наклонным

характером наслоения с боковым наращиванием 
разреза (см. рис. 3).

Эта весьма своеобразная вулканогенно-оса
дочная ассоциация пород залегает с размывом и 
несогласием на всех более древних образованиях. 
В ее составе преобладают пестроцветные терри- 
генные отложения, плохо сортированные, слабо 
дифференцированные с беспорядочной тексту
рой или потоковыми типами слоистости. Среди 
них преобладают аллювиально-пролювиальные 
накопления, частично, возможно, связанные с та
янием ледников (собственно тиллиты установле
ны Н.М. Чумаковым [39] только в Волыно-Ор- 
шанской впадине и северо-западной части Пачелм
ского авлакогена). Своеобразие этих отложений 
во многом определяется положением Балтии (па- 
леомагнитные данные) в это время в высоких ши
ротах, вблизи южного полюса [55]. Кроме того, 
этот комплекс включает разнообразные вулка
ногенные породы. Преобладают кристаллоклас- 
тические, витро-кристаллокластические туфы 
песчаной и крупнопесчаной размерностии, а так
же туфо-лавы, в которых могут присутствовать в 
качестве резургентного материала граниты. Пи
рокластическую природу часто имеет и матрикс 
тиллоидов. Нередко туфогенные породы обнару
живают сходство с так называемыми туффизита- 
ми [16]. Собственно вулканиты базальтового со
става распространены на юго-западе кратона в 
пределах волынской части Волыно-Оршанского 
прогиба [15, 34]. Это единый вулканогенно-оса
дочный комплекс. В центральных частях плат
формы преобладал центральный тип извержений 
кремнекислой магмы, насыщенной летучими 
компонентами, прорыв газовых струй (туфовые 
вулканы, трубки взрыва). Ассоциирующиеся с 
вулканитами песчаники часто представляют со
бой продукты близкого перемыва и переотложе- 
ния туфового материала временными потоками в 
озерной и аллювиальной обстановках. Трещин
ные излияния базальтовой магмы достоверно ус
тановлены лишь на волынской окраине кратона. 
Преобладающим распростанением пользуется фа
ция красноцветных аллювиально-пролювиальных 
отложений.

По формационной принадлежности этот ком
плекс ближе всего к грабеновым формациям кон
тинентальных рифтов. По времени образования 
(конец рифея -  начало венда) рассматриваемый 
комплекс соответствует глобальной эпохе риф- 
тогенеза, связаннной с распадом суперконтинен
та Родиния, заложением каледонских палеоокеа
нов [55, 58]. Рифтогенные структуры конца ри
фея -  начала венда в центральной части Балтии 
частично наследовали грабены среднего рифея, 
частично являются новообразованными (Средне
русский, Подмосковный и северо-западная часть 
Пачелмского авлакогена). Необходимо подчерк
нуть преимущественно субширотное (в современ



ных координатах) простирание позднерифейско- 
ранневендских рифтогенных структур, нередко 
поперечное по отношению к среднерифейским. 
Структурное несогласие среднерифейских и ран
невендских структур наиболее четко установлено 
в пределах Беломорско-Кандалакшского авлако- 
гена [1].

Рассмотренный материал позволяет заклю
чить, что термин авлакоген, предложенный 
Н.С.Шатским, не является синонимом термина 
палеорифт. Он объединяет крупные структуры, 
типичные для доплитного этапа развития чехла 
платформ, прошедшие более сложную и длитель
ную историю развития. Так, рифейская история 
Восточно-Европейской платформы, в течение 
которой происходили главные структурообразу
ющие процессы в авлакогенах, подразделяется на 
несколько этапов.

1. Конец раннего протерозоя-ранний рифей. 
В этот отрезок времени происходило накопление 
протоплатформенного чехла. Его формирование 
говорит о возникновении к началу этого этапа 
континента Балтика с гранитизированной корой. 
Обилие вулканитов, проявления метаморфизма 
свидетельствуют о сохранении значительной тек
тонической активности, а также о существенных 
формационных отличиях от фанерозойских плит
ных комплексов.

2. Средний рифей. В этот период произошли 
процессы рифтогенеза, возможно, частичное 
дробление континента Балтика. Возникли Па- 
челмский и Беломорско-Кандалакшский палео
рифты северо-северозападного простирания. По 
всей вероятности, этот процесс был связан с кол
лизией, приведшей к гренвильской орогении и 
формированию суперконтинента Родиния.

3. Конец среднего рифея -  первая половина по
зднего рифея -  формирование эпигренвиллского 
палеоплатформенного чехла суперконтинента Ро
диния. Обилие пирокластического материала в 
осадках этого времени свидетельствует, по всей 
вероятности, о том, что рассматриваемый регион 
в это время примыкал к активной континенталь
ной окраине, входившей в систему Протоураль- 
ской и Кадомской островных дуг.

4. Конец позднего рифея-ранний венд -  разви
тие процессов рифтогенеза, возникновение Цент
рально-Русской системы авлакогенов. Возможно, 
этот процесс был связан с распадом суперконти
нента Родиния и кадомским орогенезом. В ре
зультате последнего в юго-восточной части Бал
тии, примыкающей к кадомскому коллизионно- 
орогенному поясу, устанавливается режим эпи- 
платформенной орогении. Территории, входящие 
в состав современной Московской синеклизы, а 
также Белорусской, Волго-Уральской и Воро
нежской антеклиз, в это время также представля
ли собой область единого конэрозионного подня

тия. В данный отрезок времени на активно возды
мающихся блоках этого поднятия идут процессы 
размыва (при участии ледников) ранее сформиро
ванных рифейских отложений. Одновременно, в 
пределах менее активно воздымающихся блоков 
и узких рифтогенных депрессиях (Среднерусский 
авлакоген), шло формирование молассоподобно- 
го вулканогенно-осадочного комплекса.

СТРОЕНИЕ ВЕРХНЕВЕНДСКО- 
ПАЛЕОЗОЙСКОГО ОСАДОЧНОГО ЧЕХЛА 

(ПЛИТНОГО КОМПЛЕКСА) 
МОСКОВСКОЙ СИНЕКЛИЗЫ

В осадочном чехле (плитном комплексе) Вос
точно-Европейской платформы выделяется три 
структурных этажа: поздневендско-раннесилурий- 
ский, девонско-каменноугольно-раннепермский, и 
позднепермско-кайнозойский. В предлагаемой ста
тье рассмотрено строение лишь нижнего поздне- 
вендско-силурийского структурного этажа и со
ответствующего ему осадочного комплекса, 
развитого в пределах Московской синеклизы. 
Анализ имеющихся материалов позволяет вы
явить черты комплекса на разных этапах его раз
вития, общей протяженностью 165 млн. лет; соот
нести этапы его структурных перестроек с текто
ническими событиями на окраинах платформы. 
Бассейн осадконакопления этого времени распо
лагался в зоне сочленения Балтийского и Сармат
ского палеощитов. Область наибольшего проги
бания в позднем венде -  кембрии была унаследо
вана от более ранней эпохи и совпадает с 
прогибами Крестцовского и Тверского авлакоге
нов рифейско-ранневендского возраста. Лишь в 
ордовике (в арениге-начале лланвирна) область 
максимального прогибания значительно расши
ряется и выходит за пределы унаследованных 
грабенов.

Особенности структуры Московской синеклизы 
в позднем венде

Поздний венд интересен для анализа, так как 
он потенциально нефтегазоносен [4]. Кроме того, 
отложения этого возраста фиксируют время пе
рехода от доплитной к плитной истории развития 
Восточно-Европейской платформы. Накопление 
верхневендских туфогенно-терригенных серо
цветных и углеродистых тонкозернистых отло
жений связано с резким погружением платформы 
из-за общего растяжения при раскрытии палео
океанов Япетус и обновления коры в Палеоазиат
ском океане. Выделяются области распростране
ния преимущественно туфогенно-глинистых от
ложений, накопившихся в обстановке подводных 
течений в центральной части бассейна, и области 
несколько более крупнозернистых косослоистых 
образований, характеризующие подводные кону



сы выноса, хорошо видные в виде выпуклых 
вверх линз в волновой картине сейсмических про
филей (см. рис. 3,4). Нижняя граница верхневенд
ского сейсмостратиграфического комплекса вы
ражена отчетливо угловым несогласием между 
осадочным чехлом и фундаментом. Верхняя гра
ница менее отчетлива из-за фрагментарности со
временного распространения нижнекембрийских 
отложений и развития кор выветривания.

В позднем венде выделяется три этапа структу- 
рообразования: редкинский, котлинский и ровен- 
ский. Анализ и обобщение карт изопахит, состав
ленных для каждого этапа, позволяет выявить 
наиболее общие особенности поздневендской 
структуры Московской синеклизы. Результаты 
анализа обобщены на структурно-тектонической 
карте (рис. 5), иллюстрирующей распределение 
основных поднятий и прогибов по возрасту и на 
площади. На карте показаны оси структур с ми
нимальными мощностями осадков того или иного 
времени. Мы их отождествляем с относительны
ми поднятиями, так как среди отложений поздне
го венда-раннего палеозоя почти не распростра
нены конденсированные осадки, характерные для 
зон прогибания не компенсированных осадкона- 
коплением. Кроме того, на карте показаны оси 
структур с максимальной мощностью отложений 
того или иного возраста. Мы их отождествляем с 
зонами относительного прогибания. Кроме того, 
на карте показаны наиболее крупные конседимен- 
тационные разломы. Рассмотрим главные струк
туры, характерные для каждой эпохи.

Редкинский этап. Структурообразующие про
цессы редкинского этапа лучше всего анализиро
вать по нижнередкинским отложениям, так как 
верхнередкинские были частично размыты во 
время структурной перестройки котлинского эта
па. Московская синеклиза в раннередкинское 
время имела северо-восточное простирание. Об
щий наклон бассейна на север, северо-восток, 
возможно, осуществлялся благодаря ступенча
тым опусканиям по разломам как северо-северо- 
западного простирания, сегментирующим авла- 
когены, -  Бельско-Ловатскому, Рыбинскому, Во
логодскому и Рослятинскому, так и северо-вос
точного простирания, ограничивающим залегаю
щие структурно ниже авлакогены.

Начало редкинского этапа характеризуется 
крупной трансгрессией. Характерно формирова
ние линейно вытянутых протяженных прогибов и 
поднятий, возможно, частично имеющих плика- 
тивную природу или представляющих собой огра
ниченные флексурами и разломами грабен-синк- 
линали и грабен-антиклинали (см. рис. 5). На под
нятиях мощность отложений составляет 20-50 м. 
В прогибах увеличивается до 70-150 м. Большая 
часть структур имеет восточно-северо-восточное 
простирание, согласное с простиранием Средне

русской системы авлакогенов. Наиболее крупны
ми прогибами являются Грязовецко-Тарногский, 
Галичский, Бологоевский и Тверской. Их разде
ляют поднятия Новгородское, Тверское, Нижего
родско-Бутурлинский мегавал. В зоне между Ры
бинским и Вологодским разломами, а также запад
нее Бельского разлома на границе с Оршанской 
впадиной отчетливо выделяются зоны попереч
ных дислокаций, имеющие северо-западное про
стирание. Хорошо выражены поднятия Торопец- 
кое, Даниловское и смежный с ним прогиб, а так
же Окско-Цнинский мегавал. Эти поднятия явно 
носят приразломный характер и свидетельствуют 
о конседиментационных движениях вдоль Ловат- 
ского, Бельского, Рыбинского и Вологодского 
разломов. Возможно, эти движения, имеющие 
сдвиговую составляющую, связаны с пододвига- 
нием к северу под Фенноскандию Сарматского 
мегаблока фундамента, вызвавшим также рост 
Тумского поднятия и частичную инверсию Москов
ского и Сергиево-Посадского грабенов. Тенденцию 
к воздыманию испытывал и Волго-Камский щит. В 
пользу этой точки зрения свидетельствует то, что 
основное поступление обломочного материала в 
редкинское время происходило с юга.

Котлинский этап отвечает регрессивной ста
дии развития бассейна Московской синеклизы. Ре
грессия моря была связана с фазой кадомского 
орогенеза, проявившейся вдоль северо-восточной, 
восточной и юго-восточной окраин Восточно-Ев
ропейской платформы [20, 25, 55]. Орогенические 
движения вызвали рост внутрибассейновых подня
тий и частичную инверсию позднерифейско-ранне- 
вендских авлакогенов -  Крестцовского, Средне
русского и Пачелмского. Погружение продолжал 
испытывать лишь Тверской авлакоген. Видимо, 
именно в котлинское время возник Сухонский ме
гавал, так как с него начинает поступать обло
мочный материал в центральную часть синекли
зы. Кроме того, инверсию испытал прогиб, рас
полагавшийся в раннередкинское время севернее 
Сергиево-Посадского грабена. Позднее из него 
сформировался Нелидово-Торжокский свод.

В это время оживились движения по разломам. 
Вдоль конседиментационных разломов проявля
ются процессы оползания полуконсолидирован- 
ных осадков (скважины Северное Молоково, Ве
ликий Устюг). Следствием этого становится из
менение общего наклона бассейна и поступление 
обломочного материала не только с юга, но и с 
северо-востока, из области наибольшего проги
бания раннередкинского времени.

Унаследованно продолжает развиваться боль
шинство линейных прогибов и поднятий редкин
ского времени, имеющих преимущественно севе
ро-восточную ориентировку. Однако несколько 
смещаются их оси. Продолжают свое развивитие 
Нижегородско-Бутурлинский мегавал, Тумское и
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Рис. 5. Структурно-тектоническая схема поздневендского осадочного бассейна Московской синеклизы
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Новгородское поднятия. Последнее приобрело 
меридиональную ориентировку, согласную с об
щим простиранием бассейна Московской сине
клизы в котлинское время. На поднятиях мощ
ность отложений составляет 100-120 м, в прогибах 
достигает 500 м. Также интенсивно и унаследован
ие, как в редкинское время, развивалась зона по
перечных дислокаций между Рыбинским и Воло
годским разломами.

Ровенский этап структурообразования проис
ходил на фоне нового импульса тансгрессии моря 
в пределы Московской синеклизы, максимум раз
вития которой был позднее, уже в раннем кемб
рии. Общий структурный план бассейна в целом 
был унаследован от котлинского времени, хотя 
происходил частичный размыв поднятий котлин
ского времени. Унаследованно развивается Ры
бинско-Вологодская система поперечных дисло
каций. Однако в результате кадомской орогении 
и движения покровов в Тиманской орогенной си
стеме произошла некоторая структурная перест
ройка в пределах Московской синеклизы. Бас
сейн Московской синеклизы в это время был, не
сомненно, частично изолирован от океанических 
бассейнов того времени поднятиями, возникшими 
в результате кадомской орогении вдоль северо- 
восточной, восточной и южной окраин Балтии
[20]. В это время впервые четко оформился Не- 
лидово-Торжокский свод. Кроме того, вновь, как 
в редкинское время, обозначились прогибы над 
Крестцовским и Тверским авлакогенами. В то же 
время над Среднерусским авлакогеном продол
жает свое развитие Сухонский мегавал и ось его 
продвинулась далее на запад вплоть до Рыбинско
го разлома.

Подводя итог изложенному материалу, следу
ет охарактеризовать главные структуры Москов
ской синеклизы, влиявшие на осадконакопление 
в течение позднего венда. Из анализа структурно
тектонической карты видно, что Московская си
неклиза в позднем венде имела общий северо-вос
точный наклон и на ее западном, южном и юго- 
восточном краях располагались поднятия и валы. 
Это подтверждает точку зрения Н.С. Шатского о 
развитии валов преимущественно на склонах си
неклиз. Можно согласиться также с А.С. Демчен
ко с соавторами [13] в том, что строение западной 
части Московской синеклизы существенно отли
чается от ее восточной части. Мы предлагаем раз
вить эту точку зрения и выделить в строении оса
дочного бассейна Московской синеклизы четыре 
сегмента с запада на восток: Новгородский, Твер
ской, Рыбинско-Вологодский и Солигаличский.

Новгородский сегмент включает Новгород
ское поднятие и его склоны. На юго-востоке сег
мент ограничивает Ловатский разлом. Этот сег
мент имеет в основном субмеридиональное про
стирание структур. В течение всего позднего

венда он сохранял относительно приподнятое по
ложение

Тверской сегмент располагается между Бель- 
ско-Ловатской зоной разломов на западе и Ры
бинским разломом на востоке. Этот сегмент на 
всем протяжении рассматриваемого периода ис
пытывал умеренное погружение. Здесь никогда не 
возникало максимальных мощностей отложений 
того или иного возраста. Наиболее приподнятой 
оставалась южная часть сегмента, включающая 
Тумское поднятие позднего венда, Торопецко-Па- 
челмскую шовную зону, препятствовавшую рас
пространению отложений к югу, и Нелидово- 
Торжокский свод, возникший в конце венда и со
хранявший относительно приподнятое положе
ние в течение всего раннего палеозоя. Часть 
Тверского сегмента подвергалась размыву и слу
жила источником обломочного материала. Так, 
здесь размыты позднередкинские отложения. 
Для Тверского сегмента характерны постоянные 
изменения простираний структур, в зависимости 
от развития поднятий или прогибов над зонами 
Крестцовского, Молоковского и Тверского авла- 
когенов, а также от движений вдоль Ловатского 
и, в меньшей мере (в редкинское время), Рыбин
ского разлома. Для редкинского и котлинского 
времени типичны восточно-северо-восточные 
простирания прогибов и поднятий. Для ровенско- 
го -  северо-восточные. Вероятно, это свидетель
ствует о смене полей напряжения.

Рыбинско-Вологодский сегмент соответству
ет одноименной зоне поперечных дислокаций. Он 
отличается наибольшей деформированностью 
отложений и их раздробленностью. В этой зоне 
господствуют северо-западные простирания под
нятий и прогибов. Наиболее устойчивое Данилов
ское поднятие и вендский Окско-Цнинский вал 
примыкают к Рыбинскому разлому. На строение 
отложений оказывали влияние также разломы, ог
раничивающие принадлежащий этому сегменту 
фрагмент Среднерусского авлакогена. Рыбинско- 
Вологодский сегмент отличается максимальными 
мощностями отложений. Кроме того, в эту зону в 
наибольшем количестве поступал терригенный 
материал как с северо-северо-запада, так и с юга, 
из Пачелмского прогиба и с Тумского поднятия. 
Все это свидетельствует о том, что относитель
ные перемещения по разломам, ограничиваю
щим сегмент, создавали обстановку растяжения, 
а сегмент развивался в условиях интенсивного по
гружения. Меньшей скоростью погружения отли
чался лишь южный фланг сегмента (Окско- 
Цнинский вал), где временами создавались усло
вия перекомпенсации прогибания осадконакоп- 
лением.

Солигаличский сегмент является наиболее се
веро-восточной частью Московской синеклизы. 
Изучение режима его развития затруднено из-за



интенсивного размыва в преддевонское время. 
Для этого сегмента характерны устойчивые вос
точно-северо-восточные простигания структур. 
Наиболее крупными из них являются Грязовец- 
ко-Тарногский и Галичский прогибы, а также 
разделяющий их Сухонский мегавал и ограничи
вающий с юго-востока Галичский прогиб Ниже
городско-Бутурлинский мегавал. Сухонский ме
гавал сформировался над восточной частью 
Среднерусского авлакогена в котлинское и ро- 
венское время. Позднее в кембрии он часто слу
жил источником обломочного материала. В це
лом для Солигаличского сегмента характерен ус
тойчивый режим погружения, особенно в его 
грязовецко-тарногской части. Это позволяет пред
полагать, что осадочный бассейн Московской си
неклизы в позднем венде представлял собой сег
мент общего Московско-Мезенско-Печорского 
осадочного бассейна, то есть являлся внутренним 
шельфом северо-восточной активной континен
тальной окраины континента Балтия.

Особенности структуры Московской синеклизы 
в раннем палеозое

В начале раннего кембрия (томмотский век)
Московская синеклиза сохраняла структурный 
план ровенского времени и здесь продолжалось 
развитие поздневендской морской трансгрессии. 
На всей рассматриваемой территории в это время 
преобладали алевро-глинистые осадки мощнос
тью от 100 до 170 м, которые согласно, с посте
пенным переходом сменяют вверх по разрезу на
копления ровенского горизонта верхнего венда.

В атдабане происходит общее воздымание си
неклизы, структурная перестройка и формирова
ние кор выветривания. Этот процесс продолжал
ся до середины майского века.

Отложения среднего-верхнего кембрия-тре- 
мадока залегают несогласно и с размывом на под
стилающих отложениях нижнего кембрия и верх
него венда, знаменуя начало нового этапа разви
тия Восточного -  Европейского кратона, который 
начался после поднятий и эрозии в конце раннего- 
начале среднего кембрия. Выделяется два этапа 
структурообразования: средне-позднекембрийский 
урдомско-никольский и позднекембрийско-трема- 
докский бугинский. По распространению при
брежно-морских фаций можно предполагать, что 
бассейны этого времени располагались в основ
ном севернее Торопецко-Пачелмской шовной зо
ны. Однако на востоке и северо-востоке они, ско
рее всего, распространялись непрерывной поло
сой в Мезенскую синеклизу, но были уничтожены 
во время более поздних структурных перестроек. 
Наиболее вероятной причиной структурных пре
образований региона во второй половине раннего 
кембрия явилось надвигание кадомских покровов 
на Тимане [25] и в северной Норвегии [59].

Средне-верхнекембрийский урдомско-николь
ский комплекс имеет мощность от 50 до 200 м. 
В нижней части он представлен песчаниками от 
мелко- до крупнозернистых. В средней и верхней 
частях появляются, затем начинают преобладать 
прослои алевролитов, глинистых алевролитов и 
глин. В течение среднего кембрия и до середины 
позднего кембрия трансгрессии моря происходи
ли со стороны западных (в современных коорди
натах) районов платформы. Интенсивность и вре
мя трансгрессий во многом контролировались 
структурными преобразованиями в пределах кон
тинентальных окраин каледонских палеоокеани- 
ческих бассейнов Япетус и Палеоазиатском. Внут
реннее строение бассейнов, распределение фаций 
определялись дифференцированными движения
ми различной направленности блоков фундамента 
Восточно-Европейского кратона. Проливообраз
ный характер бассейнов в основном был унаследо
ван от рифтовой структуры рифейского времени 
(Оршано-Крестцовского и Среднерусского авла- 
когенов). Снос обломочного материала происхо
дил частично с Балтийского щита и со стороны 
Волго-Уральского блока. Однако основная масса 
грубого, относительно незрелого обломочного 
материала (фация дельты низов разреза среднего 
кембрия) транспортировалась реками из облас
тей кадомской и салаирской складчатостей на се
веро-востоке и востоке платформы.

Структурый план Московской синеклизы в 
раннем-среднем, начале позднего кембрия был ча
стично унаследован от вендского времени (рис. 6). 
Главное отличие заключается в его существен
ном упрощении. Исчезли многочисленные линей
ные прогибы и поднятия северо-восточного про
стирания. Московская синеклиза в среднем кемб
рии представляла собой единый крупный прогиб 
северо-восточного простирания, нарушенный по
перечными дислокациями в пределах Рыбинско- 
Вологодской зоны и восточнее Ловатского раз
лома. Кроме того, видимо, в это время или еще в 
раннем кембрии начинает дробиться и частично 
погружаться Новгородский массив.

В конце позднего кембрия-тремадоке (бугин- 
ское время) область наибольшего прогибания 
также совпадала с зоной разломов фундамента, 
имеющих северо-восточное простирание и огра
ничивающих рифейские авлакогены. Наиболее 
крупные из них -  Тотьминский, Солигаличский и 
Чухломской. К грабенообразной зоне, ограни
ченной этими разломами, тяготеет глинистая, на
иболее глубоководная фация этих отложений. 
Вблизи разломов иногда наблюдается перемятость 
осадков, зеркала скольжения, зоны трещиноватос
ти и брекчирования, а также более интенсивная це
ментация пород. Максимальной мощности (85- 
100 м) глинистые отложения рассматриваемого 
возрастного диапазона достигают в зоне пересе
чения Тотьминского и Солигаличского разломов
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Рис. 6. Структурно-тектоническая схема раннепалеозойского осадочного бассейна Московской синеклизы 
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фундамента северо-восточного простирания с 
Рыбинским разломом северо-северо-западного 
простирания. Именно здесь не только увеличива
ется мощность осадков, но и расширяется область 
прогибания, особенно в северо-восточном крыле 
Рыбинского разлома. Можно предполагать так
же движения сдвиговой природы вдоль Рыбин
ского и Вологодского разломов. Об этом говорит 
сложно изогнутая форма впадины, фиксируемая 
по распространению глинистой фации. Песчаные 
и песчано-алевролитовые фации мелководья и 
склонов слагают борта зоны наибольшего проги
бания и отчетливо оконтуривают древние архей
ские ядра фундамента платформы, по-видимому, 
испытывавшие унаследованную от рифея и венда 
тенденцию к воздыманию. Так, отчетливо фикси
руется Новгородский массив на западе, очевидно, 
служивший барьером между рассматриваемым 
Московским бассейном, покрывавшим централь
ные районы Русской плиты, и Балтийским, при
уроченным к западному краю Восточно-Евро
пейской платформы. Отмечается тектонический 
уступ вдоль Ловатского разлома, ограничиваю
щего Новгородский массив с востока. Так, к запа
ду от разлома осадки бугинского времени отсут
ствуют, в то время как к востоку их мощность до
стигает 30-40 м.

На севере зона осадконакопления ограничива
ется Карельским массивом. Новгородский и Ка
рельский массивы принадлежат к структурам 
Балтийского щита. На юге и юго-востоке песча
ные и песчано-алевролитовые фации оконтури
вают Нелидово-Торжокский свод и Окско-Волж
ский массив, относящиеся уже к структурам Вол
го-Камского палеощита. Таким образом, область 
накопления осадков бугинского времени, как и 
ранее, была приурочена к зоне сочленения Бал
тийского и Волго-Камского палеощитов. Однако 
Московский морской бассейн бугинского време
ни уже испытывал общее погружение в северо- 
восточном направлении. В эту же сторону, судя 
по фациям, возрастала и глубина бассейна. Из 
этого можно заключить, что на северо-востоке 
бугинские отложения распространялись прежде 
гораздо дальше их современного ареала и были 
размыты в более позднее время. Углубление бу
гинского бассейна к северо-востоку, по всей веро
ятности, связано с погружением в конце кембрия -  
начале ордовика северо-восточного края Восточ
но-Европейской платформы в связи с развитием в 
Елецкой, Лемвинской и Малопечорской зонах 
процессов растяжения, утонения коры и рифтоге- 
неза [24, 29]. Усиление движений по разломам 
связывается нами также с вращением Балтии в 
это время против часовой стрелки [55].

Таким образом, в конце позднего кембрия- 
тремадоке произошла крупная структурная пере
стройка Московской синеклизы и изменение ее 
общего наклона с юго-западного направления на

северо-восточное. Если в начале позднего кемб
рия (никольское время) с востока происходил 
привнос обломочного материала, то в конце позд
него кембрия (бугинское время) с востока распро
странялась трансгрессия моря.

В  раннем тремадоке Московская синеклиза в 
основном продолжала кембрийские тенденции 
развития.

Отложения верхнего тремадока представле
ны терригенным структурно-вещественным ком
плексом ухринской свиты мощностью 7-38 м, за
легающим несогласно, с признаками размыва на 
породах бугинской свиты. Состав отложений во 
многом близок бугинскому структурно-вещест
венному комплексу. Отличие заключается в по
вышенной углеродистости пород и появлении за
стойных явлений в бассейне. Рельеф бассейна 
также в целом был унаследован от бугинского 
времени, но отличался большей сложностью и 
дифференцированностью, обилием тектоничес
ких уступов. Особенно следует отметить резкое 
воздымание оси прогиба к западу от Рыбинского 
разлома, а также резкие опускания вдоль Чух
ломского разлома. Все это позволяет говорить о 
некотором оживлении тектонической активнос
ти в ухринское время.

В результате опусканий вдоль Чухломского 
разлома зона наибольшего прогибания на линии 
Бологое -  Сев. Молоково -  Лежа -  Солигалич 
оформилась более четко в виде прогиба, раскры
вающегося к востоку-северо-востоку. Таким обра
зом, можно с уверенностью говорить, что осадки 
ухринского времени, как и бугинского, распрост
ранялись к востоку-северо-востоку значительно 
дальше их современного ареала развития и были 
уничтожены в более позднее время, вероятней 
всего, в начале девона.

В  начале аренига (семенцовско-нефедовское 
время) терригенная седиментация постепенно 
сменилась карбонатной из-за начавшегося подня
тия уровня моря. В результате прибрежные подня
тия кембрийско-тремадокского времени начали 
затопляться, перестали служить источником тер- 
ригенного материала и сформировался карбонат- 
но-терригенный структурно-вещественный ком
плекс, залегающий на подстилающих отложени
ях согласно. Накопление этих отложений также 
сопровождалось существенными структурными 
преобразованиями. Московская синеклиза в это 
время испытала общее постепенное погружение, 
и ее площадь значительно увеличилась. Если су
дить по современному эрозионному срезу, то по 
сравнению с вендом и кембрием еще более упро
стилась общая структура синеклизы. В значи
тельной мере утратили свое значение зоны попе
речных дислокаций. В арениге Московская сине
клиза представляла собой прогиб, ось которого 
располагалась над Центрально-Русской системой



авлакогенов. В южной части Рыбинско-Вологод
ской системы дислокаций наблюдается ряд не
больших валов и прогибов, образованных движе
ниями отдельных тектонических блоков. Возоб
новляется осадконакопление на Новгородском 
массиве, но он по-прежнему сохраняет относи
тельно приподнятое положение и является неко
торым барьером между Московской и Балтий
ской синеклизами. Кроме того, в аренигское вре
мя произошло общее расширение Московского 
бассейна и, возможно, возникли связи его с При
балтийским бассейном и водоемом в Оршанской 
впадине. Наступление моря осуществлялось, по 
всей видимости, с северо-востока из Лемвинской 
и Малопечорской зон Урала, где наблюдается 
трансгрессивное перекрытие морскими глинис
тыми отложениями аренигского возраста субак- 
вальных и мелководно-морских грабеновых фа
ций позднего кембрия-тремадока [24, 29]. Сход
ный стиль развития продолжался и в среднем 
ордовике.

Отложения верхнего ордовика сохранились от 
преддевонского размыва лишь в центральных, 
наиболее глубоко погруженных частях Москов
ской синеклизы. Они залегают с размывом на 
карбонатных образованиях среднего ордовика и 
согласно перекрываются эвапоритами силура 
(ярославская серия). Это терригенно-карбонатные 
существенно доломитизированные отложения, не
редко с ангидритовой минерализацией, мощнос
тью до 120 м. Характерны контрастные колебания 
мощностей и наличие небольших впадин-ловушек, 
имеющих тектонические ограничения.

В дополнение к сказанному следует подчерк
нуть, что, как и в позднем венде, строение западной 
части Московской синеклизы в раннем палеозое су
щественно отличалось от ее восточной части. 
В строении синеклизы выделяются аналогичные 
вендским четыре сегмента с запада на восток: 
Новгородский, Тверской, Рыбинско-Вологодский 
и Солигаличский (см. рис. 6). Наибольшее значе
ние эта сегментация имела в кембрии. В ордовике 
происходит некоторое выравнивание условий.

Новгородский сегмент в раннем палеозое, как 
и в венде, характеризовался преимущественно суб
меридиональным простиранием структур. В кемб
рии и большей части ордовика он сохранял относи
тельно приподнятое положение и являлся барьером 
между Балтийской и Московской синеклизами. 
В отдельные периоды этот барьер препятствовал 
миграции фауны [14]. Лишь в позднем ордовике 
он испытал значительное погружение.

Тверской сегмент располагается между Бель- 
ско-Ловатской зоной разломов на западе и Ры
бинским разломом на востоке. Этот сегмент на 
всем протяжении рассматриваемого периода ис
пытывал умеренное погружение. Здесь никогда не 
возникало максимальных мощностей отложений

того или иного возраста. Наиболее приподнятой 
оставалась южная часть сегмента, включающая 
Торопецко-Пачелмскую шовную зону, препятст
вовавшую распространению нижнепалеозойских 
отложений к югу, и Нелидово-Торжокский свод. 
Эта южная часть Тверского сегмента часто под
вергалась размыву и служила источником обло
мочного материала. Для Тверского сегмента ха
рактерны изменения простираний структур с се
веро-восточных в кембрии на субширотные в 
ордовике. Вероятно, это свидетельствует о смене 
полей напряжения.

Рыбинско-Вологодский сегмент соответству
ет одноименной зоне поперечных дислокаций. Он 
отличается наибольшей деформированностью 
отложений и их раздробленностью В этой зоне 
господствуют северо-западные простирания под
нятий и прогибов. Наиболее устойчиво Данилов
ское поднятие. Только в ордовике здесь начинают 
преобладать восточно-северо-восточные прости
рания, свойственные главному прогибу Москов
ской синеклизы в ордовике. На строение отложе
ний оказывали влияние также разломы, ограни
чивающие принадлежащий этому сегменту 
фрагмент Среднерусского авлакогена. Рыбин
ско-Вологодский сегмент отличается максималь
ными мощностями отложений, а в позднем кемб
рии и ордовике -  относительной их глубоковод- 
ностью, особенно в зоне над Среднерусским 
авлакогеном. Кроме того, в эту зону в наиболь
шем количестве поступал терригенный материал. 
Все это свидетельствует о том, что относительные 
перемещения по разломам, ограничивающим сег
мент, создавали обстановку растяжения, а сегмент 
развивался в условиях интенсивного погружения.

Солигаличский сегмент является наиболее се
веро-восточной частью Московской синеклизы. 
Изучение режима его развития в раннем палеозое 
затруднено из-за размыва в преддевонское время. 
Для этого сегмента характерны устойчивые вос
точно-северо-восточные простигания структур. 
Наиболее крупные из них -  Грязовецко-Тарног- 
ский и Галичский прогибы, а также разделяющий 
их Сухонский мегавал и ограничивающий с юго- 
востока Галичский прогиб Нижегородско-Бутур
линский мегавал. Сухонский мегавал сформиро
вался над восточной частью Среднерусского ав
лакогена в позднем венде. Он служил источником 
обломочного материала также в урдомское и, 
возможно, в бугинское время. Однако в раннем 
ордовике он снова, видимо, вовлекся в интенсив
ное погружение, так как, несмотра на то, что в на
стоящее время ордовикские отложения здесь раз
мыты, повсюду к нему примыкает наиболее глу
боководная глинистая фация с остатками 
граптолитов. В целом для Солигаличского сег
мента характерен устойчивый режим погруже
ния, особенно в его грязовецко-тарногской части. 
Это позволяет предполагать, что Московская си



неклиза в раннем палеозое представляла собой 
часть общего Московско-Мезенско-Печорского 
осадочного бассейна, т.е. являлась внутренним 
шельфом северо-восточной континентальной ок
раины континента Балтия.

К этому следует добавить, что современная 
структура отдельных структурно-вещественных 
комплексов нижнего палеозоя существенно отли
чается от их палеоструктуры и свидетельствует о 
существенных более поздних преобразованиях и 
структурных перестройках Московской синекли
зы. Особенно наглядно это видно по несовпаде
нию современного наклона структурных поверх
ностей с их первоначальным наклоном.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Подводя итог сказанному, следует кратко оста

новиться на некоторых аспектах оценки отдель
ных структур Восточно-Европейской платформы 
на поиски месторождений углеводородного сырья. 
Установленные закономерности развития Восточ
но-Европейской платформы в рифее и венде, а 
также учет новых разработок сотрудников Гео
логического института Ю.А. Воложа, М.П. Анти
пова и Н.П. Чамова о ходе процессов генерации и 
аккумуляции углеводородов в центральных райо
нах Восточно-Европейской платформы позволи
ли существенно скорректировать господствую
щие до сих пор представления и уточнить направ
ления нефтепоисковых работ. В соответствии с 
этой моделью, согласованной со сменой во време
ни тектонических обстановок (для каждой из ко
торых характерна своя интенсивность тепловых 
потоков), рифейско-нижневендский доплитный 
комплекс представляет собой единый гидродина
мический этаж, внутри которого процессы гене
рации углеводородов начались в конце венда и 
продолжались в палеозое. Основным продуктив
ным горизонтом доплитного комплекса является 
терригенная толща верхнего рифея-нижнего вен
да, залегающая непосредственно под флюидоупо- 
ром. Региональным флюидоупором для этого 
этажа служит верхневендская существенно гли
нистая толща. Современная структура регио
нального флюидоупора контролирует распреде
ление региональных зон генерации и аккумуля
ции в нем углеводородов. На рис. 1 представлена 
структурная карта центральных районов Восточ
но-Европейской платформы, из которой видно, 
что на западе России располагается главная зона 
регионального нефтегазонакопления, приуро
ченная к Белорусской антеклизе и зоне сочлене
ния Оршанской впадины с Московской синекли
зой. К сожалению, именно этот район остается в 
настоящее время наименее изученным. Имеющи
еся геолого-геофизические данные свидетельст
вуют лишь о потенциальной нефтегазоносности 
рифейско-вендских отложений западных терри

торий центральных районов Восточно-Европей
ской платформы. Разработанная в Геологичес
ком институте РАН модель учитывает также уже 
накопленный опыт нефтепоисковых работ и 
предлагает учитывать структурную позицию уже 
открытых месторождений и проявлений, извест
ных на Восточно-Европейской платформе. Их 
позиция позволит при достижении необходимого 
уровня изученности Белорусской антеклизы пе
рейти от регионального к локальному прогнозу. 
Рассмотрим кратко известные типы.

Промышленная нефтегазоносность в преде
лах Восточно-Европейской платформы в настоя
щее время установлена в породах фундамента 
(например, северный борт Днепровско-Донецко
го авлакогена), верхнего протерозоя в Припят- 
ском прогибе и на восточном склоне Тимана, 
среднего кембрия в Балтийской синеклизе, ордо
вика, силура и нижнего девона -  в Тимано-Печор- 
ском бассейне, среднего и верхнего девона в 
Припятском, Волго-Уральском бассейнах, карбо
на, перми и триаса -  в Днепровско-Донецком и 
Тимано-Печорском бассейнах.

Выделено несколько типов месторождений и 
структур, благоприятных для поисков месторож
дений углеводородного сырья.

1. Залежи, приуроченные к разломам фунда
мента. Наиболее благоприятными для аккумуля
ции нефтяных и газовых месторождений являют
ся зоны резко выраженных и долгоживущих раз
ломов, таких как зоны краевых нарушений 
авлакогенов или полоса тектонических наруше
ний, ограничивающих окраины Восточно-Евро
пейской платформы, а также участки сочленения 
и пересечения сопряженных систем региональ
ных разломов протяженностью 300-500 км и ши
риной 50-80 км. Коллектором при этом могут 
быть как тектониты высокой пористости, так и 
приуроченные к разломам трещинные коры вы
ветривания. Наиболее типичными примерами яв
ляется северный борт Днепровско-Донецкого ав
лакогена (в его пределах открыто восемь место
рождений -  8 залежей в коллекторах коры 
выветривания фундамента и 3 в коллекторах тек- 
тонитов), скважина Туймазы-2000 Волго-Кам
ского бассейна, ряд месторождений юго-западной 
окраины платформы. Формированию нефтегазо
вых залежей в коре выветривания фундамента 
также способствуют тектонические движения 
блоков фундамента, в результате которых подня
тые блоки начинают контактировать с нефтена
сыщенными осадочными породами, имеющими 
непроницаемые глинистые покрышки. Кроме то
го, выделяются пока слабо изученные субверти
кальные столбообразные зоны дезинтерирован- 
ных гранитных выступов древнего фундамента, 
которые иногда служат сложнопостоенными ре
зервуарами для углеводородов [15, 22].



2. Залежи, приуроченные к доплитному ком
плексу отложений рифея-нижнего венда. Рифей- 
ские осадочные бассейны Восточно-Европейской 
платформы относятся пока к категории бассей
нов лишь с установленными нефте- и газопрояв
лениями. Основным продуктивным горизонтом 
доплитного комплекса является терригенная тол
ща верхнего рифея-нижнего венда, залегающая 
непосредственно под флюидоупором и на углеро
дисто-глинистых отложениях нижней части верх
него рифея или на кристаллических породах фун
дамента. Региональным флюидоупором для этого 
этажа служит верхневендская глинистая толща ос
нования плитного комплекса. Современная струк
тура регионального флюидоупора контролирует 
распределение региональных зон генерации и ак
кумуляции в нем углеводородов. При этом наи
больший интерес, как было отмечено выше, 
представляет зона крупного устойчивого подня
тия в зоне сочленения Оршанской впадины и 
Крестцовского авлакогена, а также грабены зон пе- 
рикратонных опусканий, особенно в Предтиманье и 
в основании Камско-Бельской синеклизы [32].

Определенный интерес могут представлять 
приразломные поднятия в зонах выклинивания 
верхнерифейско-нижневендских отложений (см. 
рис. 3). Однако недостатком этих объектов явля
ется не слишком высокое содержание органичес
кого вещества в глинистых нефтематеринских 
породах, а также относительно низкая (12-18%, 
по данным НПЦ “Недра”, 2001 г.) и слабо изучен
ная пористость верхнерифейско-нижневендских 
пород, которая, однако, в приразломных зонах 
может возрастать. Это тем более вероятно, что 
подвижки по этим разломам, как было показано 
выше, возобновлялись в течение всего палеозоя, 
а иногда и в мезо-кайнозое. Кроме того, как сле
дует из-за унаследованного развития ряда разло
мов и структур фундамента в позднем докембрии, 
а также благодаря другим общим тектоническим, 
геодинамическим и гидрогеологическим факто
рам, следует предполагать, что процессы нефте- 
газонакопления в верхнедокембрийских осадоч
ных комплексах и в складчатом фундаменте тес
но взаимосвязаны.

3. Залежи, приуроченные к плитному ком
плексу Московской синеклизы. Оценка нефтега
зового потенциала плитного комплекса этой тер
ритории проводилась, начиная с конца сороковых 
годов прошлого века. Однако за более чем полу
вековую историю изучения и, несмотря на значи
тельный объем проведенных здесь геолого-гео
физических работ, получены лишь непромыш
ленные притоки нефти из нижней части 
отложений верхнего венда (Даниловская пло
щадь) и среднего девона (скв. 2-Нейская). По мне
нию А.К. Воронцова с соавторами [6], основными 
причинами низкой эффективности поисковых ра
бот является недостаточный учет особенностей

геологической истории синеклизы и ее структу
ры, особенно несоответствия структурных пла
нов палеозоя и более древних пород верхнего вен
да и нижнего кембрия. Как было показано выше, 
территория Московской синеклизы на рубежах 
смены тектонических эпох испытывала азиму
тальные перестройки структурных планов (в за
висимости от активизации тектонических процес
сов в окружающих кратон океанах или покровно
складчатых поясах). При этом изменялись на
правления наклона поверхностей осадконакопле- 
ния и трансгрессий морей, нивелировались ранее 
образованные локальные поднятия, а разрывные 
нарушения становились “зияющими”. Естествен
но, что залежи углеводородов, связанные с ло
кальными структурами, в подавляющем большин
стве расформировывались. Исключение могут со
ставлять верхневендские структуры Рыбинско- 
Вологодской системы дислокаций, особенно Да
ниловский вал (см. рис. 5,6), на южной оконечно
сти которого уже выявлен непромышленный 
приток нефти из базального горизонта верхнего 
венда (скв. Даниловская). Кроме того, на Рыбин
ской площади из отложений среднего кембрия 
выделялся растворенный в воде метан.

Проведенный в НПЦ “Недра” и в Геологичес
ком институте комплексный анализ показал, что 
основные перспективы нефтегазоносности Мос
ковской синеклизы следует связывать, как и 
предполагал Н.С. Шатский [45], с бортовыми зо
нами Московской синеклизы, где в местах выкли
нивания пластов-коллекторов развиты литологи
ческие и тектонические ловушки, а также с зоной 
сочленения Московской синеклизы и Волго- 
Уральской антеклизы, Московской синеклизы и 
Оршанской впадины. Например, в зоне сочлене
ния Московской синеклизы и Волго-Уральской 
антеклизы на западном склоне Котельнического 
свода и северном склоне Токмовского свода верх
непалеозойские и мезокайнозойские образования 
значительно дислоцированы (часть этих дислока
ций впервые описана Н.С. Шатским [44]) с обра
зованием рельефно выраженных валов и локаль
ных поднятий, которые сгруппированы в линей
ные вилообразные зоны. Морфогенетическое 
разнообразие ловушек при этом определяется не 
только особенностями строения и петрографиче
ского состава отложений, но и морфологией по
верхностей, структурами облекания, штамповы- 
ми складками, разнообразными формами выкли
нивания терригенных и карбонатных коллекторов 
на склонах выступов, сводов, горстов и грабенов 
[4, 12]. Возможное заполнение таких структур уг
леводородами могло происходить за счет как соб
ственного нефтегазового потенциала, так и по
тенциала отложений венда, среднего и верхнего 
девона, находящихся в погруженной зоне сочле
нения синеклизы и антеклизы. Подобная модель 
формирования нефтяных месторождений харак



терна для восточной части Волго-Уральской ан- 
теклизы, где источником углеводородов служили 
древние отложения впадин Предуральского крае
вого прогиба.

Как видно из приведенного материала, вклад
Н.С. Шатского в познание тектоники, осадочных 
процессов и нефтегазоносное™ древних плат
форм огромен. Хочется подчеркнуть, что, в пер
вую очередь, им были созданы методы анализа и 
научные подходы, которые широко используют 
исследователи и в настоящее время.
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Сформулировано представление о вертикальной аккреции как о совокупности процессов и явлений, 
связанных с взаимодействием различных оболочек Земли. Показано, что на границах различных 
слоев и оболочек (разделы: М; нижнекоровый/верхнекоровый слои; фундамент/чехол; верхняя ко- 
ра/гидроатмосферная оболочка) в результате физико-химического (структурно-вещественного) 
взаимодействия вещества происходят процессы гомогенизации и относительной сиализации и гра
нитизации горных масс. Описаны некоторые факторы и механизмы, ответственные за процесс си
ализации горных пород и формирование новых объемов гранитно-метаморфического слоя. Сделан 
фундаментальный вывод о существенной роли взаимодействия оболочек Земли в процессе станов
ления консолидированной коры континентов.

ВВЕДЕНИЕ

Вертикальная аккреция -  прогрессивное на
ращивание консолидированной коры и (или) из
менение ее внутренних свойств в сторону кра- 
тонизации (сиализации, гранитизации) под вли
янием совокупности геологических процессов, 
отражающих взаимодействие различных оболо
чек и слоев Земли; осуществляется в результа
те перехода пород из одной оболочки литосфе
ры в другую вследствие их структурно-вещест
венных (физико-химических) преобразований и 
изменения петрофизических свойств; приводит 
к смещению границ консолидированной коры в 
вертикальном разрезе.

В течение ряда лет в Геологическом институте 
РАН разрабатывалась концепция вертикальной 
аккреции как одного из факторов формирования 
консолидированной земной коры. В начале 90-х 
годов XX века было сформулировано представле
ние о вертикальной аккреции как об увеличен™ 
мощности коры за счет тектонического совмеще
ния литопластин земной коры [48]. В последую
щем эта проблема стала предметом специального 
исследования в рамках межлабораторной про
граммы, результатом чего явилось издание двух 
коллективных монографий -  “Вертикальная ак
креция земной коры: структурно-вещественный 
аспект” [25] и “Вертикальная аккреция земной 
коры: факторы и механизмы” [8], авторами кото
рых являются ученые Геологического института 
РАН и некоторых других геологических учреж
дений. Разработка концепции вертикальной ак
креции была отмечена в перечне главнейших до
стижений Российской академии наук за 2001 г.

Эта статья, помимо моих собственных данных, 
основана на широком использовании материалов, 
содержащихся в упомянутых выше монографиях,

и является как бы их кратким рефератом. За рам
ками статьи, естественно, остается огромный 
фактический и аналитический материал, содер
жащийся в монографиях, только библиография 
по которому насчитывает более тысячи наимено
ваний. Авторы разделов этих монографий по пра
ву могли бы являться соавторами этой публика
ции, и я пользуюсь случаем выразить свою ис
креннюю благодарность всем, кто пртим ал 
участие в написании цитированных выше книг. 
Право на самостоятельную публикацию по этому 
вопросу мне дает только то, что я являлся иници
атором постановки проблемы, руководителем од
ноименной межлабораторной темы, автором не
скольких разделов упомянутых монографий, их 
составителем и ответственным редактором одной 
из них1. Кроме того, в этой публикации приведе
ны некоторые новые данные и формулировки, 
касающиеся рассматриваемой проблемы.

СУТЬ ПРОБЛЕМЫ
Определение понятия “земная кора”, по-види- 

мому, впервые было дано в 1835 г. Ч. Ляйелем, 
который рассматривал ее как поверхностные до
ступные прямому наблюдению части нашей пла
неты. Позднее (например, в работах Дж. Дена и 
А. Гейки) в представление о земной коре были 
привнесены элементы историко-геологического 
содержания. Но, по существу, понятие “земная 
кора” приобрело определенность только после 
того, как в 1909 г. А. Мохоровичичем был открыт 
раздел, названный его именем (сокращенно “М”), 
который характеризуется скачкообразным изме

1 При дальнейшем изложении текста в косых скобках будут 
указаны фамилии авторов тех или иных положений, вы
сказанных в упомянутых монографиях и приводимых мной 
в статье.



нением скорости распространения сейсмических 
волн. С тех пор принимается (В. Беньофф, А. Берч, 
Б. Гутенберг, Р.М. Деменицкая), что “земная ко
ра” включает все осадочные и кристаллические 
породы, лежащие выше поверхности М. Фунда
ментальными свойствами литосферы, в том числе и 
земной коры, являются латеральная неоднород
ность и вертикальное расслоение [41]. Латеральная 
неоднородность выражена в подразделении земной 
коры на три типа: океанический, переходный и 
континентальный; вертикальное расслоение -  в 
наличии ее слоистой, оболочечной структуры.

Представление о консолидированной коре как 
о самостоятельной геологической оболочке по
явилось позднее. Оно восходит к работам Э. Ар- 
гана и развивалось многими учеными (Г. Штилле, 
Ж. Гогель, В.В. Белоусов, В.Е. Хайн и др.). В со
временной геологической литературе консолиди
рованная кора континентов -  это, с одной сторо
ны, совокупность физически и, как считается, 
петрохимически различных слоев: верхнего “гра
нитного” (гранитно-метаморфического, гранито
гнейсового) и нижнего “базальтового” (гранулит- 
базитового), а с другой стороны, -  обозначение со
вокупности комплексов пород, претерпевших 
складчатость, метаморфизм и гранитизацию. В со
ответствии с этим неотъемлемыми свойствами 
консолидированной коры принято считать бли
зость средневзвешенного состава пород к андези
ту [11] или к гранодиориту [2] и наличие в ее со
ставе гранитно-метаморфического слоя [53]. Си
нонимом понятия “гранитно-метаморфический 
слой” является понятие “сиаль” (от Si -  “силици- 
ум” и А1 -  “алюминиум”), которое предложено
Э. Зюссом для обозначения легких масс земной 
коры, в противоположность тяжелому фемичес- 
кому субстрату (“симе”). Термин “сима” был за
креплен за базальтовым слоем. В последнее вре
мя понятие “консолидированная кора”, кроме ве
щественной, дополнено еще одной важной 
характеристикой -  определенными реологичес
кими свойствами, а именно способностью к объ
емному (3D) тектоническому течению или к так 
называемой реидной (от греч. “рео” -  течь) де
формации [21-23].

До недавнего времени подразумевалось, что 
консолидированная кора, раз сформировавшись, 
не подвержена в дальнейшем ни серьезным 
структурно-вещественным преобразованиям, ни 
существенным вариациям объема, ни изменениям 
положения ее границ. В то же время было ясно, 
что взаимодействие различных слоев земной ко
ры и прилегающих к ней мантийной и гидро-ат
мосферной оболочек в условиях сложногради
ентного поля напряжений является мощным сти
мулом развития геологических процессов и 
систем (труды В.И. Вернадского, В.М. Синицина,
Н.П. Виноградова и мн. др.). В этом направлении 
были проведены специальные исследования, в ре

зультате которых установлено, что консолидиро
ванная кора претерпевает заметную постумную 
переработку, связанную с изменением ее структу
ры, состава и объема, а нижняя и верхняя грани
цы консолидированного слоя могут со временем 
менять свое положение в разрезе литосферы [15, 
18, 20-23, 25, 28-32]. Эти данные привели к воз
никновению фундаментального понятия “верти
кальная аккреция земной корьГ, суть которого 
сформулирована во введении.

Формирование консолидированной земной ко
ры и ее гранито-гнейсового слоя -  фундаменталь
ное явление геологической эволюции Земли, что 
отражено в трудах многих ученых (О.А. Богати
ков, Л. Боуэн, В.А. Жариков, Д.С. Коржинский,
В.И. Коваленко, М.И. Кузьмин, Ф.А. Летников,
К. Менерт, А.В. Пейве, Э. Раген, X. Рид, Дж. Пирс, 
Б. Чеппел, А. Уайт, Л.В. Таусон, Г. Шубер и 
мн. др.). Сиалический слой и консолидированная 
кора в целом представляют собой новообразова
ния, сформированные на геологической стадии 
развития планеты и отражающие в особенностях 
своего строения специфику этой стадии [46]. Зна
чительный объем первичной сиалической коры 
сформирован в архее. По разным оценкам это 50- 
85% от ее современного объема [4, 5, 10, 42, 50, 
52, 56, 59; др.]. В последующие эпохи происходит 
структурно-вещественная трансформация пер
вичной коры, а также наращивание гранитно-ме
таморфического слоя за счет возникновения его 
новых объемов, т.е. процессы гранитизации или, 
несколько шире, -  сиализации корового слоя. 
Суть вещественной трансформации “первичной” 
коры заключена в преобразовании анортозито
вого [39, 62] или анортозит-андезитового [11] ко
рового слоя в кору анхигранитного состава. Эти 
преобразования связаны с процессом гранитиза
ции -  “совокупности сложных процессов..., за
ключающихся в том, что различные горные по
роды (осадочные, изверженные или метаморфи
ческие) под влиянием ряда факторов изменяют 
свой состав и структуру и превращаются в грани
ты ...” [40, с. 91]. Образное определение “гранит
ного” слоя земной коры дано В.И. Вернадским, 
который указывал, что гранитная оболочка пла
неты по своему веществу отвечает метаморфизо- 
ванному, мигматизированному и переплавленно
му веществу геологически былых геосфер [6].

Но в конечном итоге возникает не чисто “гра
нитный”, а “гранитно-метаморфический” слой, 
имеющий неоднородное, пятнистое, гетероген
ное строение. И главным “является не степень 
приближения состава пород к граниту, а общая 
петрогенетическая тенденция обогащения пород 
гранитофильными компонентами в данной части 
геологического пространства” [14, с. 69], т.е. сиа- 
лизация горных масс. Главной петрохимической 
тенденцией при гранитизации является дебазифи- 
кация исходной породы [35]. То же самое можно



сказать и о сути преобразования магматических и 
вулканических пород базальтоидного ряда, а так
же производных от них осадочных пород, кото
рые в конечном итоге вошли или войдут в состав 
консолидированного гранитно-метаморфическо
го слоя континентов. При этом большое значение 
приобретают процессы метаморфизма, в резуль
тате которых происходит замещение исходных 
минеральных ассоциаций метаморфическими и, 
как следствие, повышение степени кристаллично
сти пород. А эти явления в совокупности приводят 
к изменению не только вещественного состава, но 
и реологии породных масс, которая является од
ним из определяющих признаков консолидации 
корового слоя [22, 23]. Процесс гранитизации во 
многих случаях имеет биметасоматическую при
роду, и в результате реакций обмена между раз
личным типами пород происходит их взаимное 
объемное замещение и увеличение объема пород, 
величина которого варьирует от 5 до 36% в зависи
мости от их исходного состава [36].

Формирование новых объемов гранитно-мета
морфического слоя, изменение его мощности и 
внутренних свойств связано с эндогенными и экзо
генными факторами (седиментационными, магма
тическими, структурно-метаморфическими), в 
результате которых происходит [5,46,62]: А) ла
теральное причленение новых порций сиалическо- 
го материала, или “латеральная аккреция” (lateral 
accretion), и/или Б) вертикальное наращивание си- 
алического слоя, или “вертикальная аккреция” 
(vertical accretion). Последняя осуществляется за 
счет: подслаивания снизу (underplating, underaccre
tion); наслаивания сверху (overplating, overaccre
tion) и внутрикоровых процессов (intraplating, in
traaccretion) (рис. 1). Приведем примеры трех пе
речисленных вариантов вертикальной аккреции.

ФАКТИЧЕСКИЙ МАТЕРИАЛ
Процессы вертикальной аккреции на разделе 

“фундамент-чехол”
Процесс наращивания консолидированной ко

ры (гранитно-метаморфического слоя) сверху 
(overplating, overaccretion) имеет место в различ
ных геодинамических обстановках -  разновозра
стных подвижных (покровно-складчатых) поясах, 
на территории древних платформ, в переходных 
зонах “океан-континент” и пр. Большой фактиче
ский материал по этому вопросу содержится в ци
тированных выше монографиях, здесь же будут 
продемонстрированы лишь некоторые примеры.

Южный Тянь-Шань. Детальное описание стро
ения и эволюции Южного Тянь-Шаня содержится 
в ряде статей и монографий, в том числе в рабо
тах автора [18, 19, 23]. В структурно-тектоничес
ком смысле Южный Тянь-Шань представляет со
бой часть Урало-Монгольского пояса (для палео

«  с  §\2  М 4> « & 3 8 
5-а' 
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Рис. 1. Схема, отражающая различные механизмы 
аккретирования корового слоя континентов

зойского этапа) или часть Евразийского внутри- 
континентального орогена (для альпийского эта
па). Этот регион прошел сложную и многоэтап
ную историю геологического развития, включа
ющую несколько стадий: палеоокеан (с корой ма
фического типа) -  покровно-складчатая область -  
платформа -  современный ороген (с корой кон
тинентального типа), то есть налицо факт созда
ния консолидированной коры на месте палеооке- 
анического пространства. Характерным тектони
ческим элементом этого покровно-складчатого 
сооружения являются протяженные синформные 
зоны с развитыми в их пределах вулканитами ос
новного состава (базальтоидами), зеленосланце
вым метаморфизмом и венчающими разрез мощ
ными толщами рифогенных отложений. Изуче
ние этих зон, в частности, Ганза-Чимтагинского 
(Зеравшано-Гиссарская синформная зона) и Су- 
гутского (Восточно-Алайская зона) массивов, 
позволило установить следующую картину их ге- 
одинамического развития.

На ранних этапах эволюции (O-Sj) эти зоны 
представляли собой подводные и островные вул
канические гряды, заложившиеся на коре мафи
ческого типа (рис. 2, А), о чем свидетельствуют 
петрохимический состав вулканитов и наличие 
ультрабазитов и габброидов. На возникновение 
вулканической постройки, приподнятой над об
щим уровнем моря, указывает, в частности, при
сутствие гравитационных и вулканогенно-грави
тационных микститов. На границе S1/S2 вулкани
ческая деятельность в их пределах затухает, и на 
вершинах вулканических гор формируются тол
щи (=2 км) рифогенных известняков, что фикси
рует длительное (вплоть до опускание кровли 
вулканических построек. Образуются морфост- 
руктуры, аналогичные современным “seamount”, 
а затем они трансформируются в морфострукту- 
ры типа гайотов и атоллов.

Опускание связано с процессом пластического 
течения вулканического основания, которое со
провождалось метаморфизмом, гравитационным 
расплющиванием и рассланцеванием пород, а 
также вещественными изменениями: породы пре-
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Рис. 2. Возникновение новых объемов консолидированной коры в пределах Южного Тянь-Шаня: А -  формирование 
объемов квазиконсолидированной коры в подошве палеовулканических гряд (атоллов, гайотов); Б -  соотношение 
границ консолидированного слоя разных генераций
А. У -  породы палеокеанической коры; 2 -  вулканогенно-осадочные отложения палеоокеанического бассейна; 3 -  ба
зальтовое основание внутриокеанических гряд; 4 -  рифовые известняки; 5 -  метаморфические сланцы, сформирован
ные за счет структурно-вещественной переработки базальтов в основании рифовых построек и сопряженных с ними 
осадочных отложений; 6 -  граница коры 1-й генерации (океанический фундамент); 7 -  граница квазиконсолидирован
ной коры 2-й генерации.
Б. 1 -  “гранитно-метаморфический” фундамент (консолидированная кора 3-й генерации); 2 -  “метаморфический” 
фундамент (квазиконсолидированная кора 2-й генерации); 3 -  “складчатый фундамент” (неконсолидированные ком
плексы палеозоя); 4 -  поверхность “гранитно-метаморфического” фундамента; 5 -  поверхность “метаморфического” 
фундамента

образовываются в метаморфические сланцы зе
леносланцевой и эпидот-амфиболитовой фаций 
метаморфизма, и происходит гомогенизация 
структуры и составов исходных пород. Постепен
но, в результате горизонтального перераспреде
ления (растекания) масс и связанного с этим по
гружения, на уровень проявления зеленосланце
вого и эпидот-амфиболитового метаморфизма 
приходят все более высокие горизонты пород, ко
торые, в свою очередь, подвергаются метамор
физму, рассланцеванию и латеральному перерас

пределению. В конечном итоге в основании под
водных и островных гряд формируются мощные 
линзы метаморфических пород.

Процесс метаморфизма осуществляется в ус
ловиях взаимодействия пород с морской водой, 
усиленного флюидного режима и синметаморфи- 
ческого тектонического перемешивания базаль
тов, кремнисто-терригенных и пелитовых пород. 
В результате на меланократовом основании об
разуются мощные и протяженные тела метамор
фических пород. Их химический состав может



иметь, как показали исследования пород океани
ческого субстрата [17], повышенное в сравнении 
с исходными базальтами содержание литофиль- 
ных элементов, прежде всего калия, щелочей и 
кремния, т.е формируется некий “примитивный” 
метаморфический слой, валовой химический со
став и минеральные комплексы которого имеют 
повышенное (по отношению к материнским по
родам) содержание “сиалических” компонентов. 
Изменяются и реологические свойства пород, 
приближаясь постепенно к таковым консолиди
рованной коры. Эти объемы метаморфического 
(квазиконсолидированного) слоя с соответствую
щей реологией надстраивают меланократовый 
фундамент. При этом происходит смещение верх
ней физической границы консолидированных по
род вверх по разрезу корового слоя. Таким обра
зом, структурно-метаморфическая эволюция под
водных вулканических гряд, расположенных на 
коре океанического типа, приводит к вертикаль
ному наращиванию (аккреции) корового слоя за 
счет сиализации исходных базальтовых пород.

Базальтовый вулканизм, связанный с мантий
ной дифференциацией (о чем также будет сказа
но при рассмотрении процессов сиализации пород 
океанского дна), уже сам по себе является факто
ром не только формирования корового слоя, но и 
его сиализации относительно первичного мантий
ного (внекорового) вещества. Различия в химичес
ком составе между базальтовыми выплавками и 
перидотитовым остатком хорошо известны, и они 
весьма велики. Так, сравнивая средние составы по
род, приводимые Полдервартом, В.М. Синицин 
[46] указал на увеличение содержаний ряда поро
дообразующих компонентов в базальтах: Si02 -  
на 6-7%, А120 3 -  на 10-12%, СаО -  в 2-3 раза, Na20  -  
в 5-6 раз, К20  -  в 4-5 раз при параллельном 
уменьшении содержаний MgO -  с 40 до 7-6% и 
FeO -  с 10 до 6.5%. По мнению В.М. Синицина, за 
основной показатель сиализации может быть 
принято отношение Si02/MgO, которое для веще
ства мантии равно 1.5, для перидотитового остат
к а-1 , для базальтовых выплавок -  9. Более того, 
метаморфизм эпидот-амфиболитовой и зеленос
ланцевой фаций, в силу того, что термодинамичес
кие условия этих ступеней метаморфизма оказыва
ются благоприятными для вхождения сиалических 
компонентов в решетки силикатов, спосособствует 
дальнейшей сиализации вещества. Сиалические 
компоненты концентрируются в составе гидро
ксилсодержащих минералов (мусковит, эпидот), 
минералов с повышенным содержанием щелочей 
(калиевые полевые шпаты, кислые плагиоклазы, 
слюды, щелочные амфиболы) и минералов с по
вышенным содержанием Si02 (кварц, полевые 
шпаты). Рассмотренные структуры выступают в 
роли ранних эпицентров метаморфизма.

Образование новых объемов этого квазикон
солидированного слоя на ранних этапах эволю

ции региона происходит дискретно и лишь в от
дельных зонах. Позднее, в период преобразова
ния палеоокеанической области в покровно
складчатый пояс, а затем в молодую платформу, 
имеет место второй эпизод смещения физическо
го раздела “фундамент-чехол”. Этот эпизод свя
зан, с одной стороны, с гомогенезацией тектони
чески совмещенных и перемешанных фрагмен
тов палеоокеана (мафической коры, сиалической 
коры микроконтинентов, метаморфических ядер, 
пород осадочно-вулканогенного чехла породных 
масс), а с другой стороны, -  с их вертикальным 
структурно-вещественным расслоением. Резуль
татом процесса является появление в регионе 
сплошного гранитно-метаморфического слоя.

Таким образом, формируется фундамент (кон
солидированная кора) двух генераций, различаю
щихся набором породных комплексов, термодина
мическими условиями формирования и временем 
возникновения. Первая генерация -  “складчато
метаморфический” фундамент (квазиконсолиди- 
рованный слой) с метаморфизмом не выше эпи
дот-амфиболитовой фации. Вторая генерация -  
“гранито-гнейсовый” фундамент с метаморфиз
мом амфиболитовой фации и ультраметаморфиз
мом (истинный консолидированный слой). При 
этом, как ни парадоксально, верхняя граница 
фундамента 1-й генерации частично расположена 
на более высоком уровне, чем верхняя граница 
фундамента 2-й генерации (см. рис. 2, Б).

Карельский массив. Это крупный геоистори- 
ческий и структурный элемент Балтийского щи
та. Он сложен архейским гранит-зеленокаменным 
и гранито-гнейсовым фундаментом, который с 
резким угловым и стратиграфическим несогласи
ем перекрыт палеопротерозйским осадочно-вул
каногенным протоплатформенным чехлом. Про
блеме взаимоотношений архейского фундамен
та и палеопротерозойского чехла уделяли вни
мание многие исследователи (например, работы
К.О. Кратца, С.Б. Лобач-Жученко, Ю.В. Милле
ра, Л.П. Свириденко, В.В. Травина и мн. др.). Бы
ло установлено три типа взаимоотношений меж
ду фундаментом и чехлом: нормальный страти
графический контакт с корой выветривания в 
основании чехла; контакт по зоне тектоническо
го срыва, наследующего плоскость первичного 
несогласия; “постепенный” переход от фундамен
та к чехлу через зону вторичной гранитизации.

В контексте статьи последний вариант пред
ставляет наибольший интерес. Взаимоотношение 
фундамента и чехла изучены, в частности, в райо
не оз. Сегозеро, расположенного в центральной 
части массива (подробное описание в: [7, 8, 26]). 
Здесь выделены три породных комплекса, каждо
му из которых свойственны свои особенности со
става, структуры и вторичных преобразований 
(рис. 3). Нижний комплекс (слои 1-3) представлен



архейскими гранито-гнейсами и мигматит-грани
тами; верхний (слои 6-7) -  метаосадочными 
(кварциты) и метавулканогенными породами 
раннепротерозойского (ятулийского?) возраста. 
В пограничной зоне между гранито-гнейсами ар- 
хея и раннепротерозойскими отложениями раз
вит “промежуточный” комплекс, представлен
ный сложным сочетанием различных типов по
род. Он включает в себя в различной степени 
переработанные и гранитизированные породы 
нижнего и верхнего комплексов, а также много
численные тела (силлы, дайки, жилы) пород ос
новного и кислого состава.

Приконтактовая часть системы “фундамент- 
чехол” пронизана многочисленными дайками и те
лами основного состава, которые первично пред
ставляли собой диабазовые порфириты и габбро- 
диабазы. Дайковый комплекс основных пород, 
сходный по составу с таковыми ятулийского воз
раста, насыщает образования фундамента с нарас
тающей интенсивностью по мере приближения к 
границе с чехольным комплексом. Тела габбро-ди
абазов, по-видимому, являются апофизами круп
ного субслойного силла, расположенного на кон
такте архейских и ятулийских образований.

Гранито-гнейсы и дайковый комплекс прорва
ны многочисленными аплитовыми жилами более 
поздних генераций. При этом породы фундамен
та подверглись реоморфизму, а породы дайково- 
го комплекса -  брекчированию и пропитке па- 
лингенными гранитами, метаморфической диф
ференциации и рекристаллизации, метасоматозу 
и гранитизации. Это привело к формированию 
“переходного” или “промежуточного” комплек
са, в пределах которого составы пород в значи
тельной степени изменены процессами гранити
зации и реоморфизма. Вторичная вещественная 
переработка происходила синхронно с деформа
цией горных пород, что подчеркивается тектони
ческой ориентировкой минеральных зерен и их 
агрегатов, значительной части мигматитовых 
жил и минерализованных трещин. Структурно
вещественная перестройка захватила породы 
чехла и фундамента, а также внедрившегося 
вдоль контакта силлово-дайкового комплекса. 
Все породы испытали пластическую и хрупко
пластическую деформацию сдвига (в механичес
ком смысле), в результате которой сформирова-

Рис. 3. Схематический разрез “промежуточного” комплекса на границе архейского фундамента и протоплатформе н- 
ного чехла (район оз.Сегозеро, Карелия) [8]
1 -  амфибол-биотитовые гранито-гнейсы; 2 -  бластомилонитизированные и хлоритизированные гранито-гнейсы; 3 -  
послойные мигматиты первой генерации; 4 -  мигматит-артериты второй генерации; 5 -  жилы мигматитов третьей и 
четвертой генераций; 6 -  мигматит-граниты (перекристаллизованные и ремобилизованные мигматиты первой и вто
рой генераций); 7 -  кварц-полевошпат-биотитовые породы (гранитизированные диабазовые порфириты); 8 -  грани
тизированные габбро-диабазы; 9 -слабо измененные габбро-диабазы; / 0 -ятулийские кварцито-песчаники; 11 -яту- 
лийские метавулканиты; 12 -  вторичные кварциты; 13 -  эпидозиты; 14 -  бластокатаклазиты и бластомилониты; 15 -  
агматиты; 16 -  номера горизонтов. Горизонты 4 и 5 -  область внедрения силлово-дайкового комплекса, реоморфизма, 
метасоматоза, гранитизации и бластомилонитизации
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Рис. 4. Схематический разрез, отражающий процесс вертикального аккретирования корового слоя в Осевой зоне Пи
ренеев (использованы данные: [44, 60])

лась новообразованная проникающая гнейсовид- 
ность и сланцеватость.

Несмотря на несколько различный характер 
проявления структурно-вещественной перест
ройки горных пород фундамента, “промежуточ
ного комплекса” и отложений проточехла, четко 
прослеживается общность их структурно-вещест
венных преобразований. Она выражена в совпа
дении ориентировки линейных и плоскостных 
структурных элементов, минеральной линейнос
ти, сланцеватости и гнейсовиднсти, зон расслан- 
цевания и будинажа, положении жил кварца и по
здних мигматитов. Сходно и положение полюсов 
плоскостных и структурных элементов ятулий- 
ских вулканогено-осадочных пород, архейских 
гнейсов и габбро-диабазов “промежуточного” 
комплекса.

Аналогичные процессы, приведшие к включе
нию пород чехольного комплекса в состав фунда
мента, установлены и в других местах Карельско
го региона [37, 45, 54]. Следствием описанных 
процессов является формирование “промежуточ
ного” комплекса, имеющего петроструктурные и 
реологические свойства фундамента. Новообра
зованный объем пород составляет реальное при
ращение кристаллического цоколя и отражает 
процесс вертикального разрастания (аккретиро
вания) гранитно-метаморфического слоя. В пре
делах Карельского массива процесс наращивания 
гранитно-метаморфического слоя и становления 
новых его объемов неоднократно возобновлялся. 
Он был приурочен к завершающим этапам ре- 
больского, селецкого и свекофеннского тектоге- 
незов [37, 45]. В результате происходило неодно
кратное смещение физической (петроструктурно- 
реологической) границы фундамент-чехол вверх

по разрезу земной коры, т.е. ее вертикальная ак
креция. Модель термического обеспечения про
цесса гранитизации в области внедрения силлов 
предложена Дж. Листером и С. Болдуином [47], и 
она хорошо согласуется с данными по Карельско
му массиву. Вероятно, определенный вклад мо
жет принадлежать также “эффекту цоколя” [49], 
когда в пограничной зоне “фундамент/чехол” 
происходит сгущение изотерм и, соответственно, 
метаморфические и метасоматические процессы 
протекают более интенсивно, чем в ниже- и вы
шележащих горизонтах.

Сходные процессы изучены также в других по
движных поясах. В Пиренеях установлена миграция 
фронта гранитизации и смещение по разрезу физи
ческой (петроструктурно-реологической) границы. 
Явление связано с метаморфическими и метасо- 
матическими процессами, которые охватили оса
дочные серии от верхнего докембрия до девона и 
привели к их гранитизации и кратонизации реги
она (рис. 4) [44, 60]. Первичный раздел “фунда
мент-чехол” при этом затушевывается, а более 
“молодой” раздел возникает на более высоком 
уровне коры. Вертикальное приращение петро- 
структурно-реологического фундамента за счет 
комплекса преобразований на границе фунда
мент-чехол описано в Забайкалье [47]. Здесь фик
сируется смещение физической границы консо
лидированного слоя вверх по разрезу коры и 
вхождение нижних горизонтов осадочного чехла в 
состав “физического” фундамента. Близкие по 
смыслу и формам проявления процессы зафиксиро
ваны в районе Срединно-Камчатского массива [16]. 
Структурно-вещественное преобразование пород 
чехольного комплекса и формирование новых 
объемов консолидированной коры характерно
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Рис. 5. Различные варианты модели магматического 
подслаивания (использованы данные: Mareschal, 1990; 
Thompson, McCarthy, 1990) [28]
а -  растяжение, сопровождающееся магматическим 
подслаиванием, при котором мантийное вещество 
причленяется к подошве коры в виде слоя или линзы; 
б -  растяжение, при котором нижняя часть коры на
сыщается субвертикальными интрузивными телами; 
в -  комбинация подслаивания с внедрением мантий
ных расплавов в низы коры

также для древних платформ, во всяком случае, 
для протоплатформенного этапа их развития [7].

Процессы вертикальной аккреции 
на разделе “кора-мантия”

Результаты вертикального аккретирования и 
формирования сиалического слоя мы наблюдаем, 
главным образом, в верхних горизонтах литосфе
ры, но сходные процессы действуют, вероятно, и 
в низах коры, и в области раздела кора/мантия. 
Это сходство определяется если и не конкретны
ми механизмами, то конечным результатом, ко
торый выражен в изменен™ состава и реологии 
пород и, как следствие, в их переходе из одной 
оболочки в другую и в смещен™ граничных раз
делов. Однако эти уровни практически недоступ
ны для прямого изучения. Поэтому представле
ния о них основаны по большей части на косвен
ных данных. В основном это сейсмические и 
гравиметрические данные и их геологическая ™- 
терпретация, данные моделирования и результа
ты изучения пород, выведенных из глубтных 
слоев к дневной поверхности, -  таких, как породы 
офиолитовой ассоциации, ксенолиты, блоки по
род нижней коры, встречающихся в ряде мест (зо
на Ивреа в Альпах, блок Масгрейв в Австралии и 
др.). Все это позволяет с тем или иным приближе
нием судить о процессах, протекающих на грани
це верхней мантии и корового слоя.

Обобщение всех этих данных, сделанное 
Ю.Г. Леоновым [8,28-32], приводит к следующим 
выводам. Проявле™е процесса вертикального 
аккретирования на границе кора/мантия весьма 
вероятно. В частности, существуют два феноме
на, которые соответствуют представлениям о пе
ремещении раздела М по вертикали вследствие 
вертикальной аккреции. Одним из факторов, со
здающих благоприятные условия для проявления 
процессов, приводящих в итоге к преобразова
нию вещества коры и верхней мант™, является 
его подвижность, возможность которой показана 
в ряде работ [38, 61]. Происходящее здесь лате
ральное течение вещества, вероятно, сопровожда
ется структурно-метаморфическими преобразова
ниями пород, которые могут изменять физические 
свойства, определяющие их принадлежность к той 
или ™ой оболочке. Второй и, может быть, еще 
более важный фактор -  поступление в кору маг
матических продуктов из мант™, приводящих к 
магматическому подслаиванию (рис. 5). Эти про
цессы (в совокупности или по отдельности) при
водят к реально фиксируемому изменению поло
жения раздела М в разрезе горных пород.

Примеры миграции раздела М и возникнове
ния нового раздела известны. Так, на территории 
Европы [57,58] в конце варисской эпохи и в мезо
зое в результате тектонического течения, рассло
ения и магматического подслаивания в нижней 
коре были стерты прежние -  субдукцинные, кол
лизионные и прочие структуры и был сформиро
ван новый раздел М. Но прежний раздел М не 
был уничтожен полностью. Местами он сохра
нился, что отражено на сейсмическом профиле 
ECORS в Северной Франции, где прослежены две 
границы М: реликтовая палеозойская и новая 
постпалеозойская, залегающая в основании рас
слоенного горизонта нижней коры. Известны 
примеры (Индостанский кратон) сглаживания 
первичной поверхности М, связанного с “расса
сыванием” корней гор [63]. К этой же системе до
водов следует отнести феномен “двойного М” 
(double Moho), когда в одном разрезе обнаружива
ется одна над другой две поверхности с характе
ристиками границы М.

Изучение направленности процессов магма
тизма и метаморфизма в зоне раздела кора-ман
тия /Г.Е. Некрасов/ позволило выявить две стад™ 
эволюц™ конттентальной литосферы, опреде
ляемые, помимо других факторов, взаимодействи
ем системы “кора-мантия” (рис. 6). Особенности 
первой стадии заключаются в вертикальной маг
матической аккреции коры в структуре остров
ных дуг и активных окраин и в преобразовании ее 
в двухслойную кору переходного типа. Это проис
ходит в результате накопления в нижней части 
коры ультрамафит-мафитовых кумулятов и гра- 
нулитовых реститов, а в средней и верхней -  сред
них и кислых магматических пород, образован-



ых за счет анатексиса пород нижней коры и 
фракционирования расплавов в зоне раздела ко~ 
па-мантия”. Сосредоточение в подошве коры 
ультраосновных кумулятов и реститов, превыша
ющих по плотности и скоростным характеристи
кам не только породы коры, но и подстилающей 
мантии, обусловливает гравитационную неустой- 
чивость слоя ультрамафит-мафитовых кумуля
тов и реститов и позволяет предполагать рецик
лирование этих пород в мантию. Эти процессы 
должны увеличить долю средне-кислых пород в 
новообразованной коре и способствовать смеще
нию валового состава переходной коры в сторону 
ее некоторого раскисления. Вторая стадия харак
теризуется преобладанием в процессе эволюции 
коры фактора тектонической аккреции, сочета
ющегося с факторами андерплейтинга и рецикли
рования вещества в системе “нижняя-верхняя ко
ра” и “нижняя кора-мантия”. Многократно повто
ряясь в течение протяженного отрезка времени 
(сопоставимого по длительности с фанерозоем), 
этот циклический процесс преобразует литосфе
ру складчатых поясов в относительно стабиль
ную литосферу кратонного типа.

Процессы внутрикоровой 
вертикальной аккреции

Внутрикоровые процессы структурно-вещест
венного преобразования горных масс, приводя
щие к разрастанию собственно силического слоя, 
можно проиллюстрировать на примере формиро
вания гранито-гнейсовых ареалов /О.М. Розен, 
В.С. Федоровский/. Этими исследователями про
анализированы три уровня проявления гранитно
го процесса в разрезе коры коллизионных облас
тей: 1) современные расплавные горизонты внут
ри коллизионной коры, устанавливаемые по 
геофизическим данным и косвенным геохимичес
ким признакам для гранитов плиоцен-четвертич- 
ного возраста (Гималаи, Кавказ); 2) гранито
гнейсовые ареалы в области концентрации гра
нитного вещества в коре, вышедшие на поверх
ность в процессе эрозии каледонского коллизи
онного сооружения (палеозоиды Прибайкалья);
3) нижние уровни коры в коллизионной зоне (се
веро-восток Сибирского кратона), где на поверх
ность выведены истощенные породы нижней ко
ры, а гранитоидные комплексы верхней коры 
эродированы.

Одним из наиболее показательных примеров 
внутрикоровой гранитизации является Прибай
кальский регион, геологическое строение и осо
бенности геодинамической эволюции которого 
достаточно полно описаны цитированными авто
рами [8] и не нуждаются в подробном коммента
рии. Суть же процесса сводится к следующему 
(рис. 7). В течение коллизии формируется резкая 
вертикальная тектоническая неоднородность,

Рис. 6. Схема эволюции литосферы коллизионных 
поясов [8]
Схема отражает многократно повторяющийся цикл 
эволюции литосферы складчатых поясов, связанной 
с взаимодействием системы “кора-мантия”, конеч
ным результатом которой является возникновение 
литосферы кратонного типа

когда легкая континентальная кора оказывается 
погребенной под более тяжелой корой океаниче
ского или островодужного типов. В результате 
происходит перестройка структуры теплового 
режима, приводящая к подъему геоизотерм в ко
ре. Проявляются высокоградиентный метамор
физм и ремобилизация древней континентальной 
коры, экранированной аллохтонными массами. 
В пределах верхней коры происходит концентра
ция гранитного материала и образование грани
то-гнейсовых куполов. Их ядра, развиваясь глав
ным образом за счет ремобилизованных пород 
фундамента, создают некое подобие “слоя” меж
ду инфра- и супраструктурой. Мощность этого 
“слоя” зависит, в первую очередь, от интенсивно
сти и длительности процесса ремобилизации и со
става пород верхней и нижней коры.

Таким образом, в данном варианте вертикаль
ное аккретирование начинается с тектонического 
утолщения коры, в результате которого возника
ет “слоеный пирог” из разнородных слоев, и толь
ко после этого -  в процессе взаимодействия (тер
мического, вещественного) этих оболочек между 
собой и подъема геоизотерм происходит массо
вое гранитообразование, отражающее собствен
но внутрикоровое аккретирование гранитно-ме-



Раннепалеозойские покровные аллохтоны, 
деформированные ядрами куполов

Континентальная кора раннего докембрия 
Зона (“слой”) концентрации ядер (PZ) гранито-гнейсовых куполов 

Нижняя граница проявления купольного тектогенеза
Условная граница верхней и нижней коры

Рис. 7. Схема, иллюстрирующая расположение гранито-гнейсовых куполов в коллизионной зоне Западного Прибай
калья по В.С. Федоровскому [8 ]
Специфика купольного тектогенеза состоит в том, что гранито-гнейсовые ядра молодых (раннепалеозойских) купо
лов формируют непрерывный “слой” на границе фундамента и его оболочки, частично за счет раннедокембрийских 
пород фундамента, частично за счет нижних горизонтов покровных аллохтонов
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Рис. 8. Геолого-геофизический профиль LITHOP- 
ROBE через о-в Ванкувер (составлен по данным А. Гри
на, 1986 г., Клемперера, 1985-1986 гг. и Р. Клоуса, 
1990 г.) [8 ]
1 -  террейн Врангелия; 2 -  меланжи и аппретирован
ные комплексы; 3 -  вулканиты, расслоенные габбро; 
4 -  океаническая кора; 5 -  океаническая литосфера. 
Буквами обозначены: разломы: Л Р - Лич Ривер, С Х - 
Сан-Хуан; океаническая кора: С -  верхней и Е -  ни
жней субдуцированных литосфер.
Геофизическими методами отчетливо фиксируется 
совмещение литосферных пластин. Верхний гори
зонт океанической коры (слой С) подслаивает снизу 
аппретированные террейны, а нижний (слой Е) явля
ется еще одной субдуцированной молодой корой. 
В результате происходит увеличение мощности лито
сферы и увеличивается степень ее расслоенности и 
неоднородности

таморфического слоя земной коры. Следы этого 
процесса можно наблюдать и в нижних горизон
тах аллохтонного чехла в зонах активных конти
нентальных окраин, где также фиксируются про
цессы вертикального аккретирования корового 
слоя /М.В. Лучицкая, С.Д. Соколов/ (рис. 8).

Процессы вертикальной аккреции на разделе 
“кора-гидро-атмосферная оболочка"

Одним из мощных факторов подготовки мате
риала и накопления энергетического потенциала 
для формирования гранитно-метаморфического 
слоя является осадочный процесс. Собственно 
термин “вертикальная аккреция” или “вертикаль
ное наращивание” и пришел из осадочной геоло
гии [51]. Осадочный процесс -  наиболее яркое ге
ологическое отражение физико-химического и 
биологического взаимодействия литосферной и 
гидро-атмосферной оболочек, и в этом его фун
даментальный геологический смысл, на что ука
зывал В.И. Вернадский. Считается, что около 
50% объема верхних оболочек континентальной 
коры (гранито-гнейсовой и гранулит-гнейсовой) 
сформировано за счет вещественно трансформи
рованных терригенных отложений, а 4/5 осадоч
ного вещества, отложившегося за историю Зем
ли, преобразовалось и вошло в состав корового 
слоя континентов [10]. Переработка пород в оса
дочном процессе представляет собой мощный 
природный механизм химической дифференциа
ции элементов /В.И. Виноградов, В.И. Копору- 
лин, В.З. и Т.Ф. Негруца/. Именно в осадочном 
процессе происходит ректификация и накопление 
чистых веществ вроде карбонатных солей кальция, 
магния, стронция, сульфатов, хлоридов, окислов и



так далее. Не затрагивая деталей этих сложных ге
охимических преобразований, можно сказать, что 
все они возникли в результате взаимодействия сис
темы “вода-порода” /В.И. Виноградов/.

В осадочных породах запечатлены многие 
черты эволюции земной коры, связанные с ее де- 
базификацией и кратонизацией /В.З. Негруца и 
Т.ф. Негруца/. Большая роль осадочных пород в 
процессе формирования сиалического слоя под
тверждается и общей корреляцией составов маг
матических и осадочных (метаосадочных) пород 
[1, 43]. В частности, Л.С. Бородиным [1-3] на ос
нове метода эволюционных петрохимических 
трендов щелочности-известковистости магмати
ческих серий и корообразующих формаций по
казано -  доминирующая роль в формировании 
сиалической коры принадлежит внутрикоровой 
гранитизации и осадочно-метаморфической диф
ференциации.

Значительную роль в начальной сиализации 
вещества играют низкотермо-барические про
цессы: эпи-, ката- и метагенез, низкофациальный 
релаксационный метаморфизм. Так, базальты 
океанического дна уже на стадии гальмиролиза 
приобретают некоторые геохимические черты 
сиалических пород. Для этого процесса [17] был 
предложен термин “начальная континентализа- 
ция’\и сделан вывод, что алюмосиликатные поро
ды первого слоя и верхняя часть измененных по
род второго слоя содержат комплекс новообразо
ванных минералов, как бы подготавливающий и 
геохимически, и минералогически вещество оке
анической коры к последующей гранитизации. 
Хотя выводы эти неоднозначны /В.Б. Курносов/, 
а эффект такой подготовки достаточно эфеме
рен, суммарная геохимическая значимость про
цессов начальной континентализации может 
быть велика за счет огромных пространств океа
нического дна /В.И. Виноградов/. Процесс этот 
назван предподготовкой пород океанической ко
ры к их последующей континентализации. В ча
стности, существенное значение в подготовитель
ной стадии играют низкотермо-барические про
цессы, описанные в аккреционных призмах 
переходных зон /Н.П. Чамов/.

Большой интерес представляют и данные о су
ществовании процесса метаморфогенной ин
фильтрации (М-инфильтрации) газово-водных 
флюидов [55]. Как подчеркивает В.И. Виногра
дов, одна из причин разнообразия земных пород -  
взаимодействие свободной воды с породным си
ликатным матриксом. В ряде работ показано, что 
эволюционное преобразование земной коры свя
зано с ее гидратацией и степень гидратации соот
ветствует степени зрелости коры (рис. 9). Гидра
тации подвергается обедненный водой базитовый 
субстрат коры. Приведенные В.И. Виноградовым 
и Л.Е. Яковлевым изотопно-кислородные данные

Рис. 9. Изменение степени гидратации земной коры 
по мере ее эволюции. По оси ординат -  величина от
ношения количества свободной и физически связан
ной водой к химически связанной воде [8]

[8] указывают, что главным агентом гидратации 
служит вода поверхностного происхождения. Со
вокупное действие физических эффектов гидра
тации пород в поднимающемся континентальном 
(платформенном) блоке, нижняя кора которого в 
интервале глубин 20-30 км представляет собой 
гранулит-базитовый слой, приводит к возможно
сти частичного плавления пород, и базитовый 
субстрат начинает разлагаться на обогащенный 
водой и кремнеземом расплав и тугоплавкий рес- 
тит, представленный мафическими минералами 
(рис. 10).

Гидратация пород, по мнению Л.Е. Яковлева, 
имеет важные геоэнергетические следствия, пер
вопричиной которых является разогрев грану- 
лит-базитового слоя, дополняющий общий поток 
тепла. Поэтому через кровлю слоя возрастает 
кондуктивный тепловой поток. Это избыточное 
тепло может потребляться энергоемкими процес
сами преобразования вещества верхней коры (ка
тагенеза и прогрессивного метаморфизма) -  теп
ловая энергия снова переходит в латентную фор
му химических связей.

Процесс метаморфогенной инфильтрации, 
предложенный Л.Е. Яковлевым, по-видимому, 
может стимулировать дискретную “континента- 
лизацию” базитовой коры в пограничной области 
“фундамент-чехол”. Масштабы процессов М-ин- 
фильтрации неясны. Однако в континентальных 
осадочных бассейнах с мощным чехлом и мелано- 
кратовым основанием процесс М-инфильтрации 
может приводить к активизации тех геологичес-



Рис. 10. Р-Т траектория эволюции системы базальт-амфиболит-вода в гранулит-базитовом слое континента [8]
I—V III -  метаморфические фации: I -  цеолитовая, II -  пренит-пумпеллиитовая, III -  глаукофан (лавсонит) -  сланцевая, 
IV  -  зеленосланцевая, V  -  амфиболитовая, V I -  эклогитовая, V II  -  роговообманково-роговиковая, V III -  пироксен-ро- 
говиковая; цифры в кружках: 1, 2 -  линии солидуса в присутствии воды: 1 -  для гранита, 2 -  для габбро; 3 -  гипотети
ческая линия солидуса гранита в присутствии воды в условиях тектонического стресса. Пунктирная линия М - М  пока
зывает вероятное изменение геотермического градиента в слое по глубине к моменту появления частичного расплава 
на его подошве. К  -  начальные значения температуры и давления на подошве слоя. К * -  конечные значения темпера
туры и давления на подошве слоя. L, L*, М, A/*, V, N* -  точки изменения положения слоев земной коры и смены тер
модинамических параметров и соответствующих им физико-химических трансформаций горных пород. О  -  Темпера
тура солидуса габбро

ких процессов, которые чувствительны к флюид
ному и термическому режиму недр (литогенез, 
тепломассоперенос, механические деформации с 
проявлением аллотигенного метаморфизма). 
Можно полагать, что, в совокупности со структур
но-реологическим, М-инфильтрационный фактор 
делает возможным проявление многофазного, 
дискретного в пространстве и во времени верти
кального смещения верхней границы консолиди
рованного слоя. Процесс осуществляется в ре
зультате приращения к относительно древнему 
фундаменту новых объемов преобразованного 
структурно-метаморфическими процессами вул
каногенно-осадочного чехла. Таким образом, из 
всего сказанного следует, что раздел “фунда- 
мент/чехол” сам по себе предопределяет возмож
ность периодической возобновляемости процесса 
создания новых объемов консолидированного 
слоя и “перескока” его верхней границы на более 
высокий гипсометрический уровень. Далее этот 
процесс может повторяться на новом уровне и т.д.

Анализ данных изотопной геохимии приводит 
к важным выводам относительно роли воды в 
процессе сиализации горных пород как в преде
лах континентов, так и дна современных океанов

/В.И. Виноградов/. В частности, показано, что 
континентализации подвержены породы океани
ческой коры, и главным движущим фактором 
этого процесса оказывается взаимодействие в си
стеме “вода-порода”, а главным механизмом -  
термальная конвекция океанических вод. Эквива
лентный раскислению пород симатический мате
риал поглощается океанической водой и частич
но идет на повышение основности базальтового 
вещества.

СТРУКТУРНО-ТЕКТОНИЧЕСКИЙ ФАКТОР 
ВЕРТИКАЛЬНОЙ АККРЕЦИИ

Итак, можно констатировать, что процессы 
вертикального аккретирования земной коры про
являются на различных уровнях (разделы кора- 
мантия, нижняя-средняя кора, фундамент-чехол; 
литосфера-гидроатмосфера) и в различных гео- 
динамических обстановках (древние платформы -  
Карельский массив; покровно-складчатые пояса 
различного возраста -  Тянь-Шань, Пиренеи; зо
ны перехода океан-континент -  Карякское наго
рье, Камчатка; кора современных океанов). Бы
ли названы и некоторые механизмы, играющие ту



или иную роль в процессе физико-химического 
преобразования горных масс. Тем не менее, нужно 
обратить внимание на один фактор -  структурно
тектонический, который имеет принципиальное 
значение для рассматриваемого круга проблем.

Действие структурно-тектонического факто
ра в процессе вещественной трансформации гор
ных масс, связанной с вертикальной аккрецией, 
фиксируется повсеместно, вне зависимости от ре
гиона, геодинамических обстановок, условий и 
механизмов, определяющих вещественное преоб
разование пород. Иногда роль структурного фак
тора прямая, как в случае образования новых 
объемов метаморфических и гранитизированных 
пород Южного Тянь-Шаня или Карельского мас
сива [19, 25]; иногда -  опосредованная, как, на
пример, при формировании гранитно-купольных 
ареалов в зоне сдваивания коры за счет образова
ния коллизионных покровно-надвиговых струк
тур /О.М. Розен, В.С. Федоровский/ (см. рис. 7), 
или в аккреционных структурах континенталь
ных окраин Тихого океана /С.Д. Соколов, 
М.В. Лучицкая/.

В частности, при описании вертикальной миг
рации раздела “фундамент-чехол” подчеркива
лось, что она обусловлена не только веществен
ными, но и структурными преобразованиями по
род чехольных комплексов, которые в конечном 
итоге приобретают реологические свойства по
род фундамента. Осадочные и вулканические по
роды весьма податливы к воздействию процес
сов, вызывающих их структурно-вещественную 
перестройку, которая сопровождается метамор
физмом и гранитизацией (сиализацией) в услови
ях проявления “сквозной кинематики при высо
ких дифференциальных напряжениях” [9] и реид- 
ной деформации. Процесс протекает в принципе 
одинаково (хотя в деталях вариации могут быть 
значительны) как в подвижных складчатых по
ясах, так и на ранних стадиях развития платформ. 
Его результатом является гомогенизация петрост- 
руктурно-реологических параметров фундамента 
и чехла, затушевывание их первичных взаимоот
ношений и смещение вверх по разрезу земной ко
ры “физической” границы “фундамент/чехол”. 
Приуроченность этих явлений к границам пород с 
разными физическими свойствами и к внутренне 
неоднородным толщам [16, 27] не случайна: рео
логическая контрастность способствует концент
рации и последующей релаксации напряжений 
сдвига (в механическом смысле), которая сопро
вождается метаморфизмом и гранитизацией. Ра
нее было показано [24, 27], что при метаморфиз
ме в условиях хрупко-пластического течения ве
щественные преобразования контролируются 
механохимическими факторами. Известно так
же, что Si-K-метасоматоз, следы которого фик
сируются в указанных районах, связан с проявле
нием пластических деформаций (текучестью гор

ных пород) [13]. Петрографически доказаны 
одновременность и единство деформации, пере
кристаллизации и метасоматоза, что свидетельст
вует о тесном взаимопереплетении механо-хими- 
ческих и кристаллизационных явлений [12]. При 
этом химические процессы в обстановке “давле
ние + сдвиг” при наличии водных флюидов приво
дят к разогреву, метаморфизму и гранитизации 
горных пород. Этот вывод перекликается с дан
ными о том, что “...гранитизация развивается 
преимущественно в... рассланцованных и раз- 
гнейсованных породах, где гранитизирующие 
флюиды проникают вдоль деформационных пло
скостей” [35, с. 5]. В том или в ином выражении 
тектонический фактор присутствует всегда, 
вплоть до проявления “механического плавления”, 
при котором порода, не переходя в термодинами
ческий расплав, “будет обладать всеми свойствами 
квазирасплава и характеризоваться в целом нуле
вым сопротивлением сдвигу” [33, с. 262-263]. Спо
собность породных масс к пластическому течению 
(реидной деформации) во многих случаях является 
неотъемлемой частью процессов преобразования 
вещества. Существенную роль здесь играют ме- 
хано-химические эффекты, которые приводят к 
вещественным трансформациям за счет энергии 
механических процессов.

Кроме того, показано /Л.Е. Яковлев и Б.Г. По
ляк/, что метаморфические процессы имеют тен
денцию к самопроизвольному ускорению и углуб
лению за счет хемогенных и термических дефор
маций. При этом хемогенная дезинтеграция 
пород, особенно интенсивная в условиях стресса, 
значительно способствует усилению подвижнос
ти гранитизирующих флюидов. “Гранитизация 
развивается преимущественно в... рассланцован
ных и разгнейсованных породах, где гранитизиру
ющие флюиды проникают вдоль деформацион
ных плоскостей” [35, с. 5]. Мысль о высокой 
структурно-магматической подвижности вещест
ва глубоких горизонтов коры подчеркивается и 
Ю.Г. Леоновым, который указывает, что она (по
движность) служит общим фоном или даже обя
зательным условием (курсив мой -  МЛ.) разви
тия процессов вертикальной аккреции. Этот те
зис подтвержден на примере аккреционных 
призм /Н.П. Чамов/, в пределах которых наибо
лее интенсивные вещественные трансформации 
испытывают породы в зонах повышенной текто- 
низации. Из сказанного следует, что деформация -  
это не только следствие определенного напря
женного состояния и реологии среды, но и фактор 
созидания консолидированного гранитно-мета
морфического слоя. Приобретение породами оп
ределенных петроструктурно-реологических ха
рактеристик составляет вторую главную черту 
вертикальной аккреции.



Рис. 11. Схема, отражающая вертикальное аккрети- 
рование консолидированного корового слоя и “пере
скок” границы фундамент -  чехол на все более высо
кие уровни разреза земной коры 
1 -  фундамент; 2 -  чехол; 3 -  последовательные ста
дии развития корового слоя; 4 -  последовательное 
смещение раздела фундамент -  чехол. Пунктиром по
казаны первичная и промежуточные границы консо
лидированного и неконсолидированного слоев зем
ной коры

НЕКОТОРЫЕ ОБЩИЕ ПОЛОЖЕНИЯ 
И ВЫВОДЫ

Не вызывает сомнений утверждение, что фор
мирование гранитно-метаморфического слоя -  
процесс сложный и многофакторный. При этом, 
как можно было видеть из рассмотренного выше 
материала, принципиально значимыми являются 
процессы, протекающие на границах различных 
слоев земной коры и отражающие взаимодейст
вие их между собой, а также процессы на контак
те корового слоя с атмосферно-гидросферной 
оболочкой и с верхней мантией /В.И. Виноградов, 
Л.Е. Яковлев и Б.Г. Поляк, М.Г. Леонов и 
Ю.Г. Леонов, Г.Е. Некрасов/. При этом границы 
между оболочками -  это высокоградиентные раз
делы (петроструктурные, реологические, геохи
мические, энергетические), само существование 
которых предопределяет реализацию многих гео
логических процессов. В том числе и тех, кото
рые отражают одно из самых фундаментальных 
геологических явлений -  сиализацию вещества 
Земли и формирование гранитно-метаморфичес
кого слоя. И хотя понятие вертикальной аккре
ции имеет тектонический смысл, отражает оно 
“геохимический процесс направленного преобра
зования пород от мантийного основного состава к 
кислым -  коровым” /В.И.Виноградов/.

ла и некоторых других исследователей и учиты
вая современные данные, коллективом ученых 
Геологического института РАН сформулирована 
парадигма становления сиалического слоя кон
тинентов как парадигма “вертикальной аккре
ции земной коры”, суть которой заключена в 
признании прогрессивного наращивания консоли
дированной коры и (или) изменения ее внутренних 
свойств в сторону кратонизации (сиализации, 
гранитизации) под влиянием совокупности гео
логических процессов, отражающих физико
химическое взаимодействие различных оболочек 
Земли, Концепция вертикальной аккреции явля
ется логическим развитием сформулированной 
ранее в Геологическом институте РАН идеи о 
тектонической расслоенности литосферы Земли, 
у истоков которой стояли академики А.В. Пейве 
и Ю.М. Пущаровский.

Процесс вертикальной аккреции имеет гло
бальное значение, но при этом, независимо от 
способа реализации, он проявляется дискретно в 
пространстве и во времени и только при наличии 
соответствующих условий. Одно из обязатель
ных условий -  это существование “первичного” 
оболочечного строения или возникновение в ре
зультате тектонических процессов (субдукция, 
коллизия, аккреция) структурно-вещественной 
расслоенности и, соответственно, наличие гра
ничных разделов. Структурные и вещественные 
преобразования могут иметь место на различных 
уровнях земной коры, а также на ее нижней и 
верхней границах. Если интенсивность преобразо
ваний превосходит некоторые пороговые значе
ния, возникает радикальное изменение петрофи
зических и реологических свойств горных пород и 
смещение (перескок) физических (петроструктур- 
но-реологических) границ по разрезу земной ко
ры. Это приводит к переходу пород из одной обо
лочки, к которой они принадлежали по условиям 
своего формирования, в другую, которой они со
ответствуют с точки зрения их новых физических 
характеристик, то есть к вертикальной аккреции 
/М.ГЛеонов и С.Ю. Колодяжный, Г.Е. Некрасов, 
Л.Е. Яковлев и Б.Г. Поляк, В.И. Виноградов, 
М.Г. Леонов и Ю.Г. Леонов/ (рис. 11).

Вертикальная аккреция может осуществлять
ся и не в столь явном виде -  без перехода пород из 
одной оболочки в другую, а за счет прогрессивно
го процесса сиализации (гранитизации, кратониза
ции) со сдвигом валового состава пород в сторону 
консолидированной гранитной коры и с приобре
тением соответствующих реологических свойств / 
М.Г. Леонов, С.Ю. Колодяжный/. При этом насту
пает не только изменение состава пород, но и уве
личение общего объема породной массы [34].

В соответствии с таким подходом, отталкива
ясь от фундаментальных работ В.И. Вернадского, 
Н.М. Синицина, С. Тейлора, Т. Уиттена, Б. Чаппе

В конечном итоге происходит прогрессивная 
сиализация (гранитизация) исходных (зачастую 
мафических) горных масс. “Гранитизация” -  это
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совокупность процессов, приводящих к возникно
вению породных сообществ, включающих то или 
иное количество пород собственно гранитного 
ряда. “Сиализация” -  понятие более общее и со
ответствует совокупности процессов, при кото
рых валовые минералогический и химический со
ставы пород смещаются в сторону состава собст
венно сиалического слоя. К этой категории 
процессов могут быть отнесены базальтовый 
[7, 1В] и более кислый вулканизм (магматизм), 
практически все виды метаморфизма, метасома- 
тическая переработка, эпигенетические и метаге- 
нетические процессы, осадочный процесс, изме
нение химического состава океанской воды и пр. 
Сиализация и гранитизация могут проявляться 
относительно самостоятельно, но могут быть тес
но взаимосвязаны и переплетены, дополняя одна 
другую. Результат их, в конечном итоге, сходен -  
это дебазификация вещества и его гомогениза
ция, повышение кристалличности (в случае мета
морфической переработки осадочных отложе
ний), приобретение горными породами определен
ных реологических характеристик. В принципе 
процесс сиализации и гранитизации сопровожда
ется однотипно направленными изменениями хи
мического состава: постепенным возрастанием 
Si02 и К20  и уменьшением содержания всех ма
фических компонентов в сравнении с породами 
субстрата. Гранитизация, по-видимому, не явля
ется следствием гранитоидного магматизма, а, на
против, гранитоидный магматизм является ко
нечным проявлением процесса объемной метасо- 
матической гранитизации с возникновением 
малых объемов расплавов. Гранитизация -  подго
товительный процесс по отношению к последую
щему плавлению, которое может и не реализо
ваться в зависимости от уровня зрелости изна
чальной структуры и от геодинамического 
режима литосферного блока [36]. Породы гра
нитного ряда являются крайним и наиболее со
вершенным выражением структурно-веществен
ного преобразования пород и гомогенизации ли
тосферы.

Основной тенденцией при образовании гранит
но-метаморфического слоя является петрогенети- 
ческая тенденция к обогащению пород гранито- 
фильными элементами. Но понятие вертикальной 
аккреции отражает не только геохимический про
цесс направленного преобразования пород от 
мантийных (основного состава) к коровым (кис
лого состава). В структурно-тектоническом ас
пекте не менее важным критерием вхождения по
род в состав консолидированного слоя являются 
реологические свойства горных масс [23, 28], от
ражающие их способность к объемному тектони
ческому течению в твердом состоянии или к “ре- 
идной деформации”, т.к. именно объемное текто
ническое течение (во всем многообразии форм

его проявления) -  основная и наиболее характер
ная форма реализации тектонической жизни кон
солидированной коры, тесно связанная с процес
сами ее вещественной трансформации.

Процесс физико-химической, минералогичес
кой и породной перестройки, обусловливающий 
вертикальное аккретирование земной коры и 
возникновение сиалического слоя, происходит 
как бы в две стадии: “подготовительную” и, ис
пользуя терминологию В.И. Виноградова, “про
двинутую”. Подготовительная стадия отражает 
процесс общего раскисления исходного мантий
ного и корового материала, которое связано с 
разнообразными процессами. “Продвинутая” -  с 
проявлением процесса гранитизации (во всем его 
многообразии), т.е. с формированием пород, име
ющих средний валовый состав и реологию, отве
чающие среднему валовому составу и реологии 
гранитно-метаморфического слоя. “Продвину
тая” стадия формирования сиаля как бы очевид
на. “Подготовительная” стадия (которая, в прин
ципе, соответствует стадии “сиализации”) -  менее 
уловимая категория, и ее нужно прокомментиро
вать подробнее.

Большое значение на подготовительном этапе 
вертикальной аккреции имеет внутриплитный 
(внутриокеанический и внутриконтинентальный) 
базальтоидный вулканизм. Во-первых, в некото
рых внутриплитных обстановках за счет проявле
ния основного вулканизма происходит сущест
венное (в 2-3 раза) утолщение базальтового слоя, 
что само по себе является фактором вертикаль
ной аккреции / А.А. Щипанский, А.В. Артамонов 
и Б.П. Золотарев/. Во-вторых, валовый химичес
кий состав базальтов сдвинут в сторону некото
рой “сиализации” в сравнении с исходным соста
вом вещества мантии и астеносферы, а также 
происходит увеличение щелочности пород и обо
гащение их некогерентными элементами. Т.е. на
лицо некоторая вещественная трансформация 
горных масс, обусловленная эволюцией эндоген
ного очага. В-третьих, новые массы базальтов 
при взаимодействии с водой, а также в зонах ин
тенсивной структурно-вещественной переработ
ки могут служить исходным веществом для фор
мирования сиалического слоя земной коры и гра
нитных выплавок /В.И. Виноградов, Л.Е. Яковлев 
и Б.Г. Поляк/.

Объем вулканитов в пределах океанических 
плато достигает гигантских размеров /А.А. Щи
панский/. В то же время в современных разрезах 
земной коры они представлены весьма скромно. 
Согласно А.А. Щипанскому, базальтовые плато 
не могут быть затянуты в зоны субдукции. 
И, принимая во внимание данные о преобразова
нии базальтов в результате их взаимодействия с 
водой и наличии М-инфильтрации /В.И. Виногра
дов, Л.Е. Яковлев/, а также данные о возможной



3D гранитизации основных пород в зонах пласти
ческой деформации, можно полагать, что значи
тельная часть этих пород претерпела полную пе
реработку и вошла в состав гранитно-метаморфи
ческого слоя. Существенную роль в вертикальном 
аккретировании корового слоя играют и континен
тальные траппы /С.А. Куренков/, но неясно, будут 
ли они в конечном итоге переработаны и включены 
в состав гранитно-метаморфического слоя или они 
знаменуют начало процесса базификации.

Подготовительная стадия вещественной транс
формации осуществляется в разных геодинамиче- 
ских обстановках: в пределах различных струк
тур океанического дна, в аккреционных призмах 
переходных зон, в пограничных областях оке- 
ан/континент, на континентах. При этом в облас
тях развития океанической коры и в аккрецион
ных призмах происходит лишь начальная “прими
тивная” сиализация горных масс. Более того, 
поскольку значительная часть вулканогенных и 
осадочных пород океанической коры сгружается 
в области аккреционных призм, а общая сиализа
ция вещества океанической коры, по-видимому, 
невелика, то материал, способный в сколько-ни
будь значительной степени спровоцировать вы
плавление больших объемов сиалического мате
риала, в зоны субдукции, вероятно, просто не по
падает. Можно полагать, что именно поэтому в 
переходных зонах и не формируется зрелая гра
нитно-метаморфическая кора.

В то же время в переходных зонах океан-кон
тинент и в зонах палеоколлизии вертикальная ак
креция справедливо рассматривается /С.Д. Соко
лов, Б.М. Розен, В.С. Федоровский/ как одно из 
следствий коллизионной (аккреционной) геоди
намики. И все же коллизионные процессы сами 
по себе не приводят напрямую к формированию 
консолидированного гранитно-метаморфическо
го слоя. С.Д. Соколов различает механизмы лате
ральной и вертикальной аккреции. Латеральная 
аккреция и субдукция лишь подготавливают усло
вия (тектоническое совмещение литопластин) для 
проявления аккреции вертикальной (см. рис. 8),
т.е. для формирования собственно сиалического 
слоя земной коры, и проявления тоналит-трондь- 
емитового (плагиогранитного) магматизма в зоне 
перехода океан-континент представляют собой 
начальные стадии формирования коры континен
тального типа. В.С. Федоровский и О.М. Розен 
также указывают, что вертикальное аккретиро- 
вание вначале происходит за счет тектоническо
го утолщения коры (коллизия), и только после 
этого -  в результате термического и веществен
ного взаимодействия этих оболочек между собой 
(а также и при подъеме геоизотерм, генерирован
ном мантийными глубинами), включаются про
цессы массового гранитообразования, отражаю
щие собственно вертикальную аккрецию гранит
но-метаморфического слоя континентальной

коры (см. рис. 7). Т.е. формирование тектоничес
кой расслоенное™ верхней коры -  одно из глав
ных условий локализации гранито-гнейсовых 
ареалов. Равным образом в пределах аккрецион
ных призм выделяется “фронтальная” (латераль
ная) и “базальная” (вертикальная) аккреция 
/Н.П. Чамов/. Базальная аккреция и все процес
сы, с ней связанные, возникают только после 
формирования плоскости базального срыва и 
возникновения двух слоев, им разделенных.

Таким образом, латеральная аккреция не при
водит к формированию зрелого гранитно-мета
морфического слоя, а отражает лишь подготови
тельную стадию этого процесса. Приведенные 
данные позволяют предположить, что океаниче
ская кора не способна напрямую продуцировать 
сколько-нибудь существенные массы кислого ма
териала, отвечающего по составу гранитному 
слою. Но океаническая кора продуцирует исход
ный материал для последующей его кратонизации.

Становление коры континентального типа 
обеспечивается разными процессами, и кроме 
физико-химического (минералогического, петро
логического, геохимического) преобразования 
вещества, существенную роль в вертикальном ак
кретировании земной коры играют процессы 
тектонического совмещения литопластин, а так
же вулканизм и магматизм /С.Д. Соколов/. Кроме 
упомянутого выше основного вулканизма океа
нических и палеоокеанических базальтовых пла
то и континентальных траппов, большую роль, 
по-видимому, играют квазистационарные рас- 
плавные горизонты, возникающие в тектоничес
ки утолщенном коровом слое коллизионных зон 
/В.С. Федоровский и О.М. Розен/. Существенен 
вклад мантийных расплавов, поступающих в зо
ну раздела кора-мантия в процессе расслоения 
коры на “гранитную” и “базальтовую” оболочки 
/ Г.Е. Некрасов/ (см. рис. 6).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Таким образом, имеющийся в нашем распоря
жении материал (как изложенный в этой статье, 
так и содержащийся в цитированных выше моно
графиях) убеждает: вертикальная аккреция зем
ной коры -  явление реальное и широко распрост
раненное. Оно проявлено в пределах кор конти
нентального, океанического и переходного типов 
и осуществляется за счет комплекса структурно
вещественных (физико-химических) трансфор
маций горных пород в зоне взаимодействия лито
сферных слоев и окололитосферных оболочек: 
верхней мантии и нижней коры; нижней и верх
ней кор; гранитно-метаморфического слоя и 
плитного чехла; верхнекорового слоя и гидро- 
сферной и атмосферной оболочек.
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Рис. 12. Условная схема соотношения границ консолидированной коры с границами фундамента и аппретированными 
комплексами [28]

Вертикальная аккреция определяется тремя 
фундаментальными параметрами: одним -  при
чинным и двумя -  следственными. Причинный па
раметр: наличие оболочечного строения Земли 
(включая расслоенную структуру земной коры) и 
условий физико-химического взаимодействия 
оболочек (слоев). Следственные параметры: 1 -  
трансформация вещественного состава пород с 
тенденцией к обогащению гранитофильными 
элементами; 2 -  трансформация реологических 
характеристик пород с тенденцией к приобрете
нию свойств, обеспечивающих возможность объ
емной реидной деформации.

Вертикальная аккерция приводит к возникно
вению новообразованных объемов консолидиро
ванной коры (рис. 12) и к нарушению, казалось 
бы, естественной последовательности событий 
на верхней границе консолидированного слоя -  
сначала образование консолидированной коры, 
потом чехла. В результате процессов вертикаль
ной аккреции возникают иные соотношения: кон
солидированная кора первой генерации (фунда
мент) -  чехол -  консолидированная кора второй 
генерации (возникшая за счет переработки пород 
чехла) -  новый чехол и т.д. (см. рис. 11). Процесс 
может периодически возобновляться. Равным об
разом эти рассуждения могут быть отнесены и к 
зоне взаимодействия верхней мантии и нижнеко
рового слоя. В конечном итоге происходит “омо
ложение” основных петроструктурно-реологиче- 
ских разделов земной коры (таких, как разделы 
“кора/мантия” и “фундамент/чехол”) и изменение 
их позиции в разрезе земных слоев и оболочек.

Заканчивая статью, нужно отметить еще одно 
важное обстоятельство, подчеркнутое С.Д. Соко
ловым [48]. Существующие модели становления 
континентальной коры (коллизионная, аккрецион
ная, андезитовая, аллохтонно-автохтонная и пр.) 
неплохо объясняют общие закономерности фор
мирования коры континентальных окраин, но 
сталкиваются с значительными трудностями при 
объяснении становления коры собственно конти
нентального типа. В этом плане представление о

вертикальной аккреции, учитывающее фундамен
тальные свойства строения литосферы и проявле
ния физико-химического взаимодействия ее слоев 
и оболочек, открывает реальную перспективу по
знания совокупности механизмов, обеспечиваю
щих создание континентальной литосферы.

Работа выполнена по Программе фундамен
тальных исследований ОНЗ РАН “Глубинное 
строение Земли, геодинамика, магматизм и взаи
модействие геосфер” (Проект 4.1) и при поддерж
ке Научной школы 1982.2003.5.
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Обзор и критическая оценка данных, характеризующих структуру и состав деплетированной ман
тии, приводят к нескольким важным заключениям. Лерцолиты и гарцбургиты -  главные типы по
род в мантийных частях офиолитовых разрезов и среди абиссальных перидотитов или ультраоснов- 
ных ксенолитов из базальтовых лав и кимберлитов слагают основной объем деплетированной ман
тии, область которой простирается вниз от границы кора/мантия до предельных глубин 
формирования магм состава абиссальных толеитов (MORB). Петрографическая неоднородность, 
очевидная из неравномерного распределения этих разновидностей перидотитов в офиолитовых раз
резах (от тонкого чередования слоев до крупных доменов монотонного состава), сложным образом 
сочетается с геохимическим разнообразием лерцолитов, гарцбургитов и других, менее распростра
ненных разновидностей мантийных пород. Главными геодинамическими факторами, определивши
ми вещественную неоднородность деплетированной мантии, были внутримантийная магматическая 
дифференциация, субдукция океанических литосферных плит и реакции реститовых перидотитов с 
просачивающимися расплавами и флюидами. Гетерогенная структура деплетированной мантии 
развивалась с раннего докембрия на протяжении всей дальнейшей эволюции Земли.

ВВЕДЕНИЕ

Представления о веществе верхних горизон
тов мантии под океанами играют важную роль в 
геологии. Они являются существенной составной 
частью всех известных гипотез эволюции мантии 
Земли и одним из отправных моментов в анализе 
происхождения и развития ультрамафит-мафито- 
вой литосферы современных и древних океанов. 
Помимо некоторых результатов сравнительной 
планетологии [4], выводы о составе мантии под 
океанами базируются на фактических данных 
двух категорий. С одной стороны, это прямые 
данные о составе обширной группы ультраоснов- 
ных пород, к которой относятся абиссальные пе
ридотиты, ультрамафиты мантийных частей 
офиолитовых разрезов и ксенолиты в лавах океа
нических островов. С другой стороны, решаю
щую роль в возникновении представлений об “ис
тощенном”, или, как часто говорят, “деплетиро- 
ванном”, состоянии мантии в океанических 
областях Земли сыграли результаты изотопно
геохимических исследований базальтов средин
ных хребтов (MORB), слагающих второй сейсми
ческий слой коры современных океанов.

Обстоятельные работы по систематике изо
топных отношений Sr и Nd в MORB и базальтах 
океанских островов появились в 70-х годах про
шлого столетия ([5] и ссылки в данной работе). 
Они показали, что магмы состава MORB форми
руются в таких областях мантии, где отношения 
Rb/Sr понижены, а отношения Sm/Nd, напротив, 
повышены по сравнению с этими параметрами в 
изначальной хондритовой мантии Земли (первич

ная или первородная мантия PRIMA). Эти данные 
и глобальная протяженность срединно-океаниче
ских хребтов неопровержимо указывают на пла
нетарную распространенность “деплетированной 
мантии”, которая объединяет домены мантийно
го вещества, обедненного литофильными редки
ми элементами.

Концепция деплетированной мантии, отвеча
ющая постулату геологии о формировании зем
ной коры в результате дифференциации вещест
ва первичной мантии, тем не менее, породила ряд 
проблем, которые дискутируются длительное 
время и пока не имеют окончательных решений. 
Прежде всего, это проблема возраста деплетиро
ванной мантии, которая в прикладном отношении 
важна для корректной интерпретации возраст
ных соотношений между мантийными и коровы
ми комплексами пород офиолитовых разрезов, на 
что уже обращалось внимание [2]. Кроме того, в 
данной работе мы попытались оценить достовер
ные и проблематичные моменты в подходах к 
анализу геодинамических факторов, которые оп
ределяют петрографическую неоднородность 
деплетированной мантии, известную давно, и гео
химические аномалии в ее составе, выявленные 
сравнительно недавно.

ВОЗРАСТ И НЕОДНОРОДНОСТИ 
СОСТАВА ДЕПЛЕТИРОВАННОЙ МАНТИИ

Данные, позволяющие судить о возрасте 
деплетированной мантии

Сдвиги изотопных отношений, на основании 
которых сделан вывод об истощенном характере



мантийных резервуаров MORB, не дают прямой 
информации о возрасте соответствующих ман
тийных пород. Тем не менее, по канонам изотоп
ной геологии [5] эти резервуары, несомненно, 
были изолированы от остальных доменов ман
тийного вещества на протяжении весьма длитель
ного отрезка геологической истории после тех 
событий, которые привели к снижению Rb/Sr и 
увеличению Sm/Nd в деплетированной мантии. 
По общепринятому мнению, такими событиями 
были зарождение в мантии и последующая экс
тракция из нее базальтовых магм.

В связи с тем, что базальты с характеристика
ми MORB присутствуют в составе офиолитов 
очень древнего возраста, например, в протеро
зойском офиолитовом комплексе Йормула в 
Финляндии [37], можно думать, что формирова
ние деплетированной мантии началось в глубо
ком докембрии. Кроме того, один из основных 
постулатов изотопной геологии заключается в 
том, что общая истощенность деплетированной 
мантии есть результат избирательной экстракции 
литофильных компонентов из мантии в земную 
кору [5], и в таком случае основной объем депле
тированной мантии, несомненно, должен был 
сформироваться до начала фанерозоя.

Общая систематика изотопных отношений Lu 
и HF в океанических базальтах и хондритах [8] 
также указывает на то, что все разновидности 
MORB, с которых начинается мантийный тренд 
на изотопных диаграммах, не имеют генетичес
ких связей с PRIMA и образовались из доменов 
мантии, прошедших через древние стадии плавле
ния. Прямым указанием на присутствие древнего 
вещества в неглубоких слоях мантии являются 
обнаруженные в кимберлитах популяции цирко
нов с возрастами до 2.1-2.8 млрд, лет [10]. О том 
же свидетельствуют и оценки Sm-Nd модельных 
возрастов перидотитов мантийного генезиса, ко
торые, к сожалению, пока немногочисленны. 
В частности, по расчетам С. Якобсена и его кол
лег [16] домен деплетированной мантии, с кото
рым генетически связаны плагиоклазовые лерцо- 
литы офиолитовых массивов Тринити, возник в 
докембрии (0.7-1.4 млрд, лет назад). Столь же и 
более древние значения модельного возраста деп
летированной мантии установлены на основе изо
топных данных для перидотитов из массивов Лан- 
цо и Балдиссеро в Альпах, Бени-Бушера в Север
ной Африке и Ронда в Бетских Кордильерах [32]. 
К этому следует добавить вывод о том, что в лер- 
цолитах Внешних Лигурид (Северные Апеннины) 
сохранились признаки аккреции к континенталь
ной литосфере в протерозойское время [30]. Кро
ме того, характер корреляции отношений 190Pt/186Os 
и 187Re/187Os в некоторых абиссальных перидоти
тах Срединно-Атлантического хребта [9] и Идзу- 
Бонин-Марианской системы островных дуг [25]

тоже интерпретируется как свидетельство докем- 
брийской дифференциации мантийного вещества.

На самых ранних стадиях неоднородности в 
деплетированной мантии, вероятно, возникали в 
основном за счет различий в степенях частичного 
плавления ее вещества, поскольку нет никаких 
оснований думать, что процессы магмообразова- 
ния в мантии были в то время инвариантны и раз
вивались единообразно в разных областях. Те же 
процессы, несомненно, влияли на эволюцию со
става деплетированной мантии и впоследствии 
вплоть до настоящего времени. Однако после 
формирования ощутимых объемов континен
тальной коры и естественного в связи с этим раз
деления литосферы на океанические и континен
тальные сегменты дальнейшее усложнение гете
рогенной структуры мантии происходило не 
только путем магматической дифференциации. 
С переходом к геодинамическим режимам текто
ники литосферных плит, который мог произойти 
уже в раннем докембрии, появился ряд факторов, 
которые привели в действие механизм рецирку
ляции вещества между мантией и корой. К оценке 
роли этих факторов мы перейдем после краткого 
обзора данных о вариациях вещественного соста
ва деплетированной мантии и ее геохимических 
особенностей.

Вариации петрографического состава 
деплетированной мантии

Главными разновидностями пород деплетиро
ванной мантии являются лерцолиты и гарцбурги- 
ты, слагающие основной объем мантийных час
тей офиолитовых разрезов, в частности, тех, ко
торые описаны в недавней нашей работе [2]. Эти 
же разновидности пород являются доминирую
щими и среди абиссальных перидотитов, подня
тых со дна драгами или вскрытых глубоководным 
бурением в разных структурах дна современных 
океанов. Они же, как хорошо известно, слагают 
большинство ксенолитов ультраосновного соста
ва, встречающихся в кимберлитах и базальтоид- 
ных лавах континентальных и океанических сег
ментов литосферы.

Во всех перечисленных случаях лерцолиты и 
гарцбургиты имеют петроструктурные особен
ности, на основании которых принято выделять 
эти породы в класс мантийных тектонит-перидо- 
титов [3]. Происхождение пород по схеме “депле- 
тированная мантия + базальтовый расплав = 
= PRIMA” многократно тестировалось с помо
щью петролого-геохимических моделей. Такие 
модели создавались петрологами и геохимиками 
на протяжении трех последних десятилетий. Они 
строились на основе разных фактических данных 
и принимаемых схем плавления, в связи с чем как 
сами полученные результаты, так и их интерпре
тации существенно отличаются друг от друга и



поэтому любую из предложенных моделей нельзя 
считать универсальной. Тем не менее, основным 
качественным итогом работ в данном направлении 
можно считать то, что не только гарцбургиты, но 
и лерцолиты следует рассматривать как остаточ
ные, в разной степени деплетированные фракции 
(реститы) первичного мантийного вещества после 
удаления из него базальтовых магм.

Таким образом, есть достаточно серьезные ос
нования полагать, что реститовые лерцолиты и 
гарцбургиты начали формироваться на ранних 
этапах эволюции Земли и в настоящее время сла
гают основной объем деплетированной мантии, 
которая, таким образом, петрографически неод
нородна. Судя по строению офиолитовых разре
зов [2, 3], область распространения пород депле
тированной мантии начинается от границы ко- 
ра/мантия и по логике должна простираться вниз 
до предельных глубин формирования магм соста
ва MORB. В соответствии с публиковавшимися 
оценками этих глубин (до 60 км и более), можно 
думать, что деплетированная мантия охватывает 
мантийную часть океанской литосферы, а воз
можно, и астеносферу.

О масштабах петрографических неоднородно
стей в деплетированной мантии судить напрямую 
можно лишь на основе наблюдений в офиолито
вых массивах, которые показывают, что относи
тельная распространенность лерцолитов и гарц- 
бургитов крайне непостоянна. В одних случаях 
она выражается чередованием прослоев и зон 
различной мощности, сложенных либо лерцоли- 
тами, либо гарцбургитами, а в других может дохо
дить до полного преобладания одного типа пород 
над другим. Например, гарцбургиты довольно од
нородного петрографического и петрохимичес- 
кого состава слагают почти нацело мантийную 
часть офиолитового покрова Семайл в Омане, где 
ее мощность достигает 12 км [12]. Контрастным 
примером являются офиолиты массивов Тринити 
на западе США, поскольку в них среди мантийных 
пород доминируют плагиоклазовые и шпинеле
вые, т.е. разные по составу, лерцолиты [16].

Попутно следует заметить, что долгое время 
существовала тенденция интерпретировать пре
обладание одного типа пород над другим как сви
детельство медленных (лерцолиты) или повы
шенных (гарцбургиты) скоростей спрединга в 
древних океанах. Однако, как уже отмечалось, во 
многих офиолитовых разрезах наблюдается че
редование слоев лерцолитового и гарцбургитово- 
го состава, порой весьма частое, и для таких слу
чаев придется предполагать соответствующие 
флуктуации скоростей спрединга, хотя строение 
коровых частей этих разрезов не дает для этого 
никаких оснований. Кроме того, сейчас известно, 
что оба типа пород встречаются, например, среди 
абиссальных перидотитов Срединно-Атлантиче

ского или Американо-Антарктического хребтов, 
в целом формировавшихся по общепринятым 
представлениям при низких скоростях спрединга. 
Поэтому, несмотря на то, что лерцолиты и гарц
бургиты отвечают по составу разным степеням 
истощенности мантийного вещества, их вряд ли 
следует рассматривать в качестве индикаторов 
скорости спрединга в древних океанах.

Петрографические неоднородности деплети
рованной мантии, обусловленные неравномер
ным распределением лерцолитов и гарцбургитов, 
а также вариациями их минерального состава, 
усугубляются присутствием в ней особой группы 
пород, в которую входят дуниты, верлиты и пи- 
роксениты. В офиолитовых разрезах эти породы 
в основном сосредоточены непосредственно под 
границей кора/мантия и образуют среди лерцоли
тов и гарцбургитов различные по форме и разме
рам тела [2,3,12,16 и др.]. В тех случаях, когда та
кие тела имеют резкие, четко оформленные гра
ницы, они напоминают интрузивные образования 
(дайки, силлы и т.п.). В других случаях границы 
тел расплывчаты и отвечают зонам постепенного 
изменения минерального состава. Кроме того, в 
области перехода кора/мантия наблюдаются ти
пичные дайки диабазов и габбро, а также диф
фузные ореолы импрегнации ультрамафитов 
клинопироксеном и/или плагиоклазом. По всем 
признакам обсуждаемые образования, несомнен
но, вторичны по отношению к более древней ма
трице лерцолит-гарцбургитового состава. Суще
ствующие взгляды на их происхождение довольно 
противоречивы (см. ниже) и во многом основаны 
на результатах геохимического изучения всего 
спектра пород деплетированной мантии.

Геохимическая неоднородность пород 
деплетированной мантии

У глубл енные геохимические исследования 
мантийных тектонит-перидотитов начались во 
второй половине 80-х годов прошлого столетия, 
когда появились соответствующие аналитичес
кие возможности. В результате этих исследова
ний к настоящему времени получены убедитель
ные свидетельства геохимической неоднороднос
ти как самих лерцолитов и гарцбургитов, так и 
минералов этих пород. Теоретически геохимиче
ские различия главных типов пород деплетиро
ванной мантии должны определяться меньшей 
степенью истощенности лерцолитов по сравне
нию с гарцбургитами и дунитами, если те и другие 
формировались по схеме деплетированная ман
тия + базальтовый расплав = PRIM А, однако 
фактические результаты очень часто противоре
чат этому постулату. Например, сравнение дан
ных по распределению редкоземельных элемен
тов (REE) в группах тектонит-перидотитов разного 
состава (рис. 1) позволяет отметить следующее.



Отношения концентраций порода/хондрит

Рис. 1. Диаграмма, иллю стрирую щ ая близкие и контрастные спектры  распределения редкоземельных элементов в 
мантийных лерцолитах, гарцбургитах и дунитах из оф иолитовы х массивов Омана [12], Новой Гвинеи [22] и Н овой К а
ледонии [29]

Во-первых, одни и те же типы пород, хотя бы взя
тые для сравнения гарцбургиты с близкими пет- 
рохимическими показателями степени истощен
ности [12, 22, 29], могут существенным образом 
отличаться одни от других по геохимическим па
раметрам. Во-вторых, ультрамафиты разного пе
трографического состава, например, лерцолиты 
и гарцбургиты или гарцбургиты и дуниты, наобо
рот, могут иметь очень сходные геохимические 
характеристики (рис. 1). И, наконец, известны 
мантийные перидотиты, которые относительно 
обогащены легкими REE и, в частности, неоди
мом относительно самария (на диаграмме это 
гарцбургиты из массивов Новой Каледонии [29]), 
тогда как теоретическое отношение этой пары 
элементов в деплетированной мантии должно 
быть обратным. Соответственно приходится по
лагать, что геохимические неоднородности воз
никли в деплетированной мантии не только в ре
зультате разных степеней плавления исходного 
вещества, но и под влиянием других факторов.

Совершенно аналогичный вывод вытекает и 
из результатов геохимических исследований пи-

роксенов -  главных минералов-носителей лито- 
фильных редких элементов в мантийных перидоти
тах. Объем геохимической информации, получен
ной для этих минералов, значительно превышает 
объем данных для пород в целом. Если судить по 
общей совокупности опубликованных анализов, 
то концентрации REE, Sr, Y, Ti и Zr в пироксенах 
из мантийных перидотитов различаются на два- 
три порядка, в то время как содержания Na20  и 
А120 3 варьируют в них незначительно, в пределах 
нескольких процентов. Далеко не всегда эти осо
бенности удается объяснить с помощью моделей 
выплавления базальтовых магм из мантийного 
вещества, и вывод о влиянии дополнительных 
факторов на геохимию деплетированной мантии 
представляется сейчас вполне обоснованным.

ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ ФАКТОРЫ 
ГЕТЕРОГЕННОСТИ 

ДЕПЛЕТИРОВАННОЙ МАНТИИ

Вопрос о происхождении мантийных неодно
родностей частично рассматривался либо как со



ставная часть общей проблемы дифференциации 
земного вещества на геосферы и последующего 
взаимодействия между ними, либо в связи с об
суждением тех или иных геохимических эффек
тов, предполагаемых для разных схем мантийной 
конвекции. Связи между подобными планетоло
гическими или геофизическими представлениями 
и реальными данными, позволяющими судить о 
вещественном составе современной мантии, 
крайне проблематичны, и мы не будем обсуждать 
их в данной работе. В то же время обсуждавшиеся 
выше петрографические и геохимические неод
нородности деплетированной мантии связаны 
происхождением не только с процессами, проте
кающими в глубоких геосферах, но и с влиянием 
ряда факторов, которые контролировали и про
должают контролировать общую тектоническую 
эволюцию земной литосферы. К числу таких 
факторов, которые можно обсуждать, оперируя 
вполне конкретными геологическими и геохими
ческими фактами, прежде всего, относится влия
ние “горячих точек” на состав деплетированной 
мантии. Изотопно-геохимические и томографи
ческие данные, свидетельствующие о таком влия
нии, общеизвестны и не нуждаются в дополни
тельных комментариях. Вместе с тем, существует 
обширная серия работ, доказывающих, что само 
формирование разных по составу резервуаров в 
мантии, с которыми связан вулканизм “горячих 
точек”, происходило при взаимодействии мантий
ных пород с веществом субдуцируемых лито
сферных плит. Эта идея, пожалуй, менее гипоте
тична, чем другие модели образования геохими
ческих аномалий в мантии. В связи с этим, 
оставляя в стороне подробный обзор аргументов, 
выдвигавшихся в ее защиту, попробуем все же 
оценить, насколько масштабными в целом могут 
быть геохимические эффекты субдукции и неко
торых дополнительных геодинамических явле
ний, возможно, влияющих на состав мантийного 
вещества.

Субдукция как фактор развития 
мантийных неоднородностей

Геодинамическая модель, согласно которой 
субдукция океанской литосферы может приво
дить к образованию вещественных неоднородно
стей в мантии, стала обсуждаться в связи с разви
тием идей тектоники плит и до сих пор находит 
поддержку у большинства петрологов и геохими
ков. Суть ее заключается в том, что по мере про
движения океанических плит от центров спредин- 
га к зонам субдукции в их составе появляются но
вые компоненты, во-первых, осадочный чехол и, 
во-вторых, продукты вторичных изменений по
род фундамента. Дальнейшее изменение валово
го состава плит происходит уже в самих зонах суб
дукции, из которых только часть новых компо

нентов возвращается в земную кору [6, 26, 38]. 
Остальное вещество, попадающее в итоге в ман
тию, существенно отличается по составу не только 
от мантийной субстанции, но и от общей совокуп
ности пород, формировавшихся в зонах спрединга. 
Обобщенная схема процессов, в результате кото
рых меняется валовой состав океанических плит 
на пути их продвижения от центров спрединга к 
зонам субдукции и далее в подлитосферную об
ласть мантии, показана на рис. 2.

Идея погружения океанических плит в зонах 
субдукции имеет не только сейсмологическое, но 
и достаточно строгое геохимическое обоснова
ние. Изотоп 10Ве с периодом полураспада в 1.5 млн. 
лет имеет космогенное происхождение и присут
ствует в ощутимых концентрациях только в тех 
молодых осадках ложа океанов, которые накап
ливались при низких скоростях седиментации. 
Поэтому когда изотопные метки 10Ве были обна
ружены в лавах островных дуг [36], не осталось 
никаких сомнений в том, что в зоны субдукции ув
лекаются не только кристаллические породы 
океанской литосферы, но и ее осадочный чехол, в 
том числе и слабо литифицированные верхние го
ризонты осадков. В отличие от гипотетических 
процессов, происходящих в зонах субдукции, оса
дочный чехол современных океанических плит 
доступен для непосредственного наблюдения и 
геохимических исследований. Это стало возмож
ным благодаря успехам глубоководного бурения в 
океанах, которые позволяют оценить вклад оса
дочного вещества в развитие мантийных неодно
родностей с достаточной степенью определеннос
ти. Оценки такого рода крайне интересны в связи 
с тем, что в этом веществе концентрации некоге
рентных редких элементов, обычно используемых 
в качестве трассеров геохимических неоднородно
стей в мантии (TR, R, Rb, Sr, Y, Zr, Hf, ТЪ, U), на 
один-два, а то и на три порядка выше, чем в крис
таллических породах океанской литосферы.

По оценкам разных лет общий поток осадоч
ного вещества в глобальную систему современ
ных зон субдукции варьирует от 1.0 [14] до 2.6-4.0 х 
х 1015 г/год [38] в зависимости от условий, принятых 
при расчетах. Величина порядка 1.4 х 1015 г/год, ко
торая была рассчитана на основе результатов 
глубоководного бурения и с учетом данных о 
предполагаемых скоростях сближения плит в зо
нах конвергенции [31], представляется наиболее 
оптимальной. Эта величина не столь незначи
тельна, как это может показаться на первый 
взгляд, и вполне сравнима по масштабу с извест
ной нам оценкой средней скорости разрастания 
континентов за счет добавки к ней магматичес
ких образований мантийного генезиса [33]. К это
му следует добавить, что в областях океанских 
плит, прилегающих к разным глубоководным же
лобам, осадочный чехол имеет неодинаковую мощ
ность и разный литологический состав (рис. 3). Та-
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Рис. 2. О бобщ енная схема потоков вещ ества, обусловливаю щ их циркуляцию сиалических компонентов (СК) в систе
ме кора-м антия: 1 -  поток С К  из мантии в океаническую  кору в срединно-океанических центрах спрединга (СОЦС); 
2 -  континентальный сток СК в океаны ; 3 -  поток С К  в осадочный чехол и измененные кристаллические породы океа
нической коры ; 4 -  потоки С К  из зон субдукции (пунктирный контур) в островные дуги (ОД) и задуговые центры спре
динга (ЗЦС); 5 -  поток СК в недра
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Рис. 3. Схема расположения скважин глубоководного бурения (А) и гистограмма (Б), иллюстрирующие региональны е 
различия масс и литологического состава осадков близ зон субдукции по периферии Тихого океана 
1 -  глубоководные ж елоба по периф ерии Т ихого океана; 2 -  скважина и ее номер; 3-5 -  суммарные массы терриген- 
ных (J), карбонатны х (4) и кремнистых (5) осадков в скважине, рассчитанные в работе [31]

ким образом, очевидно, что отдельные сегменты 
мировой системы зон субдукции поставляют в 
мантию различные объемы осадочного вещества

неизбежно разного валового состава. Основными 
факторами, контролирующими литологический 
состав океанических осадков, являются расстоя
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ние до областей сноса терригенного материала и 
вулканокластики, а также соотношение скоро
стей осаждения и растворения биогенных компо
нентов седиментации. Пространственные и веко
вые вариации этих факторов общеизвестны, и по
этому весьма вероятно, что региональные потоки 
осадочного вещества, увлекаемого в зоны субдук- 
ции, менялись не только в пространстве, но и со 
временем.

По результатам недавнего обобщения Т. План
ка и Ч. Лангмюра [26], современный глобальный 
поток осадочного вещества в зоны субдукции 
представляет собой смесь, состоящую из 76% тер
ригенного материала, 7% карбоната кальция, 
10% опала и 7% гидроксил содержащих минераль
ных фаз. Как показано в той же работе, для пото
ка характерен спектр нормализованных концент
раций REE, имеющий ярко выраженный “конти
нентальный” характер. Группа щелочных и ряда 
литофильных элементов (К, Rb, Cs, Ti, Nb, Hf, Zr) 
сконцентрирована при этом в терригенной фрак
ции, Sr тесно связан с карбонатными фазами, а 
носителями Ва являются биогенный барит и ком
поненты гидротермального генезиса. Концентра
ции Th и U более сложным образом распределе
ны между кластической фракцией, костными ос
татками рыб, гидрогенными Fe-Mn фазами и 
органическим веществом.

Из этих данных и отмеченных выше простран
ственно-временных вариаций в литологии и объе
мах субдуцируемых осадков с неизбежностью 
следует, что в процессе вековой эволюции зем
ных океанов “геохимический почерк” вещества, 
уносимого с поверхности в мантийные глубины, 
также постоянно менялся во времени и простран
стве. Достоверно оценить масштабы развития зон 
субдукции в палеозойских и более древних океа
нах попросту невозможно, однако в мезозое и 
кайнозое они явно представляли собой геодина- 
мический фактор глобального значения. Так, по 
данным томографии, разрешающая способность 
которой существенно возросла за последние го
ды, общий объем океанических плит, погрузив
шихся таким способом в глубокие недра за 
130 млн. лет, оценивается цифрой порядка 3.45 х 
х Ю10 км3 [39]. Несмотря на всю условность оце
нок такого рода, полученный результат весьма 
внушителен.

В связи с обсуждаемой проблемой интересно 
то, что процесс рециркуляции вещества в системе 
кора-мантия, связанный с развитием зон субдук
ции, мог начаться на весьма ранних этапах земной 
эволюции, возможно, уже с раннего докембрия. 
Это можно предполагать, основываясь на резуль
татах исследований в архейских зеленокаменных 
поясах Канады, Гренландии, Балтийского щита и 
Австралии. За последнее десятилетие в этих поя
сах были установлены коллажи террейнов [28] и

тектонические образования топа аккреционных 
призм [19, 27], а среди пород, слагающих структу
ры этого типа, были выявлены аналоги лав бони- 
нитовой серии [18, 27, 40] и толеитовых базаль
тов, характерных для разных морфоструктур со
временных океанов [24, 28].

Именно эти результаты стали основой для 
применения основных положений новой глобаль
ной тектоники к анализу не только фанерозой- 
ской, но и архейско-протерозойской истории 
Земли [19,20]. Что же касается основной пробле
мы, обсуждаемой в статье, эти данные интересны 
тем, что лишний раз подтверждают предположе
ние о присутствии древнего вещества в составе 
деплетированной мантии и весьма длительной ис
тории развития неоднородностей в этой оболочке 
Земли.

Таким образом, даже самый краткий обзор ис
следований по затронутым проблемам позволяет 
думать, что, начиная с докембрия, субдукция океа
нических литосферных плит и, в первую очередь, 
их осадочного чехла действительно была одним 
из главных факторов развития геохимических не
однородностей в деплетированной мантии. Как 
уже отмечалось, по последним наиболее обстоя
тельным данным [26], для глобального потока 
осадочного вещества в мантию характерны ус
редненные геохимические параметры верхней 
континентальной коры. В таком случае допусти
ма мысль, что они могли оставаться относитель
но стабильными с того момента, когда образовал
ся основной объем континентов. Однако из аргу
ментов, приведенных выше, с неизбежностью 
следует вывод о том, что современные регио
нальные составляющие общего потока очень су
щественно различаются по всем параметрам. За
вися от перемен во взаимном расположении кон
тинентов и вековых изменений в глобальной 
системе других факторов, контролировавших се
диментацию в океанах, они не могли оставаться 
стационарными и в геологическом прошлом. Эти 
обстоятельства, пока не удостоенные должного 
внимания исследователей, особенно интересны, 
на наш взгляд, в двух отношениях. С одной сторо
ны, региональные и даже локальные флуктуации 
потоков субдуцируемого вещества, видимо, сле
дует включать в число факторов, которые опре
деляют чрезвычайное разнообразие геохимичес
ких характеристик вулканизма островных дуг и 
активных континентальных окраин, что резко 
отличает его от проявлений вулканизма в любых 
других геодинамических ситуациях. С другой сто
роны, они открывают новые перспективы для 
объяснения разнообразия геохимических анома
лий в мантии, включая и те, с которыми связан 
вулканизм горячих точек. В данном случае важно 
то, что, меняя положение в пространстве в зави
симости от вековых изменений в кинематике всей 
системы литосферных плит, зоны субдукции поз



воляли сиалическим компонентам проникать в не
дра не в одних и тех же, а в самых разных областях. 
С этой точки зрения значение обсуждаемого гео- 
динамического фактора для развития мантийных 
неоднородностей просто трудно переоценить.

Прочие факторы развития неоднородностей 
в деплетированной мантии

В последнее время, особенно в работах, посвя
щенных изучению мантийных комплексов офио- 
литов, большое внимание уделяется эффектам 
реакций мантийных перидотитов с флюидами 
и/или базальтовыми расплавами, которые обра
зуются на той или иной глубине в мантии и тем 
или иным образом “просачиваются” сквозь окру
жающие породы к земной поверхности ([17] и по
следующий цикл работ). Надо сказать, что идея о 
подобных реакциях “мантийного метасоматоза” 
впервые зародилась при анализе вариаций мо
дального и геохимического состава ультраоснов- 
ных ксенолитов из кимберлитов [1, 21], и мы в 
принципе согласны с тем, что процессы такого 
рода могут быть причиной развития неоднород
ностей в деплетированной мантии.

На наш взгляд, явления мантийного метасома
тоза, несомненно, могут играть ведущую роль в 
происхождении реститовых перидотитов, импрег- 
нированных пироксеном и/или плагиоклазом. 
Кроме того, петрологическая суть предполагае
мых реакций состоит в растворении ортопироксе
на из реститовых перидотитов и одновременном 
осаждении из расплава оливина и клинопироксе- 
на -  главных минеральных фаз дунитов, верлитов 
и пироксенитов. Поэтому многие исследователи 
полагают, что все эти разновидности пород фор
мируются в мантии исключительно в результате 
данных реакций. Мы считаем, что такая точка 
зрения крайне интересна тем, что она предопре
деляет возрастное отличие перидотитовой матри
цы деплетированной мантии от воздействующих 
на нее расплавов. Кроме того, из данных, кото
рые обсуждались выше, следует, что разница в 
возрасте двух субстанций может быть весьма и 
весьма существенной, что важно учитывать при 
анализе происхождения зон кора/мантия в офио- 
литовых разрезах.

При всей привлекательности идеи о происхож
дении пород дунит-верлит-пироксенитовой серии 
за счет реакций перидотит/расплав ее все же нель
зя считать всесторонне обоснованной. Во-первых, 
побудительные причины и сам механизм мигра
ции расплавов в мантийной среде остаются пока 
гипотетичными, не имеющими конкретных и до
статочно строгих обоснований. Во-вторых, нель
зя упускать из виду возможность альтернативно
го генезиса пород этой серии, в первую очередь, 
дунитов, поскольку дунитовые тела, залегающие 
близ границы кора/мантия в офиолитовых разре

зах, могут отвечать базальным кумулятам плуто
нических коровых комплексов, отторгнутым с 
этого уровня и погруженным в мантийное веще
ство в результате тектонических срывов по этой 
границе [3]. Кроме того, они могут формировать
ся в результате кристаллизации оливина из рас
плавов в пределах пограничного термического 
слоя [23]. К тому же дуниты соответствуют тео
ретическому составу предельно деплетирован- 
ных реститов после магматической дифференциа
ции мантийного вещества, если изначальный его 
состав близок гипотетическому пиролиту Д. Гри
на и А. Рингвуда [13], рассчитанному в соответст
вии с пропорцией одна часть базальта + три части 
дунита. И, наконец, области развития реакций пе
ридотит/расплав вряд ли ограничиваются пере
ходной зоной кора/мантия, как это постулируется 
в публикациях по проблеме, поскольку обсуждае
мые породы присутствуют среди ксенолитов, вы
носимых на поверхность базальтоидами и ким
берлитами с более глубоких уровней мантии.

В связи с последним обстоятельством можно 
думать, что реакции, о которых идет речь, веро
ятно, могут развиваться вокруг разноглубинных 
очагов магмообразования в мантии, а, возможно, 
и на путях миграции расплавов из этих очагов к 
поверхности там, где для этого возникают подхо
дящие условия, характер которых предстоит вы
яснить. В частности, предполагается, что такие 
реакции влияли на геохимию пироксенов во всем 
интервале мантийных частей офиолитовых раз
резов Ньюфаундленда [7] и Омана [12] , т.е. до 
глубин порядка 6-12 км, начиная от границы ко
ра/мантия. В то же время они не привели к повсе
местному развитию в этом интервале пород ду
нит-верлит-пироксенитовой серии, происхожде
ние которых, как уже отмечалось, остается 
проблематичным.

В дополнение к рассмотренным факторам 
причиной развития неоднородностей в деплети
рованной мантии могут быть и геодинамические яв
ления, порождаемые закрытием океанических бас
сейнов и континентальной коллизией. Например, 
известны представления, согласно которым фор
мирование мощных корней коллизионных ороге- 
нов и масштабные латеральные смещения лито
сферных блоков при коллизии активно влияют на 
динамику недр, приводя к масштабным латераль
ным перемещениям пластичного вещества ман
тии. Результаты лабораторных экспериментов [35] 
и численного моделирования [34] допускают ве
роятность развития подобных явлений в мантии, 
что открывает новые возможности для объясне
ния известных, но до сих пор загадочных изотоп
ных аномалий в океанической литосфере. Напри
мер, базальты с изотопными отношениями Sr, Nd 
и Pb, типичными для абиссальных толеитов Ин
дийского океана (I-MORB), оказались широко 
распространенными в коре Западно-Филиппин



ской и ряда других котловин западной окраины 
Тихого океана [15]. Базальтовый вулканизм с та
кими изотопными метками в принципе не находит 
места в общепринятых схемах геодинамической 
эволюции структур на западе Тихого океана. По
этому М. Флауэр с коллегами [11] предположили, 
весьма логично, на наш взгляд, что основной 
причиной проявлений вулканизма данного типа 
и соответствующих изотопных аномалий в не
драх была “латеральная экструзия” астеносфер- 
ной мантии, которая возникла при закрытии Те- 
тиса и последующем формировании Альпийского 
складчатого пояса.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
В заключение сформулируем несколько крат

ких, наиболее важных положений, которые под
водят итог нашему обзору данных о структуре и 
составе деплетированной мантии.

(1) Петрографическая неоднородность депле
тированной мантии обусловлена неравномерным 
распределением в ней двух главных разновиднос
тей мантийных тектонит-перидотитов -  лерцо- 
литов и гарцбургитов, отвечающих по составу 
реститам и возникших при магматической диф
ференциации первичной мантии на раннем до- 
кембрийском и последующих этапах земной эво
люции.

(2) Область распространения реститовых лер- 
цолитов и гарцбургитов простирается от границы 
кора/мантия до предельных глубин формирова
ния магм состава MORB. Масштаб петрографиче
ских неоднородностей в деплетированной мантии 
меняется от частого чередования прослоев и не
больших зон разного состава до сравнительно 
крупных доменов, сложенных преимущественно 
лерцолитами или гарцбургитами.

(3) В лерцолит-гарцбургитовой матрице деп
летированной мантии располагаются сравнитель
но небольшие и вторичные по отношению к ней 
тела дунит-верлит-пироксенитовой серии и диф
фузные ореолы импрегнации перидотитов клино- 
пироксеном и/или плагиоклазом. Происхождение 
пород этой серии во многом остается дискуссион
ным. Скорее всего, они полигенны и среди них 
есть предельно истощенные реститы, продукты 
реакций перидотит/расплав и ультраосновные ку- 
муляты плутонических коровых комплексов, по
павшие с этого уровня в верхние горизонты ман
тии при тектонических срывах вдоль границы 
Мохоровичича.

(4) Петрографическая неоднородность депле
тированной мантии сложным образом сочетается 
с геохимической неоднородностью слагающих ее 
пород. Геохимические неоднородности отражают 
как разную степень первоначальной истощеннос
ти реститов, так и повторное обогащение мантий

ных пород литофильными редкими элементами в 
результате взаимодействия с расплавами и/или 
флюидами при их миграции сквозь литосферу.

(5) Среди геодинамических факторов, кото
рые контролировали и продолжают контролиро
вать развитие геохимических неоднородностей в 
деплетированной мантии, ведущая роль принад
лежит субдукции океанических литосферных 
плит, которая в сочетании с наращиванием плит в 
зонах спрединга составляет основу механизма ре
циркуляции сиалических компонентов между 
мантией и земной корой. Дополнительные эф
фекты могут быть связаны с явлениями мантий
ного метасоматоза и магматической дифферен
циации над зонами субдукции и с масштабными 
латеральными перемещениями вещества мантии 
при закрыт™ океанических бассейнов и конти
нентальной коллизии.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
РФФИ (проект № 03-05-64142) и Программы № 5 
фундаментальных исследований ОНЗ РАН “Глу
бинное строение Земли, магматизм, геодинамика 
и взаимодействие геосфер”, проект “Офиолито- 
вые ассоциации как ключ к анализу тектоничес
ких и геодинамических событий у границы разде
ла океанической коры и мантии”.
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Abstract—Overview and critical consideration of the available data characterizing the structure and composi
tion of the depleted mantle lead to several important conclusions. Lherzolite and harzburgite are the main rock 
types in mantle parts of ophiolitic sections, among abyssal peridotites, and in mantle nodules entrained by ba
saltic lavas and kimberlites. These rocks are major constituents of the depleted mantle that extends from the 
crust/mantle boundary down to the maximum depth of MORB-type magma sources. The lithologic heteroge
neity of the depleted mantle is evident from the extremely irregular distribution of these rocks in ophiolitic sec
tions, where their mode of occurrence varies from fine intercalation to large monotonous domains, as well as 
from the combination of geochemical diversity of lherzolites, harzburgites, and less abundant mantle rocks. The 
intramantle magmatic fractionation, subduction of oceanic lithospheric plates, and reactions of percolating 
melts and fluids with restitic peridotites are the main geodynamic factors that control compositional heteroge
neity of the depleted mantle. The heterogeneous structure of the depleted mantle arose in the Early Precambrian 
and has evolved during the subsequent history of the Earth.
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Баянхонгорская зона каледонид входит в Южно-хангайскую группу террейнов Центральной Мон
голии. Эта группа включает (с юга на север): 1 -  дорифейский Байдрагский блок с рифейским слан
цевым чехлом (бурдгольская серия), 2 -  зону островодужного магматизма с кембрийским базальт- 
андезит-дацитовым вулканизмом, 3 -  Баянхонгорскую зону позднерифейских-кембрийских пород, 
в составе которой различаются Дельб-Хаирханская (терригенно-карбонатная), собственно Баян
хонгорская (офиолитовая) и Халют-Булакская (терригенно-карбонатная с подчиненными вулкани
тами) подзоны, 4 -  Дзагскую зону существенно кембрийских терригенно-сланцевых толщ, отвеча
ющую южной краевой части Хангайского террейна с рифейской корой.
Среди магматических образований Баянхонгорской офиолитовой зоны преобладают породы, ти
пичные для океанических лавовых плато или океанических островов. Среди осадочных пород зоны 
отсутствуют осадки с изотопными характеристиками древней континентальной коры, что свиде
тельствует об их формировании в океаническом бассейне на большом расстоянии от палеоконти
нентов. Состав осадочных пород Дзагской зоны Хангайского террейна соответствует среднему со
ставу земной коры. Условия для образования таких пород преобладали на достаточно далеко выне
сенных в океан участках шельфа, в строении которых, по-видимому, участвовали фрагменты 
позднерифейских островных дуг, оказавших омолаживающее влияние на модельный Nd изотопный 
возраст осадков TNd (ДМ -  2st) -  1.6 млрд. лет). Осадочные породы платформенного чехла Байдраг- 
ского блока (бурдгольский комплекс) формировались при резко выраженном преобладании мест
ных источников сноса. Областью их аккумуляции служил шельф, сформированный на древнем кон
тинентальном основании вблизи области размыва.
Совмещение этих разнородных фрагментов позднерифейской-кембрийской литосферной оболочки 
Земли в единый композитный террейн связывается со столкновением фрагментов суперконтинента 
Родиния и его рифейского шельфа с крупным океаническим лавовым плато или группой океаничес
ких островов типа Гавайских. Это столкновение, сопровождавшееся субдукционными и обдукцион- 
ными процессами, произошло на рубеже около 500 млн. лет назад в ходе общей аккреции, завершив
шейся образованием раннекаледонского супертеррейна Центрально-азиатского складчатого пояса.

ВВЕДЕНИЕ
В последние десятилетия в разных районах 

раннекаледонского складчатого пояса Централь
ной Азии были выполнены детальные геологиче
ские, геохронологические и петрологические ис
следования офиолитов [5, 9, 14, 15, 34, 35, 42^15 
идр.]. В результате были получены принципи
ально новые данные о возрасте и строении офио- 
литовых комплексов, о геодинамических обста
новках их формирования, о характере корообра
зующих процессов, приводящих к смене коры 
океанического и островодужного типов конти
нентальной [10-12, 31]. Однако полученная ин
формация еще фрагментарна, и ряд важных рай

онов каледонского складчатого пояса остается 
слабо изученным. В частности, это справедливо 
по отношению к Баянхонгорской офиолитовой 
зоне, являющейся одной из наиболее крупных в 
строении каледонид. Эта зона представлена узкой 
(<20 км) полосой выходов пород офиолитового 
комплекса, которая протягивается в северо-за
падном направлении вдоль южного борта совре
менного Хангайского нагорья на расстоянии бо
лее 300 км [25,38,49]. Она фиксирует собой круп
ную сутуру между Байдрагским кратонным 
блоком и Хангайским (или Орхонским по [50]) 
позднедокембрийским террейном. В последние 
годы в пределах зоны были выполнены геохроно



логические исследования магматических и мета
морфических пород и существенно уточнены осо
бенности ее строения и развития [33-35]. Целью 
настоящей статьи является реконструкция геоди- 
намического развития региона на основе геологи
ческой и изотопно-геохимической характеристи
ки типичных магматических и осадочных пород 
Баянхонгорской зоны и ее ближайшего окруже
ния, как весьма вероятных главных компонентов 
раннекаледонской континентальной коры регио
на, а также источников широко развитых здесь 
разновозрастных гранитоидов. Подобный подход 
позволяет детализировать специфику корообра
зующих процессов и их геодинамику, дополняя 
тем самым тектонику.

Краткая геологическая характеристика
Баянхонгорской зоны и ее обрамления

Баянхонгорская зона (рис. 1) расположена в 
центральной части Монголии к югу от Хангайско- 
го нагорья и сложена офиолитовым комплексом 
венд-раннекембрийского возраста [20, 25, 38]. Со
гласно представлениям [50] эта зона входит в со
став Южно-Хангайской группы террейнов, кото
рая включает, кроме Баянхонгорской зоны, с юга -  
Байдрагский кратонный (позднеархейский-ри- 
фейский) блок и с севера -  рифейский Орхонский 
террейн и в целом отнесена к ранним каледони- 
дам. В схеме тектонического районирования Цен
трально-Азиатского складчатого пояса (ЦАСП), 
выполненного нами на основе оценки Nd модель
ного возраста коры [10, 32] Байдрагский блок 
представляет фрагмент докембрийского Тувино- 
Монгольского микроконтинента, Баянхонгорская 
зона отнесена к ранним каледонидам, а северное 
ее обрамление выделено как Хангайский террейн 
с рифейской корой, который, таким образом, со
поставляется с Орхонским террейном [50]. Воз
раст Хангайского террейна был установлен на 
основе данных о рифейских модельных Nd изо
топных возрастах источников разновозрастных 
гранитоидов, широко проявившихся в его преде
лах [10, 32]. В последние годы в пределах Баян
хонгорской зоны и ее ближайшего обрамления 
были выполнены исследования [34,35], позволив
шие дать несколько иную интерпретацию этой 
этой части Южно-Хангайской группы террейнов. 
Здесь были выделены следующие структурные 
зоны (с юго-запада на северо-восток): Байдраг- 
ская, Бурдгольская, Баянхонгорская и Дзагская 
(рис. 2), при этом Байдрагская и Баянхонгорская 
зоны имеют иные границы и иной объем слагаю
щих их пород по отношению к одноименным зо
нам схемы [50]. Помимо этого, была выделена до
полнительная вулканическая зона, отвечающая 
фрагменту островной дуги, который в виде узко
го тектонического клина зажат между Бурдголь- 
ской и Баянхонгорской зонами.

Ниже приведена краткая характеристика Юж
но-Хангайской группы террейнов, учитывающая 
как новейшие, так и ранее проведенные исследо
вания [3,4, 7, 17, 24, 33-35, 37,43,50]. В строении 
региона мы будем различать Байдрагский докем- 
брийский блок, зону островодужного магматиз
ма, Баянхогорскую офиолитовую зону, Дзагскую 
зону Хангайского террейна.

Байдрагский блок, выделяемый также как 
фрагмент докембрийского Тувино-Монгольского 
микроконтинента [11, 13, 15, 32], окружен ранне
каледонскими структурами ЦАСП. В его строе
нии выделяются раннедокембрийские кристалли
ческие комплексы и рифейский чехол [13,15, 19]. 
Породы кристаллического основания детально 
изучены и неоднократно описаны Ф.П. Митрофа
новым и И.К. Козаковым [13, 19].

Осадочный чехол Байдрагского террейна 
представлен породами бурдгольской серии, кото
рые с несогласием и конгломератами в базальном 
слое залегают на гнейсах кристаллического осно
вания. Область распространения пород чехла ог
раничена северо-восточными пограничными уча
стками Байдрагского террейна и была выделена 
[34, 35] в качестве самостоятельной Бурдголь
ской зоны. Возраст чехла оценен по строматоли
там и калий-аргоновым датировкам (840 млн. лет, 
по [50]) и соответствует позднему рифею. Ни
жняя часть разреза чехла, сложенная преимуще
ственно песчаниками и органогенными известня
ками, образовалась в прибрежных морских усло
виях в режиме трансгрессии, а средняя и верхняя 
(существенно черносланцевая, глинисто-карбо
натная, и карбонатная) -  в условиях открытого 
моря. Разрез осадочных пород насыщен много
численными пластовыми телами базитов. Поро
ды бурдгольской серии были неоднократно мета- 
морфизованы, но в целом степень метаморфизма 
пород возрастает от зеленосланцевой до амфибо
литовой в северном направлении к тектоничес
кой границе блока. Более ранний метаморфизм 
датируется возрастом метаморфогенной слюды 
из филлитов (699 ± 35 млн. лет) [49]. Более позд
ние проявления метаморфизма зафиксированы 
на уровне ~ 530 млн. лет [34]. Участки, погранич
ные с зоной островодужного магматизма и Баян
хонгорской зоной, превращены в тектонический 
меланж.

Зона островодужного магматизма тяготеет к 
тектоническому контакту между породами Баян
хонгорской и бурдгольской серии Байдрагского 
блока (см. рис. 2). Она не выдержана по простира
нию и выклинивается в северо-западном направ
лении к долине р. Байдараг-гол. В соответствии с 
нашими данными в строении этой зоны участву
ют потоки базальтов, базальтовых андезитов и в 
меньшей степени андезитов и дацитов, а также аг
ломераты, гиалокластиты и редко туфы этих по-



Рис. 1. Схема геологического строения центрального сегмента Баянхонгорской зоны по [50]
На врезке -  положение рис. 1 (квадрат), Баянхонгорской (БХ) и Озерной (0 3 ) зон ранних каледонид в пределах терри
тории Монголии
7 , 2 -  Байдрагский блок: 7 -  Байдрагский (AR2) и Бумбугерский (PRj) метаморфические комплексы, 2 -  рифейский 
чехол (бурдгольская серия); 3 -  Баянхонгорский (офиолитовый) террейн (V -C j ): 4, 5 -  Орхонский террейн: 4 -  Джи-

реминнурская группа (R-Ej ), 5 -  Дзагская группа (С2 -Oi); 6  -  отложения Хангайского прогиба, 7 -  отложения мезо
зойско-кайнозойского чехла, 8-11 -  гранитоиды: 8 -  позднекембрийские, 9 -  среднеордовикские, 10 -  позднепалеозой
ские, 77 -  раннемезозойские; 72 -  разломы, надвиги, границы тектонических покровов 
Точки с номерами -  места отбора проб, номера соответствуют таблице 
Точка ТТ-21 находится за пределами рисунка.

род. Лавы переслаиваются с горизонтами яшм и 
серых или красных вулканомиктовых песчани
ков. В верхней части толщи развиты гиалоклас- 
титы, конгломераты и песчаники, сложенные 
вулканокластическим материалом. Вся эта ассо

циация пород характерна для комплексов остров
ных дуг, и поэтому зона ее распространения выде
ляется нами как островодужная зона. Вулканиче
ская толща пробита многочисленными дайками 
риолитов, риодацитов и мелкозернистых плагио-
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Рис. 2 . Г е о л о г и ч е с к а я  к а р т а  и  р а з р е з  Б а й д а г с к о г о  с е ч е н и я  Б а я н х о н г о р с к о й  з о н ы  п о  [3 4 ]
1-6 -  структурные зоны: 1 -  Дзагская, 2-4 -  подзоны Баянхонгорской зоны: 2 -  Халют-Булакская, 3 -  Баянхонгорская 
(серпентинитовый меланж), 4 -  Дельб-Хаирханская; 5 -  Бурдгольская, 6  -  островодужных вулканитов; 7 -  каменно
угольная моласса; 8-10 -  породы офиолитового комплекса: 8 -  габбро, 9 -  комплекс параллельных даек, 10 -  поду
шечные базальты; 11 -  карбонатные породы, 12 -  линзы терригенных пород

гранитов. Возраст плагиогранитов, оцененный на 
основе датирования циркона, составляет 474 млн. 
лет [34], соответственно, вулканическая толща 
имеет более древний возраст.

Баянхонгорская зона (рис. 2) в варианте К. Бу
хана с соавторами [35] по сравнению с одноимен
ной структурой [50] имеет иной объем и границы. 
В ее строении выделяется три параллельных под

зоны: Дельб-Хаирханская, офиолитового мелан
жа и Халют-Булакская.

Дельб-Хаирханская подзона имеет в бассейне 
р. Байдарию ширину до 10 км. Ее строение опре
деляет комплекс отложений, в нижней части ко
торого преобладают мощные пачки карбонатных 
пород, которые образуют протяженные гряды с 
шириной выходов до 1-1.5 км, а в верхней разви



ты углистые и известковистые сланцы и песчани
ки. По-видимому, в структуре подзоны весь этот 
комплекс отложений тектонически сдвоен, в свя
з и  с чем здесь отмечаются близкие по строению 
мегаритмы, разделенные зонами разломов с вы
ходами серпентинитов. Пограничные участки 
подзоны превращены в меланж. Вблизи границы 
с зоной вулканических пород среди фрагментов 
меланжа по данным [35] отмечаются базальты, 
дациты, конгломераты и песчаники, типичные 
для островодужного комплекса.

Подзона офиолитового меланжа полностью 
соответствует Банхонгорской зоне в схеме [50]. 
Обобщенный разрез офиолитов этой зоны вклю
чает метаперидотиты серпентинитового мелан
жа, кумулятивный комплекс, “верхнее” габбро, 
дайковый комплекс и шаровые лавы базальтов
[7.17.24.38.43] . Венд-раннекембрийский возраст 
офиолитов оценен на основании Sm-Nd изохроны 
по амфиболовому габбро (569 ±21 млн. лет, по
[9.43] ) и по остаткам игл губок в межшаровых 
промежутках пиллоу-лав [24].

Халют-Булакская подзона ограничивает с се
вера выходы офиолитового меланжа и имеет ши
рину до 8 км. В строении подзоны участвуют, 
главным образом, филлитовые сланцы и карбо
натные породы, образующие пачки большой 
мощности. Возраст пород по палеонтологичес
ким данным датируется вендом -  ранним кембри
ем [35, 50]. Эти образования расчленены северо- 
западными разломами, которые местами сопро
вождаются линзами серпентинитового меланжа. 
По данным [35] в строении толщи участвуют так
же туфы, редкие тела кислых лав и пористых ба
зальтов. По мнению этих авторов, состав пород и 
строение этой подзоны иные, чем у Дельб-Хаир- 
ханской зоны, и поэтому они отвечают разным 
обстановкам формирования.

Хангайский террейн является крупным жест
ким блоком (микроконтинентом) в строении Цен
трально-Азиатского складчатого пояса. Он обле
кается зонами венд-кембрийских офиолитов с 
юга (Баянхонгорская зона), запада (Озерная зо
на) и севера (Джидинская зона). Центральная 
часть террейна перекрыта среднепалеозойскими 
терригенными толщами Хангайского прогиба, а 
по периферии широко проявлены гранитоиды 
Хангайского батолита, одного из крупнейших в 
мире (>100000 км2). Рифейский возраст Хангай
ского террейна устанавливается, прежде всего, на 
основе оценок модельного Nd изотопного возрас
та (1.2-1.6 млрд, лет) источников гранитов Хан
гайского батолита [10, 32]. Вдоль южного края 
террейна по границе с Баянхонгорской зоной рас
пространены метаморфические толщи позднего 
рифея -  кембрия, выходы которых выделяются 
[34, 50] в отдельную Дзагскую зону. В соответст
вии с данными [50] в строении зоны участвуют

две группы пород -  жирминнурская и дзагская. 
Более ранняя жирминнурская группа объединяет 
(снизу вверх):

1) Метаофиолитовый комплекс, представлен
ный серпентинитами, гнейсовидными габброида- 
ми с диабазовыми дайками. Породы комплекса 
залегают в основании последовательности толщ, 
в том числе содержащих позднерифейскую орга
нику, что позволяет рассматривать их не моложе, 
чем позднерифейские.

2) Комплекс метаморфических пород, вклю
чающий переслаивающиеся метабазальты с ред
кими кварцитами и кристаллическими сланцами.

3) Зеленосланцевый комплекс, представлен
ный кварц-серицитовыми сланцами по песчано
глинистым осадкам. В составе комплекса участ
вуют также горизонты и линзы известняков и 
доломитов, которые содержат позднерифейские 
строматолиты [50].

4) Вулканогенно-карбонатно-сланцевый ком
плекс, залегающий на породах зеленосланцевого 
комплекса и датируемый по палеонтологическим 
данным вендом -  ранним кембрием [50]. Нижняя 
часть его представлена вулканогенно-карбонат
ной толщей, а верхняя -  сланцевой.

Дзагскую группу пород (дзагинская серия в ра
ботах советских геологов) представляет флишоид- 
ная толща среднего кембрия, возможно, раннего 
ордовика, которая согласно залегает на толщах 
вулканогенно-карбонатного сланцевого комплек
са жирминнурской группы [50]. В ее строении 
преобладают сильнодеформированные пелито- 
вые и псаммитовые сланцы. К-Аг изучение слю
ды из этих пелитов дало возраст метаморфизма
453.9 ± 9.1 и 447.4 ± 9.0 млн. лет [34,35], по-видимо- 
му, связанного с раннекаледонской коллизией [34].

Гранитоидный магматизм. В пределах Южно- 
Хангайской группы террейнов широко развиты 
разнообразные гранитоиды, объединяемые в не
сколько возрастных групп. Протерозойские гра
нитоиды Байдрагского блока охарактеризованы 
И.К. Козаковым [13, 15]. Здесь рифейские грани
тоиды (биотитовые адамелиты, иногда двуслюдя
ные двуполевошпатовые гнейсовидные граниты) 
выделены на основании РЬ-РЬ (метод термоион
ной эмиссии) возрастов цирконов (от 1000 ± 46 до 
1222 ± 78 млн. лет), а также на основе Rb-Sr изо
хронной геохронологии (647 ± 1 0  млн. лет) [41]. 
Раннепалеозойские гранитоиды байдрагского и 
телминского комплексов также развиты в Байд- 
рагском блоке [13,15]. Они варьируют по возрасту 
в интервале 408 ± 20 до 469 ± 9 млн. лет и по соста
ву от диоритов и плагиогранитов до лейкогранитов. 
Раннепалеозойские гранитоиды тохтогеншильско- 
го комплекса развиты по северной окраине Байд
рагского блока и в пределах Баянхонгорской зоны 
[7,50]. Они представлены биотитовыми гранитами 
иногда с гранатом и амфибол-биотитовыми мон-



цодиоритами. Позднепалеозойские гранитоиды 
также широко представлены в регионе и, глав
ным образом, отвечают южным сателлитам ог
ромного Хангайского батолита. Эти гранитоиды 
пересекают офиолитовые толщи Баянхонгор- 
ской зоны, а также упомянутые выше флишевые 
толщи дзагской (дзагинской) серии Хангайского 
террейна. Возраст Хангайского батолита, опре
деленный редкими Rb-Sr и U-Pb (по циркону) да
тировками, варьирует в интервале между 250 и 
270 млн. лет [27, 40].

Геохронология магматических пород
Возраст офиолитов Баянхонгорской зоны на 

основании Sm-Nd изохроны оценивается в 569 ± 
±21 млн. лет [9], что соответствует второй поло
вине венда. Возраст пиллоу лав, метаморфизо- 
ванных в условиях фации зеленых сланцев, уста
новлен по метаморфогенному амфиболу Аг-Аг 
методом и составляет 484.5 ±5.9 млн. лет [37]. Эта 
датировка, по-видимому, соответствует возрасту 
метаморфизма, что хорошо согласуется с анало
гичными оценками метаморфизма в других офи- 
олитовых зонах каледонид [31]. Для гранитоидов, 
прорывающих офиолиты и терригенные толщи в 
обрамлении офиолитовой зоны, в последнее вре
мя получен ряд новых надежных датировок. Так, 
биотитовые и двуслюдяные граниты Байдрагско- 
го батолита (крупный линейный плутон, вытяну
тый вдоль северо-восточной границы Байдраг- 
ского блока и прорывающий бурдгольскую се
рию и развитые в ее строении силлы базитов) по 
данным Rb-Sr геохронологии имеют возраст 
647 ± 10 млн. лет [41]. Для лейкогранитов массива 
Цахир-ула, также прорывающих бурдгольскую 
серию в северо-западной части Байдрагского 
блока, К. Бухан с соавторами [35] РЬ-РЬ методом 
по единичным зернам циркона получили датиров
ку 539 ± 5 млн. лет. Практически такой же РЬ-РЬ 
возраст по циркону (539 ± 1 и 545 ± 2 млн. лет) 
был получен этими же авторами для гранита, вне
дрившегося вдоль контакта между Дельб-Хаир- 
ханской и офиолитовой подзонами Баянхонгор
ской зоны. Как уже отмечалось, РЬ-РЬ возраст 
плагиориолитов из зоны островодужного магма
тизма составляет 474 ± 8 млн. лет. Достаточно хо
рошо изучен возраст более поздних гранитоидов 
в регионе. В первую очередь, это касается грани
тоидов Хангайского батолита. Ранее нами были 
получены U-Pb методом по циркону оценки воз
раста кристаллизации гранитоидов батолита, 
равные 252 ± 3 и 253 ± 2 млн. лет [27].

Совсем недавно Б.М. Джан с соавторами [40] 
опубликовал новые данные по возрасту гранито
идов, которые имеются также в нашей коллекции 
образцов (таблица). Так, двуслюдяные и биотито
вые граниты Цаганнурского плутона, прорываю
щие бурдгольскую серию (обр. ТТ-7, ТТ-8 на рис. 1),

имеют U-Pb возраст по циркону (SHRIMP), рав
ный 514 ± 10 млн. лет, а граниты Нарин-Тэлского 
плутона (обр. ТТ-21), секущие породы Дзагской 
серии и офиолитовой зоны, 229 ± 6 млн. лет. Воз
раст монцодиоритов массива Далтын-Ам, внед
ренного в породы офиолитовой зоны, (обр. ТТ-15, 
ТТ-16) по данным Rb-Sr геохронологии принимает
ся равным 248 ± 37 млн. лет [40, 48]. По биотиту 
гигантопорфировидных амфибол-биотитовых ада
меллитов массива Угальз (обр. ТТ-6), тяготеюще
го к границе Байдрагского блока и Баянхонгор
ской зоны, установлен К-Ar возраст 469 ± 9 млн. 
лет [48]. Таким образом, гранитоиды, прорываю
щие породы Баянхонгорского офиолитового 
комплекса и структур его обрамления, варьируют 
по возрасту от 545 до 229 млн. лет, при этом гра
нитоиды Хангайского батолита образовались 
250-270 млн. лет назад [27].

При последующей изотопно-геохимической 
характеристике образцов мы для удобства при
мем для пород платформенного чехла Байдраг
ского блока и связанных с ним силлов возраст 
700 млн. лет, который отвечает К-Ar возрасту ме- 
таморфогенной слюды из сланцев бурдгольской 
серии (699 ± 35 млн. лет по [49]) и, в частности, не 
противоречит тому, что эти породы прорывают
ся гранитами Байдрагского батолита с возрастом 
-650 млн. лет [41]. Возраст филлитов Баянхон
горской зоны будем считать равным возрасту 
офиолитов, т.е. 570 млн. лет.

Изотопно-геохимическая характеристика 
изученных пород

При расшифровке глубинных механизмов гео- 
динамических процессов важную информацию 
несут данные о вещественном, прежде всего, изо
топном и геохимическом составе пород. В магма
тических породах они отражают особенности со
става глубинных источников этих пород, а также 
условия, в которых формировались исходные 
расплавы. В осадочных породах эти данные пред
ставляют характеристику источников сноса, по
ставлявших материал в бассейны седиментации и, 
таким образом, позволяют оценить, в обрамле
нии каких областей размыва и на каком удалении 
от них происходило образование осадков.

Для изотопно-геохимических исследований по
род региона нами были отобраны представитель
ные пробы магматических пород офиолитов Ба
янхонгорской зоны, осадочных пород чехла Бай- 
драгской зоны и диабазовых силлов из него, 
осадочных пород из Халют-Булакской подзоны и 
Дзагской зоны, а также гранитоидов раннего и 
позднего палеозоя из разных структурных зон ре
гиона. Краткая петрографическая характеристи
ка этих пород, а также характеристика их геоло
гического положения приведена в таблице, места 
опробования указаны на рис. 1.



Геологическое положение, состав, возраст и изотопные характеристики изученных проб

№ Порода и ее состав Геологическое положение 
и координаты отбора проб

Возраст
(млн.
лет)

eNd(T)
Модельный 

Nd изотопный 
возраст

Тж(Е>М-2st)***
Платформенный чехол Байдрагского блока (бурдгольская серия)

ГГ-1 Кварцит низы разреза R3> -5.3 1845
ГГ-2 Филлит по черному сланцу средняя часть разреза >700* -16.1 2738
ГГ-3
ТТ-4

Диабазы (пироксен-плагиоклазовые 
альбитизированные,хлоритизированные 
и амфиболитизированные базальты)

Дайки и силлы, инъецирую
щие бурдгольскую серию

-700** -0.5
5.9

1451
916

Гранитоиды зоны развития бурдгольской серии Байдрагского блока
ГГ-6 Гигантопорфировидный амфибол- 

биотитовый адамелит
Массив Угальз 
(46°26.64 -99°51.38')

469* -2.1 1369

ТТ-7 Среднезернистые двуслюдяные 
лейкограниты

Массив Цаган-нур, 
(46°21.81 -99°44.36')

514* -7.2 1843

Подзоны офиолитового меланжа Баянхонгорской зоны
ГГ-9
ТТ-10

Мелкозернистые трондьемиты Из комплекса расслоенного 
габбро

570* 9.8
9.6

ТТ-11 Хлоритизированный и амфиболитизиро- 
ванный плагиопорфировый диабаз

Дайка, секущая расслоенное 

габбро

9.0

ТТ-12 Среднезернистое трахитоидное 
лейкократовое габбро

Комплекс расслоенного 
габбро

10.3

ТТ-13 Хлоритизированный и амфиболитизиро- 
ванный плагиопорфировый диабаз

Дайковый комплекс 
офиолитов

11.5

ТТ-14 Закаленный афировый базальт Комплекс шаровых лав 9.1
Халют-Булакская подзона Баянхонгорской зоны

ТТ-15 Амфибол-биотитовый кварцевый 
монцодиорит

Массив Д алтын-Ам 
(46°29.04,-100°01.38/)

248* -1.4 1153

ТТ-17 Серые рассланцованные филлиты Сланцево-карбонатная V -€1 -4 1636
ТТ-18 Темно-серые рассланцованные филлиты толща -570** -3.2 1567

Зона развития пород дзагского комплекса Хангайского террейна
ТТ-19 Серые филлиты Карбонатно-сланцевая 

флишоидная толща
V-€,
-570**

-4.2 1650

ТТ-21 Граниты Нарин-Тэлский плутон 
(45°57.3 Г-101 °25.74')

226 -3.6 1317

Примечание. * -  установленный возраст, данные [9, 34, 40]; ** -  принимаемый возраст; *** -  модельный возраст источника 
осадков и гранитов.

Офиолиты. Детальный анализ состава магма
тических пород офиолитов Баянхонгорской зоны 
приведен в публикациях П.К. Кепежинскаса и др. 
[9, 43] и В.В. Коптевой [17]. Наши исследования 
были сконцентрированы на получении и анализе 
изотопно-геохимической информации, которая 
не была в достаточной мере представлена в цити
рованных работах. Изученные нами породы 
включают все главные разновидности офиолито- 
вого комплекса: из расслоенной серии (трондье- 
миты и анортозиты, залегающие в габбро и пере
секаемые дайками афировых базальтов), из лай
кового комплекса и из шаровых лав. В целом, в

соответствии со спайдерграммами (рис. 3) эти по
роды можно разделить на три следующие груп
пы: 1) афировые базальты дайкового комплекса 
(ТТ-11) и шаровые лавы (ТТ-14), характеризую
щиеся высоким содержанием Ti, несовместимых 
высокозарядных элементов (Nb, Та, Zr, Hf, Th, U), 
элементов группы железа и низким содержанием 
Cs, К и Rb, 2) плагиопорфировые базиты дайко
вого (ТТ-12) и верхнее габбро (ТТ-13), отличаю
щиеся низким содержанием Ti, других высокоза
рядных катионов и редкоземельных элементов 
(РЗЭ), но имеющие наиболее высокие содержа
ния К, Cs и Rb, 3) трондьемиты и анортозиты
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Рис. 3. Спектры распределения несовместимых элементов, нормированные по составу примитивной мантии для пород 
офиолитового комплекса (a-в) и базитовых пластовых тел бурдгольской серии (г)
а -  высокотитанистые базальты (ТТ-11, ТТ-14), б -  низкотитанистые базальты и габбро (ТТ-12, ТТ-13), в -  трондье- 
миты даек из расслоенной серии (ТТ-9, ТТ-10), г -  базиты даек и силлов бурдгольской серии (ТТ-3, ТТ-4) 
Пунктирными линиями выделены составы базальтов типов OIB, E-MORB, N-MORB по [47]



(ТТ-9 и ТТ-10), бедные Ti, но резко обогащенные 
высокозарядными катионами, РЗЭ и наиболее 
обедненные элементами группы К и группы Fe.

Магматические породы офиолитового ком
плекса Баянхонгорской зоны метаморфизованы 
в условиях фации зеленых сланцев низких и уме
ренных давлений [9], в которых подвижными яв
ляются элементы группы калия, тогда как высо
козарядные, в том числе Ti и Р, а также РЗЭ со
храняются без нарушения их содержания. Это 
подтверждается тем, что, например, между содер
жанием Ti и Р в этих породах отмечается хорошая 
положительная корреляция, свидетельствующая 
о сохранности магматических концентраций этих 
элементов. В то же время, распределение К, Rb и 
Cs в породах -  хаотическое с огромными вариаци
ями при отсутствии корреляции с Ti. Как было от
мечено, скорее всего, это обусловлено вторич
ным перераспределением указанных элементов в 
процессе метаморфизма.

Базальты группы 1 (ТТ-11, ТТ-14, рис. 3, а) 
практически идентичны составам высокотитани
стых базальтов из офиолитов Озерной зоны [31], 
которые по составу близки к породам океаничес
ких лавовых плато [36]. Отличия между соответ
ствующими породами обеих зон выражены более 
низким содержанием в базальтах Баянхонгор
ской зоны Sr, Pb и незначительной отрицательной 
Ей аномалией, что может быть объяснено фрак
ционированием плагиоклаза.

Породы группы 2 (обр. ТТ-12, ТТ-13) на спай- 
дерграммах (рис. 3, б) характеризуются распреде
лением элементов, близким к их распределению в 
составе базальтов типа E-MORB, хотя и отлича
ются от последнего более низким содержанием 
несовместимых элементов (рис. 3,6). Низкие кон
центрации элементов (даже более низкие, чем в 
N-MORB), по-видимому, свидетельствуют о высо
кой степени истощения (деплетированности) в от
ношении несовместимых элементов источника 
этих пород, причем деплетированного задолго до 
вовлечения его в плавление, что привело к ано
мальному изотопному составу Nd (£Nd(570) = 
= +10.3 ± 11.5) пород, отмеченному также в рабо
тах [9,43].

Составы пород группы 3 (ТТ-9, ТТ-10) отвеча
ют высокодифференцированным расплавам, о 
чем свидетельствуют минимумы содержания Ей, 
Sr и Ti, а также низкие содержания MgO и F eO ^ . 
Породы этой группы характеризуются относи
тельно высоким содержанием Nb и Та и относи
тельно пониженным содержанием легких РЗЭ. 
В этом отношении они больше похожи на породы 
второй группы ((La/Ta)N = 0.07-0.2 и 0.3-0.4 соот
ветственно), чем на породы первой группы 
((La/Ta)N = 1.7), но, возможно, представляют про
дукты дифференциации расплавов, возникших

при смешении магм, исходных для пород первой и 
второй групп.

Sm-Nd изотопные данные для магматических 
пород офиолитов приведены в табл. По Nd изо
топному составу базиты разделяются на те же 
группы, которые были выделены на основе гео
химических данных. Так, высокотитанистые бази
ты первой геохимической группы (пробы ТТ-11 и 
ТТ-14) характеризуются величинами £Nd(570) = 
= +9.0-+9.1. Умереннотитанистые базиты второй 
группы (пробы ТТ-12 и ТТ-13) имеют более высо
кие величины £Nd(570) = ±10.3...+11.5. Все эти изо
топные составы типичны для деплетированной 
мантии. Наиболее высокая величина £Nd(570) = 11.5 
близка к оцененной для габброидов Баянхонгор- 
ских офиолитов (11.9 ±0.12) [9]. Более кислые по
роды офиолитов (трондьемиты ТТ-9 и ТТ-10) ха
рактеризуются промежуточными величинами 
eNd(570) = +9.6...+9.8.

Осадочные породы позднего рифея и кембрия 
и ассоциирующие с ними пластовые дайки бази- 
тов. Среди осадочных пород бурдгольской серии 
Байдрагского блока нами изучены кварциты 
(ТТ-1), залегающие на архейско-протерозойском 
фундаменте в основании рифейских толщ чехла, 
а также филлиты, отвечающие более верхней ча
сти разреза (ТТ-2). Здесь же были изучены силлы 
основных пород (ТТ-3, ТТ-5), прорывающие оса
дочный чехол Байдрагского блока. Кроме того, 
были изучены филлиты, участвующие в строении 
подзоны Халют-Булак (ТТ-17, ТТ-18) и зоны 
Дзаг (ТТ-19). Осадочные породы разных зон ва
рьируют по содержанию Si02 от 59% до 69% и по 
содержанию СаО от 8.6% до 0.1%. Соотношение 
К20  и Na20  в них варьирует. Все эти особенности 
характерны для пелитов с переменным количест
вом карбонатов (кальцита и доломита). Спайдер- 
граммы осадочных пород представлены на рис. 4. 
Для них характерны минимумы содержания Nb, 
Та, Zr, Hf, Y и элементов группы железа (Со, Ni). 
Эти геохимические особенности типичны и для 
среднего состава континентальной коры, что хо
рошо видно на графике (рис. 4, а), на котором со
ставы филлитов практически идентичны составу 
континентальной коры Китая [39]. Отметим, что 
кварциты по сравнению с филлитами резко обед
нены большинством элементов-примесей, но об
щая форма графика распределения редких эле
ментов в них такая же, как у филлитов.

Изотопный состав Nd осадочных пород доста
точно однороден для образцов ТТ-17, ТТ-18, 
ТТ-19, представляющих Халют-Булакскую под
зону и Дзагинскую зоны. Для них вариации 
£Nd(570) ограничены интервалом -3.2 и -4.2, a Nd 
модельные возраста (TNd(DM-2st) находятся в уз
ком интервале 1.6-1.7 млрд. лет. Близкий состав 
(£Nd(570) = -3.4 и -3.7) имеют метапелиты (филли
ты) дзагинской серии, изученные Б. Джаном [40].



Рис. 4. Спектры распределения несовместимых элементов, нормированные по составу примитивной мантии для оса
дочных пород (а) и гранитов (б) Южно-Хангайской группы террейнов
ТТ-1 и ТР-2 -  кварцит и филлит из бурдгольской серии соответственно, ТТ-17 и ТТ-18 -  филлиты из подзоны Халют- 
Булак, ТТ-19 -  серые филлиты из дзагской серии; ТТ-6 и ТТ-7 -  адамеллиты и лейкограниты; ТТ-15 -  гранодиориты 
массива Далтын-Ам; КК -  континентальная кора Китая по [39]; ПОП -  поле составов осадочных пород

В отличие от них осадки платформенного чехла 
Байдрагского блока (обр. ТТ-1, ТТ-2) характери
зуются существенно иными изотопными характе
ристиками (eNd(700) до -16), что соответствует дву
стадийному Nd модельному возрасту TNd(DM-2st) = 
= 2.7 млрд, лет, указывающему на преобладание 
раннедокембрийских пород в их источнике сноса.

Спайдерграммы двух образцов базитов (ТТ-3, 
ТТ-4) из пластовых тел в филлитах бурдгольской 
серии Байдрагского блока представлены на рис. 3, г. 
Характер распределения редких элементов в этих 
породах, в целом, близок к их распределению в 
высокотитанистых базитах 1 группы из офиоли- 
тов (рис. 3, а). В то же время они имеют относи-



теЛЬно пониженные содержания Zr и Hf, и в мень
шей степени Nb и Та. В целом, по своим геохи
мическим показателям эти базиты занимают 
промежуточную позицию между составами 
E-MORB и OIB.

Изотопный состав неодима в рассматривае
мых образцах базитов пластовых тел в рифей- 
ских филлитах, рассчитанный на принятый воз
раст их формирования (700 млн. лет) резко неод
нороден. Для образца ТГ-3 eNdd(700) = -0.5, а для 
образца ТТ-4 £Ndd(700) = +5.9. Это свидетельству
ет о гетерогенности источников расплавов этих 
базитов, начиная от несколько менее деплетиро- 
ванной мантии (ТТ-4), по сравнению с источни
ком офиолитов, до обогащенной мантии (ТТ-3).

Гранитоиды и другие постофиолитовые плу
тонические породы. Изученные нами граниты, 
как уже было отмечено, сильно варьируют по со
ставу, возрасту и геологическому положению (см. 
таблицу). Распределение элементов-примесей в 
этих породах в гранитоидах ТТ-7, ТТ- 6  из Бурд- 
гольской зоны и ТТ-15 из Халют-Булакской под
зоны (см. рис. 1) представлено на спайдерграмме 
(рис. 4, б) и является достаточно типичным для 
гранитоидов разных регионов. Оно также близко 
к распределению этих элементов в среднем соста
ве континентальной коры (см. рис. 4, б). Если 
сравнить спайдерграммы гранитоидов и рассмот
ренных выше рифейских филлитов, то окажется, 
что те и другие по общему уровню содержаний 
элементов-примесей и характерным минимумам 
(Nb и Na, Zr и Hf) и максимумам (Pb, Ва, La) очень 
близки между собой. Состав гранита ТТ-7 прак
тически полностью идентичен составу изученных 
нами филлитов. Составы других гранитов отли
чаются от состава осадков, прежде всего глубо
ким дефицитом Zr и Hf, что может быть связано 
либо с тем, что при образовании расплавов за 
счет осадков в рестите мог оставаться циркон, ли
бо за счет фракционирования циркона из распла
ва при дифференциации последнего.

Гранитоиды, в том числе изученные К. Буха
ном с соавторами [35] и Б.-М. Джаном с соавтора
ми [40], в целом характеризуются отрицательны
ми значения £Nd(T). По Nd изотопному составу 
они распадаются на три группы: дву слюдяные 
граниты массива Цаган-Нур (обр. ТТ-7, см. таб
лицу, рис. 1), прорывающие бурдгольскую серию 
Байдрагского блока, характеризуются самыми 
низкими величинами £Nd(T) = -7.2 и раннепроте
розойскими значениями TNd(DM-2st) = 1.84 млрд, 
лет. Лейкограниты, гранодиориты и адамеллиты 
массивов Цахир-Уул (данные [34]) и Угальз (обр. 
ТТ-6 , см. таблицу, рис. 1), тяготеющие к зоне кон
такта между бурдгольской серией Байдрагского 
блока и породами Баянхонгорской офиолитовой 
зоны (см. рис. 1), обладают промежуточными ве
личинами £Nd(T) = -2.1.. .-3.9 и среднерифейскими

Nd модельными возрастами (TNd(DM-2st) = 1.37-
1.6 млрд. лет). Наконец, самые молодые гранито
иды массива Далтын-Ам (обр. ТТ-15, см. таблицу, 
рис. 1), расположенные в пределах подзоны Ха- 
лют-Булак Баянхонгорской зоны обладают наи
более высокими среди гранитоидов региона вели
чинами £Nd(T) = -1.4 и наиболее молодыми Nd мо
дельными возрастами (TNd(DM-2st) = 1.15 млрд, 
лет). Необходимо отметить, что изотопные со
ставы гранитоидов первой группы (обр. ТТ-7) 
близки к изотопному составу вмещающих их по
род бурдгольской серии, а изотопные составы 
второй (обр. ТТ-6 ) и третьей (обр. ТТ-15) близки 
к изотопным составам филлитов Халют-Булакс- 
кой подзоны и Дзагской зоны. Выше отмечалось 
также геохимическое сходство гранитоидов и 
осадков, все это позволяет рассматривать осадоч
ные породы Южно-Хангайской группы террей- 
нов в качестве преобладающего источника гра- 
нитоидных магм этой группы. Этот вывод, одна
ко, не применим к составу плагиогранитов 
островодужной зоны, которые по данным [34] 
выделяются положительной величиной £Nd(470) = 
= +3.8 (TNd(DM-2st) = 738 млн. лет). Последние, 
очевидно, формировались в обстановке остров
ной дуги, источником магматизма которой слу
жила деплетированная мантия с характерными 
для нее положительными величинами £NdT. Пре
имущественным источником расплавов гранитои
дов массива Цаган-Нур, вероятно, являлись ранне- 
докембрийские породы Дзабханского микрокон
тинента при возможном участии каледонского 
ювенильного материала. Вклад последнего, воз
можно, в виде осадочного компонента, был наи
более значителен в исходные расплавы гранитои
дов массива Далтын-Ам, секущего зеленосланце
вый комплекс подзоны Халют-Булак.

ОБСУЖДЕНИЕ
На основе полученных данных обсудим источ

ники магм, условия формирования офиолитов и 
позднерифейских филлитов, а также роль этих 
пород в составе континентальной коры региона, 
и, в частности, их участие в образовании разно
возрастных гранитоидов региона.

Источники и геодинамическая обстановка 
формирования магматических пород офиолитов.
При анализе изотопно-геохимических особеннос
тей магматических пород офиолитов Баянхон
горской зоны мы разделили их составы на три 
группы. Первая группа (дайковые афировые диа
базы и шаровые лавы, ТТ-11, ТТ-14) отличается 
повышенным содержанием высокозарядных не
совместимых элементов (Nb, Та, Zr, Hf, Th), лег
ких РЗЭ и Ti и наиболее низкими величинами 
£Nd(570) (+9.03...+9.1), вторая группа (“верхнего” 
габбро и дайковые плагиопорфировые долери- 
ты, ТТ-12, ТТ-13) -  низким содержанием (ниже



Рис. 4. Спектры распределения несовместимых элементов, нормированные по составу примитивной мантии для оса
дочных пород (а) и гранитов (б) Южно-Хангайской группы террейнов
ТТ-1 и ТР-2 -  кварцит и филлит из бурдгольской серии соответственно, ТТ-17 и ТТ-18 -  филлиты из подзоны Халют- 
Булак, ТТ-19 -  серые филлиты из дзагской серии; ТТ-6 и ТТ-7 -  адамеллиты и лейкограниты; ТТ-15 -  гранодиориты 
массива Далтын-Ам; КК -  континентальная кора Китая по [39]; ПОП -  поле составов осадочных пород

В отличие от них осадки платформенного чехла 
Байдрагского блока (обр. ТТ-1, ТГ-2) характери
зуются существенно иными изотопными характе
ристиками (eNd(700) до -16), что соответствует дву
стадийному Nd модельному возрасту TNd(DM-2st) = 
= 2.7 млрд, лет, указывающему на преобладание 
раннедокембрийских пород в их источнике сноса.

Спайдерграммы двух образцов базитов (ТТ-3, 
ТТ-4) из пластовых тел в филлитах бурдгольской 
серии Байдрагского блока представлены на рис. 3, г. 
Характер распределения редких элементов в этих 
породах, в целом, близок к их распределению в 
высокотитанистых базитах 1 группы из офиоли- 
тов (рис. 3, а). В то же время они имеют относи-



но пониженные содержания Zr и Hf, и в мень- 
Т ей степени Nb и Та. В целом, по своим геохи
мическим показателям эти базиты занимают 
Мпомежуточную позицию между составами 
eS iorb и OIB.

Изотопный состав неодима в рассматривае
мых образцах базитов пластовых тел в рифей- 
ских филлитах, рассчитанный на принятый воз
раст их формирования (700 млн. лет) резко неод
нороден. Для образца ТТ-3 £Ndd(700) = -0.5, а для 
образца ТТ-4 £Ndd(700) = +5.9. Это свидетельству
ет о гетерогенности источников расплавов этих 
базитов, начиная от несколько менее деплетиро- 
ванной мантии (ТТ-4), по сравнению с источни
ком офиолитов, до обогащенной мантии (ТТ-3).

Гранитоиды и другие постофиолитовые плу
тонические породы. Изученные нами граниты, 
как уже было отмечено, сильно варьируют по со
ставу, возрасту и геологическому положению (см. 
таблицу). Распределение элементов-примесей в 
этих породах в гранитоидах ТТ-7, ТТ- 6  из Бурд- 
гольской зоны и ТТ-15 из Халют-Булакской под
зоны (см. рис. 1) представлено на спайдерграмме 
(рис. 4, б) и является достаточно типичным для 
гранитоидов разных регионов. Оно также близко 
к распределению этих элементов в среднем соста
ве континентальной коры (см. рис. 4, б). Если 
сравнить спайдерграммы гранитоидов и рассмот
ренных выше рифейских филлитов, то окажется, 
что те и другие по общему уровню содержаний 
элементов-примесей и характерным минимумам 
(Nb и Na, Zr и Hf) и максимумам (Pb, Ва, La) очень 
близки между собой. Состав гранита ТТ-7 прак
тически полностью идентичен составу изученных 
нами филлитов. Составы других гранитов отли
чаются от состава осадков, прежде всего глубо
ким дефицитом Zr и Hf, что может быть связано 
либо с тем, что при образовании расплавов за 
счет осадков в рестите мог оставаться циркон, ли
бо за счет фракционирования циркона из распла
ва при дифференциации последнего.

Гранитоиды, в том числе изученные К. Буха
ном с соавторами [35] и Б.-М. Джаном с соавтора
ми [40], в целом характеризуются отрицательны
ми значения £Nd(T). По Nd изотопному составу 
они распадаются на три группы: двуслюдяные 
граниты массива Цаган-Нур (обр. ТТ-7, см. таб
лицу, рис. 1), прорывающие бурдгольскую серию 
Байдрагского блока, характеризуются самыми 
низкими величинами £Nd(T) = -7.2 и раннепроте
розойскими значениями TNd(DM-2st) = 1.84 млрд, 
лет. Лейкограниты, гранодиориты и адамеллиты 
массивов Цахир-Уул (данные [34]) и Угальз (обр. 
ТТ-6 , см. таблицу, рис. 1), тяготеющие к зоне кон
такта между бурдгольской серией Байдрагского 
блока и породами Баянхонгорской офиолитовой 
зоны (см. рис. 1), обладают промежуточными ве
личинами £Nd(T) =-2.1.. .-3.9 и среднерифейскими

Nd модельными возрастами (TNd(DM-2st) = 1.37-
1.6 млрд. лет). Наконец, самые молодые гранито
иды массива Далтын-Ам (обр. ТТ-15, см. таблицу, 
рис. 1), расположенные в пределах подзоны Ха- 
лют-Булак Баянхонгорской зоны обладают наи
более высокими среди гранитоидов региона вели
чинами £Nd(T) = -1.4 и наиболее молодыми Nd мо
дельными возрастами (TNd(DM-2st) = 1.15 млрд, 
лет). Необходимо отметить, что изотопные со
ставы гранитоидов первой группы (обр. ТТ-7) 
близки к изотопному составу вмещающих их по
род бурдгольской серии, а изотопные составы 
второй (обр. ТТ-6 ) и третьей (обр. ТТ-15) близки 
к изотопным составам филлитов Халют-Булакс- 
кой подзоны и Дзагской зоны. Выше отмечалось 
также геохимическое сходство гранитоидов и 
осадков, все это позволяет рассматривать осадоч
ные породы Южно-Хангайской группы террей- 
нов в качестве преобладающего источника гра- 
нитоидных магм этой группы. Этот вывод, одна
ко, не применим к составу плагиогранитов 
островодужной зоны, которые по данным [34] 
выделяются положительной величиной £Nd(470) = 
= +3.8 (TNd(DM-2st) = 738 млн. лет). Последние, 
очевидно, формировались в обстановке остров
ной дуги, источником магматизма которой слу
жила деплетированная мантия с характерными 
для нее положительными величинами £NdT. Пре
имущественным источником расплавов гранитои
дов массива Цаган-Нур, вероятно, являлись ранне- 
докембрийские породы Дзабханского микрокон
тинента при возможном участии каледонского 
ювенильного материала. Вклад последнего, воз
можно, в виде осадочного компонента, был наи
более значителен в исходные расплавы гранитои
дов массива Далтын-Ам, секущего зеленосланце
вый комплекс подзоны Халют-Булак.

ОБСУЖДЕНИЕ
На основе полученных данных обсудим источ

ники магм, условия формирования офиолитов и 
позднерифейских филлитов, а также роль этих 
пород в составе континентальной коры региона, 
и, в частности, их участие в образовании разно
возрастных гранитоидов региона.

Источники и геодинамическая обстановка 
формирования магматических пород офиолитов.
При анализе изотопно-геохимических особеннос
тей магматических пород офиолитов Баянхон
горской зоны мы разделили их составы на три 
группы. Первая группа (дайковые афировые диа
базы и шаровые лавы, ТТ-11, ТТ-14) отличается 
повышенным содержанием высокозарядных не
совместимых элементов (Nb, Та, Zr, Hf, Th), лег
ких РЗЭ и Ti и наиболее низкими величинами 
£Nd(570) (+9.03...+9.1), вторая группа (“верхнего” 
габбро и дайковые плагиопорфировые долери- 
ты, ТТ-12, ТТ-13) -  низким содержанием (ниже



Th/Ta

Рве. 5 . П о л о ж е н и е  с о с т а в а  п о р о д  о ф и о л и т о в о г о  к о м п л е к с а  и б а з и т о в ы х  п л а с т о в ы х  т е л  б у р д г о л ь с к о й  с е р и и  н а  д и а 
г р а м м е  T h /T a -L a /Y b , к л а с с и ф и ц и р у ю щ е й  п о р о д ы  п о  т и п у  и х  и с т о ч н и к о в  п о  [3 6 ]
1 - 3  -  породы офиолитового комплекса: 1 -  высокотитанистые базальты (Т Т -1 1, Т Т -1 4 ), 2 -  низкотитанистые базаль
ты и габбро (Т Т -12, Т Т -13), 3  -  трондьемиты даек из расслоенной серии (Т Т -9 , Т Т -1 0 ), 4 -  базиты даек и силлов бурд
гольской серии (Т Т -3, Т Т -4), 5 -  высокотитанистые базальты Озерной зоны (наши неопубликованные данные), 6 -  со
ставы модельных источников: DM -  деплетированной мантии, РМ -  примитивной мантии, HIMU -  мантии, обогащен
ной U , EM-I -  мантии, обогащенной N d , ЕМ-Н -  мантии, обогащенной радиогенным Sr, UC -  верхней коры. 
Сплошными линиями выделены поля составов базальтов: MORB -  срединно-океанических хребтов, OIB -  океаниче
ских островов, LIP -  крупных изверженных провинций; пунктирными линиями -  ряда океанических островов и внут- 
риокеанических лавовых плато

N-MORB) практически всех (исключая Rb, Ва и Sr) 
несовместимых элементов и наиболее высокими 
величинами eNd(570) +10.3...+11.5), третья группа 
(трондьемиты и анортозиты, ТТ-9, ТТ-10) -  наи
более высоким содержанием высокозарядных не
совместимых элементов, РЗЭ, наиболее низкими 
концентрациями Ti, элементов группы Fe, Ва, Li и 
промежуточными значениями величины eNd(570) 
(+9.6-+9.8) (см. рис. 3). В соответствии с приве
денными данными, а также учитывая отмечен
ный выше вторичный характер распределения в 
породах элементов группы калия, можно сделать 
вывод, что первая группа магматических пород 
офиолитов была сформирована из обогащенного 
мантийного источника, варьирующего по составу 
между Е-MORB и OIB [47], что типично для соста
ва мантийных плюмов. Этот вывод хорошо согла
суется с графиком (рис. 5) в координатах парных 
отношений элементов с разными геохимически
ми свойствами. На этом графике составы пород 
первой группы попадают в поле базальтов океа
нических островов (ОШ), в частности, базальтов 
Исландии и Гавайских островов. Деплетирован- 
ный, хотя и в наименьшей степени по сравнению 
с породами группы 2 , изотопный состав магмати
ческих пород группы 1 и их редкоэлементный со
став с относительно повышенными содержания
ми высокозарядных несовместимых элементов,

объясняется либо переработкой деплетированно- 
го мантийного источника непосредственно перед 
его плавлением флюидами, обогащенными несо
вместимыми элементами, либо смешением депле- 
тированного верхнемантийного и обогащенного 
плюмового источников. Такие источники форми
руются либо под океаническими островами, либо 
под океаническими лавовыми плато типа Он- 
тонг-Ява, но под воздействием плюмов на депле- 
тированную мантию [36].

Породы второй группы, скорее всего, имели 
источником деплетированную мантию. От ман
тии, являющейся источником базальтов типа 
MORB, эта мантия отличалась более высокой 
степенью деплетирования, в связи с чем содержа
ние большинства несовместимых элементов в по
родах этой группы ниже даже, чем в N-MORB. 
Тем не менее, общий рисунок распределения эле
ментов на спайдерграммах согласуется с таковым 
для Е-MORB (см. рис. 3). Вовлечение столь высо
ко деплетированного мантийного источника в 
процессы плавления, скорее всего, было связано 
с воздействием на него высокотемпературной 
мантии плюма, определившего также обогаще
ние этого источника высокозарядными элемента
ми. Высоко деплетированный характер этого ис
точника хорошо прослеживается также на гра
фике (см. рис. 5), где отвечающий ему состав



одного из базальтов оказался в большей степени 
пеплетированным легкими РЗЭ (La/Yb ~0.5), чем 
типовой состав деплетированной мантии (DM на 
рис. 5, La/Yb -  1). В то же время, по величине Th/Ta 
отношения породы второй группы попадают в 
поле составов пород океанических лавовых пла
то, указывая тем самым на участие плюмовых ис
точников в их образовании.

Составы пород третьей группы (трондьемиты 
и анортозиты), как уже говорилось, напоминают 
составы пород второй группы, но на уровне более 
высоких концентраций, за исключением Ti, Sr, 
Eu, Pb, Ba и Rb (см. рис. 3), удаляемых при фрак
ционировании полевых шпатов и рудных матери
алов. Скорее всего, это объясняется остаточным 
характером магм этих пород после весьма глубо
кой кристаллизационной дифференциации магм 
второй группы. На графике (см. рис. 5) они зани
мают позицию в пределах поля составов базаль
тов океанических хребтов (MORB) в той его час
ти, которая тяготеет к составам пород океаниче
ских лавовых плато. Не исключено, однако, что 
определенное участие в их формировании могли 
принять обогащенные источники пород первой 
группы, которые могли повлиять на изменение 
изотопного Nd состава пород до промежуточных 
значений между составами первой и второй груп
пы (см. таблицу). Подчеркнем очень высокие со- 
держайия Zr, Hf и особенно Nb и Та в породах треть
ей группы. По этим показателям трондьемиты и 
анортозиты близки к щелочным гранитоидам и си
енитам, связанным с эволюцией гавайитовых магм.

Таким образом, в формировании офиолитов 
Баянхонгорской зоны принимали участие обога
щенные плюмовые источники и сильно деплети- 
рованная верхняя мантия. По своему составу вы
сокотитанистые базальты близки к базальтам 
океанических островов типа Гавайских и Ислан
дии (см. рис. 5). Породы двух других групп офио
литов по геохимическим параметрам имеют об
щие характеристики с породами океанических 
лавовых плато. Мы полагаем, что вариант, уста
навливающий связь магматических пород офио
литов Баянхонгорской зоны с формированием 
океанического лавового плато, объясняет ряд 
особенностей широкого сохранения каледонских 
офиолитов в структуре Центрально-Азиатского 
складчатого пояса и, в частности, причину текто
нического наползания офиолитов Баянхонгор
ской зоны на позднерифейские толщи. Имеется в 
виду то, что кора океанических плато или остро
вов в силу большой мощности и большей плаву
чести не может субдуцироваться так, как обыч
ная океаническая кора [36]. Если это верно, то 
Баянхонгорские офиолиты можно рассматривать 
как пример обдуцирования океанических плато- 
базальтов и островов на рифейские толщи в ходе 
общей субдукции океанической литосферы. Сле
ды субдукции фиксируются в той же Баянхонгор

ской зоне островодужными комплексами зоны 
вулканических пород. Современным аналогом 
такого явления может служить упоминавшееся 
уже плато Онтонг-Ява, которое сохранилось в 
коллизионной структуре после субдукции обыч
ной океанической коры [36].

Здесь уместно напомнить, что аналогичные 
комплексы пород распространены в соседней с 
Баянхонгорской -  Озерной зоне. В ее пределах 
формирование офиолитов также произошло око
ло 570 млн. лет [16,45]. Около 545 млн. лет назад 
возникли островодужные системы с широким 
участием андезитов [11,12,30,31], развитие кото
рых, по-видимому, продолжалось примерно до 
—510 млн. лет, когда произошла их коллизия с об
рамляющими террейнами докембрийской коры. 
Отмечая хорошую согласованность между основ
ными этапами развития обеих зон, подчеркнем, 
что в строении офиолитовых комплексов Озер
ной зоны также широко распространены породы 
с повышенными содержаниями ТЮ2, Zr, Nb, и 
других несовместимых элементов, близкие к ба
зальтам океанических островов или лавовых пла
то. Подобная согласованность развития и состава 
офиолитовых комплексов отмечается и в других 
участках каледонской складчатой области -  в 
Агардак-Эрзинской, Джидинской, Кулиндинской 
и других зонах [1, 6 , 21, 30, 45]. Общая площадь, 
на которой в Центральной Азии распространены 
магматические породы, родственные породам 
океанических островов и лавовых плато, превос
ходит 1 2 0 0 0 0 0  км , что несомненно, указывает на 
еще более значительные размеры той части палео
океана, которая, по крайней мере с венда, форми
ровалась при участии мантийных плюмов.

Позднерифейские-кембрийские филлиты и 
пластовые базиты в них. При анализе условий 
формирования филлитов обратим внимание на 
следующие их особенности: 1) по своему химиче
скому составу, в том числе по распределению эле
ментов-примесей, филлиты всех изученных нами 
зон: Бурдгольской, Халют-Булакской и Дзаг- 
ской, близки к среднему составу континенталь
ной коры и, в частности, к среднему составу по
стархейских и фанерозойских кратонных сланцев 
[40]; 2) между ними и гранитоидами Южно-Хан- 
гайской группы террейнов отмечаются несомнен
ные черты родства.

Сходство состава филлитов со средним соста
вом коры было проиллюстрировано выше (см. 
рис. 4), но особенно наглядно оно прослеживается 
на графике парных отношений элементов (рис. 6 ), 
на котором точки состава филлитов группируют
ся вблизи состава континентальной коры и при 
этом имеют резко иные характеристики по срав
нению с магматическими породами офиолитово- 
го комплекса. Эта особенность состава филлитов 
свидетельствует об участии в их формировании
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Рис. 6. Положение состава осадочных пород и гранитоидов Южно-Хангайской группы террейнов на диаграмме ThДа-  
La/Yb по [36]
1 -  поле составов пород офиолитового комплекса и рифейских базитовых пластовых тел; 2 -  филлит (ТТ-2) бурдголь- 
ской серии; 3 -  филлиты Халют-Булакской и Дзагской зон, 4 -  граниты (ТТ-5, ТТ-7, ТТ-15); 5 -  области состава мо
дельных источников. Остальные обозначения см. рис. 5

разнообразных по возрасту и составу геологичес
ких образований, сочетание которых как источ
ников сноса терригенного материала возможно 
только в условиях крупных сложно построенных 
континентов. Анализируя возможные процессы 
образования таких филлитов, невольно возника
ет представление, что идеальной областью сноса 
для них мог бы стать суперконтинент, представ
ляющий всю полноту составов континентальной 
коры планеты. Поздний рифей -  это время суще
ствования суперконтинента Родиния. Весьма воз
можно, что площадная эрозия этого суперконти
нента и дальнейшее осаждение эродированного 
материала в виде пелитов и привели к образова
нию филлитов, столь близких по составу к сред
ним составам кратонных сланцев. Проблема -  в 
уточнении возраста этих пород. Выше уже упо
миналось, что по палеонтологическим данным 
возраст филлитов бурдгольской серии -  поздне- 
рифейский. С этим согласуется результат К-Аг 
определения возраста этих пород (840 млн. лет 
по [50]), а также возраста их метаморфизма 
(699 млн. лет [48]). Заметим, однако, что К-Аг да
тировки мусковитов из подобных пород Баянхон- 
горской и Дзагской зон показали более молодые 
возраста около 450-500 млн. лет [40]. Эти дати
ровки, скорее всего, отражают возраст последне
го термального события -  коллизии в каледони- 
дах и связанного с ней метаморфизма [30, 34], и 
тогда нет противоречий между К-Ar датировани
ем и палеонтологическими оценками возраста. 
Весьма вероятно, что возраст образования прото
лита филлитов (пелитов) -  поздний рифей, а время 
позднего этапа зеленосланцевого метаморфизма -  
около 450-500 млн. лет, примерно совпадающий с

временем складчатости раннекаледонских струк
тур Центрально-Азиатского складчатого пояса.

Что касается Nd модельных возрастов филли
тов, то на их величины влияет расположение ис
точников сноса, как это показано на рис. 7. Так, 
филлиты платформенного чехла (бурдгольской 
серии) Байдрагского блока (ТТ-1, ТТ-2), располо
женные вблизи области размыва раннедокемб- 
рийского фундамента Байдарикского блока, об
ладают познеархейским Nd модельным возрас
том около 2.7 млрд. лет. В отличие от них 
модельные возраста филлитов Халют-Булакской 
подзоны (ТТ-17, ТТ-18) и Дзагской зоны (ТТ-19, а 
также данные, приведенные [40]) составляют 1.5-
1.7 млрд, лет (см. таблицу). Такой модельный воз
раст осадков определялся их составом, сформиро
ванным в удалении от областей размыва древней 
континентальной коры. Благодаря этому в обла
сти их аккумуляции накапливались осадки, отве
чающие усредненному возрасту пород самых раз
ных областей размыва. Здесь уместно напомнить, 
что в последнее время в пределах Центрально- 
Азиатского складчатого пояса активно выделя
ются байкальские структуры, формирование ко
торых происходило в интервале 1000-700 млн. 
лет и которые отделяли внутренние участки па
леоокеана по крайней мере от территории Сибир
ского кратона [2, 11, 22, 30, 32, 38, 42, 44]. Если 
брать эти образования в качестве компонента, 
отвечающего наиболее молодому источнику сно
са, то, с учетом примерно равного вклада разных 
по природе источников осадков, состав наиболее 
древнего компонента должны были бы представ
лять породы с возрастом около 2500-3000 млн. 
лет и более. Но этот возраст отвечает среднему 
составу дорифейской континентальной коры, оп-
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Рис. 7. Схема, иллюстрирующая образование осадочных бассейнов, в которых Nd изотопный состав пород формиру
ется за счет смешения осадков с разными изотопными характеристиками

ределявшей строение суперконтинента Родиния. 
Вполне возможно, что именно эти факторы, а 
именно, усредненные продукты размыва супер
континента и продукты разрушения позднери- 
фейских островных дуг и островов повлияли на 
изотопный состав осадков Баянхонгорской и 
Дзагской зон. Как мы полагаем [11,32], осадкона- 
копление происходило в пределах обширного 
шельфа Родинии, в обстановке, напоминающей 
современную юго-восточную окраину Азиатско
го континента и представлявшей систему череду
ющихся отмерших островных дуг, островов и за- 
дуговых бассейнов. С этим взглядом согласуется 
обычное участие позднерифейских островодуж- 
ных комплексов в строении фрагментов этого 
шельфа, например, в Тувино-Монгольском (дун- 
жургурская серия) [18] и Хангайском (жирминнур- 
ский комплекс [50]) террейнах, которые в совре
менной структуре каледонид Центральной Азии 
представляют блоки рифейской коры, разделен
ные офиолитовыми зонами собственно каледонид.

Пластовые и дайковые тела основных пород 
(ТТ-3, ТТ-4) в филлитах бурдгольской сер™ Бай- 
драгского блока близки по составу к базитам 
офиолитов, но отличаются от последних, как это 
видно на графике (см. рис. 5), наличием в их ис
точнике более обогащенного мантийного компо
нента. Состав базита ТТ-3 близок к составу клас
сических обогащенных мантийных компонентов 
HIMU, EMI и ЕМИ, а состав базита ТТ-4 занимает 
промежуточное положение между составами ба
зальтов океанических плато Онтонг-Ява и Керге
лен и базальтов Гавайских островов. Еще больше 
отличий, по крайней мере, для образца ТТ-3 от 
офиолитовых базитов в изотопном составе нео
дима. Это означает, что для базита ТТ-3 мы име
ем источник в виде обогащенной мантии, изоли
рованной от остальной мантии не менее чем в те
чение 1500 млн. лет (время, которое требуется 
для изменения изотопного состава обогащенной 
мантии от значений, отвечающих деплетирован- 
ной мантии, до зафиксированного составом диа
база на момент его образования). Изотопный со

став диабаза ТТ-4 также значимо отличается от 
состава офиолитовых базитов (+9-+11.5). Поэто
му, мы полагаем, что офиолиты Баянхонгорской 
зоны и пластовые тела в будгольской толще Бай- 
драгского блока формировались в разных обста
новках и в разное время. Возраст образования 
пластовых интрузий, несомненно, позднерифей- 
ский и определяется интервалом <840 млн. лет 
(возраст пелитов) >700 млн. лет (возраст мета- 
морфогенной слюды из черных сланцев, по-види- 
мому, соответствующий возрасту метаморфизма, 
наложенного на диабазы даек). Еще один вывод 
из представленного материала -  о внутриплитном 
характере пластовых тел базитов, связанных с 
обогащенными мантийными источниками, ти
пичными для плюмов. Тогда в виде общего выво
да по базитовому магматизму региона следует 
сделать заключение, по крайней мере, о двукрат
ном проявлении плюмового магматизма, условно 
в позднем рифее и 570 млн. лет назад. Возможно, 
проявление позднерифейского плюмового маг
матизма было связано с процессом распада Роди
нии. Второй этап проявлялся в процессе развития 
Центрально-Азиатского палеоокеана, с одной 
стороны продолжая распад Родинии, а с другой, 
формируя океанические острова и лавовые пла
то, которые затем были вовлечены в каледон
скую коллизию.

Источники и геодинамическое положение раз
новозрастных гранитоидов. В соответствии с воз
растом и геодинамическими условиями формирова
ния в пределах Южно-Хангайской коллизионной 
зоны можно выделить три группы гранитоидов: 1 -  
участвующие в строении офиолитовых комплек
сов, 2  -  до- и синколлизионные, возникшие в ин
тервале времени 545^170 млн. лет, т.е. в том ин
тервале времени, когда породы Баянхонгорской 
зоны были подвержены аккреции, складчатости 
и метаморфизму и 3 -  постколлизионные, возник
шие после прекращения коллизии.

Первую группу представляют трондьемиты и 
анортозиты офиолитов (ТТ-9, ТТ-10). По изотоп
ным и геохимическим данным эти породы близки 
к основным породам (см. таблицу рис. 3 и 5). Как
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Рис. 8. И зотопные составы пород Ю жно-Хангайской группы террейнов и О зерной зоны на диаграмме eNd -  Т  (время) 
1 -  базиты  оф нолитовы х комплексов; 2-6 -  породы Ю жно-Х ангайской группы террейнов: 2 -  филлиты Халю т-Булак- 
ской и Дзагской зон, 3 -  базиты  пластовых тел в бурдгольской серии, 4 -  ф иллиты  Бурдгольской зоны, 5 -  граниты 
Баянхонгорской зоны и ее ближ айш его обрамления, использованы  данные [35,40], 6 -  гранитоиды северного обрам
ления Баянхонгорской зоны (Хангайский батолит) по [10,40]; 7-10 -  породы Озерной зоны по [31]: 7 -  базальты  офи- 
олитового комплекса, 8 -  островодужны е андезиты, 9 -  алевроли ты  и аргиллиты  из офиолитового и островодужного 
комплексов, 10- гранитоиды
Ж ирными линиями показаны  тренды  вариации изотопного состава гранитоидов.

уже говорилось, высокие содержания высокоза
рядных несовместимых элементов, комбиниро
ванные коэффициенты распределения которых 
между минералами и магмами весьма низки, од
нозначно свидетельствуют об остаточном харак
тере их магм.

Гранитоиды второй и третьей группы в основ
ном относятся к нормальному известково-щелоч
ному ряду, иногда к плюмазитовым составам. По 
нашей классификации, на основе которой состав
лена карта геологических формаций Монголии 
[8 ], они соответствуют гранодиорит-гранитному 
геохимическому типу или типу стандартных гра
нитов. Гранитоиды второй группы (ТТ-6 , ТТ-7) 
по изотопному и редкоэлементному составу близ
ки к филлитам Баянхонгорской зоны и резко от
личаются от магматических пород офиолитов, 
что хорошо видно на рис. 6 . Если учесть, что в на
стоящее время очень популярна гипотеза о фор
мировании континентальной коры за счет остро- 
водужных магматических процессов и, что такая 
кора была источником нормальных гранитоидов, 
необходимо проанализировать эту гипотезу на 
примере Баянхонгорской зоны. Для этого рас
смотрим закономерности вариаций изотопных 
составов пород Баянхонгорской зоны и ее бли
жайшего обрамления, в которую мы здесь вклю
чили Озерную зону, на диаграмме eNd-Т  (время) 
(рис. 8 ). На этом графике выделены поля эволю
ции изотопного состава: 1) осадочных пород 
Озерной зоны, сформированных, главным обра
зом, за счет размыва островных дуг и океаничес
ких островов, 2 ) филлитов Баянхонгорской зоны,

возникших, как мы полагаем, в условиях шельфа 
на большом расстоянии от континента и 3) осад
ков бурдгольской серии Байдрагского блока, в 
составе которых преобладающее участие прини
мали продукты размыва раннедокембрийских по
род. Как следует из графика, изотопные составы 
магматических пород офиолитовых и острово- 
дужных комплексов Озерной и Баянхонгорской 
зон в основном совпадают с составом пелитов 
Озерной зоны, подчеркивая тем самым образова
ние последних вне зоны влияния континенталь
ных источников сноса, по-видимому, в централь
ных участках океанического бассейна.

Составы гранитоидов, возникших в пределах 
этих офиолитовых зон, разделились в соответствии 
с составом осадочных пород этих зон (см. рис. 6 ). 
Кислые породы Озерной зоны, а также плагио- 
граниты [34] из зоны островодужного магматиз
ма Баянхонгорского района (точка pg на рис. 6 ) 
близки к изотопному составу пелитов -  продук
тов размыва офиолитовых и островодужных 
комплексов. Доколлизионные и постколлизион
ные кислые магматические породы Южно-Хан
гайской группы террейнов, не связанные с разви
тием офиолитового и островодужного магматиз
ма, имеют изотопный состав, который резко 
отличается от состава офиолитов и, в то же вре
мя, близок к составу осадочных пород района. 
Как уже подчеркивалось, они практически иден
тичны осадочным породам по характеру распре
деления элементов-примесей (см. спайдерграммы 
рис. 4). Близки они и по соотношению несовмес
тимых элементов-примесей, поэтому на графике



(см. рис. 6 ) составы гранитов находятся в поле со
ставов осадков или вблизи него и резко обособле
ны от поля составов магматических пород офио- 
литовой ассоциации. Из всего сказанного следует, 
что осадочные породы, вероятно, при подчинен
ном участии офиолитов, оказываются наиболее 
подходящими на роль источника рассматривае
мых гранитоидов.

Таким образом, мы приходим к выводу о том, 
что в источниках доколлизионных (островодуж- 
ных) и синколлизионных гранитоидов в каледо- 
нидах ЦАСП определяющую роль сыграли осад
ки, участвующие в строении офиолитовых и ост- 
роводужных комплексов. В целом, находит свое 
подтверждение идея о том, что в источниках грани
тоидов в рифейской изотопной провинции ЦАСП, 
которой, в частности, отвечает Хангайский (или 
Орхонский в схеме [50]) террейн, преобладали до- 
кембрийские (позднерифейские) осадки [10]. В ран
некаледонских структурах (типа Озерной зоны 
Монголии) главную роль в источниках гранитои
дов играл ювенильный компонент, в том числе в 
виде продуктов размыва магматических пород.

Составы гранитоидов третьей группы в рас
сматриваемом районе, в том числе участвующие 
в строении Хангайского батолита резко отлича
ются от состава до- и синколлизионных гранито
идов в сторону более высоких значений £Nd(T) (см. 
рис. 7). Они лежат вне поля эволюции состава ис
точников гранитоидов второй группы, представ
ленных филлитами. В то же время, совместно с 
гранитами второй группы они образуют возраст
ной тренд составов (см. рис. 8 ), полого поднимаю
щийся в сторону более молодых возрастов и бо
лее высоких значений £Nd(T). Подобное изменение 
составов гранитов предполагает постепенное воз
растание в их источнике доли более молодого 
(в терминах модельного изотопного возраста) коро
вого компонента, что отмечалось нами ранее [1 0].

Совершенно иная картина наблюдается для 
гранитоидов Озерной зоны, для которых возраст
ной тренд изменения состава имеет направлен
ность, соответствующую возрастанию в их источ
нике более древнего корового компонента. От
метим, что оба тренда имеют тенденцию к 
пересечению в области молодых возрастов. На
личие таких трендов предполагает постепенное 
нарастание доли более молодого корового ком
понента в источнике гранитных расплавов Юж- 
но-Хангайской группы террейнов, а для Озерной 
зоны -  увеличение вклада более древней коры.

Для понимания таких различий необходимо 
отметить принципиально разное строение этих 
двух зон. Баянхонгорская зона отвечает доста
точно узкой сутуре между двумя континенталь
ными блоками, в пределах которой практически 
исчезла океаническая кора каледонид. Поэтому, 
большинство рассматриваемых здесь гранитои
дов третьей группы формировалось вне этой су- 
туры, главным образом, в пределах Хангайского

блока рифейской коры [10, 11, 32]. В Озерной же 
зоне широко распространены венд-кембрийские 
офиолитовые и островодужные комплексы и не 
известны более древние структуры. Несмотря на 
эти различия, данные по гранитоидам этих зон 
показывают, что во времени в составе их источ
ников появляются коровые компоненты, носите
ли которых отсутствуют или имеют резко огра
ниченное развитие (например, каледониды в Юж- 
но-Хангайской коллизионной зоне) в доступной 
для изучения геологической структуре. В резуль
тате источники расплавов в обеих структурах 
приобретают усредненные вещественные харак
теристики, как бы отвечающие смещению ри
фейской и каледонской кор. Нам представляется 
[10, 31], что подобный же эффект могли опреде
лить процессы тектонической расслоенности ли
тосферы, возникшей в ходе коллизии каледон
ских островных дуг с террейнами докембрийской 
изотопной провинции, которая в каледонидах, в 
целом, произошла в интервале 500-480 млн. лет
[30]. Вследствие подобного расслоения в нижних 
более пластичных горизонтах коры сталкиваю
щихся структур фрагменты коры террейнов по 
пологим срывам могли быть перемещены в осно
вание островодужных сооружений и наоборот. 
В геологической истории того или иного сектора 
ЦАСП коровое гранитообразование, вероятнее 
всего, происходило на фоне общего погружения 
изотерм плавления. Соответственно, в продуктах 
плавления должна была возрастать доля того 
компонента коры, который располагался в ее ос
новании. Этой модели вполне отвечают данные 
по составу гранитоидов Южно-Хангайской груп
пы террейнов и офиолитовой Озерной зоны. Так, 
в наиболее молодых гранитоидах Южно-Хангай
ской группы доля каледонского ювенильного 
компонента составляет до 50%. В наиболее моло
дых юрских трахириолитах Озерной зоны доля 
рифейского компонента в источнике расплава 
оценивается в 35% [31]. Это позволяет предполо
жить наличие тектонических пластин каледон
ской коры в основании Хангайского блока ри
фейской коры и рифейской коры в основании 
Озерной зоны. Здесь отметим, что модель текто
нического расслаивания в основании коллидиру- 
ющих каледонских структур Центрально-Азиат
ского складчатого пояса была предложена нами 
ранее [1 0 , 1 1] при объяснении вариации состава 
гранитов в корах рифейской изотопной провин
ции Центральной Азии.

Модель геодинамического развития Южно- 
Хангайской группы террейнов. Изложенный вы
ше материал позволяет предложить следующую 
модель формирования Баянхонгорской зоны. Мы 
полагаем, что Байдрагский блок располагался в 
краевой части суперконтинента Родиния и на ее 
обращенной к океану стороне в середине поздне
го рифея (около 840 млн. лет назад -  возраст об
разования осадков [см. 50]) формировался плат



форменный чехол. Его толщи сменялись в сторо
ну океана шельфовыми отложениями, которые в 
основном накапливались на рифейской коре, 
представленной отмершими островными дугами 
и задуговыми бассейнами, фрагменты которых в 
последние годы установлены во многих участках 
периферического обрамления Сибирской плат
формы [2, 18, 22]. К реликтам последних, по-ви- 
димому, можно отнести позднерифейские офио- 
литы и базиты жирминнурского комплекса [50]. 
Раскол Родинии, начавшийся около 800-700 млн. 
лет назад, привел к резкой активизации внутри- 
плитной деятельности [28]. Так, в краевой части 
Сибирской платформы и в пределах террейнов 
рифейской коры Центрально-Азиатского Склад
чатого пояса около 700 млн. лет назад стали фор
мироваться рифтовые структуры и широко про
явился рифтогенный магматизм [23, 26, 28]. Мы 
полагаем, что на этом рубеже произошло форми
рование трещинных интрузий, возникших в позд- 
нерифейском чехле Байдрагского блока.

После распада Родинии (рис. 9, а), его фраг
менты, а также фрагменты его шельфа (или тер- 
рейны рифейской коры), океанической литосферы, 
а также разделявшие их островные дуги и задуго- 
вые бассейны, которые представляли зарождавшу
юся каледонскую складчатую область, совместно 
с Сибирским континентом дрейфовали в преде
лах Панталассы в одном направлении. В начале 
кембрия этот коллаж структур вторгся в пределы 
сегмента поверхности Земли, развивавшегося 
под воздействием Северо-Азиатского горячего 
поля мантии (рис. 9, б) [26]. Проявлениям актив
ности последнего отвечали океанические острова 
и/или океанические лавовые плато, продукты ко
торых участвуют в строении многих каледонских 
офиолитовых зон и представлены в первую оче
редь высокотитанистыми базальтами с вещест
венными характеристиками, близкими к базаль
там OIB-типа. Один из участков океанического 
лавового плато зафиксирован в строении Баян- 
хонгорской зоны. По-видимому, в связи с начав
шимися столкновениями фрагментов Родинии и 
ее шельфа с океаническими островами и лавовы
ми плато палеоокеана вдоль края лавового плато 
в интервале 570-510 млн. лет назад [5, 30, 34, 45] 
сформировались зоны субдукции. Мы полагаем, 
что в современной структуре ЦАСП фрагменты 
отвечавших им островных дуг сохранились в Хан- 
Тайширской, Джидинской, Озерной и других зо
нах, где выявлены островодужные комплексы с 
возрастом от 570 до 530 млн. лет [5, 12, 14,31,45], 
а также в Баянхонгорской зоне, где в это время 
возникли островодужные гранитоиды и, по-види- 
мому, зона островодужного дифференцированно
го базальт-андезит-дацитового магматизма. При
мерно 500 млн. лет назад началось столкновение 
Байдрагского дорифейского и Хангайского ри- 
фейского террейнов (рис. 9, в), разделенных ком
плексами океанических пород Баянхонгорской 
зоны. Судя по изотопному составу участвующих в

их строении позднерифейских осадков, эти два 
террейна в строении Родинии занимали разное 
положение и на момент раскола находились на 
значительном расстоянии друг от друга. Как по
лагает О. Томуртогоо [50], сближение террейнов 
и их последующее столкновение с океаническим 
плато и между собой произошло по зоне транс
формного разлома (рис. 9, г). В результате разде
ляющие их океанические комплексы были частич
но субдукционно поглощены, частично обдуциро- 
ваны на края террейнов. Сдвиговые перемещения, 
в частности, определили структуру зоны острово
дужного магматизма в виде узкого тектоническо
го клина, который выклинивался в северо-запад
ном направлении.

Формирование каледонид ЦАСП в целом бы
ло связано со столкновением литосферной пли
ты, образованной островными дугами, задуговы
ми бассейнами и террейнами преимущественно 
рифейской коры, со структурами горячего поля 
мантии -  океаническими островами и поднятия
ми. Это столкновение сопровождалось формиро
ванием венд-кембрийских островных дуг и завер
шилось аккрецией всех этих структур в единый 
каледонский супертеррейн. По-видимому, в ходе 
коллизии произошло тектоническое перемеши
вание в нижних пластических горизонтах коры 
фрагментов субдуцированной каледонской лито
сферы и рифейской коры столкнувшихся блоков. 
Объединение возникшего каледонского супер- 
террейна с Сибирским кратоном в единый конти
нент произошло ближе к девону, по-видимому, по 
границе типа трансформного разлома. Это объе
динение не сопровождалось тектоническим пере
мешиванием в основании коры соединившихся 
блоков, подобным вышеописанному и типичным 
для фронтально сталкивающихся литосферных 
блоков [46]. Поэтому, метки кратонной литосфе
ры отсутствуют в гранитоидах каледонид.

Следы коллизионных процессов полностью 
исчезают к рубежу 470 млн. лет и, начиная с этого 
времени, Южно-Хангайская группа террейнов 
консолидируется внутри каледонской складчатой 
области. Возобновление магматической активно
сти в этом районе Центрально-Азиатского склад
чатого пояса произошло с конца каменноуголь
ного периода, когда соответствующая часть тер
ритории стала развиваться в режиме активной 
окраины Северо-Азиатского континента. Плав
ление коры было вызвано как надсубдукцион- 
ным ее прогревом, так и воздействием на нее ман
тийного плюма, перекрытого в ходе субдукции 
краем континента [29]. Но в это время из-за до
статочно продолжительного (с 470 до 270 млн. 
лет) послеколлизионного охлаждения коры плав
лению в основном подвергались нижние ее гори
зонты, которые представляли тектонические 
смеси рифейского и каледонского (венд-кембрий- 
ского) корового материала, что и определило ве
щественный состав позднепалеозойских и ранне
мезозойских гранитоидов.



Рис. 9. М одель формирования Ю жно-Хангайской группы террейнов (ЮХГТ). П ояснения см. в тексте.
1 -  докембрийские террейны; 2 -  океаническое лавовое плато или скопление океанических островов; 3 -  осадочные 
бассейны на ш ельфе; 4  -  зоны субдукции и островны е дуги; 5 -  океаническая литосф ера; 6 -  направление перемещ е
ния террейнов
Террейны: I -  Байдрагский, II -  Хангайский (Орхонский), III -  Тувино-М онгольский; оф иолитовы е и островодужные 
зоны: Б Х З -  Баянхонгорская, Тан -  Таннуольская, Дж  -  Джидинская, Хан -  Хан-Тайш ирская, О з -  О зерная 
Стадии формирования ЮХГТ: а -  дрейф  ф рагм ентов (террейнов) Родинии в пределах П анталассы  после распада су
перконтинента, б -  сближение и начало столкновения докембрийских террейнов со структурами горячего поля ман
тии, сопровождавшееся заложением венд-кембрийских островных дуг (~570 млн. лет  назад), в -  коллизия докембрий
ских террейнов между собой, со структурами горячего поля мантии и с венд-кембрийскими островны ми дугами (530- 
500 млн. лет), г -  завершение аккреции Ю жно-Хангайской группы террейнов и террейнов их обрамления в пределах 
ранних каледонид Центрально-Азиатского складчатого пояса (<480 млн. лет по [31])



ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Проведенные исследования пород Баянхон- 

горской зоны и обрамляющих ее террейнов, поз
воляют сделать ряд выводов об условиях форми
рования этих структур, о характере тектоничес
ких процессов, приведших к раннекаледонской 
аккреции в Центральной Азии, о строении и со
ставе коры, возникшей в результате столкнове
ния террейнов, а также о влиянии этой коры на 
состав гранитоидов, возникших в пределах кале
донского пояса.

В соответствии с полученными данными среди 
магматических образований Баянхонгорской офи- 
олитовой зоны преобладают породы, типичные 
для океанических лавовых плато или океаничес
ких островов, образование которых связывается 
с участием мантийных плюмов. Размеры этого 
плато в пределах ложа палеоокеана оцениваются 
с учетом площади распространения аналогичных 
пород по территории каледонид ЦАСП более чем 
в 1500000 км2. Судя по отсутствию в составе офи- 
олитовой ассоциации Озерной зоны осадков с 
изотопными характеристиками древней конти
нентальной коры, лавовое плато возникло в цен
тральных участках океанического бассейна на 
большом расстоянии от континентов.

Важным результатом проведенного исследова
ния стало выяснение принципиально разных усло
вий формирования осадочных пород в отдельных 
структурных зонах Южно-Хангайской группы тер
рейнов. Так, состав позднерифейских-кембрий- 
ских осадочных пород офиолитовой зоны (Ха- 
лют-Булакская подзона) и Хангайского террейна 
(Дзагская зона) соответствует среднему составу 
континентальной коры. Образование таких по
род предполагает вклад в их состав коровых ис
точников сноса разного состава и разного возрас
та формирования (от раннедокембрийского до 
наиболее молодого -  позднерифейского, соответ
ствующего возрасту осадков). Наиболее благо
приятные условия для образования таких пород, 
как нам представляется, преобладали на доста
точно далеко вынесенных в океан участках шель
фа палеоконтинента Родиния, существовавшего 
на протяжении значительной части позднего ри- 
фея. В строении этих участков шельфа, по-види- 
мому, участвовали руины отмерших позднери- 
фейских островных дуг и задуговых бассейнов, с 
фрагментами которых мы сопоставляем поздне- 
рифейские офиолиты в составе жирминнурского 
комплекса. С участием этих пород в формирова
нии осадочных бассейнов мы связываем омоложе
ние Nd изотопного модельного возраста осадоч
ных пород по сравнению со средним для Земли 
TNd(DM-2st) -  2 млрд. лет).

Формирование осадочных пород платформен
ного чехла Байдрагского террейна (бурдгольская 
серия) происходило при резко выраженном преоб
ладании местных источников сноса, представлен
ных породами архея и протерозоя. Это отразилось

в первую очередь на изотопном составе осадков ц 
их Nd модельном возрасте TNd(DM-2st) -  2.8 млрд, 
лет). Областью аккумуляции этих осадков, оче
видно, служил шельф, сформированный на древ
нем континентальном основании, что в целом со
гласуется с геологическими данными.

Совмещение этих разнородных фрагментов по- 
зднерифейской-кембрийской литосферной обо
лочки Земли (кратонного блока, фрагмента уда
ленного от континента шельфа с рифейской корой 
и новообразованного венд-кембрийского океани
ческого лавового плато) было обусловлено дей
ствием достаточно длительных и разных по своей 
направленности процессов. Вначале в ходе распа
да суперконтинента Родиния (около 700 млн. лет 
назад) произошло дробление как самого супер
континента, так и обрамлявшего его шельфа, и 
начался дрейф осколков позднерифейской лито
сферы по поверхности Земли. К рубежу около 
500 млн. лет назад часть этих фрагментов втор
глась в тот сектор Земли, в пределах которого в 
условиях открытого океанического бассейна 
формировалось (начиная примерно с 570 млн. лет 
назад) крупное океаническое лавовое плато или 
группа океанических островов типа Гавайских. 
Столкновение дрейфующих террейнов и микро
континентов с лавовым плато сопровождалось 
субдукционными и обдукционными процессами. 
В конечном итоге оно привело к аккреции всех 
этих структур, в том числе и участвующих в стро
ении Южно-Хангайской группы террейнов, в 
композитный каледонский супертеррейн, кото
рый позднее (к девону) был объединен с Сибир
ским кратоном в единый континент.
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Abstract—The Caledonian Bayanhongor Zone is an element of the South Hangay group of terranes in Central 
Mongolia. This group comprises (from south to north) (1) the pre-Riphean Baydrag Block with the Riphean 
slaty cover (Burdgol Group); (2) the zone of the Cambrian island-arc basalt-andesite-dacite volcanism; (3) the 
Bayanhongor Zone of the Upper Riphean-Cambrian rocks that consists of the Delbkhairhan terrigenous-car
bonate subzone, the ophiolitic Bayanhongor proper subzone, and the Khaluutbulag terrigenous-carbonate sub
zone with subordinate volcanics; and (4) the Dzag Zone of the predominantly Cambrian terrigenous-slaty se
quences that corresponds to the southern Hangay Terrane with the Riphean crust. The rocks typical of oceanic 
lava plateaus or oceanic islands dominate among igneous rocks of the ophiolitic Bayanhongor Zone. No sedi
mentary rocks with isotopic signatures of ancient continental crust are known in this zone; thus, the sedimen
tation proceeded within an oceanic basin at a great distance from the paleocontinents. The composition of sed
imentary rocks in the Dzag Zone of the Hangay Terrane fits the mean composition of the continental Earth’s 
crust. The shelf segments situated far offshore and partially composed of fragments of the Late Riphean island 
arcs that exerted an rejuvenating effect on the two-stage model Nd isotopic age TNd (DM -  2st) ~ 1.6 Ga were 
favorable for the formation of such rocks. The sedimentary cover (Burdgol Group) of the Baydrag Block was 
characterized by a sharp prevalence of local provenances. The sediments were deposited at the shelf close to 
the ancient continental basement that underwent erosion. The juxtaposition of these heterogeneous fragments 
of the Late Riphean-Cambrian lithospheric shell of the Earth as a common composite terrane was related to the 
collision of fragments of the Rodinia supercontinent and its Riphean shelf with a large oceanic lava plateau or 
a group of oceanic islands of the Hawaiian type. This collision accompanied by subduction and obduction oc
curred about 500 Ma ago in the process of general accretion completed by formation of the Early Caledonian 
superterrane of the Central Asian Foldbelt.
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В статье рассмотрены структурные особенности габброидов района Срединно-Атлантического 
хребта между 5 и 7° 10' с.ш. (район нетрансформного разлома Сьерра-Леоне). Работа выполнена на 
основе материала, полученного при драгировании в ряде рейсов российских научных судов в период 
с 2000 по 2003 г. В габброидах выделены структурные парагенезисы, характеризующие их эволю
цию на магматической стадии и на стадии пластических и хрупких деформаций. По структурным 
особенностям среди габброидов выделяются недеформированные, слабодеформированные, час
тично и полностью рекристаллизованные и милонитизированные. Для рекристаллизованных габ
броидов характерно присутствие крупных и мелких необластов, что отвечает разным условиям пре
образования пород.
Показано, что формирование габброидов полосчатого комплекса с магматической линейностью 
происходило в условиях вязкого ламинарного течения не до конца застывшего магматического рас
плава вдоль стенок магматических камер. Массивные габброиды кристаллизовались в статических 
условиях. При рекристаллизации образование крупных необластов происходило за счет диффузи
онной и дислокационной ползучести в кристаллической решетке минералов. Мелкие необласты по
являлись преимущественно за счет дислокационного скольжения и дислокационной ползучести.
В формировании структур габброидов прослеживаются признаки регрессивного метаморфизма, ха
рактеризующие постепенное понижение температуры, увеличение стресса и влияния водного флю
ида в процессе поднятия пород к поверхности. Крупные необласты в габброидах возникают при ре
кристаллизации на больших глубинах, мелкие необласты появляются ближе к поверхности, а хруп
кие деформации происходят в самых верхних горизонтах коры. Габброиды выводились к 
поверхности за счет пластического и катакластического течения пород вдоль разрывных наруше
ний, развивающихся преимущественно в условиях простого сдвига.

ВВЕДЕНИЕ
Формирование коры в срединно-океанических 

хребтах происходит в условиях активного вулка
низма, при излиянии большого количества лаво
вых потоков, интрузивные породы при этом, как 
правило, перекрыты базальтами и осадочными 
породами. В осевых зонах срединных хребтов в 
пределах разломных структур, либо непосредст
венно на участке интерсекта рифта и разлома об
наружены районы с локальным выходом доволь
но большого количества магматических коровых 
и мантийных пород. Ранее в Центральной Атлан
тике при драгировании были подняты габброиды 
в районе разломов Зеленого Мыса [12 и др.], Ви- 
ма [13 и др.], Долдрамс [2], Романш и Чейн [9 и др.]. 
Предполагается, что выведение глубинных по
род, в том числе и габброидов, в верхние горизон
ты происходит за счет тектонических процессов в 
периоды отсутствия или слабого проявления вул
канической и магматической активности [4, 5, 22 
и др.]. В габброидах почти всегда присутствуют 
признаки изменений, возникших на тектоничес
кой стадии формирования породы. Проведение 
микротектонического анализа, основанного на

изучении структурных и текстурных особеннос
тей пород при использовании оптического поляри
зационного микроскопа, позволяет восстановить 
механизмы и процессы, происходящие на микро
уровне во время становления текстурно-структур
ного облика породы и восстановить условия фор
мирования и преобразования породы в целом [25]. 
Текстурно-структурные и вещественные особен
ности пород позволяют судить о тектономагмати- 
ческой эволюции пород от начала их кристаллиза
ции до полного выведения на поверхность.

Изучению габброидов в зоне спрединга посвя
щено сравнительно мало работ, хотя они являют
ся одним из наиболее интересных объектов ис
следования, позволяющих судить не только об 
эволюции пород в разных условиях, но и понять 
особенности развития района и механизм выведе
ния глубинных пород к поверхности. Наиболее 
детальное изучение габброидов Атлантического 
океана проводилось с точки зрения первичного и 
вторичного состава пород [12,13 и др.], детальное 
рассмотрение структур и текстур при этом не 
производилось.
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Abstract—The Caledonian Bayanhongor Zone is an element of the South Hangay group of terranes in Central 
Mongolia. This group comprises (from south to north) (1) the pre-Riphean Baydrag Block with the Riphean 
slaty cover (Burdgol Group); (2) the zone of the Cambrian island-arc basalt-andesite-dacite volcanism; (3) the 
Bayanhongor Zone of the Upper Riphean-Cambrian rocks that consists of the Delbkhairhan terrigenous-car
bonate subzone, the ophiolitic Bayanhongor proper subzone, and the Khaluutbulag terrigenous-carbonate sub
zone with subordinate volcanics; and (4) the Dzag Zone of the predominantly Cambrian terrigenous-slaty se
quences that corresponds to the southern Hangay Terrane with the Riphean crust. The rocks typical of oceanic 
lava plateaus or oceanic islands dominate among igneous rocks of the ophiolitic Bayanhongor Zone. No sedi
mentary rocks with isotopic signatures of ancient continental crust are known in this zone; thus, the sedimen
tation proceeded within an oceanic basin at a great distance from the paleocontinents. The composition of sed
imentary rocks in the Dzag Zone of the Hangay Terrane fits the mean composition of the continental Earth’s 
crust. The shelf segments situated far offshore and partially composed of fragments of the Late Riphean island 
arcs that exerted an rejuvenating effect on the two-stage model Nd isotopic age TNd (DM -  2st) -  1.6 Ga were 
favorable for the formation of such rocks. The sedimentary cover (Burdgol Group) of the Baydrag Block was 
characterized by a sharp prevalence of local provenances. The sediments were deposited at the shelf close to 
the ancient continental basement that underwent erosion. The juxtaposition of these heterogeneous fragments 
of the Late Riphean-Cambrian lithospheric shell of the Earth as a common composite terrane was related to the 
collision of fragments of the Rodinia supercontinent and its Riphean shelf with a large oceanic lava plateau or 
a group of oceanic islands of the Hawaiian type. This collision accompanied by subduction and obduction oc
curred about 500 Ma ago in the process of general accretion completed by formation of the Early Caledonian 
superterrane of the Central Asian Foldbelt.
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хребтах происходит в условиях активного вулка
низма, при излиянии большого количества лаво
вых потоков, интрузивные породы при этом, как 
правило, перекрыты базальтами и осадочными 
породами. В осевых зонах срединных хребтов в 
пределах разломных структур, либо непосредст
венно на участке интерсекта рифта и разлома об
наружены районы с локальным выходом доволь
но большого количества магматических коровых 
и мантийных пород. Ранее в Центральной Атлан
тике при драгировании были подняты габброиды 
в районе разломов Зеленого Мыса [12 и др.], Ви- 
ма [ 13 и др.], Долдрамс [2], Романш и Чейн [9 и др.]. 
Предполагается, что выведение глубинных по
род, в том числе и габброидов, в верхние горизон
ты происходит за счет тектонических процессов в 
периоды отсутствия или слабого проявления вул
канической и магматической активности [4, 5, 22 
и др.]. В габброидах почти всегда присутствуют 
признаки изменений, возникших на тектоничес
кой стадии формирования породы. Проведение 
микротектонического анализа, основанного на

изучении структурных и текстурных особеннос
тей пород при использовании оптического поляри
зационного микроскопа, позволяет восстановить 
механизмы и процессы, происходящие на микро
уровне во время становления текстурно-структур
ного облика породы и восстановить условия фор
мирования и преобразования породы в целом [25]. 
Текстурно-структурные и вещественные особен
ности пород позволяют судить о тектономагмати- 
ческой эволюции пород от начала их кристаллиза
ции до полного выведения на поверхность.

Изучению габброидов в зоне спрединга посвя
щено сравнительно мало работ, хотя они являют
ся одним из наиболее интересных объектов ис
следования, позволяющих судить не только об 
эволюции пород в разных условиях, но и понять 
особенности развития района и механизм выведе
ния глубинных пород к поверхности. Наиболее 
детальное изучение габброидов Атлантического 
океана проводилось с точки зрения первичного и 
вторичного состава пород [12,13 и др.], детальное 
рассмотрение структур и текстур при этом не 
производилось.



78 ЕСКИН

-3 4 .5  -3 4 .0  -33 .5  -3 3 .0  -32.5

Рис. 1. Карта рельефа дна района нетрансформного разлома Сьерра-Леоне и расположение станций драгирования. 
Карта составлена по данным 22-го рейса НИС “Академик Николай Страхов” и 10-го рейса НИС “Академик Иоффе”. 
Номера станций драгирования: S22 -  22-й рейс НИС “Академик Николай Страхов”, ПО -  10-й рейс НИС “Академик 
Иоффе”, L22 -  22-й рейс НИС “Профессор Логачев”, VI7 -  17-й рейс НИС “Академик Сергей Вавилов”

Между 5 и 7° 10' с.ш. в гребневой зоне Средин
но-Атлантического хребта (район нетрансформ
ного разлома Сьерра-Леоне) формирование ко
ры происходит с преобладанием условий сухого 
спрединга [4-7,10]. В 22-м рейсе НИС “Академик 
Николай Страхов”, 10-м рейсе НИС “Академик 
Иоффе”, 22 рейсе НИС “Профессор Логачев” и 
17-м рейсе НИС “Академик Сергей Вавилов” при 
проведении геологических исследований в этом 
районе поднято большое количество вулканичес
ких и полнокристаллических пород, в большей 
степени это базальты и перидотиты [7, 8 ]. Габ- 
броиды составляют немногим более 2 0 %, они 
очень широко распространены как в пределах 
разлома Богданова (7° 10' с.ш.), так и в пределах 
нетрансформного смещения Сьерра-Леоне, в 
большом количестве встречаются на поднятиях, в

рифтовых впадинах и вдоль бортов рифтовой до
лины (рис. 1).

По составу и структуре габброиды очень раз
нообразны, они представлены троктолитами, 
оливиновыми габбро, габбро, габброноритами и 
рудными габбро [7, 14]. В большинстве из них со
хранились первичные магматические структуры, 
но значительная часть габброидов была подвер
жена тектоническим и метаморфическим преоб
разованиям. У многих образцов встречаются по
верхности скольжения, наблюдается дробление и 
истирание материала [7]. Породы изменяются от 
слабодеформированных до частично или полно
стью рекристаллизованных и милонитизирован- 
ных. В процессе формирования вторичных струк
тур габброидов значительную роль играли как 
пластические, так и хрупкие деформации.
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Основными породообразующими минералами 
рассматриваемых габброидов являются плагиок
лаз и клинопироксен, иногда появляются оливин, 
амфибол и рудные минералы. Все габброиды бо
лее чем на 50% состоят из плагиоклаза, этот ми
нерал является устойчивым к вторичным измене
ниям и сохраняет в себе структурные признаки 
воздействия тектонических деформаций. Поэто
му, именно плагиоклазу уделено основное внима
ние при интерпретации деформационных струк
тур и текстур габброидов. Среди мафических ми
нералов оливин наиболее отчетливо сохраняет 
признаки деформационных структур, которые 
можно наблюдать, используя поляризационный 
микроскоп.

Целью данной работы является восстановле
ние истории динамической эволюции габброидов 
в осевой зоне срединно-океанического хребта, 
развивающейся в условиях сухого спрединга на 
примере района Сьерра-Леоне. Рассматриваются 
структуры габброидов, возникающие как на маг
матической, так и на тектонической стадии. Ос
новное внимание при микротектонических иссле
дованиях уделяется изучению формы и размера 
зерен, их внутреннему строению и взаимоотно
шению, форме и характеру границ зерен, строе
нию минеральных агрегатов. Для описания всех 
этих особенностей используется термин структура 
или микроструктура. Под деформационной струк
турой понимается любая структура, носящая сле
ды механического воздействия на породу, выра
женного в виде деформаций минералов [15, 25]. 
Текстура отражает особенность пространствен
ного расположения составных частей породы [1].

Проведение микроструктурного анализа габ
броидов позволяет получить данные не только о 
формировании и преобразовании пород в разных 
условиях, но и о некоторых особенностях динами
ческого развития изучаемого района. Для этого 
необходимо: ( 1) выделить в габброидах характер
ные структуры, отражающие разные тектоно- 
магматические условия; (2 ) понять, с помощью 
каких механизмов происходило формирование 
разных структур; (3) восстановить общую на
правленность и этапность процессов формирова
ния и преобразования структур габброидов;
(4) оценить условия формирования и преобразова
ния структур габброидов каждого из выделенных 
этапов их структурно-вещественной эволюции.

При анализе структурных и минеральных па
рагенезисов, в габброидах района Сьерра-Леоне 
выделены первичные магматические структуры 
и текстуры, а также структуры пластических и 
хрупких деформаций.

Магматические структуры и текстуры

По магматическим текстурам габброиды 
Сьерра-Леоне делятся на две группы. Для первой 
из них характерны полосчатые и шлирово-полос- 
чатые текстуры, преимущественно это троктоли- 
ты и, в меньшей степени, оливиновые габбро и 
габбро. Вторая группа представляет породы с 
массивной текстурой и включает оливиновые 
габбро, габбро, габбронориты и рудные габбро. 
Жильные и пегматоидные габбро в работе не рас
сматриваются.

Для пород первой группы характерно присут
ствие таблитчатых идиоморфных и панидио- 
морфных, часто зональных, кристаллов плагиок
лаза, панидиоморфного и ксеноморфного оливи
на и резко ксеноморфного клинопироксена. 
Полосчатость пород (обр. S2240/7, 10, 11, 12, 
V1710/8 и др.) выражена чередованием полос пла
гиоклаза, оливина и клинопироксена мощностью 
от нескольких миллиметров до 5 сантиметров. В 
большинстве пород этой группы (обр. S2240/20, 
35,11068/24, 41, 43,11069/12, 13, 16, 18, 20, 24, 39) 
наблюдается линейность, образованная недефор- 
мированными таблитчатыми кристаллами плаги
оклаза и вытянутыми зернами оливина (рис. 2 , а). 
Судя по структурным признакам и взаимоотно
шениям между минералами [17, 23], она не явля
ется следствием интенсивной рекристаллизации, 
а образована в результате ламинарного течения 
не до конца закристаллизовавшегося магматиче
ского расплава.

Между линейно ориентированными кристал
лами плагиоклаза и оливина в габброидах первой 
группы часто располагаются крупные (до 4 см) 
ойкокристы клинопироксена, образующие свое
образные шлиры. Некоторые из них содержат в 
себе каркас разноориентированных призматичес
ких кристаллов плагиоклаза различной величи
ны, образуя пойкилоофитовую текстуру (рис. 2 , б).

По всем текстурно-структурным особеннос
тям, породы первой группы можно рассматри
вать как фрагмент расслоенного полосчатого 
комплекса.

Габброиды второй группы имеют массивную 
текстуру, равномернозернистую габбровую или 
офитовую структуру. В породах с габбровой 
структурой (обр. S2240/16 и др.) зональный пла
гиоклаз, пироксены и оливин образуют более или 
менее равновеликие кристаллические зерна не
правильных очертаний, практически все минера
лы ксеноморфные, иногда панидиоморфные. 
Габброиды с офитовой структурой (обр. 11060/11, 
11069/40) сложены удлиненными разнообразно 
ориентированными идиоморфными и панидио- 
морфными зональными кристаллами плагиокла
за, промежутки между которыми заполнены ксе- 
номорфными зернами клинопироксена.



Рис. 2. Магматические структуры и текстуры габброидов
а -  магматическая линейность кристаллов плагиоклаза (pi) и оливина (ol) в троктолите. Образец 11068/24; николи (+) 
б -  пойкилоофитовая текстура в ойкокристах троктолита; беспорядочно ориентированные идиоморфные кристаллы 
плагиоклаза в крупном кристалле клинопироксена (срх); образец 11068/41; при одном николе

Исходя из текстурно-структурных особеннос
тей, породы второй группы можно рассматривать 
как слагающие комплекс изотропных габбро.

Структуры пластических деформаций

По структурам пластических деформаций габ- 
броиды можно разделить на слабодеформирован- 
ные, рекристаллизованные и милонитизирован- 
ные. Представленные структуры очень разнооб
разны и распространены на площади исследуемого 
района очень неравномерно.

Слабодеформированные габброиды. В слабо- 
деформированных габброидах (обр. 11028/11, 
11032/21, 11041/1, 11060/23, 11069/45) деформаци
онные структуры наиболее отчетливо выражены 
в плагиоклазе и оливине. В большинстве зерен 
можно наблюдать волнистое угасание, деформа
ционные полосы и полосы излома. В зернах пла
гиоклаза развиты попеременно погасающие тон
чайшие пластинки деформационных двойников, 
иногда присутствуют пересекающиеся двойники

двух направлений. В отличие от магматических, 
деформационные двойники более узкие, концент
рируются в краевых, наиболее деформированных 
частях зерен, имеют искривленную или конусовид
ную форму и сужаются к центру зерен [3, 25]. Рек
ристаллизация в слабодеформированных поро
дах отсутствует или в небольшой степени прояв
лена у плагиоклаза, тектоническая линейность не 
выражена. Помимо структур пластических де
формаций, практически всегда присутствуют 
структуры хрупких деформаций. Вдоль трещин 
концентрируются наиболее пластически дефор
мированные участки и зонки рекристаллизации. 
Трещины в породах и в отдельных минералах за
полнены недеформированными гидротермаль
ными минералами: плагиоклазом, актинолитом, 
тремолитом и хлоритом.

Рекристаллизованные габброиды. Довольно 
широкое распространение в районе разлома 
Сьерра-Леоне имеют рекристаллизованные габ
броиды. В зависимости от степени пластических 
деформаций габброиды делятся на частично и

Рис. 3. Структуры пластических деформаций габброидов. Условные обозначения см. рис. 2
а -  частично рекристаллизованный габбро-норит с порфирокластами и мелкими необластами плагиоклаза (pi); обра
зец 11028/10; николи (+)
б -  деформационные двойники, волнистое угасание и деформационные полосы (субвертикальные) у кристалла пла
гиоклаза в частично рекристаллизованном оливиновом габбро; образец 11032/5; николи (+)
в -  замещение порфирокласта плагиоклаза агрегатом необластов в габбро; в порфирокласте видны развивающиеся 
субзерновые границы (справа); образец 11068/35; николи (+)
г -  полигональная структура зерен плагиоклаза в габбро; образец 11060/15; при одном николе
д -  извилистые неровные границы у зерен плагиоклаза в оливиновом габбро; видно проникновение одного зерна пла
гиоклаза в другое; образец 11032/5; николи (+)
е -  пойкилитовые включения необластов плагиоклаза в амфиболе (amph); образец 11063/7; при одном николе 
ж -  линейно-полосчатая текстура милонита; образец 11068/35; николи (+)
з -  сигмоидальная структура вращения порфирокласта клинопироксена (срх), образованная тенями давления, в мило- 
ните; образец 11068/35; при одном николе





полностью рекристаллизованные. Независимо от 
степени рекристаллизации встречаются породы с 
крупными (от 0.15 до 1 мм) и мелкими (от 0.1 до 
0.25 мм) рекристаллизованными зернами. Наи
более интенсивной рекристаллизации, среди по
родообразующих минералов, подвержены зерна 
плагиоклаза и оливина.

Частично рекристаллизованные габброиды
(обр. S2234/7, 11028/1, 3, 10, 11032/3, 6 , 7, 12, 
11060/15, 16, 22, 27,11068/32, 35, 37 и др.) состоят 
из необластов -  мелких новообразованных зерен -  
продуктов динамической рекристаллизации, и 
порфирокластов, представляющих собой более 
крупные первичные реликтовые зерна (рис. 3, а). 
Необласты образуют округлые или удлиненные 
зерна, преимущественно с равномерным угасани
ем, в большей степени без признаков внутрикри- 
сталлических деформаций. Интенсивное образо
вание необластов наблюдается в участках зерен, 
наиболее подверженных деформации -  в дефор
мационных полосах или по периферии порфиро
кластов. Порфирокласты плагиоклаза и оливина 
имеют преимущественно неправильную, иногда 
удлиненную или округлую, форму, в большинст
ве из них наблюдается волнистое угасание, де
формационные полосы (рис. 3, б) и субзерновые 
структуры (рис. 3, в). У плагиоклаза хорошо раз
виты деформационные двойники, которые кон
центрируются в краевых, наиболее деформиро
ванных, частях зерен (см. рис. 3, б). Порфирокла
сты пироксенов образуют ксеноморфные зерна, 
признаки внутрикристаллических деформаций в 
них отсутствуют или слабо выражены в виде по
лос излома или волнистого угасания.

Среди частично рекристаллизованных габброи- 
дов выделяются слабо и интенсивно рекристаллизо
ванные. Для первых характерно относительно не
большое количество необластов, наибольший объ
ем занимают реликтовые не рекристаллизованные 
зерна (см. рис. 3, а). Линейность и полосчатость в 
этих породах проявлена очень слабо. Полосча
тость образована слабо выраженным чередова
нием полос плагиоклаза и агрегатов мафических 
минералов. В интенсивно рекристаллизованных 
породах необластов становится значительно 
больше, иногда по занимаемому объему они пре
обладают над порфирокластами (см. рис. 3, а). 
Линейность и полосчатость в них проявлена наи
более четко, иногда появляются узкие полосы 
милонитов мощностью первые миллиметры.

Полностью рекристаллизованные габброи
ды (обр. 11063/24,11068/8) целиком состоят из ре
кристаллизованных зерен, порфирокласты здесь 
отсутствуют или очень редки. Минералы имеют 
удлиненную форму и образуют в габброидах хо
рошо выраженную линейность. Полосчатость в 
этих породах проявлена слабо. Некоторые зерна 
плагиоклаза имеют волнистое угасание, дефор

мационные двойники и, в большей степени, изви
листые неровные границы.

Габброиды с крупными 
рекристаллизованными зернами

Деформированные габброиды, состоящие из 
крупных рекристаллизованных зерен и порфиро
кластов плагиоклаза, оливина и пироксенов, име
ют гнейсовидную текстуру, гетеробластовую и 
порфиробластовую структуру, довольно широко 
распространены в районе разлома Сьерра-Леоне 
(обр. S2234/7, 11032/3, 7, 8 , 12, 11060/15, 16, 27, 
11068/32 и др.) Среди них выделяются необласты 
размером примерно от 0.15 до 0.25 мм и размером 
от 0 .2  до 1 мм.

Большинство новообразованных зерен плаги
оклаза и оливина образуют полигональную 
структуру (рис. 3, г), представляющую собой со
четание рекристаллизованных шестиугольных 
зерен примерно одинакового размера с внутрен
ним углом между гранями около 1 2 0 °, зерна при 
этом имеют довольно четкие прямые или слабо
изогнутые границы. В некоторых образцах, как 
между зернами одной минеральной фазы, так и 
между минералами разных фаз можно видеть из
вилистые неровные границы, проникновение од
ного зерна в другое (рис. 3, д).

При формировании структур с крупными не- 
областами происходит рекристаллизация практи
чески всех породообразующих минералов, обра
зовавшихся на магматической стадии, но мине
ральный состав породы при этом не меняется. 
В некоторых образцах появляются редкие образо
вания вторичного темно-зеленого или коричнево
го метаморфического амфибола. Иногда в габбро
идах присутствуют ксеноморфные зерна коричне
вого амфибола с пойкилитовыми включениями 
рудного минерала, необластов плагиоклаза и 
оливина (рис. 3, е). По всей видимости, образова
ние амфибола происходило сразу после заверше
ния деформации из водонасыщенного флюида, 
который присутствовал в небольшом количестве 
между зерен породообразующих минералов. Су
дя по составу амфибола, этот флюид имел магма
тическое происхождение. По сравнению с более 
низкотемпературными амфиболами, для него ха
рактерно высокое содержание А12Оэ (5-12.2%), 
ТЮ2 (1.3-5.3%) и Na20  (0.9-3%) [14].

Габброиды с мелкими 
рекристаллизованными зернами

Деформированные габброиды с мелкими не- 
областами (обр. 11028/1, 3, 10, 11032/6, 11060/22, 
11068/35, 37 и др.), по сравнению с породами, име
ющими крупные необласты, встречаются реже. 
Они имеют гнейсовидную текстуру, порфиробла
стовую структуру, состоят из необластов плаги-



0 клаза, клинопироксена, оливина и коричневой 
поговой обманки размером от 0.1 до 0.25 мм и 
порФиРокластов плагиоклаза, клинопироксена и 
оливина размером от 0.5 до 4 мм (см. рис. 3, а; 3, в). 
Количественное соотношение реликтовых и но
вообразованных зерен очень непостоянно, иногда 
среди первичных структур присутствуют лишь 
редкие узкие зонки необластов среди основной 
^ассы реликтовых зерен, но часто породы почти 
целиком состоят из необластов с редкими неравно
мерно расположенными порфирокластами.

Порфирокласты имеют неровные границы, 
иногда линейно ориентированы параллельно по
лосчатости. Полосчатость в габброидах с мелкими 
необластами выражена слабо, образована чередо
ванием неровных полос рекристаллизованного 
плагиоклаза и линзовидно-вытянутых агрегатов 
мафических минералов, мощность полос пример
но от 0.2 до 1 мм. У некоторых порфирокластов 
появляются тени давления, вытянутые парал
лельно линейности и полосчатости. Они сложены 
мелкозернистым агрегатом того же минерала, 
что и порфирокласт.

У порфирокластов плагиоклаза деформацион
ные двойники расплывчатые нечеткие. По краям 
порфирокласты часто рекристаллизованы и име
ют неровные границы. В большинстве образцов 
можно наблюдать постепенный переход агрега
тов субзерен, слагающих порфирокласты, в агре
гаты слегка удлиненных необластов (см. рис. 3, в), 
что характеризует замещение порфирокластов 
многочисленными необластами примерно одина
кового размера. Полигональные структуры от
сутствуют или очень редки. Вдоль некоторых уз
ких зон развития мелких необластов можно на
блюдать относительное смещение.

При рекристаллизации в мелкие необласты, в 
габброидах появляется коричневая и зеленая ме
таморфическая роговая обманка. В отличие от 
описанных выше высокотемпературных амфибо
лов, для нее характерно низкое содержание А120 3 
(4-9%), ТЮ2 (0.15-1.38%) и Na20  (0.44-2%). В по
роде она часто находится в ассоциации с оксидами 
железа и титана, образует интерстициальные ксе- 
номорфные зерна и развивается по краям и тре
щинам в порфирокластах клинопироксена или 
полностью его замещает.

Милониты. Милонитизированные габброиды 
(обр. 11068/35) представляют собой тонкозернис
тые интенсивно деформированные породы. Они 
имеют линзовидно-полосчатую текстуру (рис. 3, ж) 
или образуют узкие полосы мощностью от 0 .2  до 
5—10 мм в ре кристаллизованных габброидах. Ми
лониты состоят из округлых или слегка удлинен
ных рекристаллизованных зерен плагиоклаза, 
клинопироксена и амфибола размером до 0 .0 1 -  
0.03 мм и неравномерно расположенных порфи
рокластов плагиоклаза и клинопироксена округ

лой и удлиненной формы размером от 0 .1  до 6  мм. 
Также в состав пород входят ксеноморфные вы
деления рудного минерала размером до 2  мм. 
Субзерновые структуры и структуры хрупких де
формаций в порфирокластах отсутствуют. Вокруг 
некоторых порфирокластов плагиоклаза образу
ются тени давления, латерально переходящие в уз
кие полосы. Они сложенны тонкозернистым пла
гиоклазом, а вокруг порфирокластов клинопи
роксена представлены рудным минералом и 
агрегатом тонкозернистого клинопироксена. Не
которые тени давления образуют сигмоидальные 
структуры (рис. 3, з). Полосчатость милонитов 
представлена чередованием полос плагиоклаза, 
линзовидно-вытянутых агрегатов мафических 
минералов и зерен плагиоклаза. Ширина полос 
непостоянна, но не превышает 0.3-0.5 мм.

Структуры хрупких деформаций
Структуры хрупких деформаций (обр. 11028/11, 

12,11060/29, 32, 43,45,46,11068/28 и др.) в районе 
Сьерра-Леоне распространены довольно широко, 
но по сравнению со структурами пластических де
формаций, они менее разнообразны и встречают
ся гораздо реже.

При хрупких деформациях в породе или в от
дельных зернах породообразующих минералов 
появляются трещины (рис. 4, а; 4, б), вплоть до 
образования брекчий. Трещины часто выполне
ны прожилками различных гидротермальных ми
нералов мощностью до 3 мм. Они расположены 
близко и субпараллельно друг другу или беспоря
дочно разбивают крупные зерна породообразую
щих минералов (см. рис. 4, б). Гидротермальные 
минералы представлены преимущественно акти
нолитом, тремолитом, плагиоклазом, хлоритом и 
кальцитом. Вдоль некоторых трещин наблюдает
ся относительное смещение (см. рис. 4, а), но в 
большинстве случаев гидротермальные минера
лы не деформированы, лишь иногда у жильного 
плагиоклаза наблюдается волнистое угасание. 
Гидротермальные прожилки располагаются пре
имущественно под большим углом или субпер
пендикулярно к минеральной линейности, воз
никшей во время пластических деформаций.

Среди поднятых при драгировании пород 
встречаются образцы (11060/29, 32, 43, 45,46), со
стоящие из остроугольных обломков измененных 
габброидов разного размера (от 1-2 мм до 2-3 см), 
и представляющие собой тектонические брекчии. 
Пространство между обломками заполнено тон
козернистым материалом и недеформированны- 
ми гидротермальными минералами.

Коричневые и зеленоватые светлоокрашен
ные зерна роговой обманки, актинолита и тремо
лита развиты по краям и трещинам клинопирок
сена и более раннего амфибола или полностью их



Рис. 4. Структуры хрупких деформаций габброидов. Условные обозначения см. рис. 2
а -  трещины в кристалле плагиоклаза в габбро-норите. По двойникам плагиоклаза вдоль трещин видно относитель
ное смещение; образец 11028/11; николи (+)
б -  трещиноватость в кристаллах плагиоклаза (pi) в оливиновом габбро, трещины заполнены гидротермальными ми
нералами; образец 11028/12; николи (+)
в -  радиальная трещиноватость в плагиоклазе вокруг частично серпентинизированных кристаллов оливина (ol); трок- 
тол ит; образец 11068/34; николи (+)

замещают. Серпентин и хлорит развиваются по 
зернам оливина. В троктолитах и оливиновых 
габбро вокруг некоторых кристаллов оливина в 
плагиоклазе наблюдается радиальная трещино
ватость (рис. 4, в).

Иногда вдоль трещин в плагиоклазе возника
ют деформационные двойники или появляются 
необласты размером от 0.05 до 0.1 мм.

Последовательность и этапность 
формирования структур

В деформированных породах мы видим лишь 
конечный результат деформаций, по которым 
можно восстановить условия последней стадии ее 
преобразования, об условиях более ранних стадий 
можно судить по реликтам структур сохранив
шихся среди наложенных деформаций и вторич
ных изменений. Каждый из структурных параге
незисов габброидов отвечает своему этапу их 
формирования или преобразования в определен

ных условиях. По взаимоотношениям структур 
прослеживается последовательность образова
ния этих парагенезисов.

Наиболее ранними являются магматические 
структуры, как расслоенного полосчатого ком
плекса, так и комплекса изотропных габбро. Они 
характеризуют магматический этап формирова
ния габброидов.

Появление структур пластических деформа
ций характеризует второй этап, в котором иногда 
выделяются подэтапы, определяемые сменой од
ного структурного парагенезиса другим. Так, по 
структурам динамической рекристаллизации раз
виваются полигональные структуры, а на габбро- 
иды с крупными рекристаллизованными зернами 
накладываются зоны мелких необластов.

Образование деформационных двойников 
и/или необластов вдоль трещин в кристаллах и 
зернах плагиоклаза указывает на синхронность 
хрупких и пластических деформаций. Одновре
менное проявление хрупких и пластических де



формаций в габброидах характеризует этап хруп
ко-пластического перехода.

На породы с магматическими структурами и 
структуры пластических деформаций довольно 
часто накладываются структуры хрупких дефор
маций, они характеризуют заключительный этап 
структурной эволюции габброидов -  этап хруп
ких деформаций.

ОБСУЖДЕНИЕ
Каждый из структурных парагенезисов, выде

ленных в габброидах, характеризует участие ме
ханизмов и процессов, которые могли быть ак
тивны в определенном диапазоне условий и соот
ветствуют разным этапам структурной эволюции 
габброидов. Основными параметрами, влияющи
ми на участие тех или иных механизмов, являются 
температура, стресс и наличие флюида [3,25]. Из
менение структурного облика габброидов служит 
свидетельством изменения тектоно-магматичес- 
ких условий их формирования и преобразования.

Механизмы формирования структур габброи
дов. Формирование магматических структур.
Наиболее ранние структуры в габброидах возни
кают на магматической стадии. В габброидах рас
слоенного комплекса первичная линейность по
родообразующих минералов (см. рис. 2 , а) форми
ровалась в результате ламинарного течения не 
полностью затвердевшего магматического рас
плава, а кристаллизация пород комплекса изо
тропных габбро, имеющих массивную текстуру, 
происходила в статических условиях.

Формирование структур пластических де
формаций. Структуры пластических деформаций 
довольно широко распространены в габброидах и 
несут в себе информацию о механизмах и процес
сах, происходящих в породе на стадии ее преобра
зования. Пластические деформации осуществля
ются за счет дислокационного скольжения и миг
рации атомов при воздействии на породу 
напряжения. Дислокационное скольжение ведет 
к перераспределению рассеянных дислокаций 
или их последовательному перемещению по мно
жеству плоскостей кристаллической решетки де
формируемых зерен, а миграция атомов происхо
дит через кристаллическую решетку минералов и 
по их граням, способствует механизмам дислока
ционной и диффузионной ползучести [3, 11, 25]. 
Под дислокационной ползучестью понимается 
миграция дислокаций вдоль плоскостей кристал
лической решетки за счет перемещения атомов и 
вакансий, а под диффузионной ползучестью по
нимают перемещение атомов и вакансий незави
симо от плоскостей кристаллической решетки. 
Рекристаллизация может осуществляться при 
участии механизмов, основанных, как на мигра

ции дислокаций, так и на диффузионном переносе, 
она ведет к снятию напряжения в кристаллической 
решетке минералов при перераспределении ве
щества, восстановлении кристаллографической 
структуры и удалении из нее дефектов [3, 25]. Рек
ристаллизация происходит или за счет внешнего 
воздействия напряжения на кристаллическую ре
шетку минералов (динамическая рекристаллиза
ция), или за счет напряжений, накопившихся вну
три кристаллической решетки при более ранней 
деформации (статическая рекристаллизация) [25].

Рассмотрим некоторые структуры, по кото
рым можно судить о характере пластических де
формаций. Волнистое угасание зерен породооб
разующих минералов является следствием изгиба 
их кристаллической решетки, а деформационные 
полосы и полосы излома образуются за счет миг
рации дислокаций внутри кристаллической ре
шетки зерен. Деформационные двойники образу
ются благодаря локальной перегруппировке ато
мов, требующей более высоких напряжений, чем 
дислокационное скольжение [3].

Присутствие в слабодеформированных габ
броидах волнистого угасания, отсутствие или сла
бое проявление субзерновых структур и рекрис
таллизации говорит о том, что в формировании 
этих структур значительную роль принимали ме
ханизмы, основанные на дислокационном сколь
жении [3, 25].

Структуры частичной и полной рекристалли
зации довольно разнообразны. Появление в по
роде необластов или извилистых неровных гра
ниц зерен характеризует перестройку структуры 
при динамической рекристаллизации, а появле
ние полигональной структуры в породе свиде
тельствует о рекристаллизации в статических ус
ловиях [25].

Экспериментальные данные для металлов, ке
рамики и некоторых минералов (оливин, кварц, 
пироксен) [18,28] указывают, что во время устой
чивого пластического течения размер необлас
тов, образованных при динамической рекристал
лизации, уменьшается по мере увеличения напря
жения, независимо от температуры и степени 
деформации. Зависимость размера рекристалли- 
зованных зерен плагиоклаза от стресса экспери
ментально не изучалась, но, по всей видимости, 
размер необластов плагиоклаза также может слу
жить индикатором для определения величины от
носительного стресса [20]. Следует отметить, что 
кроме размера зерен, наблюдаются различия в 
форме и характере их границ, что связано с участи
ем разных механизмов рекристаллизации, и, сле
довательно, с разными условиями деформации.



Габброиды с крупными 
рекристаллизованными зернами

По данным [26], присутствие в породе синкине- 
матических необластов разного размера является 
результатом участия в деформации разных меха
низмов динамической рекристаллизации. Более 
крупные из них могли формироваться за счет ми
грации границ между зернами или субзернами, со
держащими разное количество внутрикристалли- 
ческих дислокаций, а мелкие необласты возника
ли в порфирокластах в результате постепенной 
переориентации субзерен. Появление необластов 
происходило в участках, наиболее подверженных 
деформации, преимущественно вдоль деформа
ционных полос или границ порфирокластов.

Субзерновые границы являются результатом 
перемещения рассеянных в кристаллической ре
шетке дислокаций и их выстраивания в более 
крупные дислокации, представляющие собой гра
ницы субзерен. Образование необласт могло про
исходить из порфирокластов при рекристаллиза
ции с постепенным вращением субзерен [3, 25]. 
Образование извилистых неровных границ про
исходило при рекристаллизации за счет миграции 
границ зерен. Границы зерен перемещались в 
сторону зерен с наибольшим количеством дисло
каций в кристаллической решетке [25]. Присутст
вие извилистых неровных границ между минерала
ми разных фаз является свидетельством активного 
проявления во время деформации диффузионной 
ползучести вдоль границ зерен [3,25].

По [3, 25] полигональная структура образует
ся, главным образом, за счет выпрямления и со
кращения длины границ зерен и восстановления 
кристаллической решетки, деформация происхо
дит в условиях статической рекристаллизации и 
ведет к уменьшению в ней внутреннего напряже
ния. Сдвиговые напряжения в этих условиях от
сутствуют, происходит изотропная деформация 
за счет механизмов диффузионной, в меньшей 
степени дислокационной, ползучести. Во время 
статической рекристаллизации происходит неко
торое увеличение размера зерен, в то время как 
наиболее мелкие из них могут исчезать за счет 
роста более крупных, в участках развития поли
гональных структур порода становится равно
мернозернистая.

Габброиды с мелкими 
рекристаллизованными зернами

В габброидах с мелкими необластами во мно
гих зернах плагиоклаза интенсивно рекристалли- 
зованных пород присутствует довольно большое 
количество субзерновых границ. Это указывает 
на то, что формирование необластов происходи
ло, главным образом, за счет дислокационной 
ползучести и динамической рекристаллизации

[20,21]. Постепенный переход субзерен порфиро
кластов в агрегаты слегка удлиненных необлас
тов (см. рис. 3, в) указывает на замещение порфи
рокластов многочисленными необластами за 
счет рекристаллизации с вращением субзерен.

Полигональные структуры в породах отсутст
вуют или очень редки, а размер образующихся 
при рекристаллизации зерен примерно одинаков. 
Это является следствием того, что контролируе
мая диффузией рекристаллизация с миграцией 
границ зерен была проявлена очень слабо [2 0 , 26].

Вдоль узких зон развития необластов можно 
наблюдать относительное смещение, это свиде
тельствует о том, что образование мелких рекри- 
сталлизованных зерен могло происходить при 
пластическом течении в условиях сдвига.

Присутствующая роговая обманка в габброи
дах с мелкими необластами, по всей видимости, 
является синкинематическим образованием. Она 
формировалась во время пластических деформа
ций из присутствующего водного флюида. Мел
кий размер зерен способствовал проникновению 
флюида вдоль границ, и влиял на усиление диф
фузионной подвижности компонентов, это спо
собствовало пластическому течению породы и 
ускоряло процесс деформации.

Милониты
Присутствие в милонитизированных габброи

дах порфирокластов округлой формы, отсутст
вие в них субзерновых структур и структур хруп
ких деформаций, а также присутствие у теней 
давления некоторых порфирокластов сигмои
дальных структур (см. рис. 3, з), характеризует 
пластическое течение в условиях сдвига, в кото
ром порфирокласты пассивно вращались в рек
ристалл изованном матриксе [3, 20, 21, 25]. Отсут
ствие в порфирокластах субзерновых структур 
является следствием того, что деформация в ми- 
лонитах проходила с преобладанием диффузион
ной ползучести, хотя дислокационная ползучесть, 
по всей видимости, тоже была проявлена [19, 20].

Равномернозернистая структура и хорошо вы
раженные признаки пассивного вращения порфи
рокластов свидетельствуют об участии в дефор
мации пород механизма скольжения границ зе
рен, при котором деформация осуществляется за 
счет скольжения зерен вдоль зерновых границ 
[16, 19, 25]. Смешение между собой зерен амфи
бола, пироксенов, оливина и плагиоклаза указы
вает на то, что скольжение границ зерен происхо
дило не только между зернами одного минерала, 
но и между зернами разных фаз.

Формирование структур хрупких деформа-
ций. Хрупкие деформации характеризуют разно
образные трещины в габброидах и брекчирован- 
ные породы.



Трещины, как правило, заполнены недефор- 
мированными гидротермальными минералами, в 
редких случаях у жильного плагиоклаза наблюдает
ся волнистое угасание. Образование трещин проис
ходило, по всей видимости, одновременно с проник
новением гидротермального флюида. К хрупким 
деформациям, связанным с вторичными измене
ниями минералов, можно отнести радиальную 
трещиноватость в плагиоклазе, расходящуюся от 
кристаллов оливина (см. рис. 4, в) в троктолитах и 
оливиновых габбро. Образование трещин связа
но с увеличением объема оливина в процессе нало
женной серпентинизации [1]. В гидротермальных 
минералах, заполняющих пространство между об
ломками в тектонических брекчиях, признаки де
формаций также отсутствуют.

После формирования гидротермальных мине
ралов, как в трещинах, так и в тектонических 
брекчиях, породы не были подвержены деформа
ционным изменениям. Образование низкотемпе
ратурных минералов в габброидах происходило 
одновременно с формированием структур хруп
ких деформаций.

Условия формирования структур габброидов.
Формирование магматической линейности поро
дообразующих минералов (см. рис. 2 , а) происхо
дило в магматических камерах [24] в результате 
ламинарного течения не полностью закристалли
зовавшегося магматического расплава вдоль сте
нок магматических камер при температуре более 
1100°С. По данным [29] такое течение и ориенти
ровка кристаллов может происходить только в 
случае присутствия в затвердевающей массе не 
менее 30% расплавленного вещества. При мень
шем количестве расплава порода будет вести себя 
как каркас из зерен, воспринимающий динамиче
ские нагрузки и способный деформироваться как 
твердое тело, с формированием структур пласти
ческих деформаций.

В породах с пойкилоофитовой структурой яр
ко выраженный идиоморфизм плагиоклаза по от
ношению к клинопироксену обусловлен кинети
кой кристаллизации в условиях относительно бы
строго охлаждения, когда плагиоклаз обладает 
большей скоростью нуклеации и меньшей скоро
стью роста кристаллов по сравнению с клинопи- 
роксеном. Различия в кинетике кристаллизации 
плагиоклаза и клинопироксена усиливаются с 
увеличением степени переохлаждения расплава 
относительно равновесной температуры ликви
дуса [9]. Пойкилоофитовая структура характери
зует наиболее быстро охлаждающиеся участки 
магматической камеры, и, по всей видимости, по
роды с такой структурой кристаллизовались 
вблизи стенок магматических камер. Кристалли
зация габброидов с массивными текстурами про
исходила в магматических камерах со статичес

кими условиями, признаки магматического тече
ния в них отсутствуют.

Структуры пластически деформированных 
габброидов с крупными рекристаллизованными 
зернами возникали за счет механизмов, основан
ных преимущественно на дислокационной и диф
фузионной ползучести. Участие в рекристаллиза
ции этих механизмов указывает на достаточно 
высокие температуры этого процесса. По дан
ным [25], в мономинеральной среде плагиоклаза 
механизмы формирования структур, аналогич
ных структурам в рассматриваемых габброидах, 
могли происходить при температуре не ниже 
500°С. Хорошо выраженное волнистое угасание 
и развитие субзерновых границ в мономинераль- 
ных оливиновых участках породы указывают на 
температуру деформации более 700°С [25].
Структуры с крупными рекристаллизованными 
зернами в габброидах, описанные [20, 21, 27] в 
скважине 735В в Индийском океане, возникали в 
условиях гранулитовой фации метаморфизма, 
что также соответствует температуре более 
700°С. Присутствие небольшого количества во
донасыщенного флюида в породе могло способ
ствовать миграции границ зерен. Флюидная фаза, 
судя по составу амфибола, имела магматическое 
происхождение. Широкое развитие полигональ
ной структуры у плагиоклаза и оливина характе
ризует деформацию в изотропных статических 
условиях или при очень низком стрессе.

В отличие от габброидов с крупными необлас- 
тами, миграция границ зерен в породах с мелкими 
необластами была проявлена очень слабо. Диф
фузия в породах, по всей видимости, была затруд
нена, и преобладали процессы дислокационной 
ползучести. Это связано с тем, что деформация 
происходила при более низких температурах [2 0 , 
25, 26]. По данным [20, 27], аналогичные струк
туры с мелкими рекристаллизованными зернами 
в габброидах могут формироваться в условиях 
амфиболитовой фации метаморфизма. Мелкий 
размер рекристаллизованных зерен и отсутствие 
в породах полигональной структуры указывают 
на относительно высокую скорость деформации 
пород [25].

Милонитизированные габброиды характери
зуют относительно высокие температуры и уме
ренный стресс, но с достаточно высокой скоро
стью и/или продолжительной по времени. По дан
ным [16, 17, 25], маленький размер зерен в узких 
зонах милонитов, высокая температура и умерен
ный стресс способствуют участию в пластичес
ком течении породы механизма скольжения гра
ниц зерен, а диффузионная и дислокационная 
ползучесть имеют второстепенное значение, при 
этом скорость деформации, независимо от стрес
са, становится выше. Присутствующий между 
зернами породообразующих минералов флюид



способствует усилению процессов деформации. 
Формирование милонитов за счет механизма 
скольжения границ зерен обеспечивает суперпла
стическую деформацию пород [16, 19]. Такие де
формации происходят в тонкозернистых равно
мернозернистых породах при наиболее высоких 
скоростях деформации, ориентировка зерен и 
преобладающая ориентация кристаллической ре
шетки минералов при этом не образуется [25].

Формирование структур слабодеформирован- 
ных габброидов происходило преимущественно 
за счет дислокационного скольжения. В неболь
шой степени принимали участие хрупкие дефор
мации. Отсутствие субзерновых структур указы
вает на то, что механизм дислокационной ползу
чести при этом не был задействован или был 
проявлен очень слабо. В мономинеральной среде 
плагиоклаза, по [25], такие структуры могли 
быть образованы при температуре 300-400°С. 
Одновременное появление в породах структур 
хрупких и пластических деформаций могло проис
ходить в температурном диапазоне 250-350°С [3].

По сравнению с пластическими, хрупкие де
формации характеризуют более низкую темпера
туру и более высокий стресс, но как видно из описа
ния структур, пластические и хрупкие деформации 
не являются взаимоисключающими и формируют
ся в условиях хрупко-пластического перехода. 
По данным [25], в мономинеральной среде плаги
оклаза структуры хрупких деформаций и ката- 
кластического течения возникают при темпера
туре до 300°С. По данным, приведенным в [3], 
брекчии с неупорядоченной текстурой и катакла- 
зиты могут формироваться при температуре до 
250-350°С.

Относительное смещение вдоль трещин и зон 
развития мелких необластов, сигмоидальные 
структуры вращения порфирокластов в милони- 
тах, зеркала скольжения на поверхности многих, 
поднятых при драгировании образцов, являются 
структурными признаками пластического и хруп
кого течения пород в условиях простого сдвига.

Изменение условий формирования структур 
габброидов. Структуры габброидов в районе раз
лома Сьерра-Леоне очень разнообразны и каж
дая из них характеризует определенные условия 
формирования или преобразования пород. Изме
нение структур согласуется с появлением синки- 
нематических образований, указывающих на по
степенное уменьшение температуры и увеличе
ние стресса, а также указывает на увеличении 
влияния водного флюида. Структурно-вещест
венные изменения происходили в условиях рег
рессивного метаморфизма, что связано с выведе
нием пород в верхние горизонты коры. Большин
ство структур габброидов были сформированы в 
условиях течения, присутствуют структуры вяз

кого (магматического), твердо-пластического и 
катакластического течения.

Выделяется несколько структурных парагене
зов, последовательно сменяющих друг друга и ха
рактеризующих разные этапы формирования и 
преобразования габброидов от начала их крис
таллизации до полного выведения на поверхность 
дна океана. После завершения кристаллизации 
габброидов, в большинстве из них в условиях пла
стических деформаций были сформированы круп
ные необласты, рекристаллизация происходила 
при высоких температурах и относительно низ
ком стрессе. Мелкие необласты формировались 
на следующем этапе деформаций, при более низ
ких температурах и относительно высоком стрес
се. При дальнейшем уменьшении температуры и 
увеличении стресса пластические деформации 
сменялись хрупкими.

Кристаллизация большинства габброидов 
происходила в крупных, глубоко расположенных 
магматических камерах в течение длительного 
времени без существенного воздействия на них 
тектонических процессов [7].

После кристаллизации большинство габброи
дов были подвержены твердо-пластическим де
формациям, которые происходили при более низ
ких, постепенно понижающихся температурах 
(1100-250°С) и при увеличении воздействия гид
ротермального водонасыщенного флюида. Плас
тические деформации могли начаться еще в этап 
кристаллизации породы при присутствии до 30% 
магматического расплава [29].

Пластические деформации в габброидах про
исходили как при относительно высоких, так и 
относительно низких температурах, что отража
ют соответствующие структуры.

Во время деформации габброидов при высо
ких температурах, возникали структуры с круп
ными рекристаллизованными зернами. В форми
ровании структур принимали участие механизмы 
диффузионной и дислокационной ползучести, ре
кристаллизация происходила как с миграцией 
границ зерен, так и с вращением субзерен. Де
формационные структуры формировались в ус
ловиях динамической рекристаллизации, за счет 
внешних напряжений, а также при статической 
рекристаллизации, за счет напряжений внутри 
кристаллической решетки минералов, возникших 
в период динамического воздействия на породу.

Высокотемпературные условия пластических 
деформаций, по всей видимости, соответствовали 
гранулитовой фации метаморфизма, деформация 
минералов контролировалась, главным образом, 
процессами диффузии, наиболее активной лишь 
при высоких температурах. Формирование струк
тур происходило преимущественно без участия 
или при слабом влиянии водного флюида преиму
щественно магматического происхождения.



Образование милонитов ведет к концентрации 
деформаций в узких линейных зонах и к увеличе
нию скорости деформации независимо от стресса.

По мере уменьшения температур происходило 
резкое изменение деформационных структур в 
габброидах. В отличие от высокотемпературных 
деформаций, при рекристаллизации возникали 
необласты маленького размера. Формирование 
структур происходило, главным образом, при ре
кристаллизации с вращением субзерен, за счет 
механизмов дислокационного скольжения и дис
локационной ползучести. Диффузионная по
движность в породе была затруднена и проявлена 
очень слабо. На изменение структур габброидов 
активно влиял флюид морской воды, проникаю
щий по ослабленным зонам и способствовавший 
усилению пластических свойств пород.

На заключительном этапе структурной эво
люции, габброиды были подвержены хрупким де
формациям. На этом этапе, в условиях катаклас- 
тического течения вещества при низких темпера
турах (ниже 350°С) и относительно высоком 
стрессе в габброидах возникали трещины, зоны 
брекчирования. Синкинематическое появление 
структур хрупких и пластических деформаций 
происходило в температурном диапазоне пример
но 250-350°С.

Деформации в габброидах происходили в раз
ных условиях, соответствующих разным глубин
ным уровням. На более глубоких уровнях при вы
соких температурах и относительно низком 
стрессе, в результате пластических деформаций 
возникали структуры с крупными рекристаллизо- 
ванными зернами. Мелкие необласты в габброи
дах были сформированы на более высоких уров
нях, при меньших температурах, более высоком 
стрессе и воздействии водного флюида, проника
ющего по ослабленным зонам с поверхности. 
Хрупкие деформации и катакластическое тече
ние происходило в ослабленных зонах самых 
верхних приповерхностных частей коры при наи
более высоком стрессе и низких температурах.

Милонитизированные и интенсивно деформи
рованные габброиды, образованные в условиях 
пластического и хрупкого течения, характеризу
ют условия активных тектонических зон, пред
ставляющих собой разрывные нарушения в коре. 
Об их относительной глубине можно судить по 
характеру пластических деформаций. Тектониче
ски активные зоны разделяли более стабильные 
блоки, сложенные слабо деформированными или 
недеформированными породами. Выведение габ
броидов к поверхности дна океана происходило 
за счет сдвиговых движений вдоль разрывных на
рушений. В большинстве случаев в габброидах 
присутствуют структуры статической рекристал
лизации, что говорит об уменьшении интенсивно

сти деформаций в тектонически активных зонах 
при еще достаточно высокой температуре.

ВЫВОДЫ
1. При микротектонических исследованиях в 

габброидах района Сьерра-Леоне выделены струк
турные парагенезисы, характеризующие эволю
цию пород на магматической стадии и на стадии 
пластических и хрупких деформаций.

По первичным магматическим структурам и 
текстурам выделены породы комплекса рассло
енных габбро и комплекса изотропных габбро. 
Для первых характерна магматическая линей
ность и присутствие ойкокристов клинопироксена 
с пойкилоофитовой структурой. Массивные габ
броиды имеют габбровую и офитовую структуру.

По присутствию структур пластических дефор
маций выделены слабодеформированные, частич
но и полностью рекристаллизованные и милони
тизированные габброиды. Для рекристаллизован
ных характерно присутствие пород с крупными и 
мелкими необластами. Среди первых довольно 
широко развиты полигональные структуры.

2. Каждый структурный парагенезис в габбро
идах отвечает своему этапу формирования струк
тур. По взаимоотношениям структур прослежи
вается последовательность и этапность их обра
зования. В наиболее раннем этапе происходит 
формирование магматических структур. Второй 
этап характеризуется появлением структур пласти
ческих деформаций. На следующем третьем этапе 
происходит синхронное формирование структур 
хрупких и пластических деформаций, этот этап 
определяется хрупко-пластическим переходом. 
Заключительный этап формирования структур 
габброидов характеризуется появлением струк
тур хрупких деформаций.

В этапе пластических деформаций по струк
турным парагенезисам выделяются отдельные 
подэтапы, так подэтап динамической рекристал
лизации габброидов предшествует подэтапу ста
тической рекристаллизации, а подэтап формиро
вания крупных необластов предшествует подэта
пу образования мелких необластов.

3. Формирование габброидов полосчатого ком
плекса с магматической линейностью происходило 
в условиях вязкого ламинарного течения не до кон
ца застывшего магматического расплава вдоль сте
нок магматических камер. Образование магмати
ческой линейности могло происходить в присутст
вии не менее 30% расплава. Массивные габброиды 
кристаллизовались в статических условиях.

Структуры пластических деформаций возни
кали в габброидах при температурах от 1 1 0 0  до 
250°С в условиях твердо-пластического течения.

Крупные рекристаллизованные зерна в поро
дах формировались за счет диффузионной и дис



локационной ползучести в кристаллической ре
шетке минералов при относительно высоких тем
пературах, соответствующих гранулитовой фации, 
низком стрессе и незначительном влиянии водно
го флюида, преимущественно магматического 
происхождения. Деформации происходили за 
счет механизмов рекристаллизации с миграцией 
границ зерен и с вращением субзерен. В статиче
ских условиях или очень низком стрессе за счет 
выпрямления и сокращения длины границ зерен 
появлялись полигональные структуры.

Мелкие необласты в габброидах появлялись 
преимущественно за счет дислокационного сколь
жения и дислокационной ползучести. Деформа
ции происходили при рекристаллизации с вращени
ем субзерен, при относительно низких температу
рах, соответствующих амфиболитовой фации, при 
высоком стрессе и влиянии водного флюида, прони
кающего по ослабленным зонам с поверхности.

Структуры хрупких деформаций появлялись в 
габброидах при температурах ниже 350°С и высо
ком стрессе за счет дробления и катакластическо- 
го течения пород.

4. В формировании структур габброидов про
слеживаются признаки регрессивного метамор
физма, характеризующие постепенное пониже
ние температуры, увеличения стресса и влияния 
водного флюида в процессе поднятия пород к по
верхности. По характеру деформационных струк
тур можно судить об относительной глубине 
структурных изменений пород. Крупные необла
сты в габброидах образуются при рекристаллиза
ции на больших глубинах, структуры габброидов 
с мелкими необластами формируются ближе к 
поверхности, хрупкие деформации происходят в 
самых верхних горизонтах коры. Породы выво
дились к поверхности за счет пластического и ка- 
такластического течения пород вдоль разрывных 
нарушений, развивающихся преимущественно в 
условиях простого сдвига.

Работа выполнена при поддержке Российского 
фонда фундаментальных исследований (гранты 
№ 03-05-06451, № 03-05-64159), конкурса-экспер
тизы № 7.
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Microtectonics of Gabbroids in the Mid-Atlantic Ridge 
off Sierra Leone from 5° to 7° N 

A. E. Yeskin
Geological Institute (GIN), Russian Academy of Sciences, Pyzhevskii per. 7, Moscow, 119017 Russia

e-mail: artye@yandex.ru

Abstract—The structure of gabbroic rocks from the Mid-Atlantic Ridge from 5° to 7° 10' N (Sierra Leone Non
transform Offset Zone) is considered. This paper is based on the materials obtained from dredging during sev
eral cruises of the Russian research vessels in 2000-2003. The structural assemblages characterizing evolution 
of gabbroids at the magmatic stage and at stages of ductile deformation and brittle failure are recognized. Un
deformed, slightly deformed, partially and completely recrystallized, and mylonitized gabbroids are distin
guished by their structural features. Large and small neoblasts corresponding to various conditions of rock 
transformation occur in recrystallized gabbroic rocks. Gabbroids of the banded complex that reveal magmatic 
lineation were formed under conditions of viscous laminar flow of an incompletely solidified magmatic melt 
along the walls of magma chambers. Massive gabbroic rocks crystallized under static conditions. The large 
neoblasts grew in the process of recrystallization owing to the diffusion and dislocation creep in the crystal lat
tice of minerals. The small neoblasts largely arose as a result of dislocation gliding and dislocation creep. The 
structure evolution of gabbroids bears indications of retrograde metamorphism under gradually falling temper
ature, increasing stress, and the effect of hydrothermal fluid during the uplift of basic rocks. The large neoblasts 
in gabbroids originate at a great depth and the small neoblasts appear nearer to the surface, while brittle failure 
occurred in the uppermost crust. The gabbroic rocks rose up owing to the ductile and cataclastic flow along the 
faults that developed mainly under conditions of simple shear.
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Очередное 38-ое Тектоническое совещание 
“Тектоника земной коры и мантии. Тектоничес
кие закономерности размещения полезных иско
паемых” было проведено Межведомственным 
тектоническим комитетом при ОНЗ РАН в пери
од с 1 по 4 февраля 2005 г. В организации совеща
ния принимали участие Геологический институт 
РАН и Геологический факультет МГУ им. М.В. Ло
моносова. В работе совещания участвовало более 
300 ученых России и стран СНГ.

Совещание открыл председатель Комитета, 
академик Ю.Г. Леонов. Затем были заслушаны 
выступления декана Геологического факультета, 
члена-корреспондента РАН Д.Ю. Пущаровского 
и почетного председателя Комитета, академика 
Ю.М. Пущаровского.

На пленарных заседаниях заслушано 22 доклада.
В обобщающем докладе В.Е. Хайна “Планета 

Земля: основные черты структуры, динамики и 
эволюции -  глобальный аспект” было подчерк
нуто, что особое значение в динамике Земли при
надлежит тектонике литосферных плит, порож
даемой внутренним разогревом Земли и ее внеш
ним охлаждением. В кинематике плит и плане 
конвекции в астеносфере определяющая роль 
принадлежит континентам с их глубокими корня
ми. Теория тектоники плит продолжает вызы
вать определенную критику, но реальность спре- 
динга, субдукции и перемещения по трансформ
ным разломам не подлежит сомнению, а 
действительно уязвимые положения тектоники 
плит касаются их диффузных границ и не абсо
лютной их жесткости и монолитности. Однако 
это не может служить основанием для отказа от 
самой этой теории. Вместе с тем при рассмотре
нии глобальной геодинамики нельзя не учиты
вать роли ротационного и космического факто
ров. С изменением скорости осевого вращения 
происходит перестройка фигуры Земли, вызыва
ющая образование регматической сети разломов 
и трещин.

Р.Г. Гарецкий и А.К. Добролюбов представили 
доклад: “Приливные дискретно-волновые движе
ния и дрейф континентов”. Такие движения воз
никают под действием приливных сил Луны и 
Солнца. Им принадлежит ведущая роль в гори

зонтальном движении континентов, вообще бло
ков и плит литосферы.

Фундаментальные и прикладные аспекты ме- 
таллогенического анализа основных типов текто
нических сооружений России были отражены в 
докладе Г.С. Гусева, А.А. Головина, В.А. Килип- 
ко, Н.В. Межеловского, А.Ф. Морозова и 
Д.В. Рундквиста. Авторами рассмотрены ансамб
ли металлогенических объектов глобального, 
трансрегионального, регионального и территори
ального рангов с известными и прогнозируемыми 
рудно-формационными, структурно-вещественны
ми и геодинамическими характеристиками. Впер
вые выделены Восточно-Европейско-Баренцев- 
ская и Восточно-Сибирская платформенные 
металлогенические мегапровинции, определены 
границы сегментов Урало-Охотского, Средизем
номорского, Арктического и Западно-Тихооке
анского металлогенических поясов, Центрально
арктической и Тихоокеанской океанических ме
гапровинций.

Модель формирования углеводородных зале
жей в теле кристаллического цоколя платформ 
предложена М.Г. Леоновым. В результате слож
ной и многоэтапной вторичной структурной пе
реработки горных масс в фундаменте платформ 
зарождаются и развиваются долгоживущие поло
жительные морфоструктуры, с дезинтегрирован
ными кристаллическими породами в ядре и оса
дочными отложениями на крыльях и покрышке. 
Породы ядер являются областями перепада дав
ления, декомпрессии и всасывания, а осадочные 
породы чехла находятся в условиях сжатия и по
вышенного флюидного давления. За счет этого 
осуществляется переток углеводородов из чехла 
в разуплотненные кристаллические породы фун
дамента, где они и образуют более или менее 
крупные скопления.

На секционных заседаниях сделано более 
40 докладов.

Новый вариант интерпретации докембрий- 
ских орогенических поясов предложен Н.А. Бож
ко. Помимо известных коллизионных, аккреци
онных и аккреционно-коллизионных поясов ав
тор особо выделил тип гиперколлизионных 
(гранулитовых) орогенических поясов, сформи-



рованных в результате гиперколлизии континентов 
и континентальных фрагментов (по гималайскому 
типу) в процессе агломерации суперконтинентов, 
приводящей к тектоническому переутолщению ко
ры и ее переработке высокобарическим гранули- 
товым метаморфизмом. По заключению автора, 
пояса всех типов, кроме аккреционного, являют
ся “внутрисуперконтинентальными”, тогда как 
аккреционные орогены формируются по краям 
суперконтинентов, завершая их агломерацию.

Результатам изучения глубинного строения 
Восточно-Европейского кратона на основе сейс
моразведочных данных МОТТ вдоль геотраверса 
1-ЕВ был посвящен доклад М.В. Минца, И.Б. Фи
липповой, А.К. Сулейманова, Н.Г. Заможней, 
В.М. Ступака, П.С. Бабаянца, Ю.И. Блоха и
А.А. Трусова. Показано, что одним из главных 
элементов строения раннедокембрийской коры 
Восточно-Европейского кратона является впер
вые выделенный протяженный палеопротеро- 
зойский внутриконтинентальный коллизионный 
ороген, названный авторами “Беломорско-Ла- 
пландско-Среднерусско-Южноприбалтийским”.

А.Н. Диденко, В.Ю. Водовозов, Д.П. Гладко- 
чуб, Т.В. Донская, А.М. Мазукабзов, Е.В. Биби
кова, Т.И. Кирнозова и И.К. Козаков в докладе 
“Сибирский кратон в раннем протерозое: новые 
палеомагнитные и изотопно-геохронологические 
данные” весьма успешно совместили палеомаг
нитные и геохронологические данные. Коррект
ная оценка полученной ими информации позво
лила предложить два варианта перемещений Си
бирского кратона в интервале 1.9-1.7 млрд, лет 
назад и оценить на этой основе правдоподобие су
ществующих гипотез формирования палеопроте- 
розойских суперконтинентов.

Новые геохронологические и Nd, и РЬ-РЬ изо
топные исследования гранитоидов и метаморфи
ческих пород позднерифейской континентальной 
коры подвижных поясов и микроконтинентов 
Центральной Азии рассмотрены И.К. Козако
вым, В.И. Коваленко и В.В. Ярмолюком. Опира
ясь на эти данные, авторы предложили сущест
венный пересмотр некоторых устоявшихся пред
ставлений о ранних этапах формирования коры 
Центральноазиатского региона, что вызвало воз
ражения ряда слушателей. Согласно результатам 
изотопных исследований, раннедокембрийские об
разования в значительно меньшей степени, чем 
предполагалось ранее, участвуют в строении не 
только подвижных поясов, но и “древних” микро
континентов региона. Главная же роль в формиро
вании допалеозойской коры принадлежала рифей- 
ским и, особенно, позднерифейским образованиям.

В докладе С.Ю. Колодяжного “Модель форми
рования Колвицко-Умбинской субгоризонтальной 
протрузии (юго-восточная часть Беломорско-Ла
пландского пояса Балтийского щита)” предложе

на еще одна (по отношению к многочисленным 
уже существующим) модель палеопротерозой- 
ской эволюции Беломорско-Лапландского пояса. 
По оценке автора, заключительные коллизион
ные процессы развивались “преимущественно в 
глубинных условиях за счет скучивания пласти
фицированных нижне-среднекоровых геомасс. 
Верхняя кора реагировала на эти процессы “ано- 
рогенными” явлениями, обусловливающими ее 
общее утонение и тектоническую эрозию.

Особенности позднепалеозойско-мезозойской 
тектоники обширного региона Центральной 
Азии -  от Южного Урала до Северо-Китайского 
континента проанализированы М.М. Бусловым и 
И. Де Граве. Авторами показано, что на границе 
позднего карбона-перми, после закрытия Палео
азиатского океана, произошла коллизия Казах
станского, Сибирского и Восточно-Европейского 
континентов. При этом Сибирский континент 
вращался по часовой стрелке, а Казахстанский 
был подвержен интенсивным, преимущественно 
сдвиговым деформациям. Новые данные треко
вого анализа свидетельствуют о крупном этапе 
орогении в позднетриасовое-раннемеловое время.

М.Л. Сомин представил убедительные свиде
тельства в пользу тектонического (надвигового) 
контакта среднепалеозойского вулканогенно-оса
дочного комплекса Большого Кавказа с подстила
ющими высокобарическими среднетемпературны
ми метаморфитами кристаллиникума: выполнен
ные U-Pb датировки по цирконам показали их 
одновозрастность с перекрывающим комплексом.

Анализу тектонической эволюции централь
ной части Урало-Монгольского складчатого по
яса в палеозое на основе новых палеомагнитных 
данных, полученных на Северном Тянь-Шане и в 
Казахстане (Чингизская дуга), был посвящен до
клад Н.М. Левашовой, К.Е. Дегтярева, М.Л. Ба
женова и Р. Ван дер Во. Новые результаты под
тверждают предположение А. Шенгера и Б.А. На
тальина (1996) о существовании в раннем палеозое 
крупной линейной островодужной системы (Кип
чакская дуга), которая, начиная с девона, подвер
глась интенсивным сдвиговым деформациям.

Новые возможности изучения вулканических 
образований Охотско-Чукотского пояса путем вы
сокоточных Аг/Аг и U-Pb датировок пород проде
монстрированы П.Л. Тихомировым, В.В. Акини
ным, В.О. Исполатовым, П. Александровым, 
И.Ю. Черепановым и В.В. Загоскиным. При об
щем альб-кампанском возрасте этого субдукци- 
онного пояса обнаруживается локальное накоп
ление мощных вулканических толщ за короткие 
отрезки времени в сочетании с миграцией вулка
низма и, по-видимому, длительными перерывами 
вулканической активности.

Основные черты тектоники фундамента запад
ной половины Западно-Сибирского мегабассейна



рассмотрены в докладе К.С. Иванова, Ю.Н. Федо
рова, В.В. Кормильцева, М.Ф. Печеркина и
С.Г. Захарова. Наиболее детально картирование 
фундамента было проведено в Шаимском районе 
(масштаб 1 : 200000); при этом была выявлена си
стема крупных региональных правых сдвигов за- 
пад-северо-западного простирания. Показано, 
что эта система сдвигов была образована в основ
ном в начале триаса (но движения по ним неодно
кратно происходили до палеогена), вероятно, в 
результате того самого субширотного растяже
ния региона и опускания его северных частей, ко
торое сформировало сначала систему триасовых 
грабенов Западной Сибири, заполняемых вулка
ногенными и терригенно-вулканогенными тол
щами, а затем и весь Западно-Сибирский нефте
газоносный мегабассейн.

Доклад Ю.М. Пущаровского, А.О. Мазарови- 
ча и С.Г. Сколотнева “Неотектоника океанского 
дна” был посвящен результатам геолого-геофи
зических исследований Центральной Атлантики, 
позволивших выявить тектонические деформа
ции эпохи неотектонического развития Земли. 
В докладе охарактеризованы неотектонические де
формации в зонах трансформных разломов, в греб
невой полосе Срединно-Атлантического хребта и в 
осадочном чехле глубоководных впадин. Моло
дые деформации представлены пологоскладча
тыми формами, горстовидыми структурами раз
ных масштабов, диапироподобными образовани
ями и разломами. Выделяются три рубежа 
активизации: средний эоцен (45-50 млн. лет тому 
назад), миоцен (20^25 млн. лет) и поздний квартер 
(2-3 млн. лет).

Анализ данных многолучевого эхолотирова- 
ния, НСП, спутниковой альтиметрии, а также ге
ологических данных по Атлантическому океану 
был проведен А.О. Мазаровичем и С.Ю. Соколо
вым. Показано, что океаническая кора Атланти
ческого океана претерпела интенсивную струк
турную неотектоническую эволюцию после ее 
образования. Развитие деформаций происходило 
вдоль определенных азимутов. Наиболее выра
жены деформации субмеридионального прости
рания. Впервые выделена система разломов севе
ро-западного простирания, секущая срединно
океанический хребет и трансформные разломы.

На Молодежной секции, третий год успешно 
работающей в рамках Межведомственного тек
тонического комитета, было представлено 10 уст
ных докладов.

Среди них следует отметить доклад А.В. Соло
вьева и М.Н. Шапиро о тектонической эволюции 
Восточно-Камчатской аккреционной призмы по 
данным трекового датирования циркона из тер- 
ригенных пород, на основе чего были сделаны 
выводы о возрасте пород, времени, продолжи
тельности и характере процессов субдукции в 
данном регионе. В докладе В.Е. Вержбицкого бы
ли представлены новые данные о тектонике вос
точной части Лаптевоморского региона на осно
ве мезоструктурных исследований в районе о-ва 
Бельковский. Полученные данные и их сопостав
ление с результатами других исследователей поз
волили автору предложить модель меловой -  кай
нозойской тектонической эволюции изученного 
региона. Все доклады выполнены на высоком на
учном уровне, большинство из них в виде компью
терной презентации. К совещанию были изданы 
тезисы общим объемом 56 авторских листов.

На стендовой сессии постерные доклады пред
ставили более 50 ученых.

В решении совещания отмечено, что большин
ство заслушанных докладов представляют собой 
результаты исследований, выполненных на миро
вом уровне. Львиная доля новых исследований, 
результаты которых представлены на совеща
нии, были получены при финансовой поддержке 
РФФИ, что нашло отражение в Материалах сове
щания. В целом совещание было проведено на 
высоком научно-организационном уровне, чему 
способствовала финансовая поддержка РФФИ, 
Геологического института РАН, Геологического 
факультета МГУ, Федеральной целевой програм
мы “Интеграция” и Программы Президиума 
РАН “Поддержка молодых ученых”. Совещание 
рекомендовало опубликовать наиболее яркие до
клады в журнале “Геотектоника” (по представле
нию Оргкомитета МТК). Очередное 39-ое Сове
щание намечено провести в г. Москве в феврале 
2006 г. Рабочее название “Тектоника подвижных 
зон Земли”. Предполагаемое время проведения 
Совещания 31.01.06-03.02.06 г.
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