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ПРЕДИСЛОВИЕ

В Геологическом институте АН СССР сложилась традиция — 
время от времени публиковать сборники, посвященные интерес
ным и значительным тектоническим проблемам. К их числу 
принадлежат такие книги, как «Проблемы теоретической и ре
гиональной тектоники» (1970 г.), «Тектоническое развитие зем
ной коры и разломы» (1979 г.), «Тектоника в исследованиях 
Геологического института АН СССР» (1980 г.). Расходятся они 
чрезвычайно быстро, что свидетельствует о большой актуаль
ности и несомненно интересных решениях рассматриваемых 
вопросов.

Хотим отметить, что в качестве авторов статей в таких кни
гах выступают как крупнейшие учепые, имена которых извест
ны всей стране, так и молодые исследователи.

Предлагаемый сборник не является исключением в этом 
смысле. В нем приняли участие коллеги, сотрудники и ученики 
академика Александра Леонидовича Яншина, геолога необычай
но многогранного, которому 28 марта 1981 г. исполняется 70 лет. 
К своему юбилею он пришел с исключительными достижениями 
в различных областях геологии, но прежде всего в тектонике. 
Александру Леонидовичу авторский коллектив и адресует эту 
книгу.

Содержание книги разнообразно. Большое внимание в Геоло
гическом институте в последний период привлекла проблема 
тектонической расслоенности литосфёры. Ее разработка, кото
рая уже ведется, безусловно, раскроет многие новые стороны 
тектонического процесса на Земле, значительно более сложного, 
чем это предусматривается любой из существующих схем. 
В книге помещена статья, содержащая основные положения 
предлагаемой тектонической модели литосферы. Среди других 
работ общего характера читатель найдет статьи о геофизических 
разделах в литосфере, о рифтогенезе, строении и образовании 
океанических впадин, ранних этапах развития земной коры, 
формировании континентальной коры, наконец, вообще о тео
ретической тектонике.

Безусловно, привлечет внимание статья о трансгрессивном 
залегании соленосных формаций — явлении, о котором раньше



не было известно. Региональные статьи касаются тектонических 
проблем Монголии, Енисейского кряжа, Севера СССР, Паннон- 
ского бассейна, Черного моря. Все они очень новы и по факти
ческому материалу, и по выводам. Особо следует сказать о 
проблеме формирования континентальной земной коры. Иссле
дованиями Геологического института уже более 10 лет назад 
дано ее принципиальное решение. Было показано, что конти
нентальная кора образуется в результате сложных структурно
вещественных преобразований коры океанического типа. Глав
ным основанием для этого послужила аналогия в строении зем
ной коры океанов и офиолитовых серий континентов, которые 
поэтому рассматриваются как фрагменты древних океанических 
структур. Отсюда был сделан логический вывод, что земная 
кора, по крайней мере в неогее, проходит в своем развитии три 
основные стадии — океаническую, переходную и континенталь
ную. Во многих статьях сборника, как общего характера, так и 
региональных, затрагиваются те или иные стороны этой фунда
ментальной проблемы.

А. В . Пейве, Ю. М. Пущаровский



ГЕОЛОГИЯ РАЗДЕЛА МОХОРОВИЧИЧА

На рубеже XX в. философская доктрина фиксизма, господствовавшая и 
геологии до этого времени, перестала удовлетворять геологов. Структуру 
Средиземноморья и Центральной Европы, особенно Альп, трудно стало 
объяснять контракцией. Появились новые концепции о значительных го
ризонтальных перемещениях блоков земной коры и новые гипотезы о 
механизме их перемещения, в частности уже тогда возникли гипотезы 
о подкоровых течениях в мантии. Этими работами началась теперь уже 
почти столетняя история формирования философской доктрины мобнлиз- 
ма, в которой появилось множество разных концепций. Наиболее выдаю
щейся из них была теория А. Вегенера о дрейфе континентов, опублико
ванная им в 1912 г.

В настоящее время разные варианты мобилистского объяснения гео
логических явлений хорошо разработаны, и возвращение геологии к 
доктрине фиксизма было бы равнозначно возвращению науки в докопер- 
никовские времена. Ход развития геологии делает это невозможным. Вме
сте с тем бурное развитие и укрепление в паше время идей мобилиз- 
ма никто, копечно, не считает завершившимся процессом.

Я хотел бы обратить внимание па открытые и изученные в послед
ние годы новые явления, которые могут существенно пополнить и раз
вить мобилизм в геологии, изменить или усовершенствовать многие поло
жения концепции тектоники плит и по-новому объяснить дрейф конти
нентов.

Земля по своим физическим свойствам расслоена на оболочки, или 
сферические плиты. Наблюдения над прохождением скорости продоль
ных и поперечных сейсмических волн привели к открытию в 1909 г. 
сейсмологом Мохоровнчичем раздела, который был затем назвал его име
нем. Раздел Мохоровичича, или граница М, среди других известных 
ныне разделов земных оболочек выражен наиболее ясно, иногда в виде 
маломощной зоны, а иногда в виде четкой поверхности, разделяющей 
породы с резко различными скоростями сейсмических волн. Раздел М. 
ниже которого скорость продольных волн 8 км/с и больше, считается 
нижней границей земной коры. Она имеет глобальное распространение. 
Наблюдаются некоторые аномалии лишь в поясах континентальных и 
океанических гор, что можно связать с расплавленным или сильно разо
гретым состоянием нижней коры в корнях гор. Нужно отметить, однако, 
что мрогие геофизики считают апомальные по сейсмическим скоростям 
тела в корнях океанических гор мантийными диапирами.

К концу 70-х годов в результате драгирования коры современных 
океанов и изучения офиолитовых поясов континентов были получепы 
новые данные, позволившие дать не только геофизическую, но и геоло
гическую характеристику пород ниже и выше раздела М. В руках гео
логов оказались полные и, как выяснилось, довольно разнообразные раз



резы горных пород коры современных океанов и сравнимые с ними 
разрезы пород из тектонических фрагментов океанической коры геологи
ческого прошлого, детально изученные в офиолитовых поясах конти
нентов.

С подводных управляемых аппаратов в океанах геологи наблюдали 
раздел М в натуре, а на континентах картировали его на значительных 
площадях. Канадские геологи, например, закартировали обширный текто
нический фрагмент раздела М нижнепалеозойского времени в Северных 
Аппалачах.

Стандартный обобщенный разрез офиолитовой ассоциации горных 
пород состоит внизу из комплекса тектонизированных гарцбургитов, лер- 
цолитов и дунитов. Малоизмененные породы этого комплекса по своим 
физическим свойствам соответствуют породам верхней мантии.

Выше лежит, как правило, менее тектонизировапный габбровый комп
лекс, начинающийся полосчатой серией и завершающийся толщей парал
лельных даек. Габбровый комплекс по своим характеристикам соответст
вует третьему геофизическому слою. Границу Мохоровичича большинство 
геологов проводят по основанию полосчатого комплекса.

Завершается разрез офиолитовой ассоциации комплексом подушечных 
базальтов толеитового состава, верхняя часть которых в океанах изучает
ся глубоководным бурением. Базальты соответствуют второму слою океа
нической коры, лежат в основами кремнистых, иногда относительно мел
ководных карбонатных отложений первого слоя.

Отдельные члены офиолитовой ассоциации часто разделены разлома
ми, полные разрезы наблюдаются редко. Имеются разрезы, где базальты 
стратиграфически налегают прямо на серпентинизированные ультраба- 
зиты. Разрезы офиолитовой ассоциации во многих поясах хорошо 
изучены и сопоставлены между собой [Колман, 1979; Ophiolites..., 
1979].

В океанической и, по-видимому, в коптииентальной коре, особенно 
при тектоническом утонении последней, в зоне раздела Мохоровичича 
происходят мощные процессы гидротермальной переработки пород верх
ней части мантии и мафической части нижней коры (серпентинизация, 
цеолитизация, родингитизация и т. п.), что приводит к потере вязкости 
горных пород в этой зоне. Серпентинизацией затронуты все породы на 
глубинах, где температура не превышает 500—550° С. Если учесть, что 
в такие температурные условия могут попадать и глубинные массы 
(вплоть до астеносферы), поднятые в результате тектонических или 
магматических процессов, то роль серпентизации в преобразовании мафи
ческих и ультрамафических пород приуменьшать не следует. Несерпен- 
тшшзированных ультрабазитов в офиолитовых поясах мы практически 
не знаем. При более высоких ступепях регионального метаморфизма в 
перидотитах могут кристаллизоваться тальк, хлорит и карбонаты.

Серпентинизация перидотитов сопровождается резким изменением 
их физических свойств: плотность уменьшается с 3,3 у перидотитов до 
2,55 у серпентинитов; скорость продольных сейсмических волн — с 8 до 
5 км/с; понижается прочность; увеличивается пластичность пород [Асла
нян и др., 1976; Колман, 1979]. В результате этого при сравнительно низ
ких напряжениях широко развиваются процессы пластического течения 
на разпых глубинных уровнях. Тектоническое течение горных масс при
водит к срыву и дисгармоничному смятию разных по физическим свой



ствам пластин и плит, к скучиванию и диапиризму горных масс в одних 
зонах и к растеканию, спредингу — в других.

Гидротермальные изменения горных пород и процессы низкотемнера- 
турного метаморфизма в формирующейся океанической коре в зоне раз
дела Мохоровичича широко развиты и могут иметь не только тектониче
ское, но и очень важное металлогеническое значение. Данные по распре
делению стабильных изотопов свидетельствуют о том, что в нагретых 
горных массах офиолитов циркулировала морская вода, которая под дав
лением в сотни атмосфер и будучи сильно нагретой является весьма 
агрессивной средой и выщелачивает из формирующейся океанической 
коры не только тяжелые металлы — Fe, Ni, Си и др., но также литофиль- 
ные элементы — К, Mg и др. При низкой температуре возникают смскти- 
ты, а при более высокой — хлориты.

Эти рудоносные растворы служат источником для формирования ши
роко распространенных металлоносных красноморского типа осадков, 
а также стратиформных сульфидных залежей в подушечных лавах вто
рого слоя. Не исключено, что источником металлов для комплексных руд, 
отложенпых в океанах в виде железо-марганцевых конкреций, являются 
подобные гндротермы.

В 1978 г. в Восточно-Тихоокеанском хребте на 21° с. ш. открыто 
современное рудообразование, которое может быть хорошей актуалпсти- 
ческой моделью для рудообразования геологического прошлого. Согласно 
первой, очень краткой, информации [Abelson, 1979], здесь с подводных 
аппаратов обнаружен высокодебитный концентрированный рудный раст
вор с температурой 400° С, под давлением 250 атм, истекающий из под- 
водпого хребта на глубине 2500 м. Около выходов этих источников от
лагаются массивные сульфидные руды, содержащие Fe, Zn, Pb, Си, Ag, 
Аи и Pt. Содержания элементов достаточны для разработки при условии 
суши. Гидротермальную переработку формирующейся молодой и совре
менной океанической коры нужно учитывать при прогнозах поисков по
лезных ископаемых в отложениях океанической стадии развития конти
нентальной коры фанерозоя и в более зрелой сналической коре в виде 
продуктов регенерации месторождений с мантийным источником вещества.

В современных геологических моделях строения и развития лито
сферы большое зпачение придается астеносфере, т. е. слою пониженной 
вязкости материала верхней мантии, обнаруженному на разной глубине 
под океанами и континентами. Предполагается, что в астеносфере про
исходит частичное плавление горных пород и что ее реологические свой
ства определяют возможность конвективных течений в мантии, вызываю
щих дрейф литосферных плит. Астеносфера, таким образом, рассматри
вается в качестве крупнейшей неоднородности в мантии Земли, 
регулирующей и определяющей происхождение и развитие главнейших 
геологических явлений — магматизма и движений в земной коре. Хотя 
конвекция как механизм перемещения литосферных плит многими иссле
дователями подвергается критике, но существование самой астеносферы 
нельзя отрицать, как нельзя отрицать и того, что геологические явления, 
совершающиеся в ней, связаны с длительно протекающим глобальным 
цепным процессом парушения и восстановления устойчивости в вррх- 
них оболочках Земли.

Наилучшей, на наш взгляд, моделью развития тектонических и маг
матических процессов в литосфере является тектоника плит, но она в



связи с быстрым прогрессом напшх знаний о строеппи литосферы нужда
ется теперь в известных поправках. Прежде всего стало ясно, что по 
своим физическим и реологическим свойствам литосфера представляет 
собой весьма сложное образование. В коре и в верхней мантии также 
обнаружены многочисленные неоднородности. Особенно четко геологиче
ски и геофизически они выражены в зоне перехода кора — мантия 
близ поверхности М. Хотя эти неоднородности по сравнению с астено
сферой меньше по своим масштабам, но сами по себе они имеют, по-ви
димому, большое значение для понимания геологического строения верх
них оболочек Земли. Очевидно, они должны свидетельствовать о еще боль
шей тектонической и магматической мобильности вещества, слагающего 
литосферу, чем это предполагается концепцией тектоники плит.

Последняя исходит, как известно, из чрезвычайно упрощенной пред
посылки о жесткости, твердости и реологической однородности гигантских 
литосферных плит на всю их мощность. Согласно этой концепции, кора 
и мантия Земли и отдельные их части имеют прочные механические 
связи между собой и континенты как бы «впаяны» в мантию. В свое 
время такие представления послужили основанием для отрицания многи
ми, если не большинством, учеными теории дрейфа континентов в пони
мании Вегенера, т. е. путем срыва спалической коры с мантийного осно
вания. Очевидно, мы можем предполагать, что не только литосфера как 
целое движется и дислоцируется дисгармонично но отношению к астено
сфере, но и внутрилитосферные коровые и мантийные плиты и пластины 
сминаются дисгармонично, образуя в конечном счете очень сложную внут
реннюю тектоническую структуру литосферы в целом. Во время крупных 
тектонических фаз, одновременно охватывающих по глубине всю лито
сферу, а не только кору, а по латерали, по-видимому, всю Землю, про
исходит дифференциальное перемещение плит и пластин и их скучива- 
иие в одном месте, растяжение и растекание — в другом. При этом в 
литосфере формируются новые крупные неоднородности или «аномаль
ные» тела меньшего масштаба, определяющие специфику ее развития, 
и прежде всего магматизма. Наиболее крупные аномальные тела в ре
зультате дисгармоничного тектонического перетекания материала возни
кают ниже или выше той или иной зоны пониженной вязкости. В ман
тийных «аномальных» зонах и телах, если они находятся в подходящих 
для этого условиях температуры и давления, возникают базальтовые маг
мы, а в «аиомальпых» телах коры формируются гранитоидные магмы.

Естественно, что когда коровый и мантийный магматизм синхронны, 
т. е. связаны с одной и той же глобальной тектонической фазой, что яв
ляется обычной закономерностью, они разобщены пространственно. В об
щем случае мантийный базальтоидный магматизм возникает в зонах ску- 
чивания ультрамафитового и мафитового материала, а коровый — в зонах 
скучивания спалического материала.

Зоны скучивания меланократовых мантийных пород возникают и фор
мируются в тех местах, где вышележащая континентальная или океани
ческая кора подвергается тектонической деструкции, утонению и растяже- 
пию (грабены, рифты, авлакогены и. др.), а зоны скучивания сиалических 
коровых масс представлены складчато-надвиговыми хребтами, имеющими 
обычно «корни» гор. Широкие и весьма протяженные сиалические ороге- 
ны тина Гималайско-Альпийского или Западно-Американского, так же 
как и сходные по масштабам мафические орогены молодых срединно



океанических хребтов, вряд ли можно объяснить без горизонтального 
тектонического скучивания горных масс. Естественно, что эти явления 
сами по себе указывают на дисгармоничный характер деформаций. В свя
зи с этим обращает на себя внимание глобальная закономерность, за
ключающаяся в том, что амплитуда рельефа поверхности М в несколько 
раз больше амплитуды рельефа поверхности консолидированной земной 
коры. Это свидетельствует о большей мобильности, пластичности и теку
чести мантийных масс по сравнению с коровыми. В последнее время по
являются работы, в которых делается попытка показать, что плиты, 
сложенные тяжельши меланократовыми породами, перемещаются в не
сколько раз быстрее более легких сиалических плит, хотя те и другие 
движутся в одном и том же направлении. Это неизбежно приводит к сры
ву и дисгармоничному смятию таких разнородных плит. При этом разни
ца в величинах перемещения или, лучше сказать, тектонического течения 
горных масс в мантийных и коровых плитах за единицу времени может 
достигать значительных величин.

Есть немало данных, что, помимо явления глубинной астеносфериой 
субдукции, сиалическая кора континентов на больших пространствах сор
вана с симатической оболочки близ поверхности М. Наиболее изученным 
примером в этом отношении является западный край Северо-Американ
ского континента, где континентальная кора перекрывает океаническую 
и скользит по ней, погребая под собой и осадочные образования мезо
зойско-кайнозойского возраста. Это явление можно назвать подкоровой 
субдукцией. В более крупном плане срыв континентов по своему основа
нию подтверждается явлением дискордантиости структур океанической 
и континентальной коры, на что мы уже обращали внимание раньше.

Рассмотрим проблему зон срыва более подробно.
Наиболее распространенным типом нарушений, подтверждающих кон

цепцию тектонической расслоенности литосферы, являются сорванные 
покровы, установленные сейчас практически во всех складчатых соору
жениях мира. Срыв при этом может происходить в литосфере на любом 
уровне в зависимости от физических свойств геологического разреза ли
тосферы.

Лучше всего изучены обширные аллохтонные пластины, сложенные 
в основном осадочными породами. Это чехольные сорванные покровы, 
которые формируются в результате срыва чехла с фундамента и расслое
ния шарьируемой толщи на дифференцированно смещаемые элементы. 
Для них характерны дисгармоничные дислокации, возникающие при по
слойном течении вещества. Чехольные аллохтоны описаны во всех 
складчатых сооружениях Альпийского пояса, во многих частях Тихо
океанского кольца, в Аппалачско-Скандинавском складчатом поясе, на 
Урале и в Тянь-Шане, а также в некоторых других регионах. Амплитуда 
сорванных чехольных покровов невелика. Она обычно пе превышает 
первые десятки километров, хотя местами оценивается величиной более 
ста километров. Анализ структуры некоторых хорошо вскрытых складча
тых сооружений показывает, что покровы чехла являются поверхностным 
отражением глубинных деформаций.

В хорошо изученных и глубоко вскрытых складчатых сооружениях, 
таких, как Альпы, Памир, Кавказ, Гималаи и другие, наряду с покрова
ми чехла присутствуют аллохтонные массы, сложенные породами грани
то-гнейсового и ультрабазито-габбрового комплексов. Это коровые и



мантийные покровы. Примерами коровых покровов могут быть покровы 
Восточных Альп, Мармарошский и Гетский покровы в Карпатах, Пела- 
гонийский в Динаридах, Битлисский и Аланья в Тавре, покровы Высо
ких Гималаев и др.

Коровые шарьяжпые пластины нередко тектонически залегают одна 
на другой, иногда тектонически переслаиваются сильно смятым чехлом 
или тектонитами чехла и мантии. Иногда эти, казалось бы монолитные, 
коровые глыбы сами оказываются тектонически расслоенными.

Глубинные шарьяжи, в которых участвует океаническая кора, мы на
зываем мантийными. Офиолитовые альпинотниные аллохтоны, которые, 
несомненно, относятся к океанической коре, хорошо изучены на остров
ных дугах Тихого и Атлантического океанов и в молодых складчатых 
сооружениях, обрамляющих эти океаны (Корякия, Камчатка, Сахалин, 
Япония, Филиппины, Новая Каледония, Новая Гвинея, Куба и ряд дру
гих районов).

Гораздо лучше изучены офиолитовые аллохтоны на континентах. Они 
детально описаны сотрудниками Геологического института на Урале, 
Кавказе, в Тянь-Шане, на Памире, в Корякин, на Кубе.

Большинство наших ученых, изучающих офиолиты, провели машрут- 
ные исследования в офиолитовых поясах Альп, в Апеннинах, Карпатах, 
Тавре, Загросе, Центральном Иране, Калифорнии, Аппалачах, Монголии 
и в ряде других складчатых сооружений мира. Нашими и зарубежными 
геологами за последние 10 лет были заново описаны почти все офиоли
товые пояса континентов и островных дуг, а также частично офиолиты 
дна океанов. Геологи, изучившие эти образования и доказавшие их ал
лохтонное залегание в земной коре континентов, единодушно признают 
в этих породах океаническую кору геологического прошлого, потому что 
разрезы ее и по составу, и по тектонике, и по стратификации весьма 
сходны с разрезами коры современных океанов.

Глубинные зоны срыва происходили в верхней мантии на разных 
уровнях: и близ поверхности Мохоровичича, и глубже, в основании дунит- 
гарцбургитового комплекса, и на любой другой глубине. В случае срыва 
близ поверхности Мохоровичича разрез аллохтона начинается обычно с 
полосчатого комплекса, а нижний элемент (гарцбургиты) отсутствует.

Рассмотренный в этой статье материал свидетельствует о том, что фор
мирование структур с корой океанического типа происходит в процессе 
срывов на границе коры и мантии, т. е. на более высоких уровнях, чем 
астеносфера.

Предлагаемая нами концепция глобальной структурной расслоен- 
ности литосферы основана на признании большой роли разного типа фи
зико-химических неоднородностей в литосфере, которые и определяют 
течение геологических процессов в ней и ее внутреннюю структуру. 
Особо важное значение мы придаем структурной дисгармонии между корой 
и мантией, приводящей к большому пространственному перераспределе
нию материала литосферы. Это может по-новому объяснить дрейф кон
тинентов и многие явления магматической деятельности и металлогении. 
В частности, представляется невозможным удовлетворительно объяснить 
необычное разнообразие магматических и металлогенических явлений, 
синхронных дрейфу их литосферы на континентах, если последняя пере
мещается как единая плита. Эта проблема ждет еще своей разработки 
в целях поисков более рациональных ответов на вопрос о связи магма



тизма и металлогении с тектоническими движениями, формирующими 
внутреннюю глубинную структуру литосферы.

О большой текучести и ползучести мантийных перидотитов, изучен
ных теперь тонкими петроструктурными методами в тектонических фраг
ментах как коры континентов, так и коры современных океанов, свидетель
ствуют многофазные тектонические их деформации в различных усло
виях температуры н давления еще в глубинных мантийных условиях. 
Выясняется, что все альпинотипные перидотиты тектонизированы. Экс
периментальные данпые [Лучицкий и др., 1967] также свидетельствуют 
о том, что вязкость перидотитов при сравнительно невысоком давлении 
и температуре вполне сравнима с вязкостью мраморов в тех же условиях. 
Эти деформации свидетельствуют о большой подвижности материала 
мант н н.

Современные концепции мобилизма должны учитывать эти явления, 
приводящие к формированию гораздо более «пластичной» и «мобильной» 
тектоники земной коры и верхней части мантии, чем это представляется 
в концепциях тектоники жестких, излишне геометризированных плит. 
Это приведет к дальнейшему развитию и укреплению мобилистской фи
лософской доктрины в геологии.
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УДК 551.242.2Ю. М. ИУЩАРОВСКИЙ

О ПРОИСХОЖДЕНИИ ОКЕАНОВ 
В СВЯЗИ С ИХ 
ТЕКТОНИЧЕСКИМ РАЙОНИРОВАНИЕМ

Тектоническое районирование дна океанов столь же необходимо, как и 
тектоническое районирование континентов. Оно позволяет выявить 
структурные области, существенно отличающиеся одна от другой гео
логической историей и происхождением. Мы далеко продвинулись в 
понимании структуры континентальных блоков Земли прежде всего бла
годаря их тектоническому районированию, ярко отраженному на обзор
ных геологических картах. Такие карты составлены для всех материков 
нашей планеты. Они, и это очень важно подчеркнуть, дали новый им
пульс не только развитию теоретических идей, главным образом в плане 
понимания закономерностей формирования платформ и складчатых обла
стей, по п построениям, касающимся размещения в земной коре п проис
хождения различных полезных ископаемых. В геологии всегда было так, 
что каждая серьезная тектоническая идея плодотворно сказывалась па 
развитии исследований прикладного характера.

Форсированное изучение геологии океанов началось после второй ми
ровой войны. Если иметь в виду фактические сведения, то за истекшие 
десятилетия сделано немало. Это прежде всего относится к выяснению 
всех основных черт рельефа Мирового океана, позволившему, в частно
сти, типизировать структурные формы; к проведению глубоководного 
бурения, давшего богатые материалы для развития всех геологических 
дисциплин; к сбору данных о вещественном составе пород второго и 
третьего слоев коры и верхней мантии океанов; к получению обширных 
сведений о геофизических полях различного рода.

Осмысливание получаемых фактических сведений шло под обычным 
историко-геологическим углом зрения до тех пор, пока не распространи
лась гипотеза тектоники литосферных плит. Эта гипотеза, как хорошо 
известно, нацелена на создание универсального для литосферы механиз
ма движений. Проблемы типизации тектонических форм, их геологиче
ской эволюции, естественных пространственных ассоциаций и соответ
ственно тектонического районирования гипотезой литосферных плит по 
существу не затрагиваются. Вместе с тем изучение тектонических движе
ний в океанах показывает, что они многообразны. Сводовые воздымапия 
в океанической коре можно проиллюстрировать краевыми океаническими 
валами и отдельными валообразными поднятиями в центральных частях 
океанов. Некоторые поднятия, такие, как Гавайское, представляют собой 
сводово-вулканические формы.

Значительные опускания участков океанского дна доказаны разреза
ми глубоководных скважин. Во всех океанах существует много фактов, 
свидетельствующих о распространении на огромных глубинах меловых 
или кайнозойских осадков, отлагавшихся в заведомо мелководных усло
виях. Однако автор уже касался тектонического значения этого факта в 
одной из недавних публикаций.



Крупные горстовые формы иллюстрируются Восточно-Индоокеанским 
поднятием (хребет 90°). Оно тоже было описано. Большие вертикаль
ные движения по разломам с амплитудой в несколько километров дока
заны в разломе Оуэн, где имеется стена, сложенная гипербазитами 
мантии, высотой 3 км. Сходная картина имеется в районе банки Гор- 
рнндж к западу от Португалии. Можно привести и другие примеры. На 
дне океанов установлены многочисленные приразломные рвы, или щели 
(иногда их называют желобами). Это, например, глубоководные впадины 
Оби или Диамантпна в Индийском океане и ряд других. В некоторых 
случаях выявляются формы, имеющие рифтовую природу, что доказано, 
например, в Галапагосском районе. Это локальные рифты.

Все больше появляется данных, свидетельствующих о горизонтальном 
движении пластин в литосфере океанов, приводящем к сжатию и текто
ническому скучиванию пород в одних местах и растяжению в других. 
Здесь нужно сделать небольшое отступление.

В Геологическом институте под руководством А. В. Пейве в самое 
последнее время начало разрабатываться новое и, на мой взгляд, чрез
вычайно перспективное направление — изучение тектонической расслоен- 
liocTii литосферы. Как показали исследования последних лет, мантийные 
породы фундамента океанов, а также мантийные породы, находящиеся 
на континентах в виде фрагментов глубинпых тектонических структур, 
подвержены разнотипным многостадийным деформациям, в том числе 
пластическим, происходившим в подкоровых условиях на разных уров
нях. Это свидетельствует о большой тектонической мобильности и теку
чести материала глубинных слоев литосферы, что приводит к ее текто
нической расслоенности. Латеральное перемещение внутрилитосферных 
масс имеет различную скорость, что вызывает деформации, скучивание 
и растяжение глубинных слоев. Изучение глубинных процессов и неодно
родностей — это, несомненно, тот путь, по которому пойдет геология в 
ближайшие десятилетия. Многослойная тектоническая модель литосферы 
позволяет по-новому объяснять многие геологические явления.

Во время экспедиций 21-го и 23-го рейсов нис «Дмитрий Менделеев», 
организованных ИО и ГИН АН СССР, основательно исследовалось под
нятия Шатского и Хесса в Тихом океапе, где мощность океанической 
коры увеличена втрое по сравнению с абиссальными впадинами. С очень 
большой долей вероятности можно считать, что такое увеличение про
изошло за счет тектонического скучивания глубинных масс. В сторону 
впадин кора утоняется. Наиболее тонкая кора отмечается в центральных 
частях котловин. Это участки оттока, растяжепия глубинных масс.

С помощью модели литосферной расслоенности можно объяснить от
сутствие вулканизма в разломе Сан-Андреас и в субширотных разломах- 
гигаптах па северо-востоке Тихого океана. Они располагаются в самой 
верхней части литосферы, проникая на глубину не более 20 км, где лежат 
«поверхности релаксации», т. е. находится другой тектонический ярус. 
В то же время протяженные зоны проницаемости, находящиеся в осно
вании линейпых вулканических хребтов, расположенных па западе Тихо
го океана (таких, как Императорское поднятие, поднятия Лайн, Табуан, 
Кука н др.), имеют глубокое заложение, что свидетельствует о тектониче
ской мпогоярусности литосферы.

Существуют и сложнейшие движения, порождаемые тектонической 
деструкцией на океапических окраинах. Их результат — появление мик



роконтинентов, расположенных иногда очень далеко от материков, с од- 
ной стороны, и образование вторичных океанических впадин — с другой.

Сейчас можно считать доказанным, что в пределах ложа океанов про
исходят крупные блоковые и сводовые воздымания и опускания, сложные 
движения, связанные с образованием и развитием мировой рифтовой 
системы, локальное рифтообразование, вертикальные и сдвиговые смеще
ния по разломам, горизонтальные движения пластин, приводящие к сжа
тию и тектоническому скучиванию пород в одних местах и растяжению 
в других, раздробление коры, раздвигание ее блоков, образование зоп 
проницаемости и т. д. Все эти процессы порождают разнообразные струк
турные формы. Поскольку строение земной коры в океанских областях 
обладает особым характером, то и тектонические формы здесь специфичны. 
Наглядно это иллюстрируется их очень крупными размерами.

Как уже давно установлено, основные формы рельефа океанского дна 
адекватны тектоническим формам. Поэтому тектоническое районирова
ние океанов естественно основывать на структурно-морфологическом под
ходе, учитывая, конечно, и особенности строения земной коры. Исклю
чительно важную роль в становлении такого подхода сыграла работа 
А. Л. Яншина «Тектоническое строение Евразии» [1965].

Районирование по такому принципу требует прежде всего обособле
ния мировой рифтовой системы, где сосредоточены весьма активные текто
нические и сопровождающие их магматические и сейсмические процессы. 
Для обозначения отдельных звеньев этой системы необходима тектони
ческая терминология. По аналогии с континентами эти звенья можно на
зывать подвижными океаническими поясами. Главные структурные фор
мы таких поясов — срединные океанические хребты. Это огромные сводо
образные тектоно-магмэтические структуры, осложненные в гребневой 
полосе рифтогенезом. Процесс рифтогенеза — свидетельство растяжения 
коры, но он может сопровождаться сжатием ее в соседних зонах. Полу
чаются очень сложпые геодипамические соотношения. Большие осложне
ния в тектонику подвижных поясов вносят поперечные разломы, структур
ная история которых только начинает раскрываться.

Выделение мировой системы подвижных океанических поясов вызы
вает необходимость номенклатуры для остальных частей ложа океанов. 
Автор называет их талаесогенами. Они простираются до материковых 
склонов или глубоководных желобов. Талассогены разнообразны по свое
му строению и распадаются на отдельные структурные области, районы 
пли зоны. Например, Тихоокеанский талассоген, лежащий к северу от 
Восточно-Тихоокеанского поднятия, состоит из трех тектонически раз
личных областей: Северо-Западной, наиболее сложной по тектоническому 
рельефу, Северо-Восточной, отличающейся развитием субширотных раз
ломов-гигантов, и Южной, наиболее простой по строению. Три тектони
чески очень разных талассогена выделяются в Индийском океане. Они 
различаются по типам и особенностям распространения микроконтинен
тов, особенностям строения глубоких впадин и другим признакам. Эти 
талассогены могут быть подразделены на отдельные структурные районы. 
Талассогены Атлантики также неодинаковы. Особенно большие различия 
имеются между тектоническими областями, лежащими к северу и югу 
от экваториальной полосы.

Вообще следует подчеркнуть, что по мере изучения геологии океанов 
тектоническое строение талассогенов представляется все более сложным,.



при этом каждый океан обладает особым структурным планом. Особепно 
большое различие имеется между строением дна Тихого океана (с тяго
теющей к нему Австрало-Антарктической областью) и других океанов.

Опыт геологии как науки, накопленный за все время ее существо
вания, учит, что специфика геологического строения того или иного уча
стка земной поверхности определяется особенностями его геологической 
истории. Тектоническое районирование земной коры прямо подводит к 
этой проблеме и, в частности, к проблеме происхождения океанов, кото
рая, по мнению автора, еще далека от своего решения.

В настоящее время можно считать установленным, что Атлантический 
океан имеет вторичное происхождение и образовался в результате рас
хождения расколотых материковых глыб. Данные глубоководного бурения 
свидетельствуют, что процесс этот начался на юге в позднем мезозое, 
откуда распространился на север, охватив субарктическую Атлантику и 
Западную Арктику в конце мела — начале палеогена.

В этих северных областях океан узок, и здесь особенно много фраг
ментов континентальной коры. Как можно думать, это следствие относи
тельной молодости океанообразования в этом районе. В то же время ос
новные структурные отличия между Южной и Северной Атлантикой, 
о которых упоминалось выше, обусловлены тем, что в первом случае 
океан образовался в результате раскалывания древней сиалической глы
бы Гондваньт, а во втором — океан возник на месте раннепалеозойского 
океанического бассейна (пра-Атлантики), закрывшегося в более позднее 
палеозойское время. На этом примере хорошо видна целесообразность 
тектонического районирования океанов по структурно-морфологическим 
особенностям с точки зрения анализа генетических проблем.

Что касается Индийского океана, то фрагменты континентальных 
структур, выявленные в его западной и восточной частях, а также ново
образованные глубоководные впадины (это доказано бурением), выражен
ные в рельефе дна абиссальными равнинами, дают основание считать, 
что в происхождении и этих частей Мирового океана большое зпачение 
имели процессы раздробления и расхождения материковых глыб, т. е. 
процессы тектонической деструкции. Это подтверждается, в частности, 
разъединением Австралии и Антарктиды.

Совершенно иная картина имеет место в Тихом океане. По площа
ди этот океан лишь немногим уступает всем другим океанам Земли, вме
сте взятым. Таким образом, это колоссальный массив океанической коры. 
Фрагментов континентальной коры в нем нет (если не считать Новозе
ландского плато). Выше говорилось о расчленении ложа океана на круп
ные тектонические области. Хотя в них распространены тектонические 
элементы лишь позднемезозойского и кайнозойского возраста, тем пе 
менее в каждой области можно различить явления разрушения старых 
структур и образования новых. Вообще имеется много доказательств тек
тонической подвижности океанского дна. Тем самым констатируется тек
тоническое саморазвитие океанической коры: структурпый план меняет
ся, а тип коры остается тем же океаническим.

Мы пока пе обладаем техническими средствами для проникновения в 
кору океанов на большую глубину. Но тем не менее бурение установило;, 
что среди базальтов второго слоя встречаются осадочные породы. Весьма 
вероятно, что среди метаморфических пород третьего слоя- также будут 
найдены первично осадочные отложения. Драгированием’разлома Элта-



шш (24-й рейс нис «Академик Курчатов») они уже были подняты. Это 
(данные Г. Л. Кашиыцева) кремнистые осадочные породы, залегающие 
среди амфиболитовых сланцев, возникших при метаморфизме океапиче- 
скпх базальтов. Их возраст неизвестен.

Ксли принять во внимание строение периферии Тихого океана, где 
по всему кольцу обнаруживаются докембрнйские, палеозойские и более 
поздние океанические геосинклинали, то в совокупности со всеми други
ми особенностями естественно сделать вывод о большой древности Тихо
океанской впадины. Это тем более так, что никаких следов распростра
нения континентальных масс в геологическом прошлом на дие Тихого 
океана не обнаружено. Древность Тихого океана можно объяснить 
теорией тектонической асимметрии Земли, Луны и планет земной груп
пы, которая паходит сейчас новое подтверждение в геохимических ис
следованиях инопланетного вещества.

Тектонически Земля разделяется на два почти равновеликих по пло
щади сегмента — Индо-Атлантический и Тихоокеанский. В первом из 
них сосредоточена подавляющая часть континентальных структур Зем
ли, и здесь распространены молодые океаны. Именно в этом сегменте 
шло формирование континентальных масс, происходило их раскалывание 
и перемещение. Все основное, что известно геологам о 4-миллиардной 
истории Земли, относится к Индо-Атлантическому сегменту. Наоборот, 
в Тихоокеанском сегменте не было континентов; здесь постоянно сущест
вовала океаническая область, развивающаяся особым, пока еще очень 
мало познанным путем. В этом и состоит главная тектоническая асим
метрия Земли. Следует добавить, что эта асимметрия подчеркивается 
распространением на океанском дне полей железо-марганцевых конкреций. 
Огромные площади они занимают в Тихом океане и слабо развиты в Ат
лантике. Налицо планетарная геохимическая неоднородность.

Тихоокеанский сегмент включает в себя не только ложе океана, но 
и окаймляющий его Тихоокеанский тектонический пояс. Этот пояс объ
единяет структурные зоны периферии окружающих океан материков — 
горные складчатые сооружения и сложные структурные комплексы 
островных дуг. Изучение континентальной окраипы востока Азии показы
вает, что здесь более 1,5 млрд, лет (а дальше неизвестно) существовала 
полоса океанических структур — краевых морей, островных дуг, глубо
ководных желобов. Некоторые из таких структур превратились в кон
тинент, а часть их находится в составе постоянно меняющей свое строе
ние подвижной зоны, отвечающей обширной области современного фор
мирования коптинентальной коры. Общеизвестны вулканические, магма
тические и сейсмические особенности Тихоокеанского пояса. Все это 
находит свое объяснение, если понимать Тихоокеанский тектонический 
пояс как отражение в структуре планеты сложпых глубинных процессов 
взаимодействия двух разнородных ее сегментов. Дрейф континентов 
дальше зоны взаимодействия не происходил, оп сдерживался глубинной 
тихоокеанской неоднородностью с ее особым геодинамическим режимом.

Последовательный анализ ведет к тому, что главную тектоническую 
асимметрию Земли нужно рассматривать как отражение первичной неод
нородности в строении и развитии планеты, возникшей в период ее 
аккреции. Это положение получило фундаментальную поддержку в виде 
данных сравнительной планетологии. Облет Луны в 1965 г. показал, что 
она тектонически асимметрична и, как Земля, делится па два основных



сегмента. В то же время, но общему признанию, Луна фиксирует очень 
раннюю стадию развития Земли, когда еще пе было гранитно-метамор
фического слоя. Космоснимки Меркурия, столь же малоразвитой плане
ты относительно Земли, как и Лупа, также свидетельствуют о его струк
турной асимметрии. Доказана тектоническая асимметрия Марса, выра
жающаяся в различном строении его северного и южного полушарий. 
На этой планете очень вероятно присутствие местами магматических пород 
среднего состава, а может быть, и типа грапитоидов. Перечень планет 
земной группы заканчивается Венерой. О ее тектонике данных пока мало, 
но по ряду свидетельств это тектонически живая планета, наиболее близ
кая к Земле. Структурная асимметрия здесь более чем вероятна.

Таким образом, планеты земной группы характеризуются глобальпы- 
ми латеральными неоднородностями. Вместе с тем они находятся на 
весьма разных стадиях развития. Поэтому правомерно считать, что струк
турные неоднородности — это присущее планетам свойство, проявляю
щееся на любых стадиях их развития. Естественно предполагать, что оно 
является результатом первичных неоднородностей, возникших при обра
зовании планет из протопланетпой материи. Тектоническая асимметрия 
отражает крупнейшую первичную неоднородность их недр. Однако еще 
не ясно, каким образом эта неоднородность определяет различный геодп- 
намический режим в разных сегментах планет. Будущие исследования 
несомненно приведут к какой-то гипотезе на этот счет. Изложенные 
здесь представления об асимметрии в той или иной мере имеют своими 
истоками идеи В. И. Вернадского, а затем Н. С. Шатского.

Что касается проблемы неоднородностей, то тектонические построения 
в самые последние годы получают поддержку со стороны геохимических 
исследований. Выявление и анализ изотоппых аномалий в веществе 
метеоритов приводят геохимиков к заключению, что материал протосол- 
нечного облака, из которого образовалась солнечная система, из-за не
полного перемешивания продуктов одного , или нескольких сверхновых 
взрывов был изотопно неоднороден [Simonds, 1979]. Более того, делается 
вывод, что этот материал обладал крупными неоднородностями химиче
ского состава и что и то и другое было унаследовано от предшествую
щих звездных процессов, при которых соответствующие элементы син
тезировались. Поэтому конденсация планет происходила из гетерогенной 
туманности, представляющей собой, возможпо, остаток разрушенной 
сверхновой [Ballard et al., 1978].

Идею о первичной геохимической неоднородности планет педавно ши
роко аргументировал В. Л. Барсуков в своем сообщении о новейших 
результатах геохимических исследований инопланетного вещества *. Всем 
этим гипотезам песомненно принадлежит большое будущее.
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ГЛОБАЛЬНАЯ ТЕКТОНИКА: 
СОСТОЯНИЕ И ПЕРСПЕКТИВЫ

В настоящей статье речь идет не о той современной концепции гло
бального тектогенеза, которая известна под названием «новая глобаль
ная тектоника», или «тектоника плит», а о глобальной тектонике вообще, 
противопоставляемой региональной, зональной и локальной (детальной) 
тектонике. Глобальная тектоника рассматривает структурные элементы 
земной коры (литосферы) начиная с уровня, различимого на картах при
мерно масштаба 1 : 40 000 000 и крупнее, т. е. имеющих по наибольшему 
измерению не менее 1000 км. Эти структурные элементы заведомо отно
сятся по своей глубинности к категории «общекоровых» (В. В. Белоу
сов), или глубинных, охватывая всю кору, до поверхности Мохо вклю
чительно, и л и  даже литосферу. Структурные элементы земной коры долж
ны непременно изучаться не в отдельности, а в совокупности, в целях 
выявления закономерностей действительно глобального масштаба.

Возникновение понимаемой таким образом глобальной тектоники сле
дует связывать, очевидно, с именем Л. Эли де Бомона [Elie de Beaumont, 
1852], с его «Заметками о горных системах», в которых намечается 
распределение горных систем на поверхности Земли и делается попытка 
связать системы одного направления с определенными эпохами тектони
ческих деформаций. Работа Бомона открывает первый этап в изучении 
глобальной тектоники, охватывающий вторую половину XIX в. Заклю
чают этот этап труды А. П. Карпинского, Э. Зюсса и Э. Ога. «Лик Зем
ли» Зюсса — первый и пока не превзойденный синтез всех данных о 
строении материков Земли. Работа Э. Ога о геосинклиналях и континен
тах положила начало разделению земной коры на эти фундаментальные 
категории.

Второй этап разработки проблем глобальной тектоники начинает зна
менитый труд А. Вегенера [Wegener, 1915] «Происхождение материков 
и океанов», в котором океанам впервые придается в структуре Земли 
такое же значение, как и материкам, и предлагается принципиально со
вершенно иная, чем у Зюсса, трактовка их происхождения — раздвиже- 
нпе континентальной коры вместо ее обрушения. Этот этап охватывает 
период от 10-х до 50-х годов нашего века; к нему относится несколько 
крупных обобщений как фиксистского [КоЬег, 1926; Архангельский, 
1941; Мазарович, 1951 — 1952], так и мобилистского [Staub, 1928; Kraus, 
1951] направления. Все эти попытки глобального синтеза имеют общий, 
неизбежный для своего времени недостаток: они опираются исключитель
но на данные по континентам, поскольку геология океанов оставалась 
до начала 60-х годов практически неизученной.

Только с 60-х годов появляется возможность рассуждать о подлинно 
глобальной тектонике, охватывающей и континенты и океаны, и, следо
вательно, начинается новый, третий этап развития этого важнейшего 
направления теоретической геотектоники [Яншин, 1979]. Отнюдь не



случайно этот этап проходит под знаком возрождения идеи мобилизма, 
приобретших форму концепции «новой глобальной тектоники» (в дейст
вительности предвосхищенной работами А. Вегенера, Э. Аргана, Р. Штау- 
ба, А. Дю Тойта, А. Холмса, Э. Крауса и их единомышленников), или 
«тектоники плит». Наряду с этой, наиболее популярной и, на мой взгляд, 
наиболее обоснованной (несмотря на очевидные недостатки, 
см. В. Е. Хайн [1978, 1979]), моделью глобального тектогенеза продол
жают развиваться и другие модели — глубинпой дифференциации [Бе
лоусов, 1976], глубинной дифференциации и геоундаций [Bemmelem, 
1972], расширения Земли [Carey, 1976], из которых только модель 
В. В. Белоусова является строго фиксистской, а в остальных двух фор
мирование океанических впадин рассматривается, как и в тектонике плит, 
с позиций раздвига континентальной коры. Некоторые элементы этих 
альтернативных тектонике плит концепций заслуживают внимания, хотя 
в целом они, повторяю, значительно уступают в своей полноте и убеди
тельности тектонике плит. К этому вопросу я еще вернусь ниже, а пока 
предложу обратиться к более подробному анализу предмета глобальной 
тектоники в различных ее аспектах.

Как и в геологии в целом [Косыгин, Соловьев, 1969], в глобальной 
тектонике следует различать три главных аспекта — статический, дина
мический и исторический (ретроспективный); к ним можно добавить 
четвертый аспект — генетический (глобальная геодинамика).

С т а т и ч е с к и й  аспект глобальной тектоники заключается в изуче
нии главнейших, планетарного масштаба черт современной структуры 
земной коры (литосферы) и в их сопоставлении с глобальными геофизи
ческими полями. При этом могут быть намечены три или четыре уровня 
глобальных площадных тектонических структур и разграничивающих их 
линейных швов — элементов глобальной регматической сети. Первый уро
вень составляет система основных литосферных плит и их дивергентных 
(мировая океанская рифтовая система), конвергентных (система зон Ва- 
дати—Заварицкого—Беньофа) и трансформных границ. Второй уровень 
образуют континенты и океаны: их границы частично совпадают с грани
цами литосферных плит, частично же проходят внутри последних— в 
случае пассивных окраин континентов. Третий уровень образуют крато- 
ны — древние ядра континентов и подвижные, геосинклинально-ороген- 
ные пояса. Опять же границы континентов и кратонов могут совпадать 
(примером может служить Африка); эти совпадающие границы в общем 
отвечают краевым швам кратонов (платформ в понимании Н. С. Шат- 
ского). В качестве структур четвертого уровня, переходного к региональ
ным структурам литосферы, можно рассматривать субплиты, выделенные 
в пределах основных литосферных плит и разграниченные либо тран
сформными разломами (в океанах, например, разломами-гигантами во
сточной части Тихого океана), либо континентальными рифтовыми систе
мами (например, Аравийско-Африканской или Байкальской), а также 
мнкроплиты, отвечающие микроконтинентам в современных океанах 
(например, Хаттон-Роколл в Северной Атлантике) или срединным мас
сивам в складчатых геосинклинальных поясах (например, Индосиний- 
скип, Колымский массивы).

Все эти структурные элементы находят свое отражение в глобальных 
геофизических полях, наиболее четко фиксируемых наблюдениями с 
искусственных спутников Земли. Таковы гравитационное поле; магнит



ное поле, положительные аномалии которого, как теперь выясняется, 
отвечают выступам фундамента кратонов и крупных срединных массивов; 
поле теплового потока, коррелирующееся с изменениями мощности лито
сферы; иоле аномалий геоида, отражающих, в частности, крупные раз
ломы Тихого океана, например разлом Мендосино [Crough, 1979]; поле 
сейсмической активности Земли, в котором зоны резко повышенной 
плотности очагов позволяют наметить границы литосферных плит, а так
же субплит и микроплит.

К числу структурных элементов глобального или субглобального масш
таба относятся еще глобальные кольцевые структуры типа выявленных 
в пределах Украинского щита О. Б. Гинтовым [1973], диаметром 350— 
450 км. Еще более крупной структурой такого рода может являться, 
например, материк Антарктиды (без Антарктического полуострова) или 
Канадская впадина Северного Ледовитого океана. Представляет огром
ный научный интерес проблема пространственных и временных соотно
шений кольцевых структур с линейными, доминирующими в современном 
структурпом плане литосферы. Мнение об исключительной древности 
крупных кольцевых структур является, видимо, упрощением; что касается 
глубинности, то кольцевые структуры в общем, очевидно, носят более 
глубинный характер, чем линейные. В целом, повторяю, проблема мало 
разработана, так как только успехи космогеологии заставили геологов 
по-настоящему обратить внимание на кольцевые структуры.

Еще одна важнейшая проблема, относящаяся к глобальному струк
турному плану Земли,— проблема его диссимметрии. Последняя выража
ется прежде всего в противоположности континентального и океанского 
(Тихоокеанского) полушарий, отмеченной уже А. Д. Архангельским п 
В. И. Вернадским, но привлекшей особое внимание в последние годы в 
связи с обнаружением сходной диссимметрии на Луне и других плане
тах земной группы [Пущаровский, 1978; Хайн, 1975]. Наблюдается так
же диссимметрия между северной, занятой океаном, и южной, занятой 
материком, полярными областями Земли.

Второй аспект глобальпой тектоники — д и н а м и ч е с к и й  (кинема
тический) — состоит в выявлении современных движений и вообще со
временной эндогенной активности верхних оболочек твердой Земли. Гео
дезической и геофизической информации принадлежит в этом деле 
значение не меньшее, и даже нампого большее, чем собственно геологи
ческой. Так, направление относительных смещений литосферных плит 
определяется па основании динамических параметров очагов землетрясе
ний, а скорость этих смещений — по расстоянию между линейными маг
нитными аномалиями молодого возраста по обе стороны срединно-океан
ских рифтов. Точные геодезические измерения с помощью лазерных при
боров раскрытия рифтов на севере Исландии и в Афаре, совпавшего с 
крупными трещинными извержениями и землетрясениями, по существу 
впервые наглядно подтвердили реальность расширения рифтовых зон 
[Tarantola et al., 1979; Bjornsson et al., 1979].

Большой интерес представляет изучение распределения современных 
напряжений в земной коре как с помощью специальных приборов, уста
навливаемых в горных выработках (у нас на Кольском полуострове), 
так и путем косвенных наблюдений, например, над искажением округ
лого сечения стволов буровых скважин па нефтяных месторождениях 
[Bell, Gough, 1979]. Несмотря на некоторую противоречивость, эти дан-



пые указывают на повсеместное, очевидно за исключением рифтовых зон, 
преобладание сжимающих напряжений, что подтверждается и определе
нием динамических параметров очагов так называемых внутриплитных 
землетрясений, например, в пределах Южной Америки [Mendiguren, 
Richter, 1978] или района моря Беллинсгаузена [Okol, 1980].

К числу проявлений современной геодинамики относятся также вул
канические извержения с их глубинными, мантийными и промежуточны
ми коровыми очагами.

Рассматривая динамический аспект современной глобальной тектони
ки, необходимо учитывать, что тектонические движения существенно ина
че реализуются в хрупкой верхней оболочке Земли — литосфере и в 
подстилающей ее высокопластичной астеносфере. В астеносфере мы име
ем дело с пластическим течением вещества. Поэтому если движения 
литосферы можно изображать векторами, то движения астеносферы — 
скорее линиями течения. При этом не исключено, что на отдельных 
участках течение в астеносфере носит не ламинарный, а турбулентный, 
спиралеобразный характер, как это уже предполагалось для Китая Ли 
Сыгуаном, а для альпийской Европы — Г. Вундерлихом и А. Кэром. Что 
касается литосферы, то в ее кинематике большое значение ныне спра
ведливо придается тектонической расслоенности (А. В. Пейве).

И с т о р и ч е с к и й  аспект глобальной тектоники включает анализ 
нескольких крупных вопросов, давно обсуждаемых в литературе, но 
только теперь приближающихся к своему решению.

Одним из этих вопросов является проблема так называемых колеба
тельных движений, выделенных еще в прошлом веке А. Д. Озерским и
A. II. Карпинским,— движений, считающихся ответственными за теокра
тические изменения уровня океана, трансгрессии и регрессии. В середине 
нашего века среди этих движений стали различать две принципиально 
различные категории. Первая выделялась соответственно под названиями 
собственно колебательных и волновых движений (Н. Б. Вассоевич,
B. Е. Хайн), общих колебаний и волнообразных колебаний (В. В. Белоу
сов), эпейрогепических и диктиогенических движений (С. Н. Бубнов). 
Вторая категория выражается в осушении и поднятии одних крупных уча
стков земной поверхности и затоплении и погружении других, смежных 
(например, антеклиз и синеклиз континентальных платформ). Она имеет 
своей явной причипой крупные волнообразные деформации коптинепталь- 
ной коры, природа которых еще не вполне ясна (в океанах причины 
более или менее соизмеримых поднятий и опусканий, вероятно, раз
личны).

Что же касается общих колебаний или собственно колебательных дви
жений, то их реальность, утверждавшаяся А. В. Грабау [Grabau, 
1930], Дж. Умбгрове [Umbgrove, 1947], а также автором [Хайн, 1939], 
долгое время оставалась под сомнением [Яншин, 1973], пока необходи
мые доказательства не дало изучение океанов методами геофизики, точ
нее, ее нового направления — сейсмостратиграфии [Vail et al., 1977]. 
Эта новая информация показала всеобщность стратиграфических пере
рывов (регрессий) и трансгрессий па окраинах континентов. К такому же 
выводу приводит сопоставление разрезов наиболее стабильных блоков 
литосферы — континентальных платформ, проведенное для Восточно- 
Европейской, Сибирской, Северо-Американской, Южно-Американской и 
Африканской платформ [Сычева-Михайлова, 1978 и др.; Hallam, 1977;



Petters, 1979; Sloss, 1972; Soares et al., 1978]. Это сходство разрезов про
является, несмотря на определенные различия в конкретном выражении 
отдельных подразделений, — различия, которые справедливо отмечал 
Л. Л. Яншин [1973].

Таким образом, подтверждается существование единого ритма коле
баний уровня Мирового океана [Максимов и др., 1977]. Это было уста
новлено уже моими с А. Б. Роновым и сотрудниками измерениями пло
щади распространения моря на территории современных материков для 
отдельных геологических периодов и эпох фанерозоя [Ронов и др., 1976]. 
Начиная с работ Дж. Д. Хейса, В. К. Нитмена и П. Рона [Hays, 
Pitman, 1973; Rona, 1973] наиболее вероятной причиной этих эвстатн- 
ческих, теократических (в отличие от гляциоэвстатических) колебаний 
считается изменение объема впадин океанов, связанное с ростом или 
деградацией срединно-океанских хребтов, зависящими, в свою очередь, 
от скорости разрастания (спрединга) дна океанов. С уменьшением этой 
скорости возрастает темп погружения дна океанов, увеличивается емкость 
океанских впадин, а на континентах отмечается регрессия моря. Увели
чение скорости спрединга влечет за собой уменьшение емкости океанских 
впадин и трансгрессию моря. Иначе говоря, в глобальном масштабе 
оправдывается «закон Ога»: трансгрессиям на материках соответствуют 
регрессии (вернее, обмеления) в океанах и геосинклиналях (эвгеосиикли- 
налях), и наоборот. Что же касается континентальных блоков, включая 
их окраины — миогеосинклинали, то применительно к ним справедлив 
«закон Архангельского» об одновременности трансгрессий и регрессий. 
Дополнительной причиной осушения континентальных блоков может слу
жить, по мнению А. Хэллема, увеличение их мощности в процессе суб- 
дукции вдоль контипептальных окраин, но оно может проявляться лишь в 
эпохи орогенеза, за которыми наступает пененленизация.

Аналогичным образом — в пользу признания их глобальпого значе
ния — решается в настоящее время и вопрос об эпохах тектогепеза. 
Глобальность этих эпох обосновывается ныне материалом не только по 
континентам, но и по океанам, где их проявлением служит эпизодич
ность и изменение скорости спрединга, а также, и в особенности, пере
стройка плана расположения осей спрединга, с отмирапием одних осей 
и появлением новых.

То обстоятельство, что эпохи усиления сжатия на континентах и их 
окраинах совпадают, по всей видимости (это еще подлежит проверке), 
не с эпохами усиления, а скорее с эпохами приостановки спрединга, 
наводит на мысль, разделяемую в настоящее время многими, о том, что 
имеет место общая пульсация объема Земли. Эта пульсация и может 
обусловливать определенную цикличность, даже ритмичность тектониче
ских и вообще эндогенных процессов. Такая пульсация может вызывать
ся периодическим накоплением в глубоких недрах планеты тепла и его 
выделением в верхних оболочках, где оно расходуется на плавление и 
подъем расплавленного вещества (магматизм) и на тектонические дефор
мации. В геодштамических концепциях, которые непосредственно связы
вают тектогенез с тон или иной формой конвекции в мантии Земли 
(см. ниже), циклы тектонической и вообще эндогенной активности Земли 
определяются временем, в течение которого конвективные течения, за
рождающиеся на границе ядра и мантии, достигают основания литосферы 
(или замыкаются в полную конвективную ячею).



К историческому аспекту глобальной тектоники относится и важней
ший вопрос об основных этапах развития земной коры, имеющих плане
тарное значение, и о разделяющих их переломных эпохах. Накопление 
эмпирических данных все более уверенно указывает на существование 
таких эпох (рубежей), как: 1) начало образования протоконтиненталыюй 
коры — «серых гнейсов» на рубеже 3,8 млрд, лет; 2) образование «на
стоящей», испытавшей К-метасоматоз и гранитизацию континентальной 
коры — 2,8—2,5 млрд, лет назад; 3) становление суперконтинента Пан
геи— 1 — 1,7 млрд, лет; 4) дробление Папгеи I и заложение геосинклп- 
нальных поясов неогея — 1,4—1,3 млрд, лет; 5) образование Пангеп II — 
0,3 млрд, лет; 6) дробление Пангеи II и образование современных океа
нов — начиная с 0,2 млрд, лет тому назад. В этой последовательности 
событий обращает на себя внимание чередование эпох коагуляции и дис
персии суперконтинентов, определяющее мегацикличность в развитии 
земной коры (литосферы).

Еще одной, практически пока совершенно неразработанной стороной 
исторического аспекта глобальной тектоники является периодическое из
менение общего структурного плана Земли. Выражается оно, в частности, 
в том, что в каждую конкретную эпоху тектоно-магматической активно
сти эта активность не проявляется повсеместно, а сосредоточивается 
в отдельных зонах, в расположении которых намечается преобладание 
определенной ориентировки. На это обстоятельство указывал еще 
Э. де Бомон, а недавно его подтвердил В. В. Белоусов [1978], при этом, 
не приняв в расчет, что современное положение складчатых систем отно
сительно географических координат может весьма существенно отличать
ся от первоначального. К явлениям той же категории относится уста
новленное в океанах для позднего мезозоя и кайнозоя отмирание одних 
осей спрединга и появление других, а также изменение в направлении 
движения литосферных плит в связи с перемещением полюсов раскры
тия. Причины всех этих перестроек нам пока неизвестны, но весьма 
вероятно, что они протекали с определенной упорядоченностью, что не 
было «блуждания» плит по типу броуновского движения, а происходили 
какие-то циклические изменения. О последнем говорит повторное раскры
тие океанов (Атлантического, Тетиса) вдоль примерно тождественных 
направлений, а также сосредоточение континентальных масс то в север
ном, то в южном полушарии Земли [Городницкий и др., 1978].

Четвертым аспектом глобальной тектоники является г е н е т и ч е -  
с к и й аспект, или глобальная геодинамика. Полная разработка этого 
аспекта выходит за пределы геотектоники и даже собственно геологии и 
в значительной степени относится к области геофизики, но любая гео
физическая модель должна соответствовать закономерностям, эмпириче
ски установленным глобальной тектоникой в трех ее предыдущих аспек
тах. Прогресс наших знаний физики твердой Земли привел к тому, что 
большая часть современных моделей тектогенеза сходится в некоторых 
основных положениях. Это касается прежде всего констатации того, что 
наша планета Земля представляет собой тепловую машину, хотя природа 
основного источника тепла, возбуждающего эту машину, остается спор
ной. Современные оценки [Геофизика океана, 1979] показывают, что 
этим источником не могло быть радиогенное тепло и что основное зна
чение принадлежит теплу, выделяемому при гравитационной дифферен
циации мантийного вещества. Выдвигается также гипотеза о существен



ном выделении тепла при экзотермических реакциях, протекающих при 
взаимодействии вещества мантии и ядра [Кусков, Хитаров, 1977].

Следующим является вопрос о том, что служит «приводивши ремня
ми», соединяющими глубинный генератор тепла с основной областью 
магматизма и тектогенеза — тектопосферой и ее наиболее акт и иной 
частью— астеносферой. Вопрос этот решается в плане различных типов 
и механизмов подъема глубинного вещества и тепла (или только послед
него) сквозь мантию к основанию литосферы. Сюда относятся: тепловая 
конвекция (С. К. Рапкорн), термогравитациопная (тепловая и плотност
ная) конвекция (О. Г. Сорохтиы, С. А. Ушаков), химико-плотностная 
конвекция (Е. В. Артюшков), а также конвекция только верхнемаптпп- 
пая, только нижнемантийная (плюс адвекция в верхней мантии, 
Е. В. Артюшков), общемантийиая, двухступенчатая (М. Рихтер). С точки 
зрения автора наиболее вероятными являются представления о двухсту
пенчатой тепловой и одновременно химико-плотностной конвекции, по 
решающее слово здесь должно принадлежать геофизикам. Наименее 
вероятен, па мой взгляд, чисто адвективный механизм, т. е. без какого 
бы то ни было растекания легкого вещества в стороны, не говоря уже 
о существовании замкнутых конвективных ячей. Такого рода адвекция 
исключает сколько-нибудь значительные горизонтальные смещения лито
сферы. Кроме того, если бы на всем протяжении истории Земли действо
вал только этот механизм, то наращивание коры должно было бы иметь 
место в неизмеримо больших масштабах, чем оно происходило в действи
тельности, и не наблюдался бы обратный процесс (деструкция). Возможно, 
однако, что полная конвекция является эпизодической, осуществляясь 
лишь после накопления достаточного количества глубинного тепла и при
водя к распаду суперконтинентов и новообразованию океанов.

Определенная, хотя и сугубо вспомогательная роль в функционирова
нии «машины Земля» должна принадлежать ротационному фактору. 
Изменения фигуры и объема Земли, скорее всего, протекают сопряжен
но, несмотря на обусловленность разными причинами благодаря явле
нию резонанса. Эти изменения, очевидно, и ответственны за возникно
вение глобальной сети разломов и ее периодическое обновление, а также 
за приспособление к изменяющемуся расположению литосферных плит. 
Весьма любопытна закономерная ориентировка разломов и рифтов в по
лярных областях Земли— радиальная и концентрическая относительно 
полюсов, как это впервые отметил Г1. С. Воронов [1961], с раскрытием 
рифтов в направлении от полюсов, как теперь наглядно выявляется для 
Антарктиды (данные Г. Э. Грикурова). Эту закономерность логичнее 
всего связывать с увеличением сферичности Земли при уменьшении ско
рости ее вращения. Подтверждением правильности такого объяснения 
может служить общее новейшее поднятие побережий континентов и 
островов в полярных областях, уже давно обратившее па себя впимапие.

Итак, перед глобальной тектоникой стоит ряд ответственных вопросов, 
от решения которых в значительной мере зависит создание общей тео
рии Земли. Каковы же пути решения этих вопросов? Прежде всего, на 
мой взгляд, использование всех возможностей традиционной геологии 
в сочетании с применением новых методов, пришедших из геофизики 
и геохимии (например, изотопные исследования), в первую очередь для 
объективного и полного восстановления картины эволюции структуры 
(и вещественного состава) земной коры (литосферы).



Далее это опять-таки возможно более глубокое и полное сопоставле
ние современной структуры и современных движений и напряжений 
в земной коре (литосфере) с геофизическими нолями, с картиной рас
пределения плотности, вязкости, электропроводности, теплового потока, 
флюидного потока, в частности газового «дыхания» Земли, изменения 
мощности литосферы и астеносферы, выделения сейсмической энергии.

Немаловажная роль в изучении глобальной тектоники несомненно 
должна принадлежать эксперименту, касающемуся как минеральных 
равновесий па разных глубинах, позволяющих более уверенно судить о 
наличии физических и химических границ в мантии, так и реологических 
свойств вещества па больших глубинах.

Исследование Земли из космоса предоставляет паилучшие возмож
ности объективного выявления подлинно глобальных черт структуры 
Земли, установления их глубинности, картирования геофизических полей. 
Наконец, неоценимое значение имеют сравнительно-планетологические 
исследования, проливающие свет па возможный характер ранних стадий 
развития Земли. Необходимо, однако, учитывать различия в путях эволю
ции отдельных планет и специфику развития пашей планеты.

Неизмеримо обогатившийся в последние десятилетия арсенал инстру
ментов познания строения и истории Земли и других планет земной 
группы дает все основания рассчитывать в относительно близком буду
щем на замену умозрительных построений в области глобальной текто
ники все более обоснованными и конкретными моделями.
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ВРЕМЯ ОБРАЗОВАНИЯ 
АТЛАНТИЧЕСКОГО ОКЕАНА 
ПО ПАЛЕОНТОЛОГИЧЕСКИМ ДАННЫМ

Рассмотрим характер распределения континентальных и прибрежно-мор
ских отложений но обе стороны от Атлантического океана и, что особен
но важпо, состав заключенных в них остатков животных и растений. 
Коснемся данных, полученных в результате глубоководного бурения в 
Атлантике. Вспомним, что одним из главных доводов, выдвигавшихся 
Вегенером в пользу отделения Африки от Южной Америки, было сход
ство животного и растительного мира этих двух континентов в геологи
ческом прошлом. К настоящему времени по этому вопросу накопилось 
много интересных данных, опубликованных главным образом за рубежом. 
В литературе, изданной в нашей стране, они освещены сравнительно 
слабо.

Естественно, что причины, вызвавшие дрейф континентов, а также 
и сам механизм дрейфа, следствием которого и явилось, как нам пред
ставляется, появление Атлантического океана, не могут быть выяснены 
па основании палеогеографических и палеонтологических данных. Однако 
последние позволяют устанавливать время появления отдельных бассей
нов, возникших вслед за раздвижением континентов, а также связи, 
существовавшие между ними. Как будет показано ниже, северная и юж
ная части Атлантики образовались неодновременно. Вначале мы изло
жим данные для ее северной части и только затем перейдем к южной.

В области Северной Атлантики обращает на себя внимание близкий 
состав каменноугольных и раннепермских флор восточных районов США 
и Западной Европы, особенно Великобритании. Это по существу единая 
лепидофито-каламитовая флора с кордаитами и очень характерными пте- 
ридоспермами (Alethopteris, Callipteris, Neuropteris, Odontopteris и др.). 
Общими являются все роды и подавляющее большинство видов. Вряд ли 
такое удивительное сходство могло возникнуть, если бы Северпую Аме
рику отделяло от Западной Европы сколько-нибудь широкое водное про 
странство. Недавно английские палеоботаники [Chaloner, Lacey, 1973] 
подтвердили это сходство, объяснив его отсутствием Атлантики в позд
нем палеозое.

Не наблюдаются на противоположных берегах Северной Атлантики 
и морские отложения триаса. Породы нижнего и верхнего триаса Запад
ной Европы (кроме области Тетиса) имеют лагунное или континенталь
ное происхождение. Мелководные морские отложения среднего триаса 
(раковинный известняк) распространены только в Центральной Европе, 
выклиниваясь к западу от Рейна.

В области Тетиса море достигало в среднем триасе лишь северной 
окраипы Пиренейского полуострова. В раннем и позднем триасе оно не 
простиралось западнее Роны. С севера море в виде узкого залива про
никало вдоль восточного берега Гренландии до залива Скорсби. Полный



разрез морских отложений нижнего и среднего триаса известен только 
далеко па севере, в районе Земли Пири и на Шпицбергене. Верхний 
триас восточной части Северной Америки, Гренландии, Центральной и 
Северо-Западной Европы представлен исключительно континентальными 
отложениями [Hallam, 1971].

Сравнение систематического состава монографически описанных рэт- 
ских и раннелейасовых флор Восточной Гренландии (залив Скорсби), 
Южной Швеции и ФРГ показывает, что из 53 основных видов пять не 
было встречено в Гренландии и только один вид, известный из этого 
райопа, отсутствует в Европе [Вахрамеев и др., 1970]. Такое порази
тельное сходство, скорее всего, свидетельствует о сухопутной связи Грен
ландии и Северо-Западной Европы. Все это наряду с отсутствием триаса 
в осадочном чехле, покрывающем базальтовое ложе Атлаптпки, дает нам 
основание считать, что в течение этого периода Атлантический океан 
еще не существовал.

Южнее области распространения угленосных отложений рэта и ниж
него лейаса, формировавшихся в Восточной Гренландии и на юге Скан
динавии, находилось эпиконтинентальное море, покрывавшее Британские 
острова, Северо-Заиадпую и частично Центральную Европу. Восточнее 
оно соединялось с океаном Тетис. Начиная с середины ранней юры 
Европа отделилась от Гренландии нешироким морским проливом, зало- 
жившимся на континентальной коре. О его существовании в средней юре 
свидетельствуют также материалы скв. 111, пробуренной б/с «Гломар 
Челленджер» на краю Ньюфаундлендского шельфа и вскрывшей под от
ложениями сеномана песчаники и сланцы байоса. О небольшой ширине 
эпиконтинентальпого бассейна, возникшего между Гренландией it Северо- 
Западной Европой [Хэллем, 1978], свидетельствует близкое сходство 
двустворок этого возраста, известных из Гренландии, с Северного Урала 
и из Средней Сибири [Захаров, 1970]. Число общих видов достигает 50%. 
Еще большее сходство отмечается в составе аммонитов раннего кимерид- 
жа и средневолжского подъяруса Восточной Гренландии и Северного 
Урала. Состав их почти тождествен [Басов и др., 1972]. Несомненное 
появление океанической коры в пределах южной части Северной Атлан
тики устанавливается по нескольким глубоководным скважинам, про
буренным к востоку от Багамских островов (скв. 99—101) и северо- 
западнее Бермуд (скв. 105) и вскрывшим морские, преимущественно 
карбонатные отложения различных ярусов верхней юры, вплоть до Окс
форда. В скв. 105 иод известняками этого яруса были обнаружены 
базальты океанического ложа.

Центральный участок Атлантического океана, имевший в юре незна
чительную ширину, соединялся на востоке с Тетисом, а па западе через 
Центральную Америку с Тихим океаном, на что указывает близкий со
став юрских аммопитов [Хэллем, 1978].

В раннем мелу ширина южной части Северной Атлантики продол
жала возрастать, о чем свидетельствуют глубоководные скважины, 
вскрывшие морские нижнемеловые отложения к юго-западу от Пиреней
ского полуострова (скв. 135, 136), у островов Зеленого Мыса
(скв. 137, 138), к западу от Сенегала (скв. 139—141), а также у берегов 
Южной Америки восточнее устья рек Амазонки и Ориноко (скв. 142, 143). 
При этом скв. 135 и 143, пройдя нижнемеловые отложения, вошли в под
стилающие базальты. Эти данные показывают, что на юге Северной



Атлантики в эту эпоху уже существовал бассейн, оспование которого 
слагала океаническая кора.

Однако ширина Атлантики в поздней юре и мелу была значительно 
меньше современной и увеличивалась постепенно. Известно, что глубоко
водные скважины вскрыли меловые отложения лишь по обеим сторонам 
срединного хребта в зонах, располагающихся вдоль берегов противополож
ных континентов, тогда как при приближении к срединному подводному 
Атлантическому хребту базальты океанического ложа перекрываются все 
более и более молодыми отложениями (ог эоцена до плиоцена).

Процесс расширения центральной части Атлантического океана на 
протяжении мелового периода вызвал изменение состава рудистов и гор 
матипных шестилучевых кораллов и степени их эидемичности [Coales, 
1972]. Как известно, эти организмы являлись обитателями исключитель
но тропического пояса, вдоль которого и происходило их расселение. 
В раннем мелу, вплоть до анта, существовал единственный центр их 
эндемизма, располагавшийся в западной части Тетиса (запад современ
ного Средиземноморья). В этом районе 62% всех известных родов рудп- 
стов и 34% кораллов были эндемиками. В области современного Караб
ского бассейна эндемиков среди этих организмов не было.

Лишь в апте в Карибском бассейне появляется второй центр энде
мизма рассматриваемых организмов. При этом на протяжении от анта 
до Маастрихта в Карибском бассейне количество эндемичных родов руди
стов возрастает до 25%, а герматипных кораллов— до 12%. Сохраняет 
свое значение и центр эндемизма в Западном Средиземноморье.

Появление второго центра эндемизма и его постепенное усилепие на 
протяжении поздпемеловой эпохи можно объяснить расширением цент
ральной части Атлантики, вызвавшим постепенное отдаление Карибского 
бассейна от Западного Средиземноморья и затруднившим миграцию руди
стов и кораллов между этими районами.

Сравнение раннемеловых флор США и Западной Европы указывает 
иа значительную близость их систематического состава. Широким рас
пространением в раннемеловую эпоху на упомянутых территориях поль
зовались цикадоидеи, представители одних и тех же родов папоротников, 
в том числе древовидных форм, принадлежащих к роду Tempskya. Ряд 
общих видов отмечен и среди альбеких покрытосеменных Атлантического 
побережья США и Западного Казахстана.

Скорее всего, миграция проходила через южную оконечность Грен
ландии, Британские острова и Скандинавию, располагавшиеся в поздне- 
юрскую — раннемеловую эпохи в зоне теплого, возможпо субтропическо
го, климата. Проливы, разделяющие эти участки суши, вряд ли были 
широкими. К этому времени уже появились птицы, переносившие в своих 
желудках семена растений, споры же способны транспортироваться вет
ром. На небольшую ширину центральной части Атлантики указывает и 
значительное сходство позднемеловых флор, нашедшее свое отражение 
в общности систематического состава пыльцы покрытосеменных. Опа из
вестна из верхпемсловых отложений восточной части США и Западной 
Европы [Заклинская, 1977; Stanley, 1970] и представлена одними и темп 
же родами (Oculipollis, Trudopollis, Nudopollis, Plicapollis и др.), объеди
няемыми в стемму Normapolles.

Перейдем к Южной Атлантике, т. е. к той части, которая расположена 
ныне южнее 5—10° с. ш. Известно, что верхиекамеиноугольные и норм-



ские отложения Южной Африки, Бразилии и Аргентины представлены 
угленосными толщами, в основании которых развиты материковые лед
никовые отложения. Эти факты давно привели многочисленных исследо
вателей южного полушария к выводу, что в позднем палеозое Южная 
Америка и Африка (вероятно, кроме ее северной части) являлись участ
ками единого континента Гондваны 1Дю Тойт, 1957]. Об этом свидетель
ствует и необычайная однородность глоссоптериевой флоры умеренного 
облика, произраставшей на этом коптипепте [Plumstead, 1962] и резко 
отличавшейся от тропической флоры еврамерийского типа, занимавшей 
Северную Америку, большую часть Евразии (кроме Индии и Сибири) 
и США. Эти данные, широко известные в геологической литературе, не 
подтверждают существования Южной Атлантики в позднем палеозое.

С наступлением триаса глоссоптериевая флора сменилась дикроидие- 
нон, такой же однородной для всей Гондваны, как и ее предшественни
ца. Кроме того, и это, пожалуй, важнее, мы не обнаруживаем на берегах 
Южной Атлантики (ни в Африке, ни в Южной Америке) морских триасо
вых отложений, которые должны были бы где-либо сохраниться, если бы 
между этими материками существовал морской бассейн. Не сохранились 
здесь и морские отложения юры. Исключением является лишь южная 
оконечность Южпой Америки, куда проникали трансгрессии, шедшие со 
стороны Тихого океана.

А. Хэллем [Hallam, 1973] приводит интересные данные о распростра
нении юрской двустворки Weyla (сем. пектинид), подтверждающие отсут
ствие в юрский период Южной Атлантики. Weyla известна из юрских 
отложений Тихоокеанского побережья от Орегона до Чили. Кроме того, 
ее местонахождения установлены на Мадагаскаре н в Восточной Африке, 
а редкие находки этого моллюска обнаружепы в юре Пакистана и Марок
ко. Ясно, что если бы Южная Атлантика существовала, то Weyla неми
нуемо бы мигрировала в этом бассейне, расселившись вдоль шельфовых 
зон. Приведенные же факты показывают, что миграционный путь этой 
двустворки шел вокруг Южпой Америки и Африки, составлявших в то 
время единый материк, и далее вдоль восточного берега Африки в Тетис.

Некоторые из глубоководных скважин, пробуренных б/с «Гломар 
Челленджер» по шпротному профилю, проходящему несколько южнее 
южного тропика (скв. 14—22), вскрыли под отложениями морского верх
него мела базальты океанического ложа.

На противоположных берегах Южной Атлантики, в прибрежной части 
Северо-Восточной Бразилии (южнее Перпамбуку) и в Габопе, распро
странены континентальные отложения неокома и апта. Они слагают от
дельные участки, отделенные от внутренней части континентов разлома
ми. Остракоды, содержащиеся в континентальных отложениях Бразилии 
и Габона, обнаруживают значительное число общих форм, указывающих 
на некогда существовавшую связь, а может быть, и на единство этих 
пресноводных бассейнов, осадки которых сейчас расположены по обеим 
сторонам Южной Атлантики.

Р. А. Реймент и Е. А. Тейт [Reyment, Tait, 1972] предполагают, что 
в результате возникновения рифтовой зоны, отделившей Африку от Юж
ной Америки, образовалась цепочка грабенов, занятых озерами, в кото 
рых и начали формироваться континентальные отложения неокома. Эти 
авторы сравнивают ее с совремеппой рифтовой зоной Восточной Африки, 
также занятой крупнейшими озерами (Ньяса, Танганьика и др.). Море



существовало в то время только на юге, о чем свидетельствуют морские 
отложения валанжина, известные на южной оконечности Африки и Юж
ной Америки.

Вверх по разрезу отложения нсокома сменяются толщей эвапоритов, 
относимых к апту, залежи которых установлены по обоим берегам Юж
ной Атлантики, где они слагают узкие участки, протягивающиеся вдоль 
береговой зоны [Wardlaw, Nicholls, 1972]. Солевой состав этих залежей 
оказался одинаковым (галит, сильвинит, карналлит), причем как в Бра
зилии (Сержипе), так и в Конго в них обнаружен тахигидрит (СаСЬ) — 
минерал, редко встречающийся в эвапоритах. В соляных залежах уста
новлена примесь одних и тех же элементов (В, F, Br, Ва, Mn, Sr, Z, 
Ru, Си, РЬ). Примерно одинаковая концентрация их придает дополни
тельное сходство соленосным толщам Африки и Бразилии. Это сходство 
легко объясняется существованием единого узкого полузамкнутого бас
сейна с повышенной соленостью, отделявшего Южную Америку от Афри
ки, который выклинивался к северу, где связь между этими континен
тами еще не была нарушена, и соединялся на юге с нормальным мор
ским бассейном. Есть все основания полагать, что в анте северо-восточный 
угол Бразилии непосредственно примыкал к Западной Африке.

Недавно [Buffetaut, Taquet, 1979] на северо-восток® Республики 
Нигер в свите Элрхаз (местонахождение Гадуфауа), относимой к позд
нему апту, помимо ранее известных оттуда гигантских крокодилов 
(Sarcosuchus), был обнаружен другой, мелкий короткорылый вид этого 
пресмыкающегося, определенный как Araripesuchus sp. Близкий вид 
этого же рода — A. gomesi известен из апта (формация Сантана) Восточ
ной Бразилии (Байя), там Яче найдены и гигантские крокодилы из рода 
Sarcosuchus.

Особенности анатомии мелких крокодилов рода Araripesuchus указы
вают на невозможность пересечения ими сколько-нибудь широкого мор
ского бассейна. Найденные в Нигере пресноводные рыбы также оказа
лись близкородственными рыбам из одновозрастных отложений Бразилии.

Сравнение пыльцы из подсолевой серии Кокобич Северо-Западного 
Габона и Конго, имеющей неоком-раннеаптский возраст, с пыльцой из 
одновозрастных отложений восточной части Бразилии (Сержипе — Ала- 
гоас — Реконкаво) указывает на почти полное тождество их состава 
[Doyle et al., 1977].

Сходство усиливается одинаковой последовательностью спорово-пыль
цевых комплексов, сменяющих один другой во времени, и появлением 
различных форм на одном и том же стратиграфическом уровне. Так, 
пыльца голосеменных Dicheiropollis elruscus в обоих упомянутых регио
нах, ныне разделенных Атлантическим океаном, найдена в низах мело
вого разреза.

На уровне, определяемом по остракодам как начало баррема, встре
чена однобороздная пыльца покрытосеменных Liliacidites и Clavatipol- 
Unites, распространяющаяся выше по разрезу. Такой же состав спор и 
пыльцы обнаружен И. 3. Котовой [Kotova, 1978] в одновозрастных мор
ских отложениях Марокканской впадины (скв. 370) и впадины Зеленого 
Мыса (скв. 367), расположенных в центральной, более древней части 
Атлантического океана, в пределах которой уже с начала раннего мела, 
а, возможно, местами и с юры на базальтах океанической коры отлага
лись морские осадки.



Единство состава наземных раннемеловых флор Бразилии и Аргенти
ны, с одной стороны, и Западной и Северной Африки — с другой, входя
щих в единую палеофлористическую провинцию, подчеркивается значи
тельным преобладанием (50—80%) в палинологических комплексах этого 
возраста пыльцы Classopollis, принадлежащей вымершему семейству 
хвойных Cheirolepidiaceae. Именно эти хвойные определяли облик ранне
меловой растительности, произраставшей в поясе жаркого аридного или 
семиаридного климата [Вахрамеев, 1970], который был особенно харак
терен для крупного континента, объединявшего Африку и Южную 
Америку.

После формирования соленосной толщи и небольшого размыва, наблю
дающегося в ее кровле, произошла новая трансгрессия, начало которой 
связано с ранним и средним альбом. Отложения этой трансгрессии, содер
жащие аммонитов из родов Dauvilleiceras и Oxytropidoceras, известны 
как на восточном берегу Бразилии (Пернамбуку), так и в Экваториаль
ной Африке (Камерун). Море постепенно достигло Восточной Нигерии, 
разрез меловых отложений которой начинается со среднего альба, и, 
таким образом, в альбском веке между Бразилией и Африкой впервые 
появляется морской бассейн нормальной солености.

На протяжении позднего альба и сеномана трансгрессия продолжала 
развиваться, о чем говорит присутствие отложений этого возраста в 
Восточной Бразилии, Экваториальной Африке и Нигерии. Аммоиптовая 
фауна Южной Атлантики в это время была достаточно однородной, 
вместе с тем она значительно отличалась по своему составу от одновоз
растной фауны Марокко. Так, из 64 видов, известных из верхнего альба 
Марокко (27 видов) и прибрежных районов Бразилии, Нигерии п Габона 
(37 видов), только один вид был общим [Reyment, Tait, 1972]. Это ука
зывает на то, что в альбе Южная Атлантика еще не имела соединения 
с Северной. Сравнение видового состава аммонитов, известных, с одной 
стороны, из самых низов турона Нигерии п Бразилии (Пернамбуку), 
а с другой — из одновозрастных отложений Тринидада и Марокко, также 
не обнаруживает заметного сходства.

По мнению Р. Реймента, связь между Северной и Южной Атлантикой 
устанавливается только в конце раннего турона, о чем свидетельствует 
быстрый обмен видами, приведший к значительному сходству система
тического состава аммонитов, обнаруженных как в Перу, Колумбии, Три
нидаде и Марокко, так и в Нигерии, Камеруне и Бразилии (Сержипе). 
Широкое распространение в ту ронском веке получают представители 
родов Mammites, Kamerunoceras, Benueites, Hoplitoides, Neoptichites и др. 
Достаточно сказать, что из 26 видов, известных в Нигерии, Габоне, Бра
зилии (22 вида) и Марокко (17 видов), половина (т. е. 13 видов) 
являются общими.

Не исключено, что пролив между наиболее сближенными участками 
Бразилии и Западной Африки мог возникнуть и в альбском веке, отме
ченном, как мы указывали выше, трансгрессией. Но вряд ли ширина 
этого пролива была достаточной для осуществления значительней мигра
ции морских беспозвоночных.

В туроне возник широкий, но недолго существовавший пролив, про
ходящий через Сахару и соединивший Южную Атлантику с Тетисом, 
о чем свидетельствуют находки в Сахаре аммонитов из семейства Vas- 
coceratidae, распространенных как в Западной Африке, так и в Тетисе.



Хотя в позднемеловую эпоху Африка окончательно отделилась от 
Южной Америки, состав пыльцы покрытосеменных, изученных из верх- 
лемеловых прибрежно-морских отложений Бразилии и Западной Африки, 
остается очень близким [Muller, 1970]. Такое сходство легко объясняет
ся единством происхождения этой группы таксонов покрытосеменных, 
возникшей во второй половине раннемеловой эпохи па тогда еще едином 
материке.

Одпако дальнейшее постепенное расширение Атлантического океана, 
ставшего со временем почти непреодолимой преградой для миграции 
растений, и изоляция флор Африки и Южной Америки привели к их 
значительной дифференциации и возникновению не только семейств, но 
и целых порядков покрытосеменных, ограниченных в своем распростра
нении лишь одним из этих материков. Ныне флоры Южной Америки и 
флоры Африки рассматриваются в ранге самостоятельных флористиче
ских царств, именуемых исотропическим и палеотропическим. Па край
нем же юге Африки выделяется еще одно царство— Капское.

Наиболее поздно сформировавшийся участок океанической коры 
Атлантического океана располагается в его северной части — в районе 
Гренландии, Исландии и Шпицбергена. Пролив между Гренландией и 
Скандинавией, соединявший Арктический бассейн с Атлантикой и появив
шийся в плипсбахе, первоначально возник на континентальной коре. 
Лишь значительно позднее, в эоценовое пли даже в послеэоценовое вре 
мя, по мере расширения Атлантики здесь сформировалась базальтовая 
океаническая кора.

Исследование особенностей миграции млекопитающих, обитавших в 
палеогене по обоим берегам Атлантики, привело М. Маккенну [McKen
na, 1972] к убеждению, что в начале палеогена этот пролив временами 
исчезал. По мнению этого исследователя, миграция млекопитающих меж
ду северо-востоком Северной Америки и Европой осуществлялась вдоль 
суши, связывавшей о-в Элсмир, Гренландию, Шпицберген и область 
Баренцева моря. Распад этой суши на отдельные участки и окончатель
ное соединение Арктического и Атлантического бассейнов полностью 
завершились к концу раннего эоцена. Это время, указываемое М. Мак
кенной на основании изучения расселения млекопитающих, довольно 
хорошо совпадает со временем возникновения в этом районе Атлантики 
океанической коры, установленной глубоководным бурением (38-й рейс 
б/с «Гломар Челленджер»).

Появление и постепенное расширение Атлантического океана и одно
временное сужение Тетиса, вызванное дрейфом Африки и Индостана на 
север, привели к значительной перестройке миграционных путей живот
ных и растений и зоогеографических и фитогеографических областей 
‘[Gordon, 1974; Hallam, 1971; Scheibnerova, 1972; и др.].

В юре основным миграционным путем был океан Тетис, постепенно 
расширившийся к востоку и слившийся там с Тихим океаном, а на 
западе соединявшийся с ним же в районе современной Центральной 
Америки. Южной Атлантики в это время не существовало, Центральная 
Атлантика являлась как бы звеном Тетиса. Основным центром эволюции 
морских беспозвоночных был Тетис [Gordon, 1974], вдоль которого 
и происходило их расселение.

Климатическая зональность, едва улавливаемая в начале юрского 
периода, но ставшая отчетливой в начале поздней юры, имела широтную



ориентировку. Для этой эпохи, как л для раннего мела, отчетливо выде
ляется бореальная и тропическая (тетисовая) области. Нотальная (анти- 
бореальная) область по аммонитам и белемнитам не выделяется. Мате
рики южного полушария, и среди них Антарктида, находились на замет
ном удалении от Южного полюса, располагавшегося внутри океана. 
Свободное сообщение Тетиса и тропических вод Тихого океана с около- 
полярными водами южного полушария позволяло тропическим организ
мам проникать далеко на юг, расселяясь в шельфовой золе, окружавшей 
южные оконечности континентов.

К югу от распространения цикламмипово-павотинпдового ьчшплекса 
фораминифер, связанного с Тетисом, по форамиииферам [Басов и др., 
1972; Scheibnerova, 1972] устанавливается присутствие нодозариидово- 
эпистомипидового комплекса, аналогичного комплексу, существовавшему 
в северном полушарии (Западная Европа севернее Тетиса и Канада). 
Тем самым распределение фораминифер обнаруживает для юры признаки 
биполярности.

Раскрытие Южной Атлантики и ее соединение с Северной, привед
шие к образованию меридионально ориентированного Атлантического 
океана, и одновременное сужение Тетиса постепенно вызвали закрытие 
широтного морского пути вдоль северного тропика и удаление Северной 
Америки от Европы и Южной Америки от Африки. Вследствие указан
ных процессов в конце мела — начале Палеогена возникли Атлантическая 
и Индо-Европейская зоогеографические области [Scheibnerova, 1972] 
и произошла перестройка широтного плана в расположении суши и моря, 
существовавшего в юрский период, на меридиональный, сохранившийся 
до настоящего времени.
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ОСНОВНЫЕ ЭТАПЫ РАЗВИТИЯ 
ПРОЦЕССОВ РИФТОГЕНЕЗА И ИХ МЕСТО 
В ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ ИСТОРИИ ЗЕМЛИ

Исследования последнего десятилетия показали, что рифтогенез, 
играющий огромную роль в нозднекайнозойской истории Земли, не пред
ставляет собой явления, специфического для новейшего этапа ее раз
вития, как это казалось раньше. Напротив, процессы, сходные или близ
кие по своему характеру к современному рифтогенезу, в том или ином 
масштабе неоднократно протекали в геологическом прошлом— в мезозое, 
палеозое, позднем протерозое, а глубокие исторические корни рифтообра- 
зования уходят в еще более ранние этапы жизни нашей планеты, вплоть 
до раннего протерозоя и даже архея. Следовательно, геосинклинальный 
процесс не являлся единственным ведущим процессом, необратимо и глу
боко преобразующим структуру земной коры, как это казалось еще не
давно, по дополнялся и сложно сочетался в ходе развития Земли с суще
ственно отличным от него рифтообразовательным процессом.

Под рифтовыми зонами мы понимаем полосовидные в плане текто
нические зоны протяженностью во многие сотни и даже тысячи кило
метров, в которых происходит (или преобладает) горизонтальное расши
рение земной коры в направлении, приблизительно поперечном их про
стиранию, сопровождаемое подъемом нагретого глубинного мантийного 
материала. Этот процесс, называемый рифтогенезом, проявляется в утоне
нии земной коры и литосферы подобных зон, в возникновении и даль
нейшем расширении и углублении рифтов, т. е. рассекающих всю кору 
или по крайней мере ее верхнюю часть глубоких линейных грабенов, 
ограниченных взаимопараллельиыми нормальными сбросами, или раздви- 
говых полостей, заполняемых поднимающимся снизу глубинным мате
риалом, либо даже в полном разрыве сплошности земной коры, ранее 
существовавшей в пределах рифтовой зоны, и в образовании в полосе 
ее раскрытия новой коры океанического характера.

В современном структурном плане Земли рифтовые зоны, часто объ
единяемые одна с другой в грандиозные рифтовые пояса и в совокуп
ности образующие мировую рифтовую систему, сложно сочетаются с дру
гим, резко отличным типом подвижных зон — геосинклинальными или, 
точнее, геосинклинально-орогенными поясами. Они имеют примерно рав
ную общую протяженность и как бы взаимно «уравновешивают» один 
другой, как области литосферы с преобладанием противоположных кине
матических тенденций: в рифтовых поясах и зонах господствует гори
зонтальное расширение (спрединг) и подъем глубинного вещества, а в 
геосинклинальных поясах в целом преобладает погружение («засасыва
ние») литосферы, мощная аккумуляция материала в образующихся при 
этом глубоких прогибах и, по крайней мере на некоторых стадиях их 
развития, происходит значительное горизонтальное сокращение земной 
коры, резко деформирующее строение ее верхних горизонтов, в которых



возникают структуры сжатия — линейные складки, надвиги, тектониче
ские покровы и пр.

В отличие от учения о геосинклиналях, имеющего более чем столет
нюю историю, учение о рифтогенезе стало разрабатываться лишь после 
открытия мировой рифтовой системы, т. е. в течение последних 20—25 лет, 
а интерес к возможным древним аналогам современных рифтовых зон — 
палеорифтовым структурам пробудился еще позднее, и лишь в послед
нее десятилетие их изучение стало привлекать возрастающее внимание. 
Объективная причина слабой разработанности и спорности проблем исто
рии рифтогенеза и его роли в геологическом прошлом заключается в 
больших методических трудностях подобных исследований. В отличие от 
геоспнклинального процесса, конструктивного по своей сути, рифтогенез, 
как деструктивный процесс, если проявляется длительно и в большом 
масштабе (как, например, в океанах), то приводит к разобщению и 
взаимному удалению блоков коры, ранее непосредственно соприкасав
шихся или приближенных один к другому, и к постепенному стиранию 
следов их былой связи. Лишь в тех случаях, когда развитие палеориф- 
товых зон происходило сравнительно вяло или приостанавливалось на 
относительно ранних стадиях и когда взаимосвязь отдельных структур
ных элементов этих зон полностью не утрачивалась (что паиболее типич
но для внутриконтинентальных рифтовых зон), изучение их строения 
дает возможность для достаточно обоснованных историко-геологических 
реконструкций, для выявления некоторых закономерностей развития 
палеорифтовых зон и эволюции рифтогенеза в истории Земли.

Из сказанного вытекает важность изучения внутриконтинентальных 
палеорифтовых зон как главного источника достоверной информации 
о древнем рифтогенезе и вместе с тем ее неизбежная неполнота, вынуж
дающая судить об этом процессе в целом, главным образом по относи
тельно слабым его проявлениям. В последнее время, по мере того как 
в подходе к рифтогенезу наряду со структурно-морфологическим и кине
матическим стал все более выделяться исторический аспект, в работах 
ряда исследователей (в частности, сторонников концепции тектоники 
плит) появляется тенденция рассматривать рифтогенез не только как 
процесс, противоположный и комплементарный по отношению к одно
временно с ним протекающему в настоящее время (и, вероятно, проис
ходившему в геологическом прошлом) геосинклинальному процессу, но и 
как наиболее раннюю стадию эволюции геосинклинального пояса, 
т. е. как стадию его заложения, раздробления фундамента и начала рас
тяжения, приводившего в дальнейшем к возникновению («раскрытию») 
океанического бассейна.

Далее предполагается его «закрытие», т. е. сближение и коллизия 
литосферных плит, образующих раму геосинклинального пояса, вплоть 
до его превращения в рубец («сутуру») между этими плитами [Burke, 
1977]. Действительно, тектоническая обстановка, вероятно существовав
шая па начальной стадии геосинклинального «цикла» (а иногда также 
и на некоторых других его стадиях, в частности на поздиеорогенной), 
насколько можно о ней судить для геосипклипальных областей геологи
ческого прошлого, характеризовалась преобладанием горизонтального 
поперечного растяжения и, следовательно, обладала некоторым сходством 
с тектонической обстановкой, существующей при рифтообразовании, 
поэтому подобные стадии развития геосинклинальных областей можно



называть рифтоподобными. Однако сравнительное изучение ряда более 
или менее типичных мезозойско-кайнозойских рифтовых зон показывает, 
что рифтообразование не представляло собой короткий эпизод в их исто
рии, но протекало длительно, сложно, многофазно и нередко, после более 
или менее продолжительных пауз, возобновлялось, причем эти зоны 
устойчиво сохраняли свою рифтовую специфику и не проявляли тенден
ций к превращению в геосинклинальные области. Дорифтовое развитие 
кайнозойских эпиплатформенных рифтовых зон протекало в условиях 
своеобразного тектоно-магматического режима, что позволяет говорить 
о «предопределенности» рифтогенеза [Милановский, 1976; Разваляев, 
1979].

Вместе с тем в обсуждаемых представлениях о взаимосвязях и взаи- 
мопереходах рифтогенеза и геосинклинального развития не только в про
странстве, но и во времени есть несомненное «рациональное зерно». Как 
будет показано ниже, относительная роль рифтогенеза, т. е., иначе гово
ря, роль явлений горизонтального растяжения, на протяжении истории 
Земли не оставалась постоянной, то значительно усиливаясь, то сни
жаясь, а некоторые черты строения и развития рифтовых зон и общий 
«стиль» рифтогенеза как геологического процесса претерпевали со вре
менем определенные изменения. В частности, в рифтовых зонах геологи
ческого прошлого наряду с преобладавшей в них тенденцией растяжения 
мы наблюдаем также эпизодические проявления сжатия, и чем древнее 
палеорифтовые зоны, тем относительная роль этих явлений становится 
все более значительной. В глубоком геологическом прошлом, в особен
ности в протерозое, рифтогенез был более тесно связан и более близок 
по своему характеру с одновременно с ним протекавшим геосинклиналь- 
ным процессом, чем в фанерозое и особенно в мезозое-кайнозое, когда 
эти процессы приобрели почти противоположный, «антагонистический» 
характер, а тектонические процессы, протекавшие в архее, совмещали 
в себе элементы как геосинклинального, так и рифтового процесса и 
поэтому не могут быть сведены ни к одному из них. Таким образом, 
различия этих процессов в самые ранние эпохи геологического развития 
Земли по существу «стираются» [Милановский, 1975].

В геологической истории Земли в настоящее время можно наметить 
пять основных этапов развития рифтогенеза или близких к нему про
цессов: катархейско-архейский, раннепротерозойский, позднепротерозой
ский, палеозойский и мезозойско-кайнозойский. Эти этапы отличаются 
специфическими чертами пространственного распространения, строения 
и развития свойственных им рифтоподобных или рифтовых структур. 
Первый, третий и пятый этапы были ознаменованы особенно интенсив
ными проявлениями процессов раздробления и растяжения земной коры, 
приводившими к возникновению новых генераций и новых типов рифто
подобных и рифтовых структур. Эти эпохи коренного обновления текто
нической структуры Земли отвечают так называемым а-регенерациям, 
по терминологии Г. Штилле [1964], а начинающиеся ими мегациклы 
тектонический истории Земли соответствуют протогею, дейтерогею и нео
гею этого исследователя. Ниже мы постараемся кратко проследить осо
бенности проявлений рифтоподобных и рифтовых процессов в каждом 
из этих основных этапов, представив их на фоне общей тектонической 
эволюции Земли. Основное внимание мы уделим древним платформам, 
эпигеосинклинальным складчатым поясам и молодым впадинам Атланти



ческого, Индийского и Арктического океанов, являвшимся главными 
аренами интересующих нас процессов, и умышленно оставим вне нашего 
рассмотрения Тихоокеанскую область Земли, о древней истории и докай- 
нозойских проявлениях рифтогенеза в которой имеется пока очень мало 
данных.

Катархей и архей. Характер тектонического развития и структурного 
расчленения Земли на самых ранних этапах геологической истории — 
в катархее (древнее 3,5 млрд, лет) и архее (3,5—2,6 млрд, лет), несмотря 
на значительные успехи, достигнутые в последнее время в изучении ран
него докембрия, остается недостаточно ясным и вызывает острые дискус
сии. К числу наиболее спорных проблем относится характер «первичной» 
коры, возникшей к началу архея, в частности, в пределах нынешних 
древних платформ, а также масштаб и «стиль» горизонтальных движе
ний, имевших место в эти наиболее ранние эпохи развития Земли. Еще 
недавно многие исследователи считали (а некоторые еще продолжают 
считать), что древнейшими известными нам образованиями в земной 
коре являются комплексы преимущественно основных архейских мета- 
вулканических пород, слагающие «зеленокаменные ядра» континентов 
[Павловский, Марков, 1963; и др. 1, а генеральной тенденцией в эволю
ции земной коры во всей истории Земли является последовательное пре
образование коры океанического типа в мощную и сложнопостроенную 
кору континентального типа.

Однако в последние годы на разных платформах обнаружены несом
ненно более древние, чем архейские образования «зеленокаменных поя
сов», катархейские комплексы так называемых «серых гнейсов» грано
диоритового (тоналитового, трондьемитового) состава, метаморфизм кото
рых датируется 3,6—3,9 млрд. лет. Высказываются предположения, что 
эти «серые гнейсы» отвечают верхней части (или, вернее, средней, с уче
том того, что £амая верхняя часть уничтожена денудацией) коры прото- 
континентального типа, уже существовавшей, по крайней мере в преде
лах древних платформ, к началу архея. В связи с тем что величина 
теплового потока в эту эпоху в несколько раз превышала современные 
ее значения, астеносфера, очевидно, была выражена более отчетливо, 
ее кровля располагалась на относительно небольшой глубине, а «прогре
тая» кора повсеместно характеризовалась повышенной проницаемостью 
для глубинных флюидов и магматических расплавов и способностью к 
деформациям (пермобильностью). Разумеется, эти свойства могли не
сколько изменяться как во времени, так и на площади в связи с вариа
циями в интенсивности выделения глубинного тепла. Типичные струк
туры рифтового, так же как и геосинклинального, типа в катархее и 
архее неизвестны, однако некоторые типы тектонических структур этого 
возраста имеют определенное отношение к проблеме рифтогенеза. Это 
уже упоминавшиеся «зеленокаменные пояса», или, лучше сказать, «зеле
нокаменные зоны» архея и чарнокит-гранулитовые пояса.

В пределах щитов, а в последнее время и в фундаменте плит некото
рых древних платформ различаются два основных типа архейских текто
нических структур. Во-первых, это приблизительно изометрнчные оваль
ные или угловатые в плане гнейсовые массивы размерами во многие 
сотни километров в поперечнике (складчатые овалы, «кратопы», «поля» 
и т. п.). Во-вторых, это обрамляющие или разделяющие гнейсовые мас
сивы довольно широкие и весьма протяженные линейные складчатые



пояса («межи»), в строении которых принимают значительное участие 
разнообразные исключительно глубоко метаморфизованные (в гранули- 
товой фации) породы — гиперстеновые (чарнокитовые) гранулиты, образо
вавшиеся, по-видимому, за счет основных магматических пород, высоко
глиноземистые и графитовые гнейсы, железистые кварциты, а также тела 
гинербазитов, анортозитов, гиперстеновых гранитов (чарнокитов). Но на
ряду с глубоко метаморфизовапными породами для этих поясов харак
терно присутствие слабо метаморфизованных образований (вплоть до 
зеленосланцевой фации), возникших в результате многократного наложе
ния метаморфических преобразований диафторического (ретроградного) 
типа. Радиогеологические исследования дают для подобных поясов боль
шой разброс датировок — от раннего архея до протерозоя и даже фане- 
розоя. Длина чарнокит-гранулитовых поясов измеряется многими сотнями 
и даже первыми тысячами километров, ширина их составляет от несколь
ких десятков до одной-двух сотен километров.

Чарнокит-гранулитовые пояса весьма широко распространены в пре
делах континентов Гондваны [Долгинов и др., 1973]. Они приурочива
ются главным образом к периферическим зонам древних платформ, по
граничным с впадинами Индийского и Атлантического океанов, однако 
некоторые, более узкие пояса вдаются в глубь этих платформ, разделяя 
архейские гнейсовые массивы. Аналогичное краевое положение занимают 
крупнейшие чарнокит-гранулитовые пояса и на северных платформах — 
Северо-Американской и Сибирской (Грепвильский, Становой пояса). 
Недавно К. О. Кратц с соавторами [1979] показали широкое развитие 
чарнокит-гранулитовых поясов («межей») в фундаменте Русской плиты, 
где они разделяют многочисленные архейские гнейсовые массивы 
(«поля»), образуя довольно сложную сеть. Характернейшей чертой 
внутренней структуры «межей», согласно К. О. Кратцу с коллегами, 
является четко выраженная линейность, обусловленная неоднократной 
сменой режимов сжатия и растяжения.

Древнейшие меланократовые ортогнейсовые образования чарпокит- 
гранулитовых поясов, скорее всего, в общем отвечают наиболее глубо
ким «горизонтам» разреза протоконтинентальной коры древних плат
форм; в пределах гнейсовых массивов они обнажаются более локальпо, 
а в основном распространены вышележащие, относительно более лейко- 
кратовые, существенно парагнейсовые комплексы. Чарнокит-гранулпто- 
вые пояса, по-видимому, обособились от разделяющих их блоков (гней
совых массивов) уже в катархее или к началу раннего архея, обозначив 
тем самым наиболее древнюю латеральную неоднородность земной коры 
континентов и создав ее древнейший структурный рисунок. Можно пола
гать, что первоначально эти пояса проявились как зоны, обладавшие 
повышенной проницаемостью для проникновения по ним магматических 
дериватов основного и ультраосновного состава, и что в их пределах 
преимущественно концентрировались деформации растяжения, связан
ного с некоторым общим расширением поверхности протоконтиненталь
ной коры древних платформ или, возможно, всей поверхности Земли (?). 
В дальнейшем чарнокит-гранулитовые пояса, напротив, подвергались 
сильному сжатию, приводившему к интенсивным линейным складчатым, 
надвиговым и даже покровным (?) деформациям [Долгинов, 1979], 
к «выдавливанию» и выведению на поверхность наиболее глубинных и 
глубоко метаморфизованных образований.



Некоторые исследователи [Хайн, 1969; Долгинов и др., 1973; и др.] 
обратили внимание на то, что чарнокит-гранулитовые пояса впоследст
вии, нередко неоднократно — в позднем архее, раннем и позднем проте
розое, а иногда и в фанерозое, становились арепой процессов тектоно- 
магматической активизации («метаморфической регенерации» по 
В. Е. Хайну [1969], «диасхизиса» по М. А. Семихатову [1974] и
Ч. Б. Борукаеву с соавторами [1977], «тектоно-термальной переработ
ки» по Н. А. Божко [1975] и т. п.). Таковы, например, Мозамбикский, 
Восточно-Гатский, Западно-Австралийский, Восточно-Бразильский, Грен- 
вильский, Становой пояса и др. Эти же пояса послужили также ложем 
многих позднепротерозойских и фанерозойских рифтовых зон, в основ
ном наследующих простирания древнейших (катархейских и раннеар
хейских) структур их фундамента. Так, большинство рифейско-палео- 
зойских авлакогенов Восточно-Европейской платформы в основном на
следуют положение чарнокит-гранулитовых «межей» в ее субстрате 
[Кратц и др., 1979], мезозойские и кайнозойские внутриконтиненталь- 
ные грабены Восточно-Африканской рифтовой системы приурочены к 
Мозамбикскому поясу, а мезозойские перикоптипентальпые рифтовые 
зоны гондванских материков, в основном определившие контуры впадин 
Индийского и южной части Атлантического океана,— к целой серии 
чарнокит-грапулитовых поясов, переживавших впоследствии тектоно-маг- 
матическую активизацию.

Заложение геосинклипальных поясов неогея в позднем протерозое и 
их частичная регенерация в палеозое и мезозое, по-видимому, также в 
основном происходили вдоль рассматриваемых древних линейных зон, 
хотя эти пояса, как еще более широкие и протяженные структуры, ве
роятно, могли захватывать и поглощать по нескольку соседних «межей» 
вместе с разделяющими их «полями», что отражается во внутренней 
гетерогенности строения фанерозойских складчатых поясов.

Необычайная «живучесть» и способность к неоднократным регенера
циям, в ходе которых они подвергались попеременным деформациям 
растяжения и сжатия, повторному прогреву и метаморфизму, наряду со 
значительными размерами чарнокит-гранулитовых поясов явно свиде
тельствуют о большой глубине заложения этих структур, корни кото
рых, несомненно, уходят в мантию Земли. В отличие от этих поясов 
древние гнейсовые массивы («овалы», «кратоны», «щиты») утратили 
свою тектоно-магматическую активность и приобрели значительную 
«жесткость» гораздо раньше, в основном, вероятно, уже в конце архея, 
и в последующее время выступали как относительно однородные, слабо
проницаемые «консолидированные» геоблоки, лишь в редких случаях 
рассекавшиеся прямолинейными глубокими разломами или узкими гра
бенами.

Однако в течение архея многие из этих массивов (хотя далеко не 
все и далеко не одновременно) подвергались дроблению и горизонталь
ному растяжению, сопровождавшемуся мощными извержениями преиму
щественно основной и отчасти ультраосновной (толеитовые базальты и 
коматииты), а в дальнейшем также средней и кислой магмы (андезиты, 
дациты и риолиты); эти процессы приводили к возникновению на их 
теле многочисленных так называемых зеленокаменных поясов. Учитывая 
гораздо меньшие размеры последних по сравнению с чарнокит-гранулито- 
выми поясами, лучше называть их зеленокамепными зонами. Они пред



ставляют собой сравнительно короткие (первые сотни или даже десятки 
километров) и узкие (десятки километров или даже километры), обыч
но несколько изгибающиеся в плане зоны синклинального строения, вы
полненные относительно слабо метаморфизованными (как правило, в зе
ленокаменной фации) толщами лав (преимущественно субаквальных) 
и пирокластолитов, а также подчиненных им кремнистых (включая 
железистые кварциты) и терригенных образований, в том числе базаль
ных и внутриформациопных конгломератов, заключающих обломки древ
них гнейсов, происходящих из смежных зон. Некоторые из зелепокамен- 
ных зон относятся к раннему архею (на Трансваальском и Танганьик
ском массивах Восточной Африки), и, может быть, даже к верхам 
катархея (в Западной Гренландии), но большая их часть принадлежит 
к позднему архею (на Канадском, Индостанском, Западно-Австралийском 
щитах и в Родезийском массиве Юго-Восточной Африки и пр.).

Зеленокаменные зоны обычно многократно чередуются с полосами 
гнейсов, в значительной степени впоследствии ремобилизованных и за
мещенных гранито-гнейсовыми куполами и гранитоидными диапирами, 
при своем внедрении нередко деформировавшими или прорывавшими 
краевые части зеленокаменных зон. Некоторые же массивы аналогичных 
гранитоидов целиком внедрялись в последние. На этом основании неко
торые исследователи считают «первичные» вулканогенно-осадочные фор
мации зеленокаменных зон древнейшими образованиями подобных обла
стей (например, А. Гликсон [1980]). Однако присутствие в разрезах 
зеленокаменных зон, начиная с их базальных слоев, обломков гнейсов, 
а также обнаружение в пределах чередующихся с зеленокаменными зо
нами гранито-гнейсовых зон реликтов комплекса серых тоналитовых 
гнейсов с возрастом метаморфизма до 3,6—3,9 млрд, л ет1 все более 
убеждают в большей древности гнейсового комплекса, представляющего 
фундамент зеленокаменных зон [Барагар, Мак-Глин, 1977; Уиндли, 
1980; Gee, 1979, и др.].

В каждом архейском массиве зеленокаменные зоны имеют более или 
менее близкую, хотя и не очень выдержанную ориентировку (в связи с 
дугообразными, извилистыми или расщепляющимися контурами многих 
из них), однако на разных щитах и даже на разных массивах в преде
лах одного щита простирания этих зон могут существенно различаться. 
Заложение и формирование зеленокаменных зон многие исследователи 
обоснованно связывают с раздроблением и растяжением сравнительно 
тонкой в то время литосферы гнейсовых массивов, приводившими к об
разованию в их пределах многочисленных линейных рифтоподобпых 
структур [Синицин, 1979; Грачев, Федоровский, 1980; Windley, 1973; 
и др.]. Этот процесс происходил, очевидно, в обстановке возраставшего 
прогрева верхов мантии, а затем и коры и подъема кровли астеносферы, 
сопровождавшегося мощными излияниями сперва основных и ульгра- 
основных (мантийных) расплавов, а затем также и более кислых про
дуктов плавления протоконтинентальной коры, и завершался гранитиза
цией гнейсового субстрата и подъемом гранитоидных диапиров главным

1 Так, например, в провинции Сыопериор на Канадском щите древнейшие гнейсовые 
комплексы датируются цифрами 3,8—3,75 млрд, лет и около 3 млрд, лет, а вулка
ниты зеленокаменных зон в этом же регионе — 2,8—2,7 млрд, лет [Марков, Щер
бак, 1979].



образом между зеленокаменными зонами, которые в связи с этим при
обретали синклинальную или синклинорную структуру.

Ранпие стадии этого процесса, очевидно, можно рассматривать как 
своеобразный рассредоточенный рифтогенез и сравнивать их с форми
рованием системы взаимопараллельных линейных грабенов и горстов в 
кайнозойской Провинции Бассейнов и Хребтов в Кордильерах или в 
раннемезозойской рифтовой системе Западной Сибири. Однако масштаб 
дальнейшего растяжения в зеленокаменных зонах архея оценивается 
различными авторами весьма по-разному. Одни считают, что растяжение 
могло приводить к полному разрыву и раздвигу блоков протоконтинен- 
тальной коры и образованию между ними впадин с корой океанического 
типа, возможно напоминавших современные глубоководные впадины 
окраинных морей в тылу островных дуг [Берк и др., 1980]. Другие 
полагают, что амплитуда раздвига не превышала 80—100 км, т. е. 
масштаба межконтинентального рифта типа Красного моря [Синицин, 
1979], или что под зелепокаменными зонами протоконтинептальная 
кора подвергалась лишь утонению и раздроблению с возникновением 
«щелей», служивших каналами для подъема мантийных магм. По-разно
му трактуются масштаб и причины последующего сжатия зеленокамен
ных зон. Одни исследователи предполагают, что эти зоны подвергались 
весьма значительному поперечному сокращению с возникновением си
стем относительно нологих чешуйчатых надвигов [Новикова, 1975; 
Берк и др., 1980], и сравнивают завершающие стадии развития зелепо- 
каменных зон с эволюцией островных дуг. Другие считают, что после
дующее сжатие приводит к формированию более или менее сильно сжа
той симметричной или асимметричной синклинальной структуры, которая 
может быть осложнена надвигами, зонами меланжа и пр. [Синицин, 
1979]. Наконец, третья группа авторов полагает, что зеленокаменные 
зоны являются древними аналогами фанерозойских рифтов и формиро
вались в условиях растяжения, а синклинальная или синклинорная 
структура зеленокаменных зон обусловлена не общим поперечным сжа
тием, а их смятием, вызванным увеличением объема (как бы «разбуха
нием») смежных с ними гнейсовых зон вследствие поздних процессов 
гранитизации, подъема гранито-гнейсовых куполов и гранитоидных диа- 
пиров, затронувших гнейсовые зоны в большей степени, чем зеленока
менные «рифты» [Грачев, Федоровский, 1980].

Итак, зеленокаменные зоны архея представляют собой своеобразные 
линейные структуры, возникшие в результате горизонтального растяже
ния, впоследствии сменившегося сжатием (природа которого остается 
спорной). Линейность и предполагаемый кинематический режим в неко
торой мере сближают их с чарнокит-гранулитовыми поясами. Вместе с 
тем эти типы архейских структур резко различаются многими своими 
чертами. Если чарнокит-гранулитовые пояса — сильно приподнятые и 
глубоко эродированные структуры, то зеленокаменные зоны, напротив, 
представляют собой глубокие (до 10 км и более) прогибы. Гранулито- 
вые пояса на порядок превышают их по своим размерам, резко превос
ходят их по степени метаморфизма пород и выделяются «предрасполо
женностью» к неоднократной последующей тектоно-магматической реге
нерации. Архейские зеленокаменные зоны, напротив, завершив «цикл» 
своего развития, в большинстве случаев крепко спаиваются со смежными 
гранито-гнейсовыми зонами, образуя «жесткие» массивы. Если послед



ние и подвергаются впоследствии раздроблению, то оно часто происхо
дит по новым направлениям, секущим зеленокамениые зопы (например, 
Великая дайка на Родезийском архейском массиве).

Вопрос о возрастных соотношениях этих двух типов древнейших ли
нейных структур континентов сложен и однозначно пока не решен, 
а имеющиеся фактические данные на первый взгляд дают основания 
для противоречивых выводов. Гораздо более высокий метаморфизм пород 
чарнокит-грапулитовых поясов позволяет предполагать, что они являют
ся более древними, но эти различия отчасти можно объяснить их по
следующим поднятием и более глубоким срезом. Абсолютные датировки 
пород зеленокаменных зон достоверно свидетельствуют об их ранне- или 
позднеархейском возрасте, тогда как в чарнокит-гранулитовых поясах 
наблюдается широкий разброс датировок и лишь единичные цифры 
указывают на архей (и в исключительных случаях — на катархей). Од
нако эти радиогеологические данные интерпретируются как результат 
неоднократного «омоложения» чарнокитовых поясов и не исключают 
большей древности последних.

Структурные соотношения на первый взгляд, казалось бы, дают 
возможность считать зеленокаменные зоны более древними, чем чарно- 
кит-гранулитовые пояса. Во-первых, густота сети и небольшие размеры 
зеленокаменных зон свидетельствуют о том, что литосфера во время их 
формирования была наиболее тонкой и сильно прогретой (особенно на 
завершающей стадии их развития). Это на основании общей тенденции 
в термической эволюции Земли может указывать на относительную древ
ность зелепокаменных зон. Во-вторых, то, что зеленокаменные зоны раз
мещаются внутри массивов, которые обрамляются и разделяются чарно- 
кит-гранулитовыми поясами, как будто может указывать на их наложен
ный по отношению к внутренней структуре гнейсовых массивов характер. 
Однако по поводу этих аргументов следует заметить, что термиче
ская эволюция Земли могла носить более сложный, возвратно-поступа
тельный характер. Тот факт, что архейские зеленокамепные зопы на 
разных массивах даже в пределах одних и тех же платформ разновоз
растны и распространены на них далеко не равномерно, показывает, 
что аномально высокий термический режим недр, свойственный зелено
каменным зонам в эпохи их активного развития, существовал на тер
риториях древних платформ не повсеместно и не одновременно, а как 
бы «блуждал», последовательно распространяясь на одни их области и 
«щадя» другие. Зелепокамепиые зоны внутри ряда массивов простирают
ся либо параллельпо обрамляющим их гранулитовым поясам, либо ку
лисообразно, как бы отщепляясь от их края под острым углом; это по
зволяет предположить, что «раскрытие» подобных зон могло происходить 
при раздвиговых или раздвиго-сдвиговых деформациях вдоль обрамляю
щих поясов. Вполне вероятно, что первоначально зеленокамениые зоны 
существовали как на массивах, так и в пределах гранулитовых поясов, 
но в последних они плохо распознаются вследствие их глубокой по
следующей денудации и наложенного метаморфизма.

Учитывая все сказанное, мы склоняемся к мнению исследователей, 
считающих, что чарнокит-гранулитовые пояса по времени своего зало
жения древнее архейских зеленокаменных зон и обособились еще в ка- 
тархее или по крайней мере к началу архея [Долгинов и др., 1973; 
Кратц и др., 1979; и др.]. Их заложение было связано с расчленением



протоконтинентальной гнейсовой (тоналитовой) коры, после некоторого 
охлаждения и консолидации последней, системой швов (шовных зон), 
возникших в связи с некоторым расширением площади нынешних древ
них платформ и, скорее всего, обусловленных наиболее ранними импуль
сами общего увеличения объема планеты. Пока «первичная» литосфера 
Земли оставалась относительно мощной, возникла сравнительно крупная 
редкая сеть подобных швов или шовных зон, по которым внедрялись или 
достигали поверхности отдельные порции основной и ультраосновной 
магмы. В дальнейшем вследствие по крайней мере двукратно происхо
дившего (в раннем и среднем архее) повышения термического режима 
во внешней оболочке Земли в отдельных районах нынешних континен
тов кровля астеносферы существенно поднималась. Растяжение в такие 
эпохи охватывало не только шовные зоны между массивами, но и от
дельные гнейсовые массивы, которые начинали дробиться и распол
заться, распадаясь на мелкие горсто- и грабенообразные блоки. Послед
ние заливались потоками лав, выплавлявшихся сперва из верхней мантии, 
а затем и из коры, а позднее прогрев гнейсового фундамента приводил 
к широкому развитию гранитизации и грапитоидного плутонизма.

Когда термический режим в коре начинал снижаться, кора гнейсо
вых массивов остывала и реконсолидировалась, а мелкие зеленокамен
ные зоны, «сцементированные» гранитоидными инъекциями, залечива
лись. Расширение сменялось общим сжатием, которое сперва проявля
лось повсеместно, в том числе внутри гнейсовых массивов, а затем в 
основном сосредоточивалось в разделявших их шовных зонах (гранули- 
товых поясах), которые подвергались сжатию, раздавливанию, надвига
нию на смежные массивы, выжиманию кверху и, как следствие, глубо
кой эрозии. При новом усилении разогрева недр возобновлялось растя
жение шовных зон, они подвергались диафторезу, и т. д. В итоге 
нескольких повторных циклов усиленного прогрева и охлаждения, ра
стяжения и сжатия внешних оболочек Земли сформировалась сеть глу
боких «живучих» шовных зон («межей») и разделяющих их гнейсовых 
массивов с изометричным структурным рисунком («полей»), которые 
лишь в отдельные сравнительно короткие эпохи наибольшего прогрева
ния коры (причем неповсеместно) подвергались раздроблению, «распол
занию», становясь ареной рассредоточенного рифтогенеза и сначала ман
тийного, а потом корового магматизма, и вскоре вновь охлаждались и 
консолидировались.

Таким образом, зеленокаменные зоны архейских гнейсовых массивов, 
возникшие в фазы их наибольшего растяжения и прогрева, могут рас
сматриваться как недолговечные проявления своеобразного рассеянного 
рифтообразования; чарнокит-гранулитовые же пояса, хотя они и не 
сохранили в своем древнем метаморфическом цоколе явных признаков 
архейских рифтоподобных структур, тем не менее, по-видимому, явля
лись долгоживущими линейными зонами термической и магматической 
проницаемости, в пределах которых неоднократно чередовались дефор
мации растяжения и сжатия. Сохранив эти свои особенности в после
дующее время, они в значительной мере предопределили локализацию 
протерозойских и фанерозойских рифтовых и геосинклинальных структур.

Ранний протерозой. К началу раннего протерозоя (2,6—1,65 млрд, 
лет) после отмираний позднеархейских зеленокаменных зон в пределах 
контуров современных древних платформ сложились обширные относи-



тельно консолидированные области — протоплатформы (или «щитовые 
массивы» по Ч. Б. Борукаеву с соавторами [1977]). Они явились яд
рами будущих древних платформ, а в некоторых случаях (Сибирская, 
Восточно-Европейская протоплатформы) почти не уступали им по раз
меру. В основном протоплатформы испытывали в раннем протерозое под
нятие, и лишь на отдельных их участках происходили опускания (под
час весьма значительные) и формировались древнейшие платформенные 
чехлы [Муратов, 1979]. Между протоплатформами в раннем протерозое 
развивались протогеосинклинальные области — гораздо более широкие 
и протяженные, чем зеленокаменные зоны архея, но более узкие и ко
роткие, чем геосинклинальные пояса рифея и фанерозоя. Они (во вся
ком случае их доступные наблюдению участки) были почти целиком за
ложены на архейском протоконтинентальном фундаменте, о чем свиде
тельствует отсутствие в их разрезах, за редкими исключениями (например, 
Байкало-Патомская зона), типичной офиолитовой ассоциации и наличие 
выступов архейского основания в их пределах. Крупнейшие геосипкли- 
нальные пояса неогея — Урало-Монгольский, Северо-Атлантический, Сре
диземноморский и другие — в раннем протерозое как самостоятельные 
тектонические элементы планетарного масштаба, по-видимому, еще не 
сформировались, и на их месте, возможно, существовали как протоплат- 
формы, так и протогеосинклинальные зоны (частично, может быть, с ко
рой океанического типа?).

В середине и конце раннего протерозоя протогеосинклинальные об
ласти подверглись складчатым деформациям, метаморфизму (амфибо
литовой или зеленосланцевой ступени) и гранитоидыому плутонизму и 
прекратили существование. Спаявшись со смежными протоплатформен- 
ными массивами, они образовали вместе с ними огромные консолидиро
ванные структуры, не только не уступавшие по размерам современным 
древним платформам, но, по-видимому, объединявшие даже по несколь
ку платформ, а возможно, и все современные континенты в единый, хотя 
и весьма гетерогенный по своему внутреннему строению консолидирован
ный блок (так называемая альгомская консолидация по Г. Штилле 
[1964]).

Тектонические деформации внутри протоплатформенных областей с 
относительно «жестким» архейским метаморфическим фундаментом в 
основном носили глыбовый характер, но в сравнительно узких шовных 
зонах происходили значительные погружения, и чехол в них подвер
гался подчас интенсивному смятию и метаморфизму. Тепловой режим 
раннепротерозойских протоплатформ в среднем существенно уступал 
таковому архейских гнейсовых массивов, но превосходил термический 
режим рифейских и фанерозойских платформ; однако он был подвержен 
существенным колебаниям как во времени, так и на площади, и в неко
торых сильно прогретых зонах протоплатформ происходили весьма мощ
ные излияния основных, ультраосновных (мантийных) и более кислых 
вулканических продуктов корового происхождения, а также внедрения 
интрузивных тел ультраосновного, основного и кислого состава, дости
гавших подчас огромных размеров.

В пределах протоплатформ мы встречаем наиболее древние ранне
протерозойские рифтоподобные линейные структуры растяжения; чтобы 
подчеркнуть своеобразие этой генерации рифтоподобных структур, мы 
будем называть их проторифтовыми. По своей распространенности на



площади и, по-видимому, по суммарному масштабу растяжения они 
резко уступают зеленокаменным поясам архея, но обычно превосходят 
их по своей протяженности. Вероятно, это указывает на возросшую тол
щину и степень консолидированности коры протоплатформ по сравнению 
с архейскими гнейсовыми массивами. Возникновение проторифтовых зон 
на протоплатформах приблизительно совпадало во времени с заложени
ем протогеосинклинальных областей и генетически, вероятно, было со
пряжено с ним, представляя как бы ослабленное, побочное проявление 
единого глубинного процесса регенерации. Среди раннепротерозойских 
проторифтовых зон различаются две группы: первая, более «примитив
ная», представлена проторифтами, которые подверглись лишь некото
рым деформациям растяжения, во второй же группе, с более длитель
ным и сложным развитием, последние сменились впоследствии дефор
мациями сжатия.

К первой группе принадлежит так называемая Великая дайка, про
рывающая архейские зеленокаменные зоны и гнейсовые комплексы 
Родезийского массива и полиметаморфический пояс Лимпопо в Юго- 
Восточной Африке. Эта гигантская «дайка» протягивается в северо-се
веро-восточном направлении на 675 км при средней ширине 5—10 км 
приблизительно параллельно западному краю Мозамбикского чарнокит- 
гранулитового пояса, неоднократно переживавшего тектоно-магматиче- 
скую регенерацию. «Дайка» представляет собой в действительности 
сложное псевдостратифицированное интрузивное тело, приуроченное к 
щелеобразной раздвиговой зоне в кристаллическом фундаменте. В по
перечном сечении в современном срезе оно имеет синклиналеобразную 
форму лополита. Сверху вниз лополит сложен габбро-норитами (с ксе
нолитами архейских пород), частично серпентинизированными пироксе- 
нитами и перидотитами. Книзу, по геофизическим данным, лополит пе
реходит в крутое дайкообразное тело — абиссолит. Параллельно Великой 
дайке простираются мелкие дайкообразные тела базитов. По-видимому, 
она маркирует вскрытую эрозией глубокую корневую часть линейной 
грабенообразной впадины, верхняя, уничтоженная эрозией часть кото
рой первоначально заполнялась вулканитами основного и ультраоснов
ного состава. Возраст Великой дайки 2530±30 млн. лет [Allsopp, 1965].

На ее простирании в 200 км южнее, уже в пределах другого, Транс
ваальского архейского массива, находится огромный лополит Бушвельд, 
сложенный породами, сходными с породами Великой дайки (норитами, 
габбро и частично гипербазитами), и более поздними гранитоидами, но 
более молодой (1950±50 млн. лет); еще далее к юго-западу в пределах 
того же массива располагается обширная глубокая впадина, выполнен
ная нижнепротерозойскими вулканогенно-осадочными образованиями, 
в том числе базальтами, дацитами и кислыми лавами системы Вентерс- 
дорп (2250—2300 млн. лет).

Таким образом. Юго-Восточную Африку пересекает раннепротеро
зойская зона слабого растяжения и проницаемости, вдоль которой как 
бы «блуждали» периодически происходившие вспышки интрузивного и 
эффузивпого магматизма. Северным продолжением этой зоны, возможно, 
является рой даек в районе оз. Эяси (2500 млн. лет), пересекающий 
Танганьикский архейский массив [Me Connell, 1979]. В целом эту зону 
общей протяженностью более 3000 км Мак Коннел рассматривает как 
раннепротерозойский пояс проторифтовых дислокаций, северная часть



которого спустя 2 млрд, лет была унаследована кайнозойскими рифто- 
выми зонами Афро-Лравийского рифтового пояса — Кенийской, Эфиоп
ской и др. [Me Connell, 1979]. Следует отметить резко дискордантный 
характер Великой дайки и проторифтовой системы в целом по отноше
нию к пересекаемым ею частным субширотным архейским структурам 
субстрата.

Другая группа раннепротерозойских проторифтовых структур пред
ставлена узкими асимметричными грабен-синклинальными впадинами, 
подвергшимися в конце своего развития некоторому сжатию. Эти 
структуры на Сибирской и Восточно-Европейской платформах были опи
саны под названиями геосинклинальных трогов [Федоровский, Лейтес, 
1968; Грачев, Федоровский, 1970] или палеоавлакогенов [Лейтес и др.,
1970], а близкие к ним, но несколько более крупные и сложные по 
своему внутреннему строению структуры нередко описываются как 
«интракратонные складчатые зоны». Среди этих структур, в свою оче
редь, различаются палеоавлакогены, или «троги», выполненные либо вул
каногенными и вулканогенно-осадочными, либо осадочными образования
ми (в том числе нередко формацией джеспилитов).

Наиболее характерными примерами первых могут служить впадины 
Печенга и Имандра-Варзуга в северо-западной части Балтийского щита, 
на Кольском полуострове, сложенные преимущественно мощными покро
вами базальтов с резко подчиненными им вулканитами ультраосновного 
(базальтовые коматииты) и более кислого (андезито-базальты, андезиты, 
дациты) состава, а также чередующимися с ними толщами терригенных 
и карбонатных пород [Скуфьин, 1980]. Этот комплекс мощностью более 
10 км пронизан пластовыми телами базитов и гипербазитов. Он выпол
няет цепочку узких асимметричных пришовных синклиналей общей 
протяженностью до 600 км, ограниченных с юга системой взбросо-на- 
двигов. Трогообразный Печенга-Имандра-Варзугский прогиб был приуро
чен к зоне древнего глубинного магмоподводящего шва, прерывистое 
растяжение которого в раннем протерозое контролировало режим вул
канической деятельности. На первых стадиях в составе вулканитов за
метное место занимали продукты среднего и умеренно кислого состава 
(что, вероятно, указывает на определенную роль коры в генерации 
магматических расплавов), а на более поздних стадиях подавляющую 
роль среди эффузивных и интрузивных образований приобрели мантий
ные продукты основного и частично ультраосновного состава. Формиро
вание зоны завершилось некоторым сжатием и надвиганием на нее 
более южного блока; южное принадвиговое крыло Печенгской структу
ры подверглось резко повышенному метаморфизму, а непосредственно 
южнее возникли гранито-гнейсовые купола.

По мнению А. Ф. Грачева и В. С. Федоровского [1980], к тому же 
типу структур можно отнести примерно одновозрастный Печенгскому 
Лабрадорский трог в Канаде, а также многочисленные более мелкие 
«троги», раздробившие при своем заложении древний архейский гнейсо
вый фундамент Алданского щита \  К числу «палеоавлакогенов» с ниж
непротерозойским терригенно-кремнистым выполнением принадлежат 
узкие шовные прогибы Восточно-Европейской платформы, известные на 1

1 Хотя эти авторы предположительно считают троги Алданского щита не раннепро
терозойскими, а позднеархейскими.



Украинском щите и в Воронежском массиве и заполненные соответствен
но криворожской и курской джеспилитовыми сериями. Своеобразие этих 
раннепротерозойских структур состоит в том, что они наследуют пози
цию архейских зеленокаменных (метабазитовых) зон, которые в других 
регионах обычно отмирают к концу архея. Их необычная «живучесть», 
возможно, была связана с повторным приоткрыванием субмеридиональ
ных разломов при возобновлении сдвигов смещений вдоль древних швов, 
обрамляющих Воронежский и Украинский блоки.

Раннепротерозойские палеавлакогены (или узкие интракратонные 
протогеосинклинали) с существенно вулканогенным или осадочным за
полнением известны и на других древних платформах, например на 
Индостанской (Сатпурская зона), Австралийской (зоны Ашбертон, Кинг- 
Лиополд, Холлс-Крик и др.) и др. Общими чертами раннепротерозой
ских авлакогенов, заметно отличающими их от многих рифейских и 
фанерозойских авлакогенов, являются складчатая структура, обусловлен
ная некоторым сжатием па завершающей стадии развития, и метамор
физм зеленосланцевой или, реже, амфиболитовой ступени.

Поздний протерозой. Поздний протерозой (1,65—0,6 млрд, лет) яв
ляется одной из важнейших эпох в истории рифтогенеза. К раннему и 
среднему рифею относится отмеченная на всех континентах резкая ак
тивизация процессов раздробления и регенерации, которая привела к 
разрушению относительно жесткой структуры земной коры, возникшей 
в конце раннего протерозоя в результате альгомской консолидации 
[Штилле, 1964], и к заложению крупнейших геосинклинальных поясов 
неогея — Северо-Атлантического, Урало-Монгольского, Средиземномор
ского и др. Процесс раздробления, несомненно, сопровождался значи
тельным горизонтальным растяжением тех зон, где он происходил, и по
скольку протекал одновременно на огромных территориях самых раз
личных регионов Земли, то был, вероятно, связан с возобновлением не
которого общего расширения планеты [Glikson, 1980].

Параллельно с заложением геосинклинальных поясов, обособивших 
и разобщивших древпие платформы северного полушария (Северо-Аме
риканскую, Восточно-Европейскую, Сибирскую, Китайскую) и Гондван- 
ский суперконтинент (суперплатформу?), в пределах этих платформ, 
в свою очередь, возникали линейные грабенообразные структуры более 
мелкого масштаба, во многом сходные или приближающиеся по своим 
признакам к эпиплатформенным рифтовым зонам мезозоя и кайнозоя. 
Подобные структуры, впервые выявленные и описаппые на Восточно- 
Европейской платформе Н. С. Шатским под названием авлакогенов 
[Шатский, Богданов, 1961], были впоследствии обнаружены или иден
тифицированы на других платформах Лавразийской и Гондванской групп 
[Милановский, 1979]. Авлакогены представляют собой грабенообразные 
впадины протяженностью от нескольких сот до тысячи и более кило
метров, шириной в десятки—сотню километров и глубиной от 1—2 до 
5—10 км и более. Как и кайнозойские рифты, в период своего заложе
ния и погружения они ограничиваются и рассекаются нормальными 
сбросами и, несомненно, представляют собой структуры растяжения. Как 
правило, они наследуют древние линейные структуры в метаморфическом 
фундаменте платформ, в частности чарнокит-гранулитовые пояса ка- 
тархейского или раннеархейского возраста, раннепротерозойские интра
кратонные складчатые зоны (палеоавлакогены, крупные тектонические



швы и пр.), и вместе с тем «избегают» древние гнейсовые массивы, 
в том числе те, к которым приурочены архейские зеленокаменные зоны. 
Заложение и погружение рифейских авлакогенов происходили на фоне 
воздымания смежных блоков фундамента и предшествовали формирова
нию сплошного платформенного чехла, т. е. отвечали доплитной (или 
авлакогенной по А. А. Богданову [1964]) стадии развития древних 
платформ. Но в большинстве своем авлакогены формировались в преде
лах будущих плит, образуя нижний структурный этаж, и чехла и лишь 
незначительно были распространены в областях современных щитов.

Рифейские авлакогены отливаются разнообразной ориентировкой 
даже в пределах одной платформы. Так, на Восточно-Европейской плат
форме большинство их имеет северо-западное и северо-восточное про
стирание, но часть вытянута широтно или субмеридионально. Авлакоге- 
ны разных простираний на этой платформе нередко почти непосредст
венно стыкуются один с другим, образуя в целом довольно сложную и 
густую сеть. Некоторые авлакогены, например Кьюиноу на Северо-Аме
риканской платформе, состоят из нескольких различно ориентированных 
«колен» и имеют, кроме главного «ствола», короткие боковые ответвле
ния. Эти особенности структурного рисунка позволяют предполагать, что 
горизонтальное растяжение, сопровождавшее заложение и развитие ри
фейских авлакогенов, не было однонаправленным и локальным в каж
дом авлакогене, а происходило в различных направлениях и охватывало 
в той или иной степени всю территорию платформы.

По своему положению в тектоническом плане платформы авлакогены, 
как отметил А. А. Богданов [1966], принадлежат к трем типам. Это:
1) с к в о з н ы е  авлакогены, рассекающие платформу от края до края 
и делящие ее на две обычно неравные части; 2) в д а ю щ и е с я  в тело 
платформы со стороны обрамляющего геосинклинального пояса и слепо 
затухающие внутри нее (А. А. Богданов назвал их поперечными, но они 
могут вдаваться в платформу как поперек, так и косо к ее краю); 
3) в н у т р е н н и е ,  не достигающие границ платформы и слепо зату
хающие на обоих своих концах. Самыми протяженными, глубокими и 
сложными являются, как правило, сквозные авлакогены, а внутренние, 
наоборот, относительно мелкими и просто построенными.

В ходе погружения авлакогены заполнялись в основном терригенны- 
ми осадками — продуктами размыва архейских и отчасти нижнепроте
розойских пород фундамента. Но в заполнении многих авлакогенов уча
ствуют также вулканогенные образования, главным образом лавы и 
пирокластолиты базальтового состава (в отличие от субщелочных и 
щелочных вулканитов, свойственных эпиплатформенным рифтовым зо
нам фанерозоя). Мощность и объемы базальтовых толщ в некоторых 
рифейских авлакогенах достигают огромных значений. Так, например, 
в авлакогене Кьюиноу [Halls, 1978] их мощность превышает 10 км, 
а объем доходит до 400 000 км3. Массовые базальтовые эффузии отвеча
ют фазам наиболее интенсивного растяжения и синхронного ему просе
дания днища авлакогена. В некоторых авлакогенах присутствуют также 
значительные интрузии габброидов (например, Дулутский массив в ав
лакогене Кьюиноу) и щелочные массивы центрального типа (в Гардар- 
ской зоне Гренландии). Период погружения авлакогенов продолжается 
от 100—200 до 500 млн. и даже до 1 млрд, лет и, таким образом, мо
жет охватывать весь рифей или какую-либо его часть (чаще всего сред



ний и поздний рифей). Во время заложения и проседания авлакогены, 
лишенные значительных проявлений вулканизма, по-видимому, напоми
нали эпиплатформенные рифтовые зоны щелевого типа, а авлакогены с 
мощными вулканическими проявлениями — рифтовые зоны сводо-вулка
нического типа [Милановский, 1976]. Развитие рифейских авлакогенов 
завершалось по-разному:

1) в простейшем случае в авлакогене прекращалось погружение 
(окончательно или временно), и он сохранял форму грабена;

2) зона, захваченная опусканием, в конце развития авлакогена начи
нала быстро расширяться, а скорость погружения, напротив, сильно за
медлялась. В результате над грабеном возникала значительно более ши
рокая и плоская блюдцеобразная впадина типа синеклизы (например, 
Балтийская синеклиза над системой среднерусских авлакогенов на Во
сточно-Европейской платформе);

3) внутри грабена возникало меньшее по ширине и длине внутреш 
нее горстовое поднятие инверсионного характера, ограниченное взброса
ми или надвигами (например, в авлакогене Кьюиноу);

4) в ряде случаев толщи пород, выполняющие авлакоген, подверга
лись линейной складчатости, надвиговым и даже покровным деформаци
ям (авлакогены Амадиес на Австралийской, Иркинеевский на Сибир
ской, Тиманский на Восточно-Европейской платформах). Очевидно, 
в случаях 3) и 4) авлакогены в конце своего развития испытывали не
которое поперечное сжатие, и, следовательно, знак горизонтальных дви
жений в них со временем менялся на обратный.

Инверсия знака тектонических движений и тем более складчато-на- 
двиговые деформации в конце развития, как правило, наиболее часто и 
полно проявлялись в сквозных авлакогенах и на внешних участках 
вдающихся авлакогенов, служивших как бы ответвлениями соседних 
геосинклинальных областей, и происходили одновременно с деформа
циями сжатия в прилегающих зонах последних. Напротив, во внутрен
них авлакогенах и на участках «слепых» окончаний вдающихся авлако
генов инверсия проявлялась слабо или вообще не имела места.

Заложение большинства позднепротерозойских авлакогенов относится 
к раннему или среднему рифею; средний рифей является временем их 
наиболее интенсивного проседания и вулканической активности. Многие 
(но не все!) авлакогены продолжали погружение в позднем рифее, 
а некоторые были даже заложены или регенерированы в эту эпоху.

Прекращение погружения, иногда сопровождавшееся ростом внут
ренних горстообразных поднятий или складчатостью, в некоторых авла
когенах (например, Кьюиноу) относится к концу среднего рифея и от
вечает Гренвильской или Дальсландской тектоно-магматической эпохе 
(около 1 млрд, лет тому назад). В ряде других авлакогенов аналогич
ные деформации относятся к венду — началу кембрия (650—550 млн. лет 
тому назад) и соответствуют времени завершения байкальского текто
нического цикла в соседних геосинклинальных областях (например, 
авлакоген Амадиес на Австралийской, Тиманский — на Восточно-Евро
пейской платформах и др.).

По своей структуре и истории развития некоторые наиболее крупные 
и развитые авлакогены напоминают в миниатюре на ранних стадиях 
своей эволюции геосинклинальные прогибы, а на поздних — образовав
шиеся на их месте энигеосинклинальные складчатые сооружения и по



этому нередко именуются «интракратонными геосинклиналями» и «инт- 
ракратонными складчатыми зонами».

В общем тектонические события, имевшие место на древних плат
формах в позднем протерозое — от заложения рифейских авлакогенов 
до их отмирания или инверсионных деформаций в них, по-видимому, 
представляют собой более слабые проявления тех же процессов, которые 
протекали в смежных с этими платформами геосинклинальных поясах,— 
общего умеренного горизонтального растяжения на ранних стадиях бай
кальского цикла и еще более слабого и неповсеместно выраженного сжа
тия на его завершающих стадиях. Как впервые показал Г. ИТтилле 
[1964], тектоническая регенерация, которая произошла между 1600— 
1300 млн. лет тому назад на огромных пространствах Земли и привела 
к возникновению геосинклинальных поясов неогея и разобщенных ими 
древних платформ, явилась одним из важнейших переломных момен
тов в геологической истории Земли. Заложение многочисленных авлако
генов, рассекающих тела этих платформ, можно рассматривать как одно 
из частных, второстепенных по масштабу, но весьма характерных выра
жений этого планетарного процесса регенерации. Повсеместный характер 
деформации растяжения при заложении геосинклинальных поясов и 
авлакогенов в раннем и среднем рифее позволяет предполагать, что в 
эти' эпохи происходило некоторое общее расширение Земли [Миланов- 
ский, 1979; Glikson, 1980], а мощные проявления базальтового вулка
низма в авлакогенах в среднем рифее, вероятно, могут указывать на 
то, что этот процесс сопровождался повышением теплового режима н 
верхах мантии, вплоть до появления под некоторыми участками плат
форм обширных магматических очагов.

Палеозой. Историю проявлений рифтогенеза на протяжении фанеро- 
зоя мы рассмотрим здесь очень кратко, так как она изучена значитель
но лучше и освещена, в частности, в других работах автора [Миланов- 
ский, 1976 и др.]. В палеозое фиксируются три основные эпохи усиления 
рифтогенеза, следующие за главными периодами байкальской, каледон
ской и герцинской складчатости: кембрийская (наиболее слабо выра
женная), девонская (проявленная наиболее широко и мощно) и перм
ская. В палеозое мы встречаемся с большим разнообразием тектониче
ских обстановок рифтообразования по сравнению с поздним протерозоем.

Во-первых, это авлакогены древних платформ, которые после неко
торой паузы в их развитии (в течение раннего палеозоя) регенерируются 
в среднем палеозое, главным образом в девоне (на Восточно-Европей
ской, Сибирской, Австралийской, Северо-Американской платформах 
и др.) и отчасти в перми (грабен Осло). При этом регенировались (а в 
некоторых случаях, возможно, возникали вновь) авлакогены, располо
женные в частях платформ, прилегающих к смежным с ними палеозой
ским (чаще всего герцинским) геосинклинальным поясам. Вулканизм, 
сопутствовавший регенерации авлакогенов, в отличие от рифея имел 
щелочно-базальтовый или щелочно-ультраосновной характер. Палеозой
ская стадия растяжения и локального глубокого погружепия авлакоге
нов, как правило, была значительно более короткой, чем рифейская; 
после этой стадии многие из них вовлекались в общее погружение в 
составе обширных платформенных впадин типа синеклиз. Однако в пе
риод герцинской складчатости, а в некоторых случаях и после нее на 
протяжении мезозоя во многих авлакогенах имела место инверсия тек



тонических движений; она выражалась в возникновении внутри авлако- 
генов валообразных поднятий в платформенном чехле или горстообраз
ных выступов древнего метаморфического фундамента, а в некоторых 
случаях — в формировании на месте глубоких прогибов миниатюрных 
зон складчатого, складчато-надвигового (Донецкий бассейн, авлакогены 
Амадиес в Австралии, Угарта в Африке) и складчато-глыбового строе
ния (зона Вичита в Северной Америке).

Во-вторых, в палеозое впервые возникают эпиорогенные рифтовые 
зоны и рифтовые системы. Наиболее древняя из них — вендско-ранне- 
кембрийская — формируется на месте байкалид в Байкало-Патомской 
области Сибири. В пределах Урало-Монгольского геосипклинального поя
са при его частной регенерации в кембрии, вероятно, возник целый ряд 
зон рифтоподобных деформаций, но они были почти целиком «замаски
рованы» в ходе последующих тектонических процессов. Более молодая 
эпикаледонская, девонская генерация эпиорогенных рифгговых зон наи
более широко представлена в Северо-Атлантическом складчатом поясе 
(грабены Восточной Гренландии, Шпицбергена, Шотландии, Северных 
Аппалачей и др.). В тех же каледонских областях, где складчатые 
структуры имели не линейный, а более сложный, извилистый рисунок, 
возникали глыбовые зоны дробления, впадины неправильной формы, 
вулканические пояса и области и пр. (каледониды Казахстана, Северно
го Тянь-Шаня, Саяно-Минусинской области). Аналогичные глыбовые 
структуры растяжения формировались после герцинских складчатых 
деформаций в позднем палеозое (Центральная Европа, некоторые обла
сти Урало-Монгольского пояса и др.).

Наконец, к палеозою (главным образом к позднему палеозою) отно
сится возникновение на некоторых гопдванских платформах рифтовых 
зон, тяготеющих в отличие от северных платформ не к геосинклиналь- 
ным поясам, а к периферии современной впадины Индийского океана и, 
по-видимому, связанных с начальными стадиями распада Гондваны. 
Наиболее рапними среди них являются среднепалеозойские грабены в 
западной и северо-западной частях Австралийской платформы, более 
поздними — позднепалеозойские, «гондванские» грабены на Индостан- 
ской и в юго-восточной части Африканской платформы, а также долгот
ная Мозамбикская система грабенов, куда в перми впервые проникает 
море.

Мезозой и кайнозой. В мезозое сфера проявлений рифтогенеза про
должает расширяться, а их разнообразие и интенсивность резко возра
стают. Одновременно с этим в раннем триасе начинается длительная 
эпоха интенсивного траппового магматизма, почти совершенно отсутст
вовавшего в палеозое, и на протяжении мезозоя и начала кайнозоя (до 
эоцена включительно) он «блуждает» по континентам Земли, последова
тельно захватывая Сибирскую, Африканскую, Антарктическую, Южно- 
Американскую, Индостанскую, Гренландскую платформы и прилегаю
щие к ним складчатые области. С середины (?) юры фиксируются еще 
гораздо более мощные, количественно превосходящие трапповый вулка
низм платформ в 15—20 раз базальтовые излияния во всех океанах 
(как в молодых, так и в древнем Тихом океане), которые продолжаются 
до современности.

Мезозойские внутриконтинентальные эпиплатформенные рифтовые 
зоны в отличие от рифейских и палеозойских авлакогенов, структурно



и генетически сопряженных с геосинклинальными поясами, тяготеют к 
впадинам Атлантического и Индийского океанов, как бы «вливаясь» в 
них, и, несомненно, генетически связаны с их формированием.

В не меньшей степени со становлением молодых океанических впадин 
связаны многочисленные мезозойские периконтинентальные рифтовые 
зоны, прослеживаемые вдоль западных и восточных побережий Индии 
и Африки, восточных побережий Северной и Южной Америки и запад
ного побережья Австралии. Значительная часть их наложена на краевые 
участки платформ, обособившихся при распаде суперконтинепта Гондва- 
ны, но некоторая часть (на восточной периферии Северной Америки 
и др.) приурочена к палеозойским складчатым сооружениям и имеет 
эпиорогенный характер.

Наиболее грандиозные проявления рифтообразования в позднем мезо
зое и кайнозое, несомненно, имели место в пределах Атлантического, 
Индийского и Арктического океанов. Однако было бы, по-видимому, 
ошибкой связывать формирование этих гигантских впадин исключитель
но с внутриокеаническим типом рифтогенеза, т. е. с развитием срединпо- 
океанических рифтовых хребтов, так как значительные части их ложа 
были сформированы в результате процессов опускания, раздробления и 
рассредоточенного рифтогенеза («расползания») и переработки земной 
коры, которые часто объединяются под общим названием «процессы дест
рукции» [Пущаровский, 1978]. Роль этих процессов была особенно зна
чительна в формировании ложа северной части Атлантического, восточ
ной (большей) части Арктического, северо-восточной, северо-западной и 
юго-западной частей Индийского океана. Огромное развитие процессов 
деструкции, рифтогенеза, грандиозный мезозойско-кайнозойский вулка
низм океанов, а также древних платформ и молодых складчатых обла
стей (краевые вулканические пояса) позволяют предполагать, что мезо
зой-кайнозой в целом был эпохой значительного повышения термиче
ского режима в верхней части мантии (а эпизодически — и в земной 
коре) и общего, хотя и осложненного рядом частных пульсаций расши
рения Земли [Милановский, 1978], вероятно сравнимого по своему 
масштабу с аналогичными процессами, происходившими в позднем про
терозое и архее.

Вместе с тем в течение мезозоя и кайнозоя продолжалось развитие 
Тихоокеанского и Средиземноморско-Индонезийского геосннклипальных 
поясов. Главным эпохам и фазам усиления деформаций сжатия в этих 
поясах соответствуют ослабление или временные паузы в развитии риф
тогенеза и вулканизма в других регионах Земли, что, возможно, отра
жает наличие глобальных фаз сжатия. Напротив, во время чередующих
ся с ними «анорогенных» эпох в этих геосннклипальных. а позднее 
орогенических поясах наблюдаются признаки растяжения, в частности 
проявления эпиорогениого рифтогенеза и мощные вспышки вулканизма. 
Так, после завершения ларамийской складчатости в области Кордильер 
в позднем кайнозое возникли рифтовая система Провинции Бассейнов 
и Хребтов, рифтовая зона Рио-Гранде, межконтинентальная рифтовая 
зона Калифорнийского залива, а также гирляпда эпиорогенных рифто
вых впадин в Андах. По завершении интенсивных складчато-надвиговых 
и покровных деформаций в западной части Средиземноморского орогени- 
ческого пояса в плиоцене—антропогене резко усиливаются процессы 
раздробления, растяжения и проседания многочисленных впадин. Эта же



эпоха была ознаменована активизацией процессов рифтогенеза и сопут
ствующего вулканизма в Африкано-Аравийском, Байкальском и других 
впутриконтинентальных кайнозойских рифтовых поясах и, по-видимому, 
во всех внутриокеанических рифтовых поясах и межконтинентальных 
рифтовых зонах. Можно полагать, что последние 4—5 млн. лет отвеча
ют последней фазе некоторого общего расширения Земли.

Заключение. Как видно из изложенного, в истории Земли распознает
ся ряд эпох, ознаменованных усилением процессов прогрева верхов ман
тии (вплоть до частичного или полного плавления), горизонтального рас
ширения коры на обширных территориях или даже па всей поверхности 
планеты и возникновения и активного развития линейных (рифтоподоб
ных или рифтовых) структур растяжения. Наличие таких эпох находит 
наиболее естественное объяснение с позиций гипотезы пульсации объема 
Земли на фоне некоторого общего неравномерного расширения, происхо
дившего на протяжении ее геологической истории [Милановский, 1978]. 
Среди пяти главных мегаэпох расширения и активизации рифтогенеза 
особенно выделяются три мегаэпохи относительно наиболее интенсивного 
глобального растяжения — катархейско-архейская, позднепротерозойская 
и мезозойско-кайнозойская. Структуры растяжения, возникшие в каждую 
из этих мегаэпох, существенно различались по своим геометрическим 
параметрам, морфологическим особенностям, тектоническим парагенезам, 
-формациям, термическому режиму, сопутствующему магматизму и мета
морфизму и по особенностям последующего геологического развития, 
в том числе позднейших деформаций и пр.; эти различия последователь
ных генераций рифтовых и рифтоподобных структур отражают ход необ
ратимой эволюции Земли и, в частности, изменения строения и свойств 
коры, подвергавшейся деструкции в различные эпохи ее истории.

Линейные структуры наиболее древней, катархейско-архейской мега
эпохи рифтогенеза, возникавшие на относительно маломощной подвижной 
протоконтипентальной коре, сочетали в себе признаки как рифтовых, так 
и геосинклинальных зон позднейшего геологического времени. Они закла
дывались в условиях возрастающего прогрева, магматической проницае
мости, раздробления и горизонтального растяжения древнейшей коры, но 
их последующее развития происходило в условиях смены (или неодно
кратного чередования) растяжения и сжатия и значительных изменений 
термического режима. Возможно, самыми ранними и вместе с тем наибо
лее «живучими» из этих древнейших линейных зон, которые впоследст
вии неоднократно испытывали регенерацию и во многом предопределили 
локализацию позднепротерозойских и фанерозойских рифтовых зон кон
тинентов и контуры «вторичных» океанических впадин, были зоны, выра
женные в современной структуре Земли в виде чарнокит-гранулитовых 
поясов, образующих довольно крупную сеть в пределах древних плат
форм всех континентов. В моменты наиболее интенсивного, но более ло
кально проявлявшегося горизонтального растяжения и прогрева архей
ская протоконтинентальная кора разбивалась весьма густой сетью более 
узких и коротких раздвиговых зон, сохранившихся ныне в виде так на
зываемых зеленокаменных поясов или зон. Проторифтовые зоны ранне
протерозойской мегаэпохи закладывались в процессе частичной деструк
ции относительно более прочной и зрелой коры, чем в архее; по-види
мому, они были родственны одновозрастным им протогеосинклинальным 
прогибам, но отличались от них меньшими масштабами и меньшей ролью



(или даже отсутствием) проявлений последующего сжатия. Эта генера
ция проторифтовых структур в целом выявлена и изучена пока слабо.

Резкое усиление процесса рифтогенеза относится к позднему протеро
зою (рифею), когда на древних платформах (особенно лавразийских) воз
никли многочисленные континентальные рифтовые зоны — авлакогены. 
Они были тесно структурно и генетически связаны с заложенными од
новременно с ними обширными геосинклинальными поясами неогея и в 
большинстве случаев являлись их ответвлениями, глубоко проникающими 
внутрь платформ. Формирование авлакогенов, как и геосинклинальных 
поясов, было обусловлено мощными процессами растяжения и деструк
ции континентальной коры, охватившими в той или иной мере разные 
участки поверхности Земли в рифее, и в ряде случаев завершилось, как 
и в геосинклинальных прогибах, деформациями сжатия.

Происходившая в начале и средине палеозоя частичная регенерация 
геосинклинальных поясов сопровождалась регенерацией ряда рифейских 
авлакогенов на древних платформах. К концу палеозоя растяжение и 
погружение в этих авлакогенах, как и в палеозойских геосинклиналях, 
прекратились и сменились сжатием, которое в некоторых из них перио
дически возобновлялось в течение мезозоя.

Параллельно с развитием эпиплатформенных рифтовых зон в начале 
и средине палеозоя впервые появляются наиболее ранние эпиорогенные 
рифтовые зоны; они возникают в пределах некоторых байкальских и кале
донских складчатых областей в результате горизонтального растяжения, 
которому последние подверглись в кембрии и главным образом в де
воне.

В палеозое же ощущаются первые проявления деструкции на отдель
ных участках суперконтинента (суперплатформы) Гондваны, приведшие 
в дальнейшем (в мезозое) к его окончательному распаду.

Огромного масштаба достигают проявления рифтогенеза и сопутст
вующего ему внегеосинклинального вулканизма в последнюю, мезозой
ско-кайнозойскую мегаэпоху развития Земли.

В отличие от протерозоя и палеозоя мезозойско-кайнозойский рифто- 
генез не был непосредственно связан с развитием геосинклинальных об
ластей и поясов и не был подчинен ему как сопутствующее явление на 
обрамляющих их платформах. Напротив, он представлял собой процесс 
растяжения и деструкции коры, пространственно и генетически связан
ный с формированием «вторичных» океанических впадин. По отношению 
к развитию геосинклинальных поясов мезозойско-кайнозойский рифтоге- 
нез выступает как во многом противоположный по своим кинематиче
ским тенденциям, «антагонистический» процесс. Эти процессы сложно со
четаются и в глобальном масштабе уравновешивают один другой, причем 
во времени фазы усиления рифтогенеза чередуются с пароксизмами сжа
тия в геосинклинальных областях. В целом же мезозойско-кайнозойская 
мегаэпоха знаменуется преобладанием глобального расширения (и в том 
числе рифтогенеза) над проявлениями сжатия.

Таким образом, в ходе развития Земли рифтогенез как геологический 
процесс претерпевает сложную эволюцию. В архее развитие линейных 
тектонических зон совмещало в себе черты рифтового и геосинклиналь- 
ного процессов. В протерозое и палеозое континентальный рифтогенез 
представлял собой процесс, родственный и подчиненный геосинклиналь- 
ному, а в последнюю, мезозойско-кайнозойскую мегаэпоху развития на-



шей планеты он приобрел огромное самостоятельное значение как одна
из важнейших форм деструкции континентальных массивов и разраста
ния океанических впадин в ходе некоторого общего расширения Земли.
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ТРАНСГРЕССИВНОЕ ЗАЛЕГАНИЕ 
СОЛЕНОСНЫХ ФОРМАЦИЙ

Принято считать, что соленосные отложения регрессивны: формируются 
на фоне общей регрессии, завершают седиментациониые циклы, и после 
их накопления следуют поднятия и размывы. Однако уже В. Крумбейн 
[Krumbein, 1951] и позднее Н. М. Страхов [1962] писали о трансгрес
сивном залегании соленосных толщ на подстилающих породах и о их на
коплении не только на фоне регрессии, но и на фоне трансгрессии, а так
же при стабильном стоянии бассейнов. Поэтому «...весьма важно, не 
следуя в данном вопросе устоявшимся традициям, для возможно больше
го количества случаев достоверно установить действительный характер 
залегания соленосных отложений по отношению к подстилающим, а так
же и покрывающим их породам» [Яншин, 1977, с. 12]. Это позволит 
полнее изучить палеогеографические условия соленакопления.

Соленосные формации, в том числе мощные с проявлением галокине- 
за, занимают различное положение в вертикальных формационных рядах, 
но обычно тяготеют к их нижним, трансгрессивным или к верхним, ре
грессивным частям.

Соленосные формации в трансгрессивных частях вертикальных форма
ционных рядов характерны для рифтогенных окраин континентов. Тако
вы верхнетриасово-нижнеюрские и аптские соленосные формации, разви
тые по периферии Африки, Северной и Южной Америки, миоценовая со
леносная формация Красноморского рифта. В основании вертикальных 
формационных рядов здесь залегают мощные терригенные аллювиально
озерные формации выполнения рифтов. Соленосные формации обычно 
подстилаются морскими глинистыми деирессионными и перекрываются 
морскими карбонатно-терригенными и карбонатными формациями и отме
чают переход от континентальных к морским условиям осадконакопле- 
ния, отлагаясь в первые стадии трансгрессии моря в бассейны осадко- 
накопления с затрудненной связью с Мировым океаном. Барьерами, через 
которые осуществлялась эта связь, служили тектонические или вулкани
ческие поднятия. Соленосные формации выполняли глубокие депрессии, 
подготовленные некомпенсированным прогибанием при накоплении под
стилающих глинистых депрессионных формаций, и накапливались в ре
зультате неоднократного поступления вод через барьеры, на что указы
вает их полициклическое строение.

Соленосные формации трансгрессивных частей вертикальных форма
ционных рядов залегают как согласно на подстилающих глинистых де
прессионных формациях, так и несогласно по периферии на терригенных 
континентальных отложениях, иногда на породах кристаллического фун
дамента. По периферии в соленосных формациях отмечаются глубокие 
внутриформационные размывы. В нижней части вертикального формаци
онного ряда расположены соленосные толщи ротлигендеса и цехштейна



Центрально-Европейского солеродного бассейна, которые трансгрессивно 
залегают на подстилающих отложениях. Соленосные формации внутри- 
континентальных рифтов и авлакогенов тяготеют к средним частям вер
тикальных формационных рядов, хотя и расположены в их1 нижних поло
винах; они накапливались в стадии интенсивного рифтогенеза, подсти
лаются и перекрываются морскими формациями.

Примером формаций этого типа могут служить девонские соленос
ные толщи Припятского прогиба. В отличие от мощных соленосных фор
маций других областей галогенеза их соотношение с подстилающими 
и покрывающими отложениями изучено не только по периферии, но и на 
всей территории их развития, поэтому они могут служить благоприятны
ми объектами для изучения соотношений соленосных формаций с вме
щающими отложениями.

Нижняя соленосная формация евлановско-ливенского возраста пред
ставлена двумя парагенетически связанными между собой фациями — со
леносной в центре и сульфатно-карбонатно-терригенной по периферии 
[Лупиновнч и др., 1969]. Формация полициклическая, в ней выделяют
ся циклы, или ритмы, разного порядка. Каждая ритмопачка трансгрес
сивно-регрессивная: базальная часть, сложенная несолевыми породами, 
широко распространена и представлена как в солепосной фации в центре, 
так и в сульфатно-карбонатно-терригенной по периферии прогиба. Верх
няя, регрессивная часть каждой ритмопачки, сложенная каменной солью, 
распространена более ограниченно лишь в пределах солепосной фации. 
Площадь распространения соляных пластов расширяется с каждым цик
лом в нижней части формации и сокращается в верхней.

Поскольку соляные пласты ритмопачек выклиниваются по перифе
рии, базальные пласты залегают согласно на соляных регрессивных ча
стях подстилающих ритмопачек в погруженных частях прогиба и несо
гласно перекрывают их базальные несолевые части по периферии, где 
формация развита в песоленосной фации. Обычно несогласия вызваны 
неосаждением соляных пластов по периферии бассейна, одпако иногда 
перерыв осадконакопления сопровождается эрозией пород и базальные 
части ритмопачек залегают здесь на подстилающих отложениях с эрози
онным и угловым несогласием. Так, в юго-западной части прогиба ба
зальный пласт первой ритмопачки и, следовательно, всей соленосной тол
щи, залегая согласно па подстилающих евлаповских отложениях, при 
приближении к периферии с угловым и стратиграфическим несогласием 
перекрывает все более древние воронежские, семилукские [Ерошина, Вы
соцкий, 1975], а затем и саргаевские [Зингерман, Кедо, 1969] отложения. 
Установлено также трансгрессивное залегание по периферии базальных 
пластов некоторых вышележащих ритмопачек па разновозрастных подсти
лающих ритмопачках [Ерошина, Высоцкий, 1975]. Таким образом, верх- 
нефранская соленосная формация в целом и слагающие ее ритмопачки 
залегают согласно на подстилающих отложениях в погруженных частях 
прогиба и несогласно (иногда с эрозионным и угловым песогласием) по 
периферии. Нижняя соленосная формация согласно перекрыта задонско- 
елецкой сульфатно-терригенно-карбонатной формацией в наиболее погру
женных центральных и восточных частях прогиба, на севере и западе 
задонские отложения несогласно перекрывают различные ритмопачки со
ляной толщи [Ерошина, Некрята, 1976].

Верхнефранская соленосная формация накапливалась в результате



направленного циклического процесса засолонения бассейна, начавшего
ся в воронежское время вследствие активной вулканической деятельно
сти в пределах Брагинско-Лоевской седловины: вулканогенные отложе
ния играли роль бара, периодически прерывая или затрудняя связь При- 
пятского бассейна с Днепровско-Донецким. В результате испарения 
снижался уровень и сокращалась акватория бассейна, повышалась кон
центрация вод, что приводило к последовательной садке сульфатов, а за
тем каменных солей. При последующем возобновлении или улучшении 
связи расширялась площадь бассейна, увеличивалась глубина и накапли
вались карбонатно-глинистые породы. Каменные соли отлагались в ре
грессивные стадии циклов на ограниченпой площади и в относительно 
мелководных условиях но сравнению с обстановкой накопления пород 
трансгрессивных частей циклов. По периферии бассейна времени солена- 
копления отвечали перерывы, иногда сопровождавшиеся довольно значи
тельными размывами подстилающих пород. Верхнефранская соленосная 
формация накопилась при стабильном погружении прогиба, последова
тельные сокращения и расширения акватории бассейна осадконакопления 
были вызваны не подъемами и погружениями территории, а периоди
ческой изоляцией бассейна солепакоплення от области питания.

Верхнефаменская соленосная формация сложена в верхней части по
лициклической калиеносной толщей, в нижней части — малоциклической 
галитовой. В последней активно проявился галокинез, наиболее значи
тельные мощности ее выполняют глубокую (до 700—800 м) депрессию, 
сформировавшуюся во время накопления подстилающей задонско-елецкой 
сульфатно-терригенно-карбопатной формации.

В галитовой субформации выделяется семь ритмопачек: соляные пла
сты в пределах обрамляющего депрессию шельфа межсолевого бассейна 
последовательно выклиниваются снизу вверх по направлению к перифе
рии бассейна, и солепосная фация замещается песоляной.

Галитовая субформация имеет сложные и разнообразные соотношения 
с подстилающими образованиями. Па территории внутреннего шельфа га
литовая субформация, в том числе ее несолевая фация, без видимого не
согласия залегает на межсолевых отложениях. На территории депрессии 
по межсолевым отложениям галитовая толща залегает согласно на меж
солевых породах в синклинальных зонах. В сводах приразломных подня
тий в депрессии и на площади внешнего шельфа на границе с депрессией 
широко распространены зоны отсутствия межсолевых отложений, в кото
рых размыты межсолевые и частично нижнесоленосные отложения и га
литовая толща с эрозионным и значительным угловым несогласием пере
крывает разновозрастные подстилающие породы — межсолевые, в том 
числе развитые в депрессионпой фации, и различные части верхнефран- 
ской соленосной толщи. Широкие зоны отсутствия межсолевых отложе
ний вытянуты вдоль разломов и образуют абразионные эскарпы и эрози
онные врезы. Высота абразионных эскарпов достигает 200—300 м, воз
можно, 500—700 м; углы падения эрозионных поверхпостей составляют 
6—8°, иногда 20—30°; глубина эрозионных врезов равна 150—200 м.

Таким образом, по периферии солеродного бассейна в пределах внут
реннего шельфа межсолевого бассейна, где при накоплении соленосной 
формации были многочисленные перерывы, она залегает на подстилаю
щих межсолевых отложениях без видимого несогласия, в то же время в 
депрессии и на ее склоне, где межсолевые отложения перед соленакоп-



леннем залегали намного глубже, они размыты в сводах поднятий и 
трансгрессивно перекрыты верхней соленосной толщей.

Подобные соотношения объясняются своеобразными условиями накоп
ления галитовой субформации. В результате возобновления активной вул
канической деятельности в пределах Брагинско-Лоевской седловины в 
елецкое время Припятский бассейн к началу лебедянского времени был 
изолирован от Днепровско-Донецкого или связь их была затруднена. Это 
обусловило отрицательный баланс по воде, сокращение акватории, сни
жение уровня бассейна и осушение внутреннего шельфа. В результате 
своды приразломных поднятий оказались выше базиса действия волн и 
активно размывались вследствие абразии в основном со стороны разло
мов. Этому, по-видимому, способствовал и тот факт, что карбонатио- 
глинистые осадки депрессионных фаций в отличие от карбонатных шель
фовых к этому времени не были литифицированы. Амплитуды подня
тий в результате активных блоковых подвижек, не компенсированных 
накоплением депрессионных осадков, достигали сотен метров, поэтому 
глубина срезов и врезов была весьма значительной. Определенную роль 
могли играть подводные оползни нелитифицироваиных и слабо литифици- 
рованных осадков в разломпых эскарпах при подвижках по разломам, 
на что указывают обвальные брекчии в межсолевых отложениях в опу
щенных крыльях некоторых крупных разломов. На внутреннем шельфе 
крупных эрозионных форм не установлено, хотя он неоднократно осу
шался при накоплении солей в депрессии и на внешнем шельфе. Веро
ятно, это объясняется кратковременностью перерывов, аридностью клима
та и, как следствие, слабым развитием эрозионной сети в обрамлении 
солеродного бассейна.

Соляные пласты галитовой субформации, слагающие верхние части 
ритмопачек, распространены на меньшей площади но сравнению с ба
зальными частями ритмопачек. Это связано с их накоплением в обстанов
ке периодических резких сокращений акватории бассейна, снижения его 
уровня и повышения концентрации солей в условиях неоднократного за
труднения или прекращения связи бассейна с открытым морем в резуль
тате вулканической деятельности в районе Брагинско-Лоевской седлови
ны. Поэтому глубина бассейна соленакопления была меньше глубины бас
сейна во время накопления подстилающей межсолевой толщи и базальных 
несолевых частей ритмопачек. Однако она была значительной и достига
ла сотен метров, на что указывает развитие соляного пласта первой рит- 
мопачки как в депрессии, так и на внешнем шельфе.

Таким образом, галитовая субформация, как и верхнефранская соле
носная формация, накапливалась в условиях устойчивого погружения, 
а флуктуации уровня и акватории были результатом неоднократного за
труднения его связи с открытым морем. В отличие от верхнефранской 
соленосной формации галитовая субформация выполняла существенно бо
лее глубокую некомпенсированную депрессию и накапливалась в усло
виях значительно более резко расчлененного эрозионно-тектонического 
рельефа, облекая его. Поэтому глубокие размывы отмечены не на пери
ферии бассейна, а в пределах депрессии и на ее бортах.

По мере заполнения депрессии глубина бассейна соленакопления 
уменьшалась, площадь расширялась, к концу накопления субформации 
депрессия была полностью компенсирована, на что указывают пласты ка
лийных солей и локальные перерывы на границе субформаций в сводах



поднятий. Вышележащая калиеносная субформация отлагалась в мелко
водных условиях в процессе конседиментационного прогибания. После ее 
отложения отмечается перерыв, в результате чего она с эрозионным и 
угловым несогласием перекрыта надсолевыми породами.

Так, девонские соленосные формации Припятского прогиба залегают 
на подстилающих отложениях как согласно в наиболее погруженных ча
стях, так и трансгрессивно по периферии и в сводах поднятий. Их транс
грессивное залегание обусловлено не подъемами и погружениями терри
тории и отступлениями и наступлениями моря, а периодической изоля
цией бассейна осадконакопления от открытого моря вулканическими со
оружениями и последовательным усыханием и сокращением, а затем рас
ширением бассейна при восстановлении связи с открытым морем.

Модель глубокого, но мелководного, усыхающего при соленакоплении 
бассейна в результате его изоляции от Мирового океана принята как 
наиболее вероятная рабочая гипотеза для объяснения формирования 
верхнемиоценовой мессинской соленосной формации Средиземного моря 
[Hsii et al., 1973; Hsti, 1973]. Соленосная формация залегает в средней 
части вертикального формационного ряда, трансгрессивно перекрывает 
глубоководные среднемиоценовые отложения и несогласно перекрыта глу
боководными плиоценовыми образованиями. Мессинские эвапориты имеют 
все черты мелководных (вплоть до субаэральных) отложений ц переслаи
ваются с глубоководными [Hsti, 1973].

Орогенические движения в среднем и начале позднего миоцена пре
рвали связь Средиземноморья с Восточно-Европейским внутренним мо
рем, прекратился сток речных пресных вод с северо-востока и востока, 
а к позднему миоцену Средиземное море было изолировано от океана 
на западе [Hsti et al., 1977]. В результате изоляции бассейна, имею
щего глубину 2,5—3 км, начались резкое (на 1—1,5 км) понижение уров
ня вследствие испарения, повышение концентрации вод и садка эвапори- 
тов в отдельных наиболее погруженных ваннах в относительно мелко
водных условиях. Краевые части бассейна за пределами солеродных ванн 
были обнажены и подвергались эрозии. Мессинские эрозионные поверхно
сти прослеживаются как несогласия на сейсмических профилях, полу
ченных методом отраженных волн [Ryan, Cita, 1978]. Переслаивание 
мелководных эвапоритов с глубоководными породами показывает, что 
процесс поступления океанических вод, их испарения и садки эвапори
тов повторялся неоднократно.

Понижение базиса эрозии привело к врезанию эрозионной сети и об
разованию глубоких каньонов в обрамлении и на склонах глубоковод
ной котловины Средиземного моря [Чумаков, 1967; Hsti, 1972]. В про
цессе неоднократного поступления и испарения вод происходила цик
лическая садка эвапоритов, площадь их накопления расширялась, 
солепосные отложения по их периферии перекрывали мессинскую эро
зионную поверхность и выполняли глубокие врезы. Доэвапоритовые вре
зы, заполненные соленосными отложениями, установлены на африкан
ском континентальпом склоне Ионического бассейна, в некоторых райо
нах бассейна отмечено выклинивание и прислонение мессинских 
эвапоритов, что указывает на денудационный срез доэвапоритового оса
дочного чехла [Яншин и др., 1980]. Лишь наиболее глубокие части до- 
мессинской депрессии были заполнены эвапоритами, поэтому после пре
кращения их осаждения и установления устойчивой связи бассейна с



океаном на западе депрессия оставалась глубоководной. Она была обнов
лена интенсивными тектоническими опусканиями в предплиоценовое вре
мя, и в ней накапливались глубоководные плиоценовые отложения. Та
ким образом, трансгрессивная мессинская соденосная формация накопи
лась в результате ряда трансгрессий и регрессий, обусловленных восста
новлением и прекращением связи Средиземного моря с океаном, вторже
нием и испарением вод.

Значительная часть мощных соленосных формаций расположена в 
верхних, регрессивных частях вертикальных формационных рядов. Эти 
соленосные формации подстилаются морскими, часто карбонатными фор
мациями и перекрыты терригенными краспоцветными континентальными 
образованиями. Они накапливались на фоне общей регрессии в условиях 
сокращения площади осадконакопления, однако, так же как и соленос
ные формации, отлагавшиеся в обстановке общей трансгрессии или ста
бильного стояния бассейна, имеют трансгрессивный контакт с подстилаю
щими отложениями.

Наиболее типичным примером таких формаций может служить кун- 
гурская соленосная толща Прикаспийской впадины и Предуральского 
прогиба. Она подстилается нижнепермской карбонатной формацией, раз
витой в депрессионной фации, и выполняет крупную и глубокую не
компенсированную депрессию. Последняя сформировалась в три стадии 
некомпенсированного прогибания в девоне, карбоне и ранней перми. Не
компенсированная депрессия Предуральского прогиба обрамлена на запа
де карбонатным шельфом, па краю которого развиты рифы, на восто
ке — терригенпым шельфом. Депрессия Прикаспийской впадины па севере 
и западе, и на отдельных участках также на юге и востоке обрамлена 
карбонатным шельфом; по краю его развиты рифы, которые многие 
исследователи считают барьерными на северном и западном бортах впа
дины [Грачевский, 1961; Кузнецов, Хеивин, 1967; и др.].

В Предуральском прогибе уже давно было отмечено залегание куп- 
гурских отложений на разновозрастных биогермных известняках в преде
лах рифов [Страхов, 1947; и др.], что объяснялось предкунгурским раз
мывом, вызванным поднятием. Позднее было установлено, что кунгур- 
ская соленосная толща трансгрессивно, с эрозионным и угловым 
несогласием залегает на разновозрастных нижнепермских и каменно
угольных отложениях в восточной бортовой части Прикаспийской впади
ны, глубина размыва здесь увеличивается по направлению к борту [Га- 
рецкий и др., 1970]. В южной части Прикаспийской впадины в преде
лах Астраханско-Биикджальской зоны поднятий верхнеиреньская 
соляная толща кунгурского возраста лежит на размытой поверхности 
верхнеартинских пород, а верхнеартинские карбонатно-глинистые отло
жения трансгрессивно перекрывают разновозрастные породы пижпего и 
среднего карбона, представленные в основном органогенно-обломочными 
известняками [Шафиро, 1980]. Трансгрессивное залегание кунгурской 
соленосной формации на подстилающих нижнепермских отложениях было 
отмечено во внешних частях северной и западной бортовых зон При
каспийской впадины [Урусов и др., 1962; Алешин, Ермаков, 1975; Ива
нов и др., 1975; Коган и др., 1970; Мизинов и др., 1974; Шафиро, 1975]. 
Во внутренней части западной бортовой зоны Прикаспийской впадины 
кунгурские отложения трансгрессивно залегают на подстилающих отло
жениях вплоть до средней части верейского горизонта [Лацкова, 1976].



Есть указание на развитие во внешней части бортовой зоны расчле
ненного эрозионного и седиментационного рельефа, погребенного соленос
ной толщей [Виноградова, Ощепков, 1969; Шафиро, 1972]. Размывы от
мечены внутри кунгурской соленосной толщи, в частности в кровле суль
фатно-карбонатной пачки, залегающей в основании соленосного кунгура 
[Форш, 1979]. По сейсмическим данным, глубокий предкунгурский раз
мыв предполагается во внутренних районах Прикаспийской впадины 
[Егоркин и др., 1979].

В Предуральском прогибе разрезы кунгурской соленосной толщи в 
депрессии и над рифовыми массивами значительно различаются: надмас-, 
сивпый разрез сокращен, из него выпадают соляные пласты, выклини
вающиеся на склонах массивов [Страхов, 1947]. В Прикаспийской впа
дине разрез кунгурской соленосной формации наращивается соляными 
пластами снизу в направлении от бортов к центру [Белоножко, Писа
ренко, 1978].

Такие особенности строения кунгурской соленосной толщи и соотно
шения с подстилающими образованиями позволяют считать, что она на
капливалась в процессе неоднократной изоляции и восстановления свя
зи бассейна соленакоиления с океаном на севере. При изоляции в резуль
тате испарения повышалась концентрация вод, снижался уровень и со
кращалась акватория бассейна, каменная соль накапливалась в наиболее 
погруженных частях депрессии. В это время своды рифов и карбонат
ные борта депрессий размывались в субаэральных условиях, карбонатные 
склоны, депрессионные отложения у их подножия, своды поднятий в деп
рессии размывались в субаквальных условиях абразией, волновой деятель
ностью, а также подводными течениями. По мере заполнения депрессии 
расширялась площадь соленакопления, соленосная толща несогласно пе
рекрывала участки, подвергавшиеся эрозии по периферии и в сводах 
поднятий. Таким образом, эрозия подсолевых отложений и трансгрессив
ный контакт с ними соленосной формации — результат не столько регио
нального подъема, сколько понижения уровня при соленакоплении. Глу
бокий предпозднеартинский размыв на юге впадины, возможно, также 
связан со снижением уровня бассейна в процессе накопления артинских 
солей в наиболее погруженных частях впадины.

Нижнепермская соленосная формация Днепровско-Донецкой впадины 
п северо-западного Донбасса расположена в регрессивной части вертикаль
ного формационного ряда. Она согласно залегает па красноцветных, преи
мущественно континентальных отложениях картамышской свиты в наибо
лее погруженных частях, а по периферии трансгрессивно перекрывает 
как нижнепермские, так и каменноугольные отложения: при приближе
нии к границе бассейна па подстилающих породах залегают все более мо
лодые горизонты соленосной толщи [Брынза и др., 1966; Вакарчуы и др., 
1977]. Соленосная формация нивелирует расчлененный эрозионный рель
еф: глубина эрозионного расчленения поверхности картамышских отложе- 
пий достигает 150 м [Червапев, 1979]. Солепосная формация полицикли
ческая; соленосный тип разреза выполняет наиболее погруженные части, 
к периферии и сводам поднятий он замещается известняково-доломито
вым в результате выклинивания пластов соли. Карбонатные пласты в со- 
леносном типе разреза депрессионные, в известняково-доломитовом типе 
разреза по периферии бассейна и в сводах поднятий — органогенно-обло
мочные шельфовые [Вакарчук и др., 1977]. Очевидно, полициклическая



нижнепермская соленосная формация накопилась в результате неодно
кратного затруднения и восстановления связи солеродного бассейна с от
крытым морем на востоке, при этом соляные пласты накапливались в 
регрессивные стадии циклов в наиболее погруженных частях в условиях 
падения уровня и сокращения акватории бассейпа. Они выполняли неглу
бокие седиментациопно-тектонические депрессии, формировавшиеся в ос
новном при накоплении депрессионных внутрисолевых прослоев карбона
тов. Однако глубокого некомпенсированного прогиба перед накоплением 
соленосной формации здесь не было, и она выполняет зоны тектониче
ского прогибания. Размыв подстилающих отложений по периферии соле
носной формации и ее трансгрессивное залегание, очевидно, связаны не 
столько со снижением уровня бассейна во время соленакоплення, сколь
ко с тектоническим подъемом и дальнейшим погружением, приведшим к 
последовательному расширению бассейпа соленакоплення.

Верхнеюрская сульфатно-галогенная формация Амударьинской сине
клизы и Афгано-Таджикской впадины также расположена в верхней, 
регрессивной части вертикального формационного ряда. Она подстила
ется морской карбонатной формацией, перекрывается красноцветными 
отложениями, распространена уже подстилающих отложений и накопи
лась на фоне общей регрессии. Однако для нее, как и для других соле
носных формаций, наряду с согласпым характерно трансгрессивное зале
гание на подстилающих отложениях [Браташ, 1961; Бабаев, Раубходжае- 
ва, 1972].

Солеиосная формация выполняет глубокую (до 600—700 м) аккуму
ляционно-тектоническую депрессию, сформированную в условиях неком
пенсированного прогибания при накоплении подстилающей карбонатной 
формации. Депрессия обрамлена карбонатным шельфом, осложненным по 
кромке барьерными рифами, ее рельеф расчленен одиночными рифами 
и кольцевыми атоллами [Корсупь, 1974; Могилевский, Юлдашев, 1973].

Мощность соленосной формации в зоне развития депрессионных фа
ций достигает 800—900 м, в шельфовых зонах она не превышает 65 м. 
Стратиграфически наиболее полные разрезы формации также распростра
нены в депрессии, на шельфе из разреза выпадают нижние и верхние 
свиты формации и в разрезе присутствуют только средние ангидриты 
[Бабаев, Раубходжаева, 1972]. В депрессии в межрифовых понижениях 
отмечается согласный контакт карбонатной и сульфатно-галогенной фор
маций и развитие переходных между ними отложений, в зонах барьер
ных рифов и над одиночными рифами переходные образования выпадают 
из разреза и сульфатно-галогенная формация залегает на карбонатной 
с перерывом, скрытым или сопровождаемым размывом ранее накопив
шихся пород [Строение..., 1976]. На шельфе, где средняя часть сульфат- 
но-галогепной формации со стратиграфическим перерывом залегает па 
карбонатной, заметного размыва не отмечено. По-видимому, размыв вер- 
шип рифов не был обусловлен общим поднятием территории, а происхо
дил в субаквальных условиях, когда они выходили выше базиса дейст
вия воли. Литифицированные породы карбонатного шельфа, осушенного 
во время накопления пижних свит сульфатно-галогенной формации, в ус
ловиях аридного климата и слабо развитой эрозионной сети не подверга
лись заметной эрозии. Сульфатно-галогенная формация полициклическая, 
ее площадь расширялась с каждым циклом по мере заполнения де
прессии, и она перекрывала вершины рифов и карбонатный шельф.



Таким образом, трансгрессивное залегание соленоспых формаций ши
роко распространено. Эти формации расположены в нижних, трансгрес
сивных, средних и верхних, регрессивных частях вертикальных фор
мационных рядов и накапливались в обстановке как общей трансгрессии, 
так и, при стабильном стоянии бассейнов, общей регрессии. Они согласно 
залегают на подстилающих отложениях в наиболее погруженных частях, 
трансгрессивно — по периферии и в сводах поднятий. Формирование транс
грессивного контакта с подстилающими отложениями соленосных форма
ций, выполняющих глубокие некомпенсированные прогибы, связано в ос
новном не с региональными подъемами, размывами, а затем погружения
ми территорий соленакопления, а с понижениями уровня бассейна и со
кращением акватории в результате изоляции бассейнов соленакопления 
от Мирового океана и испарения вод. Это приводило к обнажению пери
ферии бассейнов и сводов поднятий, выходу их выше базиса действия 
волн, субаэральному и субаквальному размыву подстилающих отложений, 
а затем к трансгрессивному перекрытию соленосными образованиями по 
мере заполнения депрессии осадками и расширения площади соленакоп
ления в результате многократного заполнения бассейна водами и их испа
рения.
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К ПРОБЛЕМЕ НЕОДНОРОДНОСТИ КОРЫ 
И ВЕРХНЕЙ МАНТИИ ЗЕМЛИ

Проблема неоднородности кристаллической части земной коры и 
верхней мантии включает в себя целый ряд аспектов. Из них в настоя
щей работе кратко рассматриваются: характер наблюдаемых неоднород
ностей коры и мантии, их масштабы, методы исследований и связь не
которых; особенностей глубинного строения с поверхностной тектоникой.

Неоднородность верхних оболочек Земли — различия в составе и со
стоянии вещества — имеет место как в вертикальном направлении, так 
и по латерали и проявляется в вариациях физических параметров — 
плотности и упругих характеристик. В отличие от плотности упругие 
характеристики доступны непосредственным измерениям с помощью раз
личных сейсмических методов исследования, поэтому данные именно этих 
методов использованы в качестве основного фактического материала.

Неоднородность коры и верхней мантии Земли в в е р т и  к а л ь к а м  
направлении проявляется в слоистости. Исследованиями последних лет 
достоверно установлено сложное многослойное строение земной коры и 
получены пока еще немногочисленные сведения об аналогичной структу
ре верхней мантии. Границы между слоями проявляются скачкообразны
ми изменениями скорости упругих воли или градиента скорости (грани
цы первого и второго рода); внутри каждого слоя скорости либо плавно 
нарастают с глубиной, либо остаются практически неизменными. Общая 
тенденция увеличения скорости от слоя к слою по мере продвижения в 
глубь Земли на ряде участков нарушается существованием слоев пони
женных скоростей («волноводов»). Эти последние, так же как и сейсми
ческие границы между слоями, представляют для нас наибольший инте
рес: природа тех и других не установлена, и не исключена их связь в 
отдельных случаях с тектоническими движениями.

Неоднородность коры и верхней мантии по л а т е р а л и  находит свое 
отражение в значительных вариациях скорости на любом, наперед задан
ном глубинном уровне и на каждой из основных сейсмических границ 
раздела, в существовании зон потери корреляции упругих волн, в упру
гой анизотропии пород. Каждое из перечисленных явлений может быть 
в той или иной мере обусловлено тектоническими напряжениями, нару
шением сплошности пород, смещениями.

Попытаемся теперь последовательно рассмотреть все перечисленные 
выше признаки упругой неоднородности земной коры и мантии с точки 
зрения их возможной связи с тектоническими движениями и структурами.

Слоистость коры и верхней мантии, волноводы. Выясненцю природы 
сейсмических границ раздела посвящепы многочисленные исследования 
геологов и геофизиков, однако до сих пор этот вопрос остается дискус
сионным. Широко распространено мнение об изменении вещественного 
состава пород на сейсмических границах, базирующееся на повышении 
с глубиной основности вещества земной коры [Бёрч, 1957; Борисов, 
1963; Беляевский и др., 1967; и др.]; высказывалось предположение о



стратиграфической природе сейсмических границ как разделов между раз
новозрастными структурными этажами [Годин, 1962; Резанов, 1965; 
и др. ]; ряд исследователей полагают, что сейсмические границы пред
ставляют собой поверхности фронтов метаморфизма [Виноградов, 1962; 
Ризниченко, Косминская, 1963; и др.]; существует представление о фа
зовых переходах близ сейсмических разделов [Белоусов, 1966; Грин, Ринг- 
вуд, 1967; и др.].

Детальный анализ сейсмических материалов в сопоставлении с соста
вом и термодинамическими условиями земной коры и верхней мантии 
проведен И. С. Вольвовским [1973], который приходит к выводу, что в 
верхних частях земной коры «возникновение (сейсмических) слоев и гра
ниц обусловлено не столько физическими, сколько геологическими при
чинами, среди которых наиболее важное значение имеет изменение пет
рографического состава в комплексах пород, слагающих земную кору» 
(с. 131). В нижних частях коры п в верхпей мантии, по мнению ука
занного исследователя, существенно возрастает роль процессов метамор
физма в сейсмической расслоенности вещества.

Какова бы пи была природа сейсмических границ раздела, мы впра
ве рассматривать эти границы как потенциально наиболее вероятные 
горизонты субгоризонтальных разрывов и смещений: скачкообразное из
менение упругих свойств вещества (или их градиента) отражает на
рушение упругой монолитности пород, и соответствующие горизонты 
представляют собой своего рода ослабленные зоны, в пределах которых 
в первую очередь должны проявиться скалывающие напряжения, если 
таковые возникают. Внутри осадочного чехла платформенных областей 
связь ряда сейсмических границ раздела с разрывными тектоническими 
дислокациями доказана практикой геологоразведочных работ. В областях 
со сложной тектоникой эта связь более проблематична, хотя мпогие фак
ты свидетельствуют в ее пользу. Рассмотрим некоторые характерные 
случаи.

В верхней части кристаллической коры Балтийского щита на профиле 
ГСЗ Имандра — Варгуза [Литвиненко и др., 1968] прослеживается ряд 
отражающих границ, расположение которых соответствует расположению 
плоскостей надвигов, развитых в этом районе. Обилие и ориентация от
ражающих площадок на глубине 10—12 км позволяют предполагать здесь 
горизонтальное нарушение типа скола (рис. 1), плоскость которого выхо
дит на поверхность в зоне крупного разлома, прослеживаемого на глубину 
до 40 км и ограничивающего с севера Центральный Кольский антикли- 
норий. Плоскость разлома паклонена к поверхности под углом около 45°. 
Расположение отражающих площадок выше и ниже плоскости разлома 
и геологическая обстановка позволяют рассматривать разлом как глубин- 
пый надвиг. Верхнее крыло надвига, очевидно, образовано серией чешуй 
с субгоризонтальпыми поверхностями скалывания.

В одном из блоков Украинского щита (рис. 2) близ поверхности Кон
рада наблюдается заметное изменение ориентировки отражающих площа
док, причем на данном участке к поверхности Конрада приурочена зона 
инверсии скоростей — волновод [Павленкова, Смелянская, 1971]. На зна
чении этого последнего факта мы остановимся несколько ниже, сейчас 
только отметим, что примеров, подобных рассмотренным, можно привести 
достаточно много пе только для щитов, но и для других тектонических 
областей.
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Рис. 2. Сейсмический разрез Украинского щита но профилю Новоалексеевка — Шев- 
чепково (по Н. И. Павленковой и Т. В. Смелянской [1971])
1 — преломляющие границы с соответствующей граничной скоростью, км/с; 2 — отражающие 
площадки; 3 — зоны инверсии скоростей (волноводы) ; 4 — нарушения

При изучении Печенгской структуры [Литвиненко, Ленина, 1968] 
была обнаружена связь ряда протяженных отражающих границ с извест
ными геологическими контактами. Эти границы подходят к дневной по
верхности под сравнительно большими углами (от 45 до 80°), а на глу
бинах 2—5 км выиолаживаются, превращаясь в субгоризоптальные.

На ряде профилей, пересекающих складчатые зоны разного возраста, 
четко обнаруживаются различия структурных планов расположения пре
ломляющих сейсмических границ, чаще всего — между «гранитным» и 
«базальтовыми» слоями. Чрезвычайно показателен в этом отношении про
филь ГСЗ через Главный антиклинорий Большого Кавказа [Глубинное 
строение..., 1966]. По мнению И. С. Вольвовского [1973], несогласован
ность в поведении сейсмических границ выше и ниже границы Конрада 
объясняется первичными неоднородностями вещественного состава зем
ной коры, связанными с процессами ее формирования. С этой точки зре
ния сейсмические границы — это границы структурных несогласий, раз
деляющие различные по времени складчатости и составу комплексы по
род, перерывы в осадконакоплении и глубокий эрозионный срез.

Не оспаривая правомерности такой интерпретации, нельзя не отме
тить и возможность принципиально иной трактовки, а именно «скучива- 
ние» гранитного слоя, предполагаемое мпогими тектонистами [Пейве, 
1969; Пейве и др., 1976; Книппер, 1975, 1978; и др.]. При этом сейсми
ческие границы раздела внутри коры, и в первую очередь раздел Кон
рада, определяют положение плоскостей послойного скалывания и сколь
жения. В пользу этого последнего предположения свидетельствует тот 
факт, что наиболее резкие несогласия структурного плана по обе сторо
ны от той или иной границы в земной коре характерны для тех гра
ниц раздела, в непосредственной близости от которых обнаруживаются 
волноводы,— слои пониженных скоростей сейсмических волн. В частно
сти, под Кавказским хребтом, как и под многими другими хребтами, вол
новод располагается непосредственно над границей Конрада [Краснопев- 
цева, Резанов, 1974; Карус и др., 1976].



Попытаемся составить общее представление о пространственном рас
положении волноводов и о связи их с определенными глубинными уров
нями.

Характерными признаками и критериями для выделения волноводов 
в земной коре и мантии служат: относительно низкие пластовые скоро
сти; существование «зон тени», т. е. резкое понижение амплитуд на 
записях прямых рефрагированных волн в определенном интервале рас
стояний от источника сейсмического сигнала; повышенные скорости в 
верхней части разреза но сравнению со средней скоростью до более 
глубокого уровня; отсутствие на больших расстояниях общей предельной 
точки прямой рефрагированной и отраженной волн, связанных с поверх
ностью Мохоровичича [Gutenberg, 1955; Landisman, Mueller, 1966; Meiss
ner, 1966; Mueller, Landisman, 1966; Пресс, Юинг, 1959; Матвеева, Чеп- 
кунас, 1968; Шамина, 1966; Хейлз, 1969; Гизе, 1969; Лукк и др., 1970; 
Павленкова, 1970; Бутовская, 1968; и др.]. Как указывает И. С. Вольвов- 
ский [1973], перечисленные признаки волновода необходимы, но недоста
точны для его выделения, поскольку каждый из этих признаков может 
быть обусловлен разными причинами. Поэтому за последние годы все 
шире внедряется в практику методика машинного поиска скоростных 
моделей земной коры и верхней мантии. Точность и надежность этой ме
тодики несравненно выше, чем применявшихся ранее, однако и она пе 
дает возможности обнаруживать волноводы малой (менее 1—2 км) мощ
ности. Поэтому широко распространенное мнение о локальном, неповсе
местном распространении волноводов, при всей его правдоподобности, 
нельзя считать строго обоснованным. Не исключена вероятность сущест
вования тонких и весьма тонких слоев пониженных скоростей (мощ
ностью в десятки метров или даже в несколько метров) на площадях, 
значительно более обширных, чем это пока удается установить (если 
не* повсеместно).

Последнее предположение представляется тем более правомерным, что 
с усовершенствованием методики полевых сейсмических исследований и 
интерпретации первичных материалов волноводы в земной коре обнару
живаются все чаще и при этом в самых различных в тектоническом 
отношении районах. Слои пониженных скоростей присутствуют в коре 
щитов [Павленкова, 1970; Галдин, 1978; и др.], платформенных областей 
разного возраста и разной степени новейшей активизации [Mueller, Lan
disman, 1966; Бутовская, 1970; Бераиек и др., 1971; Кнотте, 1971; Клосс, 
1972; Gleary, 1976; Aichele, 1976 и др.], разновозрастных складчатых 
областей [The Earth’s crust..., 1969; Лукк и др., 1970; Deep seismic..., 
1977; Constantinescu et al., 1976; A lithospheric..., 1976; Miller et al., 
1977; и др.], предгорных прогибов [Соллогуб, 1967 и др.], рифтовых 
зон континентов [Puzirev et al., 1979; Giese, 1976; Meissner et al., 1976; 
и др.], областей современного вулканизма [Ермаков и др., 1975; Crosson, 
Koyanagi, 1979; Балеста и др., 1974; и др.], океанических территорий 
[Meeder et al., 1977; Reid et al., 1977; и др.].

Волноводы в разных районах имеют различную мощность, распола
гаются на разных глубинах и характеризуются довольно широким диапа
зоном скоростей.

Мощность изученных волноводов варьирует от 2 до 30 км, при этом 
самые тонкие (до 5 км) слои пониженных скоростей были обнаружены 
в результате наиболее детальных и тщательных исследований (Приташ-



Гармский район 
Z 3 Г  S  S  7

X

Притишкентснаа
район

3 Ч S  д  7

Занарнатснай 
прогай 

S 6 7 в

Оэ. Среднее 
(США)
S В 7 8

Зона Идреа 
( А УГбЛд/)

S д 7 8  км/с
-----т

Рис. 3. Примеры скоростных разрезов земной коры с разным
положением и характеристиками волноводов
1 , 2  —  слои пониженных скоростей волн: / — продольных, 2 — по-
пеиечных

кентский район и Ферганская впадина — многолетние исследования 
Е. М. Бутовской записей волн от землетрясений; Украинский щпг — 
специализированные работы II. И. Павленковой, и т. д.). При более 
ранних сейсмических исследованиях в тех же районах волноводы выявле
ны не были [Гамбурцев и др., 1955; Годин и др., 1960; и др.]. Этот 
факт — лишнее подтверждение преждевременности каких бы то ни было 
выводов о площадном распространении волноводов. Не исключено также, 
что наиболее мощные волноводы, выделяемые сейчас как единый слой 
мощностью 10 км и более, в действительности обладают тонкой внутрен
ней структурой, например представляют собой чередование слоев с нор
мальными и пониженными скоростями, с разными, вплоть до отрица
тельных, градиентами скоростей и т. д. Это тем более вероятно, что уже 
имеющиеся по некоторым районам данные обнаруживают сложную струк
туру мощных волноводов. Так, например, анализ волновой картины в 
Гармском районе заставляет предполагать, что волновод мощностью JO - 
15 км состоит из двух слоев (рис. 3), различающихся величиной либо 
скооости, либо ее градиента [Матвеева, Чепкунас, 1968; Лукк и др., 
1970]. Вполне возможно, что с повышением точности интерпретации сей
смических записей будет расшифрована внутренняя структура волново
дов и в других районах.

В пределах глубинных толщ равной мощности (15—17 км) в Чри- 
ташкептском районе обнаружены три слоя пониженных скоростей общ
ностью 2—3 км каждый [Бутовская, 1968], в Закарпатском прогибе — 
два, оба но 5 км [Соллогуб и др., 1967], под оз. Средним (США) — 
один [The Earth's crust..., 1969]. В Альпах, согласно ранпим сведе
ниям [Ciese, 1968; Behnke, 1967], выделялся один волповод в земной



коре, мощность которого оценивалась величинами 2 км под Централь
ными Альпами, 17 км под Лигурийскими Альпами и до 30 км в зоне 
Ивреа. При исследованиях последних лет в земной коре Альп повсеме
стно обнаруживаются два-три волновода мощностью несколько километ
ров каждый [A lithospheric..., 1976; Giese, 1976; Miller et al., 1977; и др.]. 
Естественно возникает вопрос: в какой мере наблюдаемые различия в 
количестве, мощности, местоположении волноводов в земной коре разных 
районов отражают истинную разницу и в какой мере они определяются 
различиями в методике исследований? Ответить на этот вопрос в на
стоящее время вряд ли удастся, по учитывать возможное влияние обоих 
факторов необходимо.

Кровля слоев пониженных скоростей залегает па глубинах от 6 до 
31 км. Если волновод не один, то кровля второго и третьего слоев по
ниженной скорости располагается в интервале глубин от 13 до 31 км. 
Почти во всех случаях кровля первых (или единственных) волноводов 
внутри коры обнаруживается на глубинах не более 18 км, при этом 
чаще всего — до 10—11 км. Только под плато Альберта (Канада) и Фер
ганской впадиной кровля верхних волноводов обнаружена на глубинах 
22 и 24 км соответственно. В районе Ферганской впадины [Бутовская, 
1970] оба волновода располагаются внутри «базальтового» слоя — в верх
ней его части, близ границы Конрада, и в низах разреза. Под плато 
Альберта, но данным Е. Канасевича и К. Куммипга [The Earth’s crust..., 
1969], мощный (11 км) волновод приурочен к зоне перехода от «нормаль
ного» к высокоскоростному «базальту», слагающему в этом районе 
нижние горизонты земной коры.

В остальных районах, как правило, наблюдается столь же явная при
уроченность слоев пониженной скорости к основным сейсмическим гра
ницам раздела. Так, под Закарпатским прогибом, Украинским щитом, 
Скифской плитой в районе вала Карпинского, под Провинцией Бас
сейнов и Хребтов, Чешским массивом и под рядом других районов США 
и Западной Европы верхние (или единственные) волноводы обнаружены 
в непосредственной близости от раздела Конрада, нижние — близ кров
ли высокоскоростного «базальта» (плато Альберта, Провинция Бассей
нов и Хребтов] или у раздела Мохоровичича (Закарпатский прогиб, Ук
раинский щит, зона Ивреа, Восточная Камчатка, Гавайи и др.).

Только в единичных случаях местоположение волновода в коре не 
определяется близостью той или иной сейсмической границы раздела. 
В Гармском районе волновод располагается внутри «гранитного» слоя, 
в Приташкентском райопе, под Ферганской впадиной и на некоторых 
других участках нижние волноводы проходят через средние части разреза 
«базальтового» слоя. В процентном отношении таких случаев крайне мало, 
поэтому их следует, по-видимому, рассматривать как исключение, в то 
время как общая закономерность выражается в связи волноводов с 
основными сейсмическими границами раздела. Еще раз подчеркнем и в 
дальнейшем еще к этому вернемся, что положение однотипных сейсми
ческих границ (разделов Конрада, Мохоровичича, кровли высокоскорост
ного «базальта»), равно как и связанных с ними волноводов, в разных 
районах земного шара изменяется в широком интервале глубин.

По своим скоростным характеристикам волноводы довольно однород
ны: в верхних из них скорости характеризуются значениями от 5,3 
до 6,2 км/с, в нижних — от 5,8 до 6,5 км/с. Исключение составляет



вулканическая зона Камчатки. Этот район своеобразен во многих отноше
ниях и заслуживает более детального рассмотрения.

В 1970—1972 гг. в пределах Центральной и Восточной Камчатки 
были проведены экспериментальные исследования в целях получения 
опорного фактического материала. Результаты работ опубликованы в ряде 
статей [Балеста и др., 1974; Утнасин и др., 1975а, б; Ермаков и др., 
1975; и др.] и вызывают особый интерес, как первые детальные иссле
дования в зоне современного активного вулканизма. Работы проводились 
в районе Ключевской и Лвачинской групп вулканов на трех и четырех 
пересекающихся профилях соответственно. Благодаря удачному располо
жению профилей и тщательно отработанной методике здесь удалось не 
только обнаружить слои пониженных скоростей, но и определить их 
пространственную конфигурацию, оценить протяженность аномальных 
участков по латералп, чего пока не удавалось ни в одном другом районе.

Под вулканом Безымянным на глубине от 10 до 20 км располагается 
зона (а точнее было бы сказать — очаг) с аномальпо низкими (5,3 км/с) 
средними скоростями продольных волн. Поперечные размеры зоны в суб- 
меридиопальном направлении не превышают, видимо, 10 км. Апомальпая 
зона не обнаружена к югу от вулкана Безымянного, но ее продолжение 
прослежено к северо-востоку, к Ключевской сопке. В этом направлении 
зона погружается вначале полого до глубин 20—30 км, а затем резко из
гибается и под Ключевской сопкой уходит вертикально вниз на глубину 
более 40 км и теряется в верхних слоях мантии. От места изгиба зоны 
вертикально вверх протягивается узкий канал с такими же низкими ско
ростями, который, очевидно, подходит к поверхности под Ключевской 
сопкой [Утнасин и др., 19756]. По сравнению с большинством других 
районов аномальная зона под Ключевской группой вулканов характери
зуется самыми п и з к и м и  скоростями. Среди других особенностей строения 
коры следует особо отметить характер раздела Мохоровичича. Под всей 
Центральной и Восточной Камчаткой последний «представлен в виде 
мощной переходной зоны (8—10 км) от коры к мантии со сложным рас
пределением скоростей внутри зоны. Примечательно, что под Ключевской 
группой вулканов этот слой наиболее мощный» [Ермаков и др., 1975, 
с. 14]. Такая же мощная и сложнопостроенная зона перехода от коры к 
мантии характерна и для района от Авачинской группы вулканов до 
глубоководного желоба. В обоих районах в зоне перехода от коры к ман
тии наблюдается чередование слоев со скоростями относительно повышен
ными (до 7,8 км/с) и пониженными (7,5 км/с).

В отличие от района Ключевской группы вулканов под Авачинской 
группой зоны пониженных скоростей внутри коры не обнаружено, хотя 
результаты более ранних исследований позволяли предполагать сущест
вование иод вулканом Авача расплавленного магматического очага на 
глубинах порядка 5—15 км (см., например, Г. С. Горшков [1956], 
С. А. Федотов, А. И. Фарберов [1966]; и др.). Думается, что такое не
соответствие данных, скорее всего, может быть объяснено относительно 
малыми размерами очага под вулканом Авача и недостаточной для его 
обнаружения детальностью последних исследований. Теснейшая связь 
зоны пониженных скоростей в коре с расположением действующих вул
канов Ключевской группы, наличие подводящего канала от мантии к этой 
зоне, обилие слоев пониженной скорости в зоне перехода от коры к ман
тии — все это убедительно свидетельствует в пользу предположения, что



в данном районе аномалии скорости сейсмических волн обусловлены ча
стичным или полным расплавлением вещества верхов мантии и коры. 
Естественно ожидать, что и под другими группами действующих вулка
нов при аналогичном строении верхов мантии — низов коры внутри коры 
должны существовать сходные магматические очаги — объемные зоны по
ниженных скоростей. Действительно, зоны (очаги) пониженных скоростей 
обнаружены под вулканами Гавайских островов [Crosson, Koyanagi, 
1979], под областью развития вулканов и гейзеров в Калифорнии [Iyer 
et al., 1979] и т. д. По геологическим признакам (анализ глубинных вклю
чений и их взаимоотношений с вмещающими базальтоидами), существо
вание магматических очагов, маркирующих основные разделы между сло
ями в коре и верхней мантии, предполагается в районах проявления ба
зальтового вулканизма Монголии [Геншафт и др., 1978].

Точно так же сложное строение зоны перехода от коры к мантии от- 
пюдь не является специфической особенностью глубинного строения Цен
тральной и Западной Камчатки. Предположение о том, что раздел Мохо- 
ровичича — не четкая плоскостная граница, а переходная зона опреде
ленной мощности, было высказано много лет назад на начальных этапах 
развития методов глубинного сейсмического зондировиия [Годин, 1962; 
Ризниченко, Космннская, 1963; и др.], однако строго установить реаль
ность существования этой зоны и оценить ее мощность не представлялось 
возможным ввиду недостаточной точности применявшихся методов поле
вых работ и в значительной мере вследствии слабой разработанности ме
тодики интерпретации сейсмических записей. По мере развития сейсми
ческих методов зондирования сложный характер перехода от коры к 
мантии подтверждался все новыми фактами. Появились данные о суще
ствовании двух границ раздела — Mi и М2, оценки мощности переходной 
зоны, ее внутренней структуры и т. д. В настоящее время имеющиеся 
материалы исследований не оставляют сомнений в существовании слож- 
нопостроенной переходной зоны от коры к мантии, но вопрос о природе 
ее остается дискуссионным, и в этой связи рассмотренные выше резуль
таты исследований в районах Центральной и Восточной Камчатки пред
ставляются весьма ценными.

Согласно современным представлениям, зона перехода кора — мантия 
ттовсеметно представляет собой интервал глубин мощностью от 1 до 5 км 
и более, в пределах которого прослеживается множество преломляющих 
и отражающих площадок. Часто ряд таких площадок образует более пли 
менее четкие и протяженные сейсмические границы. Осредпепное поло
жение границы Мохоровичича обычно рисуется по одной из таких гра
ниц — самой отчетливой и выдержанной на больших расстояниях 
(рис. 4, а). Нередко таких границ обнаруживается несколько 
(см. рис. 4, б), причем одна из них, как правило, отвечает кровле, дру
гая — подошве зопы перехода. Однако чаще нижняя (а иногда и верх
няя) граница оказывается менее четкой или совсем размытой \  и в этом 
случае на сейсмических разрезах зону перехода обычно не показывают; 
создается впечатление резкого скачкообразного перехода от коры к ман
тии (см. рис. 4, в), хотя при описании волповой картины, как правило, 
речь идет не о скачке, а о зопе перехода. Отсутствие единых общеприня
тых норм при построении сейсмических разрезов крайне затрудняет их 1

1 См., например, Я. Пайчел [Pajchel, 1976].
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Рис. 4. Примеры различного изображения раздела Мохоровичича на сейсмических 
разрезах
а — Западный Узбекистан (по Ф. X. Зуннунову и др. (19741); б — Центральная Камчатка (по 
В. А. Ермакову и др. (19751); в — район восточнее о. Шикотан (по А. А. Суворову (19751)



использование в качестве сравнительного фактического материала и слу
жит одной из причин широко распространенного заблуждения о принци
пиальных различиях в характере перехода от коры к маптии на разных 
участках земного шара. В действительности, как показывает анализ ма
териалов исследований последних по крайней мере десяти лет, при до
статочной детальности работ всегда обнаруживается более или менее 
мощная переходная зона [Бабаян и др., 1978; Pajchel, 1976; Корня 
и др., 1979].

Внутренняя структура переходной зоны изучена пока еще очень сла
бо. Припимая во внимание сложный характер волнового поля, обилие 
преломляющих и отражающих горизонтов внутри зоны, можно полагать, 
что, аналогично райопам Камчатки, и в других местах переход от коры к 
мантии образован чередующимися слоями с относительно низкой и высо
кой скоростями. Главные же отличия Камчатки — повышенная по срав
нению с другими районами мощность переходной зоны и наиболее низ
кие средние скорости в ее пределах. Под Авачинской группой вулканов 
интервал глубип, соответствующий разделу Мохоровичича, выделяется 
как волновод [Ермаков и др., 1975]. Видимо, здесь в переходной зоне 
преобладают слои с низкими значениями скоростей. Иногда в зоне Мо
хоровичича наблюдаются отрицательные градиенты скорости (Козырев- 
ская впадина [Утнасип и др., 19756] или резкое увеличение градиента 
скорости (Чешский массив, район Вшетаты [Кнотте, 1971]).

В статье И. В. Померанцевой с соавторами [1975] приводится мо
дель пластовых скоростей земной коры под Ташкентом, согласно которой 
разделу Мохоровичича соответствует слой пониженных скоростей попе
речных волн примерпо 5-километровой мощности. Для продольных волн 
такого слоя не выделено. Приведенные данные пока единичны и не всегда 
уверенны, но интересны, поскольку показывают, что аномальный харак
тер переходной зоны может проявляться самым различным образом. Осо
бенно существенно, что она может быть волноводом как для продольных, 
так и для поперечных волн. В отличие от волноводов переходной зоны су
ществуют, как упоминалось выше, волноводы, также приуроченные к раз
делу Мохоровичича, но расположенные в самых низах коры. Такие вол
новоды установлены под зоной Ивреа в Альпах [Giese 1968], под Закар
патским прогибом [Соллогуб и др., 1967], Украинским щитом [Павлен- 
кова, 1970], Ханкайским массивом [Аргентов и др., 1976] и в некоторых 
других районах. Их отличительная черта — очень низкие пластовые ско
рости. Для перечисленных выше районов эти скорости составляют соот
ветственно 5,1, 6,4, 6,0 и вновь 6,0 км/с. Ниже подошвы этих слоев ско
рости имеют обычные для раздела Мохоровичича значения порядка 
8,0 км/с. Таким образом, скачок скорости на разделе Мохоровичича в этих 
районах аномально велик, и сама граница кажется поэтому чрезвычайно 
четкой, а переходную зону выделить трудно. Тем не менее под Ханкай
ским массивом такая зона выделена, и мощность ее оценена величиной 
2 км.

Если волноводы в низах земной коры обнаружены пока всего на не
скольких участках, то обратная картина — аномально высокие скорости 
в нижней части коры — явление довольно обычное. Слой с высокими 
скоростями (7,6—7,7 км/с) широко развит как в тектонически активных 
зонах — под срединно-океаническими хребтами, островными дугами, кон
тинентальными рифтами, горно-складчатыми сооружениями континентов,



так и в пределах тектонически стабильных областей континентов и 
океанов *. С усовершенствованием методики сейсмических исследований 
расширились возможности выделения этого слоя, и материалы последних 
8—10 лет свидетельствуют о широком распространении его по площади.

Слой с повышенными скоростями в низах коры обнаружен под рядом 
участков Балтийского [Литвиненко, 1968], Украинского [Соллогуб и др., 
1966 и др.], Алданского [Потапьев, 1977] щитов; под Сибирской [Бабаян 
и др., 1976] и Русской [Соллогуб, 1967] платформами; под Венгерской 
[Митух и др., 1971], Ферганской [Годин и др., 1960], Западно-Туркмен
ской [Басов и др., 1976], Тюрингской [Кнотте, 1971], Северо-Германской 
и Прикаспийской [Померанцева и др., 1975] впадинами; под Предкопет- 
дагским [Б. С. Вольвовский, И. С. Вольвовский, 1961], Предуральским 
[Егоркин, 1962; Дружинин и др., 1968], Закарпатским [Соллогуб, Чеку- 
нов, 1971] прогибами; под Днепровско-Донецким авлакогеном [Соллогуб 
и др., 1966]; под Байкальской и другими рифтовыми зонами континентов 
[Крылов и др., 1976]; под Донбассом [Субботин и др., 1963]; под Север
ным и Центральным Казахстаном [Антоненко, Попов, 1962; Попов и др., 
1967, 1968]; под складчатыми системами Урала [Дружинин и др., 1968], 
Южного и Срединного Тянь-Шаня [Зуннунов и др., 1974], Алтая [Булин 
и др., 1969; Щербакова и др., 1969], Сихотэ-Алиня [Вольвовский и др., 
1961], Альп [Клосс, 1972], Крыма [Соллогуб и др., 1966] и Кавказа 
[Глубинное строение..., 1966]; под Сахалином [Строение..., 1964; Суворов, 
1975], Камчаткой [Потапьев, Каратаев, 1975; Утнасин и др., 1975а, б], 
Курильской [Строение..., 1964; Суворов, 1975], Марианской [Murauchi et 
al., 1968] и другими островными дугами; под Срединно-Атлантическим 
хребтом и хр. Рейкьяпес [Le Pichon et al., 1965]; под поднятием Шат- 
ского [Den et al., 1969] и о-вом Маркус [Малахов и др., 1977] в Тихом 
океане; под Коралловым морем [Shor et al., 1971] и в целом ряде других 
районов земного шара [Maynard, 1970; Sutton et al., 1970; и др.1 2].

Скоростные характеристики этого слоя меняются в пределах от 7,3 до 
7,8 км/с, изредка ниже. Наиболее часто встречающиеся значения скоро
сти 7,4-7,7 км/с. Наблюдаемые пределы мощности 5—20 км. Под проги
бами слой тоньше (до 10—12 км), под поднятиями мощнее — от 12 км 
и более.

Обычно подошва слоя повышенной скорости представляет собой более 
четкую сейсмическую границу раздела, ниже которой часто прослеживает
ся зона перехода от коры к мантии. Поэтому большинство исследовате
лей относят рассматриваемый слой к низам коры. Одпако нередки и та
кие случаи, когда сейсмически отчетливее проявляется кровля слоя, 
а подошва характеризуется скоростями порядка 8,4 км/с, и тогда его 
включают в переходную зону (см., например, Ф. X. Зупнунов и др. 
[1974], А. А. Суворов [1975] и мн. др.) или рассматривают как низко
скоростной слой верхней мантии [Puzirev et al., 1979; Calcagnile et al., 
1979; Regionally of crust..., 1979; и др.].

1 H. H. Пузырев, С. В. Крылов и некоторые другие исследователи относят слой со ско
ростью 7,7—7,8 км/с, ниже которого располагаются породы с «нормальной» мантий
ной скоростью (8,0—8,2 км/с), к верхней мантии и называют его соответственно 
слоем с аномально низкой скоростью (см., например, С. В. Крылов и др. [1976], 
И. В. Лобачевский, С. В. Ветров [1976] и др.).

2 См. также обзорную статью К. Фукса [Fuchs, 1979].



Изредка, как, например, под западным склоном Срединного Камчат
ского массива [Потапьев, Каратаев, 1975], сейсмическая граница, сход
ная по своим волновым параметрам с подошвой земной коры, проходит 
внутри такого слоя, разделяя его на верхнюю (коровую) и нижнюю 
(переходную) части. Отсутствие единого мнения по вопросу о положении 
рассматриваемого слоя в сейсмическом разрезе, возможно, в какой-то 
мере связано с элементами субъективности, вносимой каждым интерпре
татором в построение сейсмических разрезов, но и объективные данные 
слишком разнородны, чтобы, опираясь на них, решить вопрос однознач
но. Существует целый ряд критериев для выделения волн, связанных с 
разделом Мохоровичича. Волновая картина от кровли слоя повышенной 
скорости часто никоим образом не отвечает этим критериям, а его подо
шва, напротив, уверенно выделяется как раздел Мохоровичича. Как пра
вило, такая обстановка наблюдается в пределах поднятий, где к тому же 
слой повышенной скорости имеет большую мощность, и если бы мы от
несли его к переходной зоне, то мощность земной коры оказалась бы рез
ко сокращенной. На профиле оз. Байкал — Удинская [Щербакова 
и др., 1969], проходящем под Усть-Селенгинской, Селенгинской и Удин- 
ской впадинами, в качестве опорного сейсмического горизонта выступает 
кровля слоя повышенной скорости, под Днепровско-Донецким авлакоге- 
ном и Закарпатским прогибом — его подошве [Соллогуб, Чекунов, 1971].

Интересны данные, полученные И. В. Померанцевой с соавторами 
[1975] для Прикаспийской впадины. В межкупольной зоне граница Мо
хоровичича проходит на глубине 40 км с лишним и разделяет слои с 
пластовыми скоростями 7,1 и 7,8 км/с. На глубине около 65 км обнаруже
на граница раздела со скачком скорости 7,8—8,4 км/с (рис. 5). Зона 
перехода от коры к мантии узкая (мощностью в первые километры), 
в верхних горизонтах мантии выявлен 20-километровый интервал глубин 
с пластовыми скоростями ниже средних. В северной части впадины, в зоне 
развития куполов, обе границы поднимаются, пластовая скорость под 
корой уменьшается до 7,7 км/с, мощность переходной зоны, ниже кото
рой наблюдаются обычные для верхов мантии скорости (8,0 км/с), воз
растает более чем до 10 км. В этом районе слой со скоростью 7,7 км/с 
уверенно отнесен к переходной зоне. Можно привести и целый ряд дру
гих примеров, из которых следует, что в пределах впадин рассматривае
мый слой повышенной скорости может как слагать нижние части земной 
коры, так и образовывать переходную зону от коры к мантии (или ча
стично включаться в эту зону).

Кровля слоя повышенной скорости обычно выделяется как довольно 
четкая (в большей или меньшей мере) граница, но не всегда ее удается 
проследить по простиранию на большие расстояния. Часто в пределах 
одного профиля граница теряется. На многих сейсмических профилях 
слой повышенной скорости выделить не удается. Оба указанных обстоя
тельства свидетельствуют о прерывистом распространении данного слоя 
по площади, и такое мнение общепринято. Однако если, как мы видели, 
слой повышенной скорости может полностью или частично включаться в 
зону перехода от коры к мантии, а последняя наблюдается повсеместно, 
то неизбежен вывод и о повсеместном развитии рассматриваемого слоя. 
Такой вывод может показаться спорным или просто неверным. Возможно, 
в современной практике интерпретации волновой картины существуют 
четкие критерии, позволяющие отличать волны, связанные с зоной пере-



Рис. 5. Скоростные разрезы земной коры Прикаспийской впадипы (по И. В. Поме
ранцевой и др. [1975])

хода от коры к мантии, от волн, связанных со слоем повышенных скоро
стей в низах коры. Автор пе считает себя достаточно компетентным, что
бы судить об этом. Однако, пока природа глубинпых слоев не установле
на путем прямых исследований вещества, все выводы, основанные на 
косвенных геофизических признаках, остаются в равной мере спекулятив
ными, их можно признать более или менее вероятными, но не опровер
гнуть.

Мы так подробно остановились на рассмотрении данных но переход
ной зоне и слою повышенной скорости, поскольку их совокупный анализ 
наводит на несколько неожиданную мысль. Если зона перехода от коры к 
мантии представляет собой сложное чередование слоев с относительно 
высокой и низкой скоростью, то чем можно объяснить повышенную чет
кость и выдержанность одной (или двух-трех) сейсмических границ по 
сравнению со всеми остальными границами в пределах этой зоны? Почему 
самая четкая граница проходит то по кровле, то внутри, то по подошве 
слоя с «коро-мантийными» значениями скоростей? Достаточен ли, нако
нец, небольшой перепад скорости (0,3 км/с) между слоями внутри зоны 
перехода, чтобы удавалось фиксировать такое множество преломляющих 
и отражающих горизонтов, какое мы находим на большинстве детальных 
сейсмических разрезов?

При перепаде скорости порядка первых десятых километра в секунду 
между слоями даже самых верхних горизонтов земной коры соответст
вующие границы редко проявляются как четкие сейсмические разделы. 
Еще менее вероятно, чтобы такой незначительный скачок скорости между 
тонкими слоями на больших глубинах мог создать четкую волновую кар
тину. В то же время построения С. В. Потапьева и Г. И. Каратаева



[1975] кажутся достаточно убедительными. На рис. 6 представлен 
сейсмический разрез, опубликованный в указанной работе. Как видпо на 
профиле, основная граница переходной зопы — поверхности М — под 
западным склоном Срединного Камчатского массива проходит внутри 
слоя с «коро-мантийиыми» значениями скоростей: выше этой границы для 
пластовой скорости получены значения 7,2 и 7,6 км/с, ниже — 7,4 и 
7,8 км/с. Скачок скорости — 0,2 км/с. Положение этой границы раздела 
определено разными методами: по данным преломленных и отраженных 
волн, по отражающим площадкам, вычисленным способом средних гра
диентов, путем расчета гравитационного поля. Результаты, полученные 
разными методами, удивительно точно совпадают, однозначно определяя 
положение рассматриваемой границы.

Если не ставить под сомнение приведенный разрез, то следует, по-ви
димому, искать какие-то более убедительные, чем скачок скорости, объ
яснения столь четкого проявления поверхности М. Одно из наиболее ве
роятных, как мне представляется, допущений — предположить существо
вание волновода с резко пониженными скоростями над этой границей, 
подобного волноводам в коре, близ поверхности Конрада и др. В этом 
случае, подобно границам раздела внутри коры, четкая поверхность М 
может быть интерпретирована как поверхность послойного скалывания и 
смещения коры относительно верхов мантии \  Связь волноводов с сей
смическими границами может при этом иметь двоякое объяснение. Воз
можно, волноводы представляют собой области частичного расплавления 
вещества за счет тепловой энергии, возникающей в результате трения при 
относительном проскальзывании слоев. Не исключено и обратное: срыв и 
проскальзывание происходят там, где для этого существуют оптимальные 
условия, например слой понижений вязкости и соответственно понижен
ных упругих свойств. В обоих объяснениях причина и следствие меняют
ся местами: либо первичен скол, а волновод вторичен, либо скол возни
кает вдоль уже существующего волновода. Автор полностью отдает себе 
отчет, что предлагаемая трактовка сейсмических границ и связанных с 
ними волноводов может вызвать очень серьезные возражения, и рассмат
ривает ее лишь как один из возможных вариантов интерпретации.

Данных о глубинном строении верхней мантии крайне недостаточно 
даже для самого предварительного их анализа. Более или менее уверен
но можно говорить о горизонтальной расслоенности вещества верхней 
мантии, по определить основные параметры слоев, выявить главные гра
ницы раздела и их сейсмические характеристики пока не представляется 
возможным.

Общеизвестно наличие мощного волновода в верхней мантии на глу
бинах порядка 70—200 км. Этот волповод был выделен Б. Гутенбергом 
[Gutenberg, 1955] как зона резкого затухания сейсмических волн. Даль
нейшие исследования показали, что волновод для поперечпых волн по 
своему положению и мощности отличается от волновода для продольных 
волн [Ритсема, 1972]. Первый более мощный и охватывает большие глу
бины. Под океанами он располагается на глубинах 70—200 км, под кон
тинентами — 100—350 км. Этот волновод прослеживается почти повсе- 1

1 Альтернативное объяснение — существование высокоскоростного слоя под соответ
ствующей границей. Такой слой мощностью 1 км обнаружен, например, под грани
цей М при переинтерпретации материалов ГСЗ на одном из профилей в пределах 
Украинского щита [Jentsch, 1979].
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Рис. 6. Геофизический разрез Средпей Камчатки по профилю Облукошшо — Киргаиик (по С. 
Каратаеву [1975])
1— 3 —  глубины разделов физиче- ломленных волн, 2  — отражен- отражающие площадки, вычис-
ских свойств по данным: 1 —  пре- ных волн, з  —  гравиметрии; 4 —  ленные способом средних гради-
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местно. Только под срединпо-океаническими хребтами выявить его пока 
не удается. Наибольшую мощность этот волновод имеет под щитами. Так, 
папример, под Канадским щитом он занимает глубины от 110—120 до 
310—320 км [Херрин, 1976]. Чрезвычайно интересно при этом, что, сог
ласно данным Дж. Вруне и Дж. Дормана [Brune, Dorman, 1963], в ниж
ней половине слоя пониженных скоростей падение скорости примерно па 
0,1 км/с больше, чем в верхней, что свидетельствует о его внутренней 
неоднородности. Широко распространенное мнепие об отсутствии такого 
волновода под молодыми хребтами (зонами альпийской складчатости) 
континентов (см., например, А. Э. Рингвуд [1972]) вряд ли справедливо 
[Пресс, 1976].

По данным дисперсии поверхностных волн, слой пониженных скоро
стей поперечных волн уже давно выявлен под Альпами [Knopoff et al., 
1966] на глубинах от 80 до 220 км. Скорость поперечных воли в нем по
нижена не менее чем на 0,4 км/с, т. е. очень значительно. Обычное сни
жение скорости в слое пониженных скоростей верхней мантии порядка 
0,3 км/с или менее. Признаки существования волновода для поперечных 
волп обнаружены в Восточных Карпатах в районе горы Вранча [Iosif, 
1965] по результатам изучения горизонтального годографа волн от 
глубокофокусных землетрясений. В этом районе волновод занимает глу
бины 100—150 км, а в центральных и северных районах Италии, согласно 
новым данным [Calcagnile et al., 1979], он поднимается, по-видимому, 
почти к разделу Мохоровичича. Детальный анализ записей пяти удален
ных землетрясений, проведенный И. С. Саксом с соавторами [Sacks et 
al., 1979], позволил заключить, что под Балтийским щитом кровля асте- 
носферного слоя залегает на глубине 250±15 км и выражена резкой 
границей раздела.

Очень важные данные получены А. А. Лукком и Л. Л. Нерсесовым 
[1965] в Средней Азии. На протяженном (3500 км) профиле, проходя
щем через Среднюю Азпю, Восточный Казахстан, Алтай и Саяны до 
р. Лены, регистрировались глубокофокусиые землетрясения Памира и 
Гиндукуша. По анализу вертикального и горизонтального годографов по
строен скоростной разрез верхней маптии в Центральной Азии. Здесь 
обнаружены два волповода: верхний на глубинах от 100 до 150 км, ниж
ний — от 240 до 300 км. Верхний волновод выступает как таковой и для 
поперечных и для продольных волн, нижний — только для поперечных. 
Снижение скорости продольных воли составляет 0,4 км/с, поперечных — 
0,15 км/с в верхнем волноводе и 0,25—0,4 км/с в нижнем.

Скоростной разрез верхней мантии, полученный И. Вапеком [1972] 
для Юго-Восточной Европы, также включает волновод, полностью соот
ветствующий по своим параметрам верхнему волповоду под Центральной 
Азией.

Метод, примепенный И. Ванеком для выявления сейсмических харак
теристик разреза верхней мантии, базировался на определении зависи
мости скорости от глубины по годографам глубоких землетрясений и па 
изучении амплитудных кривых объемных волн.

Таким образом, разные исследователи с помощью различных методов 
приходят к выводу о существовании волноводов под молодыми складча
тыми зонами континентов. Полученные к настоящему времени данные 
позволяют думать, что волновод под этими зонами испытывает подъем и 
существенно утоняется по сравнению с областями древней складчатости.



Не исключено, однако, что обнаруженный А. А. Лукком и Л. Л. Нерсе
совым под районами Центральной Азии нижний волновод, если сущест
вование такового будет выявлено и в других зонах, заставит искать иную 
Трактовку особенностей скоростных разрезов верхней мантии под конти
нентами.

Применяя метод анализа амплитудных кривых объемных сейсмиче
ских волн, И. Ванек обнаружил признаки существования слоя-волновода 
под Малой Азией на глубине около 100 км и границу на глубине около 
400 км. Последняя, по-виднмому, связана с разрывом градиента скорости 
[Vanek, 1968].

Скоростной разрез верхней мантии зоны Курильской островной дуги 
п прилежащих районов Японии и Камчатки изучался Р. 3. Таракановым, 
С. А. Федотовым и рядом других исследователей. Согласно данным 
Р. 3. Тараканова, под Курило-Японским регионом зоны перехода от Ази
атского континента к Тихому океану в верхней мантии существуют четы
ре слоя пониже иной скорости для продольных волн: на глубинах 60— 
90, 120—160, 220—300 и 370—430 км. Нижние три волновода являются 
таковыми и для поперечных волн, а в верхней части разреза волновод 
для поперечных волн захватывает более широкий интервал глубин — от 
Г>() до 100 км [Тараканов и др., 1969]. Под Северньши и Центральными 
Курилами волновод для продольных волн был обнаружен на глубине 
60—90 км и С. А. Федотовым [Федотов, Кузин, 1963; Федотов и др., 
1964; Федотов, Славина, 1968].

Еще более детальный анализ времен пробега продольных волн от 
землетрясения, проведенный Р. 3. Таракановым для Курило-Японского 
региона, привел этого автора к представлениям о мозаичном строении 
мантии данного региона [Тараканов, 1969]. Согласно модели Р. 3. Тара
канова, верхняя мантия до глубин 450 км образована переслаиванием 
мощных (30—80 км) слоев с относительно повышенными и пониженны
ми скоростями. Вариации скоростей происходят на фоне общего нара
стания скорости с глубиной. Внутри каждого слоя наблюдается законо
мерное изменение скорости по латерали. Под окраинным морем скорости 
в каждом слое ниже (на 0,1 км/с), чем под океаном. Фокальная зона 
землетрясения на всем ее протяжении характеризуется минимальным 
значением скоростей в каждом слое.

Под Южными и Центральными Курилами от подошвы коры примерно 
до 150 км располагается, кроме того, локальная зона пониженных ско
ростей. С глубиной эта зона, видимо, сужается.

Существование волноводов в верхней мантии районов островных дуг 
полностью подтвердилось более поздними исследованиями [Deep sei
smic..., 1977; Goula, Pascal, 1979; и др.].

Данные, полученные Р. 3. Таракановым и другими авторами, опро
вергли представления об отсутствии волновода под островными дугами. 
В то же время встал вопрос, как согласовать сложную картину скорост
ных характеристик мантии с более простым ее строением в других райо
нах.

В этом плане иптересна согласованность результатов исследований 
Р. 3. Тараканова, с одной сторопы, и А. А. Лукка и Л. Л. Нерсесова — 
с другой. Волноводы, выделенные последними в Центральной Азии, по 
глубине залегания отвечают второму и третьему волноводам под Куриль
ской дугой, но отличаются большим скачком скорости.



За последние годы появился еще ряд данных, свидетельствующих о 
региональных различиях в скоростных разрезах верхней мантии и о на
личии в ее пределах более мелких волноводов; разрабатываются и новые 
методы исследований [Vanek, 1968; Miller, 1979]). Почти все скоростные 
разрезы построены для глубин 100—200 км, о строении мантии ниже 
слоя Гутенберга сведений пока очень мало. Согласно имеющимся скоро
стным разрезам, верхние 100—200 км мантии характеризуются в целом 
положительным градиентом скорости, иногда весьма значительным по ве
личине (например, интервал глубин от 80 до 100—110 км под провин
циями Онтарио—Квебек, Северная Америка [Ansorge, Mueller, 1973], 
верхи мантии до глубин 70—80 км иод каледонидамп Северной Англин 
[Faber, Bamford, 1979] и т. д.). Многие интервалы глубин в разных райо
нах отличаются постоянством скорости (в пределах точности исследова
ний). Так, под Канадским щитом в районе Гудзонова залива скорость 
остается постоянной от подошвы коры до глубин порядка 90 км [Barr, 
1968], под Южной Финляндией — до глубины 80 км [Weinrebe et al., 
1979], под Северо-Американской плитой скорость не меняется с глубиной 
в интервалах от 0 до 40 и от 80 до 200 км.

Под Центрально-Французским массивом [Hirn et al., 1973] и Москов
ской синеклизой [Беляевский и др., 1976] обнаружено по одному волно
воду в верхней мантии. Мощность каждого около 20 км, приурочены они 
к глубинам (по кровле) 10 и 20 км соответственно. Под Южной Испа
нией аналогичный волновод с перепадом скорости 8,18—7,7—8,3 км/с рас
полагается всего на 4 км глубже поверхности М и имеет .мощность 23 км 
[Deep seismic..., 1977]. Под провинциями Онтарио—Квебек в верхних 
80 км мантии выявлены три волновода, занимающих интервалы глубин 
10—25, 35—45 и 60—80 км. Под Северной Скандинавией на фоне общего 
повышения скорости продольных воли от 8,32 км/с непосредственно иод 
границей Мохоровичича до 8,5 км/с на глубине 100 км в верхней мантии 
наблюдается чередование слоев с повышенными и пониженными скоро
стями мощностью от нескольких до первых десятков километров [Lund, 
1979]. Эти результаты получены при переинтерпретации материалов ис
следований на профиле ГСЗ 1972 г. При первой интерпретации тонкая 
слоистость верхов мантии не была обнаружена.

Последние примеры относятся к верхней мантии континентов. Столь 
же разноречивые данные получены и по океаническим областям и зонам 
перехода от континентов к океану. Так, под вулканом Килауэа (Гавайи) 
в верхней части мантии до глубины 40 км скорость продольных волн 
практически постоянна (8,1—8,2 км/с), ниже располагается волновод 
мощностью 30 км, в пределах которого скорость ниже на 1—2% [Ells
worth, Koyanagi, 1977]. При изучении строения верхней мантии в запад
ной части Средиземноморского бассейна составлены три эквивалентные 
модели верхней мантии, согласно которым на фоне общего возрастания 
скорости от 7,7 км/с под границей М до 8,6—8,7 км/с на глубине 54— 
60 км выделяется волновод; его мощность по разным моделям различна, 
а кровля залегает на глубине 27—30 км. Глубже 54—60 км располагает
ся мощная зона пониженной (7,1 км/с) скорости (астеносферный слой?) 
[Hirn et al., 1977]. В зоне перехода от Японо-Курильской дуги к океану 
от границы М до глубины 85 км скорость практически не меняется 
(8,23 км/с), глубже располагается мощный (до глубины 200 км) слой со 
сравнительно небольшим понижением скорости (8,1 км/с), а у его подо



швы и на глубинах 400, 520, 630—670 и 740 км наблюдается резкое воз
растание скоростей (до 6—7%) [Yoshio, 1977].

Приведенные данные далеко не полны, но даже они (а тем более все 
опубликованные к настоящему времени фактические материалы) приво
дят к выводу, что представления о существовании в верхней мантии мощ
ного однородного и единого в объеме всего земного шара волновода пре
дельно упрощены. В действительности в мантии, несомненно, существуют 
слои пониженных скоростей как для продольных, так и для поперечных 
волн, однако количество таких слоев, их мощность, глубина залегания и 
скоростные характеристики различны в разных районах земного шара. 
Намечается определенная связь между основными параметрами волново
дов и тектоническим режимом и историей развития соответствующих 
участков земной коры, но материалов слишком мало и пытаться опреде
лить характер этой связи представляется преждевременным.

Недостаточно изучена также и взаимосвязь (или отсутствие таковой) 
волноводов для продольных и поперечных волн. Экспериментальные ис
следования [Александров и др., 1962; Беликов и др., 1970; Силаева, 
1968; Берч, 1972; Лебедев и др., 1972; Воларович, Баюк, 1974; Андерсон 
и др., 1976; и др.] показывают, что продольные и поперечные волны об
наруживают несколько различную зависимость от давления, температуры, 
плотности и вещественного состава пород. Целенаправленное изучение 
этих зависимостей вместе с исследованием расположения волноводов и 
скоростных характеристик для тех и других волн в мантии Земли, воз
можно, помогло бы пролить свет на природу волноводов обоих типов. 
К сожалению, подобные исследования пока не получили достаточного 
развития.

Неоднородность коры и мантии в горизонтальном направлении. Об
ратимся теперь к материалам исследований особенностей строения земпой 
коры и мантии в горизонтальном направлении. Главные особенности — 
неоднородность коры и мантии по латерали и наличие многочисленных 
разломов, разбивающих кору (а иногда и верхние горизонты маптии) на 
отдельные блоки с более и л и  менее своеобразным внутренним строени
ем,— изучались многими исследователями с помощью самых различных 
методов. Результаты опубликованы в многочисленных специальных моно
графиях и статьях.

Напомним вкратце основные выводы и несколько подробнее остано
вимся на отдельных деталях.

Самые крупные неоднородности, неоднородности первого порядка, 
в горизонтальном направлении — существование континентальных и 
океанических блоков, или, как их часто называют, мегаблоков, с резко 
различными мощностью и внутренней структурой коры. Исследования 
поверхностных волн методом построения и анализа дисперсионных кри
вых фазовых скоростей волн Релея и Лява [Дорман, 1972] позволили 
установить, что различия между океанами и континентами как мегабло- 
ками ограничиваются только строением их коры, но не проявляются в 
строении мантии под ними. Результат этот неожидан, тем более что раз
личия в строении коры блоков второго порядка — стабильных зон и оро- 
геинческих континентальных областей — прослеживаются по дисперсии 
скоростей поверхностных волн вплоть до глубип не менее 200 км. Однако, 
несмотря на кажущуюся алогичность вывода, приведенные в работе 
Д. Дормана фактические данные выглядят очень убедительно.



-Принципиальная основа применявшегося метода вкратце следующая. 
От очага землетрясения вдоль поверхности Земли распространяются по
перечные и продольные поверхностные волны — волны Релей и Лява. 
Глубина проникновения этих волн в недра Земли равна примерно поло
вине длины волны. На скорость распространения поверхностных волн мо- 
гуТ| оказывать влияние неоднородности, имеющие поперечные размеры, 
равные или большие длины волны. От каждого очага землетрясения рас
пространяется непрерывный спектр поверхностных воли разных периодов. 
При распространении волн в идеально однородной среде волны любой 
длины будут иметь одинаковые скорости. Наличие неоднородностей в за
висимости от их размеров вызовет изменение скорости воли той или иной 
длины. Поэтому, выделяя из записей на сейсмограммах с помощью спе
циальной методики волны разных периодов и сравнивая их скорости, 
можно оценить степень неоднородности среды, размеры и глубину зале
гания аномальных включений. На графиках зависимости скорости волн 
Релея от их периода, приведенных в работе Д. Дормана, четко видно, что 
для волн, имеющих период 150с и более, скорости распространения под 
континентами и океанами полностью совпадают. Следовательно, в верх
ней мантии на глубинах до 500—600 км не существует неоднородностей с 
горизонтальными размерами 1000 км и более.

Таким образом, существование континентальных и океанических 
мегаблоков коры не находит своего отражения в упругих свойствах верх
ней мантии. С уменьшением периода от 150с на графиках начинает про
являться дисперсия волн, особенно отчетливая начиная с периода 70с и 
меньше. При этом характер изменения скорости в зависимости от периода 
своеобразен для разных в тектоническом отношении зон. Отсюда следует 
вывод о существовании «упругих корней» в верхней мантии — упругих 
аномалий, связанных с разнородными тектоническими структурами. По
перечные размеры аномальных зон но горизонтали — от 300—400 до 
1000 км, глубина не менее 200 км, а возможно, и много больше. Итак, 
верхняя мантия хранит следы тектонического развития отдельных струк
тур континентов, но не хранит следов развития самих. континентов как 
единых мегаструктур [Seidl et al., 1966; Green, Hales, 1968; Reikes, Had
ley, 1979; Souriau, 1979; Ansorge et al., 1979].

Сравнивая далее дисперсионные кривые для континентов и океанов в 
области малых периодов, мы обнаруживаем следующее. Если иод конти
нентами на глубинах примерно от 70 до 140 км скорости поперечных волн 
закономерно нарастают с глубиной, то иод океанами они остаются прак
тически постоянными и относительно более высокими. Если бы величина 
скорости поперечных волн определялась только вещественным составом 
мантии, то можно было бы сделать вывод о постоянстве состава мантии 
под океанами и его изменении с глубиной иод континентами в указанном 
интервале глубин. Однако помимо вещественного состава значительное 
влияние на величину скорости оказывают термодинамические условия, 
физическое состояние вещества и т. тт. Поэтому на современном уровне 
развития наших знаний описанные различия вряд ли могут найти одпо- 
значное объяснение. В то же время сам факт разного хода дисперсион
ных кривых под океанами и континентами на сравнительно малых глу
бинах представляется чрезвычайно интересным, поскольку он, несмонен- 
но, свидетельствует о глубинных различиях этих мегаструктур. Причина 
различий ждет своего объяснения.



С не менее загадочным фактом мы сталкиваемся, рассматривая кри
вые только для океанических пространств. Если мантия под континента
ми характеризуется широкой полосой дисперсии для волн с малым пе
риодом, то иод океанами дисперсия крайне мала для всех периодов 
воли — от 20 до 300 с. На графике Д. Дормаиа различными знаками вы
делены волны, проходящие под северо-восточной, центральной, юго-во
сточной частями Тихого океана и иод Алеутской островной дугой. Все 
от и точки па графике располагаются в непосредственной близости одна от 
другой, разброс их менее 0,1 км/с, т. е. в интервале глубин от 35 до 
650 км мантия под Алеутами по скоростным характеристикам поперечных 
волн ничем не отличается от мантии под стабильными участками Тихо
го океана. Иными словами, тектонически активная зона Алеутской остров
ной дуги не имеет «упругих корней» в мантии. Под Японской островной 
дугой, напротив, дисперсия скоростей в верхних горизонтах мантии 
(глубже 60 км данных нет) больше дисперсии под континентами, а ско
рости воли соответствуют таковым под континентами, но не под океа
нами.

Обзор основных результатов изучения строения верхней части мантии 
в глубоководных частях океанов методами взрывной сейсмологии [Asada, 
Sliiinamura, 1979] выявил существование горизонтальных скоростных 
неоднородностей и под этими сегментами земной поверхности.

Оценка величины дисперсии продольных волн в верхней маптии 
дальневосточной окраины Тихого океана приводит к значениям 2 км/с.

Иод выпуклой стороной дуги Новых Гебрид в ее центральной и юж
ной частях обнаружены две, не связанные одна с другой зоны понижен
ных скоростей поперечных волн на глубинах 150—350 км [Goula, Pas
cal, 1979]. В верхних горизонтах мантии аномалий скорости не уста
новлено.

Выше мы отмечали, что зона пониженных скоростей продольных волн 
обнаружена под Курильской островной дугой и простирается до глубин 
около 150 км. В пределах этой зоны скорости понижены на 0,2—0,5 км/с 
[Тараканов, 1969]. Таким образом, Курильская островная дуга в отли
чие от Алеутской обладает «упругим корнем» в верхней мантии. Но под 
Курилами зона пониженной скорости обнаружена по продольным волнам, 
тогда как под Алеутской дугой данные получены по поперечным волнам. 
Поэтому прямо сравнивать результаты невозможно. Отнюдь не исключе
но, что исследования продольных волн выявят под Алеутами такой же 
«упругий корень», как и под Курилами, и в то же время аномальная 
Курильская зона может оказаться «нормальной» для поперечных волн.

Во всяком случае, очевидно, что аномальные свойства отдельных уча
стков мантии проявляются различно в отношении поперечных и продоль
ных воли. Это обстоятельство крайне важно, поскольку оно открывает 
принципиальные возможности для определения ориентировки тектониче
ских напряжений, действующих в пределах аномальных зон. Методика 
таких определений была предложена М. Ф. Скориковой [1969].

В основу метода положена экспериментально установленная анизотро
пия упругих свойств горных пород: иод действием одинаковой по величи
не нагрузки, но ориентированной вдоль или вкрест слоистости упругие 
параметры пород изменяются по-разному. С увеличением давления вдоль 
слоистости скорости поперечных волн возрастают значительно медленнее, 
чем скорости волн продольных. Напротив, повышение давления в направ



лении, перпендикулярном слоистости, приводит к более быстрому росту 
скорости поперечных волн, чем продольных. Соответственно в нервом слу
чае отношение скорости продольных волн к скорости поперечных 
( Vp/Vs) с давлением возрастает, во втором — уменьшается. Это свой
ство породы сохраняют и находясь под высоким всесторонним давлением. 
Среднее отношение скоростей VP/V S (Пуассоново отношение) в горных 
породах равно 1,71.

На основании данных экспериментов М. Ф. Скорикова приходит к 
выводу, что при возникновении в недрах Земли дополнительных напря
жений отношение скоростей должно изменяться: увеличиваться, если на
пряжения горизонтальны, и уменьшаться, если они вертикальны. Следо
вательно, имея скоростные разрезы коры и верхней мантии для того пли 
иного района и сопоставляя отношение скоростей со средним, можно оп
ределить для любого глубинного уровня, каковы преимущественные нап
ряжения — вертикальны они или горизонтальны.

Как мне представляется, одна из слабых сторон методики М. Ф. С у 
риковой — неучет изменения отношения скоростей с глубиной. К сожа
лению, этот недостаток вряд ли может быть полностью устранен: кривые 
зависимости отношения скоростей от глубины, полученные разными ис
следователями [Gutenberg, 1959; Anderson, 1965; и др.], базируются на 
записях волн, которые прошли через заведомо неоднородную среду, т. е. 
включают в себя те самые неоднородности, параметры которых мы будем 
с ними сопоставлять. Правда, указанные кривые представляют собой ре
зультат осреднения огромного количества данных, поэтому, по-видимому, 
более правильно пользоваться ими, а не сопоставлять отношения скоро
стей с постоянным коэффициентом 1,71, несмотря на расхождения кривых 
разных авторов.

Если в остальном теоретические основы рассмотренной методики пе 
вызывают принципиальных возражений (мне не встретилось критических 
замечаний специалистов по данным проблемам), то практическое приме
нение метода М. Ф. Скориковой сводится к получению скоростных раз
резов земной коры и мантии и вычислению по ним отношения скоростей 
продольных и поперечных волн на разных глубинных уровнях.

К сожалению, скоростные разрезы коры и мантии по продольным и 
поперечным волнам получены пока для очень ограниченного числа райо
нов и широко применить метод не представляется возможным. Расчеты, 
проведенные по некоторым опубликованным моделям, дают следующие 
результаты. В Центральной Азии (скоростные модели А. А. Лукка и 
Л. Л. Нерсесова) можно предполагать относительное горизонтальное 
сжатие на глубинах 100—150 км, т. е. в пределах верхнего волновода 
(см. выше). Для двух моделей коры Гармского района отношение скоро
стей близко к среднему коэффициенту, для третьей — повышено в пре
делах всего разреза, т. е. согласно третьей модели кора испытывает го
ризонтальное сжатие. Азово-Кубанская впадина (скоростные модели коры 
И. В. Померанцевой и др., [1975]) располагается в зоне действия гори
зонтальных напряжений сжатия, максимальных в районе -Западно-Ку
банского передового прогиба и ослабевающих в восточном направлении. 
Под Ташкентом наблюдается чередование слоев с нормальным и повы
шенным отношением скоростей, причем нормальные отношения приходят
ся на те самые интервалы глубин, где, согласно данным Е. М. Бутов
ской, располагаются слои-волноводы. Отсюда можно предположить, что



действующие во всем объеме коры горизонтальные напряжения сжатия 
сняты в слоях-волноводах за счет, допустим, вязкого течения вещества.

В самое последнее время в Геофизическом институте АН УССР раз
работана новая методика изучения разломов в земной коре и мантии, ко
торая, в частности, дает возможность определять характер напряжений, 
действовавших в зонах разломов в разные геотектонические эпохи. Среди 
результатов, полученных с помощью этой методики и опубликованных 
в работе А. В. Чекупова и В. Г. Кучмы [1979], для пас наиболее интерес
ны следующие. Указанные авторы установили, что в пределах единого 
блока земной коры напряженная обстановка изменяется с глубиной. Так, 
яапример, в мезозойско-кайнозойское время под Днепровским грабеном 
верхние части консолидированной коры испытывали растяжение, ниж
ние — сжатие. Под Кировоградским блоком Украинского щита граница 
напряжений разного знака проходила по разделу Мохоровичича: в коре 
действовали напряжения растяжения, в зоне раздела М — напряжения 
сжатия. В одно и то же время па разных участках Юга европейской ча
сти СССР обстановка сжатия — растяжения была различной.

Таким образом, совершенно независимые методы, основанные на 
изучении разных геофизических параметров (отношения скоростей упру
гих волн по М. Ф. Скориковой, коэффициента раздробленности и ампли
туд смещений по разломам по А. В. Чекунову и др.), приводят к единому 
выводу о сложно дифференцированном по латерали и вертикали поле на
пряжений, действующем в коре и мантии Земли. Полной согласованности 
результатов ожидать не приходится, поскольку метод М. Ф. Скориковой 
позволяет определять лишь ныне действующие напряжения, а метод 
А. В. Чекунова, напротив, относится к прошедшим геологическим эпохам, 
однако применение обоих методов па единых объектах позволило бы про
следить изменение поля напряжений вплоть до настоящего времени.

Возвращаясь к проблеме неоднородности коры и верхней мантии по 
латерали, остановимся еще па одном вопросе, изучению которого в по
следние годы уделяется достаточно большое внимание. Речь пойдет об 
анизотропии скоростей упругих волн в коре и верхней мантии и возмож
ных причинах, ее обусловливающих. Упругая анизотропия верхней ман
тии проявляется (помимо описанного выше различного характера из
менения кривых зависимости скорости от нагрузки, ориентированной 
вдоль и вкрест простирания пластов) и в более простом явлении — 
скорости как продольных, так и поперечных волн, распространяющихся 
вдоль каждой из трех осей кристаллов, различны по величине. Этот факт, 
установленный путем прямого эксперимента для самых различных горных 
пород [Александров и др., 1962; Беликов и др., 1970; Галдин, 1971а, б; 
и др.], дал толчок попыткам выявить упругую анизотропию земной коры 
и маптии, и в начале 60-х годов были получены первые данные.

В 1964 г., анализируя дисперсионные кривые фазовых скоростей 
Рэлея и Лява и сопоставляя их с теоретическими моделями строепия 
коры, Дж. Мак-Ивелли [McEvelly, 1964] вынужден был для согласова
ния данных, полученных по волнам обоих типов, предположить анизот
ропию нижней части земной коры. В том же году X. Хесс [Hess, 1964] 
на основании анализа полученных к тому времени материалов сейсмиче
ских исследований в океанах показал, что скорости продольных волн в 
верхних горизонтах мантии Тихого океана зависят от направления. В по
следующие годы был проведен целый ряд специальных исследований,



и упругая анизотропия коры и верхней мантии Земли установлена доста
точно уверенно [Hiisebye, 1965; Christensen, Crosson, 1968; Negi, Upad- 
hyay, 1968, 1970; Babuska, 1972; Райтт, 1972; Regionality of crust..., 
1979]. Наиболее убедительные данные получены для верхней мантии 
океанов, где экспериментальные исследования проводятся в наиболее 
благоприятных условиях: кора океанов тонка и гораздо более однородна, 
чем кора континентов, поэтому возможные погрешности за счет неодно
родностей сведены до минимума [Shor, Pollard, 1964; Francis, 1969; 
Crosson, Christensen, 1969; Keen, Tromontini, 1970; Morris et al., 1969; 
Raitt et al., 1969; Keen, Barret, 1971; Shor et al., 1975; и др.].

Результаты исследования в океанах представляют особый интерес и с 
другой точки зрения. Уже самые первые данные, полученные в океанах, 
истолковывались как прямые доказательства реальности спрединга в 
рифтовых зонах срединно-океанических хребтов. Как известно, для про
явления упругой анизотропии в условиях естественного залегания горных 
пород необходима упорядоченная ориентация породообразующих минера
лов, выдержанная на больших площадях. И обратно — если проявляется 
упругая анизотропия, значит, внутренняя структура пород упорядочена 
[Brace, 1960; Backus, 1965; Dahlen 1972; и др.]. Предполагается, что 
причина переориентации первоначально хаотично расположенных зерен 
кристаллов — одностороннее давление, обусловленное спредингом. При 
этом кристаллы располагаются таким образом, что максимальные скоро
сти прохождения упругих волн должны наблюдаться в направлении дей
ствия дополнительного давления. Такова принципиальная основа выяв
ления упругой анизотропии верхней мантии океанов [Nur, Simmons, 1969; 
и др.]. Задача, таким образом, сводится к выяснению зависимости скоро
сти упругих волн от азимута и к определению ориентации максимальных 
скоростей.

К настоящему времени опубликованы результаты исследований на 
12 океанических полигонах. В 14 точках Мирового океана определены 
направление максимальных скоростей продольных волн и коэффициент 
анизотропии. Расположение этих точек и осповные параметры анизотро
пии показаны на схеме (рис. 7), заимствованной из работы Е. М. Чес
нокова [1977]. Легко видеть, что азимуты максимальных скоростей из
меняются в широких пределах. Коэффициент анизотропии 3—10%.

Крайне небольшое количество данных не позволяет использовать их 
как основание для сколько-нибудь серьезных тектонических выводов, 
и в равной мере они не могут служить доказательством или опроверже
нием существующих воззрений. Представляется возможным лишь отме
тить некоторые особенности в проявлении анизотропии продольных волн.

Прежде всего обращает на себя вримание отсутствие сколько-нибудь 
закономерной связи между азимутами максимальных скоростей и основ
ными активными тектоническими структурами дна океанов. На северо- 
западе Тихого океана максимальные скорости ориентированы вкрест 
Курильской островной дуги и глубоководного желоба, а на востоке Ин
дийского океана они параллельны Яванской дуге и желобу. Вряд ли по
этому можно ожидать существования какой-либо связи упругой анизо
тропии верхней мантии с современной тектонической активностью в 
районах островных дуг. На полигонах, расположенных близ осей совре
менных срединно-океанических хребтов, закономерной ориентации макси
мальных скоростей вкрест хребтов не установлено. На полигоне в Атлан-



Рис. 7. Расположение участков исследований анизотропии верхней мантии океанор 
(по Е. М. Чеснокову [1977])
Стрелки — направление максимальных скоростей продольных волн; цифры — величина коэф
фициента анизотропии, %

тическом океане максимальные скорости образуют острый угол с направ
лением оси хребта, в Тихом океане близ побережья Центральной Америки 
азимуты максимальных скоростей, определенные на трех близких поли
гонах, весьма существенно отличаются один от другого, и по отношению 
к оси Восточно-Тихоокеанского поднятия максимальные скорости ориен
тированы по-разному. В экваториальной зоне центральной и восточной 
частей Тихого океана максимальные скорости, определенные на трех 
участках, имеют строго широтное направление, что плохо согласуется с 
современным направлением предполагаемого спрединга. При этом два из 
этих трех участков расположены достаточно близко от центральной части 
Восточно-Тихоокеанского поднятия. Только на двух полигонах у побе
режья Калифорнии полученные результаты дают возможность говорить 
о перпендикулярности максимальных скоростей простиранию предпола
гаемого продолжения Восточно-Тихоокеанского поднятия под континент 
Северной Америки.

Коэффициент анизотропии на близко расположенных участках суще
ственно различается: он варьирует от 4 до 10% близ побережья Цент
ральной Америки и от 5 до 10% к юго-западу от о. Ява. Большинство 
исследователей, в том числе Е. М. Чесноков [1977], детально проанали
зировавший возможные причины возникновения упругой анизотропии, 
полагают, что величина коэффициента анизотропии определяется (при 
неизменном составе) степенью ориентированности кристаллов в вещест
ве верхней мантии и зависит частично, если не полностью, от величины 
дополнительного давления. Если это так, то на основании имеющихся 
фактических данных следует заключить, что разница в дополнительном 
давлении должна быть довольно значительной на близких участках.



Заключение. Рассмотренные материалы приводят к следующим общим 
выводам.

1. Неоднородность земной коры и верхней мантии как в вертикаль
ном направлении, так и но латерали подтверждается результатами ис
следований самыми различными сейсмическими методами. Неоднород
ность проявляется, помимо общеизвестного факта скачкообразного нара
стания скорости упругих ьолн с глубиной, и в существовании волноводов, 
широко развитых как в коре, так и в мантии Земли.

2. Природа волноводов в земной коре и в верхней мантии, по всей 
видимости, различна. Волноводы в пределах коры отличаются сравнитель
но малой мощностью (от первых километров до первых десятков кило
метров) и обнаруживают явную связь с сейсмическими границами разде
ла. Весьма вероятно, что самые мощные волноводы внутри коры имеют 
сложную внутреннюю структуру и образованы чередованием относитель
но тонких слоев с низкими и нормальными скоростями. Одно из возмож
ных объяснений природы коровых волноводов —частичный расплав и 
размягчение вещества при относительном перемещении его но поверхности 
оубгоризонтальных сколов.

В верхней мантии, даже по самым детальным моделям, мощность 
волноводов измеряется многими десятками километров. Количество вол
новодов и их местоположение по глубине изменяются в горизонтальном 
направлении, обнаруживая, пока еще в значительной мере предположи
тельную, связь с тектоническим режимом и историей развития соответ
ствующих участков поверхности Земли (для волноводов внутри коры та
кая связь не проявляется).

Намечающаяся связь волноводов в верхней мантии с поверхностными 
тектоническими структурами хорошо согласуется с данными о наличии 
«упругих корней» крупных тектонических структур, уходящих на глу
бины не менее 200 км, а возможно и значительно большие.

Важная особенность виутримантийных волноводов — разница в их по
ложении для продольных и поперечных волн — ставит под сомнение ши
роко распространенный взгляд на их природу как на результат частично
го плавления вещества мантии. Здесь, как мне кажется, скорее можно 
предположить аномалии вещественного состава или ноля напряжений, 
по-разному влияющие па величину скорости продольных и поперечных 
ноли.

3. Раздел Мохоровичича повсеместно представляет собой сложно- 
построенную переходную от коры к мантии зону (зону «коро-мантийной 
смеси»), имеющую на разных участках разные мощности и внутреннее 
строение. По-видимому, слой высокоскоростного «базальта» в низах коры, 
«размытая» граница М и слой пониженной скорости в верхней мантии 
непосредственно под подошвой коры генетически едины, а вопрос о том, 
к коре или к мантии относить зону перехода, ждет своего принципиаль
ного решения. При современном уровне изученности продолжать считать 
подошвой коры самую четкую границу раздела внутри переходной зопы 
вряд ли уместно. В то же время принципиальное решение вопроса, куда 
относить переходную зону, внесет существенные коррективы в оценки 
мощности земной коры многих участков.

4. Неоднородность земной коры и верхней мантии по латерали обна
руживается в блоковом строении, которое доказано многими специальны
ми исследованиями, в изменении количества волноводов, их мощности,



местоположения и упругих характеристик, в анизотропии вещества коры 
и верхней мантии, и т. п.

5. На протяжении всей геологической истории Земли в пределах зем
ной коры и верхней мантии действовало сложно дифференцированное по 
латерали и вертикали поле напряжений, изменявшееся во времени и про
странстве. Возможность изучения этих изменений открывает новые пути 
познания особенностей тектонического развития отдельных блоков.
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РАННИЕ ЭТАПЫ РАЗВИТИЯ 
ЗЕМНОЙ КОРЫ

Особенности ранних этапов развития Земли уже очень давно привлекают 
внимание геологов самых различных специальностей. Дискуссии по этому 
поводу периодическн возникают на страницах многочисленных журна
лов. Это и попятно, так как в данной проблеме сфокусированы многие 
коренные вопросы геологии или, вернее, философии геологии. К их числу 
«относятся такие проблемы, как* первичность или вторичное г ь континен
тальной коры, особенности строения глубоких горизонтов земной коры, 
специфика магматизма и тактоиики ранних этапов развития Земли и мно
гие другие.

В последние годы интерес к ранним этапам развития Земли вновь 
резко усилился. Этому способствовали по крайней мере два обстоятель
ства. Во-первых успехи изучения Луны позволили выявить очень боль
шую древность слагающих ее комплексов горных пород ( i/ i  — 
3,2 млрд. лет). Тем самым на Луне, при всем ее своеобразии, мы как бы 
имеем модель ранних этапов развития Земли, и сравнение данных лун
ной и земной геологии уже стало необходимым. Во-вторых, успехи радио
логического определения возраста докембрийских горных пород позволи
ли выявить среди них очень древние комплексы, возраст которых дости
гает 3,8—3,7 млрд. лет. Надежность этих датировок не вызывает 
сомнения, так как они сделаны разными методами и неоднократно повто
рены в различных лабораториях. Благодаря этому мы получили возмож
ность сравнивать одповозрастные образования Земли и Лупы и тем 
самым применять хорошо оправдавший себя сравнительно-тектонический 
метод анализа.

В настоящей статье, естественно, не могут быть рассмотрены все ас
пекты проблемы. Я затрону лишь отдельные ее стороны, которые пред
ставляются наиболее разработанными.

О составе пород земной коры раннего архея. Данные, имеющиеся по 
раннему архею, свидетельствуют, что одними из наиболее древних обра
зований в составе земной коры являются комплексы так называемых 
«серых гнейсов» \

Основная масса комплексов «серых гнейсов» сложена темно-серыми, 
часто гнейсовидными, кварц-плагиоклаз-биотитовыми, кварц-плагиоклаз- 
амфиболовыми породами. В некоторых разностях этих пород присутст
вует гиперстен. В качестве акцессорных минералов встречаются энидот, 
сфеп, апатит, ортит. Характерной особенностью этих образований явля- 1

1 Под термином «комплекс серых гнейсов» я понимаю не только те полевошпатовые 
породы, которые формально отвечают понятию «серый гнейс». В состав этих ком
плексов, с моей точки зрения, входят и тесно ассоциирующие с ними амфиболиты, 
а также прослои первично осадочных пород. Кроме того, нужно иметь в виду, что 
собственно серые гнейсы, несмотря на близость их минералогического состава,— 
генетически очень разнообразная группа пород.



ется отсутствие или очень малое количество калиевого нолевого шпата. 
По количественно-минералогической классификации и петрохимии соб
ственно серые гнейсы соответствуют тоналитам, трондъемитам, грано- 
диоритам и кварцевым диоритам.

Очень часто с этими породами (плагпогнейсами) ассоциируют раз
нообразные амфиболиты. При этом заведомо можно сказать, что часть 
амфиболитов является молодыми дайками, будипированными и раста
щенными при складчатости (дайки Амералик в Гренландии, дайки 
Саглек на п-ове Лабрадор [McGregor, 1973; Bridgwater et al., 1975]. Не
сомненно, однако, и то, что часть амфиболитов является одновозрастной 
с плагпогнейсами.

Иногда вместе с комплексами «серых гнейсов» встречаются и пачки 
осадочных и осадочно-вулканогенных образований. Наиболее детально 
эти породы изучены в Западной Гренландии, где они известны под назва
нием формации Исуа и ассоциации Акшша [McGregor, Mason, 1977]. 
Обычно они рассматриваются как фундамент, в который внедрялись то- 
налитовые и трондъемитовые массивы «серых гнейсов». Однако опреде
ление радиометрического возраста этих комплексов показывает, что они 
практически одновозрастны: 3760 млн. лет для пород формации Исуа и 
3750 млн. лет для серых гнейсов Амитсог [Allaart, 1976]. Правда, в по
следнее время появляются данные, что возраст пород формации Исуа все 
же на 100 млн. лет древнее гнейсов Амитсог. Но в то же время в галь
ках конгломератов формации Исуа известны тоналиты. В связи с этим 
не исключено, что время накопления формации Исуа отвечает некоторо
му перерыву в образовании серых гнейсов.

Рассматривая особенности петрохимии и геохимии серых гнейсов, не
трудно видеть, что они достаточно резко отличаются от большинства гра- 
питоидпых комплексов докембрия и фанерозоя. Они характеризуются 
повышенными содержаниями А120 3, CaO, Na20, элементов группы желе
за, стронция, легкими редкоземельными элементами; пониженными — 
К20, урана, рубидия, бария, радиогенного свинца [Moorbalh, 1978]. Еще 
одной особенностью серых гнейсов являются низкие первичные отноше
ния 87Sr/86Sr — 0,701—0,702 [Moorbalh, 1978] и низкие отношения
180 /160  — 6‘80 -----ho,2 ------7,3 [Barker et al., 1976]. Эти особенности-
серых гнейсов важны для выяснения их генезиса, па чем мы остановимся 
несколько ниже.

В настоящее время серые гнейсы и ассоциирующие с ними породы 
установлены во многих регионах мира. Наиболее хорошо они изучены 
в Западной Гренландии и на п-ове Лабрадор [McGregor, 1973; McGregor,, 
Mason, 1977; Bridgwater, Collerson, 1976], в штате Миннесота, где имеют
ся цифры радиометрического возраста для гнейсов Мортон и Монтеви
део [Goldich, Wooden, 1978]. Аналогичные породы известны в составе' 
древних щитов юга Африки [Hunter, 1974]. Вероятно, к аналогичным 
образованиям относятся олигоклазовые граниты Центральной Карелии 
[Лобач-Жученко и др., 1974] и первично коровые граниты Кольского 
полуострова [Батиева, Бельков, 1971]. Более полный обзор распростра
ненности этих комплексов был сделан недавно О. А. Богатиковым, 
С. В. Богдановой и М. С. Марковым [1980а].

Специфика состава, структур и текстур пород комплекса «серых гней
сов», в состав которого мы включаем и илагиогнейсы и амфиболиты, ско
рее всего, свидетельствует о том, что эти породы представляют собой



вулкано-плутоническую ассоциацию. Доказательством такого происхож
дения этих комплексов являются: четкая стратифицированность разных 
типов пород, сохранившиеся реликты первичных структур, прослои мета
осадков и наличие пород с реликтовыми магматическими структурами 
[Богатиков и др., 1980а, б].

Петрохимическая характеристика комплекса «серых гнейсов» доста
точно близка к петрохимическим особенностям контрастных и известко
во-щелочных высокоглиноземистых серий островных дуг. Этот вывод не 
нов, многие геологи писали о том, что раннеархейские образования пред
ставляют собой типичные бимодальные вулканические серии [Лутц, 1978; 
Barker, Peterman, 1974; Barker et al., 1976; и др.]. Одпако в отличие от 
своих фаперозойских петрохимических гомологов эти вулкапо-плутонп- 
ческие ассоциации формировались не в узких линейных зонах, а этот 
процесс охватывал относительно большие изометричные площади древних 
платформ.

Признание вулкано-плутонической природы этих образований сни
мает целый ряд сложных и нерешенных проблем. В частности отпадает 
проблема тех вмещающих пород, в которые внедрялись эти образования, 
если считать их первично коровыми гранитами. Прослои и пачки одно
возрастных с ними осадочных и вулканогенно-осадочных пород (напри
мер, формация Исуа в Западной Гренландии) вполне могли входить в со
став этих же вулкано-плутонических серий. Следует отметить, что в тех 
районах развития комплекса «серых гнейсов», где они достаточно хорошо 
изучены радиометрическими методами, отчетливо выявляется очепь 
большая длительность формирования сходных по составу пород. Так, на
пример, в Западной Гренландии возраст первых серых гнейсов (гнейсы 
Амитсог) равеп 3,7 млрд, лет, а возраст сходных по составу гпейсов 
Ну к равен 3—2,8 млрд, лет [Moorbath, Taylor, 1978]. Близкая продолжи
тельность устанавливается для времени формирования «серых гнейсов» 
и па п-ове Лабрадор (гнейсы Уивак 2 и Уивак 1), для «серых гнейсов» 
провинции Сьюпериор юга Канадского щита [Bridgwater ct al., 1975] 
н для тона литов Центральной Карелии (И. Н. Крылов, устное сооб
щение) .

Петрохимически эти разновозрастные поколения серых гнейсов ока
зываются необычайно сходными, их отличия удается уловить лишь при 
исследовании тонкими геохимическими методами, в частности они отли
чаются по первичным соотношениям 87Sr/86Sr и изотопов свинца и ура
на [Moorbath, Taylor, 1978]. Кроме того, среди серых гнейсов выделяются 
две группы, из которых одна обогащена легкими редкоземельными эле
ментами, а вторая — тяжелыми с очень характерным низким содержа
нием европия [Chou, 1978], хотя возрастное положение каждой группы 
не очень ясно.

Различия в изотопных содержаниях стронция, свинца и урана дали 
основание С. Мурбасу [Moorbath, Taylor, 1978] предполагать, что более 
молодые топалиты формировались частично за счет переплавления рапее 
сформированных «серых гнейсов». Это, конечно, не означает, что 
комплекс «серых гнейсов» формировался непрерывно на протяжении 
1 млрд. лет. Просто в течение этого промежутка времени направленность 
магматической дифференциации мантии существенно не менялась.

Таким образом, на обширных площадях древних платформ в ранние 
стадии развития Земли в течение времени, охватывающего около



1 млрд, лет, происходило формирование своеобразных вулкано-плутони
ческих ассоциаций, одной из характерных черт которых являлось повы
шенное содержание глинозема и кальция. Именно эта особенность магма
тических продуктов ранних стадий развития Земли оказывается сходной 
с особенностями пород ранних этапов развития Луны, где, как известно, 
в пределах лунных материков образовывались высокоглиноземистые по
роды группы АНТ (аиортозит-норит-троктолит).

К сожалению, в настоящий момент мы не знаем, происходило ли в 
эти ранние стадии формирование только комплекса «серых гнейсов» или 
земная кора была неоднородна по латерали. Этот вопрос упирается сей
час в возрастные сопоставления серых гнейсов и гранулятов архея, кото
рые мы, в известной мере традиционно, считаем самыми древнейшими 
комплексами.

Любопытно еще одно обстоятельство, заключающееся в том, что сред
ний состав комплексов «серых гнейсов» необычайно сходен со средним 
составом земной коры. В связи с этим не исключено, что расслоение зем
ной коры на «гранитный» и «базальтовый» слои связано с более позд
ними процессами анатексиса, палингенеза, мигматизации и калиевого 
метасоматоза [Добрецов, 1979]. На такую возможность двустадийного 
формирования настоящей континентальной коры указывает постепенная 
эволюция состава серых гнейсов и появление в составе более молодых 
их поколений адамеллитов и монцонитов, а также значительно более мо
лодой возраст калиевых гранитоидов по отношению к породам комплек
сов «серых гнейсов».

Наконец, необходимо обратиться к самой сложной проблеме — пробле
ме генезиса пород комплексов «серых гнейсов». Относительно их проис
хождения существуют самые различные точки зрения. Па сегодняшний 
день их отбор упирается в выяснение состава и строения того основания, 
которое подстилает комплекс «серых гнейсов».

Данных па этот счет существует не очень много, и к тому же они 
достаточно разноречивы. Одни геологи считают, что амфиболиты и дру
гие осадочные и осадочно-вулканогенные породы представляют собой 
включения (ксенолиты) в серых гнейсах, последние же образуются за 
счет метаморфизма и последующего расплавления пород существенно 
базальтового субстрата [Barker, Peterman, 1974; Collerson, Freycr, 1978; 
и др.]. Принципиальная возможность выплавления таких расплавов при 
эклогитнзации базальтов была показана Д. Грином и А. Рипгвудом 
[1968], а также В. С. н Н. В. Соболевыми [1975, 1977].

Однако этому как будто противоречат низкие первичные отношения 
87Sr/S6Sr в серых гнейсах, позволяющие предполагать, что их выплавка 
происходила непосредственно из архейской мантии. Кроме того, не всегда 
можно быть уверенным в том, что включения амфиболитов и осадочно- 
вулканогенных пород действител ыю представляют собой ксенолиты, 
а кроме них в составе включений в серых гнейсах известны анортозиты 
и ультраосиовные породы, возможно свидетельствующие о том, что комп
лексы «серых гнейсов» лежат прямо па архейском протомаптийном суб
страте, верхняя часть которого представляла собой рестит, оставшийся 
после выплавки пород комплексов «серых гнейсов». Принципиальная 
возможность выплавления этих пород непосредственно из мантии в ре
зультате существования более высокого теплового потока и более водона
сыщенной мантии была недавно показана целым рядом исследователей



[Богатиков и др., 1979; Добрецов, 1979; Kushiro, 1972; и др.]. Не исклю
чено, однако, что и состав мантии мог эволюционировать в ходе развития 
Земли [Sun, Hanson, 1975; Sun, Nesbitt, 1977].

Все это приводит нас к признанию достаточно большой специфики 
магматизма ранних этапов развития Земли, состава и состояния архей
ской мантии.

Это находит подтверждение и в других фактах. Очень часто в соста
ве архейских разрезов (особенно разрезов зеленокаменных поясов, на
пример пояс Барбертон в Южной Африке [Mcllver, Lenthall, 1974; и др.] 
мы видим чередование петрологически несовместимых ассоциаций гор
ных пород. Это коматииты и низкокалиевые толеиты, иногда в этих же 
разрезах (например, на Становом хребте, устное сообщение Н. Б. Забо- 
ровской) широко распространены и высокоглиноземистые базальты. Экс
периментальными исследованиями многих петрологов [Т. Green et al., 
1967; Green, 1975; и др.] установлено, что условия, при которых проис
ходит плавление перечисленных выше типов пород, должны резко отли
чаться одни от других. Не исключено, что это свидетельствует о том, что 
в архейской мантии происходило одновременное плавление на разных 
уровнях различных магм, которые при относительно тонкой и легко1 про
ницаемой для расплавов коре достигали почти одновременно поверхности 
и давали те необычные сочетания магматических продуктов, которые мы 
наблюдаем сейчас в архейских разрезах.

Таким образом, мы должны, видимо, предполагать полиастеносфер- 
ную модель архейской мантии при относительно тонкой земной коре. Не 
исключено, что на самых ранних этапах развития Земли (4—3,8 млрд, 
лет) свой вклад в энергетику процессов плавления вносили и многочис
ленные удары метеоритов, которые неизбежно должны были сталкиваться 
с Землей, как и с остальными планетами земной группы и Луной, для 
которых этот процесс достаточно надежно установлен [Taylor, 1975]. Эти 
процессы метеоритной бомбардировки должны были прежде всего при
водить к созданию поверхностных, малоглубинных очагов плавления, 
а кроме того, способствовать проникновению к поверхности более глу
бинных магм, как это и происходило во впадинах лунпых морей [Суха
нов, 1979].

Эта специфика архейской мантии, несомненно, должна была сказать
ся и на особенностях тектоники ратших этапов развития Земли, на чем 
мы и остановимся в дальнейшем.

Особенности тектоники раннего докембрия. Каждый исследователь, 
который сталкивался с изучением метаморфических докембрийс-ких 
комплексов, поражался необычайно сложной внутренней структуре этих 
толщ.

Эта сложность объясняется по крайней мере тремя обстоятельствами:
1) необычайно сложной складчатой структурой слоев, обусловленной нали
чием разнообразных складок, с многочисленными этапами деформаций;
2) обилием куполовидных структур, как правило связанных с формиро
ванием многочисленных поколений гранитов и грапито-гнейсов, и 3) от
сутствием линейной строго ориентированной системы складок.

Попробуем рассмотреть, с какими чертами строения земной коры мо
гут быть связаны эти особенности тектоники раннего докембрия. Много
численные исследования особенностей складчатых структур докембрия по
зволили установить, что одни из ранних деформаций в этих толщах чащч



.всего представлены системами узких складчатых изоклипальных складок, 
переходящих в лежачие складки [Миллер, 1973; Добржинецкая, 1978; 
и др.]. Следует иметь в виду, что эти деформации сопровождаются или 
сменяются очень своеобразными надвиговыми структурами, в которых 
роль зон срывов играют зоны повышенного пластичного течения вещест
ва. При этом наблюдается такая закономерность, что степень пластич
ности пород резко увеличивается при переходе от сухого гранулитового 
метаморфизма к амфиболитовому [Noe-Nygaard, Berthelsen, 1952; Bert- 
helsen, 1962]. Такая парагенетическая ассоциация структур позволяет 
связывать их формирование с тангенциальным сжатием.

Следовательно, в земной коре раннего докембрия мы имели на уров
не амфиболитовых и других насыщенных флюидами фаций метаморфиз
ма зоны пониженной вязкости и повышенной пластичности вещества, 
вдоль которых и реализовывались напряжения тангенциального сжатия. 
Недавно подобные структуры были описаны Б. Чадвик и К. Кое [Chad- 
Avick, Сое, 1975; Сое, 1978] в Западной Гренландии, где, согласно их дан
ным, в одних и тех же разрезах часто чередуются отдельные пачки гней
сов Амитсог (3,7 млрд, лет), метавулканитов основного состава формации 
Малине (возраст более 3 млрд, лет) и анортозитов. При этом они не 
•отделяются одпи от других четкими зонами разломов. Сходными явле* 
нпями, вероятно, можно объяснить структурные соотношения анортозитов 
и вмещающих пород в районе Фнскенессета Западной Гренландии [Wind- 
ley, 1977].

Скорее всего, реализация в раннем докембрии горизонтальных движе
ний, обусловленных тангенциальным сжатием, видимо, происходила в 
основном вдоль зон повышенной пластичности вещества. Поэтому мы часто 
не находим здесь надвигов и шарьяжей в том их структурном выражении, 
которое мы привыкли видеть в более молодых комплексах пород.

Па сегодняшний день, по-видимому, ясно, что свойственное раннему 
докембрию пластичное состояние вещества коры и верхней мантии спо
собствовало сравнительно быстрой реакции па дифференциальные напря
жения. В зонах сжатия это выражалось в тектопическом скучнванни 
вещества, а в зонах растяжения — в его растекании. Вероятно, поэтому 
и создавались те ядра (пуклей), которые явились зародышами будущих 
континентов.

Такому состоянию архейской коры (вернее, и литосферы в целом) 
способствовал повышенный геотермический градиент, существование ко
торого на ранних этапах развития Земли вполне реально, хотя конкрет
ные оценки его сильно различаются у разных авторов [Хлестов, 1970; 
Перчук, 1973; Shackelton, 1973; Windley, 1977]. Кроме того, мощность 
земной коры на ранних этапах ее развития также была значительно 
меньшей. Это сейчас признается очень многими геологами. Однако оцен
ки толщины земной коры также различны в зависимости от того, исходя 
из каких предположений делаются попытки оценить мощность коры. 
В среднем они колеблются от 15 до 30 км [Хлестов, 1970; Hart et al., 
1970: Fyfe, 1974; Windley, 1977].

Поскольку мощность земной коры на ранних этапах ее развития была 
небольшой, зоны сжатия и растяжения не могли быть очень протяжен
ными. В этом, видимо, и заключается одна из особенностей тектоники 
докембрия, которая выражена в наличии весьма своеобразных парагене
зов структур.



Возникновение зон сжатия и растяжепия и чередование их в про
странстве, естественно, нарушали изостатическое равновеспе, которое, по- 
видимому, компенсировалось интенсивным формированием диапировых 
структур, каковыми и являются в раннем докембрии гранито-гнейсовые 
купола. Их образование, вероятно, существенно облегчалось большей про- 
гретостью коры и мантии, малой мощностью коры и повышенной пла
стичностью вещества горных пород. Такие явления были детально рас
смотрены В. В. Эзом [1970], показавшим значительную роль диапировых 
структур в метаморфических толщах. Кроме того, видимо, этот процесс 
облегчался в тех случаях, когда толщи «серых гнейсов» перекрывались 
базальтами и тем самым создавалась гравитационная неустойчивость. 
Дж. Марешал и Г. Уэсг [Mareschal, West, 1978] подсчитали возможность 
формирования диапировых структур в докембрии, исходя из того, что 
разность между плотностью базальтов и «серых гнейсов» была равна 
0,2 г/см3, а вязкость вещества коры 1020 пуаз. Согласно их расчетам, 
возможность формирования диапировых структур в раннем докембрии 
была значительно большей, чем в более поздние этапы развития Земли, 
по мере того как земная кора увеличивалась в мощности и более стаби
лизировалась.

Латеральные плотностные неоднородности могли возникать и в свя
зи с формированием метеоритных кратероа, ибо, как показали геофизи
ческие исследования последних, многие из них характеризуются резко 
выраженными отрицательными гравитационными аномалиями [Зоткпн, 
Дабижа, 1977].

Судя по тому, что в одних и тех же районах происходили неоднократ
ные внедрения гранито-гнейсовых куполов и длительный, прерывистый 
их рост, вызывающие их явления окучивания и растяжения также про
исходили длительно и неоднократно. Гранито-гнейсовые купола разбро
саны беспорядочно среди докембрийских толщ, но в то же время они 
очень часто локализуются . вдоль границ наложенных зеленокаменных 
поясов, т. е. именно там, где происходит инверсия плотностей. Формиру
ющиеся гранито-гнейсовые купола при своем внедрении в более верхние 
горизонты сминают в складки вышележащие толщи. Эти складки накла
дываются на более ранние деформации, еще более усложняя внутреннюю 
структуру докембрийских толщ. Все это приводит к тем внешне хаотиче
ским ансамблям структур, которые свойственны раннему докембрию, и, 
видимо, именно этими обстоятельствами объясняется отсутствие каких- 
либо четко выраженных линейных структур на ранних этапах развития 
Земли. Следует отметить, что эта специфика тектоники докембрия нахо
дит подтверждение в палеомагнитных данных (или во всяком случае не 
противоречит им) [MeI^Ihinny, McWilliams, 1977], согласно которым не* 
происходило больших перемещений отдельных блоков земной коры в мо
мент образования ряда зеленокаменных поясов.

Заключение. В рамках данной статьи я попытался обратить внимание 
лишь па некоторые особенности ранних этапов развития Земли. Приве
денные данные, как кажется, свидетельствуют о достаточно большом 
своеобразии этого отрезка ее истории. Именно поэтому прямое перенесе
ние современных условий образования магматических пород и современ
ных геодинамических обстановок на раннюю историю Земли, с пашей 
точки зрения, должно производиться осторожно. Иными словами, пыта
ясь расшифровать геологическую историю раннего докембрия, мы не



можем стоять на позициях ортодоксального упиформизма, о чем неодно
кратно писал А. Л. Яншин [1965].

В то же время, подходя к расшифровке геологии раннего докембрия, 
мы не должны отбрасывать всю сумму наших геологических знаний, на
копленных при изучении фанерозойской истории Земли, ибо в раннем 
.докембрии мы почти не обнаруживаем каких-либо специфичных типов 
пород, а следовательно, многие геологические процессы, видимо, были 
сходны.

Главная специфика раннего докембрия заключается, с нашей точки 
зрения, в том, что из-за особого состояния коры и мантии ранней Земли 
преобладали те процессы, которые в дальнейшей ее истории оказались 
локализованными в более глубоких горизонтах коры и мантии.
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ПОЛОЖЕНИЕ
ТРОНДЪЕМИТ-ТОНАЛИТОВЫХ КУПОЛОВ 
В РАЗРЕЗЕ ЗЕМНОЙ КОРЫ 
ПИЛБАРСКОГО ЩИТА 
(ЗАПАДНАЯ АВСТРАЛИЯ)

Выяснение основных закономерностей развития земной коры занимает 
большое место в современной геотектонике. Благодаря охвату геологиче
скими исследованиями почти всей поверхности континентов, изучению 
дна океанов и успехам в пауках о Земле в последние десятилетия стало 
возможным получить обширную информацию о геологических событиях 
начнпая с самого раннего архея на протяжении более 3 млрд. лет.

Многочисленные обобщения, появившиеся в результате глобальной 
корреляции геологических событий в докембрии, соответствуют двум раз
личным научным зарубежным направлениям, получившим названия Се
веро-Атлантической и Барбертон-Пилбарской школ [Glikson, 1979; Ран
няя история ..., 1980]. Северо-Атлантическая школа защищает первич
ность сиалической оболочки и вторичную природу зеленокаменпых 
поясов. Барбертон-Пплбарская отстаивает противоположную позицию — 
позицию первичности коры океанического типа и вторичной природы 
гранитно-метаморфического слоя. Более десяти лег назад независимо от 
зтих школ в Геологическом институте Академии паук СССР оформилось 
повое направление в геотектонике, возглавляемое А. В. Пейве [1969; 
Пейве и др., 1976; Тектоника ..., 1978; Тектоническая карта..., 1980]. 
Согласно зтому направлению эвгеосипклинальные зоны возникают на 
коре океанического типа, причем дальнейшее их развитие приводит к 
формированию гранитно-метаморфического слоя, а затем к образованию 
зрелой континентальной коры. Именно становление континентальной 
коры завершает геосинклинальпый процесс и определяет переход в раз
ное время геосииклииальных систем, областей и поясов в платформенный 
режим развития. Последователи этого направления соответственно тако
му пути созидания земной коры выделяют океаническую, переходную и 
континентальную стадии ее формирования. Всем трем стадиям отвечают 
свои вертикальные и латеральные ряды определенных формаций, не по
вторяющиеся в пределах каждого данного сегмента Земли. Легко видеть, 
что этому направлению мысли соответствуют взгляды Барбертон-Пил
барской школы.

Предлагаемая внимапию читателей статья представляет собой часть 
исследования по сравнительной тектонике докембрия древних платформ, 
предпринятого в целях выявления тектонических гомологов, сходных по 
происхождению и структурному положению. Ниже под таким углом зре
ния будут рассмотрены особенности строения раннедокембрийских обра
зований Пилбарского щита Западной Австралии. Этот щит представляет 
собой благоприятный объект для решения задачи такого рода, так как 
здесь сохранились раннеархейские черты строения.

Пилбарский щит занимает площадь около 60 тыс. км2 на северо-запа
де Австралийского материка. Его раннедокембрийскпе породы распро
странены в междуречье рек Фортескью и Де-Грей, простирающихся в



субширотном направлении к Индийскому океану. Восточная граница вы
ходов докембрия щита совпадает с хр. Троссел (провинция Патерсон).

В последнее десятилетие по геологии докембрия Пилбары получена 
обширная и разнообразная информация. Новые листы геологической 
съемки масштаба 1 : 250 000 охватили к 1975 г. подавляющую часть пло
щади щита, появились результаты геохимических и петрохимических 
исследований, а также новые данные по изотопному датированию воз
раста горных пород различными методами.

В статье использованы материалы геологических съемок М. Фиттена, 
Р. Хорвица и Г. Сильвестера [Fitton et al., 1975], Л. Хикмана и С. Липпе 
[Hickman, Lippe, 1975], петрохимических исследований А. Гликсона и 
А. Хикмана [Glikson, Hickman, 1979], геохимические петрологические 
данные А. Гликсона [Glikson, 1979] и работы многих других геологов. 
Автор статьи в 1978 г. имела возможность в поле ознакомиться с некото
рыми типовыми разрезами раннедокембрийских комплексов Пилбары.

Стратиграфия метаморфических комплексов Пилбарского щита. Фраг
ментарность разрезов архейских пород, казалось бы, не позволит составить 
представление о последовательности образования различных комплексов; 
однако наблюдения на широкой площади, выявляющие однообразные со
четания ассоциаций пород, позволяют определить их стратиграфическое 
положение и произвести корреляцию разобщенных разрезов.

Один из наиболее полно изученных разрезов раннего архея, известный 
под названием г р у п п ы  Т е ч м а и с, расположен па западе щита и 
приурочен к северной окраине купола Юли, где занимает полосу между 
золоторудным полем Течманс и пос. Канган; аналогичные разрезы разви
ты в районе Робурна, вдоль западного ограничения купола Хардинг. На 
востоке Пилбары сходные последовательности комплексов известны под 
названием группы Варравуна (рис. 1).

Разрез группы Течманс расчленяется на четыре обособленные форма
ции, располагающиеся снизу вверх в следующей последовательности.

Ф о р м а ц и я  Ф р а й н д л и  (на востоке щита — подгруппа Талга- 
Талга, формация Дюффер)

Мощность, м
1. Магнезиальные базальты с высоким содержанием Ni (0,18%) . . 600
2 . Кремнистые сланцы с ф у к с и т о м .............................................................  20
3. Туфогенные фельзиты, агломераты ............................................................  400

Породы метаморфизованы в зелепосланцевой фации, местами— до 
амфиболитовой.

Ф о р м а ц и я  Г о н г - К о н г  (на востоке -  Марбл-Бар)
Мощность, м

Кремнистые сланцы черные, синие, коричневые и белые, слоистые 50-150

Этот маркирующий горизонт прослеживается на протяжении 40 км 
между рудником Течманс и пос. Пилбара.

Мощность, м

Ф о р м а ц и я  И м п р е с с  (на востоке -  Салгашская подгруппа)
1. Базальты массивные и подушечные лавы, высокомагнэзиальные 

базальтовые коматииты состава: клиноппроксен, тремолит, актино- 
лит, хлорит, плагиоглаз, карбонат, немного кварца. В районе рудни
ка Г о н г -К о н г ..........................................................................................



Мощность, м

2. Кремнистые сланцы или кислые вулканиты: риолиты, агломераты 50-200
3. Перидотитовые коматииты с характерными снинифекс-структуря- 

ми, потоки базальтов, небольшие линзы тонкозернистых метаоса-
дочных пород ........................................................................................... 800

4. Кремнистые сланцы и тонкозернистые метаосадочные породы . . До 300
Местами этот сланцевый горизонт достигает мощности лишь 
нескольких метров, но прослеживается непрерывно вдоль север
ного и восточного ограничений купола Юлн на расстоянии 60 км.

5. Коматииты, подобные породам слоя 3 ..................................................  ?
Экструзивные образования с характерной структурой закалки. От
ношение MgO/АЬОз выше 0 ,6 ; низкая пропорция нормативного оли
вина или присутствие нормативного кварца в высокомагнезиаль
ных базальтах.

6 . Карбонатизировапные базальты (в синклипали Джон-Булл) 1400

Ультраосповные породы формации Импресс встречаются как* в виде- 
потоков, так* и в виде копкордаптных субвулкапических спллок и линз, 
возникших in situ; отсутствие полевошпатовых членов в этих телах, при
надлежащих к ряду дунит— пироксенит, дает основание пред мола гать 
существование первичной ультраосновпоп магмы. Все ультраосповные 
породы в наблюдаемых разрезах серпентинизированы и метаморфизованы 
в зеленосланцевой, а местами в амфиболитовой фации.

Ф о р м а ц и я  В и м а и
Мощность, „н

Кислые и средпие туфы и лавы; горизонт толситовых базальтов 400

На востоке Пилбары — кислые вулкапиты со столбчатой отдельностью 
предположительно субаэрального происхождения.

На вулканитах группы Течмаис согласно залегают породы г р у п п ы  
Дж о р д ж -К р и к — кремнистые сланцы, джеспилиты, кварциты, го
ризонты амфиболитов, чередующиеся с подушечными лавами (в районе 
Вуджины). Мощность пород Джордж-Крик весьма изменчива. На севере 
щита, в районе Марбл-Бар, она достигает 6 км, а в районе Кангана не 
превышает 1 км. Вместе с тем на всей площади Пилбары состав пород 
сохраняется постоянным. Хемогеипые и иелнтовые образования группы 
Джордж-Крик венчают разрез нижнего архся.

Выше по разрезу залегает г р у п п а  в е р х и е а р х е й с к п х по
род  В и м - К р и к ,  существенно иных по составу и происхождению.
В нее входят: базальты Варамби, вулканиты Монс-Капри, песчаники 
Константин, терригениые породы формации Маллина. Две нижние ассо
циации вулканитов распространены лишь на западе Пилбары, по пери
ферии купола Кайпнс-Велл, терригениые комплексы верхов разреза раз
виты почти повсеместно (см. рис. 1).

Породы группы Вим-Крик залегают несогласно на образованиях, дати
руемых нижним археем. Так, базальты Варамби образуют северо-восточ
нее станции Пирамид горизонтально залегающий поток на поверхности 
крутопаклонеппых кливажироваппых метабазальтов Течмаис. Юго-вос
точнее Робурна песчаники Константин залегают на брекчии кремнистых 
сланцев Джордж-Крик мощностью до 200 м. Во многих местах песчаники





Константин отделяют от нижнеархейских образований базит-гипербазиты 
комплекса Миллиндина; характеристика пород группы Вим-Крик приве
дена ниже.

Б а з а л ь т ы  В а р а м б и
1. Серо-зеленые амигдалоидные лавы состава от андезитов до базаль

тов, тонкозернистые, в некоторых потоках -  с гломеропорфпровымл 
выделениями плагиоклаза. Миндалины размером до 1 см заполнены 
кварцем, хлоритом, карбонатом. В основании потоков -  небольшие
пирокластические г о р и зо н т ы ..................................................................
Распространены вдоль южной окраины купола Кайнис-Велл.

В у л к а н и т ы  Мо н  с-К а п р и
1. Дациты, туфы, игнимбриты, агломераты и вулканокласгы . . .

Дациты серые, тонкозернистые, амигдалоидные.
Эти лавы фельзитового сложения интрудируго гея штоками порфи- 
ров, серых, до черных, топкозернистых, с белыми фенокристами 
олигоклаза в кварц-полевошпатовой основной массе.

2. Риолиты массивные, кремовые, сферолптовые, с конхоидальными
трещинами. Сферолиты из кварц-полевошпатовых прорастаний об
растают альбит-олигоклазовые ф енокристы ........................................

Мощность, м

100-200

220

200

П е с ч а н и к и  К о н с т а н т и н  (на востоке -  Лалла-Рук)
1. Грубые аркозовые гриты, конгломераты и главным образом песча

ники с прослоями граувакк, кварцитов, с редкими горизонтами пе
литов. Местами в основании -  прослои туфов. В северной части 
района мощность песчаников К он стан ти н .............................................. 5000

Ф о р м а ц и я  М а л л и н а  (на востоке -  Москито-Крик)
1. Наиболее широко распространенная ассоциация терригенных по

род -  аргиллиты, граувакки, сланцы, турбодиты. В районе Вим-Крик 
с образованиями Маллина связана медно-цинковая минерализация.
Породы слабо метаморфизованы; вдоль контактов с интрузиями 
гранитов появляются железистые гранаты. Наиболее мощные раз
резы формации -  в районе заброшенного поселка Маллина, а также 
па участке между Эджипой и К а л га н о м ..................................................  2500

В у л к а п и т ы II е г р и
1. Как и вулкапиты Монс-Капри, вулканиты Негри тяготеют к окраи- 

пам купола Кайпис-Вслл. Местами они залегают несогласно па 
более древних породах. Толеитовые лавы -  от базальтов до андези
тов, с характерными сферолитовыми и вариолитовыми разпостями,
с незначительными потоками ультрамаф итов........................................  5-600
Предполагается наземное происхождение.

Рис. 1. Геологическая схематическая карта Пилбарского щита [Fitton et al., 1975]
1, 2 — нижний архей: 1 — 
зеленокаменные породы 
группы Течманс и ее ана
логов, кремнистые сланцы 
группы Джордж-Крик, 2  — 
гранитоиды; 3  — граниты; 
4 — 6 — верхний архей: 4, 
5  — группа Вим-Крик и 
вулканиты Негри (4 —  
кислые и основные вулка

ниты, я  — осадочные отло
жения) , 6 — расслоенные
(меланжированные? — 
А .  Н . )  интрузии базит- 
гипербазитов Миллиндина 
комплекса; 7, 8 — нижний 
протерозой: 7 — вулкани
ческие и осадочные по
роды, 8 — слоистые интру
зивные породы (долериты

Куя-Пуя, гранофиры Гид- 
лей) ; 9 — мезозой — оса
дочные отложения 
Цифры на карте — купола: 
1 — Маунт-Эдгар, 2 — Кор- 
руна-Доунс, 3 — Шоу, 4 — 
Тамбура, 5 — Норт-Пол, 
6 — Портри, 7 — Сатирист, 
8 — Кайнис-Велл, 9 — Хар
динг, 10 — Белла-Белла, 
11— Тарнер, 12 — Юли



К поверхности несогласия между нижиеархсйскнми группами пород 
и образованиями группы Вим-Крик приурочен к о м п л е к с  М и л л и  и- 
д и и а  (рис. 2; см. рис. 1). Он представлен клинопироксеннтами, габбро 
мощностью 5,5 км. Большинство исследователей объясняют этот рас
слоенный комплекс интрузивпым происхождением. Некоторые особенно
сти залегания пород комплекса противоречат, как кажется, такому за
ключению. К этому вопросу удобнее вернуться в разделе «Тектоника».

В свете концепции стадийности развития земной коры [Пейве и др., 
1976] приведенный выше разрез вулканогенно-осадочных комплексов пред
ставляет собой последовательную смену образований различных стадий. 
Подгруппа базитов Талга-Талга (нижняя зеленокамепная серия австра
лийских геологов) принадлежит к океанической стадии. Ее комплексы 
сопоставляются по положению в разрезе, соотношению с древнейшими 
трондъемит-тоналит-гранодиоритами, а также по петрохимическим осо
бенностям и изотопным данным о возрасте с наиболее древними члепамн 
разрезов Себаквайской группы Зимбабве и с Тьякастедской подгруппой 
Барбертонских гор [Glikson, 1979].

В переходную стадию образовались более молодые комплексы группы 
Течмаис и группы Джордж-Крик (верхняя зеленокаменная серия). Эта 
стадия представлена рядами формаций толеитовых и магнезиальных ба
зальтов, коматиитов. кремнистых пород, кислых вулканитов и вулкано- 
кластических образований. Преобладающая роль вулканитов наряду с 
заметным объемом хемогенных отложений составляет специфическую 
особенность разреза переходной стадии архейского времени. В эту сталию 
еще продолжают накапливаться значительные мощности базит-ульграба- 
зитовых вулканитов, но вместе с тем заметное место в разрезах переход
ной стадии занимают хемогениые осадки, а также кислые вулканиты.

Формирование комплексов переходной стадии сопровождалось процес
сами плагиогранитизации и ультраметаморфизма. Эти процессы начались 
после образования пород Талга-Талга и их апалогов на щитах других 
контипептов. На Пилбарском щите плагиограиитизация проявилась в ин
тервале 3,4—3,3 млрд, лет тому назад, в Барбертопской провинции «древ
нейшие тоналиты» образовались на уровне 3,4 —3,2 млрд, лет тому назад, 
а в Зимбабве возраст тоналитовых гнейсов Масхаба, Шабатти, Беллиигве, 
Селюкве совпадает с более древним интервалом— 3.6—3/» млрд, лет тому 
назад.

Описанным разрезам океанической и переходной стадий свойственны 
различные геохимические ассоциации главных элементов п элеметттов- 
иримесей, раскрывающих определенную направленность рапнеархейского 
развития Пилбарского сегмепта. В работе А. Гликсона и А. Хикмана 
[Glikson, Hickman, 1979] суммированы данные изучения 465 образцов 
вулканических пород восточной части Пилбары.

В подгруппе Талга-Талга толеитовые базальты и долериты характер
ны высоким содержанием Ti и низким — К, Al, Ni, Сг. Большинство 
основных вулканитов попадает в поле наименее измененных современных 
вулканических пород, в то время как кремнистые вулканиты обычно 
обеднены Са. Коматииты и толеиты группы Варравуна и группы 
Джордж-Крик (Восточная Пилбара) с одинаковым магниевым числом 
показывают обедпепие Fe (общим), Ti, Mn, Р, а иногда и Zr, Y, U, Со, 
Zn и Си в направлении вверх по разрезу.

Петрохимические подсчеты привели названных выше исследователей



к заключению о богатом Fe мантийном источнике (магниевое число в 
интервале 80—90). Разрывы составов между перидотитовыми коматиита- 
ми и высокомагнезиальпыми базальтами свидетельствуют о том, что эти 
магмы не связаны одна с другой кристаллизационным фракционирова
нием. Дациты формации Дюффер с низкими содержаниями крупноион
ных литофильных элементов согласно их представлениям образовались 
путем частичного плавления основных пород, возможно, пород подгруппы 
Талга-Талга. Химический состав риолитов они связывают с привносом 
Si и К, а ультракалиевые кварцевые порфиры формации Виман, по-види
мому, обязаны своим составом пневматолито-водной активности. Прове
денный анализ рапнеархейской «геохимической» стратиграфии зеленока
менных разрезов Пнлбары привел Л. Гликсона и А. Хикмана к заключе
нию о росте коры в архее от симатического к континентальному, или, 
как они называют, континентально-окраинному, типу разреза.

С течением времени раннеархейские образования переходной стадии 
сменились накоплением терригенных отложений и наземных вулканитов 
группы Вим-Крик, знаменующих, вероятно, завершение переходной ста
дии и пачало континентальной.

Смене режимов предшествовали длительный перерыв и, как будет по
казано ниже, перестройка структуры всего сегмента. Оценка величины 
длительности перерыва зависит от определения нижней возрастной гра
ницы группы Вим-Крик. Существуют различные представления о воз
расте этой группы пород. Одни исследователи относят их к верхнеархей
ским образованиям, другие — к нижнепротерозойским на том основании, 
что ряды формаций иижнеархейских пород резко контрастны по составу 
и условиям образования вулканогенно-терригепным формациям Вим- 
Крик. Мы присоединяемся к точке зрения тех исследователей, которые 
формации группы Вим-Крик относят все же к верхнему архею на осно
вании соотношений с верхнеархейскими гранитоидами, рассматриваемы
ми ниже.

Резкая смена составов формационных комплексов группы Вим-Крик 
по сравнению с иижнеархейскими комплексами, различные условия их 
образования, проявления трондъемит-тоналитового магматизма, пред
шествовавшего образованию пород группы Вим-Крик,— все это дает 
основание предполагать, что рубеж —3 млрд, лет тому назад представляет 
собой историко-геологическую границу, отделяющую переходную стадию 
от континентальной. Окончательное решение этого вопроса нуждается в 
специальных дополнительных исследованиях.

Гранитоиды. Породы этой группы заметно различаются по морфоло
гии массивов, составу, времени проявления и, по-видимому, происхожде
нию. Преобладают троидъемит-тоналитовые гнейсы, гнейсо-мигматиты, 
трондъемиты, тоналиты. Граиодиориты и калиевые граниты образуют 
второстепенные компоненты архейских массивов. Интрузии адамеллитов 
тяготеют к более древним контактам тоиалитов с зеленокамепными се
риями. В табл. 1 приведены данные химических составов разных типов 
гранитоидов Пилбарского щита, рис. 1 дает представление о их распре
делении в пределах щита.

Отличительная особенность гранитоидов трондъемитового ряда со
стоит в том, что им свойственны низкие (до очень пизких) уровни со
держания крупноионных литофильных и редкоземельных элементов. Эти 
данные дают основание ряду исследователей связывать происхождение



Таблица 1
Полный химический анализ кислых плутонических пород Пнлбарского щита, 
Западная Австралия

Окислы,
элементы 1 2 3 4 Окислы,

элементы l 0 3 4

SiOu 71,19 66,11 74,83 74,90 Pb 12 7 32 _
ТЮ2 0,26 0,52 0 ,12 0 ,1 0 Th 11 8 10 -
AI&Oj 15,01 15,07 13,60 13,40 и 2 1 10 -
Fe20 3 2,48 5,41 0,30 0,40 Zr 149 160 - -
FeO 0,91 0,80 Nb 12 9 - -
Мп О 0,40 0 ,1 0 0,06 0,05 Y 16 24 - -
MgO 0,54 1,35 0,55 0 ,10 La 39 38 - -
CaO 2 ,12 4,53 0,93 0,80 Co 58 60 - -
.\a 20 5,17 3,97 3,90 4,10 Li 172 39 - 190
K20 2,14 1,55 4,59 4,60 V 19 69 - -
P2O5 0,06 0,13 0,06 0,03 Cr 11 97 - -
IIoO - — - 0,70 Co 6 17 - -
Общее 99,37 98,74 99,08 99,98 Xi 6 50 - -
Ba 382 340 - 520 Cu 14 33 - -
Rb 97 73 - 40 Zn 48 59 - -
Sr 201 287 - - Ca 21 16 - -

S 193 40 - -
П р и м е ч а н и е .  1 — среднее из одиннадцати образцов трондъемитов Маунт-Эдгар (ОНк- 

son, 1979]; 2 — среднее из двух образцов тоналитов Маунт-Эдгар [Glikson, 1979]; 3 — среднее 
из двух образцов гранитов, 64 нм к югу от Порт-Хидланд [Oversby, 1976]; 4 — граниты Му- 
лиелла [Lippc, Hickman, 1975].

аномального состава троидъемит-тоналитов с частичным плавленном 
основных и ультраосповных пород «ранней зеленокаменной коры» [Glik
son, 1979]. Некоторым гранитоидам Пилбары свойственны заметные ано
малии содержаний элементов-примесей, например очень высокое содер
жание стронция и высокое содержание лития, устойчиво аномальное 
обеднение иттрием и тяжелыми редкоземельными элементами.

Наиболее древние трондъемит-граниты и гнейсы близки по возрасту к 
дациговым агломератам формации Дюффер, широко развитой па востоке 
Пилбарского щита (рис. 3). Трондъемит-граниты массивов Маунт-Эдгар, 
Корруна-Доунс и Шоу прорывают зеленокаменные породы подгруппы 
Талга-Талга, а местами и вышележащую формацию Дюффер, но не под
нимаются на более высокие стратиграфические уровни. Составы троидъе- 
мит-гранитов и андезит-дацито-риолитов формации Дюффер обнаруживают 
геохимическое родство. Данные U-Pb определений цирконов показывают 
возраст мигматитов Шоу 3417±40 млн. лет, гомогенных разностей грани
тов Маунт-Эдгар 3280±20 млн. лет и дацптов формации Дюффер 3453± 
±16 млн. лет (табл. 2,3). Определения, выполненные Rb-Sr изохронным 
методом, датируют возраст плойчатых мигматитов массива Маунт-Эдгар в 
3125±366 млн. лет, мигматитов и гранитов Шоу в 2951 ±83 млн. лет (см. 
табл. 2). Следовательно, базальты подушечного сложения подгруппы 
Талга-Талга океанической стадии древнее 3450 млн. лет.
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Рис. 3. Структурная схема восточной части Пилбарского кратона, Западная Австра 
лия [Hickman, 1975]

1 — зеленокаменные породы 
подгруппы Талга-Талга 
(ранняя зеленокаменная 
серия); 2 — ксенолиты (ос
танцы,— А .  Я.) пород под
группы Талга-Талга в ба

толитах (куполах,— А .  I I .) ; 
3 — дацнт-риолитовые туфы 
н линзы агломератов фор
мации Дюффср; 4 —  про
стирания гнейсовидности; 
5 — носттектоннческие ада

меллиты; 6 —  протерозой
ские образования 
Цифры на схеме — купола; 
1 — Маунт-Эдгар, 2 — Кор- 
руна-Доунс, 3 — Шоу, 4 — 
Тамбура, 5 — Норт-11ол

Первые проявления гранитоидпого магматизма, практически почти 
одновременные с накоплением кислых вулканитов Дюффер, знаменуют 
начало зарождения гранитно-метаморфического слоя. Этот процесс про
исходил в недрах Пилбарского щита параллельно с накоплением верхней 
серии зеленокаменных пород. С самого начала он проявлялся неравно
мерно, постепенно нарастая во времени и захватывая все повые простран
ства. Трондъемиты массивов Маунт-Эдгар. Корруна-Доунс и Шоу обра
зовались, как уже было отмечено, после нижней зеленокаменпой серии 
(Талга-Талга), плойчатые массивные и равномернозернистые биотитовые 
граниты Кайнис-Велл, Белла-Белла, Хардинг возникли после отложений 
группы Джордж-Крик и, по-видимому, были комагматичны наиболее 
древним вулканитам Бим-Крик, местами сохранившимся в виде останцов 
кровли на гранитах.

Наиболее молодые интрузии гранитов представляют заключительное 
событие верхнеархейского времени. К ним принадлежат меланократовые 
среднезернистые и равномерпозернистые роговообманковые граниты и 
топалиты с разнообразными ксенолитами основных пород. Эти относи
тельно молодые граниты отличаются заметно меньшими размерами по 
сравнению с более древними раннеархейскими гранитоидами. В них от
сутствует плойчатость, для них характерны резко дискордантные соотно-



Таблица 2
Изохронный возраст пород, определенный Rb-Sr методом

Порода, местонахождение Возраст, 
млн. лет Г Ы  * Rb/Sr

(среднее) Литературный источник

Мигматиты плойчатые, 
Маунт-Эдгар

3125±366 0,7016 0,31(10) De Laeter, Blockley* 
1972

Мигматиты и граниты, 
Шоу

2951 ±83 0,702 0,10(10) I)e Lacier et al., 1975

Адамеллиты, Мулиелла 2G70±95 0,7397 9,2(6) Dc Laeter, Blockley, 1972
Адамеллиты, Куглегонг 2602±132 0,7310 8,38(8) De Laeter, et al., 1975
Оловосодержащие пег
матиты, Мулиелла

2830-30 — — Pidgcon, 1978a

Дациты, Дюффер-фор- 
мация

2290 0,706 Pidgcon, 1978a

* Первоначальные SrH7/SrM.
П р и м е ч а н и е .  В скобках указано количество анализов, на основе которых определялось 

среднее значение.

Таблица 3
Изохронный возраст пород, определенный U -Pb  методом

Порода, место
нахождение

Возраст, 
млн. лат

Литературный
источник

Порода, место
нахождение

Возраст, 
млн. лет

Литературный
источник

Мигматиты,
Шоу
Гомогенные
граниты,
Маунт-Эдгар

3417*40

3280±20

Pidgcon, 1978а, Ь 

Pidgcon, 1978а, b

Дациты, Дюф- 
фер-формацин

3453± 16 Pidgeon, 1978а

шения с вмещающими породами. На западе Пилбары они образуют коль
цевой пояс вокруг древних гранитоидов Сатирист. Дугообразное тело 
гранодиоритов опоясывает западную окраину массива Портри; узкая по
лоса гранитов-адамеллитов протягивается вдоль южного ограничения гра- 
пнтоидов Кайнис-Велл, а на востоке шита адамеллиты тяготеют к южно
му окончанию массива Корруна-Доунс (см. рис. 1—3).

В средпем составе гранодиоритов близ Портри содержится ~50% пла
гиоклаза (олигоклаза), 20% кварца, 5—10% роговой обманки, 10% мик
роклина (порфиробластического). Близ юго-восточной окраины массива 
Юли развиты оловоносные калиевые лейкократовые граниты. По срав
нению с рапнеархейскими трондъемитамн и тоналнтами гранитоиды рас
сматриваемой группы отличаются более низкими содержаниями сидеро- 
фильных элементов, более высокой кислотностью и калиевостью (см. 
табл. 1). Возраст адамеллитов в восточной части щита Мулнелла — 2670± 
±95 млн. лет, адамеллитов Куглегонг — 2602±132 млн. лет (см. табл. 2).

Приведенные данные о проявлениях гранитоидного магматизма не



оставляют сомнений в том, что к концу раннеархенского времени раз
рез зеленокаменных пород был в значительной мере насыщен телами гра- 
нитоидов, формировавшихся в течение длительной термической актив
ности на протяжении многих сотен миллионов лет. Изотопные данные о 
возрасте показывают, что развитие троидъемитовой серии было разно
временным в разных местах Пилбарского щита. Вместе с тем, Rb-Sr да
тировки свидетельствуют о том, что плутоническая активность и связан
ный с ней метаморфизм достигли максимума приблизительно на уровне 
2,7—2,6 млрд, лет тому назад, хотя возможно, что другие методы опре
деления возраста (U-Pb, Sm-Nd методы) могут показать более древние 
цифры [Glikson, 1970]. Таким образом выясняется, что гранитно-мета
морфический слой сформировался на значительной части Пилбарского 
щита уже к концу нижнего архея. Комплексы-показатели его становле
ния представлены верхнеархейскими интрузиями адамеллитов, свидетель
ствующими о наступлении континентальной стадии.

Тектоника. Тектонику Пилбарского щита определяют обширные ку
половидные структуры, сложенные грапитоидами троидъемитового ряда. 
Выше было показано, что уже к началу появления наиболее рапних 
трондъемитов сформировались слоистые породы подгруппы Талга-Талга 
пижней зеленокаменной серии. Дальнейшая история архейского грани- 
тоидного магматизма связана с особенностями состава и строения верхней 
зеленокаменной серии.

Океанический режим накопления раннеархейских отложений пред
определил важные морфологические черты строения гранитно-мета
морфического слоя Пилбарского щита. Свойственные ему зеленокаменные 
породы, вмещающие купола, заметно влияли па состав гранитоидных рас
плавов.

Купольные структуры рассеяны по всей площади щита. Порядок раз
мерности куполов колеблется в довольно широких пределах. Так, разме
ры купола Кайиис-Велл ~48Х16 км, Юли ~50Х25; Сатирист ~47Х27, 
гранита Джордж М 2,5X6 км. Наиболее крупные гранитоидные структу
ры — Шоу, Маунт-Эдгар, Порт-Хидлапд и другие — представляют собой 
поликупольпые образования, состоящие из многих куполов более высо
кого порядка. Общая площадь поликупольноп структуры Маунт-Эдгар 
превышает 3000 км2. Заметно больших размеров поликупольпые струк
туры Порт-Хидланд, Шоу и др. Они отделены одна от другой межкуполь- 
пыми зонами, сложенными протяженными, линейно и дугообразно ориен
тированными фрагментами структурных форм, образованных метамор
фическими вулканогенно-осадочными комплексами подгруппы Талга-Тал
га и формации Дюффер. Во внутренней структуре гранитоидных форм 
также сохранились многочисленные останцы зсленокамениых пород более 
или менее изометричнон пли прихотливой формы.

Интересные особенности морфологии структуры куполов приводит 
А. Хикман [Hickman, 1975], детально картировавший купола Маунт-Эд
гар, Корруна-Доунс, Шоу и др. (см. рис. 3). Эти структуры сложены 
тропдъемитами и гранитами, местами интрудированными еще более моло
дыми гранитами. Их форма предопределена системой расположения 
основных и ультраосновных останцов, представляющих собой фрагменты 
килевых синклинорных и аитиклииориых структур. Количество останцов 
и степень плойчатости пород заметно уменьшается от краев во внутрен
ние части куполов: их центральные части сложены слабополосчатыми
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Рис. 4. Гипотетический профиль западной части Пилбарского щита [Fitton et al., 1975] 
Интерпретация автора. Положение профиля см. на рис. 2

/ — комплексы пород океа
нического типа более древ
ние, чем образования груп
пы Течманс (первичная 
кора океанического тина? — 
А .  Я.); 2  — группа Теч
манс — основные и ультра- 
основные лавы, кремнистые 
сланцы, в меньшей мере — 
кислые вулканиты и тон
кие вулканокласты; 3 — 
группа Джордж-Крик — 
слоистые черные и белые 
кремнистые сланцы; 4  
гранитоиды Кайнис-Велл и 
Хардинг — граниты, гнейсы

и мигматиты, а — останцы 
зеленокаменных пород; 
5 — гранитоиды Юли — гра
ниты, гнейсы и мигматиты, 
а  — останцы зеленокамен
ных пород, более древних 
гнейсов; в — 8 — группа
Вим-Крик: 6 — кислые
лавы, агломераты, туфы 
(вулканиты Монс-Капри), 
7 — грубые кварцево-по
левошпатовые песчаники, 
галечные аркозовые гриты. 
грубые граувакки (песча
ники Константин), 8  — 
сланцы, граувакки, турби-

диты (формация Маллина); 
9 — преимущественно ос
новные лавы (вулканиты 
Негри); Ю  — меланжиро- 
ванные (? -  А .  Я.), рас
слоенные ультраосновные, 
основные до гранофиров 
пластовые тела и линзы 
(Миллиндина-ком плене);
11 — граноднорнты Пн- 
вах — мсланократовые ро- 
говообманковые граниты, 
гранодиорит-граниты с 
многочисленными ксеноли
тами базитов; 12  — дизъ
юнктивные нарушения

гнейсами или гомогенными гранитами. Вдоль северной окраины купола 
Маунт-Эдгар прослеживаются характерные многочисленные ответвле
ния от основного тела в примыкающие зеленокаменные породы. Струк
тура Маунт-Эдгар состоит из пяти «второстепеппых» куполов овальной 
формы, очерчиваемых сетью богатых ксенолитами зон, сопровождаемых 
гнейсами и мигматитами. К этим же зонам раздела тяготеют «посттекто
нические» впедрения более молодых гранитов.

Гранитоиды куполов Маунт-Эдгар, Шоу, Корруна-Доунс и других 
контактируют с зеленокаменными породами подгруппы Талга-Талга. 
Контактовые взаимоотношения либо интрузивные, либо тектонические, 
сбросового типа. Интрузивные границы хорошо выражепы там, где про
стирания слоистости н» полосчатости сходятся под большими углами одно' 
к другому. Напротив, там, где простирания зелепокамеппых пород кон
формны с полосчатостью гранитоидов, их первоначально интрузивпые со
отношения затушеваны дизъюнктивными нарушениями, отражающими 
восприимчивость этих механически слабых поверхностей к тектоническим 
деформациям. А. Хикман отмечает многочисленные сдвиговые нарушения 
в зонах чередования гнейсов с амфиболитами вдоль конформных контак
тов с зеленокаменнымн породами. С этими же зонами связаны тела аплн- 
тов и пегматитов.



Деформации раннеархейских пород, вмещающих купольные формы, 
однотипны па всей площади Пилбарского щита. Наиболее полно они 
представлены по периферии купола Юли (см. рис. 2), в районе Пил
барского рудного центра. Здесь зеленокаменные комплексы группы Теч- 
манс с характерными маркирующими горизонтами кремнистых сланцев 
(Гоиг-Конг) и пород группы Джордж-Крик образуют серию сжатых киле
видных складок, прослеживающихся по простиранию на протяжении не
скольких десятков километров узкой полосой шириной 5—8 км. К этой 
полосе приурочены два крутых антиклинальных перегиба, разделенных 
синклиналью Джои-Булл, расширяющейся на северо-восток, вдоль север
ного ограничения купола. Килевые структуры срезаются вышележащими 
отложениями группы Джордж-Крик, образующими более простую, «вло
женную» синклиналь той же ориентировки. Ее юго-восточное крыло про
тягивается вплоть до купола Тарнер, где в контакте с его гранитоидамн 
и гранитоидамн купола Юли залегают породы группы Джордж-Крик.

По-видимому, структура купольных форм не сразу возникла на всей 
площади щита. Как уже указывалось, наиболее ранние нижнеархейскпе 
проявления гранитоидного магматизма, сопровождавшиеся становлением 
наиболее крупных куполов, происходили на востоке сегмента, позднее 
этот процесс захватил и его западную территорию.

Все сказанное выше о морфологии гранитоидных тел и их соотноше
ниях с фрагментами зеленокаменных структур не оставляет сомнений у 
исследователей в диапировой природе куполов. Вместе с тем разные гео
логи неодинаково оценивают положение куполов в разрезе земной коры. 
Так, М. Фиттон и Г. Сильвестер связывают их происхождение с ремоби
лизацией сиалического основания, на котором сформировались зелеиока- 
мениые серии, подвергшиеся затем воздействию диапировой тектоники. 
Их соавтор Р. Хорвитц, напротив, относит породы группы Тем маис к 
разрезу первичной коры океанического типа, а купола — к более поздним 
структурам, связанным с преобразованием симатического слоя [Fitton et 
al., 1975].

Это представление получило более полное развитие в работах А. Глик- 
сона, А. Хикмана [Glikson, 1979; Glikson, Hickman, 1979] и других авто
ров. Они считают, что полевые наблюдения над формами распространения 
зеленокаменпых пород (см. рис. 2, 3) и условиями их залегания, раскры
вающими характерные реликтовые структуры, предшествовавшие обра
зованию куполов, а также материалы геохимического и изотопного изуче-



ння — весь комплекс данных, полученных разными методами, одпозначпо 
свидетельствует об общей тенденции формирования земной коры в архее, 
направленной от симатического тина коры к континентальному или кон
тинентально-окраинному. С этим представлением, как нам кажется, наи
более полно согласуется имеющаяся в настоящее время информация но 
геологии архея Нилбарского щита. Гипотетический профиль (рис. 4) 
отражает это представление.

В расположении купольных структур и вмещающих их зеленокамеп- 
ных пижиеархейских комплексов не наблюдается какой-либо линейной 
закономерности, что дает основание судить о равномерном проявлении 
тектонических напряжений во время формирования куполов и пластиче
ских деформаций «килевых» складчатых структур. Иные черты строения 
появились после стабилизации гранитно-метаморфического слоя.

Ко времепи накопления вулканогенно-осадочных комплексов группы 
Вим-Крик уже наметилась некоторая тенденция расчленения Пплбарско- 
го щита на три полосы, ориентированные в северо-восточном направле
нии. С крайней западной полосой совпадает главная область распростра
нения пород группы Вим-Крик (к юго-востоку от Порт-Хндланд, 
см. рис. 1). Внутри этой области распознаются относительно поднятые 
элементы структуры, подвергавшиеся интенсивной эрозии и субаэраль- 
ным проявлениям вулкапнзма (базальты Варамби, вулканиты Монс- 
Капри и Негри), и опущенные участки, заполненные грубыми пластиче
скими отложениями (песчаники Константин, алевриты Маллнна). Цен
тральная полоса (район куполов Юлн—Маунт—Эдгар) — наиболее 
поднятая часть Пплбары. Здесь широко распространены породы группы 
Течманс и наиболее длительно проявлялся граиптоидный магматизм. На
конец, с восточной полосой, так же как и с западной, связано распростра
нение грубых и тонких пластических отложений Москнто-Крик и более 
молодых протерозойских образований группы Фортескыо (см. рис. 1).

Вулканические и террнгенные комплексы Вим-Крик и Москнто-Крик 
смяты в сложные складчатые формы. Относительно пологие наклоны 
слоев наблюдаются близ куполов Кайнис-Велл и Юли, по мере удаления 
от них углы падения становятся круче, наблюдается частая смена толщ 
разного состава, деформированных в относительно сжатые складки 
(см. рнс. 4). Обращает внимание тесная связь сложноскладчатой струк
туры Вим-Крик и структуры Москито-Крик с местами выхбдов на поверх
ность базит-гинербазитов Миллиидины. Они «внедряются» как в относи
тельно поднятые элементы структуры, например, вдоль периферии купола 
Кайнис-Велл или вдоль западных окраин куполов Хардинг и Белла-Белла 
(см. рис. 1), так и в межкуиольные участки между куполами Сатирист, 
Нортри н Юли (см. рис. 2, 4).

Суммарная площадь, занимаемая породами Миллиндпны, соизмерима 
с площадью круппых расслоенных комплексов мира [Fitton et al., 1975]. 
Как правило, базит-ультрабазиты приурочены к определенному страти
графическому уровню, совпадающему с поверхностью несогласия между 
Вим-Крик и Джордж-Крик или с образованиями Течманс; лишь изредка 
они залегают ниже или выше этого уровня. Комплекс Миллиндина, как- 
уже указывалось, представлен последовательно пластующимися слоями 
клиноннроксенитов, перидотитов, габбро [Donaldson, 1974; McCall, 1971]. 
Мощность наиболее представительных разрезов достигает 5,5 км (юг 
Робурна), а в районе Соансвилла (на востоке сегмента) местами обна-



жаются лишь сосюритизированное или эпидотизированыое габбро или 
изолированные тела ультрабазитов.

Выяснение особенностей структуры пород Вим-Крик и Москито-Крик, 
по-видимому, тесно связано с расшифровкой строения комплекса Мил- 
линдины. Прежде всего требует объяснения наклонное положение поверх
ностей расслаивания базит-гипербазитов, выяснение морфологии тел и 
взаимоотношений с вмещающими или окружающими их породами. Не яв
ляются ли базит-гипербазиты Миллиндины меланжированным образова
нием, принадлежавшим ранее к расслоенной интрузии зеленокаменного 
разреза? Вопрос этот остается открытым, но, кажется, есть основания 
предполагать, что структура Вим-Крик и Москито-Крик представляет со
бой сложноскладчатую аллохтонную, надвинутую с юга пластину.

Так или иначе, совершенно ясно, что появление комплекса Миллин- 
дина знаменует собой важную особенность тектоники континентальной 
стадии развития Пилбарского щита.

Заключение. Рассмотренные разрезы формационных комплексов при
надлежат к различным типам земной коры: образования нижней зелено
каменной серии отвечают океаническому типу коры, верхней зеленока
менной серии — переходному, а вулканогенно-терригенные формации 
группы Вим-Крик соответствуют континентальному типу коры Пилбар
ского щита.

Комплексы океанической стадии — древнее 3,4 млрд, лет, переходной 
стадии — охватывают интервал 3,4—3 млрд, лет; рубеж ~3 млрд, лет 
представляет собой естественную историко-геологическую границу на
чального этапа континентальной стадии.

Разрезам различных стадий формирования земной коры свойственны 
специфические геохимические ассоциации главных элементов и элемен
тов-примесей, раскрывающих определенный ход развития Пилбарского 
сегмента в архее от океанического к континентальному или континен
тально-окраинному типу коры. Аналогичную направленность показывают 
и соотношения изотопов стронция (87Sr/8eSr) и рубидия и стронция 
(Rb/Sr).

Специфическая особенность разреза переходной стадии раннеархей
ского этана становления земной коры состоит в преобладающей роли вул
канитов основного состава, а также высокомагнезиальных базальтов, 
коматиитов, кислых вулканитов и заметных объемов хемогенных кремни
стых пород.

Формирование тропдъемит-тоналитовых куполов Пилбарского щита 
связано с переходной стадией становления материковой коры.
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ПРОБЛЕМА ФОРМИРОВАНИЯ 
ДОКЕМБРИЙСКОЙ КОРЫ 
В ФАНЕРОЗОЙСКИХ СКЛАДЧАТЫХ ПОЯСАХ

Проблема строения и формирования докембрийской земной коры в склад
чатых сооружениях фанерозоя уже давно привлекает к себе внимание 
геологов самого различного научного профиля. Как известно, от ее реше
ния зависит понимание не только основных закономерностей развития 
геосинклинальных систем и областей фанерозоя, но и многих теоретиче
ских вопросов, например созидания оболочек коры нашей планеты 
вообще. Тем не менее современное состояние этой проблемы, несмотря на 
обширную и с трудом обозримую посвященную ей литературу, еще очень 
далеко от совершенства.

Это объясняется прежде всего условиями обнаженности образова
ний докембрия, не говоря уже о нередко встречающейся высокой степени 
их метаморфизма. Нельзя забывать то обстоятельство, что выходы на 
земную поверхность древнейших пород в фанерозойских складчатых 
сооружениях занимают сравнительно небольшие площади, отделенные 
десятками, а иногда и сотнями километров одна от другой. Огромные 
пространства между ними сложены, как хорошо знают геологи, сильно 
дислоцированными образованиями фанерозоя, местами, в свою очередь, 
перекрытыми чехлами молодых платформ.

В современной внутренней структуре фанерозоид среди выходов до
кембрия можно выделить четыре их тектонических типа, особенно хоро
шо выраженных в Евразии. Первый тип составляют срединные массивы. 
В последние два десятилетня вопросы строения и происхождения сре
динных массивов обстоятельно рассматривались в работах А. Л. Яншина 
[1965], М. В. Муратова [1974], В. Е. Хайна [1964] и многих других 
геологов. Нельзя не вспомнить также о том, что тектонике срединных 
массивов в 1973 г. было посвящено специальное совещание Междуведом
ственного тектонического комитета, труды которого были опубликованы 
в 1976 г. Ко второму типу выходов докембрия принадлежат образуемые 
ими линейные складчатые зоны, протягивающиеся на сотни километров 
и достигающие в поперечнике многих десятков, а иногда и первых сотен 
километров. Хорошим примером таких зон может служить хр. Улутау, 
расположенный в северо-западной части Центрального Казахстана. Имен
но Улутау Н. С. Шатский [1964] считал одним из тектопотппов геосин- 
клинальпых систем. К третьему типу относятся породы докембрия, обна
жающиеся в ядрах антнклинориев или отдельных крупных антиклиналь
ных складок, в том числе в таких структурах, которые А. Л. Яншин 
[1965] назвал «блоковыми антиклпнориями». Наконец, четвертый тип 
охватывает образования докембрия, вскрытые в основании надвигов и 
покровов. Два последних типа широко распространены в фанерозойских 
складчатых сооружениях любого возраста.

С точки зрения интересующей пас проблемы формирования докем
брийской коры в складчатых сооружениях фанерозоя существующие в
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настоящее время концепции в своих крайних выражениях принадлежат 
к двум гипотезам, нередко претендующим на законченные теории. Со
гласно первой гипотезе современные выходы докембрия в фанерозойскнх 
геосинклинальных поясах представляют собой фрагменты фундаментов 
древпих докембрийских платформ, которые в рифее и в различные более 
молодые эры были раздроблены глубинными разломами, определившими 
дальнейшее развитие геосинклинальных поясов на этом древнем гранито- 
гнейсовом основании. Корни этой гипотезы восходят к представлениям 
геологов конца XVIII и первой четверти XIX столетия, когда все горные 
породы подразделяли на первичные, или первозданные, вторичные, или 
переходные, третичные и четвертичные. Именно тогда в связи с торже
ством контракционной теории происхождения Земли возникло представ
ление о становлении в древнейшие эпохи геологической летописи перво
зданной гранито-гнейсовой оболочки, сплошным панцирем покрывавшей 
всю поверхность нашей планеты. Сейчас мы сказали бы, что к перво
зданным образованиям относили все породы гранулитовой и амфиболи
товой фаций метаморфизма, а также различного состава инъекционные 
гнейсы и гранито-гнейсы. Переходные образования составляли группу 
пород зеленосланцевой фации метаморфизма, а третичные и четвертич
ные — группы слабо измененных и совсем неизмененных пород. От этой 
«стратиграфической шкалы», сыгравшей большую роль во взглядах на 
формирование земной коры, до наших дней дошли лишь названия тре
тичной и четвертичной систем, но, разумеется, выделяемые на совершен
но другой, палеонтологической основе.

Однако, несмотря на то что уже в первой четверти нашего столетня 
рухнули основные каноны контракционной теории и геологи пользова
лись в своих главных подразделениях мало чем отличающейся от совре
менной стратиграфической шкалой, идея о иервозданности гранито-гней
совой оболочки продолжала довлеть над умами исследователей. Это на
шло отражение даже при создании в 10-е и начале 20-х годов нашего 
столетия основ геохимии, согласно которым подавляющее большинство 
радиоактивных элементов, а также калий были вынесены из недр Земли 
во время формирования первозданной оболочки коры. Но еще более четко 
эта идея красной нитыо проходит через дошедшие до наших дней теоре
тические построения Г. Штилле [1964]. Он считал, что некогда весь 
сиаль с площадей, занимаемых современными океанами, был перемещен 
(о механизме перемещепия он не говорил) на площади, занимаемые мате
риками, и что начиная с альгонка (приблизительно рифея) все геоснн- 
клинальные области и системы путем последовательных регенераций 
развивались и замыкались на этом сиале. Более того, он писал, что в 
процессе геосинклинального развития заметного прибавления нового спа- 
ля не было, а происходила лишь переработка того же самого, старого 
сиаля.

Легко видеть, что при таком подходе к решению вопроса о проис
хождении гранито-гнейсовой оболочки земной коры нетрудно принять 
выходы докембрия, особенно срединных массивов, в складчатых соору
жениях фанерозоя за фрагменты раздробленной древней платформы. 
В отечественной литературе это выразилось в идее существования в пре
делах материков единой докембрийской панплатформы, последовательно 
раздроблявшейся сетью глубинных разломов, которая определяла заложе
ние и последующее развитие геосинклинальных поясов любого возраста.



И сейчас гипотеза о раздроблении докембрийских или дорифейских плат
форм находит немалое число сторонников.

По-видимому, в 20-е годы нашего столетия возникла вторая гипотеза 
формирования гранито-гнейсовой оболочки земной коры. Она рассматри
вала современные выходы метаморфизованного докембрия в складчатых 
сооружениях фанерозоя как центры ранней стабилизации геосинклиналь- 
ного пояса, являющиеся новообразованиями в процессе геосинклиналь- 
ного развития. В течение этого процесса центров стабилизации станови
лось все больше и больше, пока, наконец, весь пояс или часть его не 
подвергались общей консолидации при замыкании соответствующих гео- 
синклинальных систем. Однако в те годы и вплоть до 60-х годов остава
лось неясным, на каком фундаменте формировались центры ранней ста
билизации и в какой причинной зависимости находятся геологические 
явления, приводящие к становлению «гранитного слоя» коры.

В самом начале 70-х годов в Геологическом институте АН СССР воз
никло новое направление в понимании геосинклинального процесса, по
зволившее по-другому подойти к решению различных вопросов проблемы 
становления «гранитного слоя». Появлению этого направления, разрабо
танного большой группой ученых под руководством А. В. Пейве [Пейве, 
1969; Пейве и др., 1971, 1972, 1976], предшествовали успехи бурения и 
драгирования дна океанов, достижения геофизики, широкое применение 
данных изотопного датирования абсолютного возраста горных пород и 
общий прогресс наук о Земле. Его главнейшие положения заключаются 
в том, что эвгеосинклинальные зоны фанерозойских поясов закладыва
лись на коре океанического типа, т. е. на ультраосповном и основном 
субстрате, и что в процессе развития этих зон постепенно формировался 
гранитно-метаморфический слой. Эвгеосинклииальное развитие было вы
звано подъемом теплового потока, сопровождавшегося выносом щелочей, 
кремнезема и других компонентов, что приводило к переработке коры 
океанического типа, ее гранитизации, а также к переработке и гранитиза
ции более поздних геосинклинальных образований и внедрению различ
ных гранитоидов, в том числе гранитоидов калиевой специализации.

Гранитно-метаморфический слой, неравномерно формирующийся во 
времени и пространстве, столь же неравномерно перераспределяется по 
всей геосинклинальной области или системе благодаря часто проявляю
щимся горизонтальным движениям. Неуклонное нарастание этого явле
ния и сопутствующих ему складчатости и скучивания горных пород в 
конце концов приводит к образованию континентальной коры и, как след
ствие, к прекращению геосинклинального режима и переходу соответст
вующих территорий в платформенное состояние. Следует также сказать, 
что перераспределение в пространстве и времени гранитно-метаморфи
ческого слоя и первичных по отношению к нему пород океанического 
тина нередко сопровождалось образованием покровных структур и надви
гов, а также возникновением в тылу движущихся пластин деструктивных 
тектонических форм.

Смена океанической коры ложа геосинклинальных поясов континен
тальной корой является длительным процессом. Его можно разделить на 
три стадии — океаническую, переходную и континентальную, сменяющие 
одна другую во времени. Каждой стадии присущи свои специфические 
особенности осадконакоплеиия и проявлений магматизма. Океанической 
стадии отвечает спплнто-диабазовая формация с радиоляритами, крем



нистыми сланцами и хемогениыми известняками. Фундаментом спилпто- 
диабазовой формации служит гипербазит-габбровый комплекс (мелано- 
кратовый фупдамепт). Переходпой стадии свойственны дифференцирован
ные серии вулкапитов, ассоциирующих с граувакками, флишевыми 
толщами и рифогенными известняками. Гранитоиды представлены поро
дами диорит-гранодиоритовой формации. Тип коры — субокеанический с 
локальным развитием гранитно-метаморфического слоя. Континентальная 
стадия, завершающая геосинклинальный процесс, характеризуется анде- 
зито-дацитовой и липаритовой формациями, накоплением моласс, массо
вым внедрением граиитоидов калиевой специализации и повсеместным 
развитием в геосинклинальной системе мощного гранитно-метаморфиче
ского слоя.

Новая концепция геосинклинального процесса была разработала на 
примере строения фанерозойских складчатых поясов. Изучение выходов 
докембрия в палеозоидах Евразии показало, что там. где наблюдается 
глубокий эрозионный срез или развиты покровные структуры, в основа
нии выходов обнажается в различной степени метаморфизоваппьтй разрез 
офиолитовой ассоциации, включая основные эффузнвы, превращенные в 
гранатовые и безгранатовые амфиболиты, а также эклогитоподобные по
роды. Верхняя часть разрезов сложена различными плагиогнейсами и 
кристаллическими сланцами, пронизапными как рифейскими, так и па
леозойскими гранитоидами разнообразного состава. По сути дела грапи- 
тизированная часть разреза докембрийских массивов в значительной мере 
и определяет состав и строение гранитно-метаморфического слоя.

Двучленное строение разрезов докембрия, несомненно, отражает опре
деленную последовательность образования оболочек земной коры. Сле
довательно, в свете новой концепции геосипклинального процесса прин
ципиальное значение для понимания эволюции структуры земной коры 
в докембрии фанерозойских складчатых поясов имеет строение, струк
турное положение меланократового фундамента и его соотношение с 
гнейсами и гранитоидами. Рассмотрим эти соотношения па некоторых 
примерах Урало-Монгольского складчатого пояса.

Западная часть Киргизского хребта. Современная структура западной 
части Киргизского хребта характеризуется блоковым строением. Здесь с 
запада на восток выделяются Караарчинский, Терекский и Макбальский 
блоки.

К а р а а р ч и н с к и й  б л о к .  В основании его разреза обнажаются 
серпентиниты, полосчатые и массивные габброиды (рис. 1, /) . Соотноше
ния между этими породами сложные. Серпентиниты часто встречаются 
внизу разреза в виде линз среди полосчатых габброидов. Наблюдаются 
переходы серпентинитов в габброиды, что обусловливает полосчатую тек
стуру последних. В этом комплексе пород серпентиниты являются релик
тами гипербазитового субстрата среди габброидов.

На гипербазит-габброидном комплексе без несогласия и признаков 
срыва залегает вулканогеппо-кремнистая терекская свита. Ее породы 
метаморфизованы в фации зеленых сланцев, в них сохранились реликты 
структуры эффузивов; осадочные разности представлены исключительно 
плитчатыми кремнистыми сланцами. Гипербазит-габброидный комплекс 
и эффузивы терекской свиты слагают единый разрез, аналогичный раз
резу коры современных океанов. Радиологический возраст терекской сви
ты в 700 млп. лет определен М. А. Гаррис калий-аргоновым методом по
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Рис. 1. Схема осадконакопления и проявлений гранитоидного 
магматизма

1— 111  — б локи : I  — К а р а -  
а р ч и н ск и й , I I  —  М акб ал ь- 
ск и й , I I I  — Т ер ек ск и й  
1 — 4  — п ороды  м е л а н о к р а -  
тового  ф у н д а м е н та : 1 — 
ги п ер б ази ты , 2  —  габбро, 
3 — с ер п ен ти н и то в ы й  м е 
л а н ж , 4  — э к л о ги т о в а я  ф ор
м а ц и я ; 5 — 18  —  гео си н к л и - 
н ал ь н ы е  о б р а зо в ан и я : 5  — 
ам ф и б о л и ты , 6 — гн ей сы , 
7 — с л ю д я н о -гр ан ато в ы е

сланцы, 8 —  мраморы, 9 —  
известняки, 10  — яшмы,
11  — кремнистые сланцы,
12  — кварциты, 13  — угли
сто-глинистые сланцы, 14  — 
песчаники и алевролиты, 
15 —  конгломераты, 16 — 
спилиты и диабазы, 17 — 
андезитовые порфириты, 
18  — туфы; 1 9 — 2 6  — прояв
ления магматизма: 19  — 
силлы и дайки габбро-диа

базов , 2 0  — ди о р и ты , к в ар 
ц евы е ди о р и ты , 2 1  — п ла- 
ги о гр ан и то -гн ей сы , 22  —  
гр ан о д и о р и ты , 23  —  гр ан и 
ты , 2 4  — си ен и то -д и о р и ты , 
м он ц о-д и ори ты , 2 5  —  сие
н и ты , гр ан о си ен и ты , 2 6  — 
гр а н и т ы  гн ей сови д н ы е; 
2 7  — аб со лю тн ы й  в о зр аст  
(а  — к ал и й -ар го н о в ы й , б — 
ал ь ф а-св и н ц о в ы й  м етоды )



валовой пробе. Стратиграфически выше залегает караарчинская свита 
венда (?) — нижнего кембрия, в составе которой широко представлены 
туфы, туфоконгломераты и андезито-базальты с крупнопорфировой струк
турой.

Т е р е к с  к ий  б л о к .  Здесь вскрыты только верхи разреза офиоли- 
товой ассоциации, представленные эффузивами той же терекской свиты 
(см. рис. 1, III).  Породы меланократового фундамента — серпентиниты 
и габброиды присутствуют в составе меланжа, выходы которого просле
живаются вдоль тектонической границы с Макбальским блоком. Набор 
пород в меланже свидетельствует о тектонической переработке разреза 
океанической коры. На это же указывает и отсутствие в меланже пород 
континентальной коры — гнейсов и гранитоидов.

М а к б а л ь с к и й б л о к .  В основании доступного наблюдению его 
разреза залегают парагонитовые сланцы, гранатовые амфиболиты в ассо
циации с горнблендитами, содержащими реликты пироксенитов, что явля
ется свидетельством принадлежности всей ассоциации пород к мелано- 
кратовому фундаменту, претерпевшему интенсивное преобразование 
(см. рис. 1, II).

Стратиграфически выше залегает нельдинская свита, сложенная амфи
болитами и слюдяно-гранатовыми сланцами. Еще выше следует макбаль- 
ская свита, представленная плитчатыми кварцитовыми сланцами с высо
ким содержанием титана, марганца и железа, что сближает их с крем
нистыми породами современных океанов, как известно находящихся в 
одном сообществе с толеитовыми базальтами. Разрез докембрия наращи
вает каиндинская свита. Ее основу составляют мусковито-кварцевые, 
кварцево-карбонатные и углистые сланцы. Иногда наблюдаются мало
мощные горизонты амфиболитов, а в нижней части разреза — невыдер
жанные тела мраморизованных известняков.

Эти три свиты объединены в киргизскую серию. Но положению в раз
резе и по последовательности напластования пород киргизская серия 
более всего отвечает океанической стадии развития геосинклинальных 
систем. Перекрывающая ее с перерывом кенкольская серия терригенно- 
осадочных пород по всем признакам близка к образованиям переходной 
стадии.

В настоящее время установлены три группы фактов, которые позво
ляют судить о возрасте докембрийских образований западной части Кир
гизского хребта. Прежде всего это палеонтологические данные. Средне- 
рифейский возраст кенкольской серии доказывается по строматолитам, 
обнаруженным в ней В. Г. Королевым и И. Н. Крыловым [1962]. Па
леонтологические находки хорошо согласуются с радиологическими дан
ными по гранитоидам, прорывающим отложения кенкольской серии.

Возраст киргизской серии определяется ее положением между средне- 
рифейской кенкольской серией и эклогитоподобными породами, возник
шими в самом конце нижнего протерозоя, если верить полученной К-Аг 
методом цифре в 1688 млн. лет по гранатам [Алехин, 1971]. На принад
лежность киргизской серии к нижнему рифею указывает и тектониче
ский фактор, поскольку между ней и кенкольской серией отсутствует 
структурная перестройка.

Приведенные данные показывают, что в трех блоках западной части 
Киргизского хребта древнейшими образованиями являются породы офио- 
литовой ассоциации. Геологическая история этих блоков различна. Осо



бенно разительны различия в проявлении процессов гранитообразования, 
отражающие разное время становления гранитно-метаморфического слоя 
в Киргизском хребте и роль тектонического фактора в этом процессе.

Первые проявления гранитообразования установлены в Макбальском 
блоке. Они выражены плагиогранитизацией, наложившейся на породы 
меланократового фундамента и на вулканогенно-осадочную киргизскую 
серию. Плагиогнейсы и диорито-гнейсы локализованы в нельдинской сви
те и характеризуются всеми признаками метаморфических преобразова
ний. Следующие проявления процессов метаморфизма и гранитообразова
ния относятся к среднему рифею — времени становления Кызылташско- 
го, Караджилгинского и Береговского массивов соответственно с возрастом 
1275, 1150, 1070 млн. лет, установленным альфа-свинцовым методом по 
цирконам [Киселев и др., 1974]. Примечательно, что эти древние грани- 
тоиды отсутствуют в Караарчинском и Терекском блоках. В связи с этим 
напрашивается вывод о том, что Караарчинский и Терекский блоки в 
раннем и среднем рифее были пространственно разобщены с Макбальским 
блоком и что только в конце рифея в результате тектонического скучп- 
вания возникла сложная надвиговая структура, которую можно наблю
дать на современном срезе.

Становление следующих поколений гранитоидов в этом регионе про
исходило уже в раннем и позднем палеозое, после тектонического скучи- 
вания. За этот отрезок времени уже во всех блоках был сформирован 
гранитно-метаморфический слой.

Таким образом, основываясь на данных по стратиграфии, тектонике 
и магматизму, можно сделать ряд выводов: 1) в западной части Киргиз
ского хребта по крайней мере с конца нижнего протерозоя существовала 
океаническая кора, лишенная гранитно-метаморфического слоя; 2) гра
нитно-метаморфический слой и континентальная кора здесь существуют 
не изначально с архея, они формировались в ходе геоснпклинального про
цесса, начиная с раннего рифея; 3) следовательно, выступы докембрия 
в западной части Киргизского хребта логично считать участками конти
нентальной коры, образовавшейся в разное время на протяжении рифея, 
а не обломками эпикарельской платформы.

Горное обрамление Иссык-Куля. Эту территорию Тянь-Шаня обычно 
принимают за классический пример срединных массивов или выступов 
эпикарельской платформы. Древнейшими образованиями в таких высту
пах считаются гнейсы актюзской и кеминской свит, принимаемые за ре
зультат регионального метаморфизма осадочных пород.

Проведенные нами детальные геологические и петрологические иссле
дования в этом районе позволили выявить широкое распространение по
род офиолитовой ассоциации, испытавших разную степень преобразова
ния в результате неоднократно проявившихся процессов метаморфизма, 
метасоматоза и гранитизации. Выходы офиолитов установлены как в 
пределах так называемых выступов эпикарельской платформы, так и в 
рифейской эвгеосинклинали Терскей-Алатау, где сохранился полный раз
рез офиолитовой ассоциации, сходный с разрезом коры современных океа
нов (рис. 2). В обоих случаях породы офиолитовой ассоциации залегают 
в основании разрезов.

В настоящее время лучше других изучено строение Актюзского блока, 
расположенного в Заилийском Алатау, который считается фрагментом 
Муюнкумского срединного массива. В Актюзском блоке прослеживается



комплекс разнообразных пород, находящихся в сложных соотношениях 
(рис. 3). Здесь развиты серпентинитовые сланцы и протрузии серпенти
нитов, гранатовые амфиболиты с подчиненной ролью эклогитоподобных 
пород, перемежающиеся одни с другими слюдяные, гранатовые, тальк- 
парагонитовые сланцы, а также актинолититы, горнблендиты, плагиомиг- 
матиты, плагиогнейсы и микроклиновые гнейсы. Присутствие участков 
и полос серпентинита в биотитовых сланцах и актинолититах, взаимопе- 
реходы между ними, наличие хрома в породообразующих минералах за
ставляют принимать их за продукты длительных и разновременных пре
образований пород меланократового фундамента. Это подтверждает 
отсутствие стратификации и закономерной для осадочных образований 
смены разновидностей и выдержанности их состава по простиранию.

По положению в разрезе намечается закономерная последовательность 
в строении офиолитовой ассоциации. Серпентиниты и продукты их пре
образования слагают нижнюю часть разреза, тогда как гранатовые ам
фиболиты с участками эклогитоподобных пород надстраивают разрез, что 
указывает на их образование за счет габброидов и, возможно, дайкового 
комплекса (рис. 4). Таким образом, из приведенного материала видно, 
что в Актюзском блоке на мелапократовый фундамент наложились 
различные метаморфические процессы, а неравномерное их развитие 
обусловило сонахождение различных по возрасту, составу и условиям 
образования пород и их сложные соотношения.

Среди этих процессов важная роль принадлежит явлениям гранито- 
образования. Первое проявление гранитизации здесь также выражено 
плагиогранитизацией, которая приводит к «раскислению» пород мелапо- 
кратового фундамента, образованию серых биотитовых плагиогнейсов, 
розовых альбитовых, а затем и микроклип-альбитовых гнейсов.

Принадлежность Актюзского блока к фундаменту океанической коры 
хорошо увязывается с составом окружающей его куперлисайской свиты. 
Эта свита сложена амфиболитизированными основными эффузивами, со
держащими горизонты кремнистых пород и сургучные яшмы, т. е. фор- 
мационно отвечает океанической стадии развития рассматриваемой тер
ритории.

Выходы пород древней океанической коры в северном обрамлении 
Иссык-Куля распространены достаточно широко. По существу все так 
называемые интрузии габбро-диоритов среди гнейсов и гранитоидов в 
Заилийском хребте и Кунгей-Алатау — это реликты океанической коры, 
ее меланократового фундамента. В них всегда присутствуют гипербазиты 
и габброиды. Наблюдается и другая закономерность — эти «интрузии» 
габбро-диоритов нигде не размещаются среди осадочных толщ. Так же 
широко породы меланократового фундамента распространены в южном 
обрамлении Иссык-Куля в Терскей-Алатау, где предполагается выступ 
гнейсового фундамента Иссык-Кульского срединного массива. Здесь 
ультрабазиты и габброиды ассоциируют с толщей диабазов. Контакт меж
ду породами меланократового фундамента и спилит-диабазовой форма
цией затушеван амфиболитизацией и карбонатизацией как габброидов, 
так и эффузивов. По сути дела на всем протяжении от перевала Чон- 
Ашу до с. Кочкорка фрагмептарно обнажен мелапократовый фундамент. 
Здесь, кроме реликтов серпентинитов с хромшпинелидами, присутствуют 
в виде гнезд горнблендиты и такситовые габброиды. Все породы претер
пели амфиболитизацию и интенсивную карбонатизацию, вплоть до образо-



Рис. 3. Схематическая структурпо-геологическая карта Актюзского блока
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вания мопоминеральных карбонатных пород. Такие породы обычпо счи
тают осадочными, относят к кеминской серии и коррелируют с другими 
толщами. В действительности сопоставляются генетически различные об
разования, несопоставимые по своей сущности.

Для Актюзского блока пока нет падежных данных о времени начала 
формирования гранитно-метаморфического слоя. Данные абсолютного 
возраста в 2,5—1,8 млрд, лет, полученные альфа-свинцовым методом по 
цирконам из гнейсов [Бакиров, Королев, 1979], плохо согласуются с 
геологическим строением района. Из тех же гнейсов, по данным 
И. А. Ефимова, определение рубидий-стронциевым изохронным методом 
дало цифру 1,7—1,6 млрд, лет, что, видимо, близко к действительности. 
Гранитоиды калиевой специализации, указывающие на высокую степень 
зрелости гранитно-метаморфического слоя, в северном обрамлении Иссык- 
Куля сформировались в среднем—верхнем рифее, а в южном обрамле
нии — в венде и раннем палеозое (см. рис. 2). Следовательно, в горном 
обрамлении Иссык-Куля, так же как и в западной части Киргизского 
хребта, гранитно-метаморфический слой является не реликтом сиаличе- 
ской коры древней платформы, а новообразованным в ходе геосинкли- 
налыюго процесса.

Приведенные примеры преобразования океанической коры в гранит
но-метаморфический слой не являются спецификой докембрийского раз
вития только Тянь-Шаня. К аналогичным выводам приходят исследова
тели, изучающие другие звенья палеозоид Евразии. В частности, 
Ю. Д. Панков [1979] пришел к заключению, что дорифейский Тараташ- 
ский мигматитовый комплекс Урала возник в результате преобразования 
древних офиолитов. По дапным Е. Кожухаровой [1979], в основании 
таких классических докембрийских средипных массивов, как Родопскип, 
сохранились реликты мелапократового фундамента со всеми переходами 
от серпентинитов в слюдяные сланцы и амфиболиты, впоследствии неодно
кратно подвергавшиеся гранитизации.

Процесс направленной э в о л ю ц и и  океанической коры в континенталь
ную осложняется явлениями ее деструкции с образованием рифтогенных 
структур. Рифтогенез по своей сути не является главным звеном геосин- 
клинального процесса. Ему свойственны свои специфические формации, 
последовательный ряд которых существенно отличается от формаций, от
ражающих эволюцию структуры земной коры в ходе геосинклинальпого 
развития.

Деструкция континентальной коры происходит в результате ее растя
жения, последующего разрыва и раздвигания, которое может достигнуть 
и более глубоких оболочек коры. Примерами таких структур могут 
служить: Вардарская зона в раннем палеозое в Югославии, Джалаир- 
Найманская зона в позднем рифее в Казахстане, Чон-Кемипская зона в 
Северном Тянь-Шане (см. рис. 2).

В основании разреза Чон-Кеминской структуры обнажается терри- 
генная толща (кунгейская свита), содержащая аркозовые песчаники и 
гравелиты — продукты разрушения гранитно-метаморфического слоя, 
^возникшего к началу позднего рифея. Выше залегает терригенно-вулка- 
ногенная формация (ичкесуйская свита) с контрастным вулканизмом от 
диабазов до дацитов. Рифт продолжал развиваться в кембрии, когда в 
нем накапливалась терригенная толща, перемежавшаяся андезитами и 
их туфами. Процесс деструкции в Чон-Кеминской зоне не дошел до



вскрытия океанической коры. В ее пределах породы офнолитовой ассо
циации не обнажаются. Закрытие Чон-Кеминского рифта произошло в 
ордовике в связи с мощным гранитообразованнем по всему Северному 
Тянь-Шаню. К этому времени относится внедрение в пределах рифта 
диорит-гранодиоритовой формации, а в силуре — калиевых гранитов. Сле
довательно, для рифтогенных структур наряду с особенностями осадко- 
накопления, отличными от геосинклиналей, характерно внедрение аллох
тонных гранитоидов, самых поздних для данной складчатой зоны.

Приведенные примеры показывают, какие сложные изменения пре
терпевают породы океанической коры в ходе превращения в континен
тальную.

В рамках небольшой статьи у нас нет возможности с такой же сте
пенью подробности остановиться на строении и условиях формирования 
докембрийской коры в других регионах фанерозойских складчатых поя
сов. Тем не менее нельзя не заметить, что докембрнйские массивы Мол- 
данубского комплекса Западной Европы — Центрально-Французский, 
Вогезы, Шварцвальд, Оденвальд и Чешский массив, так же как и не 
затронутые в нашем обзоре выходы докембрия в Центральном Казахстане 
и палеозоидах Центральной Азии (Алтай, Тува, Монголия), по геоло
гическим и радиометрическим данным подтверждают точку зрения на эти 
докембрийские образования как на изолированные один от других райо
ны самого раннего становления гранито-гнейсового слоя в соответствую
щих им разновозрастных геосинклинальных системах и областях. Не
сколько особняком стоят крупные докембрийские массивы Альпийско- 
Гималайского складчатого пояса. К ним принадлежат Пелагоппйский, 
Сербско-Македонский, Родопский, Мендерес и некоторые другие. К интер
претации их положения в общей структуре пояса мы вернемся ниже.

Заключение. Две гипотезы формирования докембрийской коры в 
складчатых сооружениях фанерозоя в той или иной мере страдают, как 
нам представляется, существенным общим для них методическим недо
статком. Дело в том, что исследователи, придерживающиеся гипотезы 
разламывания древних (в некоторых случаях и более молодых) плат
форм, на геологических профилях соединяют воедино разобщенные со
временные выходы докембрийских пород, полагая, что возраст 
метаморфизма, гранитизации и докембрийских гранитов остается тем же 
самым и в ложе огромных пространств между этими выходами. Говоря 
другими словами, они считают, что по крайней мере соответствующие 
докембрийские явления были повсеместны и одновременны в пределах 
каждой данной геосинклинальной области, а то и всего складчатого пояса.

В таких случаях они нередко ссылаются на трансгрессивное залега
ние нижнего палеозоя на метаморфизованных и гранитизированных по
родах докембрия. Более того, если разрез нижнепалеозойских отложений 
обнаруживает строение, характерное для коры океанического типа, то они 
делают вывод о повсеместном для данной складчатой области его зале
гании на фундаменте древней платформы. Однако легко видеть, что при 
таком решении вопроса принимается постулат не о локальном образова
нии гранито-гнейсовой оболочки, возникающей, как было сказано выше, 
сначала в поднятиях и затем в разные интервалы времени в прогибах, 
а о формировании ее в «один прием» на огромных пространствах. По
добную интерпретацию геологических данных мы, естественно, принять 
не можем.



Не спасают первую гипотезу и представления о том, что докембрий- 
ские срединные массивы нередко под тупыми углами (в плане) как бы 
срезаются вдоль разломов более молодыми складчатыми сооружениями. 
Такие тектонические соотношения нельзя считать доказанными. Во-пер
вых, никто еще не обосновал, на какую наименьшую длину могут про
стираться любые складчатые сооружения метаморфид. А во-вторых, 
в земной коре известно немало подобного рода торцовых сочленений, 
для которых не может быть и речи о наложении одних сооружений на 
другие. Ярким примером этому является торцовое сочленение между 
сооружениями собственно Альп и Динарид, смыкающихся вдоль разлома 
на протяжении сотен километров под углом не менее 75—80°. Если бы 
эти складчатые сооружения были сложены породами не одного и того же 
возраста, то, весьма вероятно, многие геологи пришли бы к выводу, что 
одно из них не только его срезает, но и на нем залегает. Природа тор
цовых сочленений еще ждет своих исследователей.

Разделяя и развивая вторую гипотезу, мы отвергаем подобный метод 
интерпретации, считая его неверным. Процессы созидания гранитно-ме
таморфического слоя начинаются в поднятиях (островных дугах), при
чем, как мы стремились показать, не в одни и те же интервалы дори- 
фейского времени. Эти процессы длительны и унаследовапы настолько, 
что метаморфизм, гранитизация и становление гранитоидов очень*часто 
продолжаются и в фанерозое, вплоть до образования совершенной конти
нентальной коры. Процессы разновозрастного становления метаморфиче
ской оболочки, тождественные в своих главных показателях, постепенно 
охватывают и пространства между поднятиями, где опи начались. Имен
но таким путем эта оболочка, в конце концов возникает и в глубоких 
впадинах и прогибах, выполненных фанерозойскими отложениями. 
Об этом свидетельствуют самые молодые гранитоиды, обычно калиевой 
специализации, встречающиеся не только в поднятиях среди пород до
кембрия, но и внутри таких впадин и прогибов. Тем не мепее мы отдаем 
себе отчет в том, что наша трактовка «закрытых» пространств также 
заключает элементы гипотетичности. Большую роль в активном решении 
вопроса могло бы сыграть глубокое бурение.

Однако есть еще одно геологическое явление, подтверждающее вторую 
гипотезу. Как хорошо знают все геологи, после завершепия геосннкли- 
нального режима возникают складчатые сооружения, представляющие 
собой сушу. Наука не знает ни одного случая, выпадающего из этой за
кономерности. Мы не сомневаемся в том, что это обстоятельство объяс
няется не только складчатостью и тектоническим скучиванием горных 
пород, по и образованием зрелого «гранитного» слоя земной коры. Этот 
относительно легкий слой как бы «всплывает» на поверхность сферы 
Земли. Вместе с тем нельзя пройти мимо того несомненного факта, что 
даже после общего «всплывания» в немногих местах и не во всех гео- 
синклинальных областях и системах сохраняются участки либо с корой 
переходного, либо даже с корой океанического типа. Именно такие места, 
иногда после очень продолжительного времени, становятся центрами не
которой категории явлений, которые часто объединяют под общим на
званием тектонической активизации. В отдельных случаях подобные 
«прорехи», или «дыры», в гранитном слое сохранились как в складчатых 
сооружениях фанерозоя, так и в фундаментах древних платформ, о чем 
уже писала А. С. Новикова [1975].



Как было сказано выше, к особой категории структур, вероятно, сле
дует относить такие срединные массивы Альпийско-Гималайского пояса, 
как Пелагонийскнй, Сербско-Македонский, Родопский, Мендерес и др. 
Как считают многие исследователи, они являются отторженцами фунда
мента Африканско-Аравийской платформы, попавшими в Тетис вследст
вие унаследованного дрейфа этой платформы в северном направлении. 
Покровное залегание трех из названных массивов на отложениях мезозоя 
доказано. Однако нельзя исключить и другую альтернативу и рассмат
ривать соответствующие массивы как центры рифейской стабилизации 
земной коры в обширном океаническом бассейне Тетис, в дальнейшем 
перемещенные также в северном направлении.

В задачу статьи не входил анализ местной или общей стратиграфии 
выходов докембрия в фанерозойских складчатых поясах. Но доступные 
нам изотопные датирования горных пород, их геологические соотноше
ния с более молодыми отложениями, а также общие историко-геологи
ческие данные свидетельствуют о том, что повсеместно в фанерозоидах 
резко преобладающая, большая часть разреза принадлежит к рифею и 
венду и что только в немногих случаях на дневную поверхность высту
пают образования раннего протерозоя с нижней возрастной границей 
2700—2500 млн. лет. Большие значения цифр абсолютного возраста, по
лученные в ряде мест альфа-свинцовым методом по цирконам, нельзя 
считать достоверными, так как они плохо согласуются с геологической 
историей этих регионов.

Возникшее противоречие между данными абсолютного возраста и 
предполагаемой принадлежностью выступов докембрия к древним плат
формам, опять-таки гипотетически, стали объяснять проявлением процес
сов ретроградного метаморфизма, существенно «омолодившего» эти древ
нейшие образования. Применительно к докембрийским выступам Средней 
Азии подобное «омоложение» древних метаморфических комплексов про
исходило начиная с нижнего протерозоя и до позднего рифея. Таков 
разброс цифр абсолютного возраста докембрийских гранитоидных комп
лексов.

Обычпо разрозненные выступы докембрийских метаморфических об
разований в палеозоидах при составлении карт стремятся объединить, 
руководствуясь все тем же принципом наложения процессов ретроград
ного метаморфизма. Поэтому рифейские и палеозойские геосинклинали 
показываются в виде узких полос среди обширных пространств «диафтори- 
роваиного» глубокого декембрия. Совершенно очевидно, что подобные 
построения основаны только на предположениях и общей философской 
концепции эволюции структуры земной коры и не содержат надежных 
геологических доказательств.

Мы изложили положение, согласно которому в пределах фанерозой
ских складчатых поясов в конце докембрийского времени существовали 
отдельные большие и малые участки со сформированным в той или иной 
мере гранитно-метаморфическим слоем. Между ними расстилались про
странства с корой океанического или переходного типа, которые приобре
ли такой слой лишь в разные временные интервалы фанерозоя. В конце 
различных тектонических циклов отдельные геосинклинальные системы 
и области приобретали континентальную кору и переходили в платфор
менное состояние. Процесс созидания континентальной коры в одних 
сегментах Земли нередко прерывался, а в других протекал в относитель



но замедленном темпе. И одна из важнейших задач геологии — выяснить 
причины столь неравномерного развития разных оболочек коры во вре
мени и пространстве. Мы до сих пор не знаем, почему одни геосинкли- 
нальные системы, области или пояса прекратили свое существование 
раньше, а другие позже. Не известны также и причины их взаимного 
расположения относительно стран света. И вряд ли можно сомневаться 
в том, что для решения этой задачи надо привлекать космологические 
факторы, влияющие на эволюцию вещества Земли и направляющие по 
определенным законам геологическое развитие нашей планеты.
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О ЦИКЛИЧЕСКОМ РАЗВИТИИ  
РИФЕЙСКОЙ ГЕОСИНКЛИНАЛИ 
ЕНИСЕЙСКОГО КРЯЖА

Одна из главнейших особенностей геосинклиналей неогея — циклический 
характер их развития (см., папример, В. Е. Хайн [1973], с. 187—212). 
Существует ряд публикаций и о полициклическом строении разрезов 
классического рифея Енисейского кряжа [Шатскип, 1960; Семихатов, 
1962; Мусатов, Волобуев, 1964; Вотах, 1968; Постельников, 1973; Румян
цева, 1975; Ануфриев, 1975; и др.]. В них описаны осадочные циклы 
главным образом рифейских миогеосинклинальных толщ восточного скло
на кряжа. Установленная цикличность успешно использовалась для стра
тиграфических корреляций со сходными миогеосинклиналями других 
складчатых сооружений [Шатский, 1960; Романова, 1961], реже — для 
прогнозирования полезных ископаемых. В данной статье сделана попытка 
оценить значение цикличности как общей характеристики геосинклиналь- 
ного процесса в позднем докембрии, а также проследить ее веществен
ные изменения в латеральном ряду: миогеосинклиналь — центральное 
поднятие — внутренние участки ортогеосинклинали. В связи с этими 
задачами впервые для региона рассмотрены соотношения главных про
явлений рифейского магматизма с цикличностью осадконакопления.

Остановимся на содержании некоторых терминов. Циклы включают 
явления, процессы, развитие которых происходит направленно и связано 
общими закономерностями. Циклома (сокр. от «циклосома») — комплекс 
пород, соответствующий циклу [Вассоевич, 1975]. Понятие «ритм» есть 
повторение сходных явлений через соизмеримые промежутки. Многократ
ная повторяемость одномасштабных циклов — частный случай ритмич
ности. Стадии — последовательно сменяющиеся обстановки (состояния) 
развития явления, процесса. Выделение ряда стадий развития подчерки
вает его направленность. Рассмотренным терминам в разрезах пород мо
гут соответствовать одни и те же цикломы; однако понятие «циклическое 
развитие» является наиболее полным, диалектически объединяет два дру
гих — ритмичность (повторяемость) и стадийность (направленность) — 
две стороны единого процесса полициклического развития.

Термин «формация» (осадочная, магматическая) употребляется в по
нимании Н. С. Шатского, а также Н. П. Хераскова [1976] и Ю. А. Куз
нецова [1964]. Главнейшим признаком большинства формаций является 
их состав, хотя в некоторых случаях решающее значение приобретает 
строение разреза (флишевая формация). Определенными наборами пород 
характеризуются также литостратиграфические подразделения — свиты, 
серии — местной шкалы и магматические комплексы позднего декембрия 
Енисейского кряжа. Не случайно поэтому, что выделенные ниже форма
ции, как правило, совпадают с ними. Конкретным цикломам ранга цикло
комплексов [Вассоевич, 1978] соответствуют конкретные формационные 
комплексы— совокупности смежных по возрасту ц территории ’ распро
странения формаций. В разных структурных зонах один й тот з^б ццкл



может иметь неодинаковое вещественное содержание и объединять та
ким образом несколько одповозрастных формационных комплексов 
(циклом).

В горсте Енисейского кряжа рифейские породы слагают восточный 
миогеосинклинальный, центральный поднятый и западный ортогеосннк- 
липальный блоки 1 (рис. 1) с Ишимбипским и Енисейским тектониче
скими швами. Татарский шов с приразломным Ангаро-Тнсскпм проги
бом разделяет центральный блок на Центральное и Приенисейское под
нятия.

Весьма полный амагматичный разрез рифея мпогеосинклинальной 
зоны обнажен в Ангаро-Питском прогибе и на прилегающих к пему 
поднятиях (рис. 2, колонка 1). На поднятиях базальные горизонты по
род сухопитской серии мощностью 300—400 м сложены аркозовымн пе
счаниками и конгломератами с пачками кварцитов, известняков, алевро- 
сланцев. Граница их и подстилающих мраморов тейской серии маркиру
ется резкими литологическими изменениями и местными размывами. 
Выше в разрезе самого прогиба преобладают (снизу): однообразные 
слюдистые метапелиты и метаалевролиты сухопитской серии, фациалыю 
разнообразные метаглинисто-терригенные и карбонатные породы тунгус
ской серии, мелководные обломочные и карбонатные отложения ослян- 
ской серии. Вся рифейская осадочная толща миогеосинклинали соответ
ствует сложному, но единому трансгрессивно-регрессивному мегациклу 
мощностью около 10 км.

Рифейская мегациклома распадается на ряд более простых подобных 
циклом второго и третьего порядков (см. рис. 2). Границы их подчерк
нуты местными размывами и горизонтами обломочных пород. Выше за
легают сланцы и алевролиты. В нижнесухопитской цикломе они образуют 
мощную толщу (2,5—3 км) однообразных слюдистых метапелитов и ар- 
козовых олигомиктовых алевролитов верхней половины кординской, гор- 
билокской и удерейской свит. Аналогичная толща темных сланцев, но 
меньшей мощности (0,4—0,6 км) находится в низах верхнесухопитской 
цикломы. Среди этих отложений в нижнесухопитской цикломе залегают 
пачки флишоидного переслаивания сланцев, алевролитов, реже песчани
ков. Еще шире флишоиды развиты в погорюйской свите верхнесухопит
ской цикломы, где они образуют самостоятельную толщу (0,9—1,2 км), 
залегающую выше упомянутых метапелитов. Нижнесухопитская циклома 
венчается маломощной (—100 м), но выдержанной по площади пачкой 
глинистых известняков с прослоями косослоистых песчаников и со сле
дами размывов. Верхнесухопитская циклома также заканчивается марки
рующей толщей мелководных глинистых известняков, пестрых аргилли
тов, доломитов сосновской свиты (или свит карточки и альдьинской) 
мощностью 0,4—0,8 км.

Рассмотренные цикломы третьего порядка сложены близкими набора
ми пород — пачками метапелитов и алевросланцев, ритмичнослоистых 
флишоидов, известняков и доломитов. Однако количественные соотноше
ния различны: метапелиты и алевролиты резко преобладают в нижне-

1 Распределение упоминаемых в статье структурных, осадочных и магматических 
подразделений на территории кряжа и их более подробные характеристики см.: 
Е. С. Постельников [1980]. Возраст и последовательность серий и свит показаны 
на рис. 2.



сухогштской цикломе, а флишоиды и карбонатные отложения образуют 
самостоятельные толщи в нижней и верхней частях верхнесухопитской 
цикломы. Эти характерные ассоциации пород выделены мною в качестве 
отдельных формаций — нижнесухопитской аспидной, погорюйской рит
мичнослоистой и сосновской карбонатных пород со строматолитами 
(карбостромовой, по Б. М. Келлеру). По общим характеристикам они 
близки к соответствующим формационным типам, в частности к выделен
ным для позднего докембрия [Келлер, 1973; Материалы..., 1961]. В сово
купности аспидная, ритмичнослоистая и карбостромовая формации обра
зуют единый формационный ряд — сухопитскую циклому второго по
рядка.

Другие члены разреза сухопитской серии — верхнеудерейская терри- 
генно-карбонатная пачка, темные алеврослапцы в низах погорюйской 
свиты и т. д.— из-за малой мощности самостоятельных формаций не 
образуют. В пределах выделенных формаций они занимают краевое
положение, как бы являясь предст 
подразделений (переходные, или 
Н. П. Хераскову).

Отложения тунгусикской серии 
согласно, на поднятиях с размывом, 
залегают на породах сосновской фор
мации. Они включают три цикломы 
третьего порядка (см. рис. 2). В каж
дой из них преобладают (снизу вверх) 
метапелиты (свиты красногорская, 
шунтарская, низы дадыктинской) и 
карбонатные или терригенно-карбо- 
натные породы карбостромового типа 
(свиты джурская, Серого ключа, вер
хи киргитейской цикломы). Строение 
циклом усложнено вследствие палео- 
структурной расчлененности террп 
тории. Их нижние подразделения 
имеют максимальную мощность в 
конседиментационных прогибах, а 
верхние — на поднятиях, частично

Рис. 1. Главные элементы современной 
структуры Енисейского кряжа
1 —  миогеосинклиналь; 2 — поднятия; 3 — про
гибы и их контуры; 4 — выступы архейско- 
нижнепротерозойских пород; 5 — тектониче
ские швы
Прогибы: I — Ангаро-Питский, II — Ангаро-
Тисский, III — Верхневороговский, IV — Орлов
ский, V — Исаковский, VI — Енисейский, V II — 
Тасеевская впадина, VIII — впадины Тейско- 
Чапского района. Поднятия центрального бло
ка: IX -Ц ен т р а л ь н о е , X — Приенисейское,
XI — Южно-Енисейская глыба, XII — Сухопит- 
ское. Разломы: И—И — Ишимбинский, T—T — 
Татарский, Е—Е — Енисейский, В—В — Восточ
ный

вителями смежных формационных 
краевые, члены формаций по



замещая друг друга по простиранию. Это скорее формационные, а не стра
тиграфические единицы.

Тунгусикская серия в целом — также сложная циклома второго по
рядка. Ее нижний и верхний члены (потоскуйская и в особенности кнр- 
гитейская подсерии) сложены мелководными, часто пестроцветными от
ложениями, а в средней части преобладают относительно глубоководные 
черные сланцы и глинистые известняки шунтарской свиты.

На породах тунгусикской цикломы в Ангаро-Питском прогибе и в 
ограничивающей его с запада Ишимбинской шовной зоне с незначитель
ным размывом залегают отложения ослянской серии и обломочные пест- 
роцветы тасеевской серии. В совокупности эти накопления образуют дип
лому второго порядка (3—4 км), указанную на рис. 2 как позднерифей- 
ская. В ее разрезе также выделяются осляиская и тасеевская цикломы 
третьего порядка, сложенные молассовыми, карбостромовыми и флише- 
выми формациями (орогенная стадия развития [Постельников, 1973]). 
В  других орогенных прогибах (Тейско-Чапском — чингасанская и чап- 
ская серии, Вороговском — вороговская серия) позднерифейский цикл 
имеет существенно иное выражение, хтоя его временной объем на всей 
территории Енисейского кряжа почти не изменяется.

На центральном поднятом блоке горста Енисейского кряжа цикличе
ское строение осадочной части рифейского разреза по сравнению с мио- 
геосинклинальной зоной принципиально не изменяется: в нем выделяют
ся те же цикломы (см. рис. 2, колонки 1—3). Остановимся на их отли
чительных признаках.

В стратиграфических разрезах сухопитской цикломы центрального 
блока сильно возрастает роль туфов и эффузивов различного состава 
(преимущественно основных), обычно превращенных в зеленые сланцы. 
Ннжнесухопитская аспидная формация в Ишимбинской шовной зоне и 
западнее скачкообразпо увеличивается в мощности до 5 км. Вкрест 
простирания с востока на запад уменьшается аркозовость ее кластитов, 
н в составе обломков начинает резко преобладать кварц. На Сухопитской 
горст-антиклинали (см. рис. 1, XII) разрез верхней половины аспидной 
формации видимой мощностью 2,5—3 км сложен кварц-серицит-хлорито- 
иымн, иногда углеродистыми сланцами с тонкими прослоями алевролитов,

Рис. 2. Строение разрезов рифейского мегацикла на территории Еписейского кряжа
1 — известняки и мраморы, 
строматолитовые извест
няки; 2 —  доломиты; 3 —  
алевролиты и алеврослан- 
цы; 4 — аргиллиты и гли
нистые сланцы; 5 — песча
ники и кварциты; 6 — гра
велиты и конгломераты; 
7 — эффузивы и туфы ос
новного состава; 8 — эффу
зивы и туфы кислого — 
среднего состава; 9 — гра- 
нитоиды; 10  — базальто- 
иды; 11 — контрастная ме- 
талипарит;базальтовая фор
мация

1—3 — номера колонок: 1 — 
миогеосинклинальная зона, 
Лнгаро-Питский прогиб; 2, 
3 — центральный блок: 2 — 
Центральное поднятие, 3 — 
Приенисейское поднятие, 
Ишимбинская зона, Лнгаро- 
Тисский и Орловский про
гибы; 4 — главные комп
лексы изверженных пород 
(а — гранитоидные, б — ос
новного состава и контраст
ный)
Цифры в кружках — фор
мации (комплексы) извер
женных пород: I  — гранит

лейкогранитовая (глуши- 
хипский, согренский и др.), 
гранит-граносиенитовая 
(пойбинский, климовский и 
др.); I I  — трахибазальтовая 
(ведугинский и др.); I I I  —  
гранитных батолитов (та
тарский) ; I V  — габбро-диа- 
базовая (токминский и др.); 
V  — контрастная липарито- 
базальтовая; V I  — тейский 
(посольненский) гнейсо
гранитовый; V I I  — метагаб- 
бро-диабазовая (ин^чыглин- 
ский)
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кварцитов и зеленокаменно измененными горизонтами метабазальтов и 
их туфов. Фациальный облик мелководной пачки на границе аспидной 
и ритмичнослоистой формаций изменчив. В южной части Сухопитскоп 
горст-антнклннали эта пачка (мощностью несколько сот метров) сложена 
переслаиванием алевролитов и глинистых сланцев, по р. Большой Пит — 
известковистыми алевролитами, известняками, сланцами с линзами туфов 
осповных эффузивов (~150 м). Севернее в ней среди сланцев появляются 
невыдержанные пласты строматолитовых известняков, линзы аркозовых 
песчаников с хлоритоидом и гравелитов (до 300 м).

Погорюйская ритмичнослоистая формация на Центральном и Прненп- 
сеиском поднятиях — в основном темные алевроглинистые сланцы и тон
кое переслаивание филлитов и кварцевых алевролитов (1,5—2,5 км). На 
западе центрального блока в ней появляются пачки несортированных вул- 
каномиктовых песчаников и гравелитов.

Из состава сосновской карбостромовой формации на Центральном 
поднятии и западнее почти полностью исчезают доломиты (аладьпнская 
свита многеосинклинали). На западе Сухопитской горст-антиклинали 
сосновскую формацию видимой мощностью 300 м слагают окремненные 
оранжевые, серые известняки, пестрые известково-глинистые сланцы и 
алевролиты с повышенными содержаниями железа и марганца. Западнее 
(низовье р. Большой Пит) в известняках нижней и верхней частей раз
реза формации появляются рифоподобные тела столбчатых строматоли
тов. Средняя часть ее разреза обогащена туфами осповных и кислых 
эффузивов.

Цикломы третьего порядка тунгусикской серии на территории нейт
рального блока также значительно варьируют по мощности и составу. 
Например, мощность потоскуйской цикломы изменяется от 1,6 км в Кад- 
рпнской грабен-синклинали (Центральное поднятие) до 3 км в Ангаро- 
Тнсском прогибе и вновь уменьшается до —1,5 км на склоне Приеписей- 
ского поднятия. Верхнее подразделение гребенской цикломы в Токмин- 
ской синклинали (Ангаро-Тисский прогиб) сложено своеобразными тем
ными углеродистыми известняками с пачкой грубых кластитов в осно
вании. Его общая мощность более 1 км. В Орловском прогибе это под
разделение — фациально пестрая мелководная толща вулкапомиктовых 
(до гравелитов с обломками местных пород) вулкапогеино-карбонатных 
со строматолитами и алевроглинистых отложений ( ^  1000 м). Отложения 
киргнтейской цикломы, как и в миогеосинклинальной зоне, отличаются 
наиболее изменчивым составом. В южной половине Ангаро-Тисского про
гиба циклома достигает мощности 3—4 км. Ее пижпее подразделение — 
свита Сухого хребта — сложено кварцитовидными песчаниками и угле
родистыми слапцами с пакетами (по 100—200 м) терригенного флиша и 
мощной пачкой осповных вулканитов в бассейне р. Сухой Пит. Верхнее 
подразделение — мощная терригенно-вулканогенно-карбонатная толща — 
сохранилось только в Приангарье.

Среди орогенных образований верхов чингасанской цикломы в Верх- 
невороговской грабен-синклинали Ишимбинской зоны (см. рис. 1, III) 
чпвидннская флишевая формация почти полностью замещается мощными 
несортированными обломочными накоплениями типа олистостромы [Ро- 
stclnikov, 1980].

Таким образом, все рассмотренные цикломы второго и третьего по
рядков на этих территориях построены в известной мере однотипно. Гра-



Рис. 3. Соотношения осадочных формаций гсосппклипаль- 
ного (7) и орогенного (2) классов в разрезах рифея мио- 
геосинклинали и центрального блока Енисейского кряжа
1 — формации аспидная, флишевая, ритмичнослоистая и сход
ные образования; 2  —  формации молассовая, карбостромовая 
и сходные образования

ницы их, как правило, четкие. Базальные горизон
ты и верхние части циклом сложены мелководны
ми молассовыми, карбостромовыми формациями 
или сходными с ними, но маломощными пачками, 
играющими роль краевых членов формаций. Это 
образования орогенного класса \  Для нижних и 
средних частей циклом характерны относительно 
фациально выдержанные метапелиты и мелкообло
мочные накопления типа аспидной, ритмичнослои
стой, флишевой формаций. Такое распределение 
орогенных и геосинклинальных подразделений раз
ных порядков обусловливает трансгрессивно-ре
грессивное строение разрезов циклом. Анализ ко
личественных соотношений этих подразделений в 
разрезах рифея миогеосинклинальной зоны и цент
рального блока показывает возрастание роли оро
генных обстановок во времени (рис. 3). Этой тен
денции соответствует увеличение структурной 
расчлененности всей территории, о чем свидетель
ствует все большее разнообразие фаций и увеличе
ние процента автохтонного материала за счет ал
лохтонного в вертикальном ряду рифейских фор
маций.

Как уже отмечалось, эти и другие направлен
ные изменения в рифейском разрезе позволяют 
рассматривать весь миогеосинклинальный рифей в качестве мега циклом ы 
первого порядка. Число образующих эту мегациклому типовых формацпг 
невелико, и они тесно связаны одна с другой через краевые члены. Поэтому 
справедливо мнение М. А. Семихатова [1962, с. 177—178], рассматриваю
щего весь осадочный разрез рифея Енисейского кряжа как сложный, но 
единый формационный комплекс породных ассоциаций огромной мощности.

Намного более существенны различия миогеосинклинали и централь
ного блока, связанные с появлением на последнем и в поясах тектониче
ских швов изверженных пород1 2. В рифейской геологической истории 
центрального блока известно несколько уровней интенсивного проявления 
магматизма и метасоматоза (см. рис. 2, колонка 4).

Магматизм сухопитского цикла — инициальный трещинного типа. 
Начало цикла (и всего рифейского мегацикла) ознаменовалось излияния

1 Включая «геоаптиклинальные орогепные формации» II. П. Хераскова [1967].
2 Именно эти различия подчеркнуты геологами ВСЕГЕИ, предложившими для рифея 

миогеосинклинальной, центральной и внутренней зон Енисейского кряжа свои 
местные стратиграфические схемы [Кириченко, 1967; Ковригина и др., 1975].



ми щелочных толеитовых базальтои- 
дов и внедрением даек габбро-диаба
зов индыглинского комплекса. Мета
вулканиты основного состава встре
чены среди сланцев сухопитской 
цикломы на нескольких стратиграфи 
ческих уровнях (метабазальтовая 
формация [Корнев и др., 1974]). Гра- 
нитоиды сухопитского цикла на Ени
сейском кряже неизвестны.

Становление первых рифейскпх 
гранитоидов — гранито-гнейсов тей- 
ского (посольненского) комплекса 
относится к концу сухопитского — 
началу тунгусикского циклов. Тей- 
ские гранито-гнейсы сформировались 
в результате интенсивного калиевого 
метасоматоза (микроклинизации) 
преимущественно дорифейских сиа- 
лических образований на Южно-Ени
сейской глыбе и в древних выступах 
Приенисейского поднятия и в мень
шей степени Центрального поднятия 
[Белянкина, 1969].

Среди дайковых серий и вулкани
тов тунгусикского цикла преоблада
ют породы основного состава — диа
базы, габбро-диабазы, диабазовые 
порфириты, спилиты и их туфы, при
уроченные к сланцевым толщам про
гибов (Ангаро-Тисского и др.). В бор
тах прогибов и на поднятиях чаще 
всего в верхних подразделениях цик
лом третьего порядка наблюдаются 
кислые и средние вулканиты, лате- 
рально замещающие основные разно
сти (контрастная липарит-базальто-

Рис. 4. Сводный разрез рифея Исаковско
го прогиба Енисейского кряжа
1 — конгломераты и гравелиты, туфоконгломе- 
раты; 2  — песчаники и кварциты, туфопесча- 
ники; 3 — метаалевролиты, туфоалевролиты:
4 — известняки, строматолитовые известняки;
5 — доломиты; 6 — мраморы; 7 — глинистые 
сланцы, туфосланцы; 8 — слюдяные сланцы; 
.9 — кислые эффузивы: а — лавы, б — туфы; 
10 — метаандезиты: а  — лавы, б — туфы; п  —  
метабазальты: а  — лавы, б — туфы; 12 — габ- 
бро-плагиограниты; 13 —  габбро-диабазы; 14 — 
строматолиты B a i c a l i a  sp. (джурский уровень); 
15 — абсолютный возраст пород, млн. лет



вал формация иотоскуйской дипломы, последовательно дифференцирован
ная липарит-андезпт-базальтовая формация гребенской и кпргитейской 
циклом [Корнев и др., 1974]).

Тунгусикский цикл завершился становлением массивов микроклино- 
вых гранитов батолитовой формации (татарский комплекс), наиболее 
широко распространенных среди гранитов Енисейского кряжа. Самые 
крупные массивы — Чиримбинский, Каламинский, Аяхтинский, Гурах- 
тинский, Татарский — расположены вдоль свода Центрального поднятия.

Позднерифейские изверженные формации — гранит-лейкогранитовая, 
гранит-граиосиенптовая, трахибазальтовая — являются типично орогеп- 
ными.

Из приведенного краткого анализа возрастной приуроченности извер
женных формаций Центрального и Приенисейского поднятий и прираз
ломных прогибов следует, что они в главных своих проявлениях также 
подчиняются крупной цикличности (см. рис. 2). Наиболее интенсивное 
формиронапие гранитоидов совпадает, с периодами воздыманий у границ 
циклов второго порядка. Глубинный базальтоидный магматизм в главных 
проявлениях следует за гранитоидным. Он тяготеет к сланцевым толщам 
нижних—средних частей циклом. Эти закономерности осложнены про
странственной связью разных типов изверженных пород с определенны
ми тектоническими подразделениями. Так, гранито-гпейсы тейского комп
лекса генетически связаны с дорифейскими сиалическими выступами, 
размещение батолитов татарского комплекса подчинено тектоническому 
плану рифейской геосинклинали, а мелкие тела позднерифейскнх граип- 
тоидов приурочены к секущим геосинклинальные структуры разломам 
орогенного глыбово-сводового поднятия. Максимальные проявления ба- 
зальтоидов связаны с обстановками опусканий и растяжения в рифтовых 
приразломных прогибах.

Строение и состав разрезов обнаженного участка внутренней зоны 
рифейской геосинклинали — Исаковского прогиба (см. рис. 1, V) свое
образны *. Поздиедокембрийскпе образования Исаковского прогиба под
разделяются на три серии (снизу вверх, рис. 4) — исаковскую, пижне- 
сурнихннскую и вороговскую. Принадлежность последней к поядиери- 
фейским орогепным образованиям несомненна. Определение возраста 
исаковской и нижнесурнихинской серий вызывает затруднения. Литоло
гические критерии, применявшиеся при сопоставлениях подразделений 
местной стратиграфической шкалы миогеосинклинали и центрального 
блока кряжа, оказываются здесь явно недостаточными, а метод прямого 
прослеживания свит и серий затруднен тектоническими соотношениями 
почти всех подразделений рифейского разреза Исаковского прогиба. Па
леонтологически и радиологически они слабо охарактеризованы. Не слу
чайно разные исследователи определяют возраст геосинклинального раз
реза Исаковского прогиба по-разному. Так, исаковская серия сопостав
ляется с частями тейской [Ковригина и др., 1975], тунгусикской [Семи- 
хатов, 1962; Корнев и др., 1974; и др.], сухопитской (ряд геологов 
Красноярского ГУ) серий региональной стратиграфической шкалы. Ав- 1

1 Это, по-видимому, связано с существенно иным (более меланократовым) характером 
архейско-нижнепротерозойского фундамента всего Енисейского прогиба по сравне
нию с фундаментом рифеид остальной части Енисейского кряжа [Постельников, 
1 9 8 0 ] . . ,  -



тор сделал попытку решить этот вопрос на основе циклического анализа 
с привлечением всех известных материалов.

Породы исаковской серии претерпели региональный метаморфизм 
фации зеленых сланцев. Сводный разрез серии для северной половины 
Исаковского прогиба составлен Л. К. Качевским (Красноярское ГУ, 
1977 г.). Приведем этот разрез (снизу вверх).

Мощность, м

1. Мощная толща темных кварц-сернцптовмх углеродистых сланцев 
с горизонтами кварцитов, сидеритсодержащих карбонатных пород,
метадиабазов. Нижние 300-400 м разреза толщи обогащены грубо- 
кластическим материалом. В кровле толщи выделяется пачка из
мененных туфов и эффузивов основного с о с т а в а ..............................  1600-2000

2. Чередование пачек карбонатпых кварц-еерицитовых, кварц-хлорит-
серпцитовых сланцев, карбонатных кварцевых метапесчаипкол, 
мраморов, реже — измененных туфов и эффузивов основного соста
ва. В верхах толщи -  карбонатные конгломераты ..............................  15С0

3. Рассланцованныс зелено-серые метадиабазы (80%) и измененные
туфы основного состава. Редкие прослои ф и л л и т ов .........................  500-1000

4. Чередование пачек темпо-зеленых амфиболитов и серых гранат-
биотит-мусковит-кварцевых сланцев. Прослои мраморов. В верхах-  
измененные лавы и туфы основного с о с т а в а ........................................  40С— 1300

Несколько отличный разрез исаковской серии приводят Е. К. Коври
гина, Н. С. Подгорная и др. (ВСЕГЕИ, 1974 г.) для южной половины 
Вороговского прогиба. В обнажениях по рекам Исаковке, Летней, Верх
ней Сурпихе псаковская серия подразделена ими на три свиты (снизу).

Мощность, м

1. Л е т и и н с к а я с в и т а .  Основание не вскрыто.
Разрез начинается микрокристаллическими хлоритовыми сланцами 
с прослоями кварцитов и метаморфпзовапных аркозовых песчани
ков. Видимая мощность—до первых сотен метров. Основная часть 
разреза сложена переслаиванием пачек (десятки метров) серых, 
иногда брекчневидных известняков и доломитов, в верхней части 
свиты строматолитовых. Редкие прослои карбонатных мегапесчани
ков, кристаллических сланцев, к варц и тов .............................................  До 800

(видимая)
2. Т о р ж и х и н с к а я  с в и т а .  Залегает па летнинской «с призна

ками размыва», а местами несогласно перекрывает более древние 
породы. Свита сложена известковистыми мстапесчаниками-мега
алевролитами, биотитовыми, хлорит-биотитовыми микрокристал
лическими сланцами с подчиненными горизонтами основных мегл- 
эффузивов и аркозовых метапесчапиков. В низах разреза указы
ваются конгломераты с обломками кристаллических известняков,
доломитов, кварца, кварцитов, г п е й с о в ..................................................  1000

3. Ф ом  к и н е  к а я  с в и т а .  Переслаивание пачек хлоритовых и 
карбонатно-слюдистых сланцев, известняков, кварцитов, метамор- 
фиаованных вулканитов типа спилитов и их т у ф о в .........................  ^1500

Главное отличие приведенных разрезов — наличие в низах второго из 
них карбонатной летнинской свиты. Ее стратиграфическое положение 
спорно. Е. А. Долгинов [1966] отнес эти карбонатные породы к соснов- 
ской свите, отделив от вышележащих толщ размывом. Р. Б. Карпинский 
в 4975 г. поместил их в верхах геосинклинального разреза р. Исаковки. 
Я исключаю летнинскую свиту из состава исаковской серии (см. ниже).

Эффузивные породы исаковской серии наиболее распространены в



верхней части ее разреза. Они образуют полосу шириной 4—8 км, дли
ной 120—130 км от р. Верхней Сурнихи на юге до широтной петли Ени
сея на севере. Эта полоса обычно трактуется как зона раздвига. Она 
сложена переслаиванием эффузивов и туфов базальтоидов с филлитами 
(особенно в северной трети). Среди эффузивов многочисленны параллель
ные дайки и силлы диабазовых порфиритов, метагабброидов (р. Нижняя 
Сурниха) мощностью от 1 до 100 м и более. На значительных участках 
изверженные породы полностью превалируют в разрезе полосы. А. Г. Ми
ронов и А. Д. Ножкин [1978, с. 66—68 и др.] объединяют изверженные 
породы исаковской серии в метабазальтовую ассоциацию вулканитов — 
производных недифференцированных лав толеит-базальтового состава с 
отчетливым известково-щелочным уклоном.

Отложения нижнесурннхинской серии распространены в пределах суо- 
меридиональной синклинальной структуры, расширяющейся и погружаю
щейся в южном направлении. Лучший из разрезов серии обнажен в ни
зовьях р. Нижней Сурнихи. Нижняя часть разреза нижнесурннхинской 
серии сложена вулканомиктовыми конгломерато-брекчиями, гравелитами, 
песчаниками с прослоями туфов, туффитов, кислых лав. Выше залегают 
темно-серые филлитизированные сланцы с пиритом, туфопесчаники с 
линзами кварцевых порфиров, туфы и лавы андезитовых и базальтовых 
порфиритов. Верхняя половина нижнесурннхинской серии сложена пере
слаиванием серых и пестрых известняков и глинистых сланцев с редки
ми прослоями кварцитовидных песчаников. Вверх роль известняков по
степенно нарастает. Разрез завершается пачкой лестроцветных брекчие
видных доломитов со строматолитами и онколитами. Часты прослои 
зеленых и красных карбонатно-слюдистых сланцев,' кварцитовидпых пес
чаников.

Общая мощность нижнесурннхинской серии 2—2,5 км.
Вулканиты нижнесурнихипской серии объединены в металппарит-ан- 

дезито-базальтовую ассоциацию [Миронов, Ножкин, 1978, с. 68—72].
Отметим, что стратиграфия самих познедокембрийских серий Исаков

ского прогиба нуждается в разработке. Торжихинская и фомкинская сви
ты исаковской серии в совокупности с ультрабазитамн сурнихинского 
комплекса образуют офиолитовую ассоциацию пород. Известно, что для 
офиолитовых ассоциаций вообще типично аллохтоппое залегание [Пейве 
и др., 1980]. В этой связи интересны описапия контактов исаковской се
рии с подстилающими породами, сделанные мною в бассейнах рек Иса- 
ковки и Верхней Сурнихи в 1973—1974 гг. Были исследованы соотноше
ния пород исаковской серии с мраморами и гнейсами тейс-кой серии 
(р. Исаковка сразу ниже устья р. Торжихи) и с доломитами летнинской 
свиты (р. Исаковка в 10 км выше устья р. Летней; р. Летняя в 4,5 км 
выше устья; низовья р. Верхней Сурнихи). На всех перечисленных участ
ках эти контакты тектонические. Плоскости контактов обычно покрыты 
осыпями или задернованы. Лишь в двух обнажениях по р. Верхней Сурни- 
хе удалось наблюдать надвигание исаковских сланцев на доломиты под 
углом ~50°. Сланцы исаковской серии вблизи контактов плойчато перемя
ты, нередко перетерты, прокварцеваны. Они содержат развальцеванные, 
часто оглаженные куски карбонатных пород и кварца размером от 1 — 
2 до 10—20 см. Эти образования тектонического происхождения раньше 
ошибочно принимались за базальные конгломераты. Доломиты летшш- 
ской толщи у контактов передроблены, осветлены, теряют слоистое ело-



жение. Конечно, указанные наблюдения недостаточны для вывода об 
аллохтонном залегании, но они позволяют ставить этот вопрос. Не исклю
чены послеисаковский возраст летнинской свиты и сопоставление ее с 
карбонатными пачками нижнесурнихинской серии. Об этом свидетельст
вуют строматолиты джурского уровня, обнаруженные мною в доломитах 
летнинской свиты по р. Исаковке (определение И. Н. Крылова).

Из приведенных описаний ясна сложность выявления стратиграфиче
ской принадлежности исаковской и нижнесурнихинской серий. Общий 
характер разреза исаковской серии — преобладание темных сланцев, ба- 
зальтоидный вулканизм подтверждают правильность отнесения ее к обра
зованиям раннегеосинклинальной стадии. На границе Исаковского — ниж- 
несурнихинского циклов в восточном борту Исаковского прогиба 
появляются мелкие массивы габбро-плагиогранитной формации (Усть- 
Порожнинский, возможно, частично Кийский [Белов, 1968, рис. 4—12]). 
К внутренней части прогиба они латеральпо сменяются габбро-диабаза
ми, а на Приенисейском поднятии — гранито-гнейсами.

Большое фациальное разнообразие осадочных и изверженных пород 
пижнесурнихинской серии позволяет условно отнести ее к позднегеосинк- 
линальной стадии. Это же подтверждает и некоторое сходство нижнесур
нихинской металипарит-андезито-базальтовой ассоциации вулканитов с 
андезито-базальтовой формацией современных островных дуг. Из пест
рых доломитов в верхах разреза серии по р. Нижней Сурнихе определены 
строматолиты Inzeria tjomuse Kryl. (низы R3 уральского разреза [Карпип- 
ский, Шенфиль, 1978]).

Проведенный циклический анализ позволяет уточнить эти выводы. 
По-видимому, нижняя из циклом исаковской серии (см. рис. 4) соот
ветствует нижнесухопитской цикломе миогеосинклинали, верхняя — 
верхпесухопитской цикломе, а нижнесурнихинская может быть сопо
ставлена с потоскуйской цикломой.

Заключение. Какого порядка циклы называть полными геосинклиналь- 
ными? Какие из них соответствуют стадиям геосинклинального развития? 
Решающими для ответа на эти вопросы являются структурные и форма
ционные критерии, разработанные и апробированные на больших терри
ториях при мелкомасштабном тектоническом районировании [Тектоника 
Евразии, 1966; Пейве и др., 1976; Тектоника Северной Евразии, 1980; 
и др.]. Рассмотрим в этом аспекте прежде всего циклы второго порядка.

Две трети объема сухопитской цикломы сложены породами нижнесу
хопитской аспидной формации, типичной для ранних стадий развития 
ряда рифейских и более поздних геосинклиналей [Келлер, 1973; Хайн, 
1973; и др.]. Тесно связанные с отложениями аспидной формации флн- 
шоиды погорюйской ритмичнослоистой формации фиксируют самое нача
ло расчленения обширного раннерифейского прогиба. Это расчленение 
было еще весьма незначительным, о чем свидетельствует фациальная вы
держанность и преимущественно олигомиктовый состав обломков в отло
жениях ритмичнослоистой и сосновской карбостромовой формаций. Вул
канизм сухопитской цикломы также инициальный (базальтоидный).

Формирование тейских гранито-гнейсов не привело к завершению гео
синклинального режима. Выделившая «гранито-гнейсовую формацию» на 
западе Центрального Казахстана Т. Г. Павлова справедливо подчеркнула 
ее тесную связь с геосинклинальным этапом, назвав гранито-гнейсы 
«формацией геоантиклиналей... в пределах геосинклинальпых систем»



[Павлова, 1964, с. 829]. Избирательный характер тейской гранитизации 
увеличил латеральную неоднородность земной коры региона.

Значительное структурное и фациальное разнообразие обстановок тун- 
гусикского цикла было прежде всего обусловлено интенсивным форми
рованием Восточного, Ангаро-Тисского и других приразломных проги- 
бов-раздвигов рифтового типа. Характерные признаки этого цикла — 
появление контрастной серии вулканитов и излияния андезитов на запа
де — являются признаками позднегеосинклинальной стадии.

Становление гранитов батолитовой формации в конце цикла (850± 
:±50 млн. лет тому назад) совпало с инверсией рифейского прогиба кряжа. 
Выше залегают мелководные и континентальные молассовая, олистостро- 
мовая и флишевая, карбостромовая формации, сопровождавшиеся типично 
орогенным магматизмом (см. рис. 2, колонка 4). Однородные карбонатные 
толщи верхов юдомия — нижнего кембрия относятся к отложениям плат
форменного чехла.

Одним из важных признаков завершения геосинклинального режима 
является региональное структурное несогласие в кровле геосинклиналь
ного комплекса. Именно такое несогласие в масштабе всего кряжа отме
чается на границе тунгусикской и ослянской (чингасанской и др.) цик
лом. Выше этой границы изменяется общий стиль тектонических струк
тур: осадконакопление происходит на фоне общего воздымания в 
отдельных краевых и межгорных впадинах. Второй крупный перерыв в 
рифейском разрезе Енисейского кряжа сязан с границей сухопитской и 
тунгусикской циклом. Однако он менее значителен: базальные тунгусик- 
с-кие горизонты почти повсеместно залегают только на породах сосновской 
свиты; между дипломами известны также постепенные переходы.

Структурная эволюция на протяжении рифейского мегацикла заклю
чалась в смене преобладающего прогибания (сухопитский цикл) этапом 
тектонической дифференциации (тунгусикский цикл) и восходящими 
движениями в конце рифея. Сходная последовательность обычна и для 
геосинклиналей фанерозоя.

Как показано выше, направленное развитие рифейского мегацикла — 
его стадийность — сочетается с полиритмичной повторяемостью подоб
ных циклов разпого порядка. Поэтому для установления стадий необхо
дим весь комплекс их формационных и структурных признаков, а также 
яркое, широкое проявление каждого из них. Учитывая все сказанное, 
следует рассматривать сухопитский цикл как раннегеосинклинальную, 
а тунгусикский — как позднегеосинклинальную стадию рифейского мега
цикла. Смена геосинклинального режима орогенным устанавливается по 
комплексам-показателям окончательного становления континентальной 
земной коры: структурной перестройке, широкой калиевой гранитизации, 
началу регионального накопления молассовой и других орогенных фор
маций [Пейве и др., 1976]. Именно эти условия характерны для границы 
тунгусикского и позднерифейского циклов. Орогенная стадия мегацикла 
соответствует позднерифейскому трансгрессивно-регрессивному циклу 
(ослянскому—тасеевскому, чингасанскому—чапскому и др.).

Таким образом, продолжительность позднедокембрийского геосинкли
нального (точнее, геосинклинального—орогенного) мегацикла на Енисей
ском кряже равна всему рифейскому времени.

Близкие выводы об идентичности стадий рифейской геосипклиналь- 
ной—орогенной истории Енисейского кряжа «самостоятельным, хотя и



нс вполне завершенным циклам» впервые были сделаны сотрудниками 
Енисейской экспедиции МГУ [Хайн и др., 1967, с. 90]. Однако последую
щие попытки выделить самостоятельные геосинклинальные трехстаднй- 
пые циклы меньшего масштаба (например, греивильский, байкальский 
[Волобуев и др., 1976]) вряд ли целесообразны.

Наряду с формациями-индикаторами определенных стадий рифейского 
геосипклинальпого процесса в разрезах рифея Енисейского кряжа на 
разных стратиграфических уровнях широко распространены сходные фор
мационные подразделения. Например, мелководные обломочные пестро- 
цветы орогенного типа многократно встречаются у границ циклом разных 
порядков (см. рис. 2, 3). На геосипклинальпом этапе мощность этих 
обломочных горизонтов пе превышает первых сотен метров; они распро
странены лишь па участках поднятий, а к смежным прогибам замеща
ются иными фациями. Лишь на орогенпой стадии формация молассы 
приобрела региональное распространение, а мощность ее возросла до 
нескольких километров (немчанская свита и др.). Другой пример — 
флишевая и ритмичнослоистая формации. Ритмично построенные толщи 
и отдельные горизонты встречаются в разрезах всех рифейских циклом 
третьего порядка, главным образом в их средних частях. Однако макси
мальное распространение они имеют в предорогенной киргитейской цик
лоне [Воробьев, 1964; Забродин, Бевзеико, 1975; Постельников, 1980] *.

Отмеченные особенности вертикальных резрезов рифейского мега
цикла обусловлены эволюцией земной коры Енисейского кряжа. В ходе 
этой эволюции выявляются два главных противоположных по направлен
ности процесса — сиалеобразование и деструкция сиалической коры. Пер
вая тенденция наиболее ярко фиксирована в регрессивных частях циклом 
отложениями типа молассы, карбостромовой формации и т. д. в сочетании 
с кислым коровым магматизмом и калиевым метасоматозом. Она соот
ветствует периодам сжатия, подпятий и новообразования сиаля. Второй 
процесс — деструкция сиалической коры — наиболее полно выражен в 
зонах рифтогенеза сухопитского, тунгусикского и, возможно, начала позд- 
нерифейского цикла. С этими зонами связано формирование офиолитовой 
ассоциации, черпосланцевых, отчасти ритмичнослоистых толщ циклом с 
присущим этим подразделениям глубинным базальтоидным магматиз
мом. Сиалеобразующий и рифтовый процессы в рифейской геосинкли- 
нальпой системе Енисейского кряжа были неразрывно взаимосвязаны, 
составляя сущность рифейского геосиикликалыюго развития. Выше было 
показано, что соотношения их во времени имели циклический характер.

Направленность названных сложных процессов во времепи заключа
лась в неравномерном увеличении роли как отдельных факторов станов
ления континентальной коры (орогенпых осадочных формаций, кислого 
магматизма, усложнения морфоструктуры региона и т. д.), так и сиале- 
образующей тенденции в целом. Это привело к окончательному причле- 
непию территории Енисейского кряжа к континенту в самом конце рифея. 1

1 В о зм о ж н о , что с х о д н а я  к ар ти н а  н а б л ю д а е т с я  в к л а сси ч еск и х  для  ф л и ш а р а з р е за х  
А л ь п и й ск ой  ск л адч атой  области . В м е зо зо е  — к а й н о зо е  А л ь п и й ск ой  обл асти  у ст а 
н ов л ен о  по к р ай н ей  м ер е  д ес я т ь  возр астн ы х у р о в н ей  ф л и ш ео б р а зо в а н н я . Н о м ак
си м ал ь н ое р а сп р о ст р а н ен и е  и м еет  в е р х п ем ел о в о й — ол и гоц ен овы й  (п р едор оген н ы й )  
ф л и ш  [А р хи п ов , 1974].



Выделение циклом и формаций — естественных членов поздиедокемб-
рийских разрезов — позволяет конкретно, ассоциациями горных пород,
характеризовать сложный возвратно-поступательный (спиралевидный)
стиль развития земной коры рифейской эры.
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К ВОПРОСУ О СТРОЕНИИ ФУНДАМЕНТА 
ПАЛЕОЗОЙСКИХ СТРУКТУР МОНГОЛИИ

Представления о чрезвычайной древности пород Центральной Азии 
появились среди геологов еще в конце XIX — начале XX в. после работ 
И. Д. Черского [1896] и Е. Зюсса [Suess, 1902], писавших о «древнем 
темени Азии». Однако вскоре Л. де Лонэ [Launay, 1911] противопоста
вил концепции «древнего темени Азии» гипотезу о последовательном об- 
растапии складчатыми сооружениями нротоплатформы Лены и Алдана. 
С тех пор различные исследователи неоднократно приводили доводы в 
пользу первой или второй концепции. Идею о «древнем темени» особен
но поддерживал В. А. Обручев [1932], относивший к «древнему темени» 
Байкальскую горную область, Саянские хребты и значительную часть 
Северной Монголии. В противовес этому Н. С. Шатский показал, что 
«древнее темя Азии в понимании В. А. Обручева представляет образова
ние неоднородное, включающее в свой состав весьма различные по воз
расту и по генезису геотектонические районы» [Шатский, 1932, с. 508].

Наиболее полные сведения о составе докембрийских толщ Монголии 
были получены в 60-х годах в результате проведения геологической съем
ки масштаба 1 :1  500 000, выполненной группой;советских специалистов 
под руководством II. А. Маринова. На основе этих работ докембрийские 
образования по составу и степени метаморфизма были расчленены па три 
комплекса — гнейсовый, карбонатный и зеленосланцевый, условно отне
сенные к нижнему, среднему и верхнему протерозою. Дальнейшие иссле
дования [Палей, Благонравов, 1974] показали, что докембрийские толщи 
Монголии в возрастном отношении охватывают не только нижний проте
розой в современном понимании, но и большую часть рифея. Все эти 
докембрийские образования по традиции рассматривались [Зайцев и др., 
1974] как фундамент палеозойских структур. Однако специальное изуче
ние соотношений древних метаморфических толщ с венд-кембрийскими 
отложениями обнаружило зависимость этих соотношений от формацион
ного состава раннепалеозойских структур; декембрийские гнейсовые 
толщи служат фундаментом только для мио- и миктогеосинклинальных 
отложений каледонского цикла, а с эвгеосинклинальными отложепиями 
повсеместно наблюдаются тектонические (покровные) соотношения 
[Палей, 1979].

Особенности строения и формационного состава каледонских и гер- 
цинских структур Монголии позволили предположить, что палеозойские 
геосинклинальные прогибы закладывались в различных областях на коре 
разного типа. Это нашло отражение на «Тектонической карте МНР», со
ставленной под редакцией академика А. Л. Яншина [Тектоническая кар
та..., 1978]. На этой карте геосинклинальные структуры в зависимости 
от типа коры подразделены на эпиокеанические и эпикоытпнентальные. 
Тем самым поставлен вопрос о гетерогенности фундамента палеозойских 
структур. Комплексное изучение докембрийских образований, проведен
ное в последние годы коллективом Советско-Монгольской геологической



Схема размещения выходов докембрийских толщ Монголии
Цифрами обозначены упо- хей, 3 — Северо-Сонгин- бугэр, 6 — хр. Дариви, 7 — 
мннаемые в теисте районы: ский, 4 — Сантмаргац и Цэл, 8 — Цаганульский, 9 —
1 — Сангилен, 2 — Хан-Ху- Дзабхан-Мапдал, 5 — Бум- Уланульский

экспедиции иод руководством А. Л. Яншина и II. С. Зайцева, выявило 
большую сложность строения фундамента палеозойских структур Мон
голии.

Для иллюстрации этого положения рассмотрим несколько районов 
развития древпейших (главным образом дорифейских) комплексов пород, 
обнажающихся в каледонской и герципской складчатых областях (ри
сунок) .

1. Наиболее детально изучены [Капустин, 1975; Козаков, 1976, 1977; 
Козаков, Митрофанов, 1976, 1979; Митрофанов и др., 1977; Митрофанов. 
Козаков, 1978] древнейшие образования Сангилепского нагорья Тувы, 
структуры которого прослеживаются в Северную, Монголию. Докембрий- 
скпе образования Сапгилена подразделяются на четыре комплекса по
род — эрзииский, моронский, балыктыгхемскпй и парыпскнй.

Эрзпнскпй комплекс состоит из ретроморфизовапных в амфиболито
вой фации биотнтовых гнейсов с отдельными прослоями мраморов и 
кварцитов. Среди биотитовых гнейсов наблюдаются многочисленные 
будины, сложенные шпинель-кордиеритовыми и шпииель-граиат-кордпе- 
ритовымп гнейсами, гиперстеповыми и гранат-кордиерит-гииерстеновыми 
гнейсами. Реже встречаются двупироксеновые кристаллослапцы основ
ного состава. По наличию этих реликтовых ассоциаций грапулптовой 
фации регионального метаморфизма Ф. П. Митрофанов и II. К. Козаков 
сопоставляют эрзинский комплекс с архейскими образованиями Алдан
ского щита и Восточного Саяна. Гранулиты эрзинского комплекса дву
кратно регионально диафторированы в условиях амфиболитовой фации 
повышенных давлепий (дистеиовый метаморфизм) н низких давлений 
(андалузит-силлимапптовый метаморфизм). Породы комплекса содержат 
реликтовые структуры четырех деформационных циклов [Козаков, Мит
рофанов, 1979].



Моренский комплекс представлен мигматитами, биотитовыми и дву
слюдяными гнейсами, сланцами с горизонтами амфиболитов и мраморов. 
К низам разреза моренского комплекса относятся железистые кварциты, 
леитиниты и конгломераты с галькой и валунами гранулитов эрзинского 
комплекса. Моренский комплекс испытал двукратную мигматизацию и 
три этапа деформации. Гнейсы местами насыщены послойными телами 
гранодиоритового состава, которые в эндоконтактовых частях сильно раз- 
гнейсованы. В комплексе обильны мусковитовые пегматиты, на которые 
нередко накладываются редкометальные пегматиты. Последние отдельно 
встречаются в вышележащей балыктыгхемской свите, несогласно пере
крывающей первые два комплекса. Прямых определений возраста морен
ского комплекса нет; по аналогии с Восточным Саяном ему приписы
вается нижнепротерозойский возраст [Митрофанов и др., 1977].

Мощность нижних двух комплексов из-за неоднократных структурно
метаморфических преобразований не поддается точному определению, но 
она весьма значительна и ориентировочно составляет не менее 4—5 км.

Балыктыгхемский комплекс (балыктыгхемская и чартисская сви
ты) — метаморфизованные в амфиболитовой фации карбонатные породы 
с горизонтами кварцитов, амфиболитов и железистых кварцитов. Мощ
ность комплекса около 2 км.

Породы комплекса сложно дислоцированы и внешне согласны с мо- 
ренским комплексом, однако детальные структурно-метаморфические ис
следования И. К. Козакова [1976] позволили выявить два (Этапа дефор
маций и установить элементы структурного несогласия балыктыгхемского 
комплекса с более древними образованиями. Так, «в бассейне р. Морен 
северо-восточная региональная система субвертикального рассланцевания, 
бластомилонитизации, наложенного метаморфизма и мигматизации раз
вивается на фоне уже многократно деформированных и метаморфизован- 
ных пород более древнего моренского комплекса. Здесь две эпохи миг
матизации разделены дайками основных пород, что... свидетельствует о 
проявлении двух тектоно-метаморфических циклов» [Митрофанов, Коза
ков, 1978, с. 206]. Существование стратиграфического несогласия под
тверждается также находкой галек глубоко метаморфизованных пород 
в основании балыктыгхемской свиты [Капустин, 1975]. С учетом страти
графического положения балыктыгхемского комплекса между мореиским 
и парынским и на основе сопоставления с разрезами Восточного Саяпа 
его возраст определяется как верхи нижнего протерозоя (дорифей).

Четвертый комплекс основания каледонских структур Сангилена — 
нарынский — представлен терригенно-карбонатными (внизу), карбонат
ными и зеленосланцевыми толщами нарынской и чинчилигской свит 
нижнего—среднего рифея. Возраст комплекса определяется но/стромато
литам и онколитам. Мощность не менее 4000 м. При детальных работах 
в основании нарынского комплекса «всегда фиксируется метаморфиче
ское и структурное несогласие» [Козаков, Митрофанов, 1976].

2. Как уже отмечалось выше, докаледонские комплексы основания 
Юго-Восточной Тувы хорошо сопоставляются с древними толщами Север
ной Монголии. В настоящее время благодаря детальной съемке отдель
ных участков на северном склоне Хан-Хухея, проведенпой И. К. Козако
вым и Ф. II. Митрофановым, тэсскую свиту В. А. Амантова [1963] 
можно достаточно уверенно сопоставлять с эрзинско-моренским (условно 
AR — PRi) комплексом Сангилена, а хангилцигскую свиту —с балык- 6
6 Проблемы тектоники



тыгхемским комплексом Тувы. Описанное ранее [Палей, Доржнамжаа, 
1974] внешне согласное налегание тэсской свиты на хангилцитскую в 
действительности представляет собой серию покровных чешуи, которая 
во время каледонской складчатости была изогнута в простые открытые 
складки; одна из них образует закартированную нами синформу, в ядре 
которой залегают гнейсы тэсской свиты. На северном склоне Хап-Хухея 
имеются и карбонатно-сланцевые аналоги нарыиского комплекса.

3. В Северо-Сонгинском выступе докембрия, между сомонами Дзун- 
Хангай и Сонгино, мною прослежены»два комплекса метаморфических 
пород, по ряду признаков сопоставимых с древнейшими толщами Сан- 
гилепа и северного склона Хан-Хухея. Нижний комплекс представлен 
грубозернистыми биотитовыми гнейсами и сланцами с подчиненными 
прослоями амфиболитов, как правило, будннированиыми. Биотитовые 
гнейсы неоднократно мигматизированы и местами содержат крупные 
будины гиперстеновых гнейсов. В сильно мигматизированиых бнотитовых 
гнейсах и сланцах отчетливо проявлены два этапа деформаций: изокли
нальные лежачие складки с простиранием 320° и наложенные на них 
гребневидные складки с субвертикальными осевыми плоскостями, про
стирающимися в северо-северо-восточном направлении - (1U—2UU). Анало
гичные этапы деформаций характерпы для двух нижних комплексов 
Сангилена и Хан-Хухея. В лежачих изоклинальных складках участвуют 
синскладчатые двуслюдяные лейкократовые граниты. Верхний комплекс 
в основном сложен неяснополосчатыми , мелко- и среднезернистыми 
амфиболитами с незначительным количеством прослоев кварц-биотитовых 
сланцев и гнейсов. Амфиболиты с видимым согласием перекрывают гней
сы нижнего комплекса. Их полосчатость подчеркивается мигматитовыми 
прожилками, по которым также 'улавливаются два этапа деформаций, 
хотя преобладает изоклинальная складчатость субмеридионалыюго 
(10—20°) простирания. Амфиболиты Северо-Сонгинского выступа проры
ваются серыми плагиогранитамн тэлминского типа (е 2-з) и красными 
нумургинскими (Di_2) гранитами. В контакте с тэлминскими гранитами 
наблюдается гранитизация амфиболитов с образованием габброидных 
пород.

Рассмотренные разрезы дорифейских комплексов Северо-Сонгинского 
выступа находятся в зоне Хаигайского: глубинного разлома, который раз
граничивает принципиально различные области развития: к северу от 
него наблюдаются гранулитовые образования сиалического типа (дори- 
фсйский гранитно-метаморфический слой) н их ретроморфиты, а к югу 
от этого разлома распространены мощные толщи примерно одновозраст
ных с ними меланократовых пород. Последние в зоне разлома налегают 
на нижний (эрзинский) гранулнтовый комплекс и, ио-видимому, пред
ставляют собой возрастные аналоги моренского (PRi) комплекса. Оба 
комплекса к юго-западу от сомона Дзун-Хангай перекрыты венд-кемб- 
рийскими аллохтонными пластинами, сложенными спилит-диабазовой и 
терригенно-слаицевой сериями [Палей, 1979].

4. Далее к югу, западнее сомонов Сантмаргац и Дзабхан-Мандал, 
преимущественное развитие имеют меланократовые образования, кото
рые отсюда прослеживаются далеко на восток, вплоть до верховьег 
р. Селенги.

На правобережье р. Хунгуй-гол в 12 км западнее сомона Сантмаргац 
В. А. Самозванцевым обнаружено обширное поле амфиболитов и мигма-



Титов, которые, очевидно, следует трактовать как частично гранитизиро- 
ватшые образования дорифейской океанической коры. В основании раз
реза там выходит полосчатый гипербазит-габбровый комплекс мощностью 
около 2 км. Гипербазиты, представленные гарцбургитами, пироксенитами 
и серпентинитами, чередуются с пластами и горизонтами (от 0,3 до 
20—50 м) габброидов. Выше залегает мощная толща слабо мигматизи- 
рованных амфиболитов, сменяющаяся толщей мигматитов с отдельными 
пластами мигматизированных амфиболитов и небольшими телами орто- 
тектитов. Эти толщи непосредственно прослеживаются на левобережье 
р. Хунгуй-гол, где в основании разреза метабазитовой серии Ф. П. Мит
рофанов обнаружил будины гранулитоподобных пород.

Метабазитовые толщи неоднократно деформированы и двукратно 
мигматизированы. В них, как и в амфиболитах Северо-Сонгинского вы
ступа, наблюдаются отдельные прослои кварцево-биотитовых сланцев и 
гнейсов II , кроме того, прослеживаются мощные (>100 м) зоны диафто- 
ритов, в которых можно видеть все последовательные переходы мелано- 
кратовых амфиболитов в биотитовые сланцы и гнейсы. Амфиболиты 
прорываются четырьмя поколениями гранитоидов: 1) светлыми пегма- 
тоидными гранитами, участвующими в изоклинальной складчатости суб
меридионального (10°) простирания; 2) гнейсовидными амфиболовыми 
гранитами, слагающими согласные с простиранием толщи автохтонные 
тела; 3) серыми средне- и крупнозернистыми биотитовыми гранитами 
тэлминского типа, местами образующими с амфиболитовой толщей маг
матическую брекчию; 4) краспыми калиевыми гранитами нумургинско- 
го типа.

Верхним пределом возраста метабазитовой серии междуречья Хунгуя 
и Дзабхана является средний рифей, поскольку она резко несогласно 
перекрывается слабо дислоцированными и неметаморфизованными терри- 
генпо-вулканогенными отложениями среднего рифея. Однако, судя по 
сложности структурно-метаморфических преобразований амфиболитовой 
толщи и по сходству этих образований с рассмотренными выше толщами 
Северо-Сонгинского выступа, возраст метабазитовых толщ этого района 
можно условно считать нижнепротерозойским (дорифейским).

5. Несомненно дорифейскими являются древние толщи Бумбугэрского 
выступа Баянхонгорской шовной зоны. Их возраст определяется не толь
ко сложной историей структурно-метаморфических преобразований, но и 
прямыми радиометрическими измерениями, которые дают верхний пре
дел формирования толщи в 1900 млн. лет [Палей, Благонравов, 1974]. 
По последним данным Ф. П. Митрофанова, докембрий Бумбугэрского 
выступа разделяется на два структурно-метаморфических комплекса. 
Ранний представлен мигматизированными метадиоритами, включающи
ми реликты гранулитоподобных пироксеновых пород. Поздний комплекс 
состоит из амфиболитов, лептинитов, эндомигматитов, «кварцитов и мра
моров. С амфиболитами и лептинитами ассоциируют тела домигматито- 
вых гранат-пироксеновых эклогитоподобных пород, в большинстве слу
чаев превращенных в ортогнейсы среднего состава. Метаморфические 
породы Бумбугэрского выступа с несогласием перекрываются терригенно- 
карбонатной толщей, содержащей строматолиты и онколиты нижнего— 
среднего рифея [Бойшенко, 1979].

6. К западу от Бумбугэрского выступа примерно на той же широте 
имеются и другие фрагменты дорифейских сиалических образований —



Буянтинский, Гоби-А л тайский и Даривский. Последний слагает цент
ральную часть хр. Дариви-Нуру, ограничен разломами и зонами сернеи- 
тинитового меланжа. Дорифейские образования хр. Дарпви-Нуру 
представлены мощными толщами биотитовых, биотит-амфиболов ых и 
биотит-пироксеновых гнейсов с горизонтами амфиболитов, графитпстых 
мраморов и кварцитов. Этот комплекс еще слабо изучен, но уже сейчас 
в нем прослеживаются два этапа мигматизации, минимум два этапа внед
рения базитовых даек, несколько этапов деформаций и несколько поко
лений гранитоидов.

Среди гранитоидов древнейшими являются обширные массивы диори
тов, послойно проникающих в структуры раннего этапа мигматизации 
и участвующих во всех дальнейших структурно-метаморфических преоб
разованиях пород. К наиболее молодым дорифейским гранитам относятся 
розовые аплитовидные микроклиновые граниты, которые, прорывая и 
фельдшпатизируя вмещающие гнейсы, местами образуют по ним мощные 
зоны рапакивиподобных пород с крупными (до 3 см в диаметре) пор- 
фиробластами розового микроклина. Формирование калиевых граиитоп- 
дов с такими структурами, видимо, отвечает дорифейскому этапу стаби
лизации, образованию дорифейской континентальной коры. Дорифейский 
возраст этих образований устанавливается по наложенной на них зелено- 
сланцевой рассланцовке, связанной с прогрессивным метаморфизмом и 
со складчатостью терригепио-карбонатно-вулканогенной толщи рифея. 
Возраст последней определяется по онколитам и на основе К-Аг измере
ний возраста метаморфизма [Пинус и др., 1980].

7. Еще далее на юг, на южном склоне Монгольского Алтая в районе 
сомона Цэл, среди герцинских складчатых структур установлены выходы 
гголиметаморфического дорифейского складчатого комплекса (цэльский 
комплекс), подстилающего как рифейские, так и девонские отложения. 
Цэльский комплекс представлен гранулитами, «серыми гнейсами», амфи
болитами с измененными гипербазитами, высокоглиноземистыми гнейса
ми и разнообразными мигматитами и пегматитами. Большая часть пород 
комплекса ретроморфизована в амфиболитовой фации, относительно не
большая часть — в зеленосланцевой; гранулиты сохранились в будинах. 
Цэльский комплекс прорван большим количеством рифейских базитовых 
даек, петрохимический состав которых, согласно В. Н. Подковырову, 
отвечает траппам древних платформ. Надо сказать, что герцинские гео- 
синклинальпые образования в этом районе не имеют эвгеосинклинального 
характера — они представлены терригенно-карбонатными отложениями 
с примесью кислых и средних вулканитов. Рифейские отложения также 
преимущественно терригенные. Таким образом, в этой части Южной 
Монголии уже вновь проявляются определенные черты ранней стабили
зации земной коры. Естественно предположить, что эта стабилизация в 
какой-то мере тяготеет к Китайской платформе. О близости сиалических 
масс древней Китайской платформе свидетельствуют также выходы 
рифейских отложений, встречающиеся и далее к востоку, вдоль южной 
границы Монголии; эти блоки (Уланульский, Цаганульский и др.) пред
ставлены главным образом эпиконтинентальными образованиями.

Заключение. Итак, мы кратко рассмотрели состав и строение ряда 
древних блоков в пределах каледонских и герцинских складчатых систем 
Монголии. Нетрудно видеть, что все они представляют собой разновели
кие и разновозрастные фрагменты дорифейской континентальной коры



(Сангилепский блок, центральная часть хр. Дариви, Цэльский блок 
и др.), а также фрагменты крупных площадей неоднократно метамор- 
физованных и мигматизированных пород основного состава, которые сле
дует рассматривать как остатки дорифейской коры океанического типа 
(Северо-Сонгинский блок, район сомонов Сантмаргац и Дзабхан-Мандал 
и др.). Образование такой коры, по-видимому, было связано с частичным 
разрушением (деструкцией) древнейших континентальных блоков Азии.

В настоящее время имеется немало оснований для выделепия верхне- 
докембрийской эпохи деструкции земной коры, которая, начавшись 
с рифтогенпого раскалывания эпибайкальского континента, привела к 
образованию палео-Азиатского океана, дальнейшее развитие которого 
обусловило возникновение Центрально-Азиатского складчатого пояса 
[Зоненшайн и др., 1976, 1977; Клитип и др., 1977; Ильин, Волков, 
1978; Палей, 1979]. Сложное чередование сиалнческих и меланократовых 
дорифейских блоков на площади современного развития каледонид и гер- 
цинид, их резкие разломные ограничения, нередко сопровождающиеся 
телами гипербазитов, наличие мощных зон милонитизации — все это, как 
мне представляется, свидетельствует о достаточно интенсивных процес
сах деструкции земной коры, которые проявлялись и на более ранних 
стадиях ее развития, осложняя направленное развитие коры в сторону 
ее консолидации, образования на больших площядах мощной континен
тальной коры. При этом деструкция понимается очень широко — как 
частичное разрушение и преобразование не только континентальной, но и 
океанической коры [Пущаровский, 1978].

Таким образом, спор о древнем континентальном или сравпительйо 
молодом эпиокеаническом характере фундамента палеозойских структур 
Монголии в значительной степени является беспредметным: природа 
нередко оказывается гораздо сложнее наших унифицированных представ
лений. В современной континентальной коре Монголии, формирование 
которой происходило очень длительно и завершилось к концу палеозоя, 
имеются разновозрастные блоки как спалического, так и меланократо- 
вого типа.
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ЗААЛТАЙСКИЙ ГЛУБИННЫЙ РАЗЛОМ 
И ЕГО РОЛЬ В СТРУКТУРЕ ГЕРЦИНИД 
ЮГО-ЗАПАДНОЙ МОНГОЛИИ 
И СМЕЖНЫХ ТЕРРИТОРИЙ

Заалтайский глубинный разлом принадлежит к системе крупнейших 
дизъюнктивных нарушений территории Монгольской Народной Респуб
лики. Он ограничивает с юго-запада обширный блок области сочленения 
Монгольского и Гобийского Алтая, имея длину около 400 км.

В запад-северо-западном и северо-западном направлениях Заалтай
ский разлом кулисно сочленяется с известным Булганским разломом. 
Далее, уже за пределами Монголии (в Китае), на их продолжении на
ходится Караиртышский разлом. Последний, в свою очередь, выходит на 
территорию СССР и, как отмечалось в литературе, соединяется с Иртыш
ской зоной смятия.

Таким образом, Заалтайский разлом является крайним юго-восточ
ным фрагментом огромного, длиной свыше 1500 км, линеамента, дуго
образно выпуклого в юго-западных румбах и ограничивающего с северо- 
востока Калба-Нарымскую, Байтыкскую и Гоби-Алтайскую структурно- 
фациальные зоны.

До самого последнего времени Заалтайский разлом был изучен очень 
слабо. Не было должной ясности ни в отношении его морфолого-кинема
тических особенностей, ни в отношении тектонического положения и роли 
в структуре герцинид Юго-Западной Монголии.

Впервые разлом под названием Баян-Ундурского упоминается в рабо
тах В. М. Синицына [1956] и А. X. Иванова [Васильев и др., 1959]. 
По их представлениям, разлом отделяет складчатую зону Монгольско- 
Гобийского Алтая (гоби-алтайскую часть) от Кобдосско-Баянундурского 
срединного поднятия и протягивается в восток-юго-восточном направле
нии до аймачного центра Далан-Дзадагад и далее.

На последующих тектонических схемах [Амантов, Матросов, 1961; 
и др.] Баян-Ундурский разлом не показан. Однако в итоге еще более 
поздних геологосъемочных работ он восстанавливается, но в значитель
но укороченном виде и под названием Заалтайского [Геология Монголь
ской Народной Республики, 1973]. В соответствии с этими данными 
разлом в большей части представляет собой шов северо-западного на
правления, отделяющий девонские относительно устойчивые зоны с пре
имущественно терригенно-карбонатным осадконакоплением от более 
подвижных южных зон с интенсивным подводным вулканизмом основ
ного состава. На юго-востоке, по тем же данным, разлом приобретает 
субширотное направление, входит в зону силуро-девонских карбонатно- 
терригенных отложений и еще раз под новым названием — Добунгинну- 
ринского — ограничивает Гобийский Алтай с севера, где и заканчивается. 
Расположенная к югу от него узкая полоса карбонатно-терригенных 
фаций девона считается шарьированной на юг из соседней Баянлэгской 
зоны на расстояние около 20 км.



В 1978—1979 гг. зона Заалтайского глубинного разлома изучалась 
нами, а в 1977 г. один из авторов (Г. Бадарч) совместно с В. И. Тихо
новым производил схематическую геологическую съемку (впоследствии 
уточненную) небольшого участка близ сомона Шинэ-Джннст на юго- 
восточном погружении разлома.

Работы проводились в составе совместной Советско-Монгольской 
научно-исследовательской геологической экспедиции под научным руко
водством А. Л. Яншина.

В основу исследований были положены Геологическая карта МНР 
масштаба 1 : 1 500 000 [1971] и ряд других карт по отдельным участкам 
Монгольского и Гобийского Алтая. Широко использовались также косми
ческие и аэрофотоснимки и последние данные по стратиграфии палеозоя 
Гобийского Алтая [Улитина и др., 1976]. В результате этих работ удалось 
в какой-то мере разрешить вышеперечисленные неясные вопросы и со
ставить по ним более конкретные представления.

Положение разлома в системе структурно-фациальных зон. На косми
ческих снимках Заалтайский разлом в большей своей северо-западной 
части характеризуется прямолинейным слабоволнистым простиранием, 
на окончании же Монгольского Алтая он неоднократно дихотомирует, 
так что в Гобийском Алтае мы видим уже не одну, а целый пучок 
веерообразно расходящихся к востоку дизъюнктивных линий, каждую из 
которых можно принять за продолжение главного сместителя.

Чтобы выяснить истинное тектоническое положение Заалтайского 
разлома, необходимо рассмотреть его соотношения с системой структур
но-фациальных зон Монгольского и Гобийского Алтая.

В общем виде структурно-фациальная зональность этого региона была 
намечена работами Л. II. Зоненшайна с соавторами [1970], выделивши
ми здесь три зоны — Баянлэгскую, Гобийского Алтая и Заалтайскую, 
стратиграфические разрезы которых существенно различны. В дополне
ние к этому нами установлена еще одна — Шинэджинстская зона (между 
Баянлэгской и Гобн-Алтайской зонами), а из состава Заалтайской выде
лена Баянбулакская подзона, отнесенная к Гоби-Алтайской зоне, с кото
рой она более сходна.

С учетом всех имеющихся данных разрезы среднего и верхнего палео
зоя перечисленных единиц с севера на юг имеют следующий вид (рис. 1).

В Баянлэгской зоне основание разреза составляет нижний силур — 
зеленокаменно измененные основные эффузивы, кварц-хлоритовые н 
кварц-серицитовые сланцы и линзы известняков с кораллами, брахиопо- 
дами и мшанками суммарной мощностью 2,5 км. Выше следует карбо
натно-сланцево-вулканогенный комплекс верхнего силура (мощностью
3,5 км), сложенный известняками, зеленокаменными диабазовыми иор- 
фнритами, кремнистыми сланцами и метаморфизованнымп эффузивами 
лнпарит-дацитового ряда. Согласно на силуре залегает существенно 
карбонатная толща нижнего—среднего девона (1,5 км), содержащая 
прослои органогенных известняков и (вверху) горизонты миндалекамен
ных норфиритов; в западном направлении большое значение в ней при
обретают рассланцованные флишоиды. Разрез заканчивают чередующиеся 
глинистые сланцы, алевролиты и песчаники с растительным детритусом 
среднего—верхнего девона мощностью 1,7 км.

Шинэджинстская зона характеризуется сокращенным разрезом сред
него палеозоя и резко увеличенным верхнего. Нижний силур здесь неиз



вестей. Верхний силур представлен толщей до 3,5 км кремнистых и 
кремнисто-глинистых сланцев с прослоями мраморизованных известняков, 
песчаников, а также кислых и основных эффузивов, участками интен
сивно метаморфпзовапиых. Девон полностью отсутствует, и на размытой 
поверхности силура залегает черносланцевый комплекс нижнего—сред
него карбона, представленный чередованием алевролитов, аргиллитов и 
песчаников мощностью около 800 м. Выше появляются субаэральные 
лавы и пирокласты среднего и кислого состава (до 2 км), отнесенные 
условно к верхам карбона. Они, в свою очередь, с размывом перекрыты 
иестроцветной вулканогенно-обломочной толщей (мощностью около 4 км) 
пермского возраста, состоящей в нижней половине из андезитов, андезп- 
то-базальтов, липаритов, их туфов, туфобрекчий, туффитов, туфопесча- 
ппков и конгломератов, а в верхней— из алевролитов, аргиллитов, песча
ников, гравелитов и мелкогалечных конгломератов; из обеих частей перм
ской толщи известны многочисленные находки флоры. Разрез вепчает 
среднеюрская угленосная моласса.

Разрез Гоби-Алтайской зоны более изменчив. На севере, в Цахпрекой 
подзоне, он начинается иестроцветной толщей (1,4 км) песчаников, 
алевролитов и аргиллитов с редкими линзами крипоидных известняков 
нижнего силура. Над ними залегают так называемые цаганбулакекпе 
слои известняков и аргиллитов (мощностью до 300 м), содержащих 
обильную фауну лудлова— основания жедина [Улитина и др., 1076]. 
Затем следует мощная (до 1 км) олистострома (ранее описанная как 
конгломерат), сменяющаяся вверх по разрезу рифогенпыми известняка
ми с кораллами и мшанками эмса-эйфеля и живета; мощность этих слоев 
более 1 км. Выше располагается туфогенно-граувакковая толща средне
го—верхнего девона, которую слагают песчаники, гравелиты, туфоконгло- 
мераты, туфобрекчий, туффиты и пачки спилитов и кислых эффузивов 
общей мощностью 1,5 км. А еще выше лежит черносланцевый комплекс 
нижнего карбона (более 2 км по мощности), представленный чередова
нием темно-серых и черных алевролитов, аргиллитов и песчаников с про
слоями ракушечных известняков.

ТТа юге Гоби-Алтайской зоны, в Баянбулакской подзоне, значительно 
хуже обнаженной, в основании разреза установлены сайринекие слои 
чередующихся серо-зеленых песчаников, сланцев и эффузивов с линзами 
ржаво-бурых известняков, содержащих кораллы, мшанки, брахиоподы и 
другую фауну позднего ордовика — раннего лландовери [Улитина п др., 
1676]; возможно, они присутствуют и в Цахирской подзоне. Следующая 
по разрезу толща — пестроцветные кремнисто-песчапо-глипистые сланцы 
мощностью до 3 км. На значительной площади эти породы отнесены к 
среднему—верхнему девону, но по внешнему виду они больше всего по
хожи на силурийские и памп отнесены к силуру. В зоне также присут
ствуют разобщенные гряды девонских известняков мощностью около
1,5 км. Разрез заканчивается черносланцевым комплексом нижнего кар
бона, мощность которого не превышает 750 м.

Последняя пз характеризуемых зон — Заалтайская — сложена глав
ным образом иулкаиогенпо-кремнисто-сланцевой серией звгеосинклнпаль- 
пого типа. Сюда входят (снизу вверх): 1) зеленокаменпые эффузпвы 
основного ряда, кремнистые сланцы и яшмы нижнего—среднего девона 
общей мощностью около 3 км; 2) туфогенно-граувакковая толща сред
него—верхнего девона — 2,5 км; 3) толща средних и кислых эффузивов
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Рис. 1. Схема сопоставления стратиграфических разрезов Гобийского Алтая 
и юго-восточного окончания Монгольского Алтая
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Шинздшнстская
зама

нижнего карбона — 1,7 км и 4) суб- 
аэральная вулканическая толща ан
дезитового, реже более кислого соста
ва среднего—верхнего карбона —
1,5 км.

При сравнении приведенных раз
резов внимание привлекает особенно 
резкое различие Заал та некой и Шин- 
зджп п стекой зон между собой н от
личие их от других зон. Очевидны 
также различия силуро-девонских 
толщ Баянлзгской зоны и Цахирской 
подзоны, что, по-видимому, исключа
ет ранее допускавшуюся возможность 
происхождения последней из первой 
зоны путем тектонического переме
щения какой-то ее части через Шин- 
эджинстскую зону.

Общий структурный план рас
сматриваемого региона изображен па 
рис. 2. Наибольшую, северную часть 
региона занимает Баянлэгская зона, 
вытянутая с северо-запада на юго- 
восток на расстояние 350—400 км. 
Южная ее грапица тектоническая, что 
хорошо видно на космических сним
ках. Она проходит по юго-западным 
склонам Монгольского Алтая и по се
верным Гобийского. Как будет ясно 
из дальнейшего изложения, имепно 
эта граница и является главпым сме- 
стителем Заалтайского глубинного 
разлома, тогда как упоминавшийся 
выше Добунгиннуринский разлом 
оказывается южнее, внутри Шинзд- 
жинстской зоны.

Структурный каркас Баянлзгской 
зоны определяется сеткой региональ
ных разломов двух направлений -  
субширотного и северо-западного, что 
придает блокам среднепалеозойских 
пород линзовидные, ромбические и 
клиновидные в плане очертания. Это
му же рисунку подчинены и много
численные интрузивы гранитоидов, 
внедрившихся в Баяплэгскую зону в 
среднем—позднем карбоне.

Поднятые блоки, обычно сложен
ные силурийскими толщами, дисло
цированы наиболее интенсивно, в них 
наблюдаются мелкая нзоклйпальнан



складчатость нескольких порядков, сильная рассланцованность и кливаж 
при общем опрокидывании всех структур к юго-западу. В относительно 
пониженных блоках, где преобладают девонские отложения, складки более 
простые, крупные, но с той же тенденцией опрокидывания в юго-западных 
румбах. Дугообразные разломы, как правило, представляют собой надвиги, 
прямолинейные — взбросы и взбросо-сдвиги; нередко те и другие взаимо
связаны и вместе образуют сопряженные динамопары [Суворов, 1961].

Примечательная особенность Баянлэгской зоны— массивы гииербазн- 
тов, вытянутых в виде двух довольно протяженных прерывистых поясов 
субширотного направления. Размеры массивов колеблются от нескольких 
сот метров до первых километров. Сложены они серпентинитами и габ- 
броидными породами и имеют с вмещающими зеленокаменными и крем
нисто-сланцевыми отложениями силура тектонические контакты. К югу 
от сомопа Баянлэг более южный пояс гииербазитов приходится на южный 
край Баянлэгской зоны и совпадает с главным сместителем Заалтайского 
разлома.

По всей южной окраине Баяплэгской зоны девонские и силурийские 
породы особенно сильно рассланцованы и несут на себе многочисленные 
и разнообразные следы пластического течения, с образованием «инъек
ц и й  >> одних слоев в другие, каплеобразных будин разного размера и 
дисгармоничной мелкой складчатости. На некоторых участках силурий
ские породы метаморфизованы до кристаллических сланцев и амфиболи
тов, а гранитные тела приобрели конкордантную к общей слапцеватости 
форму.

Метаморфизованные до амфиболитовых фаций толщи Баянлэгской 
зоны ранее относились по возрасту к протерозою, однако работами 
Б, Лувсандаизана, Н. Г. Марковой, И. Б. Филипповой и других геологов 
[Геология Монгольской Народной Республики, 1973] было показано, что 
метаморфизму здесь подвергались вулканогепные и кремнисто-сланцевые 
цороды силура, с неизменными разностями которых метаморфиты связа
ны постепенными переходами \  Полоса метаморфических образований 
совпадает в основном с главным сместителем Заалтайского разлома 
(сгм. рис. 2).

Шинэджипстская структурно-фациальная зона проходит по северным 
предгорьям хр. Гобийский Алтай. С севера ее ограничивает Заалтайский 
глубинный разлом, с юга — менее крупный Эмчин-Уланский. В плане 
зона представляет собой неправильную, субширотно вытянутую линзу 
максимальной шириной до 30—35 км и длипой свыше 200 км. В запад- 
северо-западном направлении зона, довольно резко сужаясь, скрывается 
под Баянлэгской зоной, а Эмчин-Улаиский разлом иод покровом четвер
тичных отложений сливается с Заалтайским.

Структурный рисунок Шинэджинстской зоны создан системой субши
ротных надвигов, дугообразно выпуклых к югу, и сдвигов северо-восточ
ного направления, рассекающих первые; северо-западные направления 
разломов менее характерны. В разрезах надвиги с глубиной выполажи- 
наются, что отчетливо прослеживается по разным эрозионным уровням. 
Надвиги расчленяют палеозойскую толщу на ряд смещенных к югу 1

1 "И последнее время породы на северо-западе Баянлэгской зоны Ф. П. Митрофапов 
считает докембрийскими.
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Рис. 3. Геологические разрезы: « — через западные части Шипэджинстской зоны и Цахирской подзоны; б — олисто- 
стромовой толщи девопа по южному краю Цахирской подзоны

1 —  карбонатно-терриген-
ный силур — девон; 2  — 
грубообломочный известня
ковый конгломерат; 3 — 
известняки нижнего девона

(крупные обломки и оли- 
?толиты); 4 — песчано-алев- 
ролитовые слои и линзы; 
5 — подробленные извест
няки; 6 — моноклиналь из

вестняков среднего девона; 
7 — кислые эффузивы; 8 , 
9 —  граниты: 8 — каменно
угольного возраста, 9 —  
пермо-триаса; 10 — песча

но-сланцевая толща ниж
него карбона; 11 — глини
сто-сланцевая толща верх
ней перми; г *  —  поверх
ности надвигания
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чешуй, дополнительно смятых в серию изоклинальных складок с той же 
южной вергеитностыо [рис. 3, а]. Складки наиболее интенсивны в крем
нисто-сланцевых отложениях силура и песчано-глинистых отложениях 
верхней перми. Очень мпого полого наклоненных к северу и горизон
тальных зеркал скольжения со штриховкой юго-западпого и южного 
простирания или с трамплинообразпыми уступчиками с крутыми южны
ми гранями и пологими северными. Видимые в обнажениях амплитуды 
горизонтальных перемещений по каждому из падвигов составляют первые 
километры, максимальное же смещение по сдвигу в зоне Эмчин-Улан- 
ского разлома достигает 11 км.

Вдоль некоторых разломов локализованы грапитоиды двух генера
ций — каменноугольные, прорывающие силур, и пермо-триасовые, вызы
вающие ороговикование пермских отложений; паиболее протяженная 
полоса пермо-триасовых гранитов приурочена к зоне Эмчип-Уланского 
разлома.

В зоне ярко проявился динамометаморфизм. В толще силура часто 
встречаются порфироиды, мигматиты, амфиболиты, мраморизованные из
вестняки. Граниты первой генерации интенсивно рассланцованы и пре
терпели избирательную дифференциацию с образованием полевошпатовых 
прослоев. Такие гнейсированиые их разности, приуроченные к висячим 
крыльям местных надвигов, очевидно, оторваны от своих корней. В не
которых туфогенных прослоях пермского разреза вкрапленники полевых 
шпатов приобрели вытянутую линзовидную форму и линейную ориенти
ровку. А более крупные обломки (галька, валуны) гранитных пород были 
расплющены и превращены в гнейсообразные линзы, расположенные от
дельными гнездами или прерывистыми прослоями.

Наиболее крупная фаза горизонтальных перемещений по разломам 
Шннэджинстской зоны относится к концу палеозоя — началу мезозоя. 
В это время на месте пермских прогибов возникает поднятие, интруди- 
ровапное затем вдоль Эмчин-Уланского разлома розовыми биотитовыми 
гранитами. Большинство чешуйчато-надвиговых структур приходится на 
это поднятие, имеющее облик сложной расщепленной моноклинали, 
и гранитные тела, подчиняясь этой закономерности, тоже приобретают 
пластовую форму с наклоном на север; их внедрение, очевидно, проис
ходило параллельно с формированием надвигов. В тылах же зоны, к се
веру от раннемезозойского поднятия, заложилась полоса структур растя
жения, в которой локализовались небольшие юрско-меловые прогибы 
(рис. 4).

Гоби-Алтайская структурно-фациальная зона близка по размерам к 
Шинэджипстской. Опа также имеет линзовидпую в плане форму, ограни
чена с двух сторон разломами и простирается в запад-северо-западном 
направлении почти па 300 км. На северо-запад, к Заалтайскому разлому, 
она подходит под острым углом и, подобно Шннэджинстской зоне, выкли
ниваясь, скрывается под Баянлэгской зоной.

Преобладающие структурные направления Гоби-Алтайской зоны 
северо-западные, что существенно отличает ее от двух более северных 
зон. Этому же направлению следуют и вытянутые вдоль разломов гра
нитные тела позднепалеозойского—раннемезозойского возраста. Ограни
ченные разломами северо-западного направления чешуи, моноклинали, 
отдельные пачки средиепалеозойских пород и тела гранитоидов на севере 
под острыми углами подходят к субширотному Эмчин-Улапскому разлому



Рис. 4. Схема расположения мезозойских разломов Шинэджинстской зоны (А) и Ца- 
хирской подзоны (Б)

1 — надвиги; 2 — сдвиги; 
3 — сбросы; 4 — смещен
ные палеозойские разломы; 
5 — мезозойские депрессии:

а  — мелового, б — юрского 
возраста; в  — послеперм- 
ские граниты; 7 — мезозой
ские малые интрузии; 8 —

полоса раннемезозойского 
вспучивания и гранитиза
ции; 9 — простирание пале
озойских структур в мезозое

(надвигу), с которым как раз и связано значительное перекрытие Гоби- 
Алтайской зоны Шинэджинстской.

Дислоцированность среднепалеозойских пород Гоби-Алтайской зоны 
довольно интенсивная, но неравномерная. Здесь известны крутые залега
ния слоев, изоклинальная складчатость, по есть и более пологие, моно
клинально залегающие карбонатные пакеты. Местами неожиданно появ
ляются карбонатные массивы с мелкой, круто восстающей дисгармонич
ной складчатостью; они напоминают диапировые структуры, как бы 
протыкающие граувакковую девонскую серию.

Характерны также интенсивная рассланцованность и сильное оквар- 
цевание песчано-кремнисто-глинистых отложений силура, развитых в за
падной, плохо обнаженной половине Гоби-Алтайской зоны. Вместе с тем 
динамометаморфизм слабый, иногда лишь встречаются порфироиды, при
уроченные к некоторым надвигам. Региональный метаморфизм также не 
выходит за пределы серицит-хлоритовых фаций.

Наиболее отличительная особенность Гоби-Алтайской зоны — присут
ствие в ее пределах олистостромовых образований. В виде крупных линз 
они вытянуты с юго-востока на северо-запад вдоль разлома, разделяю
щего зону на две подзоны — Баянбулакскую и Цахирскую (см. рис. 2).

Олистостромовая толща заключена между мелкоскладчатььчи пестро
цветными отложениями силура и моноклиналью карбонатных отложений 
с фауной эйфеля, сравнительно полого наклоненными к северу 
(см. рис. 3, б). Она состоит из полуокатанных обломков известпяков 
и песчаттиков, заключенных в песчано-карбонатном или мергелистом



цементе. Размер обломков, перемешанных без какой-либо сортировки, 
колеблется от первых сантиметров до 0,5—1 м. Нередки здесь также 
крупные пакеты слоев, частпчпо размытых, в окружении отторженцев, 
или залегающих согласно с общей моноклиналью всей полосы. Породы 
в обломках такие же, какие втречаются в силуре и девоне,— от пестро- 
цветных песчано-глинистых до серых и темно-серых карбонатных раз
ностей с фауной нижнего—среднего девона.

Ориентировка и положение отдельных валунов, частей пластов н глыб 
чрезвычайно разнообразны, и, несмотря на последующее рассланцевание 
олистостромовой толщи, видно, что первоначально она представляла 
собой хаотическое нагромождение пород силура и девона, сползавших 
с севера на юг, из зоны шельфа в морскую эвгеосинклинальную депрес
сию. Это движение, вероятно, было связано с надвигами, которые, начав
шись где-то в середине девона, продолжали развиваться и в ноздноиалео- 
зойское время, о чем свидетельствуют небольшие покровы эйфвльских 
известняков, надвинутых на олистостромовую толщу вдоль ее северного 
края.

Заалтайская структурно-фациальная зона занимает всю южную поло
вину района. На востоке она граничит с Цахирской и Баянбулакской 
подзонами, на западе же по Заалтайскому разлому непосредственно со
прикасается с Баянлэгской зоной (см. рис. 2).

Предшествующими исследованиями В. М. Синицына, Б. Лувсандан- 
зана, Н. Г. Марковой, Л. П. Зоненшайна [Геология Монгольской Народ
ной Республики, 1973] в структуре этой зоны выделены три элемента: 
1) узкие приподнятые клинья, сложенные передробленными зеленокамен- 
иыми эффузивами девона; в запад-северо-западном направлении они вы
тягиваются на 150—200 км при ширине 5—10 км; 2) более широкие 
опущенные блоки между приподнятыми клиньями, образованные как 
линейными, так и изометричными структурами; 3) полосы развития пиж- 
некаменноугольных вулканитов, отвечающие вулканическим островным 
грядам.

К этим трем элементам следует добавить еще один — кольцевые и 
овальные структурные формы, которые намечаются цепочками неболь
ших выходов позднепалеозойских гранитоидов или крупными их масси
вами, имеющими изометрические очертания.

Внутренние разломы Заалтайской зоны простираются в северо-запад
ном и субширотном направлениях и создают тот структурный рисунок, 
в который вписываются все перечисленные тектонические элементы с их 
неравномерной тектонической деформированностыо. Больших надвиговых 
нарушений здесь пе установлено, хотя южная вергентность зеркала 
складчатости (в сторону Джунгарского массива) довольно отчетлива и 
отмечалась еще А. X. Ивановым [Васильев и др., 1959].

Признаки и амплитуда надвиговых перемещений по разлому. При
веденные данные о стратиграфических разрезах, тектоническом строении, 
расположении п других особенностях основных структурно-фациальных 
зон Монгольско-Гобийского Алтая достаточно хорошо характеризуют и 
Заалтайский глубинный разлом в общем региональном плане Юго-Запад
ной Монголии.

Прежде всего эти зоны по целому комплексу признаков отличаются 
одна от другой настолько, что кажутся совершенно автономными соору
жениями, которые в середине палеозоя, занимая значительно большие



территории, вытягивались вдоль каледонской суши с юго-востока на 
северо-запад на многие сотни километров. И их положение в современ
ном тектоническом рельефе, особенно положение Шинэджинстской и 
Гоби-Алтайской зоп, выклинивающихся близ главного сместителя Заал- 
тайского разлома, можно объяснить только последующим сближением и 
скучиванием масс, что и привело к непосредственному соприкосновению 
Баянлэгской и Заалтайской зон па западе района.

Широкое развитие надвиговых и сдвнго-надвиговых перемещений раз
ного масштаба в Шинэджинстской и Гоби-Алтайской зонах в сочетании 
с южной вергентностыо интенсивной складчатости безоговорочно свиде
тельствует о том, что это окучивание происходило в процессе горизонталь
ных перемещений и тектонических перекрытий южных структур более 
северными. С этим же согласуется избирательный (приразломный) дина- 
мометаморфизм пород Шинэджинстской зоны и южной окраины Баяп- 
лэгской, совершенно естественный, если представить, что при сближении 
и окучивании создавались избыточные давления, вызывавшие рассланце- 
вание пород, перераспределение и перекристаллизацию в них минераль
ных агрегатов и появление вторичных слоистых текстур.

Общая минимальная амплитуда латерального сближения структур, 
определяемая шириной Шинэджинстской зоны и Цахирской и Баянбу- 
лакской подзон, составляет 85 км. Такого же порядка, очевидно, и сум
марная горизонтальная амплитута Заалтайского глубинного разлома и 
его дихотомирующих к юго-востоку второстепенных ветвей.

Морфология Заалтайского разлома не противоречит выводу о сближе
нии и скучивании структурно-фациальных зон, хотя характер разлома 
по его простиранию неоднократно изменяется. В изученной нами полосе 
можно говорить по крайней мере о трех звеньях Заалтайского разлома, 
где его морфология неодинакова.

Так, в западной (большей) половине района, где разлом имеет северо- 
западное простирание, он выражен в виде сложной покровной структуры. 
Как показывает рис. 5, поверхность покрова проходит главным образом 
в силурийских отложениях, отделяя глубоко метаморфизованный силур 
или докембрий (полосчатая гнейсо-амфиболитовая толща) от зеленослан
цевых и порфироидных образований с прослойками гнейсов, кварцитов 
и слюдисто-гранатовых сланцев, постепенно переходящих затем в флише- 
подобные кремнисто-песчано-сланцевые породы.

В лобовой юго-западной части покрова, соприкасающейся по крутому 
надвигу с силуром шинэджипстского типа и черпо-серыми песчано-гли
нистыми угленосными отложениями верхней перми, преобладают много
численные лежачие складки, разделенные обширными горизонтальными 
и слабопаклонными волнистыми поверхностями скольжения. Нередки 
«ныряющие» к юго-западу надвиги или перевернутые в том же направ
лении разнообразные складки. Структуры течения выражены послойны
ми инъекциями и каплевидными отторженцами вдоль надвиговых поверх
ностей. Эту часть силурийского разреза мы считаем выдавленной из 
более северо-восточных полостей между глубоко метаморфизованным 
силуром и неметаморфизованным девонским флишем; видимая амплитуда 
перемещения в лобовой части покрова достигает 10 км.

Тыловые части покрова представлены чешуйчатыми структурами 
девонских флишоидных и силурийских кремнисто-сланцевых пород. Они 
собраны в крутые складки, еще более резко усложняющиеся вблизи глав-



Рис. 5. Принципиальный геологический разрез зоны Заалтайского разлома вдоль 
хр. 1Пара-Дэвсгийн-Хамар к югу от сомона Эрдэпэ
Пояснении см. и тексте

ной надвиговой поверхности,— здесь появляется беспорядочная мелкая 
дисгармоничная складчатость со следами дробления более хрупких плас
тов и течения пластичных (в виде инъекций слюдисто-гранатовых слан
цев или известняков с «ксенолитами» песчаников). Движение чешуй на
правлено также к юго-западу, а ограничивающие их надвиги на глубине, 
по-видимому, связаны с главной поверхностью скольжения масс.

Второе звено разлома проходит между хребтами Монгольский и 
Гобийский Алтай (см. рис. 2). Разлом здесь плавно поворачивает к во
стоку и приобретает северо-восточное, а затем субширотное простирание. 
На этом участке он перекрыт верхнемеловыми и палеогеновыми красно- 
цветными отложениями Тахилгатской депрессии, которая и разделяет 
Баинлэгскую и Шинэджинстскую структурно-фациальные зоны (рис. 6).

След Заалтайского разлома в этой депрессии трассируется системой 
молодых разрывно-складчатых нарушений. Среди них в обнажениях 
видны синклинали, антиклинали и пологие моноклинали, а также раз
рывы основною северо-восточного направления и двух дополнительных — 
субпшротного и субмериднонального. Субширотные представлены взбро
сами, субмеридиональные — сбросами, причем последние местами контро
лируют трещинные залежи неогеновых базальтов. К зопе растижепия 
над разломом приурочена кальдера неогенового вулкана, установленная 
нами при осмотре Тахилгатской депрессии. По соотношению разрывов 
сжатия и растяжепия над разломом можно предполагать левосдвигоное 
перемещение по его сместителю, что отвечает общей кинематической 
схеме. Таким образом, горизонтальные движения по разлому, начавшись 
еще в девоне и достигнув максимума в конце палеозоя — начале мезозоя 
(см. выше), возобновились еще и в неоген-четвертичное время.

Третье звено Заалтайского разлома располагается в северных пред
горьях Гобийского Алтая к юго-западу от сомона Баяи-Лэг. Главный 
сместитель проходит в толще силурийских отложений между Баянлзг- 
ской и Шинэджинстской структурно-фациальными зонами и характери
зуется волнистым субширотным простиранием. Он маркируется мелкими 
телами гипербазитов среднего палеозоя и гранитоидами среднего—верх
него карбона, обнаженными по обе сторпы от него (рис. 7).

Поверхность смещения в основном надвиговая, наклоненная к северу. 
Граниты близ нее сильно рассланцованы, иногда до листоватых текстур, 
гппербазиты серпентинизированы и развальцованы. В одних обнажениях



граниты залегают под серпентинитами, в других серпентиниты перекры-. 
ваются гранитами. Поверхности между теми и другими горизонтальны 
и тоже имеют тектонический характер; иногда они складчато изогнуты.

Северное крыло разлома расчленено на серию наложенных одпа на 
другую чешуй, которые, в свою очередь, рассечены левыми сдвиго-над- 
вигами северо-восточного направления. Движения, вероятно, были двух
трехфазными, и сейчас их суммарная амплитуда по латерали исчисляет
ся в 5—6 км. В южном крыле среди оперяющих разрывов преобладают 
левые сдвиги той же северо-восточной ориентировки с суммарной ампли
тудой 2—3 км. Остроугольно-перистый структурный рисунок дополни
тельных нарушений указывает на небольшую сдвиговую составляющую 
движений и по главной надвиговой поверхности.

Заключение. Полученные данные позволяют теперь сравнить Заалтай- 
ский глубинный разлом с Иртышской зоной смятия, являющейся его 
продолжением на территории СССР.

Иртышская зона смятия изучалась многими исследователями и па 
своим особенностям считается классической, хотя о ее строении до сих 
пор еще нет установившегося единства мнений, например, в отношении 
возраста метаморфических толщ, времени заложения разлома, типа дви
жений вдоль пего (сдвиги или надвиги), амплитуды движений, простран
ственной миграции зоны (к юго-западу или к северо-востоку) и т. д.

Опираясь главным образом на материалы В. П. Нехорошева [1966], 
Б. Я. Хоревой [1964], Г. Ф. Яковлева [Геология СССР, 1967] и дру
гих авторов, перечислим лишь те параметры Иртышской зоны смятия, 
которые весьма близки или совпадают с параметрами Заалтайского глу
бинного разлома.

Иртышская зона смятия, как и Заалтайский разлом, проходит в от
ложениях среднего палеозоя. В юго-западном ее крыле располагается тер- 
ригенпый средне-верхнедевонский Калба-Нарымский прогиб, в северо- 
восточном — вулканогенно-терригепные отложения с прослоями извест
няков девона и карбона, из-под которых местами выходят условный 
ордовик (Рудный Алтай) и силур с фауной (Южный Алтай). Вдоль, 
главного разлома прослежены цепочки выходов рифогенпых известняков 
Эйфеля, континентальных угленосных отложений среднего карбона — 
нижней перми, а в лежачем боку зоны установлен девонско-нижнекамен- 
ноугольпый офиолитовый пояс.

Иртышская зона смятия, как и зона Заалтайского глубинного разло
ма, подразделена на несколько структурно-фациальных подзон. В цент
ральной подзоне вулканические и осадочные породы девонского возраста 
глубоко метаморфизованы и превращены в кристаллические сланцы



Рис. 6. Структурная схема зоны сочленения хребтов Монгольского и Гобийского
Алтая (см. рис. 2)

1 —  след Заалтайского глу
бинного разлома; 2  — вы
ходы отложений силура и 
девона Балнлэгской зоны; 
з  — выходы отложений си

лура Шинэджинстской 
зоны; 4  — отложения мела 
и палеогена Тахилгатской 
депрессии; 5  — неогеновые 
базальты; 6 — кратер нео

генового вулкана; 7 — раз
ломы мел-палеогенового 
чехла; 8 — линии простира
ния мел-палеогеновых от 
ложений

Рис. 7. Схема строения зоны Заалтайского глубипного разлома к югу от сомопа Па 
ян-Гоби

1 —  Заалтайский глубинный 
разлом (надвиг); 2 , 3 —
структурно-фациальные 
зоны: 2 — Баянлэгская, з  — 
Шипэджинстская; 4  —  гори

зонты известняков верх
него силура; 5 — гиперба- 
зиты; 6 —  каменноугольные 
граниты; 7 — оперяющие

нарушения (едвнго-надви- 
ги); 8  —  границы отдельных 
пачек ворхнесилурийских 
отложений



(слюдяные, гранато-слюдяные), амфиболиты, иарагпейсы. Далее к севе
ро-востоку и юго-западу динамометаморфизм ослабевает до хлорит-сери- 
цитовых фаций, которые, наконец, сменяются неизмененными осадочны
ми породами с сохранившейся среднепалеозойской фауной. Степень рас- 
сланцевания и динамометаморфнзм наиболее значительны по краям 
тектонических линз и чешуй.

В основе формирования Иртышской зоны смятия, как и Заалтайско- 
го разлома, лежат падвиговые явления, сдвиговые же, хотя и имеются, 
существенной роли не играют и подчинены надвигам. Считается, что 
Рудный Алтай в основном надвигался на Калбу, с северо-востока на юго- 
яапад. Соответственно этому отложения смяты в серию изоклинальных 
складок, опрокинутых к юго-западу.

Наиболее сильные движения в Иртышской зоне смятия, как и в зоне 
Заалтайского разлома, произошли в конце палеозоя — начале мезозоя, 
-однако они оживлялись и на неотектоническом этапе (надвиги среднепа
леозойских пород на плиоценовые глины).

Таким образом, Иртышская зона и зона Заалтайского разлома во мно
гом аналогичны. Составляемый ими (вместе с Караиртышским и Булган- 
<жим разломами) линеамент — назовем его Иртышско-Заалтайской зоной 
смятия — имеет важное значение в структуре герцинид Восточной Евра
зии.

Отличия Иртышской зоны от Заалтайской сводятся, пожалуй, лишь к 
соотношениям главных тектонических поверхностей со структурно-фа
циальными зонами.

В бассейне Иртыша вытянутые с северо-запада на юго-восток струк
турно-фациальные зоны подходят под острыми углами к главной надви- 
товой поверхности в направлении с севера на юг — они, очевидно, обра
зуют высячее, надвинутое крыло Иртышской зоны смятия. В Монголь
ско-Гобийском Алтае, наоборот, структурно-фациальные зоны, при той же 
северо-западной ориентировке, под острыми углами подходят к главной 
надвиговой поверхности с юга на север — они представляют, очевидно, 
автохтон (пли параавтохтоп).

Эта особенность краевых флангов Иртышско-Заалтайской зоны смятия 
позволяет заключить, что главная надвиговая поверхность в целом ди- 
скордантна. Она полого (где не нарушена позднейшими разломами) пада
ет к северо-востоку и наискось рассекает все структурные этажи гранит
но-осадочной и, вероятно, базальтовой оболочек, вплоть до верхней ман
тии, выводя па поверхность гипербазиты. Последние, по-видимому, 
и служили «смазкой» при перемещении и скучивании масс коры.

По геофизическим данным [Геология СССР, 1967] в основании Ир
тышского разлома намечаются два уступа — в базальтовом слое и в 
складчатом фундаменте. Первый уступ довольно постоянен по простира
нию, тогда как второй неоднократно изменяется — он то крутой, то по
логий, соответствуя, скорее всего, разным срезам тектонической поверх
ностью структурных этажей гранитно-осадочной оболочки.

Общая амплитуда горизонтальных перемещений в Иртышско-Заалтай
ской зоне смятия, судя но ее заалтайскому фрагменту в Юго-Западной 
Монголии, достигает почти 100 км. А в апикальной части надвиговой дуги 
возможны -еще и перебросы отдельных отторжепцев структурно-фациаль
ных зон с северо-восточного ее крыла на юго-западное. Таким перебро
шенным, оторванным от корней массивом, возможно, являются кристал



лические сланцы так называемого Курчумского горста, не имеющие ана
логов в Калба-Нарымском прогибе, но сходные в фациальном отношении 
(имеется в виду первичпый состав) но В. II. Пехорошеву [1966], с не
измененными среднекембрийскими отложениями Горного Алтая.

Надвиговые линеаменты, подобные дугообразной -Иртышско-Заалтап- 
ской зоне смятия, по-виднмому, не являются редкостью в Восточной Ев
разии. Они маркируются системой выпуклых к юго-западу поднятий, 
широко известных в Казахстане, Западной Монголии, в Алтае-Саянской 
области и на Северо-Востоке СССР. Эти поднятия, как было показано 
ранее [Суворов, 1978], являются отражением глубинного оттока масс 
литосферы, происходившего в Евразии с востока на запад и юго-запад 
вдоль Евразиатско-Северо-Атлантического линеамеита (левого сдвига).
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СТРОЕНИЕ КАЛЕДОНИД 
И РАЗВИТИЕ ЗЕМНОЙ КОРЫ  
В ЗАПАДНОЙ МОНГОЛИИ 
И АЛТАЕ-САЯНСКОЙ ОБЛАСТИ

Западная Монголия н Алтае-Саянская область располагаются в юго-во
сточной части Урало-Монгольского палеозойского складчатого пояса. 
Наиболее полно и широко здесь развиты каледонские структуры, пред
ставленные разными по возрасту и происхождению складчатыми соору
жениями, сформированными на месте срединной и краевой частей огром
ного раннепалеозойского бассейна океанического типа (рис. 1). В Запад
ной Монголии можно изучать почти полное пересечение таких сооружений, 
а также их древнее восточное (байкалиды Центральной и Северной Мон
голии) и молодое юго-западное (герципиды Южной Монголии) обрамле
нии. Весьма интересные структуры возникают в каледонидах под влия
нием развития более молодых тектонических областей.

Рассматриваемые регионы находятся в центральной труднодоступной 
части Азии, но интерес к их геологическому строению привлекал сюда 
самых первых исследователей. 3;щ:ь проходили маршруты Г. II. Пота
нина в 1893 г., В. В. Сапожникова в 1911 г. и других исследователей 
конца XIX и начала XX в. Позднее, особенно с 50-х годов, Алтае-Саян
ская область и Монголия систематически изучаются советскими геолога
ми, что привело к созданию обобщающих тектонических схем В. А. Куз
нецова [1954, 1963], И. И. Белостоцкого и др. [1959]. В настоящей 

статье использованы также наиболее полные тектонические обобщения, вы
полненные Л. П. Зоненшайном [1967, 1972], А. А. Моссаковским [1963, 
1975], Ю. С. Перфильевым [1964], К. Л. Волочковичем и А. Н. Леон
тьевым [1964], Н. С. Зайцевым [1963, 1964], Н. Н. Херасковым [1975], 
Б. Лувсапданзаном [1970] и автором для всей рассматриваемой области 
или отдельных крупных сооружений [Дергунов, Лувсанданзан, 1972]. 
Использованы также результаты изучения стратиграфии, магматизма и 
других геологических проблем.

Методической основой анализа геологического материала служил фор
мационный анализ, разработанный Н. С. Шатским [1960] и Н. П. Хера
сковым [1967] и широко используемый в Геологическом институте АН 
СССР. Основные обобщения и заключения сделаны на основе концепции 
о геосинклинальном процессе как процессе преобразования океанической 
коры в континентальную, разрабатываемой под руководством академика 
А. В. Пейве [1969] и II. А. Штрейса [Пейве и др., 1972, 1976].

Направленность исследований, проводимых в последние годы, опреде
ляется указаниями академика А. Л. Яншина, научного руководителя Со
ветско-Монгольской геологической экспедиции, в составе которой работает 
автор. Особенно это касается усиления специальных литологических ис
следований, необходимых для палеогеографических и палеотектониче- 
ских реконструкций.





Материал, положенный в основу данной статьи, был собран автором 
в тесном сотрудничестве с Б. Лувсанданзаном и В. С. Павленко, а в по
следние годы — с Т. А. Вознесенской и Т. Н. Херасковой.

Огромные размеры и сложность строения рассматриваемой территории 
не позволяют равномерно осветить все особенности ее геологии. Поэто
му на фоне общей краткой характеристики крупнейших тектонических 
единиц более детально будут изложены те материалы, которые являются 
оригинальными, полученными в последнее время.

Прежде всего нужно отметить, что формирование структур на рас
сматриваемой территории происходило длительно и завершалось неодно
временно — раньше на востоке, позднее на юго-востоке. На востоке на-

Рис. 1. Тектоническая схема Западной Монголии и Алтао-Саянской области
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Рис. 2. Сопоставление сводных стратиграфических разрезов главных тектонических 
зон Западной Монголии

1а — базальтоиды, 1б — 
пиллоу-лавы, 1в — их туфы; 
2 — вулканиты среднего со
става; Н -г- вулканиты кис

лого состава, 36 — их туфы; 
4 — туфогенный материал 
в осадочных породах; 5 — 
рлистостромы; 6 конгло

мераты; 7 — гравелиты; 
8а — песчаники, 8б — косо
слоистые песчаники; уа  — 
алевролиты, 9б — пелиты;



ходи гея древнее, доналсозойское обрамление каледонского бассейна — 
Дзабханская зона. По данным многих исследователей [Амантов, 1963; 
Беззубцев, 1963; Маркова и др., 1972; Зайцев, 1975], здесь можно вы
делить три структурных этажа (рис. 2). Нижний — древнее складчатое 
основание — кварцито-карбонатные и гнейсово-амфиболитовые толщи по
род, смятых в очень сложные складки и метаморфнзованных до амфи
болитовой фации. Мощность их более 3 км. На древнем основании с уг
ловым несогласием лежат субсеквентные орогепного типа вулканиты ан
дезит-липа рнтовой формации (сархойская, дархатская, дзабханская 
свиты) мощностью более 1 км. Выше с несогласием, размывом и базаль
ными конгломератами залегают карбонатно-терригенные отложения с ор
ганическими остатками венда и нижнего кембрия, мощностью более 2 км. 
В конгломератах, кроме обломков эффузивов и других пород нижних эта
жей, найдены валуны розовых порфировидных гранитов, указывающие 
на очень большое значение этого несогласия. Можно считать, что здесь 
па восточном обрамлении каледонид перед накоплением венд-нижнекемб- 
рипского карбонатно-терригенного субплатформенного чехла произошли 
складчатость, метаморфизм, гранитный магматизм и субсеквентный вул
канизм, а затем поднятие и глубокий размыв, вскрывший гранитные по
роды. Эти данные показывают, что на восточном обрамлении континен
тальная земная кора была сформирована еще в довендское время, а сла
бо дислоцированный чехол карбонатно-терригенных пород накапливался 
в эппконтинентальпом бассейне.

Западнее, за мощной зоной расслапцевания и брекчирования (Дзаб- 
хапекпй разлом), находится каледонская Озерная зона (см. рис. 1), 
где венд и нижний кембрий имеют совершенно иной состав и строение. 
Они представлены типичными раннегеосинклинальными формациями, но 
неодинаковыми в разных частях Озерной зоны. На рис. 2 показаны раз
резы для краевой и срединной частей этой зоны. В каждой из частей 
Озерной зоны наметились три формации, причем в основании преоблада
ют базальтоиды с типичной отдельностью пиллоу-лав. Среди них встре
чаются лавобрекчии, реже — туфо-брекчии и туфы. В краевой части 
Озерной зоны выше по разрезу базальтоды чередуются с вулканитами 
кератофирового ряда, образуя спилито-кератофировую формацию мощно
стью до 2 км. На ней лежит карбонатно-кремнистая формация, достигаю
щая мощности 0,5 км и более. Выше — снова кератофировые вулканиты.

Западнее, в средиппой части Озерпой зоны, в основании находятся 
те же базальтовые пиллоу-лавы (см. рис. 2), реже — их туфы и прослои 
красных яшм. Мощность этой типичной спилит-диабазовой формации 
более 2 км. Выше опа постепенно сменяется кремнисто-туфогеппой, а за
тем кремннсто-терригенной формациями, на границе между которыми 
проходит горизонт рифогениых известпяков, богатый остатками нижне- 
кембрийских трилобитов, археоциат и водорослей [Воронин, Дроздова, 
1975, 1976]. Крупный массив известняков имеет весьма типичное для

U) — известняки; 11 — до
ломиты; 12  —  известкови- 
гтый материал в осадочных 
породах; 13 — кварциты; 
14 — кремнистый материал 
в осадочных породах; 15 —

зеленые сланцы; 16 — гра- 
нито-гнейсы; 17 — кварц- 
биотитовые сланцы; 18 — 
кварц-амфиболовые сланцы 
и амфиболиты; 19 — амфи- 
бол-биотитовые сланцы;

2 0  —  меланократовое осно
вание; 21  — фаунистические 
остатки; а — онколиты, б — 
археоциаты, в  — трило
биты; г — хиолиты



рифа строение с крупноглыбовой оползневой брекчией на внешнем юго- 
западном краю и с ритмичпослоистыми известняково-кремнистыми отло
жениями на внутреннем, накопившимися во внутренней лагуне, отгоро
женной от открытого моря самим рифом.

В верхней, кремнисто-терригенной, толще установлен мощный пласт 
олистостром, в которых матрицу слагают разнозернистые граувакковые 
песчаники. Встречаются несортированные, разные но размеру и окатан- 
ности обломки разнообразных пород. Преобладают базальтонды, керато
фиры, их туфы, глыбы известняка, попадаются габбро-диабазы, пнроксе- 
ниты и серпентиниты. Весьма знаменательно практически полное отсут
ствие кварца и других пород сиалического основания. Следовательно, 
размывался и накапливался материал только офиолитовой ассоциации, т. е. 
океанического меланократового основания и покрывающих его спилито- 
диабазовой, спилито-кератофировой и кремиисто-туфогенной формаций. 
Олистостром а свидетельствует о горизонтальных движениях еще в ниж
нем кембрии, на самом раннем этапе развития каледонского бассейна. 
Толщи пород Озерной зоны смяты в относительно широкие, но пологие 
линейные складки с наклопом крыльев до 40—60°, только у осложняю
щих разломов встречаются более крутые залегания. Размах крыльев ко
леблется от сотен метров до первых километров.

Таким образом, в Озерной зоне наметились закономерно расположен
ные краевая — «спилито-кератофировая» и срединпая — «спилито-диаба- 
зовая» части, возникшие и развивавшиеся одновременно с «карбонатно- 
терригенпым» эпиконтипентальным бассейном древнего восточпого обрам
ления.

На раннегеосипклинальных формациях Озерной зоны с угловым несо
гласием и базальными конгломератами лежит маломощная известняково- 
песчаниковая толща с остатками трилобитов низов среднего кембрия, со
бранных и определенных Н. В. Покровской. Эта толща свидетельствует 
о завершении накопления раннегеосинклинальных формаций в Озерной 
зоне перед средним кембрием. Примерно к этому же времени относятся 
наиболее ранние гранитоиды габбро-диорит-плагиограннтной формации 
(аналог таннуольского комплекса Тувы), что свидетельствует о сущест
венном развитии гранитно-метаморфического слоя земной коры.

Более молодые образования Озерной зоны представлены орогенными 
вулканитами и молассоидами ордовика, силура, девона и карбопа, нако
пившимися, вероятно, в межгорных впадинах. Они сохранились в ориги
нальных наложенных, точнее, вложепных одна в другую, Чигнртайских 
мульдах, расположенных севернее оз. Хара-ус-нур (см. рис. 1).

Изучение химического состава базальтоидов Озерной зоны только на
чалось. Имеющиеся результаты нескольких анализов показывают, что 
венд-нижнекембрийские базальтонды этой зоны и чингииской свиты За
падного Саяпа весьма близки по составу. В чингинской свите примерно 
40% вулканитов являются типичными низкощелочными толеитами океа
нического типа с малым содержанием К20  (0,34%), ТЮ2 (1,69%) и 
P2Os (0,21%), но с относительно высоким содержанием MgO (более 
7,35%). Более 40% вулканитов относятся к базальтоидам повышенной 
щелочности, они содержат в среднем 0,95% К20; около 10% щелочных 
базальтоидов характеризуются содержанием К20  более 2%. В этих ба- 
зальтоидах повышено содержание ТЮ2 (2,1—2,17%) и фосфора, что 
может служить указанием на первичность обогащения калием. В щелоч-



пых базальтах железо преобладает над магпием. Таким образом, в Запад
ном Саяне и, вероятно, в Озерной зоне распространены как типичные 
океанические толеитовые базальты, так и их щелочные разности. Кислые 
н средние вулканиты, которых не более 10%, по-видимому, являются диф- 
ференциатами толеитовой магмы и содержат К2О~0,5%. Сходные ха
рактеристики имеют базальтоиды из каледонид Центрального Казахста
на [Хераскова и др., 1979].

Современное структурное соотношение Озерной зоны с древним во
сточным обрамлением (Дзабханская зона) выражено прямолинейным 
крутоиадающим разломом субмсридиональпого простирания. Однако мож
но полагать, что более древняя граница была значительно сложнее, так 
как в Дзабханской зоне находятся крупные пластины гипербазитов, ко
торые, возможно, являются останцами тектонического покрова офиолитов 
Озерной зоны, надвинутого с запада на древнее складчатое сооружение. 
Наиболее крупным останцом является Хутульский массив (примерно 
20X20 км), имеющий извилистые тектонические ограничения, местами 
срезанные прямолинейными разломами субмеридионального простирания. 
В строении массива участвуют однородные дуниты и полосчатые гарцбур- 
гиты, приуроченные к возвышениям рельефа, а также серпентипитовый 
меланж, обнажающийся в понижениях, около извилистых тектонических 
ограничений. Отсюда следует, что меланж, по всей вероятности, развит 
в нижней части гииербазитовой пластины, у ее тектонического основания. 
Основную массу меланжа слагают сильно рассланцованные серпентини
ты, в которых находятся разные по размеру (от сантиметров до многих 
десятков метров) обломки и глыбы разнообразных пород. Среди них пре
обладают кристаллические сланцы, кварциты и гнейсы подстилающей до- 
кембрийской толщи, встречаются также габбро-диабазы и диабазы Озер
ной зоны. Последние указывают, что амплитуда горизонтального переме
щения покрова офиолитов с запада на восток достигала 30 км и более.

К западу и северо-западу от Озерной зоны огромная территория, 
включающая Монгольский и Горный Алтай, а также Западный Саян, 
занята мощной и однообразной песчапо-алевролито-сланцевой серией 
осадков среднекембрийско-нижнеордовикского (?) возраста. Она отли
чается исключительно терригенным, олигомиктовым (плагиоклаз-кварце- 
вым) составом и практически полным отсутствием карбонатных и вулка
ногенных пород, кроме того, в ней не замечено каких-либо существенных 
фациальных изменений по простиранию даже у границ ее распростране
ния. Только севернее и северо-восточнее, за пределами площади распро
странения терригенной серии, известны молассоиды с остатками средне- 
верхпекембрийской и нижнеордовикской фауны, которые, возможно, яв
ляются его возрастными аналогами. По преобладанию тех или иных раз
ностей пород обычно выделяются нижняя сланцевая, средняя песчано- 
алевролитовая флишоидная и верхняя алевролито-песчаниковая толщи, 
в последней начинают преобладать полимиктовые разности пестроцвет
ных пород. Породы нижних двух толщ, как правило, окрашены в серо
зеленый цвет.

Однообразие состава как бы подчеркивается одинаковой степенью и 
характером дислоцированиости этих терригенных толщ. Они обычно смя
ты в узкие, линейные, изоклинальные и даже пережатые складки многих 
порядков, которые очень устойчивы по простиранию. Интересно, что зер
кало складчатости при этом деформировано очень слабо, полого погру



жаясь в крупных синклинориях пе более чем на 7ю часть размаха их 
крыльев.

Такие весьма устойчивые особенности состава и строения рассматри
ваемых толщ, как отсутствие карбонатности, бентосной фауны и мелко
водных текстур, при широком развитии текстур автокинетических потоков 
и донных течений, указывают на накопление их в огромном отно
сительно глубоководном пелагическом бассейне типа краевого моря. Ком
пенсация прогибания этого бассейна осадконакопленнем наступила только 
в ордовике, о чем свидетельствуют красноцветные, нередко грубообломоч- 
ные молассопдные осадки.

Огромная площадь распространения и большая мощность показывают, 
что объем этих однообразных кварц-плагиоклазовых пород достигал не
скольких миллионов кубических километров. Его основным источником 
пе могли быть внутренние вулканогенные острова, хотя около них тер- 
ригенные толщи могли обогащаться вулканическим материалом (Волков, 
I960; Херасков, 1975]. Скорее всего, эта огромная масса однообразных 
кварц-плагиоклазовых отложений поступила с восточных поднятий древ
него континентального обрамления.

В начале ордовика смятые в складки террнгенные толщи местами 
подверглись метаморфизму до амфиболитовой фации и гранитизации с 
образованием первых палингенных гранитоидов гранодиорит-гранитной 
формации. Тогда же появились первые наложенные мульды, выполнен
ные аренигскими на севере и карадонекими на юге молассоидами. Та
ким образом, в ордовике на этой огромной территории, включающей Мон
гольско-Алтайскую зону Западной Монголии и большую часть Алтае- 
Саянекой области (Холзунско-Чунекий антиклинорий и Чулышманскую 
зону), произошла складчатость и появились заметные признаки образо
вания грапитно-метаморфического слоя земной коры.

Начиная со среднего ордовика, вероятно совпадая с заложением гер- 
цннского палео-Тетиса, внутри каледонид актнвпо развивались остаточ
ные внутренние моря, заполнявшиеся терригенно-карбонатными и карбо
натными осадками ордовика и силура. На их месте позднее были сфор
мированы Ануйско-Чуйский н Западно-Саянский синклннории.

В Западной Монголии в конце ордовика возник локальный новообра
зованный прогиб, заполнявшийся осадочными и вулканогенными поро
дами островодужного типа. Это туфогепные известковистые песчаники и 
рифогенные коралловые известняки, а также вулканиты базальт-андези- 
товой формации. Они занимают почти всю Кобдннскую подзону, зале
гая с размывом п несогласием на смятых в складки терригенных породах 
кембро-ордовика. Важно подчеркнуть, что западнее и восточнее этого 
прогиба ордовикские и силурийские отложения представлены молассои- 
дамн, которые встречаются отдельно и только в наложенных мульдах. 
Весьма показательны также фациальные изменения ордовикско-силурий
ских отложений по простиранию самого прогиба. По мере удаления от 
герцннпд на север, в пределы каледопид, постепенно уменьшается коли
чество геосинклинальных вулканитов и тонкозернистых осадков за счет 
увеличения более грубообломочных, вплоть до полного преобладания ти
пичных молассоидов.

Появление этого новообразованного прогиба показывает, что поступа
тельный процесс развития структур и формирования гранитно-метамор
фического слоя коры временно прерывался на ограниченном пространст



ве. Тогда в пределах отдельной линейной зоны происходило отступление 
к предыдущему, островодужному этапу развития. Вероятно, оно было 
связано с локальным разрушением, деструкцией только что образован
ного гранитно-метаморфического слоя.

В девоне все тектонические зоны каледонид были вовлечены в оро- 
генный этап развития. Повсюду формировались орогенного типа мульды 
и прогибы, накапливались молассоиды, проявлялись массовый субсеквент- 
ный вулканизм и гранитизация, и таким образом в каледонидах в целом 
завершилось образование гранитно-метаморфического слоя и всей конти
нентальной коры.

Однако и здесь не обошлось без осложнений. В среднем девоне в ре
зультате локальной деструкции только что созданной коры возникли 
крупные линейные прогибы — Делюно-Юстыдская и Южно-Алтайская 
моногеосинклинали [Дергунов и др., 1971]. Они заполнялись однообраз
ными песчано-алевролитовыми («черносланцевыми») отложениями боль
шой мощности, в которых также наблюдаются закономерные фациальные 
изменения: с юга на север, от герцинид в глубь каледонид, постепенно 
увеличивается количество грубообломочных пород. На северном замыка
нии и вдоль бортов эти прогибы обрамляются типичными молассоидами 
того же средне-верхнедевонского возраста. Складчатость и замыкание 
этих моногеосинклиналей произошли только перед карбоном, в то же вре
мя в их пределах началось образование массивов гранодиорит-гранитной 
формации. Вероятно, таким путем к нижнему карбону была восстановле
на земная кора в этих зонах наиболее поздней, по существу герцинской, 
деструкции.

Прослеживая развитие процесса преобразованпя венд-кембрийской 
океанической коры в континентальную, которое происходило длительно, 
в течение почти всего палеозоя, необходимо отметить прежде всего по
степенное разрастание гранитно-метаморфического слоя с северо-востока 
па юго-запад, от древних к более молодым тектоническим зонам. Этот 
процесс наглядно выражен латеральным развитием гранитизации и палин
генеза, характерные черты которых для Западной Монголии были описа
ны В. С. Павленко, Б. Лувсандапзаном и автором [Павленко и др., 
1977].

Было установлено, что каждой тектонической зоне соответствует спе
цифическая формация раппеорогенных гранитоидов, состав которой в 
значительной мере зависит от состава пород, преобладающих в строении 
самой зоны. Так, в Озерной и Кобдинской зонах, где преобладают вул
каниты основного и среднего состава, формировались массивы габбродио- 
рит-плагиогранитной формации, а в терригенной Монгольско-Алтайской 
зоне — гранодиорит-гранитной. Третья, гранит-щелочно-гранитная фор
мация характерна для позднеорогенного развития всех тектонических зоп.

В то же время анализ абсолютного возраста гранитоидов показал, что 
начиная с рубежа в 450 млн. лет через каждые 50 млн. лет размеры 
грапитоидпых массивов заметпо увеличиваются, постепенно заполняя 
пространства между ними. Возможно, этот процесс сравним с ростом 
древних гранито-гнейсовых куполов, также, по-видимому, составляющих 
основу гранито-гнейсового слоя земной коры. Кроме разрастания отдель
ных массивов, отмечено, что в пределах каждой конкретной формации 
гранитоидов происходит омоложение абсолютных возрастов пород с се
веро-востока на юго-запад, т. е. из глубины каледонид к герцииидам.



Последняя тенденция особенно четко увязывается с общей миграцией 
многих геологических процессов от древних зон к более молодым.

Заключение. 1. На территории Западной Монголии, Алтае-Саянской 
области и, вероятно, Центрального Казахстана в венде возник крупный 
бассейн с корой океанического типа. Практически повсеместное развитие 
венд-нижнекембрн неких епшшт-диабазовых и снилит-кератофировых 
формаций показывает, что его образование произошло сравнительно 
быстро в условиях растяжения, связанного с расхождением континенталь
ных плит.

2. В Западной Монголии наметились три венд-нижнекембрийские па- 
леотектоническне зоны: восточное обрамление с терригенно-карбонатной 
формацией Дзабханской зоны, краевая — «спилито-кератофнровая» и 
срединная — «спилито-диабазовая» части Озерной зоны.

3. Гранитно-метаморфический слой образовался в Озерной зоне Запад
ной Монголии к верхнему кембрию, так же как в раннекаледонских 
(«салаирских») сооружениях Алтае-Саянской области.

4. В остальной, западной части этих областей в среднем и верхнем 
кембрии продолжал развиваться обширный и глубоководный бассейн, за
полнявшийся исключительно терригенными осадками, принесенными, ве
роятно, с восточного континентального обрамлепия. В начале ордовика 
произошла компенсация прогибания этого бассейна осадками, заверши
лись складкообразование, метаморфизм, первое гранитообразование и за
ложение первых наложенных мульд, что в целом свидетельствует о за
метном развитии гранитно-метаморфического слоя.

5. В конце ордовика и середине девона происходила локальная дест
рукция новообразованной коры, вызвавшая появление отдельных линей
ных прогибов — моногеосинклиналей. Они указывают на временное ло
кальное возвращение к предыдущему этапу развития на фоне общего по
ступательного процесса формирования земной коры.

6. Широкое и длительное развитие гранитизации и полигенеза отра
жает существенную роль этих процессов в преобразовании раннепалеозой
ской океанической коры в континентальную. В них также выражена об
щая тенденция возрастной миграции всех процессов от древних зон к 
более молодым.
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ЭВОЛЮЦИЯ ГОРООБРАЗОВАНИЯ МОНГОЛИИ 
В МЕЗОЗОЕ

Обширные пространства территории Монгольской Народной Республи
ки занимают осадочные и магматические породы мезозойского возраста. 
Значительные успехи в изучении их стратиграфии, состава и тектоники 
были достигнуты за последнее десятилетие (начиная с 1967 г.) в резуль
тате тематических научных исследований Советско-Монгольской геологи
ческой экспедиции Академии наук СССР и Академии наук МНР. Общее 
научное руководство этой экспедицией осуществлялось и осуществляется 
Александром Леонидовичем Яншиным, который много приложил усилий 
для организации и успешного выполнения тематических исследований эк
спедиции, в том числе и по изучению геологии мезозоя Монголии.

На протяжении всего периода работы экспедиции автор принимала 
непосредственное участие в изучении стратиграфии и тектоники мезозоя 
различных районов Монголии. Кроме того, под ее руководством осущест
влялось изучение тектоники и магматизма мезозоя Монголии. Такой 
комплексный подход позволил за относительно короткий срок получить 
много новых материалов, весьма существенно дополнивших и изменив
ших наши представления о стратиграфии, истории развития структур и 
магматизма мезозойского периода, что нашло свое отражение в ряде вы
пусков Трудов совместной Советско-Монгольской геологической экспеди
ции и в статьях [Нагибина, 1970; Редкометальные гранитоиды..., 1971; 
Стратиграфия..., 1975; Мезозойская и кайнозойская тектоника..., 1975; 
и др.]. На территории Монголии были проведены специальные палеовул- 
канические исследования верхнемезозойских вулканитов [ Фрих-Хар, 
Лучицкая, 1978], осуществлена корреляция различных региональных 
стратиграфических разрезов и дапа общая схема стратиграфии юрских и 
меловых отложений [Нагибина и др., 1977]. На основе изучения фор
мационного состава осадочных и вулканогенных образований, их страти
графического расчленения в соответствии с новой стратиграфической схе
мой и изучения морфологии мезозойских структур для Монголии дана 
классификация разнотипных мезозойских тектонических структур. Со
ставлены первая «Тектоническая карта Монгольской Народной Республи
ки» [1978] и «Карта мезозойской и кайнозойской тектоники Монгольской 
Народной республики» [1979]. Составлены палеотектонические схемы для 
ранне- и позднемезозойского этапа развития структур [Нагибина и др., 
1977]. На основании перечисленных новых материалов появилась возмож
ность проанализировать эволюцию горообразования в Монголии на про
тяжении мезозойского периода и рассмотреть стадии этого процесса.

Геологические материалы, приведенные в монографиях М. В. Дуран- 
те [1976], А. А. Моссаковского [1975; Моссаковский, Томуртогоо, 1976], 
В. В. Ярмолюка и других авторов, позволяют с достаточной детальпостыо 
представить геологические события конца палеозоя — начала триаса и 
в основных чертах восстановить палеогеоморфологические черты строе-



имя территории Монголии. В пределах межгорных прогибов и впадин с 
континентальным или морским осадконакоплением [Моссаковский, Томур- 
тогоо, 1976; Зайцев и др., 1973; Зоненшайн, Кииарисова, Окунева, 1971; 
Мезозойская и кайнозойская тектоника..., 1975] отложения раннего три
аса, как правило, залегают согласно с позднепермскими терригенными 
молассоидными отложениями.

В позднем палеозое на территории Монголии происходили весьма ак
тивные орогенические движения, внедрение больших масс гранитоидов и 
обильные наземные вулканические излияния. В результате этих собы
тий к концу палеозоя, в начале раннего и в среднем триасе почти на 
всей- территории Монголии сформировался горный рельеф различного 
происхождения. В озникли  п о дняти я  Прахэнтэя и Прахангая. На севере, 
северо-востоке и юге Монголии располагались потухшие вулканические 
пояса и сохранялись межгорные котловины с континентальным осадко- 
иакоилеиием. На крайнем северо-востоке Монголии в нижнем триасе со
хранялся небольшой мелководный морской залив, который полностью 
замкнулся в среднем триасе.

Раниемезозойский этап. С конца среднего триаса на всей территории 
Монголии наступает континентальный режим. Континентальные отложе
ния позднего триаса от всех более ранних образований были отделены 
значительными геологическими событиями и залегают, как правило, 
с размывом и несогласием на подстилающих породах. В позднем триасе 
и начале юры произошли существенные преобразования верхнепалеозой
ского рельефа. В позднем триасе и ранней юре наметились четкие грани
цы Прахэнтэйского горного поднятия, сложенного древними, рифейскими 
и палеозойскими, породами. В обрамлении этого сводового поднятия, 
имеющего общее северо-восточное простирание, на территории Монголии 
располагалась протяженная зона пониженного рельефа полукольцевой 
формы, к которой были приурочены системы озерно-аллювиальньг^ меж
горных седиментационных бассейнов и долин (рис. 1). В этой зоне сфор
мировались крупные отрицательные элементы рельефа: Орхоп-Селенгин- 
ская система прогибов, система Северо-Гобийских впадин, Джаргалан- 
туинская впадина и Дапгабалбаро-Северо-Чойбалсанская система 
прогибов. Джаргалантуинская впадина субширотного простирания пред
ставляла собой как бы ступень пониженного рельефа на юго-восточном 
склоне Прахэнтэя, обрамленную с юго-востока сравнительно небольшим 
Модотино-Эрен-Дабанским поднятием. В пределах прогибов и впадин в 
течение этого времени накопились толщи преимущественно грубообло
мочных терригенных, местами слабоугленосных отложений молассовой 
формации и наземных вулканогенных образований. Мощность этих пород 
в отдельных прогибах и впадинах различна и колеблется от 500—1000 
до 5000—6000 м. Такие различия в мощностях отложений в пределах 
синформ рассматриваемой зоны свидетельствуют о большой ее мобиль
ности и весьма дифференцированных тектонических движениях в ран
нем мезозое.

Изменение мощностей и фаций одновозрастных отложений в наибо
лее хорошо изученных крупных прогибах и впадинах (Орхонской, Джар- 
галантуинской, Дашибалбарской и др.) свидетельствует об их конседи- 
ментационном происхождении. Изучение состава галек грубообломочных 
фаций позволяет установить, что областями размыва и сноса терриген- 
ного материала служили склоны растущего Прахэнтэйского горного под



нятия, а также непосредственно прилегающие к впадинам более мелкие 
уступы положительного рельефа, сложенные палеозойскими и протерозой
скими образованиями.

В конце позднего триаса и начале юры в процессе замыкания проги
бов в рассматриваемой зоне весьма активно проявились вулканические 
излияния. Более ранние стадии вулканических извержений были пред
ставлены лавами базальтов и андезитов (трахибазальтов), а более позд
ние излияния, значительно меньшие по объему,— кислыми и субщелочны- 
ми лавами и небольшими субвулканическими телами.

В пределах отдельных впадин (например, Орхонской) общая мощность 
покровов базальтоидов и их туфов достигала 2000 м. Толщи вулканитов 
залегают согласно или с небольшим размывом (в основании с базальны
ми конгломератами) на терригенных отложениях позднего триаса опи
санных впадин. Кроме того, отдельные вулкано-тектонические структуры 
в зоне пониженного рельефа располагаются непосредственно на древнем 
основании. Так, Их-Хайрханская структура находится на южном склоне 
Хэнтэйского поднятия. На востоке рассматриваемой зоны (Северо-Чойбал- 
санская впадина) сравнительно маломощные покровы диабазов, диаба
зовых порфиритов и их туфов переслаиваются с осадочными отложения
ми на протяжении почти всего разреза поздпего триаса.

На востоке и юго-востоке Монголии в течение позднего триаса и в 
начале юры образовались относительно узкие линейные поднятия северо- 
восточного простирания — Пракеруленское и Нукут-Дабанское, которые 
были разделены протяженными линейными зонами относительно пони
женного рельефа (см. рис. 1). Выделение такой зоны на юге Монголии 
достаточно условно, так как она на большом протяжении перекрыта чех
лом позднемеловых и кайнозойских отложений, и только на территории 
Китая удается восстановить наличие в ее пределах седиментационных 
бассейнов позднего триаса с терригенным осадконакоплением.

В осевой части Пракеруленского поднятия на значительном протяже
нии устанавливается линейная зона растяжения северо-восточного про
стирания, к которой приурочены узкие впадины, грабены и грабенсин- 
клинали, сложенные вулканогенными и терригенно-вулканогенными обра
зованиями позднего триаса (Бурэнцогтинская впадина и др.).

На юго-западном склоне Пракеруленского поднятия располагалась 
более крупная вулкано-гектоническая депрессия. В пределах всех пере
численных поднятий Восточной и Центральной Монголии происходило 
внедрение значительных магматических масс гранитоидного состава, дав
ших начало росту многочисленным горным вершинам. Возраст этих 
гранитоидов по данным геохронологических определений (К-Аг метод) 
от 230 до 210 млн. лет. Наиболее крупные порции внедрения магматиче
ских масс гранодиоритового состава были приурочены к ядру самого 
большого по площади Прахэнтэйского сводового поднятия (см. рис. 1). 
Это поднятие представляет собой юго-западную, Хэнтэйскую часть круп
нейшего Даурско-Хэнтейского сводового поднятия, расположенного на 
территории Центрального Забайкалья и Центральной Монголии. Хэнтэй- 
ское поднятие в Монголии обрамлено полукольцом разбросанных вулка
нических структур, сложенных трахибазальтами, прорванных субвулка
ническими телами трахилипаритов и малых тел гранитоидов. На боль
шей части территории Западной Монголии не установлено триасовых 
отложений, лишь на юге, в Ноянсомонском прогибе, в последние годы



[Зайцев, Моссаковский и др., 1973; Моссаковский, Томуртогоо, 1976] были 
найдены континентальные триасовые отложения мощностью до 3500 м, 
с остатками костей лабиринтодонта и отпечатками флоры.

Таким образом, обширные пространства Западной Монголии с Пра- 
хангайским горным массивом в центре представляли собой денудацион
ные области сноса, о морфологической моделировке которых пока судить 
трудно, за исключением, пожалуй, центральной части Прахангая, кото
рая с конца палеозоя представляла собой большую кольцевую тектоно- 
магматическую структуру. По периферии этой структуры располагается 
замкнутое кольцо крупных гранитных массивов позднего палеозоя. Очер
тания этой кольцевой структуры отчетливо выступают и в современном 
рельефе.

Обширные поднятия Западной Монголии в позднем триасе активно 
денудировались. Продукты размыва в виде обильного обломочного мате
риала на севере поступали в Орхон-Селенгинскую систему межгорных 
прогибов, а на юге — в Ноянсомонский бассейн.

Анализ мощностей отложений позднего триаса начала юры и наличие 
грубообломочных фаций конгломератов и фангломератов (с валунами до 
0,5 м и более в диаметре) позволяют высказать предположение об от
носительных превышениях (или размахе) рельефа, местами (Орхонская 
впадина и горное поднятие Прахэнтэя) достигавших 3—4 км, а возмож
но, и более.

В нижне-среднеюрскую стадию на территории Монголии происходи
ли последующие весьма существенные преобразования палеорельефа. На 
северо-востоке Монголии замыкаются системы Дашибалбаро-Северо-Чой- 
балсанских озерно-аллювиальных бассейнов. В процессе сжатия и глыбо
во-складчатых деформаций обширная зона пониженного рельефа вовле
кается в поднятие и причленяется к крупному линейному Пракерулен- 
скому горному поднятию северо-восточного простирания. В результате 
этих движений в средней юре активно растущее Пракеруленское подня
тие приобретает асимметричное поперечное сечение (рис. 2). Северо-за
падный и северный его склоны становятся более крутыми, а юго-восточ
ный — более пологим, о чем красноречиво свидетельствуют большие мощ
ности грубообломочных конгломератовых толщ верхнегазимурской свиты 
средней юры в Восточно-Забайкальском прогибе, достигающие 1500— 
2000 м.

Накопление этих толщ происходило вдоль северного склона ак
тивно растущего Пракеруленского поднятия, одновременно служившего 
областью размыва и сноса обломочного материала. В относительно по
логой юго-западной части этого поднятия располагалась небольшая Хол- 
бохонгорская впадина, сложенная маломощными терригенными относи
тельно мелкозернистыми озерными отложениями с пресноводной фауной 
средней юры (по данным П. Хосбаяра).

Вдоль юго-восточной границы Пракеруленского поднятия с южным 
Нукут-Дабанскнм поднятием возникает крупная линейная зона понижен
ного рельефа северо-восточного простирания с Саиншандинской и Там- 
цагской системами межгорных долин и разделяющим их поперечным во
доразделом. В Саиншандинской системе впадин в нижней—средней юре 
накопились толщи терригеиных аллювиальных и озерно-аллювиальных 
молассоидных угленосных отложений сравнительно небольшой мощно
сти — первые сотни метров.



Наиболее разительные изменения горного рельефа произошли в ниж
ней—средней юре на западе Монголии. Достаточно монотонное в позднем 
триасе обширное Западно-Монгольское поднятие в ранне-средней юре рез
ко расчленяется на ряд четко выраженных морфоструктурных единиц. 
В пределах этого поднятия закладываются и активно развиваются две 
линейные грабенообразные системы межгорных впадин и озерно-аллюви
альных долин. Наиболее крупная из них — Предалтайская система впа
дин — расположена на юго-западе. Она имеет северо-западное простира
ние и протяженность более 1200 км. Вторая — Предханхухэйская имеет 
широтное простирание, расположена на севере. Интересно отметить, что 
обе системы прогибов и впадин заложились вдоль крупнейших древних 
зон глубинных разломов — Цаган-Шибетинской и Ханхухэйской (или 
Северо-Хангайской), возникших здесь еще в рифее и раннем палеозое.

Между упомянутыми крупными системами межгорных впадин четко 
обособились линейное горное поднятие Праханхухэя широтного прости
рания, расположенное на севере Западной Монголии, изометричное круп
ное сводовое поднятие Прахангая, расположенное в центральной части, 
н крупная система линейных горных поднятий (или хребтов) Монголь
ского Алтая и Южно-Гобийское, имеющие северо-западное простиран не 
(см. рис. 2).

В Центральной Монголии в зоне сочленения крупнейших морфост- 
руктур северо-западного простирания — Западной Монголии и северо-во
сточного простирания — Восточной Монголии закладывается один из са
мых больших — нижне-среднеюрский Сайханобинский прогиб с террн- 
генным озерно-аллювиальным осадкопакоплением (угленосная моласса до 
4 — 5 км мощности), на востоке которого располагается известное Цага- 
нобинское угольное месторождение.

Мало изменяется в это время конфигурация одного из самых круп
ных — Прахэнтэйского сводового поднятия Центральной Монголии, лишь 
на западе площадь его несколько увеличивается за счет замыкания н 
глыбово-складчатых деформаций в зоне позднетриасовой Орхонскоп 
впадины. В северо-западном обрамлении Хэнтэйского поднятия в ниж
ней—средней юре закладывается и развивается сравнительно небольшой 
узкий прогиб изогнутой полукольцевой формы, который выполнен тер 
ригенной и угленосной молассой. К его центральной части приурочено 
известное Сайханобинское угольное месторождение.

Для всех перечисленных отрицательных форм рельефа нижней — 
средней юры Монголии, представляющих собой межгорные прогибы и 
впадины, существовали седиментационные бассейны (цепочки озер и до
лин), в пределах которых происходило осадконакопление различной мощ
ности. Сопоставление изученных разрезов показывает, что почти повсе
местно комплекс осадочных отложений нижней—средней юры представлен 
конгломератами и гравелитами в нижней своей части и угленосными пе
счано-глинистыми отложениями в верхней; лишь в одном месте Предал- 
тайской системы Западной Монголии в самых верхах разреза (по данным 
П. Хосбаяра, 1972 г.) присутствуют прослои красноцветных осадочных 
пород. Мощность указанных отложений была весьма различной — от пер
вых сотен метров до 1500—2000 м на западе Монголии и до 4—5 км в 
Сайханобинском прогибе Центральной Монголии. Вулканическая деятель
ность в это время на территории Монголии была весьма ограниченной. 
Она проявилась на северо-востоке Монголии (мурэнгольская свита) в ви



де небольших излияний андезито-базальтов и пирокластов кислого соста
ва. В бахарской свите Центральной Монголии В. Ф. Шуваловым описа
ны единичные выходы эффузивов кислого состава.

Анализ мощностей и фаций отложений конца нижней и средней юры 
свидетельствует о наличии относительно спокойного тектонического ре
жима и о преобладающих вертикальных дифференцированных движениях, 
происходивших в Восточной, а также в Центральной и Западной Монго
лии. Относительные превышения тектонического рельефа в Западной Мон
голии составляли 2,5—3 км, а на северо-востоке Монголии, включая при
легающие территории Восточного Забайкалья, возможно, достигали 3 — 
4 км и более. В конце средней юры произошли замыкание прогибов, 
сжатие, глыбово-складчатые деформации и внедрение гранитоидов преи
мущественно вдоль разломов северо-восточного и северо-западного на
правлений. Эти гранитоиды представлены биотитовыми гранитами стан
дартного типа, как правило пересекающими более ранние внедрения 
позднетриасово-раннеюрского возраста. Интрузии гранитоидов происхо
дили только в Восточной и Центральной Монголии и были приурочены 
преимущественно к областям крупных поднятий — Прахэнтэйскому, Пра- 
керуленскому, Нукут-Дабанскому и другим, в меньшей степени они про
никали в области замкнувшихся раннемезозойских прогибов. В Западной 
Монголии проявления раннемезозойского магматизма отсутствуют.

Позднемезозойский этап. Характерными чертами начала позднемезо
зойского этапа позднеюрско-раннемеловой стадии развития и становления 
морфоструктур Восточной Монголии являются обильное проявление на
земной вулканической деятельности, блоковое расчленение крупных ли
нейных и изометрических сводовых поднятий, усложнение их формы и раз
витие тектоно-магматических структур.

В верхней юре и начале нижнего мела (в валанжине) продолжается 
рост Хэнтэйского сводового поднятия. На юго-западе происходит расчле
нение его и обособление небольшого Баянуланского купольного поднятия, 
ограниченного узкими рифтоподобными долинами северо-восточного про
стирания.

Центральная часть Баянулапского поднятия сложена массивом рап- 
немезозойских гранитоидов. В пределах линейного Пракеруленского под
нятия северо-восточного простирания возникает цепочка более мелких 
блоковых и купольных структур, в свою очередь расчлененных кольце
выми и линейными разломами (рис. 3). Аналогичные формы прослежи
ваются далее к северо-востоку, за пределами Монголии, в зоне Приаргун
ского поднятия Восточного Забайкалья, образуя Монголо-Приаргунский 
вулканический пояс. Вдоль разломов происходят обильные излияния ба- 
зальтоидов и андезитов. По мере опустошения магматических камер воз
никают разновеликие кальдерообразные впадины и линейные грабены 
(рифты) — Ононский, Керуленский и др. Отрицательные структуры, со
пряженные с линейными и кольцевыми разломами, местами приобретают 
сложные разветвленные очертания (Чойрэнская впадина), опоясываю
щие оседающие купола. В заключительные стадии развития вулканиче
ского рельефа в поля базальтовых покровов внедряются отдельные не
большие интрузивные тела гранитоидов, малые кольцевые и линейные 
субвулканические тела, а также возникают вулканические постройки 
центрального типа, сложенные лавами и пирокластами кислого и субще
лочного состава.



Развитие описанных вулкано-тектонических морфоструктур по време
ни соответствует периоду формирования чойбалсанской серии вулкано
генных и осадочных пород (J3—-Ki) и, возможно, захватывает конец 
средней юры [Нагибина и др., 1977]. Особенности развития вулкано-тек
тонических структур на северо-востоке Монголии близко напоминают 
становление вулкано-тектонических структур Охотско-Чукотского пояса 
по В. В. Ярмолюку [1973], а также купольно-кольцевых структур Юго- 
Восточной Камчатки по Ю. II. Масуренкову и Л. А. Комковой [1978].

В то же самое время на западе Монголии, как правило, отсутствовала 
магматическая деятельность и происходило формирование контрастного 
тектонического рельефа: резкое воздымание Монголо-Алтайской и Южно- 
Гобийской горных систем и проседание Предалтайской системы прогибов 
и впадин. В пределах Предалтайской системы продолжалось развитие 
приразломных межгорных прогибов, размеры которых по ширине зна
чительно превышали ранне-среднеюрские прогибы.

Для ранней стадии развития позднемезозойских морфоструктур Пред
алтайской системы характерно накопление мощных (1500—1700 м) 
и весьма своеобразных глыбовых конглобрекчий, сцементированных кра
сноцветным грубообломочным материалом. Совершенно неокатанные от- 
торженцы палеозойских и более древних пород в составе этих конгло
брекчий достигают 10—15 м в длину. Эти отложения, названные нами 
континентальной олистостромой, генетически были, вероятно, связаны с 
палеосейсмическнми и пролювиальными процессами. Таким образом, фор
мирование контрастного тектонического рельефа здесь сопровождалось 
сейсмическими явлениями. Следы таких палеоземлетрясений удается ус
тановить почти на всем протяжении системы глубинных предалтайских 
разломов. В восточной части Предалтайской системы прогибов палеосей- 
смические явления сопровождались излияниями базальтов. Интересно от
метить, что именно с данной системой глубинных разломов связаны и 
более поздние сейсмические явления в кайнозое, в частности известное 
Гоби-Алтайское землетрясение 1956 г. [Гоби-Алтайское землетрясе
ние..., 1963].

В северной части Предалтайской системы прогиббв с позднемезозой
ским этапом, кроме того, связано заложение и развитие новообразованной 
ветви широких и плоских впадин котловины Больших Озер, образовав
шихся за счет блокового расчленения и опускания западной части Хан- 
гайского горного поднятия. Для этих впадин характерно накопление срав
нительно маломощных и более мелкозернистых отложений аллювиальных 
и озерных фаций.

В северной части Западной Монголии, в Предханхухэйской зоне про
гибов, позднеюрские отложения пока не установлены, поэтому нет дан
ных для детальной характеристики истории развития рельефа в это вре
мя, однако современное расположение заложившихся в нижней—средней 
юре и описанных ранее крупных линейных морфоструктур (Ханхухэй- 
ского поднятия и широтной системы прогибов) не дает основания пред
полагать существенные изменения в их расположении и размерах в позд
ней юре — раннем мелу.

В позднюю стадию развития рельефа позднемезозойского этапа, в ниж
нем мелу (баррем, апт, альб), на востоке Монголии на фоне затухающе
го вулканизма происходили нивелировка вулканического рельефа, расши
рение грабеновых структур, кальдерных впадин и прогибов (рис. 4).



На северо-востоке Монголии четко оформляется крупная Ононская систе
ма грабенов северо-восточного простирания, с поперечными ответвления
ми северо-западного меридионального простирания. Купольные структу
ры Пракеруленского поднятия испытывают опускание, в их пределах фор
мируются кальдерообразные впадины и возникают крупные линейные 
грабеновые (или рифтовые) структуры, пересекающие их. К ним отно
сятся Керуленский, Чойбалсаиский, Цаган-Гобийский грабены. Послед
ний достигает 300 км по протяженности при ширине от 5 до 20 км. Вы
ступы более древнего основания, разделяющие впадины, пересечены мно
гочисленными сбросами северо-западного и северо-восточного простирания.

Все перечисленные выше грабены имеют четко выраженное северо- 
восточное простирание. Они сложены терригенными маломощными поли- 
фациальнымп отложениями дзунбаинской серии, в пределах которой на 
основании фаунистических данных Г. Г. Мартинсон и В. Ф. Шувалов 
[Нагибина и др., 1977] выделяют два горизонта: нижний — Шинхудук- 
ский (готерив — баррем) и верхний — Хухтыхский (апт—алъб). Для 
нижней части разреза дзунбаинской серии характерно развитие серо
цветных конгломератов, песчаников, глин и алевролитов, а также при
сутствие специфических тонко листоватых битуминозных «бумажных» 
сланцев, обычно изобилующих остатками рыб, насекомых, конхострок.

Верхняя часть разреза дзунбаинской серии местами залегает с раз
мывом на нижней, особенно в бортовых частях впадин, и представлена 
сероцветными конгломератами, песчаниками с прослоями глин и алевро
литов, углей и углистых сланцев, реже — с прослоями карбонатных по
род (озерных известняков и мергелей).

Более грубообломочные фации верхней и нижней частей разреза 
обычно располагаются на окраинах, а в центре преобладают тонкозерни
стые озерные отложения с многочисленными остатками пресноводной 
фауны [Мезозойская и кайнозойская тектоника..., 1975]. В различных 
частях разреза дзунбаинской серии на северо-востоке Монголии с осадоч
ными породами переслаиваются маломощные покровы базитов. В ряде 
мест (в окрестностях Чойбалсана, в Галшарынском районе) в верхах 
разреза дзунбаинской серии залегают покровы базальтов и вулканиты 
кислого состава. Общая мощность отложений дзунбаинской серии в раз
личных грабено- и кальдерообразных впадинах на северо-востоке Мон
голии колеблется от первых сотен до 1500 м.

На юго-востоке Монголии в это время четко оформляется самая круп
ная линейная Дзунбаянская, или Восточно-Гобийская, система приразлом
ных прогибов и впадин (грабенов) также северо-восточного простирания, 
частично заложившихся еще в поздней юре. Ее протяженность более 
600—700 км. Она ограничена одноименными крупными, вероятно, ново
образованными в ранней—поздней юре разломами, пересекающими под 
острым углом структуры палеозойского и более древнего основания и 
отчетливо дешифрирующимися па аэрофото- и космических снимках. 
Мощность терригенных и угленосных отложений дзунбаинской серии в 
пределах Дзунбаянской системы синформ местами достигает 1500—2000 м. 
Морфологически Дзунбаянская система морфоструктур представлена 
крупными линейными, местами разветвленными грабенами шириной 20— 
30 км. В районе сомона Дзун-Баян прослеживается более широкая зона 
кулисообразно расположенных ступенчатых грабенов, выявленных на ос
новании геофизических данных. Общая ширина полосы грабеновых (или
8 П ро б л ем ы  тек то н и к и



рифтовых) структур здесь более 70 км. В зоне протяженной Дзунбаян- 
ской системы отрицательных структур в раннем мелу существовали меж
горные озерные бассейны и речные долины, в пределах которых проис
ходило накопление молассоидных терригенных и угленосных отложений 
с прослоями мергелей и битуминозных тонколистоватых (бумажных) 
сланцев, а также пирокластических пород кислого состава. Местами, на 
юге Монголии, сохранились остатки вулканических построек центрально
го типа, сложенных трахилипаритами нижнемелового возраста.

К северо-востоку от Дзунбаянской системы впадин располагается об
ширная Тамцагская озерно-аллювиальная равнина (депрессия), в настоя
щее время весьма слабо изученная. Между этими отрицательными струк
турами в нижнемеловое время существовал водораздел в виде изометрич- 
ного купольного поднятия Прадариганга, возможно, вулкано-тектоническо
го происхождения. С юго-востока две крупные системы синформ— Дзу- 
баянская и Тамцагская — были ограничены протяженным Нукут-Дабан- 
ским крупным линейным поднятием северо-восточного простирания.

В Центральной и Западной Монголии происходило расчленение Пра- 
хангайского и Прахэнтэйского горных массивов, продолжалось развитие 
обширной ветви синформ — котловины Больших Озер и расширение систе
мы Предалтайских прогибов и впадин. Мощность осадочных молассоид
ных угленосных отложений нижнего мела в наиболее крупных впадинах 
Предалтайской системы достигала 600 м, но обычно не превышала пер
вые сотни метров. В восточной части Предалтайской системы впадин про
исходили излияния базальтов.

В пределах обширного Прахэнтейского поднятия закладываются по
перечные грабеновые долины северо-западного простирания. К югу от 
него в Центральной и Южной Монголии за счет мозаичного расчленения 
и опускания положительных форм рельефа формируются многочислен
ные небольшие линейные разветвленные прогибы и грабеновые струк
туры преобладающего северо-восточного и, реже, северо-западного про
стирания (см. рис. 4). Наиболее крупные из них располагаются на юге 
Монголии.

На востоке Монголии в конце нижнего мела активно .проявились яв
ления растяжения широтного направления, вызвавшие многочисленные 
меридиональные разломы, вдоль которых внедрились базальты. Послед
ние образуют протяженные поля параллельных даек в Галшарьтпском 
райопе и к югу от Чойбалсана.

Для нижнемеловой стадии развития (барем, апт, альб) характерна 
картина общего понижения горного рельефа Монголии, особенно ярко 
выраженная в Восточной и на юге Центральной Монголии, вероятно 
обусловленная растяжением земной коры, которое сопровождалось раска
лыванием, мозаичным дроблением и растаскиванием более древних по
ложительных структур и развитием линейных грабеновых (рифтовых) 
зон. На востоке Монголии образовались кальдерообразные изометричные 
угловатые и серповидные впадины, вероятно представляющие собой ре
ликтовые «провалы» позднеюрских вулкано-тектонических структур. На 
юге Центральной и в Южной Монголии значительно расширяются 
области озерно-аллювиальных равнин (пониженных форм рельефа; 
см. рис. 4). На фоне общего преобладающего растяжения земной коры 
в нижнем мелу отчетливо проявились деформации сжатия и сдвиговые 
напряжения. В Центральной и Северо-Восточной Монголии четко проя



вились сдвиговые деформации вдоль поперечных грабенов северо-запад
ного простирания, ограниченных разломами того же направления и пе
ресекающих крупное Хэнтэйское сводовое поднятие. Сдвиги проявились 
вдоль Чойрэнско-Хэнтэйской системы крупных северо-западных разломов 
и разломов того же направления на северо-востоке Монголии, которые 
ступенчато смещают к югу крупные линейные грабены северо-восточного 
простирания, выполненные нижнемеловыми отложениями. В Западной 
Монголии, в зоне Предалтайской системы прогибов, напряжения сжатия 
были выражены образованием мелких приразломных складок и много
численных мелких чешуйчатых надвигов и микрошарьяжей с амплитудой 
горизонтального перемещения в пределах десятков и первых сотен мет
ров. Перемещение происходило с юго-запада на северо-восток вдоль 
южных бортов впадин и обратно — с северо-востока на юго-запад— вдоль 
северных, т. е. от обрамляющих поднятий в сторону оседающих впадин. 
Аналогичные чешуйчатые надвиги с севера на юг наблюдаются и на 
северо-востоке Монголии, вдоль северного борта Керуленского грабена.

Платформенный этап. В позднем мелу— палеогене существенно ме
няется общая картина ландшафта. Затухают контрастные тектонические 
движения, происходит пенепленизация горного рельефа, и наступает 
платформенный режим. В это время довольно четко обосабливаются две 
крупные геоморфологические области общего широтного простирания: 
область пологого, относительно выровненного Северо-Монтольского под
нятия на севере и обширная область пониженного рельефа — Гобийская 
плита — на юге Монголии. В пределах последней располагались много
численные озерные бассейны, окруженные аллювиальными и денудацион
ными равнинами. На крайнем юго-востоке Монголии в пределах Гобий
ской плиты существовали прибрежпо-морские и озерные бассейны, имев
шие связь с морским заливом Сунляо. В пределах Гобийской плиты 
преобладали процессы аккумуляции терригенного и терригенно-карбо- 
патного материала и накопления пестроцветных толщ платформенного 
чехла, мощность которых составляла от первых сотен до 1000 м.

* * *

На фоне рассмотренной общей картины развития рельефа Монголии в 
мезозое заслуживают специального рассмотрения выделенные нами «ма
лые формы рельефа» — активно растущие горные вершины магматиче
ского происхождения. К ним относятся показанные особым знаком на 
всех четырех рисунках «всплывающие горы», сложенные интрузивными 
телами гранитоидов (разного состава) мезозойского возраста, внедрив
шиеся (как было отмечено ранее) в различные стадии горообразования в 
раннем и позднем мезозое. Они отсутствуют в Западной Монголии и 
широко развиты в Центральной и Восточной Монголии. Пространствен
но они приурочены преимущественно к положительным формам рельефа 
(к сводовым поднятиям) и в меньшей степени развиты в пределах син- 
форм. В последнем случае преобладают их малые формы. Все эти «всплы
вающие» горные вершины (сложенные гранитными массивами), как пра
вило, приурочены к зонам разломов, пересекающим как положительньГе, 
так и отрицательные морфоструктуры.

Последовательно сменялись описанные выше стадии развития горо
образования Монголии, на протяжении мезозоя менялись их форма и



размеры, а «всплывающие горы», сложенные гранитными телами ме
зозойского возраста ‘, упорно продолжали расти вплоть до настоящего 
времени и великолепно выделяются в современном рельефе. Примеров 
таких гор много (см. рис. 1—4), но одним из наиболее эффектных яв
ляются гранитные массивы Их-Хайрхан (священные горы монголов), 
которые, как прекрасные скульптурные произведения природы, возвы
шаются над окружающей выровненной поверхностью Северной Гоби на 
протяжении более 167—118 млн. лет.

Средние превышения мезозойских гранитных массивов Монголии над 
соседними районами составляют 270—200 м, максимальные — достигают 
500 м [Турутанов, 1979]. Интересное объяснение этого явления с мате
матическими расчетами приводят в своих работах геофизики Е. X. Туру
танов и 10. А. Зорин [1978; Турутанов, 1979] на основании соотноше
ния скорости подъема остывающих интрузивных гранитных тел под 
действием архимедовой силы и скорости понижения рельефа за счет 
денудации. Слабо выражены в рельефе мезозойские гранитные массивы 
лишь на юге Монголии, в области Гобийской плиты, где общая пепе- 
пленизация и аккумулятивные процессы в позднем мелу — палеогене 
были особенно интенсивно проявлены.

Отметим, что ранее Д. И. Фрих-Хар [Волчанская и др., 1979] также 
рассматривал активно растущие более крупные купольные (кольцевые) 
структуры, сложенные гранитоидами разного возраста.

Заключение. Рассмотренные явления эволюции горообразования Мон
голии в мезозое происходили в условиях континентального режима. 
Континентальная кора на территории МНР неодинакова но времени об
разования [Тектоника Монгольской Народной Республики, 1974]. Наи
более поздние этапы ее становления завершились в позднем палеозое и 
начале триаса. Все последующие явления образования палеорельефа 
Монголии были связаны с дальнейшим развитием и преобразованием кон
тинентальной коры под влиянием глубинных процессов гранитоидной 
активизации (или ревивации) более древних докембрийских и палеозой
ских складчатых систем.

Под воздействием мантийной энергии происходили частичное пере- 
плавление и ремобилизация вещества земной коры, следовательно, по
вторное обогащение расплавов литофильными элементами (олово, вольф
рам, молибден и другие редкие элементы), выносящимися с гранитным 
расплавом в приповерхностные зоны литосферы.

Для геодипамической обстановки развития рассмотренных морфост- 
руктур характерно: а) наличие интенсивных теплового и флюидного по
токов, достаточных для образования крупных магматических масс; 
б) наличие континентальной коры для выплавления преобладающих 
гранитных магм; в) наличие условий сжатия и растяжения, благопри
ятных для образования и развития описанных форм тектонического и 
тектоно-магматического рельефа. Интересно отметить, что в про
цессе повторного (внегеосинклинального) грапитообразования в Монго
лии происходило сокращение мощности гранитной коры. Так, по данным 
В. С. Волхонина и П. П. Степапова [1969], мощность гранитной коры 
па западе Монголии, где отсутствуют мезозойские граниты, достигает

J Более древние гранитные тела в данной статье нами не рассматриваются.



50 км. В Центральной и Восточной Монголии, где весьма широко разви
ты мезозойские граниты, мощность гранитной коры не превышает 40 км.

В процессе развития горообразования Монголии в мезозое отчетливо 
выделяются следующие этапы: раннемезозойский, ранняя стадия (верх
ний триас —нижняя юра) и поздняя стадия (нижняя — средняя юра); 
позднемезозойский, рапняя стадия (верхняя юра — нижний мел) и позд
няя стадия (пижний мел, баррем, апт, альб).

На протяжении всего периода становления морфоструктур Монголии 
в мезозое наблюдалась четкая асимметрия между ее восточной и запад
ной частями. В Восточной и Центральной Монголии в ходе развития 
рельефа весьма существенную роль играли магматические процессы 
(внегеосинклинального грапитообразования и наземного вулканизма 
различного состава). В более детальной моделировке рельефа большую 
роль играли «всплывающие горы», сложенные мезозойскими гранитои- 
дами. В морфологическом отношении здесь наблюдаются преобладающие 
северо-восточные простирания главнейших морфоструктур и сложное 
сочетание крупных линейных форм и наложенных купольно-кольцевых 
тектоно-магматических структур. В Западной Монголии, как правило, 
отсутствуют мезозойские магматические образования. Преобладают 
круппые линейные морфоструктуры северо-западного простирания.

В моделировке мезозойского горного рельефа Монголии наблюдается 
сложное сочетание новообразованных геоморфологических элементов, 
резко наложенных на более древние тектонические элементы и унасле
дованных по своей форме и простиранию от предшествующего палео
зойского и допалеозойского структурного плана. В последнем случае 
особенно существенную роль в развитии мезозойских геоморфологиче
ских элементов играли крупные глубинные разломы, заложенные в ри- 
фее, раннем и среднем палеозое и оживленные в мезозое под влиянием 
глубинной энергии [Зоненшайн, Маркова, Нагибина, 1971].

Общая направленность в развитии главнейших геоморфологических 
элементов Монголии на протяжении раннемезозойского этапа заключа
лась в образовании крупнейших морфоструктур, среди которых преоб
ладающими элементами были обширные горные поднятия, в том числе 
сводовые. В дальнейшем происходило их расчленение и усложнение 
формы как за счет развития новообразованных впадин и прогибов, так 
и за счет последующего преобразования последних в новые возвышен
ности. В течение позднемезозойского этапа продолжалось расчленение, 
дробление и дальнейшее преобразование положительных форм рельефа. 
На востоке Монголии в раннюю стадию активно развивался вулканиче
ский ландшафт. В позднюю стадию происходило общее понижение рель
ефа, резкое затухание вулканизма, формирование многочисленных грабе- 
новых озерно-аллювиальных долин — преобладали пониженные формы 
рельефа, особенно на юге и востоке Монголии.

В этап платформенного развития происходило общее выравнивание, 
пенеплепизация, рельефа. В отличие от предшествующих этапов разви
тия в этот период (в верхнем мелу — палеогене) возникают две круп
ные морфоструктуры общего широтного простирания — область пологого 
Северо-Монгольского поднятия (на севере) и область обширной Гобий
ской плиты (на юге), в пределах которой происходило накопление мало
мощных терригенно-карбонатных отложений платформенного чехла в 
условиях многочисленных малых и больших озерных бассейнов с 
пресноводной и солоноватоводной фауной.
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ПРОДОЛЖЕНИЕ РИФТОГЕННЫХ СТРУКТУР 
СЕВЕРНОГО ЛЕДОВИТОГО ОКЕАНА 
И БИСКАЙСКОГО ЗАЛИВА 
НА МАТЕРИКЕ ЕВРАЗИЯ

Геологическое строение и генезис Евразийского бассейна. Одним пз 
ярких проявлений процессов деструкции земной коры является форми
рование впадин с корой океанического типа в тех зонах, где процессы 
растяжения земной коры проникают внутрь материковых массивов. Так 
образовались впадины Аденского залива и Красного моря при отрыве 
Аравийско-Сирийской глыбы от Африканской платформы, впадина южной 
части Калифорнийского залива при сдвигах на побережье Северной 
Америки и впадина Бискайского залива в Европе. Ее возникновение 
было связано с отрывом глыбы Пиренейского полуострова от палеозой
ского массива Западной Европы (спаянного с Восточно-Европейской 
платформой) и с поворотом полуострова против часовой стрелки на 
35° [Хайн, 1977; Кропоткин, 19806].

С. Кэри предложил называть сфенохазмами впадины в форме угла, 
имеющие океаническую кору и образовавшиеся в результате разрыва 
материковых глыб, которые раздвигались таким образом, что центр 
вращения (вершина угла) находился не очень далеко от края материка. 
Сфенохазм (греч. сфен =  клин, хасма = зияющее отверстие) — это тре
угольной формы «прореха», заполненная симатической корой, разделяю
щая две сиалические глыбы со сбросовыми ограничениями, сходящимися 
к одной точке. Сфенохазм интерпретируется как результат вращения 
одной глыбы по отношению к другой. Примерами служат сфенохазм 
Бискайского залива, Лигурийский и Тирренский сфенохазмы, Аравий
ский сфенохазм [Сагеу, 1959]. Лигурийский сфенохазм (с центром вра
щения в районе Генуи) образовался вследствие отодвигания глыбы 
островов Корсика и Сардиния от восточного берега Пиренейского полу
острова. Геологические и палеомагнитные доказательства этого вращения 
приводятся в работе М. Дюран-Дельга [Geologie..., 1974]. Тирренский 
сфенохазм связан с отрывом Апеннинского полуострова от Корсики и 
Сардинии, Аравийский — с отрывом Индостана от берегов Кении и Со
мали (Северо-Восточная Африка).

Крупнейшая структура такого типа — это Евразийский бассейн в 
западной половине Северного Ледовитого океана. Реконструкция преж
него расположения Европы, Гренландии и Северной Америки, объеди
ненных до середины мела в составе гигантского суперматерика Лавразия, 
приводится в книге, посвященной глубинной тектонике древних плат
форм северного полушария [Кропоткин и др., 1971], и в других стать
ях [Кропоткин, 1968, 1980а, б].

Раздвижение этих континентов в области Северной Атлантики проис
ходило в течение верхнего мела и кайнозоя. Амплитуда раздвига умень
шается по мере приближения к Арктической области, где и образовался 
Евразийский бассейн, характеризующийся океаническим строением зем
ной коры и глубинами до 4—5 км. Продолжение оси спрединга Средин-



но-Атлангического хребта составляет зона хр. Гаккеля, с которой связана 
узкая полоса землетрясений. Эта зона разделяет Евразийский бассейн на 
две части — котловину Амундсена с глубинами до 4321 м, которая при
мыкает к подводному хребту Ломоносова (протягивающемуся через 
центр Арктики вблизи меридианов 50—70° з. д., 140—155° в. д.), и кот
ловину Нансена с глубинами до 5449 м, которая примыкает к шельфу 
Баренцева н Карского морей вблизи островов Шпицберген, Земля Фран
ца-Иосифа и Северная Земля.

Во всех перечисленных случаях процесс растяжения земной коры 
постепенно сходит на нет внутри материка, но приводит к деструкции 
континентальной коры в краевой части материка, углубляясь в него на 
400—1000 км. В этих частях материковых глыб возникают рифтогенные 
структуры — грабены и авлакогены с большой мощностью выполняющих 
их осадочных отложений (4—12 км). В более изученных рифтогенных 
структурах такого генезиса известны значительные месторождения нефти 
и газа. Это месторождения в Суэцком заливе, в прогибах Парантис и 
Адур Аквитанского бассейна, образовавшегося па продолжении зоны 
Бискайского залива, и др.

В этой статье мы рассмотрим более подробно те данные, которые 
позволяют предполагать существование сбросов и рифтогенных структур 
типа авлакогенов в зоне растяжения и деструкции северной части Ази
атского континентального массива.

Предположение о том, что Евразийский бассейн возник вследст
вие разрыва материковой коры и разрастания (спрединга) дна новооб
разованной океанической впадины, возникло, когда была выяснена дале
ко идущая аналогия его магнитного поля с полем Атлантического океа
на [Карасик и др., 1976; Herron et al., 1974]. Этот вывод согласуется с 
особенностями рельефа хр. Гаккеля и, в общих чертах, с данными об 
ориентировке напряжений в очагах землетрясений [Грачев, 1977]. В цент
ральной части пояса землетрясений, проходящего от Северо-Восточной 
Гренландии к району моря Лаптевых, растягивающие напряжения дей
ствуют вкрест направления полосы эпицентров, а направления сжимаю
щих усилий ориентированы приблизительно вдоль нее.

Ось современных процессов рифтообразования проходит по хр. Гак
келя, а ее продолжение, судя по расположению эпицентров землетрясе
ний, пересекает шельф моря Лаптевых и достигает побережья Азии 
между устьями рек Лены и Яны, в районе губы Буор-Хая. В дельте 
р. Лены растяжение в очагах двух изученных землетрясений ориентиро
вано по направлению северо-запад — юго-восток, т. е. под острым углом 
к простиранию Омолойско-Ленского авлакогена (рис. 1), а сжатие — 
приблизительно перпендикулярно простиранию хр. Хараулах [Козь- 
мин, 1975].

Подводный хребет Ломоносова рассматривается как зона, в которой 
земная кора имеет строение материкового типа. Предполагается, что еще 
в мезозое зона хр. Ломоносова примыкала к Азиатскому континенту и 
составляла продолжение палеозойских складчатых структур Северной 
Земли и докембрийского фундамента шельфовой части Баренцева моря. 
По мнению А. Ф. Грачева и А. М. Карасика, хр. Ломоносова представ
ляет собой микроматерик, т. е. отторгнутый и погрузившийся в резуль
тате разрастания океанического дна фрагмент Евразиатского шельфа. 
Данные магнитной съемки и контуры материкового склона на противо



положных сторонах Евразийского глубокого бассейна неплохо согласуют
ся с соответствующей реконструкцией [Карасик и др., 1976]. Вытяну
тый микроматерик аналогичен, например, микроматерику цепи островов 
Лаккадивских, Мальдивских и Чагос, отщепленному от докембрнйскон 
платформы Индостана при образовании Аравийского сфенохазма в 
Индийском океане. Из реконструкций следует, что зона хр. Ломоносова, 
будучи отщеплена от Азии, испытала в течение конца мела и кайнозоя 
поворот по отношению к этому материку по часовой стрелке на 15 — 
20°. Полюс вращения при этом повороте и раскрытии Евразийского бас
сейна, по-видимому, должен был находиться приблизительно на 65° с. ш.г 
138° в. д.

Вероятно, поворот хр. Ломоносова и раскрытие Евразийского бассей
на следует связать с общим поворотом по часовой стрелке на 15—30° 
по отношению к Сибирской платформе всего блока Северо-Восточной 
Азии, включающего Колымский срединный массив, Омолонский и Чу
котский массивы, районы нижнего течения рек Индигирки и Колымы, 
Новосибирские острова и шельф Восточно-Сибирского моря. Такой пово
рот оказывается необходимым, чтобы построить мезозойскую реконструк
цию Арктики в целом с сохранением тектонических связей между Чу
котским массивом и выступами докембрия и нижнего палеозоя на 
п-ове Сьюард Западной Аляски [Churkin, 1973].

След поворота Колымско-Чукотского блока но часовой стрелке (но 
отношению к Сибирской платформе) мы видим в серии протяженных 
разломов северо-западного простирания, дугообразно изогнутых парал
лельно хр. Черского и дуге Верхоянского хребта. По этим «рельсам» 
должно было происходить скольжение типа левосторонних сдвигов. 
Многие из них отмечены на схеме тектонических полей напряжений 
Верхояно-Колымской складчатой системы, составленной Г. С. Гусевым 
[1979]. По его представлениям, здесь наблюдаются главным образом 
правосторонние н в меньшей степени левосторонние сдвиги. По-видимому, 
для суждения о характере сдвигового смещения по этим разрывам еще 
недостаточно данных, но сами линии дугообразных разломов северо-за
падного простирания трассируются достаточно определенно. Важнейшие 
из них были показаны уже на Тектонической карте Евразии, составлен
ной под редакцией А. Л. Яншина [Яншин, 1965].

Ограничения Евразийского бассейна представляют собой почти пря
молинейные зоны разломов (сбросов), протягивающиеся на 2000 км 
вдоль материкового склона Северной Азии и по западному склону под
водного хребта Ломоносова. Южный борт впадины Евразийского бас
сейна ограничивает с юга котловину Нансена между 10 и 110° в. д. 
Гранитный слой, характерный для коры континентов, выклинивается 
здесь в узкой полосе приблизительно между изобатами 500 и 2000 м в 
80—150 км от самых северных островов архипелагов Шпицберген и 
Земля Франца-Иосифа и от северо-восточного побережья архипелага 
Северная Земля. Ширина этой полосы 50—100 км, а наклон поверхно
сти материкового склона местами достигает 3—1°, что вполне соответст
вует сбросовой тектонике материкового склона. Складки палеозойских 
отложений островов Северная Земля, имеющие меридиональное или 
северо-восточное направление, срезаны этими разломами вкрест прости
рания и не имеют продолжения на дне котловины Нансена. Их продол
жение можно искать в хр. Ломоносова и в Канаде. Северный борт впа-





дины Евразийского бассейна следует вдоль склона хр. Ломоносова, по 
границе с котловиной Амундсена, также на протяжении 2000 км.

Продолжение рифтовых структур Евразийского бассейна на матери
ке и строение земной коры в море Лаптевых и в северной части 
Верхояно-Колымской зоны. А. Ф. Грачев выделяет на продолжении 
структур Евразийского бассейна, на шельфе моря Лаптевых и на суше, 
в дельте р. Лены и в бассейне р. Омолой, область эмбрионального растя
жения земной коры [Грачев, 1977].

По нашим представлениям, границы этой области следует немного 
расширить. На это указывает анализ дизъюнктивных дислокаций, со
ставляющих продолжение тех сбросов, которые ограничивают с обеих 
сторон впадину Евразийского бассейна в зоне материкового склона Се
верной Азии и на западном склоне хр. Ломоносова (см. рис. 1). Узкие 
грабены меридионального и северо-северо-западного простираний, запол
ненные верхнемеловыми и нижнепалеогеновыми отложениями, известны 
немного западнее границ рассматриваемой зоны растяжения и деструк
ции земной коры, в долине р. Кенгдей, на южном берегу бухты Тикси, 
п южнее, у восточного склона хр. Хараулах [Геология СССР, 1971]. 
Они хорошо выражены в рельефе, что указывает на позднейшие, неотек- 
тонические подвижки по ограничивающим эти грабены разломам.

В пределах самой зоны растяжения деструкция земной коры вырази
лась, по всей вероятности, в образовании многочисленных сбросов, раз
дроблении на горсты и грабены или авлакогены, в которых мощность 
осадочного чехла может достигать 5—10 км (мел, кайнозой). Как было 
показано в статье о происхождении океанов, такой процесс при запро
кидывании пластин, ограниченных наклонными сбросами и соскальзыва
ющих вдоль этих поверхностей смещения, приводит к значительному

Рис. 1. Схема тектоники района моря Лаптевых и нижнего течения рек Лены и Яны
1 — древние платформы — 
области докембрийской 
складчатости (ГП — Гипер
борейская, СП — Сибир
ская); 2  — мезозойские про
гибы на краю Сибирской 
платформы (ЛАП — Лено- 
Анабарский, ПВП — Прн- 
верхоянский); з  —  границы 
погребенных массивов
(БХМ — Буор-Хайский в 
границах, указанных
К. Б. Мокшанцевым и 
И. С. Рожковым, ВОМ — 
Верхнеомолойский, ЛМ — 
моря Лаптевых, УЛМ — 
Усть-Ленский, ШМ — Ше- 
лонский); 4  —  эпипалеозой- 
ские платформы, консоли
дированные герцинской и 
более ранней складчатостью 
и частично переработан
ные мезозойской складча
тостью (Н — зона Новоси

бирских островов, T — Тай
мырская зона); 5 — об
ласть, возможно представ
лявшая собой зпипалеозой- 
скую платформу и подверг
шаяся деструкции в конце 
мелового периода и в кай
нозое; 6 , 7  —  области мезо
зойской складчатости: 6 — 
Анюйско-Ляховская, 7 — 
Верхояно-Колымская (зоны: 
К — Куларская, Л —А — 
Лено-Анабарская, П — хр. 
Полоусного, X — Хараулах- 
ская); 8 — грабены в Ха-
раулахской зоне, заполнен
ные верхнемеловыми и 
палеогеновыми отложения
ми; 9 — материковый склон; 
10 — часть Евразийского 
бассейна, имеющая глу
бину более 2000 м и кору 
океанического типа; 11 — 
срединная рифтогенная-

зона Евразийского бассей
на; 12  — сбросы (установ
ленные и предполагаемые), 
границы авлакогенов (ОА — 
Оленекский. ОЛА — Омо- 
лойско-Ленский): 13  —  гра
ницы области деструкции 
материковой земной коры 
на продолжении Евразий
ского бассейна, стрелками 
указано направление растя
жения; 14  — крупные сун
дучные антиклинали в ме
зозойских отложениях 
(включая предполагаемое 
продолжение этих структур 
на шельфе); 1 5 ^  о с и  скла
док- в верхиепалеозойских 
и мезозойских отложениях. 
Цифрами указана глубина 
кровли магнитовозмущаю
щих тел, отождествляемой 
с поверхностью фундамен
та, км



сокращению средней толщины консолидированной земной коры на пло
щади, подвергшейся растяжению [Кропоткин, 1968, рис. 3].

Юго-западную границу области растяжения земной коры в море Лап
тевых мы проводим почти так же, как А. Ф. Грачев, экстраполируя 
направление зоны разломов, ограничивающих с юга Евразийский бассейн. 
От пункта, находящегося на 77,5° с. ш., 116° в. д. на материковом 
склоне у восточного побережья п-ова Таймыр (в 115 км к северо-восто
ку от островов Петра), можно предполагать продолжение этих разломов 
на протяжении 450 км через шельф до дельты р. Лены. Почти на всем 
протяжении шельф имеет здесь глубину менее 100 м.

Более уверенно трассируется продолжение этой границы по геофизи
ческим данным в районе дельты р. Лены [Тектоническая карта Якут
ской АССР..., 1976]. По кровле магнитовозмущающих тел, связанных с 
изверженными или метаморфическими породами, здесь отчетливо выри
совывается поднятие поверхности фундамента, вытянутое в северо-запад
ном направлении от устья протоки Быковской до западного берега дель
ты р. Лены [Тектоническая карта северной полярной области..., 1978]. 
В центре поднятия глубина поверхности магнитовозмущающих масс менее 
1 км. Она быстро возрастает до 3—8 км как к юго-западу, так и к северу и 
востоку. Таким образом, здесь по геофизическим данным вырисовывает
ся горстовый выступ фундамента, впервые выделенный В. А. Виноградо
вым в виде Усть-Ленского погребенного жесткого массива в контурах, 
приблизительно совпадающих с Усть-Ленским гравитационным максиму
мом [Виноградов, 1965].

Детальное исследование неогеновых конгломератов о-ва Сардах в 
дельте р. Лены (в 25 км к северо-востоку от того места, где протока 
Быковская у с. Табор отделяется от русла Лены) позволило В. А. Ви
ноградову и И. Ф. Гориной сделать вывод о проявлении контрастных 
тектонических движепий в неогене, обусловивших возникновение горно
го кряжа па месте Усть-Ленского массива. Разрушение этого кряжа со
провождалось накоплением шлейфа конгломератов вокруг пего. Приме
чательно, что в современном рельефе следы горного кряжа неогенового 
времени совершенно не выражены, и только изучение конгломератов в 
сочетании с геофизическими данными позволяет его реконструировать. 
Гальки в этих копгломератах состоят из метаморфических и извержен
ных пород, типичных для кристаллического фупдамента докембрийских 
платформ, а также из диабазов и различных осадочных пород, которые 
указывают, что к моменту отложения конгломератов осадочный чехол 
массива состоял из меловых, верхпепалеозойскпх и вендских отложепнй. 
Снос материала к о-ву Сардах шел с юго-юго-запада, а не со стороны 
моря Лаптевых, где также предполагается погребенпый массив.

К юго-западу от Усть-Ленского горстового массива фундамент погру
жается в районе Оленекской протоки до глубины 8 км, определяемой 
путем интерпретации магнитных съемок. Здесь под четвертичными от
ложениями побережья и шельфа скрыта крупная рифтогенная структу
ра, которую Я. И. Полышн и Г. И. Гапоненко выделяют под названием 
Оленекского авлакогепа [Полькии, Гапоненко, 1970]. Возможно, одпако, 
что ее продолжение на запад следует не вдоль берега, как указано на 
схеме тектонического районирования, составленной этими авторами, 
а севернее, к побережью * Таймыра у островов Петра, через отмеченный 
на тектонической карте Арктики прогиб, ось которого проходит в 100 км



-от устья р. Оленек. Этот прогиб в фундаменте шельфа характеризуется, 
но геофизическим данным, значительной мощностью осадочных отложе
ний. Поэтому здесь предполагается погружение коры на 2 км в течение 
неогена и четвертичного периода.

Вытянутый в северо-западном направлении подземный горст Усть- 
Ленского массива, разломы, ограничивающие его с обеих сторон, вос
точная (более достоверная) часть Оленекского авлакогена и грабены 
северо-северо-западного простирания на р. Кёнгдей и в районе бухты 
Тнкси образуют систему дизъюнктивных дислокаций, связанную с на
меченной на рис. 1 границей области растяжения земной коры.

Далее к юго-востоку эта граница совпадает с морфологически выра
женной, подчеркнутой неотектоническими движениями зоной разлома, 
который отмечен на карте новейшей тектоники обрамлепия Евразийско
го бассейна. Разлом прослеживается на протяжении 340 км между воз
вышенностями хр. Хараулах и депрессией губы Буор-Хая и нижнего и 
среднего течения р. Омолой, от протоки Быковской в дельте Лены до 
сел. Сайылык. Он пересекает бухту Тикси и Хараулахскую бухту 
(у пос. Няйба). Вершины возвышенностей, которые достигают 500 м, 
находятся на расстоянии всего лишь 6—8 км от западного берега губы 
Буор-Хая. Далее, пересекая р. Куолай и левые притоки Омолоя — реки 
Арга-Юрях, Куранах-Юрях, этот разлом, по-видимому, следует по краю 
террасовидного ограничения Омолойской депрессии, заполненной четвер
тичными неогеновыми отложениями.

К западу от разлома на правом берегу ‘протоки Быковской выходят 
девонские и каменноугольные отложения Быковского антиклинория, ближе 
к бухте Тикси — верхний силур, а далее к югу — верхнепалеозойские и 
триасовые отложения хр. Хараулах, которые образуют складки меридио
нального и северо-восточного простирания, срезанные линией разлома 
под углом 40—50° [Виноградов, 1965; Виноградов и др., 1974; Мокшан- 
цев и др., 1975, Геология СССР, 1971; Тектоническая карта Якутской 
АССР..., 1976; Гусев, 1979]. Далее к югу небольшие депрессии у устья 
р. Хараулах и у пос. Няйба, вероятно, ограничены сбросами незначи
тельной амплитуды. Они имеют меридиональную ориентировку, так же 
как и протягивающаяся на 160 км западная граница обширной Омолой
ской депрессии, о сбросовом характере которой можно говорить доволь
но определенно.

Восточное ограничение области растяжения континентальной коры в 
море Лаптевых и на материке составляет южное продолжение той зоны 
разломов, которая следует по склону подводного хребта Ломоносова у 
края котловины Амундсена. Эту линию ограничения мы проводим на 
шельфе и на материке немного восточнее, чем было намечено А. Ф. Гра
чевым [Грачев, 1977]. От о-ва Бельковского до верхнего течения р. Омо
лой она приблизительно совпадает с линией крупного Восточно-Верхоян
ского разрывного нарушения, которая указана па карте тектоники Се
верной полярной области Земли, составленной сотрудниками НИИГА 
[Тектоническая карта северной полярной области..., 1978; Егиазаров 
и др., 1977]. Рельеф о-ва Бельковского, пролива между пими и о-ва 
Котельного, западный берег которого обрезан меридиональным сбросом, 
геофизические съемки и локализация эпицентров землетрясений позво
ляют наметить несколько разломов, параллельных ограничению рас
сматриваемой нами области растяжения.



Рис. 2. Схемы тектоники района моря Лаптевых и нижнего течения рек Лены и Яны, 
предложенные разными авторами

I  — схема П. Н. Кропот
кина и Е. Т. Шаталова 
[1936]: 1 — Сибирская плат
форма (С) и гипотетический 
жесткий массив Новосибир
ских островов (Н) и моря 
Лаптевых (Л); 2 — нижний 
и средний палеозой и до
кембрий; 3 — границы раз
личных тектонических зон, 
в том числе в Верхояно- 
Колымской области мезо
зойской складчатости (1 и
3 — зоны интенсивной
складчатости, 2 — средин
ная зона, характеризую
щаяся менее значительной
дислоцированностью отло
жений) ; 4 — простирание
складок (установленное) и
единичные замеры прости
рания; 5 — предполагаемое
простирание складок
I I  — схема Я. И. Полькина 
и Г. И. Гапоненко [1970]: 
1 — Сибирская (С, Л) и Ги
перборейская (Г) платфор
мы; 2 — Оленекский авла- 
коген; 3 — срединные мас
сивы (Б — Буорхайский,

Ш  — Ш е л о н с к и й ); 4 — П р и - 
в ер х о я н ск и й  (Л ен ский ) пе
редовой  прогиб ; 5 — В ерхо- 
я н о -К о л ы м с к ая  и В ер х о ян о - 
Ч у к о т с к а я  с к л ад ч а ты е  
зон ы ; 6 — зон ы  з а т у х а н и я  
с т р у к ту р  м езо зо й ск о й
с к л ад ч а то с т и ; 7 — вы ходы  
п ал ео зо й ск о го  о с н о в ан и я  
м езо зо и д  в  я д р а х  ан т и к л и - 
н ори ев ; 8 — гр ан и ц ы  К ю - 
тю н гд и н гск о го  гр аб ен а  (К) 
и О лен екского  а в л а к о ге н а  
(ОА); 9 — оси  а н ти к л и н о -
ри ев ; 10  — гр а н и ц ы  с т р у к 
ту р н ы х  зон  (в п р ед е л а х  
у к а за н н ы х  т е к то н и ч еск и х  
о б ластей )
I I I  — сх ем а  К . Б . М окш ан - 
ц ев а  с со ав то р ам и  [1975]: 
1 —  С и б и р ск ая  п л атф о р м а  
(С) и д ор и ф ей ск и е  ср ед и н 
н ы е м а с си в ы  м о р я  Л а п т е 
вы х (Л) и Н о во си б и р ски й  
(Н ); 2 —  П р ед в ер х о я н ск и й
и Л е н о -А н аб ар ск и й  к р а е 
вы е п рогиб ы ; 3  — р ай о н ы  
п ологи х  д и сл о к ац и й  (брахи - 
а н ти к л и н о р и и ) в п р ед ел ах  
В ер х о я н о -Ч у к о тск о й  с к л а д 

чатой области; 4 — анти
клинальные зоны Верхояно- 
Чукотской складчатой об
ласти; 5 —  синклинальные 
зоны Верхояно-Чукотской 
области; 6 — Святоносско- 
Олойский и другие вулка
ногенные пояса; 7 — пара- 
геосинклинальные прогибы, 
наложенные на линейно
складчатые структуры 
мезозоид; 8 — границы 
структурных зон (в преде
лах указанных тектониче
ских областей)
I V  — схема Б. X. Егиазаро- 
ва с соавторами [1977; Тек
тоническая карта северной 
полярной области..., 1978]: 
1 — Восточно-Сибирская (С) 
платформа, включая массив 
моря Лаптевых (Л), и Ги
перборейская платформа 
(Г); 2  — Приверхоянский и 
Лено-Анабарский прогибы; 
3 —  Шелонский срединный 
массив; 4 — Новосибирская 
складчатая система; 5 —  
Аркто-Пацифиды; 6 —  раз
ломы



Продолжая линию ограничения далее через шельф, обнаруживаем 
зону разлома, отчетливо выраженную в рельефе, подтверждаемую геоло
гическим строением и магнитными аномалиями, которая протягивается 
по азимуту 18—20° с юго-юго-запада на северо-северо-восток вдоль 
почти прямолинейного отрезка течения р. Омолой и достигает в длину 
280 км. Омолойская низменность граничит по этой зоне разлома, отме
ченной на схемах тектонического районирования Г. С. Гусева [1979], 
Ф. С. Сатарова [1970] и К. Б. Мокшанцева с соавторами [1975], 
с возвышенностью хр. Кулар.

В современном эрозионном срезе разлом представлен широкой (5— 
8 км) зоной трещиноватости, совпадающей с долиной р. Омолой и отде
ляющей Куларский антиклинорий от кайнозойской наложенной Омолой- 
ской депрессии, в которой отмечены выходы миоцена [Лобанов, 1959]. 
Хребет Кулар поднимается на 300—400 м над уровнем этой низменности 
и сложен триасовыми и пермскими отложениями. Они образуют сундуч
ные антиклинали северо-восточного простирания с плоскими широкими 
сводами и крутыми крыльями. Эта возвышенность рассматривается как 
антиклинорий [Сатаров, 1970; Виноградов и др., 1974] или складчато
глыбовое поднятие [Гусев, 1979] в системе мезозоид.

На карте магнитного поля [Карта..., 1977] глубинный разлом, сле
дующий по правому берегу р. Омолой, образует отчетливую границу 
между системами аномалий различного простирания. Эта прямолиней
ная граница между 70 и 68,5° с. ш. идет параллельно р. Омолой, а за
тем смещается восточнее и проходит между 68,5 и 68° с той же северо- 
северо-восточной — юго-юго-западной ориентировкой у левого берега 
р. Бытантай, которая протекает здесь тоже почти прямолинейно. К во



стоку от описанной границы линейные аномалии в пределах хр. Кулар 
имеют такое же северо-северо-восточное простирание, а затем между 
70 и 71° с. ш., в районе Омолой-Янского междуречья, поворачивают 
прямо на север. Все эти аномалии хр. Кулар пересекают образующие 
его складки северо-восточного простирания под углом от 20 до 40° и, 
по-видимому, связаны с дайками и разломами, более поздними, чем 
время формирования складок.

Совершенно иную, субширотную (азимут 85—105°) ориентировку 
имеют 24 линейно вытянутые магнитные аномалии левобережья и верх
него течения р. Омолой на пространстве между 68 и 70° с. ш., ограни
ченном с востока вышеописанным Омолойским разломом и с запада — 
линейными аномалиями северо-северо-восточного направления в хр. Орул- 
ган. В то же время на геологической карте здесь не видно никаких 
структурных элементов субширотного направления; оси складок в перм
ских и триасовых отложениях имеют в бассейне р. Омолой северо-севе
ро-восточное простирание. Западная граница участка, на котором наблю
даются субширотные аномалии, почти точно совпадает с гребнем 
(водораздельной линией) хр. Орулган, достигающим высоты 2035— 
2281 м над уровнем моря. В пределах этого хребта опять наблюдаются 
аномалии северо-северо-восточного простирания, которое здесь совпадает 
с направлением осей складок, сложенных отложениями пермского воз
раста. Таким образом, западная граница участка, на котором распрост
ранены субширотные аномалии, также может быть установлена с боль
шой точностью. По-видимому, это глубинный разлом. Восточнее, на рас
стоянии 43—50 км от этой границы, по контакту пермских и триасовых 
отложений у подножия хр. Орулган проходит разлом (взброс или на
двиг), откартированный на протяжении 80 км. Соединяя эту линию раз
лома с глубинной границей, можно получить представление о наклонной 
к западу поверхности смещения, по которой массы хр. Орулган были 
надвинуты на восток.

По гравиметрическим данным предполагается, что под возвышенной 
частью хр. Орулган поверхность Мохоровичича погружена до глубины 
40 км ниже уровня моря. Восточнее, в том числе в бассейне р. Омолой, 
ее глубина около 30 км [Мокшанцев и др., 1975].

Четырехугольный участок (ширина 130—150 км, длина 250 км) 
между реками Омолой и Бытантай и осью хр. Орулган, вероятно, со
ответствует массиву, погребенному под пермскими и триасовыми отло
жениями, в котором фундамент содержит серию магнитных тел субши
ротного простирания. Этот выступ фундамента можно назвать Верхне- 
омолойским массивом. Связанная с ним система многочисленных почти 
параллельных аномалий по своим характеристикам (амплитуда линей
ных аномалий, расстояния между ними) очень похожа на систему ано
малий северо-запад — юго-восточного простирания, характерную для 
Пурско-Оленекского массива в северо-восточной части Сибирской платфор- 
Л1ы [Кропоткин и др., 1971]. Между 68—69,5° с. ш. система аномалий 
Пурско-Оленекского массива прослеживается с левого берега р. Лены 
на правый до меридиана 125° в. д., где фундамент лежит на значитель
ной глубине под отложениями Приверхоянского прогиба. Но в верхнем 
палеозое здесь находился выступ докембрийского фундамента, подвергав
шийся размыву [Константиновский, 1979]. Расстояние от этих мест до 
западного края Верхнеомолойского массива составляет всего лишь 130—



150 км. Такова, ио-видимому, ширина Верхоянского геосинклинального 
прогиба, деформированного мезозойской складчатостью. При этих дефор
мациях массы пород верхоянского комплекса (С3—J) были выдавлены 
как на запад, в прогиб на краю Сибирской платформы, так и на во
сток, в сторону Верхнеомолойского массива.

Указанная на рис. 1 область позднемелового и кайнозойского растя
жения земной коры охватывает восточную часть Верхнеомолойского мас
сива и обширные пространства в пределах Омолойской низменности, 
дельты р. Лены и шельфа моря Лаптевых от губы Буор-Хая и Янского 
залива до 78° с. ш. О ее строении можно судить на основании геофизи
ческих данных и анализа геологической структуры соседних областей 
суши.

Предположение о том, что в море Лаптевых находится массив с до- 
кембрийским складчатым фундаментом, было сформулировано впервые 
П. Н. Кропоткиным в 1936 г. (рис. 2). На составленной им схеме тек
тоники северо-восточной части СССР были указапы простирания скла
док Верхояно-Колымской складчатой системы, подразделенной на несколь
ко зон, распространение выходов докембрия и нижнего и среднего па
леозоя и контуры Сибирской платформы и древних массивов. Помимо 
Чукотского и Омолонского массивов, на этой схеме был показан обшир
ный гипотетический массив, охватывающий северную и восточную части 
дельты р. Лены, значительную часть моря Лаптевых, острова Столбовой, 
Бельковский, Беннет и большую часть о-ва Котельного. Указывалось, 
что «здесь довольно определенно намечается существование плиты на севе
ре (плита островов Де-Лонга по Л. Д. Архангельскому и Н. С. Шат- 
скому, 1933). На о-ве Беннета кембрий лежит почти горизонтально. Эта 
плита, может быть, должна быть объединена с гипотетическим жестким 
массивом, вызывающим виргацию складок Верхоянья на запад — Ха- 
раулах и на восток — Кулар» [Кропоткин, Шаталов, 1936, с. 54].

Однако отмечалось, что присутствие на о-ве Котельном мощных толщ 
типичных морских отложений силура, девона, карбона и триаса и зна
чительная их дислоцированность «говорят о том, что докембрийский фун
дамент здесь находится на большой глубине и что скорее мы здесь 
имеем окраину геосинклинали» [Там же, с. 54]

На всех последующих тектонических схемах плита островов Де-Лон
га, названная позже Н. С. Шатским Гиперборейской платформой, рас
сматривалась как структура, охватывающая северную часть Восточно- 
Сибирского моря и обособленная от области моря Лаптевых. Остров 
Котельный и остальные Новосибирские острова и острова Ляховские рас
сматривались как области палеозойской или мезозойской складчатости. 
Не исключено, как показано на рис. 1, что этот пояс палеозойской склад
чатости продолжается к складчатой системе Таймыра (хр. Бырранга).

Идея о существовании в море Лаптевых жесткого массива более 
скромных размеров, чем предполагалось в 1936 г., была высказана в 
1958 г. Т. Н. Спижарским и позднее К. Б. Мокшапцевым и И. С. Рож
ковым [1963]. Т. Н. Спижарский [1958] считал этот массив погружен
ной частью Сибирской платформы. Приблизительно в таких же разме
рах, включающих большую часть дельты Лены, область между нею и ли
нией, проходящей немного западнее островов Бельковского и Столбового, 
и всю более северную часть шельфа моря Лаптевых, фигурирует этот 
массив на тектонических схемах Я. И. Полышна и Г. И. Гапоненко
9 Проблемы тектоники



[1970], Б. X. Егиазарова и др. [1977] и на Тектонической карте северной 
полярной области Земли [1978].

На схеме тектонического районирования Восточной Якутии и ее шель
фа, составленной К. Б. Мокшаыцевым, дорнфейский срединный массив 
моря Лаптевых (включая образовавшийся на нем паралиагеосинклнпаль- 
ный прогиб) имеет меньшие размеры. Это связано с тем, что вся юго- 
восточная акватория моря Лаптевых отнесена им к погруженной части 
Верхояио-Колымскоп складчатой области [Мокшапцев и др., 1975]. 
Ю. М. Пущаровскпй [1976] относит всю акваторию моря Лаптевых к об
ластям с докембрпнекой континентальной корой, предполагая здесь рас
пространение гранитно-метаморфических комплексов пород под палеозои- 
дами и мезозоидамп.

Реальным основанием к выделению обширного жесткого массива в 
море Лаптевых является, во-первых, виргация складок Верхоянского 
хребта, которые уходят далеко на запад от Хараулахского хребта (Быков
ский антиклииорий), продолжаясь в Лепо-Лнабарской ветви мезозоид, 
и на восток, прослеживаясь в структурах Куларского антиклинория, оги
бающих с юга Шелоиский массив. Небольшой гипотетический древний 
массив, названный Шелонским, предполагается к востоку от нижнего 
течения р. Яны, главным образом по геофизическим данным [Виногра
дов и др., 1974]. На Тектонической карте Якутской АССР и сопредель
ных территорий, составленной под редакцией К. Б. Мокшанцева [1975], 
массив выделен как складчато-глыбовое поднятие приблизительно в тех 
же контурах, какие указаны для Шелонского массива на рис. 1 и на 
тектонической карте Арктики [Тектоническая карта северной полярной 
области..., 1978; Егпазаров и др., 1977]. Не исключено, что этот массив 
представляет собой южный выступ более обширного массива моря Лап
тевых.

Второй аргумент — это наличие погребенного Усть-Ленского докемб- 
рийского массива (о котором, как мы видели, свидетельствует состав 
галек в неогеновых конгломератах о-ва Сардах и интерпретация магнит
ной съемки и гравиметрических данпых) в дельте Лены и платфор
менный характер складчатых деформаций в мезозойских отложениях бас
сейна р. Омолой на продолжении и на площади Верхнеомолойского 
массива. С наличием этого выступа фундамента, проявляющегося в осо
бенностях магнитного поля, по-видимому, связано расщепление, начало 
виргации складок Верхоянского хребта на широте 68—70°.

Предположение о том, что в море Лаптевых находится жесткая пли
та, составляющая продолжение Сибирской платформы, было поддержано 
В. А. Литииским на том основании, что, как указывают Р. М. Домеппц- 
кая и Л. Э. Левин [1970], судя по геофизическим дапным, «складчатые 
сооружения герцинид и мезозоид (Таймырские, Верхоянские и др.) в 
пределы шельфа не продолжаются» [с. 268; Гапоненко и др., 1968]. 
Я. И. Полькип и Г. И. Ганопенко тоже считают, что, «судя по геофизи
ческим данным, складчатый фундамент ранпепротерозойского возраста 
распространен также в основании Лаптевского массива. Лаптевский мас
сив охватывает значительную часть акватории моря Лаптевых и является 
северным продолжением Сибирской платформы. В его пределах по гео
физическим данным выделяются Центрально-Лаптсвскоо и Восточно-Лап- 
тевское поднятия, разобщенные Усть-Лепским грабеном, а также Занад- 
но-Лаптевский прогиб» [Полькип. Гапоненко, 1970, с. 47].



В более поздних работах указывается, что «интерпретация теологи
ческих данных с привлечением результатов магнитных и гравитацион
ных исследований моря Лаптевых позволяет предполагать наличие здесь 
продолжения Сибирской платформы и отдельных ветвей мезозойской 
складчатости» [Виноградов и др., 1974, с. 71]. Вблизи п-ова Таймыр и к 
северо-востоку от дельты Лены, по этим данным, глубина залегания маг- 
шттоактивных пород не превышает первых сотен метров. Небольшая глу
бина залегания фундамента в таких участках, представляющих собой, 
вероятно, крупные горсты или ангеклпзы, является третьим доводом в 
пользу существования платформенного массива.

Наконец, последний, четвертый аргумент — это особенности складча
тости и современного рельефа. В силу унаследованности тектонических 
процессов мезозойские складчатые сооружения в пределах материков и на 
архипелагах обычно хорошо выражены в рельефе как возвышенности, от
ражающие простирание антыклинориев. Полное отсутствие подобных форм 
на большей части мелководного (с глубинами менее 100 м) шельфа моря 
Лаптевых указывает на быстрое затухание в его пределах тех мезозой
ских складчатых дислокаций, которые прослеживаются между Яной и 
Омолоем и имеют характер германотиппой складчатости (сундучные ши
рокие антиклинали и т. п.). По-видимому, это и послужило основанием 
к выделению небольшого Буорхайского погребенного срединного массива 
к востоку от зал. Буор-Хая на схеме К. Б. Мокшанцева и И. С. Рожко
ва [1963]. Осадочный чехол Верхнеомолойского массива тоже слабо де
формирован. Это триасовые и пермские отложения, образующие пологие 
я  широкие складки. Ослабление или полное отсутствие складчатости на 
территории Верхнеомолойского массива хорошо заметно на составленной 
Г. С. Гусевым схеме расположения реальных складок в структуре Вер- 
хояпо-Колымской складчатой системы [Гусев, 1979].

Таким образом, геологические, геофизические и геоморфологические 
данные подтверждают сделанное более 40 лет назад предположение о 
жестком (докембрийском, частью, может быть, эпипалеозойском) массиве, 
расположенном в море Лаптевых и вызывающем виргацию складок Вер
хоянской системы [Кропоткин, Шаталов, 1936].

Строение этого массива в той части, которая принадлежит к зоне 
растяжения земной коры между впадиной Евразийского бассейна и деп
рессией р. Омолой, представляется нам как система горстов и выступов, 
разделенных довольно глубокими грабенообразными прогибами и авлако- 
геиами, оси которых вытянуты в северо-западном и меридиональном на
правлении. По изопахитам осадочного чехла, указанным А. Ф. Грачевым 
[ 1977J на карте новейшей тектоники, по изолиниям кровли магнитовоз
мущающих тел на Тектонической карте Якутской АССР... [1976] и по 
другим данным на рис. 1 намечены контуры этих горстов, грабенов и 
авлакогенов в южной части моря Лаптевых и па суше.

Отождествляя глубину залегания кровли магнитовозмущающих тел, 
указанную цифрами на рис. 1, с поверхностью фундамента, можно счи
тать, что мощность осадочного чехла в дельте р. Лены в районе про
токи Олепекской (Оленекский авлакоген) достигает 8 км, а в северо- 
западной и юго-восточной (у устья протоки Быковской) частях дельты — 
более 6 км. В районе мыса Буор-Хая глубина кровли магпнтовозмущаю- 
щых дел около 4 км. В то же время к северу от дельты Лены она 
уменьшается до нескольких сот метров [Виноградов и др., 1974]. Про



тяженный Омолойско-Ленскин авлакоген с мощностью неогеновых и чет
вертичных осадочных отложений около 2 км намечается вблизи осевой 
зоны растяжения, в пределах губы Буор-Хая и далее на север и северо- 
северо-запад, немного восточнее дельты р. Лены.

Более определенную картину геологического строения описываемого- 
района могли бы дать сейсмопрофилирование на шельфе (глубина ко
торого южнее 75° с. ш. не превышает 25 м), комплексные геофизические 
исследования в районе дельты р. Лены и бурение параметрических сква
жин (например, на мысе Буор-Хая, на восточном берегу дельты р. Лены 
у с. Лношкинск и вблизи протоки Оленекской). Судя по наличию комп
лекса позднемеловых и палеогеновых отложений в грабене р. Кёнгдей 
(мощностью свыше 1300 м), эоценовых отложений мощностью 100 м на 
правобережье Быковской протоки и миоценовых и более молодых отло
жений в среднем течении р. Омолой [Лобанов, 1959] и на о-ве Сардах 
в дельте Лены [Виноградов, 1965; Виноградов и др., 1974], заполнение* 
рифтогенных депрессий происходило одновременно с раскрытием Евра
зийского бассейна. Его заложение, расширение и углубление охватывают 
конец мелового периода н весь кайнозой. В мощных осадочных сериях, 
заполняющих рассмотренные выше рифтогениые структуры, главную роль 
играют, но всей вероятности, не очень уплотненные террнгенные (мор
ские и континентальные) отложения позднемелового и кайнозойского 
возраста.

Геологине с кое строение и генезис Бискайского залива и Аквитанско
го бассейна. Определенный интерес представляет сравнение тектоники 
рассмотренной нами зоны растяжения в Советской Арктике с теми струк
турами, которые образовались на шельфе и на материке Европы в зоне 
растяжения, связанной с формированием Бискайского залива. Реконструк
ции, на которых показано взаимное расположение материковых блоков 
Европы и Пиренейского полуострова в палеозое до возникновения Атлан
тического океана и Бискайского залива, читатель может найти в цитиро
ванных работах [Хайн, 1977, рис. 42; Кропоткин и др., 1971, рис. 64; 
Кропоткин, 1968, рис. 2]. Пояс раннегерцинской складчатости меридио
нального простирания, срезанный сейчас вкрест простирания разломом, 
ограничивающим с юга Бискайский залив, по-видимому, продолжался че
рез область, которая сейчас образует шельф северной половины залива, 
в герциниды Армориканского массива Северо-Западной Франции [рис. 3; 
Сагеу, 1959; Тектоника Европы, 1978].

Анализ магнитных полосовых аномалий Бискайского залива, сейсмо
зондирование, гравиметрические исследования, бурение и данпые по гео
логии соседних участков суши позволяют проследить историю формиро
вания этой впадины, имеющей базальтовую кору океанического типа и 
глубину до 5098—5365 м [Ries, 1978; Williams, 1975; Charpal et al., 
1978]. Образование рифтогенных структур началось здесь в триасе, но 
раскрытие всей впадины произошло в основном в течение позднего мела 
и эоцена. Поворот Пиренейского полуострова на 35° против часовой 
стрелки по отношению к внеальпийской Европе хорошо доказан в ряде 
палеомагнитпых исследований. Ориентировка меридианов пермского и 
триасового времени, определяемая по ориентировке вектора остаточной 
намагниченности пород этого возраста, обнаруживает на Пиренейском 
полуострове систематические отклонения от ориентации, установленной 
ло породам палеозойской платформы Западной Европы и Восточно-Евро



пейской платформы [Баженов, 1976]. Этот поворот согласуется с общей 
системой поворотов и сдвигов, происходивших в Средиземноморской об
ласти в течение мезозоя и кайнозоя [Кропоткин, 19806].

Одновременно с раскрытием Бискайского залива возникла область 
растяжения на материковом массиве (рис. 4), в которой образовались два 
авлакогепа в зонах максимального растяжения и разрыва фундамен
та — впадина Парантис и грабен А дур, расположенный у северного под
ножия Пиренеев [Хайн, 1977; Тектоника Европы..., 1978; Geologic..., 
1974]. В течение триаса процесс прогибания охватывал эти авлакогены 
и всю зону вблизи них, ограниченную двумя крупными линеаментамп с 
юга (по краю герцинского комплекса Пиренеев) и с севера (по линии 
Северо-Аквитанской флексуры, проходящей от г. Аркашон к Тулузе). Они 
составляют прямое продолжение тех разломов, которые трассируются 
по контурам материкового склона у краев впадины Бискайского залива. 
Под материковым склопом происходит быстрое выклинивание таким обра
зом гранитного слоя материка и сокращение мощности земной коры, 
связанное с образованием сбросов.

Распространение триасовых отложений (песчаники Т\, пестрые аргил
литы и доломиты Т2, мощный комплекс эвапоритов Тз, эффузивы ос
новного состава) ограничено этими линеамептами. Юрская трансгрессия 
перешагнула Северо-Аквитанскую флексуру и распространилась до Па
рижского бассейна. Однако наибольшее погружение продолжалось на югет 
в зоне авлакогена Адур, трансформировавшегося затем в Предппреней- 
ский прогиб. С этого времени начинается формирование более обшир
ной синеклизы Аквитанского бассейна в целом, заполненной карбонат
ными и песчано-глинистыми отложениями юры, мела и эоцена. Склад
чатость с образованием фронтальных шарьяжей в Пиренеях усложнила 
тектонику южного ограничения бассейна. Поднятие Пиренейского хребта 
явилось источником грубообломочного материала. Им был заполнен Пред- 
пиренсйский прогиб в течение позднего эоцена, миоцена и позже. Сжатие, 
которому время от времени подвергалась южная часть бассейна, привело 
к выдавливанию триасовых эвапоритов в своды и шарниры брахпанти- 
клиналей и к образованию цепочек соляных куполов.

Однако растяжение на оси авлакогенов, по-видимому, продолжалось 
и в новейшее время. Об этом свидетельствуют выраженные в рельефе 
шельфа и материкового склона депрессии широтного направления к за
паду от городов Аркашон (на продолжении впадины Парантис) и Кап- 
бретон (на продолжении грабена Адур).

Как и в Евразийском бассейне, амплитуда раскрытия Бискайского 
залива закономерно уменьшается с приближением к материку. Полюсы 
вращения, соответствующие вершинам углов, образующихся между пря
мыми па продолжении пограничных линеаментов по мере раскрытия 
впадин, находились в обоих случаях в соседней части континента — на 
расстоянии около 450 км от края материкового склона восточнее Би
скайского залива и на расстоянии 1300 км к югу от ограничений впа
дины Евразийского бассейна, также имеющей кору океанического типа. 
Материковые же области, расположенные между континентальным скло
ном и вершиной угла раскрытия, подвергались значительно меньшему 
растяжению с образованием грабенов, авлакогенов и обширных депрес
сий или синеклиз, в пределах которых земная кора имеет сокращенную 
толщину.



Р и с. 3. С оотн ош ен и е тек то н и ч еск и х  стр ук тур , р а с п о л о ж е н н ы х  по обе  стор опы  Б и 
ск ай ск ого  с ф е н о х а зм а . Р ек о н стр у к ц и я , со о тв ет ст в у ю щ а я  в р ем ен и , к отор ое  п р е д ш е 
ствовало обр а зо в а н и ю  впади ны  Б и ск ай ск ого  зал и в а , по С. К эр и  [C arey , 1959]

Штрихи — простирание пределах массива Иберо- 2 — Лиссабонский уступ,
складок в палеозойских и Бретань. Цифры на карте: 3 — Альпийская геосинкли-
Полее древних отложениях в 1 — трог пролива Ла-Манш, наль

Аквитанский бассейн является основным районом добычи нефти и при
родного газа во Франции. Месторождения нефти (Мот, Парантис и др.) 
сосредоточены во впадине Парантис, где главным продуктивным горизон
том являются доломиты и известняки нижнемелового возраста, залегаю
щие на глубине 2300 м. Месторождения природного газа сосредоточены 
во впадине авлакогена Адур. Здесь находится крупное месторождение 
Лак*, где газ с высоким содержанием H2S добывается из нижнемеловых 
доломитов с глубины 3500 м и где эксплуатировались залежи нефти 
(в более высоких горизонтах мела) и газоконденсата. Попутно получают 
значительное количество серы (как продукт очистки природного газа). 
Восточнее, во впадине Адур, разрабатывается газовое месторождение Сен- 
Марсе [Распространение нефти, 1961; Справочник..., 1976].

Иефтепроявления в этих впадинах известны ниже меловых отложе
ний, в породах триаса и юры. Мощность отложений в рифтогенных струк-



Р и с. 4. С троени е тем н ой  коры  в Б и ск ай ск ом  зал и в е  и в Ю го-Зап адн ой  Ф ран ци и
1 —  палеозойские массивы 
(AM — Армориканский 
массив, ИМ — Иберийский 
массив, включая герциннды 
под осадочным чехлом,
МН — Моптань Нуар,
ЦФМ — Центральный Фран
цузский массив); 2 — об
ласть альпийской складча
тости и ее границы (ПС — 
складчатая система Пире
неев) ; 3  — границы мезо
зойских прогибов, возник
ших на палеозойском склад
чатом основании (АБ — Ак

витанский бассейн, ПБ — 
Парижский бассейн); 4 — 
изогипсы поверхности фун
дамента в Аквитанском 
бассейне (цифры — глубина 
от уровня моря, км); 5 —  
материковый склон с корой 
переходного тина; 6 — впа
дина Бискайского залива, 
имеющая глубину более 
2000 м и кору океаниче
ского типа; 7 — сбросы 
(установленные и предпола
гаемые, Ф—Ф — Северо-
Аквитанская флексура);

8 — фронтальные надвиги и 
шарьяжи Пиренейской си
стемы; 9 — направление ра
стяжения земной коры при 
образовании Бискайского 
залива (стрелки), цифра — 
глубина залива, м; 10  — 
месторождения нефти во 
впадине Парантис (К — 
Казо, М — Мот, П — Паран- 
тис) и углеводородных га
зов в грабене Адур (Л — 
Лак, Р — Руссе, Мейоп-Сен- 
Фон, Понд’Ас, С — Сен-Мар
се, III — Шарта, Пропнорп)

турах достигает 7000 м (Парантис) — 10 000 м (Адур), и здесь еще не 
изучены глубоко залегающие толщи подсолевого комплекса (террнгенные 
отложения нижнего и среднего триаса).

Таким образом, сравнительно-тектоническое изучение структур, на
званных С. Кэри сфенохазмами, позволяет понять особенности геологиче
ского строения рифтогенных структур и депрессий, расположенных на 
продолжении этих зон растяжения в пределах материковых массивов.
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ПРОБЛЕМА СТРУКТУРНЫХ СВЯЗЕЙ 
ШПИЦБЕРГЕНА И СКАНДИНАВИИ 
И ИХ ВЗАИМООТНОШЕНИЯ 
С АТЛАНТИЧЕСКИМ ОКЕАНОМ

В последнее время под руководством А. Л. Яншина проведен ряд на
правленных структурных исследований осадочного чехла дна аквато
рий п сделаны существенные выводы о тектонике этих образований [Ян
шин и др., 1977, 1979]. Затрагиваемые вопросы имеют прямое отношение 
и к районам Северной Атлантики.

Проблема структурных связей архипелага Шпицберген и Скандина
вии, взаимоотношений этих областей с северными окраинами Атланти
ческого океана представляет большой интерес. В настоящее время к 
ней можно подойти более определенно в связи с тем, что в последнее 
десятилетие получены новые геофизические материалы и в ряде районов 
проведено глубоководное бурение. В частности, интересны данные непре
рывного сейсмического профилирования и глубинного сейсмического зон
дирования.

Геология Шпицбергена освещена в работах советских и зарубежных 
исследователей [Клитин, 1960; Красильщиков, 1973; Лившиц, 1973; Ог- 
vin, 1910; Harland, 1961].

К наиболее древним породам архипелага относятся гнейсы и кристал
лические сланцы дорифейской платформы о-ва Северо-Восточная Земля, 
которые датируются как архей—протерозой. В западном направлении, на 
о-ве Западный Шпицберген, разрез представлен мощной и непрерыв
ной миогеосинклинальной «формацией» Гекла-Хук, местами сильно мета- 
морфпзованной и дислоцированной. Она имеет рифейско-раипепалеозой- 
кий возраст. Гекла-Хук перекрывается красноцветными образованиямп 
девона, слагающего меридиональные впадины орогенного облика, что по
зволяет уверенно выделять в западной половине архипелага каледониды. 
В опущенной южной части архипелага складчатый фундамент кале- 
допнд перекрыт платформенным чехлом, сложенным палеозой-мезозой- 
екпми образованиями. Он формирует обширную Шпицбергенскую плиту, 
большая часть которой расположена в пределах акватории Баренцева моря. 
ТТа западе южной части о-ва Западный Шпицберген по отложепиям чехла 
намечаются меридиональные впадины, выполненные грубообломочным и 
палеогеновыми осадками (палеоцен-олигоцен). Меридиональный (тре
тичный) грабен на крайнем западе, в районе пролива Форланн-Сунн, 
выполненный валунными конглимератами, является типичной структурой 
растяжения.

В пределах Баренцева моря, на половине расстояния между Шпиц
бергеном и Северной Скандинавией, находится небольшой о-в Медве
жий. Судя по его строению, он входит в состав меридиональной зоны 
каледопнд Шпицбергена.

Далее к югу на поверхность выходят континентальные массы Скан
динавии, строопие и возраст пород которых до сих пор остаются во 
многом спорными. Геология Скандинавии охарактеризована в работах



норвежских и шведских исследователей [Хольдеталь, 1957; Strand, Kul- 
ling, 1972; Siedlecka, 1975; Kvale, 1975]. Большую роль здесь играет 
покровная тектоника, прослеженная геологическим картированием, а ме
стами (в Швеции) и бурением. Установлено, что надвинутые пластины, 
сложенные основными и ультраосповными породами, поступали в Сжан- 
дипавию с северо-запада, со стороны современной акватории Норвежско
го моря, и перекрывали край Балтийского щита. Залегающие на них 
несогласно девонские континентальные породы подтверждают, что процес
сы покровообразования произошли не позже среднего палеозоя, скорее 
всего, в раннепалеозойское время. Об этом свидетельствует найденная в 
некоторых образованиях, участвующих в покровах, ордовикская фаупа 
брахиопод. Следует подчеркнуть, что сложная тектоника и метаморфизм 
пород распространяются вдоль Скандинавии на север вплоть до района 
Тромсе, где зона каледонских складок поворачивает на север. В связи с 
этим предполагалось, что каледонские складки простираются па север 
через о-в Медвежий к Шпицбергену [Клитин, 1960]. Другой пояс скла
док, сложенных преимущественно слабо метаморфизованным рифеем и 
вендом, начинается в районе Порсангер-фьорда и п-ова Варангер и про
должается к п-ову Рыбачьему и далее к Тимапу [Siedleska, 1975].

Последние геофизические работы, проведенные в западной части Ба
ренцева моря, заметно дополнили представления о взаимоотношениях 
Шпицбергена и Скандинавии. Баренцево море является шельфовым бас
сейном, который в своей западной половине разделяется на северную, 
плоскую часть (до о-ва Медвежий), где глубины моря колеблются от 
50 до 200 м, и южную, где в рельефе дпа вырисовывается обширная 
подводная долина, обращенная устьем па запад, глубина которой дости
гает 450 м.

В последнее время установлено существоваппе между Скандинавией 
и о-вом Медвежьим Нордкапского широтного прогиба, достигающего в 
поперечнике около 300 км (рис. 1) [Renard, Malod, 1974; Sundvord, 
1975]. Дальнейшие исследования [Eldholm, Talwani, 1977] показали, что 
он сложеп верхпепалеозойско-мезозойскими образованиями мощностью до 
3—5 км. К востоку от Шпицбергена выделяется обширный прогиб Но
вой Земли, расположенный за пределами схемы (см. рис. 1). На протя
жении 400 км Нордкапский прогиб, по данным непрерывного сейсмиче
ского профилирования [Hinz, Schluter, 1978b], рассечен разломами па 
ряд крупных блоков, причем в опущенных блоках на глубинах около 
8 км широко развиты предполагаемые пермские соленосные отложения. 
Они образуют днапировые складки, которые в поперечпнке достигают 
20—30 км (рис. 2). Мезозойские отложения интенсивно дислоцированы 
в зонах распространения пермских диапиров. Соленоспые пласты предпо
лагаются в Мурманском районе и в райопе Тромса Нордкапского про
гиба, где они залегают также на глубипе около 8 км, но не образуют 
диапнровых структур. На приподнятых участках Нордкапского прогиба 
пермские соленоеные отложения отсутствуют или имеют незначительную 
мощность. За пределами прогиба осадочный чехол Шпицбергенской пли
ты в акватории Баренцева моря имеет однообразное строение, его мощ
ность не превышает 3 км, а соленосные осадки отсутствуют. В третич
но-четвертичное время площадь западной части Баренцева моря распола
галась выше уровня моря и являлась источником сноса осадков по под- 
водпым каньонам в океан.
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Рис. 1. Схематическая тектоническая карта севсриой части Атлантического океана
1 — архейско-протерозой
ские комплексы щитов и 
выступов; 2 — 4 — каледон
ские комплексы: 2 — дорп- 
фе некие, з  — рифейс ко
нин; непалеозойские, 4 — де
вонские орогепные; 5 —  па

леозойско-мезозойский че
хол; 6 — третичные базаль
ты; 7, 8 —  комплексы Норд
капе кого авлакогена: 7 — 
терригенные, 8 — соленос
ные; 9 — периоксанические 
прогибы; 10 — первичные

троги; 11 —  Ян-Майенский 
блок; 12  — Исландо-Фарер- 
с-кий порог; 13  — базальты 
Исландии; 14 — тектониче
ские покровы: 1 — Сканди
навский, 2 — Гренландский; 
15 — разломы: 3 — Ян-Май-



Определенные черты сходства с Баренцевоморским шельфом имеет 
Лафотено-Шетландский шельф, вытянутый вдоль Скандинавии, протяги
вающийся на 1000 км при ширине около 250 км. На юге он сливается 
с шельфом Северпого моря.

В пределах шельфа и континентального склона выделяется прогиб 
Воринг, вытянутый вдоль побережья и выполненный мезозойскими и 
кайнозойскими отложениями, достигающими в центральной части проги
ба 4,5 км. В нем предполагается также присутствие слабо метаморфизо- 
ваниых пород палеозоя мощностью около 2 км. Наибольшая мощность 
чехла обнаруживается к западу от Тронхейма, где отложения кайно
зоя достигают 3 км [Sellevoll, 1975; Eld holm et al., 1979]. На северо- 
западе Лафотено-Шетландского шельфа прогиб Воринг ограничивается 
разломом, по направлению к которому мощность чехла несколько сокра
щается, особенно за счет отложений кайнозоя. На северо-западе, у остро
вов Лафотенских и Весторолен, осадочные породы выклиниваются, при
чем среди них появляются неглубоко погребенные блоки метаморфических 
пород. Здесь хорошо выделяются горизонты мела и две толщи третичных 
пород общей мощностью 1—2 км. Они перекрывают глыбы кристалличе
ских пород и, вероятно, верхнепротерозойские и палеозойские складчатые 
осадочные образования (Eldholm et al., 1979). В нижней части разреза 
осадочного чехла прогиба Воринг имеются, вероятно, пласты каменной 
соли, на что указывают диапиры, развитые вдоль северо-западного его 
борта к югу от одноименного плато. Прогиб Воринг имеет черты как 
сходства, так и различия с районом Шпицбергенской плиты. Например, 
в прогибе Воринг широко развиты осадки кайпозоя, отсутствующие в 
районе Шпицбергенской плиты и Нордкапского прогиба. По присутствию 
мощных кайнозойских осадочных толщ и по характеру их взаимоотноше
ний с подстилающими породами Ворннгскпй прогиб следует отнести к 
нериокеапическому типу прогибов.

К северу от прогиба Воринг, вдоль западного края Шпицбергенской 
плиты, на протяжении 1200 км намечается меридиональный Пришпиц- 
бергеиский прогиб. Его ширина колеблется от 100 до 150 км. По дан
ным сейсмических исследований с учетом материалов скв. 344, пробурен
ной с судна «Гломар Челленджер», в разрезе осадочного чехла, выпол
няющего прогиб, выделяются три комплекса, разделенных несогласиями 
[Schluter, Hinz, 1978]. Первый из них (сверху), плиоцен-четвертичного 
возраста, сложен илами, илистыми песчаниками, турбидидами. Мощность 
его достигает 2—2,5 км. Ниже располагается хаотично залегающий гра
вийно-песчано-глинистый комплекс плиоценового возраста, мощность ко
торого не превышает 0,5—0,8 км. Третий, наиболее мощный песчано- 
глинистый комплекс (до 3 км) хорошо развит вдоль окраин прогиба и 
далеко не везде присутствует в океане. Возраст этих отложений миоцен- 
среднеолигоцеиовый, а самые нижние слои, возможно, относятся и к пиж- 
нему олигоцеиу. Несогласия между вторым и третьим комплексами и в

енский, 4 — Гренландский, 
Г> — Сенык 6 — Воринг, 7 — 
Шпицбергенский; 16 — гра
ницы шельфа: 17, 1 8 —  гра
ница перноксанических

прогибов: 17 — с континен
том, 18 — с океаном; 19 — 
океанические хребты; 2 0  — 
магнитные аномалии; 21 — 
скважины б/с «Гломар Чел

ленджер»
I — Нордкапский прогиб; 
1Т — прогиб Воринг; III — 
трог плато Воринг: IV — 
Прншпицбергенский прогиб



Рис. 2. Временной сейсмический профиль через Нордкапский прогиб; видны диапиры соли [Hinz, Schliiter, 1978b]

Рис. 3. Сейсмический профиль через Пришницбергепский иериокеа пический прогиб к западу от Южпого ТПпицбергепа [Schliiter, 
Hinz, 1978]

I — I I I  — комплексы осадочного чехла: 1 — плиоцен-четвертичный, 11 — плиоценовый, 111 — миоцен-олигоценовый; В  — океанический фунда
мент — базальтыт
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основании среднего олигоцена имеют 
для всей Северной Атлантики регио
нальный характер (рис. 3).

На временных сейсмических раз
резах слои осадочных пород упира
ются в акустический фундамент за
пада Шпицбергена и в неровности 
океанического фундамента, что сви
детельствует о быстром образовании 
прогиба и его заполнении осадками 
(см. рис. 3). Образование обоих 
упомянутых прогибов началось, как 
полагают, 30 млн. лет пазад. Однако 
начало открытия океана в этом райо
не совершилось, вероятно, раньше, 
па границе мела и третичного перио
да [Schluter, Hinz, 1978]. Прогибы 
Ворпнг и Пришлицбергенский пред
ставляют периокеанические прогибы. 
На временных сейсмических разре
зах При шпицбергенского прогиба 
видно, что третично-четвертичный 
осадочный чехол па западе подстила
ется океаническим фундаментом 
[llinz, Weber, 1975]. Прогиб Воринг 
отличается от Нришпицбергенского 
повсеместным залеганием выполняю
щих его отложений на породах плат
форменного чехла Лафотен-Шетланд- 
ского континентального массива.

К северо-западу от прогиба Во^ 
ринг, отделенное разломом, распола
гается плато Воринг, привлекшее в 
последнее время большое внимание 
исследователей. Оно характеризуется 
развитием линейных аномалий, по
вышенными сейсмическими скоро
стями слоев, приближающимися к 
океаническим, и резким уменьшени
ем мощности осадочного чехла. Буро
вые скважины б/с «Гломар Челленд- 
жер» (скв. 338, 342, 343) показали, 
что в интервале 140—400 м встреча
ются мелкозернистые плагиоклазо- 
вые и пироксеновые базальты и брек
чиевидные гиалобазальты. Их радио
логический возраст (К-Аг метод) оп- 

еделяется в 56, 47 и 30 млн. лет 
Харин и др., 1979]. Вероятно, циф

ры дают только очень приближенное 
значение возраста базальтов. Зале-



гающие на базальтах осадочные породы начинаются в одних случаях 
олигоценовыми диатомовыми илами, в других — миоценовыми илами, пе
рекрытыми плейстоценовыми гляциальными илами. Осадочные слои ле
жат несогласно, с резким нрнслонением к поверхности базальтов [Talwani, 
Udintsev, 1976] (рис. 4,5).

После бурепия появилось единодушное мнение, что но восточному 
краю плато Воринг но разлому происходит соприкосновение океаниче
ской коры с континентальной. Однако в последние годы многие геологи 
[Hinz, Schliiter, 1978 a; Sundvor, Eldholm, 1979] показали, что струк
тура плато Воринг имеет признаки континентальной структуры. При 
начало спрединга в Северной Атлантике на рубеже мела и палеогена 
здесь образовалось своеобразное углубление дна бассейна, под которым, 
вероятно, сохранились остатки континентальной коры. Впоследствии оно 
заполнялось поступающими с континента осадками и в нем отлагались 
туфогенные образования. К. Хинц [Hinz, 1972] показал, что в западной 
части плато Воринг в верхней части коры скорости сейсмических волн 
колеблются от 3,8 до 4,6 км/с, что не совсем характерно для базальтов 
второго слоя. По проведенным сейсмическим исследованиям методом от
раженных волн [Hinz, Schliiter, 1978а] установлено, что под базальтами 
действительно расположены сложноскладчатые осадочные и, возможно, 
туфогенные породы (см. рис. 5). Было обращено также внимание на то, 
что в районе западной части плато Воринг п далее к Лафотенскпм остро
вам рельеф дна и поверхность базальтов ровные, без хребтов и впадин 
[Eldholm et al., 1979]. В настоящее время Э. Эльдхольмом вполне обос
нованно предлагается тектоническая .модель, согласно которой в пределах 
океанических окраин существует растянутый и разбитый разломами кон
тинентальный фундамепт с лежащими на нем вулкапогенно-осэдочными 
толщами. Последние перекрыты, в свою очередь, более молодыми базаль
тами и осадочным чехлом (слой 1). Следует обратить внимание, что к 
аналогичному выводу в 1978 г. пришел К). М. Пущаровский, который 
объяснял структуру плато Ворипг явлениями тектонической деструкции 
континентальной окраины [Пущаровский, 1978].

К северу от Шпицбергена развиты широтные структурные формы 
Арктики. Здесь на расстоянии примерно 80—100 км от северных окраин 
архипелага зафиксирован участок дна акватории со скоростями продоль
ных волн 4,3 км/с, т. е. более низкими, чем у слоя 2. В тектониче
ском отношении он, возможно, является аналогом западной части плато 
Воринг. К югу от него выделяются два широтно ориентированных про
гиба, выполненных отложениями со скоростями продольных волн менее 
2,4 км/с [Sundvor, Eldholm, 1979], что свидетельствует, скорее всего, 
о их кайнозойском возрасте. Опи, вероятно, так же как прогибы Воринг 
и Пришпицбергенский, относятся к периокеаническим прогибам. По-впдн- 
мому, океанические структуры появляются севернее указанных районов, 
в 200 км от Шпицбергена (см. рис. 4, 5).

Заключение 1. Связь каледонид Скандинавии и Шпицбергепа оказа
лась сложнее, чем предполагалось ранее. На эти складчатые системы на- 
ложоп Нордкапский глубокий прогиб (авлакоген), выполненный мощны
ми палеозойско-мезозойскими образованиями. Вероятно, он существовал 
и в раннем палеозое. Строение каледопид Скандинавии и Шпицбергена 
различно. В Скандинавии развиты преимущественно аллохтонные, часто 
офиолитовые толщи, лежащие на фундамепте Балтийского щита, тогда как
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Рис. 4. Сейсмические профили через плато Во- 
ринг к северу от Лафотенских островов [Sundvor, 
Eldholm, 1979]
1 —  разломы; 2 — фундамент
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Рис. 5. Времени >й сейсмический профиль через центральную часть плато Воринг [Hinz, Schliiter, 1978] 
Видны покровы базальтов (Б) и слоистые породы под ними. Б \  — точка, где скважина вскрыла базальты
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на Шпицбергене преобладают сравнительно просто построенные структу
ры, сложенные преимущественно миогеосипклиналкным рифеем.

2. Кайнозойские отложения, выполняющие перпокеанические прогибы 
Воринг и Прншннцбсргенскии, шнрипой 50—150 км, перекрывают как 
породы консолидированной континентальной коры, гак и океанические 
базальты. Они развились в течение олигоцена, пеогепа и квартера 
(36 млн. лет), н в них накопилась мощная (до 5—6 км) серия осадков, 
хотя происходили неоднократные перерывы в осадкопакопленип. Непо
средственные соотношения между океаническим и континентальным фун
даментом в анализируемом регионе пока не выяснены.

3. Океанические базальты, распространенные в зоне утоненной кон
солидированной коры, непосредственно перекрывают осадочные и, ве
роятно, туфогенные образования. Каледониды Скандинавии, Шпицбергена 
и Гренландии представляют собой, по-видимому, только относительно 
узкие фрагменты обширной складчатой системы. Копсолидировапиая 
кора периокеанических прогибов, структур типа плато Воринг и отдель
ных континентальных блоков океана, таких как блок Ян-Мейен, пред
ставляет собой, вероятно, также фрагмент каледопских складчатых соору
жений.
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СТРУКТУРА ОСАДОЧНОГО ЧЕХЛА 
ЧЕРНОМОРСКОГО БАССЕЙНА

Общие сведения. В последние годы под руководством А. Л. Яншина про
ведены специальные структурные исследования осадочного чехла внут
ренних морей по материалам сейсморазведки, позволившие сделать ряд 
принципиальных выводов о строении и развитии этих структур и пред
ложить механизм их образования [Яншин и др., 1976; Яншин, Артюшков, 
Шлезингер, 1977; Яншин, Есина, Казаков и др., 1978, 1979, 1980; Яншин, 
Есина, Маловицкий, Шлезингер, 1979, 1980; Яншин, Маловицкий и др., 
1977; Артюшков и др. 1979а, б]. Сейсмические исследования последних 
лет, конечно, внесли существенные коррективы в проделанные построе
ния. Много новых данных получено за последние два-три года и по дпу 
акватории Черного моря. Им посвящена настоящая статья.

Черноморский бассейн па большей части своей площади окружен 
складчатыми альпийскими и киммерийскими системами Понта, Большого 
Кавказа и Горного Крыма. На востоке он на относительно небольшом 
расстоянии сопряжен с Колхидской межгорной впадиной, а на западе и 
северо-западе его окружают равнинпые пространства Мизийской, Скиф
ской и Русской плит (рис. 1).

Структура осадочного чехла Черноморского бассейна стала расшиф
ровываться с конца 50-х годов, после начала проведения сейсмических 
исследований. К настоящему времени отработан значительный объем 
сейсмических исследований различных модификаций, которые позволили 
установить общую мощность осадочного чехла, условия его залегания, 
определить глубины залегания подошвы земной коры и мощности ее 
консолидированной части. На отдельных участках акватории проведено 
детальное и региональное непрерывное сейсмическое профилирование 
в том числе и многоканальное. Оно позволило значительно более объек
тивно осветить для отдельных площадей структуру осадочного чехла и 
наметить осповные структурные единицы его разреза. В пределах дна 
глубоководной части акватории пробурены на трех площадях скважины 
с судна «Гломар Челленджер» [Initial Reports..., 1978]. На поднятии 
Голицына северо-западного шельфа скважинами вскрыты породы палео
зойского или докембрийского фундамента [Демьянчук и др., 1977]. Дан
ные бурепия с учетом материалов по смежным районам суши позволяют 
объективно подходить к стратификации временных сейсмических разрезов.

Верхние горизонты осадочного чехла в глубоководной части бассейна 
вскрыты иа трех площадях. Они представлены различными типами глубо
ководных терригештых образований миоцена, плиоцена и квартера [Ini
tial Reports..., 1978]. Судя по сейсмическим профилям, скв. 381, 380 и 
380А прибосфорской части дна акватории прошли, вероятно, оползпевые 
тела. Скв. 379, пробуренпая в центральной части Черноморского бассейна 
при глубине дна 2165 м и забоя 624 м, не вышла из верхнего плейсто
цена [Initial Reports..., 1978].



Рис. 1. Схема основных доплиоценовых структурных элементов Черноморского бас 
сейна и прилегающих районов

1 —  альпийские и кимме
рийские складчатые гео- 
синклинальные зоны; 2 , 
з  —  олигоцен-миоценовые 
прогибы: 2  — периферии
геосинклинальных структур 
(краевые и тыловые), з  —  
платформенные; 4 — плиты 
платформ; 5 —  то же, под 
глубоководным олигоцен- 
миоценовым комплексом 
Черноморской впадины; 
6 — выступы фундамента 
платформ; 7 — платформен

ные поднятия; 8 — платфор
менные ванны; 9 — диапи- 
ровые складки; Ю  — раз
ломы; и  — положения 
фрагментов временных сей
смических разрезов, демон
стрируемых на рис. 2—6 
Цифры в кружках: 1—7 — 
поднятия: i — Очамчир-
ское, 2 — Центрально-Кол
хидское, 3 — Гудаутское, 
4 — Восточно-Черномор
ское, 5 — Северо-Черномор
ское, 6 — Андрусова, 7 —

Центрально-Черноморское 
(седловина); 8, 9 — плат
форменные ванны: 8 — За
падно-Черноморская. 9 — 
Восточно-Черноморская;
10—14 — олигоцен-миоцемо- 
вые прогибы: 10 — Гуда у т- 
ский, И — Туапсинский,
12 — Западно-Кубанский,
13 — Сорокина, 14 — Индо
ло-Кубанский; 13—17 —
складчатые сооружения:
15 — Большого Кавказа,
16 — Горного Крыма. 17 — 
Добруджн

По данным сейсморазведки в разрезе осадочного чехла Черноморско
го глубоководного бассейна установлены региональные несогласия [Кара, 
1979; Маловицкий и др., 1979; Николаева и др. 1980; Терехов, 1977, 
1979; Шлезингер, 1978; Яншин и др., 1976; Яншин, Маловицкий и др., 
1977], по которым намечается до трех структурных комплексов. Подош
вой первого (нижнего) из них служит поверхность консолидированной 
коры, устанавливаемая по материалам ГСЗ. По сопоставлению со смеж
ными равнинными районами суши (Колхидская впадина, Западное и 
Северо-Западное Причерноморье) этот комплекс сложен отложениями 
мезозоя, палеоцена и эоцена, а в западной части бассейна и породами 
палеозоя. Второй (средний) структурный комплекс с резким угловым 
несогласием перекрывает подстилающие образования. В нем во многих 
районах дна акватории обнаружены диапировые складки, развитые ис
ключительно в майкопских (олигоцен — нижний миоцен) отложениях 
суши. Верхний возрастной предел среднего комплекса, по-видимому, 
не выходит за пределы миоцена, поскольку отложения плиоцена припад-



лежат к вышележащему комплексу. Наконец, третий (верхний) структур
ный комплекс слагают илиоцеи-четвертичиыс (включая и отложения 
мзотиса) образования. Он особенно четко намечается на западе бассейна, 
где с его подошвой связано резкое угловое несогласие п денудационный 
срез. Напротив, в приколхидской глубоководной части дна моря струк
турное несогласие в основании плиоцена не наблюдается и отложения 
олигоцена, миоцена, плиоцена и квартера составляют единый структур
ный комплекс. Однако на Очамчирском и Гудаутском участках дна юго- 
восточной периферии Черного моря в подошве плиоцен-четвертнчных 
образований вновь наблюдается резкое угловое несогласие, а отложения 
олигоцепа и миоцена входят в состав первого структурного комплекса.

Структурная характеристика региона. В настоящее время наиболее 
детально многоканальным непрерывным сейсмическим профилированием 
отраженных воли осадочный чехол изучен в пределах дна юго-восточного 
участка Черного моря. На Очамчирской площади установлено несколько 
отражающих горизонтов, связанных с отложениями юры и мела, пере
крытых сверху сейсмической границей «И». Последняя обладает всеми 
свойствами, присущими волновым нолям денудационной поверхности. Ее 
отличает многофазность записи наложения дифрагированных волн, 
обусловленных шероховатостью поверхности, несогласным залеганием 
вышележащей и нижележащей слоистых сред. Выше сейсмического го
ризонта «Н» зарегистрировано еще несколько сейсмических горизонтов, 
приуроченных к олигоценовым и более молодым отложениям.

По поверхности мела (III сейсмический горизонт) на дне юго-вос
точной части Черного моря намечается обширная приподнятая зона, вы
деляемая под названием Очамчирского поднятия. Последнее слегка вы
тянуто с северо-запада на юго-восток и по замкнутой изогипсе —2 км 
имеет размеры 65X35 км. На юго-востоке уже на площади суши Очам- 
чирское поднятие непосредственно переходит в Центрально-Колхидское 
поднятие. На северо-западе через плоский неглубокий структурный залив 
отю соединяется с Гудаутским поднятием. Свод Очамчирского поднятия 
осложнен брахиантпклиналями и куполовидными вздутиями с амплиту
дой во многие десятки — первые сотни метров, размерами до первых де
сятков километров в поперечнике и с наклоном крыльев, не превышаю
щим первые градусы.

Более контрастно Очамчирское поднятие и его осложнения вырисо
вываются но поверхности юрских отложений (IV сейсмический гори
зонт). Условия залегания поверхности несогласия и вышележащих плио
цен-четвертичных слоев близки к характеру дислоцированности поверх
ности мела. Лишь самые верхние слои верхнего комплекса, принадлежа
щие к четвертичным образованиям, залегают практически горизонтально. 
Однако над сводами антиклинальных структур отложения мела срезаны 
(до 500 м). В опущенных участках свода, напротив, появляются наибо
лее молодые горизонты нижнего комплекса, относящиеся к палеогену и, 
возможно, миоцену. Свод Очамчирского поднятия характеризуется пони
женными значениями суммарной мощности мела (до 1,1 —1,6 км) и 
плиоцен-четвертичных отложепий (до 1 км). Мощность верхнемеловых 
образований (между сейсмическими горизонтами ТПа и III) закономерно 
сокращается с северо-востока тта юго-запад — от 700 м до практически 
нулевых значений на южном склопе Очамчирского поднятия. Близкие 
морфологию и распределение мощностей имеет и Гудаутское поднятие.
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Рис. 2. Фрагмент временного сейсмического разреза профиля района Гудаутского 
поднятия
Иллюстрирует погружающуюся поверхность несогласия, к которой прислоняются олигоцен- 
четвертичные слои (по А. А. Терехову)

К югу и юго-западу от свода Очамчирского и Гудаутского поднятии 
поверхность структурного несогласия испытывает глубокое погружение 
(до —5 км при среднем градиенте до 170 м/км) (рис. 2). Она срезает 
подходящие к ней под острыми углами слои мела (до 700 м). К сожа
лению, сейсмическая информация о внутренней структуре первого ком
плекса при погружении поверхности несогласия ниже 4—5 км отсутствует. 
Однако по характеру сейсмической записи можно с уверенностью гово
рить, что в зоне глубокого погружения поверхности несогласия под 
ней, несомненно, распространены доверхнемеловые образования (воз
можно, юры или более древние породы). Следовательно, к югу от Очам
чирского поднятия на дне акватории по поверхности несогласия выри
совывается глубокая опущенная зона, представляющая юго-восточное 
окончание Черноморской впадины. На запад она раскрывается в сторону 
центральных районов Черного моря. На восток, напротив, происходит ее



сужение и переход на суше в относительно узкий линейный Ннжнерион- 
скнй грабен Колхидской впадины.

Юго-восточная часть Черноморской впадины выполнена олигоцен-чет- 
вертичным структурным комплексом общей мощностью до 6—8 км. Его 
слои мощностью до 6 км последовательно вдоль южного склона Очам* 
мирского поднятия прислоняются к поверхности несогласия. Только их 
верхние горизонты, относящиеся к илиоцен-четвертичпым образованиям, 
уходят на свод поднятия, испытывая при этом существенное утонение 
(в 1,5—2 раза, а иногда и более). Слои олигоцен-четвертичного комплек
са залегают очень полого, слегка погружаясь (10—20 м/км) с севера 
на юг и с востока на запад. По плноцеи-четвертичпым слоям (сейсми
ческий горизонт 1в) отмечаются пологие мульды, структурные заливы, 
амплитуда которых не выходит за пределы первых сотен метров, при раз
мерах до 10—20 км в поперечнике. По подошве плиоцена (сейсмический 
горизонт 1г) они отражения не получают.

Пологое залегание слоев на юго-востоке Черноморского бассейна 
осложнено резкими дианировыми складками. Они изометричиы с соотно
шением длинных и коротких осей до 2 :1 . Размеры наиболее крупной 
из них составляют 12X7 км. На временных разрезах диапиры выделяются*



в виде вертикальных блоков, лишенных сейсмической записи. Они 
обусловлены ядрами нагнетания глинистого материала, оборванными кру
тыми сбросами. К последним прислоняются слои плиоцеповых отложе
ний, обычно образующие синклинальные изгибы. Максимальная высота 
диапиров достигает 5,5 км. Они прорывают большую нижнюю часть плио
цен-четвертичных образований, а своды перекрываются их верхними го
ризонтами. Последние (мощностью до 400 м) испытывают над ними анти
клинальные изгибы. От свода антиклиналей к крыльям и синклиналям 
наблюдается закономерпое увеличение мощпости слоев, иногда до двух- 
трехкратного значения. Отмечается протыкание плиоцен-четвертичных 
отложений почти по всей мощности и антиклинальное изгибание лишь 
самых верхних слоев и дна моря.

Мощность олигоцен-миоценовых образований (между сейсмическими 
горизонтами «Н» и 1г) нарастает от нулевых значений на севере в верх
ней части склона Очамчирского поднятия до 1,5 км у его подножия. Да
лее к югу она значительно более плавно увеличивается до 2,5—3 км, 
а на крайнем юге — до 3,5 км. Мощность плиоцен-четвертичных отложе
ний (между сейсмическим горизонтом 1в и дном моря) изменяется от 
2—2,5 км на севере до 3,5—4 км на юге.

В окраинной части юго-восточного участка Черного моря, между Поти 
и Батуми, детальными сейсмическими исследованиями установлена па 
протяжении 50 км система линейных складок, протягивающихся с восток- 
северо-востока на запад-юго-запад. Намечается до четырех линий анти
клиналей, часто подставляющих одна другую кулисообразно. Антиклина
ли имеют вид конусов, сложенных сейсмически неслоистыми породами. 
Они представляют ядра нагнетания глинистого материала олигоцеи- 
миоценового возраста. Иногда эти ядра непосредственно выходят на по
верхность дна моря, образуя небольших размеров (до 1 км) невысокие 
(до первых сотен метров) гряды. Наклоны крыльев этих структур изме
ряются 30—40°. Рассматриваемые диапировые складки на востоке непо
средственно переходят в Гурийский прогиб суши. С севера Гурийский 
прогиб ограничен крупным Супсипскнм разломом, амплитуда которого 
достигает нескольких километров. В сухопутной части он представляет 
собой надвиг с резким выполажнванием падения плоскости смес-тителя 
в приповерхностной части разреза. По ней на расстоянии до 5—0 км 
различные горизонты миоцена надвипуты на отложения плиоцена Пнжпе- 
рионского грабена.

По Супсинскому разлому (как в морском, так и в сухопутном отрез
ке) проходит раздел больших (до 3—4 км) мощностей плиоцен-четвер
тичных образований Нижнериопского грабена и юго-восточного участка 
Черноморского бассейна (на севере) и малых (1 — 1,5 км) мощностей 
одновозрастных пород Гурийского прогиба (на юге). Обратная картина 
наблюдается для подстилающих олигоцен-миоценовых образований, по
скольку мощность последних в Гурийском прогибе, вероятно, приближа
ется к 5—6 км. В южной части Гурийского прогиба по поверхности вул
канитов эоцена (сейсмический горизонт II) установлена относительно 
пологая Чолокская антиклиналь, осложненная тремя локальными взду
тиями [Басенцян и др., 1978].

В прикавказской части дна акватории, по данным драгирования, 
в верхней части континентального склона обнажаются песчано-глини
стый палеогеновый флищ и конгломераты, возможно, миоценового возра



ста [Яншин, Маловицкий и др., 1077]. Шельф и верхняя часть конти
нентального склона характеризуются отсутствием регулярной записи от
раженных волн. Следовательно, здесь распространен, по-видимому, 
сложнодеформироваиный комплекс пород, который составляют мел-палео- 
геновые образования продолжения южного склона Большого Кавказа. 
Местами деформированные слои перекрыты маломощной толщей совре
менных осадков.

К северо-западу от Анапы сейсмическими исследованиями зафикси
ровано отклонение к западу лишенного сейсмической записи сложноде- 
формированного комплекса пород мел-палеогена. Он образует отходящий 
от берега на 25 км, при ширине 20 км, субширотно ориентированный 
выступ, полого погружающийся к западу, связанный с затухающей пери- 
клпналью аптиклииория Большого Кавказа [Яншин, Маловицкий и др., 
1977].

Между меридианами Новороссийска и Сочи в нижней части конти
нентального склона и в прилегающих участках глубоководной котловины 
установлен Туапсинский прогиб, выполненный мощным (до 5—6 км) 
комплексом олигоцен-миоцеиовых образований, перекрытых значительно 
менее мощными (до 1 —1,5 км) плиоцен-четвертичными отложениями 
[Туголесов, 1976; Яншин, Маловицкий и др., 1977]. Последний харак
теризуется на временных сейсмических разрезах хорошо выраженной 
слоистой средой, тогда как олигоцен-миоценовые образования лишь на 
отдельных редких участках обнаруживают признаки крутой слоистости. 
По подошве плиоцен-четвертичных образований в Туапсинском прогибе 
намечается до шести линий антиклиналей различной морфологии северо- 
запад—юго-восточного простирания при средней ширине 3—4 км (рис. 3). 
Антиклинали имеют более крутые юго-западные крылья, нередко верти
кальные или даже опрокинутые, возможно сопряженные с плоскостями 
разрывов. Наклон более пологих северо-восточных крыльев обычно не 
выходит за пределы первых десятков градусов. Вершины складок часто 
представляют остроугольные гребни, отражающиеся в рельефе дна моря 
резко выраженными грядами (первые сотпи метров). Реже наблюдаются 
плавные симметричные изгибы (до 30—35°). Амплитуда складок дости
гает 1 —1,5 км.

По слоям плиоцен-четверги иного комплекса складки выражены менее 
резко. Постепенно вверх по разрезу антиклинальные перегибы выполажи- 
ваются. От свода антиклиналей к крыльям наблюдается увеличение мощ
ностей (до 500 м) плиоцен-четвертичных слоев. В пределах юго-запад
ных крыльев антиклиналей плиоцен-четвертичные слои не испытывают 
подъема, упираясь в поверхность олигоцен-мноценового комплекса пород. 
Мощность плиоцен-четвертичных образований в наиболее глубоких син
клиналях измеряется 1 — 1,5 км. О юго-запада зона линейных складок 
Туапсинского прогиба ограничена крупным Восточно-Черноморским раз
ломом, за которым мощность нлиоцен-четвертичного комплекса пород 
увеличивается до 3—4 км. Разлом имеет глубинную природу, поскольку 
отражается в магнитном ноле [Дьяконов и др., 1974].

Туапсинский прогиб следует рассматривать как крайнюю периферий
ную структуру складчатой системы Большого Кавказа. Развитые в нем 
линейные складки связаны с тангенциальным напряжением, ориентиро
ванным на юго-запад н приведшим к асимметрии и частичному опроки
дыванию. Ядра антиклиналей, по-видимому, осложнены нагнетенным
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олигоцеп-ммоценовым глинистым материалом. Линейные складки Туап
синского прогиба на юго-востоке находятся на продолжении Сочи-Адлер- 
ской депрессии суши. К северо-западу от Новороссийска они приобретают 
широтное простирание и быстро затухают.

В притаманской части дна акватории прослежены складки Западно- 
Кубанского краевого прогиба [Геологическое строение..., 1971; Маловиц- 
кий и др., 1963; Милашин, 1967; Пекло и др., 1976]. Близ берега они 
имеют широтное простирание, а по мере удаления от него отгибаются 
к юго-западу. Намечается до трех линий брахиантиклииалей, разделен
ных мульдами. Длипа брахиантиклииалей достигает 10—15 км при шири
не до 5—7 км и при наклоне слоев на крыльях, измеряемых первыми 
градусами. В их сводах подошва нлиоцен-четвертичного комплекса за
легает па отметках —800 — —1000 м, а в сопряженных мульдах погру
жается до 1,7 1,8 км, реже до —2 ------2,4 км. В 50 км от берега



происходит затухание складок дна нритаманской акватории и резкое со
кращение мощности олигоцен-миоденового комплекса пород. Это позво
ляет наметить здесь юго-западную центроклипаль Западно-Кубанского 
краевого прогиба.

В прикрымской части дна акватории шельф и верхняя часть конти
нентального склона характеризуются отсутствием регулярной сейсмиче
ской записи. Это свидетельствует о том, что здесь па поверхности дна 
или иод маломощным чехлом осадков распространены сложподеформи- 
рованные породы триаса и юры, слагающие южный, погруженный склон 
антиклинория Горного Крыма. Об этом же свидетельствуют данные дра
гирования [Шимкус и др., 1979; Initial Reports ..., 1978]. Антиклинорий 
Горного Крыма, как показывает комплексный геолого-геофизический ана
лиз, занимает относительно небольшую прибрежную площадь дна аква
тории Черного моря [Земная кора..., 1975; Калинин и др., 1976; Мало- 
вицкий, 1972; Моргунов и др., 1979; Непрочное и др., 1966; Шлезингер, 
1972].

У подножия континентального склона и в прилегающей части глубо-
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ководпой котловины сейсморазведкой установлен прогиб Сорокина, вы
полненный мощным комплексом олигоцен-миоценовых пород (до 3— 
4 км), перекрытых менее мощным (до 1—2 км) плиоцен-четвертичным 
комплексом. По поверхности олигоцеп-миоценовых образований в проги
бе в полосе шириной 30—40 км проходит до пяти линий' шпротпо ориен
тированных антиклинальных складок, размеры которых в поперечинке 
достигают 5—7 км. Наибольшую амплитуду и крутизну имеет крайняя 
южная аптиклиналь. В ее ядре олигоцен-мпоценовые породы приближены 
ко дну моря. Крылья почти вертикальны и, возможно, связаны с разры
вами. С юга к антиклинали полого воздымается плпоцен-четвертимный 
комплекс мощностью до 3 км, притыкающийся к поверхности разлома, 
ограничивающего олигоцен-миоценовые образования. По плиоцеи-четвер- 
тпчным слоям складки прогиба Сорокина выражены менее четко.

Прогиб Сорокина по подошве олпгоцена имеет асимметричное строе
ние. Северное его крыло является пологим и широким. Южное, напро
тив, очень узкое и крутое и, вероятно, ограничено разрывом. Осевая ли
ния прогиба непосредственно прижата к этому крылу. Складки, 
осложняющие прогиб, по-видимому, имеют диапировую природу. К югу 
от прогиба Сорокина происходит резкое увеличение мощности плиоцен- 
четвертичных образований (до 2—3 км) и соответственно сокращение 
олигоцен-миоценовых, вследствие чего и исчезают днапировые складки.

Дно акватории северо-западного шельфа и прилегающих районов кот
ловины в настоящее время хорошо изучено детальными сейсмическими 
исследованиями. К югу и юго-западу от западного окончания Горного 
Крыма слои мела, палеогена и миоцена залегают согласно, испытывая 
пологое (минуты) погружение в сторону континентального склона. Верх
няя, крутая часть последнего срезает их. Ниже по склону сейсмическая 
информация отсутствует. Здесь драгировапнем и донными трубками подня
ты породы среднего—верхнего триаса (таврическая серия) и верхнего 
альба [Initial Reports..., 1078], что свидетельствует о доверхпемеловом 
возрасте пород, слагающих нижнюю часть континентального склона.

Близ подножия континентального склона начинает прослеживаться 
слоистый плиоцен-четиертичный комплекс (до 1,5—2 км), под которым 
обнаруживается клин (видимой мощностью до 1,5 км) олпгоцен-миоцеио- 
вых образований (рис. 4) [Николаева и др., 1980]. Плиоцен-четвертич
ные слои залегают почти горизонтально, слегка погружаясь к югу 
(до 5—6 м/км). Напротив, олигоцен-миоценовые породы наклонены под 
углами в несколько градусов к югу. По их восстанию наблюдается посте
пенное сокращение мощностей всех слагающих слоев, вплоть до полного 
выклинивания. Верхние горизонты олигоцен-миоценового комплекса 
(не более первых сотен метров) срезаны подошвой плиоцен-четвертичных 
отложений. Последние при приближении к* склону испытывают прнсло- 
нение (общей мощностью до 2 км) к подстилающим образованиям.

В 15—20 км мористее подножия континентального склона наклон оли-

Рис. 4. Ф рагм ен т  врем ен н ого  сей см и ч еск о го  р а зр е за  п р оф и л я  21
Иллюстрирует появление мощного комплекса олигоцен-миоценовых образований близ подно
жия континентального склона, резко несогласно перекрывающихся плиоцен-четвертичным 
комплексом. Слои последнего прислоняются к поверхности подстилающих образований (по 
Е. Я. Николаевой)
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Иллюстрирует одиночные диапировые складки (по Е. Я. Николаевой)

гоцен-миоценовых слоев выполаживаегся, и они отсюда залегают соглас
но с вышележащими плиоцен-четвертичными отложениями, испытывая 
очень пологое погружение к югу (до 5—6 м/км). Эта пологая монокли
наль осложнена многочисленными локальными днапировыми складками. 
Некоторые из них представляют собой относительно плавные, чаще сим
метричные изгибы слоев с углами наклона, измеряемыми градусами, 
и с амплитудой в сотни метров. Их размеры составляют километры (иног
да до 10—15 км). Во всех случаях наблюдается уменьшение величины 
изгибов вверх по разрезу, и в верхней части плиоцен-четвертичных от
ложений они перестают прослеживаться. Над отдельными антиклиналь
ными перегибами зафиксированы ядра протыкания (рис. 5). На времен
ных сейсмических разрезах они вырисовываются песлоистыми породами, 
склоны которых образуют крутые, часто вертикальные разрывы. Корни 
ядер протыкания располагаются глубже имеющейся сейсмической инфор
мации.

Местами они не связаны с антиклинальными изгибами слоев, обра-



зующими самостоятельные структуры. Их размеры достигают 10 км, 
однако чаще не превышают первых километров при высоте до 1,5—2 км. 
Нижние горизонты плиоцен-четвертичных отложений испытывают нрн- 
тыкание к поверхности диагшров. Глиняные штоки обычно не прорывают 
верхних частей илиоцен-четвертнчного комплекса (обычно первые сотни 
метров от поверхности дна моря), и последние над ними залегают гори
зонтально. В других случаях верхние слои илиоцен-четвертичного ком
плекса над диапирами испытывают пологие антиклинальные изгибы, 
быстро затухающие вверх но разрезу. Иногда плиоцен-четвертичные слои 
образуют пад глиняными диапирами мелкие крутые синклинальные изги
бы, очень схожие по морфологии с вдавленными мульдами диа пиров 
Керченского и Таманского полуостровов. Их амплитуда достигает сотен 
метров при размерах в поперечнике в первые километры. В крупных 
штоках встречаются фрагменты почти горизонтально лежащих слоев. 
В свою очередь, линзы леслоистых пород зафиксированы среди слоистых 
плиоцен-четвертичных образований.

Кровля плиоцен-четвертичных отложеипй вдоль подножия континен
тального склопа полого воздымается с востока на запад, и в 100 км за
паднее меридиана Севастополя она подходит к бровке шельфа. В преде
лах последнего в отложениях мела и палеогена установлены четыре
Jq Проблемы тектоники
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Иллюстрирует появление мощного олигоцен-миоценового комплекса, резко несогласно пере
крывающего подстилающие образования доолигоценового палеогена и мела. К югу они уто
няются и срезаются поверхностью несогласия. На крайнем юге пересечен доплиоценовый 
денудационный врез, выполненный плиоцен-четвертнчными отложениями (по К. Г. Милаши
ной)

субширотные полосы сложпопостроенных поднятий, разделенные более 
пологими и широтными синклиналями. Крайняя южная полоса (Кала- 
митское поднятие) находится вблизи южной границы шельфа. Мощность 
палеогеновых (доолигоценовых) и меловых образований к югу от Кала- 
митского поднятия резко сокращается. Это позволяет наметить здесь по- 
гребепное «Краевое» поднятие. Вышележащие отложения олигоцена и 
миоцена, напротив, сильно возрастают в мощности и местами близ бровки 
шельфа достигают 5—5,5 км по сравнению с первыми сотнями метров 
на Каламитском поднятии (рис. 6). Их подошва в этом направлении 
одновременно срезает различные горизонты подстилающих образований. 
Величина среза близ бровки шельфа и верхней части континентального 
склона измеряется несколькими сотнями метров. Южнее, в сторону внут-
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рекних районов Черноморской впадины, сейсмическая информация отра
женных волн по доолигоценовому комплексу пород отсутствует.

Олигоцен-миоценовый комплекс близ бровки шельфа дна северо-за
падной части акватории, в свою очередь, перекрывается плиоцен-четвер
тичными образованиями. Здесь обнаружен крупный субширотный врез 
в олигоцен-миоценовых породах, выполненный плиоцен-четвертичными 
слоями [Николаева и др., 1980]. Эти слои (мощностью до 1 км) упира
ются в подстилающие отложения, и лишь верхние горизонты (первые 
сотни метров) уходят к северу от него на площадь шельфа, где, посте
пенно утоняясь, практически отсутствуют в разрезе осадочного чехла. 
К югу происходит постепенное (до 40—50 м/км) выполаживание наклона 
поверхности вреза, совпадение с залеганием подстилающих слоев олиго- 
цен-миоцена и покрывающих плиоцен-квартера. Здесь сейсмическая ин
формация освещает исключительно плиоцен-четвертичные отложения. Они 
состоят из сложного набора клипоформных тел, утоняющихся к югу и 
юго-востоку. Наиболее крупным из них является конус выноса палео- 
Дуная [Казанцев, Шайнуров, 1978]. В рельефе дна ему отвечает ориен
тированный с северо-запада на юго-восток подводный хребет Моисеева, 
долгие годы неверно рассматривающийся как продолжение складчатого



сооружения Добруджи [Земная кора..., 1975]. К юго-западу от хребта 
на временных сейсмических разрезах резко улучшается слоистость, плио
цен-четвертичных образований. Общая мощность последних в этом районе 
достигает максимальной величины (4—4,5 км). К юго-западу, северо- 
востоку и востоку вдоль континентального склона они утоняются до 2 км 
и более.

Приведенные материалы позволяют наметить основные тектонические 
элементы дна северо-западной части акватории Черного моря. В пределах 
шельфа распространен мезозойско-кайнозойский чехол молодой платфор
мы, аналогичный осадочному чехлу Степного Крыма. Мористее континен
тального склона появляется мощный комплекс олигоцеп-миоценовых от
ложений, утолщающихся к югу. Местами он в виде широких языков 
заходит в прилегающие части шельфа, где резко несогласно ложится на 
разные горизонты подстилающих пород доолигоцепового палеогена и 
мела. С зоной максимальных мощностей олигоцен-миоценовых пород свя
заны глиняные диапиры.

По подошве доплиоценового ложа в глубоководной части дна северо- 
западной окраины акватории вырисовывается обширная глубокая депрес
сия. На меридиане западной части Крыма она имеет относительно крутой 
(до 10—20°) северный борт, верхнюю часть которого составляет совре
менный коптинептальный склон, сложенный доплиоценовыми породами. 
К западу ее наклон постепенно выполаживается (до первых градусов, 
а затем до долей градуса — до 25 м/км) н сливается с пологим наклоном
днища депрессии, где доплиоценовое ложе погружается от —3,5-----3,6 км
до —4 ,2 ------4,7 км. На фоне этой пологой моноклинали вырисовываются
субмеридионально ориентированные структурные носы и заливы. Цен
тральная часть депрессии, оконтуренная изогипсой —4,5 км, приурочена 
к подножию континентального склона. Рассматриваемая депрессия вы
полнена мощным плиоцен-четвертичным комплексом, образующим гигант
скую линзу. В ее центральной части, совпадающей с конусом палео-Ду
ная, ее мощность достигает 4—4,5 км. Линза в виде огромного языка 
спускается с шельфа к юго-востоку, в сторону глубоководной котловины. 
В настоящее время наиболее полно изучены ее северо-восточный и се
верный края. Здесь на шельфе ограничением илиоцен-четвертичпого ком
плекса является глубокий широтный денудационный врез в олигоцеп- 
миоценовых породах.

По мере погружения на восток доплиоценового ложа линза плиоцен- 
четвертичных отложений, утоняясь, уходит на акваторию глубоководной 
котловины, где ^е северным ограничением является относительно крутой 
борт доплиоценовой депрессии. К центральной части глубоководной кот
ловины наблюдается утонение линзы плиоцен-четвертичных отложений. 
Особенно оно отчетливо устанавливается мористее конуса палео-Дуная. 
Здесь мощность илиоцен-четвертичпых образований сокращается более 
чем в 2 раза. Таким образом, в северо-западной части дна акватории 
Черного моря по доплиоценовому ложу устанавливается обширнейшая 
тектоническая депрессия, которая частично выполнена мощным комплек
сом плиоцен-четвертичных отложений.

Дпо преданатолийской акватории в относительно узкой полосе (пер
вые десятки километров), охватывающей шельф и континентальный 
склон, сложено, по данным сейсмопрофилнрования [Ross et al., 1974], 
складчатым комплексом доолигоцепового палеогена и более древними по



родами. Об этом же свидетельствует и драгирование [Шимкус и др., 
1979; Initial Reports..., 1978]. Северной границей их распространения яв
ляется, по-видимому, Преданатолийский глубинный разлом, устанавли
ваемый по материалам магнитометрии [Маловицкий и др., 1969]. Осадоч
ный чехол распространен преимущественно к северу от этого разлома. 
Наиболее полно он в настоящее время изучен в районе подводного хреб
та Архангельского. По поверхности акустического фундамента послед
ний представляет собой крупное асимметричное поднятие типа структур
ного носа северо-западного простирания, в направлении которого проис
ходит погружение шарнира. Его амплитуда достигает 2 км.

Северо-восточное крыло поднятия хр. Архангельского более крутое 
(до 30—40°). На юго-западном крыле наклон поверхности акустического 
фундамента уменьшается до 15—20е. Свод поднятия перекрыт осадочным 
чехлом, в который, по всей вероятности, входят отложения олигоцена* 
неогена и антропогена мощностью до 700—800 м. На юго-западном крыле 
их мощность увеличивается до 2 км и более. Прогиб, сопровождающий 
с юго-запада поднятие хр. Архангельского, асимметричен. Юго-западный 
борт пологий, и в его пределах слои наклонены под углами в первые гра
дусы. На северо-восточном борту прогиба их погружение увеличивается 
до 15—20°. Слои чехла упираются в поверхность акустического основания, 
несколько задираясь в зоне соприкосновения. На северо-восточном крыле 
поднятия хр. Архангельского мощность прислоненных слоев 6 км.

Западнее поднятия хр. Архангельского, непосредственно к северу от 
Преданатолийского глубинного разлома по сейсмическим разрезам 409 и 
406 французских исследователей [Initial Reports..., 1978] обнаружены два 
антиклинальных изгиба по поверхности доолигоценового комплекса пород. 
Первый из них имеет более крутое северное крыло (до 5—7°) и пологое 
южное (до 2—4°) при ширине до 7—10 км. По профилю 406 зафиксиро
ван еще крупный антиклинальный изгиб. Слои олигоцепа и более моло
дых образований в пределах указанных антиклинальных изгибов, как if 
практически вдоль всего Анатолийского побережья, испытывают повсе
местное прислонеиие, видимая величина которого достигает 2—2,5 км.

Структура осадочного чехла центральной части Черноморского бас
сейна изучена в настоящее время еще очень плохо, в основном по ре
гиональным профилям ГСЗ [Земная кора..., 1975]. Здесь намечаются две 
глубокие ванны. Общая мощность осадочного чехла в западной из них 
достигает 16 км, а в восточной — 12 км. Причем мощность олигоценовых 
и более молодых отложений может быть оценена соответственно в 8 и 
5 км [Яншин, Маловицкий и др., 1977]. Ванны разделяются Центрально- 
Черноморским поднятием, в пределах которого поверхность консолидиро
ванной коры поднимается до 3—3,5 км от дна моря [Москалепко, Мало
вицкий, 1974]. Последнее представляет собой по существу седловину, 
расположенную между Западно-Черноморской и Восточно-Черноморской 
ваннами. По поверхности доолигоценовых пород оно осложнено тремя 
брахиантиклиналями северо-восточной ориентировки [Туголесов, 1976]. 
В слоях олигоцена и более молодых отложений они не выражепы, так 
как эти слои перекрывают их практически горизонтально или испыты
вают прислонение к их склону (до 2—3 км). По-видимому, в пределах 
Центрально-Черноморского поднятия доолигоценовые образования оса
дочного чехла резко утонены, а местами, возможно, отложения олигоцена 
непосредственно перекрывают породы консолидированной коры.



С севера и северо-востока глубокие ванны Черноморского бассейна 
окружены полосой поднятий — Восточно-Черноморского, Северо-Черно
морского и Андрусова. Они выделяются по поверхности консолидирован
ной коры, которая в их пределах располагается на несколько километров 
выше по сравнению со смежными частями ванн, и характеризуются не
значительными углами наклона. Поднятия имеют изометричную форму. 
На юго-востоке продолжением Восточно-Черноморского поднятия служат 
Гудаутское и Очамчирское поднятия. В пределах юго-западной перикли- 
нали поднятия Андрусова по фрагменту временного разреза французских 
исследователей [Initial Reports..., 1978] обнаружено сокращение мощности 
и частичное прислонение (до 2 км) олигоцен-миоценовых пород. В верх
них горизонтах олигоцен-миоценовых образований и в вышележащих 
слоях плиоцен-четвертичного комплекса поднятие Андрусова поверхности 
домайкопского субстрата не находит отражения, и эти слои (до 2,5 км) 
над ним залегают практически горизонтально. Аналогичная картина за
фиксирована и на временном разрезе, пересекшем северное крыло этого 
поднятия [Коган и др., 1977; Яншин, Маловицкий и др., 1977].

Анализ условий залегания слоев плиоцен-четвертичного комплекса и 
поверхности дна моря в пределах сложенных ими континентальных скло
нов показывает их в общем пологий и согласный наклон в сторону внут
ренних районов Черноморского бассейна. Наиболее хорошо эти соотно
шения изучены в настоящее время вдоль Колхидской окраины. Здесь 
наклон поверхности дна и плиоцен-четвертичных слоев достигает 40 м/км 
в верхней части континентального склона, постепенно выполаживаясь к 
его подножию.

Проведенный структурный анализ осадочного чехла Черноморского 
бассейна показывает его большую гетерогенность. По его крайней пери
ферии плиоцен-четвертичный комплекс осадочного чехла накладывается 
на сложноскладчатые комплексы (фундамент) альпийских и киммерий
ских сооружений Большого и Малого Кавказа, Понта и Горного Крыма. 
Они занимают лишь узкую часть периферии дна акватории, как правило 
не распространяясь мористее континентального склона. Складчатые ком
плексы альпийских и киммерийских сооружений, по-видимому, по глу
бинным разломам сопряжены с одновозрастными отложениями платфор
менного чехла, выполняющими большую внутреннюю часть Черноморско
го бассейна. Альпийские складчатые сооружения местами в пределах дна 
акватории сопровождают глубокие олигоцен-миоцеповые прогибы (Туап
синский, Гурийский и Западно-Кубанский), представляющие собой край
ние их периферические элементы. Выполняющий прогибы комплекс смят 
в линейные складки и подстилается геосинклипальными или платформен
ными образованиями.

Олигоцен-миоцеповый прогиб Сорокина к югу от Горного Крыма, по- 
видимому, имеет платформенную природу [Яншин, Маловицкий и др., 
1977]. Рассматриваемые прогибы перекрываются плиоцен-четвертичным 
комплексом Черноморского бассейна, который здесь также деформирован 
в линейные складки. На юго-восточной, северо-западной и западной пе
рифериях Черноморского бассейна в пределах шельфа и континенталь
ного склона распространены отложения мезозойско-кайнозойского плат
форменного чехла, осложненного пологими дислокациями. К внутренним 
районам бассейна наблюдается резкое погружение доолигоценовой по
верхности несогласия и появление мощных серий олигоцен-миоценового и



Рис. 7. С хем а осн ов н ы х п ост м и о ц ен о в ы х  стр у к т у р н ы х  эл ем ен тов  Ч ерн ом орск ого  б а с
сейна и прилегающих районов

1 — глубоководный бассейн 
с мощным плиоцен-четвер
тичным комплексом отло
жений; 2 — складчатые

горные сооружения; з  — 
равнины и шельфы с от
сутствием или маломощ
ным плиоцен-четвертичным

комплексом отложений; 4 — 
участки диапировых дефор
маций плиоцен-четвертич- 
ного комплекса отложений

ллиоцен-четвертичного комплексов пород, общей мощностью до 8 км. 
Последние намечают Черноморский бассейн в его современных границах.

Следовательно, по разным комплексам Черноморский бассейн отлит 
чается размерами и структурными осложнениями. Нижний из них пред
ставляет собой доолигоценовый платформенный чехол, в строении кото
рого принимают участие, по-видимому, осадки эпикоятпнеитально! о 
генезиса. По нему в пределах Черноморского бассейна намечается диф
ференциация на крупные приподнятые и опущенные зоны. Па периферии 
бассейна он непосредственно сопряжен с одновозрастиыми образования
ми альпийских и киммерийских складчатых сооружений или переходит 
в одновозрастные чехлы дна акватории и суши Колхидской впадины, 
Скифской и Мизийской плит.

Вышележащий олигоцен-четвертичный осадочный чехол Черноморско
го бассейна слагают мощные толщи исключительно глубоководного гене
зиса. По олигоцен-миоценовому комплексу он вырисовывается уже как 
изолированная структура. Слои этого комплекса заполняют тектониче
ский рельеф и залегают почти горизонтально, прислоняясь к доолигоце- 
новым выступам и склонам бассейна. Только в пределах диапировых 
складок они дислоцированы. На периферии бассейна олигоцен-мноце но
вый комплекс местами сопряжен с одновозрастными образованиями, вы
полняющими изолированные платформенные и геосинклиналытые струк
туры.

Максимальных размеров Черноморский бассейн достигает по плиоцен- 
четвертичному комплексу пород (рис. 7). Его слои также залегают почти 
горизонтально, испытывая пологое погружение от периферии к центру



бассейна. Только в пределах диапировых складок они дислоцированы. 
Плиоцен-четвертичный комплекс Черноморского бассейна погребает 
олигоцен-миоценовые геосинклинальные и платформенные прогибы. Его 
ограничениями служат доплиоценовые борта, в большинстве случаев со
впадающие с современными континентальными склонами, но иногда вы
ходящие за их пределы па территорию современного шельфа или суши. 
В пределах бортов Черноморского бассейна наблюдается прислоненне 
плиоцен-четвертичных образований к доплиоценовому субстрату или рез
кое сокращение их мощности. Наконец, Черноморский бассейн отчетливо 
вырисовывается но современному рельефу дна акватории. Центральной 
его части отвечает глубоководная котловина, а бортам — континенталь
ные склоны. Чаще они пространственно совпадают или несколько сдви
нуты и находятся за пределами верхнеплиоцеп-четвертичного бассейна. 
Однако имеются обратные случаи, когда континентальные склоны сме
щены в сторону внутренних районов бассейна и олигоцен-миоценовьтй и 
плиоцен-четвертичный глубоководный комплексы оказались расположен
ными на площади современного шельфа или суши.

Развитие структурного плана. Поверхность Мохо залегает в централь
ной части глубоководного бассейна на глубинах до 20 км, погружаясь 
к периферии, и в прилегающих районах суши на глубинах до 35—40 км 
и более. «Гранитный» слой местами отсутствует, и осадочный чехол не
посредственно подстилают породы «базальтового» слоя. Мощность кон
солидированной коры в центральной части бассейна сокращается до 
5—15 км, увеличиваясь на периферии и в окружающих районах суши до 
30—35 км. Несколько повышенные зпачепия консолидированная кора 
имеет на площадях поднятий, где сохранился «гранитный» слой [Моска
ленко, Маловицкий, 1974]. Черноморскому бассейну отвечает региональ
ный гравитационный максимум и изометричное магнитное поле разных 
значений. При снятии мощных серий плиоцеи-четвертичного комплекса 
Черноморский бассейн характеризуется повышенным тепловым потоком.

Формирование осадочного чехла в пределах западной части Черно
морского бассейна, судя но смежным районам Мизийской плиты, началось 
с раннего палеозоя. По-видимому, с позднего палеозоя или мезозоя в 
погружение был втянут его восточный сектор. Оно продолжалось и в 
последующее мезозойское, палеоценовое и эоценовое время. Осадкоиакоп- 
ление, вероятно, имело эпикоытинентальный характер, т. е. происходило 
в платформенных условиях. Палеогеографические построения разных 
авторов [Адамия и др., 1974; Юрк, Добровольская, 1965; Brinkmann, 
1974] по прилегающим районам суши требуют наличия «черноморского» 
источника сноса для всего палеозоя, триаса, юры и раннего мела. Раз
мывающиеся участки суши, по-видимому, связаны с некоторыми подня
тиями Черноморского бассейна. С них сносился обломочпый материал в 
окружающие прогибы и впадины. Только в верхнемеловых отложениях 
смежных районов Черноморского бассейна полностью перестает фикси
роваться «черноморский» источник сноса.

В меловой период на территории Колхидской впадины и в смежных 
районах дна акватории (районы Очамчирского и Гудаутского поднятий), 
северо-западного и западного шельфа доказан дифференцированный ха
рактер погружения. Приподнятые зоны испытывали меньшее погруже
ние, и в них накопились меньшие мощности осадков по сравнению с опу
щенными. В позднемеловое, палеоценовое и эоценовое время зона подъема



испытала смещение в пределах указанных областей в направлении 
Черноморского бассейна, что привело к прекращению в них осадкопакоп- 
леиия, а возможно, даже к некоторому размыву доверхнемеловых об
разований. В конце эоцена прилегающие к этим областям районы Черно
морского бассейна были захвачены восходящими вертикальными тек
тоническими движениями. Сформированный платформенный чехол был 
выведен на поверхность и подвергнут значительному денудационному 
плоскостному срезу, вскрывшему породы нижнего мела, а возможно, юры 
или даже более древние образования. Вполне вероятно, что установленные 
особенности развития двух периферийных районов Черноморского бас
сейна характерны и для него в целом. Территория Черноморского бас
сейна в конце эоцена представляла собой крупную приподнятую область, 
где ранее накопившиеся отложения подверглись значительному денуда
ционному срезу.

По периферии Черноморского бассейна развивались мезозойские и 
палеогеновые геосинклинали. Их площади не были захвачены восходя
щими вертикальными движениями конца эоцена. Эти движения на тер
ритории Черноморского бассейна быстро сменились предолигоцеиовым 
кратковременным опусканием, величина которого составила не менее 
4—5 км. Оно установлено но крутому флексурному изгибу предолигоце- 
иовой поверхности несогласия и прислонению к нему почти горизонталь
но лежащих слоев олигоцеиа и миоцена или резкому раздуву их мощно
стей. Следовательно, деформация поверхности денудационного среза, 
образованная восходящими движениями конца эоцена, произошла до от
ложения олигоценовых слоев, т. е. геологически практически мгновенно. 
Основной градиент опускапия был сосредоточен в зоне шириной в первые 
десятки километров (обычно 25—30 км), но на отдельных участках он 
проходил вдоль плоскостей разрывных нарушений. Предолигоцеповое 
кратковременное опускание имело дифференцированный характер. 
В Черноморском бассейне наметились блоки, которые опустились меньше 
(до 2—3 км), чем смежные участки. Они приурочены к платформенным 
поднятиям поверхностей консолидированной коры и доолигоценовых об
разований. Например, в северо-западной части бассейна наметился 
субширотиый протяженный хребет, строго вписывающийся в полосу 
платформенных поднятий.

Кратковременное предолигоценовое опускание создало гигантскую де
прессию рельефа, которая практически сразу же была залита водами 
моря, превратившись в глубоководный бассейн. С олигоценового времени 
бассейн начал заполняться терригенным, преимущественно глинистым ма
териалом. Сходное осадкопакопление продолжалось в миоценовое время, 
а в юго-восточной части Черноморского бассейпа и в последующее плио- 
цен-четвертичпое время.

Накопление синхронных по возрасту осадков происходило местами на 
участках шельфа платформенных областей, смежных с глубоководной 
частью бассейна, и было обусловлено конседиментацпонным погружением. 
Однако их мощность здесь оказалась существенно меньшей по сравнению 
с глубоководными районами.

Альпийские геосинклинали в олигоценовую эпоху испытали общее 
поднятие. Оно компенсировалось интенсивным погружением периферий
ных зон, которые превратились в прогибы. Развитие последних продол
жалось и в миоценовую эпоху, и в них накопились мощные серии пре



имущественно глинистых осадков. Хорошо изученные сухопутные части 
этих структур показывают согласное залегание выполняющего их ком
плекса пород с подстилающими образованиями эоцена, отсутствие элемен
тов прислонения и конседиментационный характер уменьшения мощности 
слоев вдоль бортов. Все это свидетельствует о том, что осадконакопле- 
пие в периферийных альпийских прогибах происходило за счет интен
сивного, но конседиментационного погружения, вероятно, в относительно 
глубоководных условиях (многие сотни метров). Однако глубина дна моря 
в их пределах была все же существенно меньшей, чем в сопряженных 
участках Черноморского бассейна, где она, несомненно, измерялась пер
выми километрами.

В палеогеографическом отношении компенсационные олигоцен-миоце- 
новые прогибы представляли собой подводные плато. Они играли роль 
своеобразных ловушек терригенного материала, уменьшая его проник
новение в Черноморский глубоководный бассейн. В конце миоцена слои, 
выполняющие рассматриваемые прогибы, испытали горизонтальное сжа
тие и были смяты в линейные складки. В их ядра нагнетался глинистый 
материал, и они приобретали диапировый характер. Близкое развитие и 
палеогеографическую обстановку имел прогиб Сорокина. Но геосинкли- 
нальное развитие в смежных районах Горного Крыма, как известно, 
прекратилось в начале мелового периода, и поэтому прогиб Сорокина не 
имел от него непосредственной преемственности. Выполняющий его ком
плекс пород, по-видимому, не был затронут процессами горизонтальных 
движений (складчатостью), а линейные структуры, судя по их морфо
логии и пространственному изучению, были образованы, вероятно, вер
тикальными блоковыми движениями. Все это свидетельствует о том, что 
олигоцен-миоценовый прогиб Сорокипа, скорее всего, имеет платформен
ную природу7.

В западной части бассейна в конце миоцена произошел новый резкий 
импульс восходящих вертикальных движений. Об этом свидетельствует 
повсеместное несогласное структурное перекрытие олигоцен-миоценовых 
и более древних образований плиоцен-четвертичными отложениями. В са
мом конце позднего миоцена начался обратный процесс интенсивного 
погружения, фиксируемый по резкому флексурному изгибу или опуска
нию по разлому доплиоцеиовой поверхности несогласия. Оно имело крат
ковременный характер, о чем свидетельствует прислонение плиоцен-чет
вертичных слоев к ложу при практически параллельном их залегании 
или резкий раздув их мощности. Амплитуда опускания достигала 2—3 км. 
Максимальный его градиент имел место в прикрымской части акватории, 
создав там флексурно-разрывную зону. К западу его величина уменьша
лась, вследствие чего здесь образовалась более пологая моноклиналь. 
Предплиоценовое опускание в общем вписалось в зону предолигоценово
го. Причем в прикрымской восточной части оно сместплось в сторону 
шельфа (до 10—20 км), а к западу, папротив, в глубь бассейна, правда, 
олигоцен-миоценовые осадки здесь его полностью к этому времени захо
ронили.

В предплиоцеповое время уровень водной поверхности в западной 
части Черноморского бассейна, по-видимому, был очень низким, что при
вело к существенному понижению базиса эрозии и резкому усилению 
процессов денудации. Последние создали глубокий (до 1 км и более) 
врез, который особенно далеко (до первых десятков километров) проник



в приподнятую северо-западную область в зоне распространения мощных 
относительно мягких пород олигоцен-миоценового комплекса. Восточнее, 
где предплиоценовый палеосклои был сложен более плотными породами 
и имел в связи с флексурно-разрывной зоной большую крутизну, денуда
ционные процессы лишь незначительно сдвинули его к северу по срав
нению с первичным тектоническим наклоном.

Западная, углубленная предплноцсновым опусканием часть Черномор
ского глубоководного бассейна в плиоценовое и четвертичное время за
полнялась осадками, приносимыми реками северного обрамления. По- 
видимому, основную роль среди них играл палео-Дунай. Мощный поток 
терригенного материала проникал далеко в глубь бассейна. Северным его 
ограничением на западе явился денудационный доплиоценовый врез, ко
торый им полностью был захоронен. К северу от него на акватории 
шельфа плиоцен-четвертичные осадки отлагались и имели мощность, 
не превышающую первые сотпн метров. Восточнее, где доплиоценовое 
ложе значительно понижалось, северным ограничением потока стала флек- 
сурно-разрывная зона. Вдоль нее он распространялся к востоку, где об
разовавшиеся плиоцен-четвертичные слои прислонялись к доплиоценовому 
субстрату. Максимальные мощности плиоцеп-четвертнчных осадков со
средоточивались в центральной части потока терригенного материала- 
К периферии за счет его ослабления они сокращались в 1,5—2 раза.

На общем фоне захоронения глубоководного Черноморского бассейна 
за счет веса осадков происходили плавные и незначительные изостотпче- 
ские опускания, приводящие к некоторой дифференциации мощностей и 
наклону слоев. В зонах максимальных мощностей и наибольшей пластич
ности олигоцен-миоценовых образований возникли ядра нагнетания гли
нистого материала, прорывающие слои осадочного чехла. Вероятно, про
цесс этот был очень быстрым и происходил в первой половине плиоцено
вой эпохи. После прорыва диапировые ядра продолжали некоторое время 
свой рост, изгибая нижнюю часть перекрывших их слоев. Однако развитие 
отдельных диапнров продолжалось до настоящего момента, что нашло 
отражение в рельефе дна акватории. За пределами глубоководного бас
сейна на территории платформенных областей шельфа в олигоцене и в 
последующие отрезки геологического времени за счет неравномерного про
гибания продолжалось формирование доолигоценового структурного пла
на. Важное значение в окончательном его оформлении также имела 
волна преднлиоценовых кратковременных восходящих движений блоко
вого типа. Плиоцен-четвертичные осадки на площадях олигоцен-миоце
новых прогибов периферии альпийских складчатых сооружений и плат
форменного прогиба Сорокина, накапливающиеся в условиях погружен
ного шельфа, были достаточно интенсивно деформированы в линейные 
складки за счет конседиментациопного роста глинистых диапировых ядер. 
Некоторые структуры продолжали свое развитие до настоящего времени, 
что нашло отражение в рельефе дна акватории.

В четвертичное, а скорее в поздпечетвертичное время произошла но
вая волна кратковременных, практически постседиментапионных опуска
ний (величиной до 1,5—2 км), когда глубоководный Черноморский бас
сейн был уже почти полностью заполнен осадками. Она устанавливается 
по согласному региональному наклону плиоцен-четвертичных слоев и дна 
моря. Четвертичное погружение местами вышло за палеограницы 
(до 25—30 км) глубоководного бассейна, опустив прежние участки шель



фа и суши. Напротив, крайняя юго-восточная часть нлиоцен-четвертично- 
го бассейна, захороненная осадками, не была опущена. Ее захватили 
новейшие восходящие вертикальные движения, и сейчас она находится 
па площади суши. Аналогичная картина имела место в пределах дна 
северо-западной части акватории.

Четвертичное погружение создало современные континентальные
склоны и батиальную равнину Черного моря. Площади, не затронутые 
опусканием или не захваченные новейшими восходящими движениями, 
вошли в состав современного шельфа. Последние также частично обяза
ны захоронению верхней части первичного тектонического склона акку
мулятивными осадками, создаваемыми реками. Следовательно, современ
ные шельфы Черного моря представляют собой относительно пассивные 
участки земной коры, по которым можно разграничить ареалы проявле
ния нисходящих и восходящих вертикальных тектонических движений.

Современный облик Черного моря обязан молодым четвертичным опу
сканиям. Экзогенные факторы в виде оползневых, аккумулятивных, аб
разионных и других процессов лишь осложнили рельеф дна акватории.

Заключение. Итак, подведем итоги анализа развития Черноморской 
бассейпа. В доолигоценовое время под дном одноименной акватории 
располагалась обширная платформенная область, соединяющая Мизий- 
скую и Скифскую плиты с Колхидской впадиной. На крайних перифе
риях располагались альпийские и киммерийские геостпгклнпали. В олиго- 
цене на месте платформенной эппконтиненталыюй области возник 
глубоководный бассейн, который продолжал существовать и в последую
щее время. На это ранее указывали М. В. Муратов [1972], А. В. Чекунов 
[1972] и Я. П. Маловнцкий с соавторами [1979]. Глубоководный бассейн 
был сопряжен с одновозрастными изолированными относительно глубоко
водными геосинклииальпымн и платформенными прогибами или с более 
обширными областями, в пределах которых формировались относительно 
маломощные эпиконтипентальные чехлы. Современный структурный и 
палеогеографический облик дна акватории Черного моря был определен 
четвертичным, а скорее позднечетвертичным опусканием.

Установленные закономерности строения и развития Черноморского 
бассейна характерны и для большинства других глубоководных бассейнов 
внутренних морей Средиземноморского пояса. Обычно они вписываются 
в зоны относительно ранних консолидаций фундамента и практически 
всегда сопряжены с синхронными по времени горно-складчатыми соору
жениями, Приведенные геологические данные одпозпачно свидетельст
вуют, что Черноморский бассейн не является реликтовой океанической 
структурой.

Механизм образования подобного типа структур в настоящее время 
наиболее убедительно разработан Е. В. Артюшковым [1979; Арттошков 
и др., 1979а, б]. Он связывает образования таких структур с подходом к 
подошве литосферы крупных масс апомальпой мантип. За счет них в 
консолидированной коре происходят фазовые переходы пород в более 
плотные разности. Последние отрываются от коры и тонут в астепосфер- 
ном слое. Этот процесс приводит к резкому утонению консолидирован
ной земной коры, а в поверхностном выражении реализуется в виде крат
ковременных опусканий большой величины. Фазовые переходы со значи
тельным увеличением плотности пород обычны для небольших температур 
(около 800° С), свойственных платформенным областям и зонам ранней



консолидации. Складчато-геосинклинальные сооружения практически 
всегда имели большие температуры, и в них приток аномальной мантии 
не приводил к уплотнению пород, а реализовывался восходящими текто
ническими движениями, создающими горные системы. Отсюда понятна 
парагенетическая связь глубоководных бассейнов морей и современных 
горных областей, поскольку и те и другие порождены аномальной ман
тией. Они наравне с геосинклиналями, платформами и структурами океа
нов составляют самостоятельную категорию структур земной коры.
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ДОНЕОГЕНОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ 
И ГЛУБИННАЯ СТРУКТУРА 
ПАННОНСКОГО БАССЕЙНА

Вопрос о строении донеогенового основания Паннонского бассейна давно 
привлекает к себе внимание исследователей. Многими геологами это осно
вание рассматривалось как древний срединный массив, который обтекают 
разновозрастные складчатые сооружения. Одним из первых эту точку 
зрения поставил под сомнение А. Л. Яншин [1965]. За последние годы 
появилось большое количество новых материалов, позволяющих уточнить 
строение донеогенового основания Паннонского бассейна.

Паннонский бассейн окружен со всех сторон горно-складчатыми со
оружениями Альпийского пояса. Результаты глубокого бурения и геофи
зические данные дают возможность проследить распространение донеоге- 
новых комплексов под осадочными и вулканогенными неоген-антропоге- 
новыми образованиями (рис. 1).

Наиболее древними толщами, относимыми по возрасту к докембрию 
и, возможно, к нижнему палеозою, являются сланцево-гнейсовые, вскры
тые скважинами в различных районах Паннонского бассейна \  Они из
вестны в его северо-западной части в пределах Малой Венгерской впади
ны, где кристаллические породы сопоставляются с докембрийскими гней
сами Восточных Альп, Малых Карпат и блока Вепорид. Они вскрыты 
скважинами под центральнословацкими вулкапитами [Biela, 1978а]. Ана
логичные образования обнаружены скважинами в узкой зоне южнее 
оз. Балатон. Глубокометаморфизованные породы, представленные грани- 
то-гнейсами и мигматитами, распространены в юго-восточной части Пан- 
понского бассейна. Они имеют облик, близкий к докембрийским образо
ваниям Сербско-Македонского массива и блокам докембрия гор Апусени 
[Jantsky, 1976; Ко vacs, 1978]. Отдельные древние блоки расположены 
в Восточпых Карпатах (Мармарошский массив и др.) и по геофизиче
ским данным предполагаются под неогеновыми вулканитами гряды Ке- 
лимани-Харгита. По данным югославских исследователей, аналогичные 
образования прослеживаются в северной части Югославии до среднего 
течения р. Сава (Filjak et al., 1969; Kemenci, Canovic, 1978).

В центральной части Паннонского бассейна докембрийские толщи про
слежены к югу от гор Мечек, где они вытягиваются неширокой полосой 
в северо-восточном направлении, образуя так называемый хребет Мо- 
радь. Севернее гор Мечек с таким же простиранием расположена гряда 
Лоци, сложенная гнейсами. На ее продолжении к северо-востоку около 
г. Шаторальяуйхей и на северном окончании Земплинского «острова» 
обнажаются гранатово-дистеновые гнейсы, которые также относятся к 
докембрию. Радиологические датировки рассматриваемых пород различ
ивши методами дают интервал возраста от 500 до 1180 млн. лет [Тек- 1

1 При описании положения донеогеновых комплексов термин «Паппонский бассейн» 
употребляется как географическое понятие.



тоника..., 1978; Wcin, 1973]. Наиболее древняя цифра — 1397 млн. лет — 
получена по биотиту из гранит-порфира скв. Салатнак-3 [Jantsky, 1976].

Нижпе-среднепалеозойский эвгеосинклипальный комплекс представлен 
глубоководными кремнистыми образованиями с основными интрузивны
ми и эффузивными породами. Максимальное их распространение изве
стно в Восточных Альпах и Гсмеридах [Fliigel, 1975; Fusan et al., 1969,
1971]. Отдельные выходы прослежены в горах Уппонь и Сепдре [Mock, 
1978], а также на западе Венгрии в районе г. Кёсег. Вероятно, к этому 
же комплексу относятся смятые в альпинотнпные складки силурийские 
серициты и филлиты с линзами порфироидов Венгерского Среднегорья. 
Эвгеосинклипальный нижне-срсдпепалеозойский комплекс несогласно 
перекрыт средне-верхнепалеозойским комплексом, в составе которого 
имеются миогеосинклипальиые и орогснные породы. В пего входят перм
ские песчаники и фузулиновые известняки (мощностью около 1000 м) 
северного берега Балатона, известняки и глинистые сланцы карбона в 
горах Бюкк и Динариды, средний палеозой центральной части Венгрии. 
К этому же комплексу относятся якобхсдьские конгломераты (пермь) 
Мечека, карбоново-пермские сланцы и красноцветные конгломератово- 
песчаниковые толщи гор Аиусени и красноцветиые песчаники верхнего 
палеозоя в пределах Сербско-Македонского массива. Широкое развитие 
пологозалегающих верхнепалеозойских толщ (угленоспый карбон и зеле
ные аркозовые песчаники перми) предполагается в Восточной Словакии 
и Советском Закарпатье, где они обнажены в районе Земплинского «ост
рова» и вскрыты многочисленными скважинами [Свириденко, 1976; Biela, 
1978b; и др.].

Докембрийско-палсозойские комплексы прорваны разнообразными гра
нитами: гранит-порфирами, гранодиоритами, аплитами и т. д. Они извест
ны практически везде, где распространены эти комплексы (зона Бала
тон— Веленце, Внутренние Карпаты, Северная Югославия и т. д.). Ра
диологические датировки пород дают цифры от 500 до 200 мли. лет. 
Однако подавляющее большинство геологов считают, что главная эпоха 
грапитообразования имеет верхнепалеозойский возраст [Вадас, 1964; Jant
sky, 1976; и др.].

Триасовый миогеосинклииальный слабо дислоцированный комплекс, 
представленный в основном доломитами и мергелями, распространен в 
центральной части Паннопского бассейна. Он протягивается от Восточ
ных Альп через Венгерское Среднегорье до Советского Закарпатья. Вто
рая полоса этих отложений вытянута в северо-восточном направлении и 
проходит южнее через горы Апусени. Здесь породы триасового комплекса 
более сильно дислоцированы и участвуют в строении покровов. Мощность 
этих отложений колеблется в различных пределах. Максимальное ее зна
чение (около 2500 м) зафиксировано в Венгерском Среднегорье.

Верхпетриасовые комплексы, представленные сланцами, известняками 
и яшмами с щелочными основными вулканитами, обнажены во Внутрен
них Динаридах и южной части Восточных Альп. Под неогеново-аптропо- 
геновым чехлом аналогичные образования прослежены в узкой полосе 
северо-восточного простирания до гор Бюкк, где они выходят на поверх
ность. Здесь вместе с осадочными породами встречены габбро и диабазы. 
По данным Э. Вадаса [1964], в скв. Инке-4 обнаружены серпентиниты, 
вероятно, триаса. Весь комплекс смят в складки, и в нем прослежена се
рия тектонических пластин. Возможно, к этому комплексу относятся



триасовые известняки с дунитами, пироксснитами и серпентинитами, 
вскрытые на небольшом участке к югу от г. Кошице [Hovorka et al., 
1975].

Широким распространением вдоль северного ограничения Паннонско- 
го бассейна пользуются триасово-меловые миогеосинклинальные породы, 
представленные преимущественно известняками, доломитами и песчани
ками. Они часто тектонически перекрывают структурно-фацпальпые 
комплексы докембрия и палеозоя Восточных Альп и Внутренних Карпат. 
Миогеосинклинальный комплекс имеет сложную чешуйчатую структуру, 
состоящую из нескольких крупных тектонических пластин. Предполага
лось его продолжение далеко на юг, однако недавние буровые работы в 
районе гор Тржибеч (Южная Словакия) позволили четко оконтурить рас
положение триасовых отложений [Gasa, Beinhauerova, 1976; и др.].

Юрско-меловой эвгеосинклинальный комплекс хорошо изучен во 
Внутренних Динаридах и горах Апусени [Книппер, 1975; Онческу, 1960]. 
Здесь он представлен преимущественно диабазами и радиоляритами. 
С эвгеосинклинальными толщами связаны крупные массивы ультраба- 
зитов, залегающих, как правило, аллохтонно. Скважины далн возмож
ность проследить его продолжение под неогеповым чехлом в северной 
части Югославии [Kemenci, Canovic, 1978; и др.]. По данным указанных 
авторов, Вардарская зона к северу от Дуная раздваивается и одной 
частью соединяется с зоной Металифери, а другая часть продолжается к 
западу чуть севернее широты Фрушка-Гора и быстро выклинивается. 
В центре Папнонского бассейна юрско-меловые основные магматические 
породы и кремнистые образования встречены в районе гор Мечек и про
тягиваются от них к востоку до северного окончания гор Апусени. Такие 
же толщи известны в южной части Восточных Карпат. Отдельный не
большой выход диабазов и кремней фиксируется вдоль разлома в Закар
патье.

Несколько иной характер имеют юрско-меловые эвгеосинклинальные 
образования Клипповой зоны, протягивающейся на многие сотни кило
метров вдоль северного края Папнонского региона. Они представлены в 
основном осадочными породами, местами с гальками серпентинитов. Этот 
комплекс имеет сложную структуру, возникшую в результате нескольких 
тектонических деформаций [Леонов, 1978].

Флишевые образования в пределах Папнонского бассейна разделены 
на три разновозрастных комплекса. В зоне Внешних Карпат мощный фли- 
шевый комплекс датируется мел-палеогеном. Возраст флишевых толщ, 
заполняющих Дебреценский трог, протягивающийся в юго-западном на
правлении от Советского Закарпатья до среднего течения р. Тисы, опре
деляется как верхнемеловой—палеогеновый, включая и олигоцен. И нако
нец, третий флишевый комплекс, распространенный в пределах Внутрен
них Карпат и по северному окончанию Внутренних Динарид, имеет 
палеоцен-эоценовый возраст. Все флишевые комплексы смяты в альпино- 
типные складки и осложнены многочисленными разломами разного типа.

Мел-палеогеновые граниты, представленные банатитовым комплексом, 
распространены в горах Апусени, где образуют крупные массивы (Влэ- 
дяса и др.). Близкие к ним гранодиориты гораздо меньше известны в 
Динаридах и Восточных Альпах. Кроме интрузивных образований, среди 
осадочных толщ палеогена развиты лавы и пирокластика андезитов, реже 
риолитов (эоцен), и туфовые прослои риолитового состава (олигоцен).



Юрско-меловые отложения, не смятые в складки, небольшой мощ
ности (до 1000 м), не имеющие несогласий внутри разреза, известны 
только в пределах Венгерского Среднегорья. Они представлены мергеля
ми, известняками, песчаниками с прослоями углей и бокситов мелковод
но-морского или озерного происхождения. По своим фациальной и струк
турной характеристикам юрско-меловой комплекс Венгерского Средне
горья отвечает платформенным чехлам. Возможно, такие толщи были 
распространены гораздо шире, но впоследствии уничтожены денудацией.

В южной части рассматриваемой территории геосинклинальные комп
лексы перекрывает с резким угловым несогласием верхнемеловой чехол, 
характеризующийся небольшими мощностями и мелководными фациями. 
В горах Апуссии и Динариды он участвует в строении покровов и обра
зует небольшие по площади выходы. Под неоген-антропогеповыми отло
жениями вырисовываются широкие поля распространения верхнемелового 
чехла. Однако такая рисовка может быть связана с малой изученностью 
этих территорий.

В северной части донеогенового основания бассейна распространены 
палеогеновые чехольные отложения. В их составе преобладают глины, 
пески, песчаники и редкие прослои риолитовых туфов. Мощность чехла 
колеблется от 300 до 1500 м. Слои залегают практически горизонтально.

Приведенный материал показывает, что донеогеновое основание Паи- 
ноиского бассейна состоит из комплексов пород разного возраста и текто
нической природы. Они слагают целый ряд структурных зон северо-во
сточного простирания, причем их контакты чаще всего имеют сдвиговый 
или надвиговый характер. Донеогеповые комплексы Паннонского бассей
на с севера и востока ограничены дугой Карпат с очень сложным покров
но-складчатым строением. В южной части бассейна появляются структур
ные элементы с субширотными и субмеридиональными простираниями. 
Они не имеют какого-либо ограничения и продолжаются за пределы бас
сейна в складчатые области Динарид и Альп.

В течение донеогенового времени территория Паннонского бассейна 
и окружающих районов испытала длительную и сложную историю разви
тия. Наиболее четко для окружающих складчатых сооружений она разо 
брана в работах А. А. Белова с соавторами [1976], М. А. Беэра i 
10. К. Щукина [1977], А. Л. Книппера [1975], В. Е. Хайна с соавторами. 
(1977). В конце палеозоя — начале мезозоя (до среднего триаса) терри 
тория Альпийской складчатой области представляла собой часть материка 
Пангея с континентальной земной корой [Белов и др., 1976; Кпиппер, 
1975].

В конце триасового времени произошли расколы жесткого палео
зойского цоколя (зона Игал-Бюкк и др.), и образовались пространства 
с океанической или чаще всего субокеанической корой. Свидетельством 
этому служит распространение ультрабазитов, базитов и глубоководных 
формаций среди мезозойских пород. Начальный этап раскола фиксируют 
рифтогенные формации верхнего триаса Внутренних Динарид [Кпиппер, 
1975]. По палинспастическим построениям М. А. Беэра [Беэр, Щукин, 
1977], ширина океанических пространств в мезозое на территории Пан
нонского бассейна достигала 300—400 км. Затем эти бассейны в резуль
тате сближения жестких литосферных плит «закрылись» и образовались 
узкие зоны скучиваиия. Последний бассейн с океаническим типом земной 
коры предполагается в поздпеюрское время для Вардарской и Сербско-



Субпелагонийской зон, а утоненная континентальная кора была распро
странена в пределах Мечек-Кричевской, Пьенинской и других зон.

В течение раннемелового времени произошло окончательное закрытие 
океанических и субокеанических пространств северного замыкания Ме- 
зотетиса. В дальнейшем па территории Паипонского бассейна образовы
вались только флишевые прогибы, осадки которых смепялись на окру
жающих, более стабильных областях мелководными относительно мало
мощными платформенными образованиями. Появление в раппем мелу 
флишевых комплексов, средних и кислых вулканитов свидетельствует, по 
представлениям Л. В. Пейве с соавторами [1976], о становлении грани
тно-метаморфического слоя.

С середины позднего мела большая часть территории Папнонского 
бассейна была окончательно стабилизирована, и на ней накапливались 
мелководные отложения чехла, широко развитые в пределах Венгерского 
Среднегорья и Трансильванской впадины. Только в центральной части 
Паннонского бассейна заложился Дебреценский трог, в котором накап
ливались мощные серии флиша.

В палеоцене появились отдельные флишевые прогибы вдоль Клиппо- 
вой зоны на севере и вдоль северной окраины Динарид на юге. В позд- 
пем эоцене и олигоцене произошло интенсивное скучивание (пиреней
ская и савская фазы складчатости), наиболее сильно проявившееся в 
областях флишенакопления, в результате которого образовались крупные 
покровы Карпат и Динарид, а также более мелкие покровы мел-палео- 
генового чехла в юго-восточной части Паннонского бассейна.

Таким образом, к началу миоцена территория Паннонского бассейна 
превратилась в стабильную область и здесь была окончательно сформи
рована континентальная кора. В пределах Внешних Карпат скучивание 
продолжалось до середины миоцена. Среднемиоценовое время считается 
эпохой формирования континентальной коры Альпийского региона в 
целом [Пейве и др., 1976].

В большинстве случаев современные области платформ и срединных 
массивов характеризуются довольпо устойчивой мощностью земной ко
ры — 35—45 км [Беляевский, 1974; Вольвовский И. С., Вольвовский Б. С., 
1975; Хайн, 1973; и др.]. Следовательно, можно предположить, что к 
началу миоцена на территории Паннонского бассейна мощность земной 
коры должна была характеризоваться близкими цифрами.

Современная глубинная структура Паннонского бассейна изучена си
стемой международных профилей ГСЗ, большим количеством точечных 
зондирований и измерениями теплового потока [Строение..., 1978; Cermak, 
1975; Stegena, 1976; и др.].

Поверхность Мохоровичича расположена в пределах бассейна на от
носительно небольших глубинах (рис. 2). Максимально приподнятые от
метки (23 км), по данным Т. Драгашевича [1977], расположены в ниж
нем течении р. Тисы. Еще два поднятия известны в центральной части 
бассейна. Между оз. Балатон и горами Мечек поверхность Мохо припод
нята до отметок 24 км. В северо-восточной части расположено поднятие, 
оконтуренное изогипсой 25 км. Венгерское Среднегорье характеризуется 
понижением границы Мохо до глубин 30 км. Такое же понижение про
слежено в районе г. Солыюк, где глубины составляют 28 км. В целом 
Паннонский бассейн, без Трансильванской впадины, оконтуривается 
изогипсами поверхности Мохо 30—32,5 км. Ранее основное ограничение



бассейна по поверхности Мохо в северной части трассировалось по Клип- 
повой зоне. Однако новейшие исследования чехословацких геофизиков 
показали, что «скачок глубин до раздела М на линии профиля VI не 
находится строго на границе Внутренних и Внешних Карпат, а распола
гается во Внутренних Карпатах и совпадает с сейсмически активной 
зоной, тянущейся от Мияви на юго-запад» (Строение..., 1978, с. 236— 
237). В то же время на профиле V перепад глубин поверхности Мохо 

ют 37 до 48 км строго совпадает с Клипповой зоной. Трансильванская 
впадина характеризуется глубинами до поверхности Мохо порядка 30—
37.5 км, причем минимальные глубины приурочены к центральной части 
впадины.

В пределах Восточно-Европейской платформы и Чешского массива 
глубина поверхности Мохо колеблется от 35 до 45 км. Под Предкар- 
иатским краевым прогибом она повышается до 35 км на востоке и до
32.5 км на западе. Динариды и Восточные Альпы характеризуются отмет
ками 35—40 км. Наиболее глубоко поверхность Мохо залегает в области 
Советских Карпат, где ее отметки составляют 60—65 км. Близкие глуби
ны наблюдаются в зоне Вранча (~55 км) и в районе Карнийских Альп 
(более 55 км) [Затопек, 1977; и др.].

Повсеместно поверхность Мохо в пределах Паннонского бассейна ха
рактеризуется граничной скоростью 8,1—8,2 км/с. Только в Карпатах по
является сейсмическая отраженная граница со скоростями 7,7—7,9 км, 
лежащая выше поверхности М. По мнению А. В. Чекунова, она представ
ляет собой границу Мохо, возникшую в результате преобразования веще
ства на контакте коры и мантии в кайнозое [Строение..., 1978; Чекунов,
1972].

Поверхность Конрада следится на территории Паннонского бассейна 
спорадически. Она характеризуется граничными скоростями 6,8— 
7,2 км/с. Предположительно мощность «базальтового» слоя в пределах 
Паннонского бассейна сокращена и составляет около 10 км, тогда как в 
сопряженных регионах Карпат и Динарид она увеличивается до 25 — 
30 км и вновь уменьшается на территории Восточно-Европейской плат
формы до 20 км. Мощность «гранитного» слоя на площади Паннонского 
бассейна составляет 10—15 км и практически не изменяется в смежных 
областях.

Ниже поверхности Мохо в интервале глубин от 60 до 100 км просле
жена низкоскоростная зона с Vn=7,7—7,8 км/с (рис. 3), расположенная 
выше, чем в окружающих регионах. Ее мощность меняется по площади. 
Также приподнят в Панпонском бассейне по отношению к смежным 
территориям высокопроводящий слой верхней мантии, верхняя граница 
которого по результатам магнитотеллурических зондирований отмечена 
на глубинах 70—90 км [Строение..., 1978; Cermak, 1975; Stegena et al., 
1975]. Считается, что он возник еще в миоценовое время [Stegena, 1976].

Паннонский бассейн — одна из самых крупных геотермических анома
лий Альпийского пояса. В его пределах па глубине 1 км температура в 
среднем составляет 65—70° С, а измеренные величины теплового потока 
лежат в интервале 2—2,6 ЕТП [Николаев, Поляк, 1980], что намного 
выше аналогичных характеристик соседних регионов. По подсчетам 
А. Затопека с соавторами [Затопек, 1977; Строение..., 1978], температура 
на границе Мохо в северной части бассейпа достигает 800—1000°, тогда 
как в области Чешского массива она равна приблизительно 500° С.
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Рис. 3. Геолого-геофизический разрез через Паннонский бассейн [Stegena et al., 1975]
1 — неоген-антропогеновый 
чехол; 2 —  донеогеновые 
комплексы и «гранитный» 
слой; 3 — «базальтовый»

слой; 4 —7 — границы: 4 — 
Конрада, 5 — Мохо, б — 
верхняя высокопроводимого

слоя, 7 — верхняя низко
скоростного слоя; 8 — гра
ничные скорости, км/с

Современная мощность земпой коры Шпионского бассейна, как указы
валось выше, составляет 25—30 км, тогда как в смежных регионах она 
колеблется от 40 до 65 км. Мощность земной коры Паннонского бассейна 
без неоген-аитропогенового чехла1 намного меньше (рис. 4), так как 
максимальные мощности последнего составляют 6—6,5 км [Николаев, 
1979]. Минимальные значения (20 км) приурочены к району р. Дравы 
(грабен Дравы) и среднему течению р. Тисы (впадина Мако). Неболь
шие величины (22,5 км) расположены в области развития неогеновых 
вулканитов в северо-западной части бассейна. Пониженные значения 
Hi ( — 22,5 км) приурочены к Малой Венгерской и Залайской впадинам. 
Изопахитами от 22,5 до 30 км характеризуются краевые прогибы, распо
ложенные по окраинам бассейна. В целом Панпопский бассейн оконту- 
ривается изопахитами Ih  со значениями 25—27,5 км. В Трансильван
ской впадине наименьшие величины Hi составляют 27,5 км и практи
чески не изменяется конфигурация изопахит. В пределах Предкарпат- 
ского краевого прогиба, где мощности неоген-антропогеновых отложений 
составляют 1,5—2 км 1 2, величины Нх остаются такими же, как # зк, с не
большим смещением изопахит.

Приведенный материал показывает, что в пределах Паннонского бас
сейна устанавливается аномальная верхняя мантия, кровля которой 
приподнята по отношению к окружающим альпийским горно-складчатым 
сооружениям [Horvath, Stegena, 1977 и др.]. На основании возраста вы- 
сокопроводящего слоя и определения палеозначений теплового потока для 
миоценового времени можно предположить, что аномальная мантия су
ществовала уже в миоцене.

Таким образом, мощность земной коры, сформированной к началу 
миоцена, сократилась в пределах Паннонского бассейна на 10—15 км 
за неоген-антропогеновое время. Конечно, эти цифры дают очень при

1 В дальнейшем мощность земной коры в целом будет обозначаться Язк, а мощность
земной коры без неоген-аитропогенового чехла -  Hi.

2 Имеются в виду части Предкарпатского краевого прогиба, расположенные в преде
лах рассматриваемой территории, а максимальные мощности нсоген-аптропогеново- 
го чехла составляют около 10 км в южпой части прогиба.



близительное представление о происшедших изменениях и в дальнейшем, 
по мере поступления материала о глубинном строении, будут уточняться, 
но они останутся в пределах первых двух десятков километров. Частич
но это уменьшение было компенсировано накоплением мощного ыеоген- 
антропогенового чехла. Сокращение мощности земной коры в основном 
происходило снизу за счет уничтожения нижней части «базальтового» 
слоя. Гораздо меньшее сокращение коры произошло в Трансильванской 
впадине. Максимальные изменения приурочены к центральной части Пан- 
нонского бассейна, т. е. именно к тому участку, где к поверхности наибо
лее приближены поверхность М, низкоскоростной горизонт и высокопро- 
водящий слой верхней мантии.

Следовательно, в течение неоген-антропогенового времени на террито
рии Папнонского бассейна произошли глубинные процессы, обусловлен
ные наличием аномальной мантии, которые привели к утонению консоли
дированной коры. С ними, по-видимому, связано развитие иеоген-антоо- 
погенового вулканизма этого района [Николаев, 1980; Stegena et al., 
1975]. Однако на механизм глубинных процессов существуют различные 
точки зрения [Артюшков и др., 1979; Яншин и др., 1977; Boccaletti et 
al., 1976; Szadeczky-Kardoss, 1976; и др.].
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П е й в е  А. В. Геология раздела Мохоровичнча.— В кн.: Проблемы тектоники земной 
коры. М.: Наука, 1981.

Новые фундаментальные факты в геологии существенно пополняют и развивают 
концепцию мобилизма и по-новому объясняют дрейф континентов. Картирование раз
дела М на континентах, геофизическая и геологическая характеристика пород в разре
зах современных океанов, изучение физических свойств различно серпентинизирован- 
ных ультрабазитов и остаточных деформаций в них показывают широкое развитие про
цессов пластического течения на разных глубинных уровнях литосферы. Особо важное 
значение придается структурной дисгармонии между корой и верхней мантией, воз
никающей при перераспределении материала литосферы в процессе горизонтального 
тектонического скучивания. Предлагаемая концепция глобальной структурной расслоен- 
ности литосферы основана на признании большой роли физико-химических неоднород
ностей в ней. Таким образом, не только литосфера как целое движется и дислоци
руется дисгармонично по отношению к астеносфере, но также происходит относитель
ное перемещение внутрилитосферных коровых и мантийных пластин. Наличие сильно 
деформированных горизонтов относительного проскальзывания свидетельствует о боль
шой мобильности литосферы.

Библиогр. 5 назв.

УДК 551.242.2
П у щ а р о в с к и й Ю. М. О происхождении океанов в связи с их тектоническим рай
онированием.— В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Структурные формы океанского дна группируются в естественные тектонические 
районы. Тектонический анализ таких районов свидетельствует о их существенно раз
личной геологической истории. Это необходимо учитывать при разработке проблемы 
происхождения океанических впадин. В статье обосновывается представление о боль
шой древности Тихого океана и мезозойском возрасте океанов.

Библиогр. 3 назв.

УДК 551.24
Х а й н  В. Е. Глобальная тектоника: состояние и перспективы.— В кн.: Проблемы тек
тоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Кратко рассматривается развитие представлений глобальной тектоники с середины 
XIX в. и отмечается, что подлинно глобальная тектоника возникла лишь в последние 
десятилетия, в период НТР в геологии. Дается определение предмета глобальной тек
тоники и намечаются ее основые аспекты — статический, динамический, исторический, 
генетический. Характеризуются главные направления в рамках каждого из этих аспек
тов. В заключение обрисованы перспективы развития глобальной тектоники в ближай
шем будущем.

Библиогр. 47 назв.

УДК 56+551.807(261)
В а х р а м е е в  В. А. Время образования Атлантического океана по палеонтологическим 
данным.— В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Рассматривается распределение континентальных лагунных и прибрежно-морских, 
в основном мезозойских, отложений, расположенных по обе стороны от Атлантиче
ского океана, и состав заключенных в них остатков растений и животных. Анализ 
сходства и различия одновозрастных фаций, фаун и флор, а также данные глубоко
водного бурения указывают на зарождение бассейна на океанической коре в южной 
части современной Северной Атлантики. Соединение Северной и Южной Атлантики прои
зошло в самом конце раннего или в начале позднего мела. Наиболее молодой участок 
океана, возникший в конце палеогена, расположен в приарктической части Северной 
Атлантики.

Библиогр. 22 назв.

УДК 551.24
М и л а н о в с к и й  Е. Е. Основные этапы развития процессов рифтогенсза и их место 
в геологической истории Земли.— В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 
1981.

Полосовидные структуры растяжения (рифтовые или рифтоподобные) возникали 
в истории Земли многократно, начиная с самых ранних ее этапов, но их масштаб, 
морфологические черты, формации, тектонические парагенезы, закономерности разме
щения и эволюции со временем изменялись. Выделены и кратко рассмотрены пять 
основных этапов истории рифтогенеза: катархейско-архейский, раннепротерозойский, 
позднепротерозойский, палеозойский и мезозойско-кайнозойский. Полосовидные струк
туры первого этапа совмещали черты строения и развития, которые в последующей 
истории Земли были свойственны как рифтовым. так и геосипклинальным зонам. На 
втором этапе впервые обособляются проторифтовые и протогеосинклинальные струк
туры, но их различия еще не четки. Палеорифтовые зоны третьего и четвертого эта
пов обособлены от геосинклинальных зон и поясов, но структурно и генетически свя
заны с развитием последних. Рифтовые зоны и пояса пятого этапа, напротив, в основ
ном связаны в своем распространении и развитии с деструкцией континентов и фор
мированием «вторичных» океанических впадин и комплементарны по отношению к ме
зозойско-кайнозойским геосинклинально-орогенным поясам. Периоды наиболее широ
кого развития рифтоподобных и рифтовых структур (в архее, рифее и мезозое-кайно
зое), вероятно, отвечают важнейшим фазам расширения Земли, выделяющимся в про
цессе ее пульсационного развития.

Библиогр. 38 назв.



Г а р е ц к и й Р. Г., К о и и щ е в В. С. Трансгрессивное залеганлс соленосных форма
ций.— В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Мощные соленосные формации накапливались как на фоне общей трансгрессии, 
так и в условиях стабильного стояния бассейна и в обстановке общей регрессии. Они 
залегают согласно на подстилающих отложениях в наиболее погруженных частях, 
трансгрессивно по периферии и в сводах поднятий. Размыв подсолевых отложений 
перед накоплением соленосных формаций часто вызван не региональными подъемами, 
а снижением уровня бассейнов в глубоких некомпенсированных депрессиях перед 
соленакоплением в результате их изоляции от Мирового океана. Это приводило к усы
ханию бассейнов, сокращению акватории и снижению уровня, повышению концентра
ции вод и садке солей в наиболее погруженных частях, размыву пород по периферии 
и в сводах поднятий в субаэральных и субаквальных прибрежных и мелководных 
условиях. В результате неоднократного возобновления связи и притока вод площади 
соленакопления расширялись по мере заполнения депрессий, а соленосные формации 
трансгрессивно перекрывали подстилающие отложения по периферии и в сводах под
нятий.

Библиогр. 39 назв.

УДК 550.311
С о л о в ь е в а  И. а . к  проблеме неоднородности коры и верхней мантии Земли.— 
В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Анализ данных сейсмических исследований, проведенных самыми различными 
методами, подтверждает чрезвычайно сложное блоковое строение коры и верхней ман
тии Земли, в котором важную роль играют слои пониженных скоростей (волноводы), 
широко развитые как в коре, так и в мантии.

Волноводы в пределах коры и у ее подошвы, как правило, приурочены к сейсми
ческим границам раздела и, весьма вероятно, непосредственно связаны с горизонталь
ными тектоническими движениями — относительным перемещением вещества по по
верхностям субгоризонтальных сколов. Природа мантийных волноводов, видимо, иная. 
Предполагается их связь с тектоническим режимом и историей развития отдельных 
структурных элементов земной поверхности.

Рассмотрены некоторые методы исследований, не нашедшие пока широкого при
менения, но дающие возможность глубже проникнуть в сущность тектонических про
цессов, в частности изучать поля напряжений и их изменения в пространстве и вре
мени.

Ил. 7, библиогр. 173 назв.

УДК 551.242.51
М а р к о в  М. С. Ранние этапы развития земной коры.— В кн.: Проблемы тектоники 
земной коры. М.: Наука, 1981.

В статье рассматриваются особенности состава и строения пород ранних этапов 
развития Земли. Особое внимание уделено комплексу «серых гнейсов», который рас
сматривается как вулкано-плутоническая ассоциация, характерная для раннего лрхея. 
Описан стиль тектоники архейских комплексов, многие черты которого обусловлены 
пластичными деформациями горных пород.

Библиогр. 48 назв.

УДК 551.24:242.052(94)
Н о в и к о в а  А. С. Положение трондъемит-тоналитовых куполов в разрезе земной 
коры Пилбарского щита (Западная Австралия).— В кн.: Проблемы тектоники земной 
коры. М.: Наука. 1981.

Архейские разрезы формационных комплексов Пилбарского щита принадлежат 
к различным типам земной коры. Нижняя зеленокаменная серия отвечает океаниче
скому типу, верхняя зеленокаменная серия — переходному, а вулканогенно-терриген- 
ные формации группы Вим-Крик соответствуют континентальному типу коры. Комп
лексы океанической стадии — древнее 3,4 млрд, лет, переходной — охватывают интер
вал 3,4—3,0 млрд, лет; рубеж 3 млрд, лет представляет естественную историко-геоло
гическую границу начального этапа континентальной стадии. Специфическая особен
ность разреза переходной стадии раннего архея состоит в преобладающей роли вул
канитов основного состава, а также коматиитов, кислых вулканитов и заметных объе
мов хемогенных кремнистых пород. Формирование трондъемит-тоналитовых куполов 
Пилбарского щита связано с переходной стадией становления материковой коры.

Табл. 3, ил. 4, библиогр. 16 назв.

УДК 551.24
Ш т р е й с Н. А., М а к а р ы ч е в  Г. И., П а в л о в а  Т. Г., Г е с ь М. Д. Проблема 
формирования до кембрийской коры в фанерозойских складчатых поясах.— В кн.: Про
блемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

В статье изложены концепция структурно-вещественного преобразования океани
ческой коры в кору континентального типа в докембрии фанерозойских складчатых 
зон. Такая кора возникает в результате совокупности процессов эволюции вещества 
океанической коры, включая ультрабазиты и габброиды, и тектоники — горизонталь
ных движений, явлений деструкции с нарушением сплошности возникающего гранитно
метаморфического слоя, перемещения блоков различной степени зрелости коры, чта 
приводит к скучиванию и сонахождению пород разного состава и генеаиса.



Процесс направленного становления континентальной коры нарушался явлениями 
ее деструкции. Рифтогенез по своей сути противоположен геосинклинальному процес
су, поскольку он приводит к разрушению гранитно-метаморфического слоя и континен
тальной коры. Ему свойственны свои специфические формации, последовательный ряд 
которых существенно отличается от формаций, отражающих поступательное развитие 
структуры земной коры в ходе геосинклинального режима.

Ил. 4, библиогр. 17 назв.

УДК 551.240+551.72(071.5)
П о с т е л ь н и к о в  Е. С. О циклическом развитии рифейской геосинклинали Енисей
ского кряжа.— В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

В разных зонах рифейской геосинклинали кряжа описаны сходные трансгрессивно
регрессивные цикломы трех порядков. Характерные формации циклом — аспидная, 
карбостромовая, флишевая, молассовая — повторяются и закономерно изменяются 
в вертикальных разрезах. К границам крупных циклов приурочены проявления 
гранитоидов, калиевый метасоматоз; интенсивный базальтовый магматизм совпадает 
с трансгрессивными частями циклов в рифтоподобных прогибах. Латеральное просле
живание циклов от миогеосинклинали к внутренней зоне складчатого сооружения 
кряжа использовано для стратиграфических корреляций.

Анализ формационных и структурных признаков стадий геосинклинального раз
вития показал, что полный геосинклинальный мегацикл на Енисейском кряже равен 
всему рифею. На протяжении рифейского мегацикла взаимодействие процессов кон
струкции — деструкции континентальной земной коры имело циклический характер.

Ил. 4, библиогр. 34 назв.

УДК 551.24+551.72(519.3)
П а л е й  И. П. К вопросу о строении фундамента палеозойских структур Монголии.—
В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

На основе работ Советско-Монгольской научно-исследовательской геологической 
экспедиции рассмотрены состав и строение ряда древних блоков в пределах каледон
ских и герцинских складчатых систем Монголии. Показано, что эти блоки представ
ляют собой разновеликие и разновозрастные фрагменты дорифейской континентальной 
коры, а также фрагменты неоднократно метаморфизованной и мигматизированной коры 
океанического типа, образование которой связывается с деструкцией древнейших кон
тинентов.

Ил. 1, библиогр. 25 назв.

УДК 551.24
С у в о р о в  А. И., Б а д а р ч  Г. Заалтайский глубинный разлом и его роль в структу
ре гсрцинид Юго-Западной Монголии и смежных территорий.— В кн.: Проблемы текто
ники земной коры. М.: Наука, 1981.

Заалтайский глубинный разлом, продолжающий в Юго-Западной Монголии извест
ную Иртышскую зону смятия и еще не получивший морфологического определения, 
характеризуется как крупный, длительно развивающийся глубинный надвиг с неболь
шой сдвиговой компонентой. Он дискордантно и под разными углами рассекает зем
ную кору вплоть до верхней мантии и выводит на дневную поверхность небольшие 
тела гипербазитов. В верхних слоях коры в связи с горизонтальными подвижками по 
его сместителям наблюдается сближение и скучивание средне-верхнепалеозойских 
структурно-фациальных зон, их интенсивная деформированность и сильнейший динамо
метаморфизм. Амплитуда надвиговых перемещений в зоне разлома определена пример
но в 100 км.

Ил. 7, библиогр. 12 назв.

УДК 551.24(517.3+236+237)
Д е р г у н о в  А. Б. Строение каледонид и развитие земной коры в Западной Монголии 
-я Алтас-Саянской области.— В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Западную Монголию и Алтае-Саянскую область объединяют многие черты геоло
гического строения. Крупнейшие складчатые сооружения каледонского и более древ
них этапов формирования являются общими для этих регионов. Хорошая обнаженность 
монгольской территории позволила выявить новые закономерности строения каледон
ских структур, которые имеют важное значение для обеих рассматриваемых областей. 
Палеотектоническая зональность для раннего этапа их развития показывает, что 
в позднем докембрии и кембрии Западная Монголия и Алтае-Саянская область явля
лись восточной частью крупного бассейна океанического типа.

Ил. 2, библиогр. 29 назв.

УДК 551.241.7
Н а г и б и н а  М. С. Эволюция горообразования Монголии в мезозое.— В кн.: Проблемы 
тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Дается анализ становления палеоморфоструктур Монголии в мезозое. Выделяются 
этапы развития этого процесса: раннемезозойский этап — ранняя стадия (верхний 
триас — нижняя юра) и поздняя стадия (нижняя — средняя юра); позднемезозойский 
этап — ранняя стадия (верхняя юра — нижний мел, неоком) и поздняя стадия (ниж
ний мел, баррем, апт, альб). В позднем мелу — палеогене наступает платформенный 
этап развития.



На протяжении ранне- и позднемезозойского этапов становления морфоструктур- 
наблюдается четкая асимметрия между восточной и западной частями Монголии. В во
сточной части весьма существенную роль играли магматические процессы, в частности 
образование «всплывающих гор», сложенных мезозойскими гранитоидами. Преобла
дают северо-восточные простирания главнейших линейных морфоструктур, осложнен
ных наложенными купольно-кольцевыми тектоно-магматическими формами. В западной 
части Монголии преобладают крупные линейные морфоструктуры северо-западного 
простирания.

В позднем мелу — палеогене происходило общее выравнивание, пенепленизация 
рельефа, возникли две крупные морфоструктуры широтного простирания — область 
пологого Северо-Монгольского поднятия (на севере) и область обширной Гобийской 
плиты (на юге).

Ил. 4, библиогр.: 22 назв.

УДК 551.242.2+551.243.12
К р о п о т к и н  П. Н., Т и т к о в Г. А. Продолжение рифтогенных структур Северного 
Ледовитого океана и Бискайского залива на материке Евразии.— В кн.: Проблемы тек
тоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Когда полюс вращения («шарнир») двух раздвигающихся континентальных глыб 
находится на материке не очень далеко от области раздвижения, образуются впадины 
с океаническим строением коры (сфенохазмы), которые суживаются по направлению 
к материку, и рифтогенные структуры — грабены, авлакогены и сбросы на континенте. 
Рассматриваются структуры такого типа на шельфе моря Лаптевых, в дельте р. Лены 
и восточнее, образовавшиеся на продолжении впадины Евразийского бассейна. Анализ 
магнитных аномалий показывает, что в верховьях р. Омолой находится погребенный 
докембрийский массив. Он составляет южную часть более обширного жесткого мас
сива моря Лаптевых, вызывающего виргацию складок Верхоянского хребта. Бискайский 
залив и грабены Парантис и Адур в Юго-Западной Франции демонстрируют аналогич
ные соотношения рифтогенных структур на материке и в океане.

Ил. 4, библиогр. 40 назв.

УДК 551.24.261
К л и т и н  К. А. Проблема структурных связей Шпицбергена н Скандинавии н их 
взаимоотношения с Атлантическим океаном.— В кн.: Проблемы тектоники земной коры. 
М.: Наука, 1981.

Показана связь структур архипелага Шпицбергена со Скандинавией. Выделяется 
в районе запада Баренцева моря прогиб, наложенный на складчатый каледонский пояс. 
Вдоль края континента Северной Атлантики развиты периокеанические прогибы олиго- 
цен-четвертичного возраста. В районе Скандинавской акватории намечаются первичные 
троги, возникшие в начале спрединга. По строению они отличаются от типичных океа
нических структур. Предполагается, что каледонские структуры располагаются в зонах 
утоненной коры и консолидированных блоков внутри Атлантического океана.

Ил. 5, библиогр. 25 назв.

УДК 551.24(262.5)
Ш л е з и н г е р  А. Е. Структура осадочного чехла Черноморского бассейна.— В кн.: 
Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука, 1981.

Многоканальные сейсмические исследования позволяют наметить в осадочном 
чехле дна Черного моря три структурных комплекса. Почти повсеместно устанавли
вается прислонение олигоценовых и более молодых слоев к поверхности подстилающие 
образований. В мезозое, а на западе и в палеозое бблыпая центральная часть Черного 
моря представляла собой обширную область платформенного развития с накоплением* 
эпиконтинентальных чехлов. В позднем мелу, палеоцене и эоцене она испытала возды- 
мание, особенно усилившееся в конце эоцена. Волна восходящих вертикальных дви
жений быстро сменилась кратковременным, огромной величины (до 4—5 км) пред
олигоценовым опусканием. С олигоценового времени глубоководный бассейн начал* 
заполняться терригенными осадками. В предплиоценовое и четвертичное (скорее всего 
в позднечетвертичное) время произошли еще два кратковременных опускания, оконча
тельно сформировавших современный структурный облик Черноморского бассейна

Ил. 7, библиогр. 43 назв.

УДК 551.24(4)
Н и к о л а е в  В. Г. Донеогеновые комплексы и глубинная структура Паннонского бас
сейна.— В кн.: Проблемы тектоники земной коры. М.: Наука. 1981.

С учетом новых буровых и геофизических материалов рассмотрено строение донео- 
генового основания Паннонского бассейна. Выделены структурно-фациальные комп
лексы, характеризующие различные этапы развития региона. На основании распро
странения мел-палеогеновых платформенных чехлов сделан вывод о существовании 
консолидированного к началу неогена блока земной коры мощностью 35—45 км. Рас
смотрены глубинная структура и температурный режим Паннонского бассейна. В на
стоящее время Панноиский бассейн обладает утоненной земной корой (23—30 км) 
и высоким тепловым потоком. Мощность консолидированной земной коры составляет 
20—25 км. Сокращение мощности произошло в течение неоген-антропогенового этапа* 
развития этой территории.

Ил. 4, библиогр. 42 назв.
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К СТАТЬЕ Н. А. ШТРЕЙСА, Г. И. МАКАРЫЧЕВА, Т. Г. ПАВЛОВОЙ, М. Д. ГЕСЯ
Рис. 2. Схематическая 
структурно-геологическая 
карта горного обрамле
ния оз. Иссык-Куль
1— 7 — породы меланократо- 
вого фундамента и продук
ты их преобразования: 1 — 
ультрабазиты (пироксе- 
ниты, серпентиниты), 2 — 
ультрабазиты и габброиды,
3 — гранатовые амфиболиты 
и эклогитоподобные поро
ды, 4 — апосерпентинито- 
вые карбонатные породы и 
сланцы, 5 — серпентиниты 
гранитизиропанные, в — 
серпентинитовый меланж 
(6а — рифейский, 66 — 
позднепалеозойский), 7 —  
горнблендиты, актиноли- 
титы и мраморы. 8— 18 — 
геосинклинальные образова
ния: 8—13 — формации
океанической стадии: 8 — 
диабаз-кремнистая амфибо- 
лизированная (куперлисай- 
ская свита, ранний рифей?),
9 — диабаз-кремнистая
(капкатасская серия, позд
ний рифей?), 10 — вулкано
генно-карбонатно-сланцевая 
(поздний рифей?), и  — тер- 
ригенно-карбонатпо-сланце- 
вая (сарыбулакская свита, 
поздний рифей), 12 —  кар
бонатно-сланцевая (ашуай- 
рыкская свита и ее аналоги, 
поздний рифей), 13 — тер- 
ригенная (венд — ранний 
палеозой?); 14— 1 8 —  фор
мации континентальной 
стадии: 14 — морская серо
цветная моласса среднего— 
позднего ордовика, 15 — на
земная порфирит-порфир- 
туфовая (кастекская, тал- 
дысуйская свиты раннего — 
позднего девона), 1 6 — на
земная порфир-туфовая 
(карбон), 17 — позднепалео
зойская красноцветнап мо
ласса (атджайляуская, 
шамсинская свиты), 18 — 
карбонатная формация 
поздних эпиконтиненталь- 
ных прогибов. 19— 22 — фор
мации рифтогенного комп
лекса: 19 — терригенно-
сланцевая (кунгейская сви
та позднего рифея, р. Чон- 
Кемин), 20 — терригенно- 
вулканогеннап (ичкесуйская 
свита позднего рифея 
р. Чон-Кемин), 21 — терри- 
генно-вулканогенная (сред
ний—поздний кембрий, 
р. Чон-Кемин), 22 — терри- 
генная (ордовик). 23— 32 — 
интрузивные комплексы:
23 — серые биотитовые и 
двуслюдяные плагиогнейсы, 
розовые альбитовые и 
микроклин-альбитовые 

гнейсы, 24 —  гнейсовидные 
гранодиориты и лейкокра- 
товые граниты позднего 
рифея, 25 — гранодиориты 
и граниты венд(?)-ранне- 
палеозойские, 26 — диориты 
и кварцевые диориты ордо
викские, 27 — гранодиориты 
и граниты верхнеордовик
ские, 28 — граниты и гра- 
носиениты верхнеордовик
ские, 29 — калиевые гра
ниты силурийские, 30 — 
граниты среднекаменно
угольные, 31 — щелочные 
граниты, граносиениты и 
сиениты позднекаменно- 
угольно-пермские, 32 — ка
лиевые граниты пермские. 
33 — границы рифтовой 
зоны. 34 — разрывные нару
шения. 35 — цифры абсо
лютного возраста, млн. лет



1 — Заалтайский глубинный зоны: 4 — Впннлзгскпл, 5 — зон; о 11 — гранитоиды
разлом (крупнейший на- Шинзджинстскан, в — Гоби- 9 — среднего — верхнего
двиг); 2 — региональные Алтайская (подзоны: а — карбона, ю  — верхнего кар-
граничные разломы; 3 — Цахирская, б — Баянбулан- бона — перми, И  — пермо
пмутроннио разломы; 4— екая), 7 — Заалтайская; триаса; 12  — гипербазитм; 
7 структурно-фациальные 8 — габбро среднего палео- 13  — динамосланцы; 14

олистострома среднего де
вона; 15 — надрааломнан 
депрессия позднего мела — 
палеогена; 16  — неогеновые 
вулканические аппараты



Рис. 3. Палеогеоморфологическая карта Монголии (Jj и J*—Ki)
Условные обозначения см. 
на рис. 1
Цифры на карте — крупные 
морфоструктуры: 1—5 —
горные поднятия: 1 —
Прахэнтэйское, 2 — Прахан- 
гайское, 3 — Монгольского

Алтая, 4 — Заалтайское, 
5 — Баян-Уланское; 6—9 — 
купольно-кольцевые (вул
кано-тектонические) струк
туры: 6 — Цаган-Дэльгар-
ская, 7 — Ундэр-Ханская,
8 — Сергеленская, 9 — Сухэ-

баторская; 10 — Нукут-Да- 
банское поднятие; 11—17 — 
области пониженного рель
ефа (межгорные впадины, 
в том числе кальдерные, 
с озерно-аллювиальными 
бассейнами): 11— Предал-

тайская, 12 — Долино-Озер- 
ская, 13 — Чойренская, 14 — 
Ононская, 15 — Дзунбаян- 
ская, 16 — Тамцагская, 17 — 
Северо-Чойбалсанская
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Рис. 4. Палеогеоморфологическая карта Монголии (Kt)
Условные обозначения см. 
на рис. 1
Цифры на карте — крупные 
морфоструктуры: 1—7 —
горные поднятия: 1 — Пра- 
хэнтэйское, 2 — Прахангай- 
ское, 3 — Праханхухэйское,

4 — Монгольского Алтая,
5 — Заалтайское, 6 —
Южно-Гобийское, 7 — Баян- 
Уланское; 8—12 — куполь
но-кольцевые структуры (и 
их реликты): 8 — Цаган-
Дэльгэрская, 9 — Ундэр-

Ханская, 10 — Сергелен- 
ская, 11 — Сухэбаторская, 
12 — Прадаригангская; 13 - 
Нукут-Дабанское поднятие; 
14—20 — области понижен
ного рельефа (межгорные 
впадины, в том числе каль-

дерные, с озерно-аллюви
альными бассейнами): 14 — 
Предалтайская, 15 — До
лино-0 зерская, 16 — Чой- 
рэнская, 17 — Чойбалсан- 
ская, 18 — Тамцагская, 19 — 
Дзунбаянская, 20 — Онон- 
ская



Рис. 1. Сейсмогеологический 
разрез по Имандра-Варгуз- 
скому профилю (по И. В. Лит
виненко и др. [1968])
1 , 2  — отражающие площадки и 
горизонты (а — установленные, 
б — предполагаемые): 1 — соот
ветствующие интенсивным вол
нам, 2 — соответствующие волнам 
с малой амплитудой записи; 3 — 
осредненное положение возмож
ных преломляющих границ; 4  — 
предполагаемые вблизи дневной 
поверхности крутопадающие отра
жающие границы; 5 — тектониче
ские нарушения, установленные 
на поверхности и предполагаемые 
на глубине по сейсмическим дан
ным, и их номера; 6 — значение 
средней скорости, км/с; 7 — при
нятые значения плотности, г/см3; 
8 — ильменская свита имандра- 
варгузской серии (диабазы, ман- 
делыптейны); 9 — имандра-варгуз- 
ская серия без расчленения 
(среднепротерозойский вулкано
генно-осадочный комплекс); 10 — 
тундровая серия (нижнепротеро
зойский комплекс гнейсов, слан
цев, амфиболитов, кварцитов и 
др.); 11 — архейский гранито-гней
совый комплекс без расчленения; 
12  — щелочные граниты; 13 — пан
ская интрузия габбро, габбро-но
ритов; 14  — гранулито-базитовый 
слой земной коры; 15  — подкоро
вый слой; И,  Б,  В,  М  — индексы 
границ, соответствующие основ
ным группам волн

Проблемы тектоники



Рис. 2. Фрагмент геологической карты Западной Пилбары [Fitton ct al., 1975]
1 — 4 — нижний архей: 1 — 
группа Течманс — основные 
изверженные породы, поду
шечные и массивные магне
зиальные базальты, линзо
видные и силлоподобные 
вулканические и субвулка
нические ультраосновные 
породы, слоистые и мас
сивные кремнистые слан

цы, немного кислых вулка
нических пород, основных 
сланцев, кремнистые слан
цы Гонг-Конг (НК); 2 —  
группа Джордж-Крик — 
преимущественно хемоген- 
ные отложения: кремни
стые сланцы, железистые 
кварциты, немного сланцев 
и амфиболитов, перемежа-

щихся с пиллоу-базаль- 
тами; з  — граниты и гней
сы илойчатые; 4 — гнейсы 
и коитаминированные гра
ниты с останцами вулка
нических и осадочных по
род. 5 — 1 0 — верхний архей: 
5 — мелапократовые регово- 
обманковые граниты и то- 
налиты с ксенолитами ос

новных пород; 6, 7 — груп
па Вим-Крик (б — песча
ники Константин: грубые 
полевошпатовые песчаники 
и гриты, местами аркозо- 
вые, с хорошо окатанными 
кварцевыми гальками; 7 — 
формация Маллина: класто- 
генные породы, граувакки, 
сланцы, аргиллиты,, места

ми филлиты); 8 — комплек<5- 
Миллиндина: меланжиро^-
ванные ( ?— Л. Я.), рас;-:'
слоенные основные и уль> 
траосновные породы; 9 — 
дизъюнктивные нарушения; 
10 —  анти- и синформы; 
А — Б  — линия профиля (см., 
рис. 4)



Рис. 1. Палеогеоморфологическая карта Монголии (Т3 и Т3—Ji)
Условные обозначения к 
рис. 1—4
1 — 4 — палеогеоморфологи- 
ческие области: 1 — относи
тельно повышенного горно
го рельефа (поднятия), 2 — 
резко повышенного горного 
рельефа, 3 — относительно 
пониженного (низкогор
ного) рельефа, 4  — резко

пониженного рельефа; 5 — 
граница областей с различ
ным характером рельефа; 
6 — условные изолинии, от
ражающие структурную 
моделировку рельефа
(штрихи направлены в сто
рону понижений); 7 — кру
тые уступы горных скло
нов (связанные с тектони

ческими разломами); 8 —
озерные и озерно-аллюви
альные межгорные бассей
ны; 9 — 13 — характер осад- 
конакопления в межгорных 
бассейнах: 9 — осадочные
брекчии с крупными глы
бами и валунами (конти
нентальная олистострома), 
10 — валуны, галечники,

гравий, крупнозернистые 
песчаные отложения, 11 — 
разнозернистые песчаные 
отложения, 12 — глинистые 
и алевролитовые, частью 
битуминозные отложения 
(а), глинистые отложения 
с торфяниками (угли и 
углистые сланцы) (б), 13  — 
карбонатные отложения в

озерных бассейнах; 1 4 , 15  — 
области развития: 1 4  — по
кровов базальтов, андези
тов и трахибазальтов, 15  — 
липаритов и трахилипари- 
тов; 16  — активно растущие 
горы магматического про
исхождения («всплываю
щие горы»); 17 — вулкани
ческие аппараты централь

ного типа; 18  — направле
ние сноса обломочного 
материала
Цифры на карте — крупные 
морфоструктуры: 1—5 —
горные поднятия: 1 —
Прахэнтэйское, 2 — Мод о- 
тино-Эрэн-Дабанское, 3 — 
Пракеруленское, 4 — Запад
но-Монгольское, 5 — Нукут-

Дабанское; 6—8 — области 
пониженного рельефа (меж
горные впадины с озерно
аллювиальными бассейна
ми): 6 — Орхон-Селенгин-
ская, 7 — Дашибалбаро-Чой- 
балсанская, 8 — Предхэн- 
тэйская



Рис. 2. Палеогеоморфологическая карта Монголии (Ji—2)
Условные обозначения см. 
на рис. 1
Цифры на карте — круп
ные морфоструктуры: 1— 
9 — горные поднятия: 1 — 
Прахэнтэйское, 2 — Прахан-

гайское, 3 — Праханхухэй- 
ское, 4 — Барунбаянское,
5 — Монгольского Алтая,
6 — Заалтайское, 7 — 
Южно-Гобийское, 8 — Пра- 
керуленское, 9 — Нукут-Да-

банское; 10—13 — области
пониженного рельефа (меж
горные впадины с озерно
аллювиальными бассей
нами) : 10 — Предханхухэй- 
ская, И — Предалтайская,

12 — Сайханобинский про
гиб, 13 — Монголо-Охотская 
зона межгорных впадин, 
14 — Дзунбаянская



Рис. 1. Карта донеогено- 
вых структурно-форма
ционных комплексов 
Паннонского бассейна и 
окружающих районов
1 — 17 — геосинклинальные 
и орогенные складчатые 
комплексы: i  — докембрий- 
ско-нижнепалеозойский.
2 —  нижне-среднепалеозой
ский эвгеосинклинальный,
3 — средне-верхнепалеозой
ский миогеосинклинальный 
и орогенный, 4  —  верхне
триасовый эвгеосинкли
нальный; 5 — триасовый 
миогеосинклинальный, 6 — 
триасово-меловой миогео
синклинальный, 7 — юрско- 
нижнемеловой эвгеосинкли
нальный, 8 — юрско-мело
вой геосинклинальный 
Клипповой зоны, 9 — 
юрско-меловой миогеосин
клинальный, 10—12 — фли- 
шевые {Ю — мел-палеогено- 
вый, 11 — верхнемеловой — 
палеогеновый, 12 — палео
геновый), 13 — олигоцено- 
вый орогенный, 14 — основ
ных пород, 15 — ультраос- 
новных пород, 16 — средне
верхнепалеозойских грани
тов, 17 — мел-палеогеновых 
гранитов; 1 8 — 2 0  — чехоль
ные комплексы: 18 —
юрско-меловой, 19  —
верхнемеловой, 20 — палео
геновый; 2 1  — чехол Во
сточно-Европейской плат
формы; 22 — основные раз
рывные нарушения (сдви
ги, сбросы, надвиги и т. д.); 
2 3  — линии основных текто
нических покровов; 2 4  — 
граница распространения 
неоген-антропогенового чех
ла Паннонского бассейна


