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Всестороннее исследование базитовых комплексов офиолитовых ассоциаций У рал о-Монгольского покровно
складчатого пояса позволило сделать следующие выводы: 1) их формирование происходило как в один, так и в 
несколько этапов, причем преобладают многоэтапные офиолиты; 2) по длительности формирования магматической 
части офиолиты разделяются на коротко- ( 10-20 млн лет) и долгоживущие (до 100 млн лет); 3) короткоживущие, в 
основном моностадийные, офиолиты образовались в условиях концентрированного линейного спрединга в геоди- 
намических обстановках срединно-океанических хребтов и, отчасти, трансформных разломов; 4) долгоживущие, как 
правило, двухстадийные, офиолиты сочетают в себе фрагменты “нормальной” океанической коры, а также ранних и 
зрелых островных дуг, задуговых бассейнов, основной объем которых формировался в условиях рассеянного спре
динга; 5) палеомагнитные данные и выполненные на их основе магнитотектонические реконструкции показывают, 
что основной объем обдуцированных венд-среднепалеозойских офиолитов У рало-Монгольского покровно-складча
того пояса формировался в зоне экваториальных и тропических широт; 6) выявлена тенденция асимметричного 
движения блоков от группы Гондванских к Лавразийским континентам, что может свидетельствовать о направлен
ности мантийных конвективных движений из области южных высоких широт к приэкваториальным.

Для широкого круга специалистов, интересующихся общими и региональными вопросами геологии, геодина
мики, петрологии, петрогеохимии и петро-палеомагнетизма.
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An interdisciplinary study of mafic assemblages from ophiolite associations exposed in the Urals-Mongolia fold-and- 
thrust belt affords the following conclusions: ( 1) the ophiolites result from either a single formative stage or from several 
stages, with polygenetic ophiolites being predominant; (2) in terms of the duration of formation of their magmatic portions, 
the ophiolites are classed into short-lived (10-20 m.y.) and long-lived (up to 100 m.y.; (3) short-lived, chiefly monogenetic, 
ophiolites originated through concentrated linear spreading in geodynamic settings of mid-oceanic ridges and, partly, in 
transform faults; (4) long-lived, mainly two stage, ophiolites bring together fragments of “normal” oceanic crust and slivers 
derived from primitive and mature island arcs and backarc basins, generated mainly through diffuse spreading; (5) paleomag- 
netic data ana magnetotectonic reconstructions based on these data suggest that the bulk of the obducted Venaian-Middle 
Paleozoic ophiolites in the Urals-Mongolia fold-and-thrust belt were formed at equatorial and tropical latitudes; (6) a trend 
has been revealed of crustal blocks moving asymmetrically from the Gondwanan to Laurasian continents, likely indicative of 
mantle convection flows being directed from high latitudes in the Southern Hemisphere to the vicinity of the equator.
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Предисловие ответственного редактора
История изучения офиолитовых комплексов 

или, правильнее сказать, эпоха особого интереса 
к офиолитовым комплексам, началась в 60-е годы 
прошлого века, когда оформилась идея, согласно 
которой офиолиты континентов представляют со
бой фрагменты океанической коры прошлого и 
могут служить важнейшим индикатором при ре
конструкции истории развития складчатых поясов. 
В нашей стране эта, безусловно, выдающаяся, идея 
связана с именем А.В. Пейве, который, вместе с 
коллективом ученых Геологического института 
РАН, создал стройную концепцию эволюции под
вижных поясов от океанических бассейнов до 
складчатых и орогенических сооружений.

Начиная с этого момента, история изучения 
офиолитов прошла ряд этапов.

Без претензии на точное определение их хро
нологических рамок, можно сказать, что к пер
вому этапу относится время насыщения факти
ческим материалом и развития первоначальных 
представлений. На этом этапе оно касалось в ос
новном детализации первоначально сформулиро
ванных положений, истинность которых сторон
никами этих взглядов не ставилась под сомне
ние. Это было время, когда данная концепция за
воевывала себе признание. На этом, далеко не 
легком пути, который сопровождался дискусси
ями и борьбой с устоявшимися взглядами, было 
сделано очень много. Кроме успехов в региональ
ном изучении офиолитов, которое было выпол
нено не только практически во всех складчатых 
поясах страны, но и на зарубежном материале, 
существенно продвинулось исследование общих 
закономерностей: строения и петрологии офио- 
литовой ассоциации; тектонических условий их 
становления; последовательности и характерных 
особенностей деформаций офиолитовых комплек
сов, происходивших как на глубинах образова
ния пород, так и в процессе выведения их к по
верхности и в верхние горизонты коры в ходе 
формирования покровно-складчатых комплексов 
подвижных поясов; возраста и глобальных эпох 
офиолитообразования. В итоге сложилась новая 
область геологии -  учение об офиолитах.

Позже стали появляться данные, диктующие не
обходимость тех или иных уточнений первичной 
концепции. Они не подорвали ее основ, но сдела

ли “мир офиолитов” более разнообразным: появи
лись офиолиты краевых морей (задуговых бассей
нов), возникло представление о рассеянном спре- 
динге, с помощью палеомагнитных методов стали 
успешно выполняться пространственные рекон
струкции и т.д. Много нового материала было по
лучено по коре и мантии Мирового океана, были 
выявлены различные типы спрединга и разрабо
таны их модели.

В результате наступило и сейчас продолжается 
время нового подведения итогов.

Предлагаемая книга относится к числу работ, 
рассматривающих проблемы офиолитов на уров
не современных знаний. Главный упор в ней сде
лан на обобщение под одним углом зрения боль
шого и хорошо систематизированного оригиналь
ного материала, полученного в результате более чем 
20-летней работы авторов.

Объектом этого многолетнего исследования не 
случайно были выбраны палеозойские офиоли- 
товые комплексы. Надо иметь в виду, что если 
палеозойские офиолиты в ряде поясов и регио
нов (Урал, Аппалачи и многие другие) сами по 
себе изучены хорошо, то с обобщением данных 
здесь дело обстоит хуже, чем в случае с мезозой
скими и кайнозойскими офиолитовыми комплек
сами в молодых складчатых поясах. В книге речь 
идет главным образом об офиолитовых и спре- 
динговых комплексах на континентах. Океан спе
циально не рассматривается, но очень важно, что 
авторы на собственном опыте участия в морских 
экспедициях знакомы также с офиолитовыми 
комплексами океана и используют его в своем 
анализе.

В работе описываются типы спрединговых об
становок с их полными (диагностическими) харак
теристиками: концентрированный спрединг, рас
сеянный спрединг, повторный спрединг.

Типы офиолитовых ассоциаций рассматрива
ются в соответствии с их геодинамическим по
ложением: дивергентные границы плит, внутри- 
плитные океанические поднятия, трансформные 
разломы, энсиматическе и энсиалические остров
ные дуги, задуговые бассейны. Следует, правда, 
отметить, что в ходе описания не всегда четко 
формулируется, что именно имеется в виду: ти
пизация офиолитов или типизация спрединговых



комплексов. Эти понятия, хоть и близки и, веро
ятно, даже идентичны в большинстве случаев, но 
все же знак тождества между ними ставить 
нельзя; авторы же не обосновывают с исчерпы
вающей ясностью их соотношения.

Особое внимание читателей привлекут палео- 
магнитные и связанные с ними палеотектоничес- 
кие и палеогеодинамические реконструкции Ура
ло-Монгольского пояса или системы палеоокеа
нов -  Палеоазиатского, Уральского, Туркестанс
кого и малых океанических бассейнов, производ
ных от них.

В этой связи хотелось обратить внимание на 
используемый и успешно развиваемый авторами 
комплексный подход к палеореконструкциям. Это 
так называемый палеомагнитно-геодинамический 
подход, или метод, основанный на использовании 
трех независимых групп данных -  палеомагнит- 
ных, петрогеохимических и тектонических (геоди

намических), которые контролируют и дополня
ют друг друга, повышая надежность выводов. 
Можно с уверенностью сказать, что будущее при
надлежит такому подходу.

Не все, естественно, проблемы, связанные с па
леозойскими офиолитами, решены в данной кни
ге. На будущее остается анализ многих важных для 
глобальной геодинамики и связанных с офиоли
тами вопросов, которые пока затронуты лишь 
вскользь или даже не упомянуты вовсе, таких как; 
взаимоотношение спрединга и рифтогенеза -  яв
лений, похоже, не идентичных, хотя и приводящих 
к возникновению морфологически близких струк
тур; сочетание в литосфере явлений спрединга и 
расслоенности и т.д. Можно надеяться, что мно
гие из них будут обсуждены в следующей работе 
этого же авторского коллектива, которую, как мне 
известно, планируется посвятить теоретическим 
вопросам типа поставленных выше.

Ю.Г. Леонов



Введение
В последние тридцать лет XX столетия основ

ной парадигмой в науках о Земле стала теория тек
тоники литосферных плит. В ее рамках одно из 
главных мест принадлежит процессу спрединга. 
Это явление на начальных этапах становления тек
тоники литосферных плит изучалось главным об
разом дистанционными, без непосредственных 
наблюдений на дне океана, методами (геофизичес
кими, картографическими, петролого-геохимичес- 
кими и т.д.) в областях современных срединно
океанических хребтов. Модельные представления 
этого процесса казались достаточно простыми: 
диапир на восходящей струе верхнемантийной 
конвективной ячейки перманентно “разрывал” вы
шележащую литосферу и в образовавшиеся тре
щины поступал магматический материал, форми
ровавший новую океаническую кору.

Впоследствии, с накоплением данных по офи- 
олитам, стало ясно, что спрединговые процессы 
протекают не только в срединно-океанических 
хребтах, но и в других геодинамических обстанов
ках океанических бассейнов -  абиссальных кот
ловинах, островных дугах и задуговых бассейнах.

Парадоксальность процесса спрединга состо
ит в том, что на фоне преобладания горизонталь
ных движений специфика геодинамического ре
жима фиксируется не только изменениями лате
рального, но главным образом вертикального на
бора магматических образований. Вертикальный 
разрез спрединговых комплексов, а, следователь
но, и способ реализации усилий растяжения, оп
ределяется совокупностью магматических обра
зований (снизу вверх): магматическая камера -> 
лайковые корни -> дайки (каналы магмовыведе- 
ния) -> лавы. Этот набор реализуется в любых ти
пах коры, причем степень зрелости коры активно 
влияет на “разветвленность” ствола магматических 
образований. Усложнение системы магмовыведе- 
ния по вертикали в основном выражается в фор
мировании пакетов из множественных внедрений 
пластовых тел (силлов). Общая мощность верти
кальной магматической компоненты сохраняется, 
но происходит принципиальное перераспределе
ние по вертикали: количество тел увеличивается, а 
мощность их закономерно уменьшается.

Настоящая монография посвящена слабоизучен- 
ному, вплоть до недавнего времени, вопросу -  от

ражению глобальных процессов спрединга в древ
них океанических структурах.

Более 20 лет авторский коллектив -  С.А. Ку- 
ренков, А.Н. Диденко и В.А. Симонов -  целенап
равленно исследовал офиолитовые ассоциации 
Урало-Монгольского покровно-складчатого пояса 
(Урало-Монгольский пояс): Полярный Урал, Му- 
го джары, Центральный Казахстан, Южный Тянь- 
Шань, Южная и Западная Тува, Кузнецкий Ала
тау, Западный Саян, Горный Алтай, Монгольский 
Алтай и Гобийский Алтай.

В самом начале работы нами был разработан 
ряд методических приемов, который позволил по
дойти к изучению базитовой части офиолитовых 
ассоциаций с едиными критериями. В результате, 
с помощью оригинальных методических подходов, 
удалось успешно исследовать большое количество 
объектов. Объединение геолого-тектонического 
(С.А. Куренков, ГИН РАН), петропалеомагнитно- 
го (А.Н. Диденко, О ИФ З РАН) и петролого-гео- 
химического (В.А. Симонов, ИГ ОИГГМ СО РАН) 
направлений при изучении одних и тех же объек
тов позволило более полно охарактеризовать па- 
леоспрединговые комплексы офиолитовых ассо
циаций; провести их типизацию и выявить геоди- 
намические особенности палеоспрединга; просле
дить этапы развития крупных океанических бас
сейнов прошлого, реликты которых в настоящее 
время входят в структуру пояса и, в конечном сче
те, предложить эволюционную модель Урало-Мон
гольского покровно-складчатого пояса.

Основное внимание в предлагаемой моногра
фии уделяется описанию палеоспрединговых 
комплексов У рало-Монгольского пояса, основан
ному на многолетних полевых и камеральных ис
следованиях, выполненных С.А. Куренковым,
А.Н. Диденко и В.А. Симоновым.

За более чем 20-летний период авторами совме
стно с коллегами были опубликованы многочислен
ные статьи и ряд монографий (в частности, Симо
нов В А. Петрогенезис офиолитов [1993]; Печерс
кий Д.М., Диденко А.Н. Палеоазиатский океан: Пет- 
ромагнитная и палеомагнитная информации о его 
литосфере [1995J; Диденко А.Н., Куренков С А., Ру- 
женцев С.В. и др. Тектоническая история Поляр
ного Урала [2001]), материалы которых использо
ваны при написании данной книги.



В полевых работах, при обработке каменного 
материала и при написании отдельных разделов в 
разные годы принимали участие: Н.В. Лубнина, 
Ю.В. Тикунов, С.И. Ступаков (Полярный Урал); 
А.С. Перфильев, Д.М. Печерский (Южный Урал, 
Южный Тянь-Шань); Д.М. Печерский, В.Г. Сте- 
панец, Т.Л. Турманидзе (Казахстан); С.И. Ступа
ков, Д.М. Печерский, А.Ю. Казанский, С.В. Ко- 
вязин, И.Ю. Лоскутов (Алтае-Саянская область).

Авторы не могут не высказать особенно теплых 
слов благодарности Л.П. Зоненшайну, А.С. 
Перфильеву и Д.М. Печерскому, которые в 1980 г. 
инициировали комплексное изучение дайковых 
комплексов на примере Шулдакских офиолитов 
(Южные Мугоджары). Неизменная поддержка ими 
дальнейших исследований палеоспрединговых 
комплексов; частые, а нередко и горячие дискус
сии при обсуждении многих теоретических воп
росов палеоспрединга и строения конкретных 
объектов создавали творческую атмосферу, во 
многом благодаря которой данная монография 
увидела свет.

Постоянное внимание к проблемам формиро
вания офиолитов и к геодинамическим процессам 
спрединга в основополагающих трудах академиков 
Н.Л. Добрецова, А.Л. Книппера, Ю.М. Пущаровс- 
кого, В.Н. Срахова, В.Е. Хайна позволило авторам 
данной монографии целенаправленно корректиро
вать и углублять свои исследования палеоспредин
говых комплексов. Значение такой научной под
держки и помощи трудно переоценить.

Разные аспекты, касающиеся строения, возра
ста, вещественного состава и петромагнитных 
свойств палеоспрединговых комплексов офиоли- 
товых ассоциаций У рало-Монгольского покровно
складчатого пояса на разных стадиях исследова
ний обсуждались с А.И. Альмухамедовым, В.А. 
Аристовым, М.Л. Баженовым, В.Г. Батановой, С.И. 
Беловым, К.С. Бураковым, М.М. Бусловым, В.Н. 
Вадковским, А.Г. Владимировым, А.К. Гапеевым,

Т.С. Гендлер, Ю.С. Геншафтом, А.С. Гибшером,
A. Ф. Грачевым, Г.З. Гурарием, К.Е. Дегтяревым,
B. А. Душиным, В.В. Зайковым, А.Э. Изохом, В.В. 
Коптевой, Ю.В. Карякиным, Т.Н. Корень, В.Г. Ко- 
риневским, А.В. Кошкиным, Н.Б. Кузнецовым, Г1.П. 
Кузнецовым, М.И. Кузьминым, Л.В. Кунгурцевым, 
М.Г. Леоновым, А.В. Миколайчуком, В.С. Милее
вым, А.А. Моссаковским, В.М. Ненаховым, В.Э. 
Павловым, Г.Н. Петровой, В.Н. Пучковым, А.В. 
Рязанцевым, С.В. Руженцевым, А.А. Савельевым, 
Г.Н. Савельевой, С.Г. Самыгиным, Е.В. Скляровым,
C. Д. Соколовым, В.Г. Степанцом, Л.В. Тихоновым, 
О. Томуртогоо, И.Б. Филипповой, Е.В. Хайном, 
Н.Н. Херасковым, Т.Н. Херасковой, А.Н. Храмо
вым, В.А. Цельмовичем, А.И. Чернышовым, З.В. 
Шароновой, С.В. Шипуновым. Всем перечислен
ным коллегам авторы выражают свою самую ис
креннюю благодарность.

На разных этапах исследований, а также при 
подготовке настоящей монографии, незаменимую 
помощь оказывали: А.В. Ганелин, Н.М. Глухова, 
Л.А. Зверева, А.Д. Киреев, Ю.П. Колмогоров, В.И. 
Лавриков, С.В. Осколкова, В.А. Пономарчук, Л.Н. 
Поспелова, В.И. Симонова, Л.В. Тихонов, А.В. 
Травин, А.Г. Фейн, Л.Н. Фомина, В.Ф. Халчев, О.С. 
Хмельникова, Н.К. Шелестун, Г.С. Янова, за что 
авторы им всем благодарны.

Особую признательность авторы хотели бы 
выразить академику Ю.Г. Леонову, взявшему на 
себя нелегкий труд научного редактирования на
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спрединговых комплексов осуществлены при фи
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фонда фундаментальных исследований (проект 
№ 98-05-78085).



Глава 1
Основные представления о спрединге

Процесс импульсивного раздвигания блоков 
земной коры, определяемый термином “спрединг 
океанического дна”, играет принципиальную роль 
в геотектонических гипотезах, трактующих исто
рию Земли с мобилистских позиций. В концеп
циях тектонической расслоенности литосферы и 
тектоники литосферных плит спредингу отводит
ся главенствующая роль как процессу, приводя
щему к новообразованию земной коры океаничес
кого типа.

Явление спрединга было установлено благода
ря интенсивному изучению дна современных оке
анических акваторий. Термин “спрединг морского 
дна” впервые был предложен Р. Дитцем [Dietz, 
1961], а концепция спрединга морского дна была 
сформулирована Г. Хессом [Hess, 1962, 1964,1966] 
и развита в работах К. Ле Пишона [Le Pichon, 
1968]. Немного позднее предположения о суще
ствовании “растекания океанического дна” были 
высказаны Ф. Вайном и Д. Метьюзом [Vine, 
Matthews, 1963] на основании интерпретации по
лосовых магнитных аномалий, установленных на 
дне Мирового океана. В последующие годы по
ступали множественные факты, раз за разом под
тверждающие реальность существования спредин- 
гового процесса. Кроме того, было установлено, 
что процесс спрединга присущ не только средин
но-океаническим хребтам, но и окраинным бас
сейнам, а также тыловым областям островных дуг 
[Магнитное..., 1993; Karig, 1970; и др.]. В результа
те, спрединг стали относить к разряду общеприз
нанных геологических явлений. Это видно из того 
факта, что в большинстве исследований авторы не 
занимаются обоснованием самого факта существо
вания спрединга, но активно интересуются дета
лями строения и особенностями вещественного 
состава пород и их ассоциаций, образующихся в 
условиях раздвигания земной коры.

Во многих работах термин “спрединг” практи
чески не раскрывается -  видимо, в силу его кажу
щейся очевидности. В “Толковом словаре англий
ских геологических терминов” предлагается, напри
мер, под спредингом океанического дна понимать 
гипотезу, “согласно которой океаническая кора 
наращивается за счет подъема конвективных те
чений магмы вдоль срединно-океанических хреб
тов или мировой рифтовой системы и последую

щего раздвижения вновь созданного материала со 
скоростью от 1 до 10 см в год” [1979, т. 3, с. 119]. 
Подобного рода толкования представляются не
полными и отчасти неверными. Прежде всего, 
спрединг нельзя называть гипотезой -  это геоди- 
намический процесс и совсем излишне закреп
лять значения скоростей, с которыми растекание 
океанического дна происходит.

В качестве рабочего понятия, которое будет ис
пользоваться в данном исследовании, предлагает
ся следующее определение.

Под “спредингом” понимается геодинамичес- 
кий процесс растяжения, выражающийся в им
пульсивном и многократном раздвигании блоков 
литосферы или земной коры и в заполнении выс
вобождающегося пространства магмой, генери
руемой в мантии.

Следовательно, спрединг представляет собой ко
ровое (литосферное) выражение сложных процес
сов, протекающих в мантии и, может быть, в слое 
D” на границе мантии и жидкого ядра Земли. По
этому изучение спрединговых структур не только 
помогает пролить свет на геодинамические пара
метры формирования океанической коры, но и 
позволяет судить о характере глубинных мантий
ных систем. В связи с этим, в последнее время осо
бое внимание привлекают проблемы глубинных 
геодинамических процессов, ответственных за раз
витие спрединговых комплексов [Добрецов, Кир- 
дяшкин, 1993; Зоненшайн, Кузьмин, 1993; Труби
цын, Бобров, 1993; Хайн, 1985; Хайн, Ломизе, 1995; 
Kidd, 1977; Passerini, 1982; Maruyamaet al., 1994].

Продолжительное существование спрединга 
приводит к постоянному новообразованию коры 
океанического типа, в разрезе которой преоблада
ют породы магматического генезиса. Среди них 
для изучения спрединга интересны следующие 
комплексы: лавовый, габбровый, дайковый, при
чем последний является прямым доказательством 
спрединга, особенно когда дайковые серии пред
ставлены образованиями типа “дайка в дайке”. 
Очевидно, что в особенностях строения каждого 
комплекса консервируется информация о процес
сах спрединга, в условиях которого или благодаря 
которому эти породы формировались.

К сожалению, области Земли с океанической 
корой -  те, где спрединг был выявлен впервые,



скрыты под мощными толщами воды. Это вынуж
дает прибегать для изучения дна океана к дистан
ционным геофизическим методам, а также к по
мощи драгирования, глубоководного бурения и на
блюдений с подводных аппаратов [Атлас подвод
ных фотографий..., 1983]. Кроме того, только еди
ничные буровые скважины проникают в относи
тельно глубокие горизонты океанической коры 
(скв. 504 [Initial Reports..., 1985], скв. 735В [Initial 
Reports..., 1991]), а акванавтам-наблюдателям дос
тупны для прямых наблюдений лишь верхние го
ризонты разреза океанической литосферы преиму
щественно в современных рифтовых долинах и 
трогах трансформных разломов. Наиболее удач
ные драгировки приурочены к тем же структурам 
океанического ложа и, кроме своей “точечности”, 
могут давать искаженную картину строения океа
нической коры из-за влияний последующих тек
тонических процессов. Геофизические методы 
страдают неоднозначностью интерпретации ре
зультатов исследований.

Все же, несмотря на перечисленные выше труд
ности исследований дна современных океанов, в 
отдельных случаях есть возможность достаточно 
успешно изучать структуру океанической литос
феры. В частности, в бортах трансформных раз
ломов Вима, 15° 20' (Центральная Атлантика) ус
тановлен полный “офиолитовый” набор пород, 
включающий (снизу верх по склону разломного 
трога): гипербазиты -  габброиды -  дайки -  лавы. 
Непосредственные наблюдения в разломе Вима с 
помощью глубоководного обитаемого аппарата 
“Наутилус” показали [Auzende et al., 1989], что этот 
практически ненарушенный разрез содержит до
статочно мощный и устойчивый “слой”, сложен
ный спрединговым дайковым комплексом. В це
лом, в зоне разлома Вима первичный субслоис
тый разрез океанической литосферы с четко вы
раженными дайковыми сериями прослеживается 
на сотни километров, что позволяет детально изу
чать особенности спрединга в океанах и подтвер
ждает глобальную роль спрединговых процессов 
при формировании океанической литосферы.

Возможность непосредственного полевого изу
чения океанической коры создалась благодаря ее 
идентификации с офиолитовыми ассоциациями, 
находящимися в виде тектонических покровов в 
структурах фанерозойских складчатых областей.

В офиолитовых фрагментах складчатых систем 
континентов есть возможность исследовать все 
горизонты разреза океанической литосферы, в том 
числе такие глубокие, как дунит-гарцбургитовые. 
В то же время, наиболее важными для изучения 
спрединговых процессов являются верхние час
ти литосферы. В частности, установлено, что мак
симальное количество информации о спрединге 
удается извлекать из изучения пород, являющих
ся аналогом 2-го слоя океанической коры: базаль
товые подушечные лавы и дайковые комплексы.

Интенсивное исследование явления спредин
га как в палеоокеанических, так и в соответствую

щих структурах дна современного Мирового оке
ана привело к решению ряда геологических про
блем и, в свою очередь, вызвало к жизни новые.

Действительно, в самом начале развития совре
менных мобилистских воззрений на процессы, 
формирующие лик Земли, предполагалось, что 
существует строгая приуроченность спрединговых 
центров (осей растяжения или раздвигания) к сре
динно-океаническим хребтам океанов. Дальнейшее 
и всестороннее изучение спрединга подтвердило 
правильность подобных представлений. Более того, 
удалось выявить существование структур с по
вторным возникновением спрединга, равно как и 
явление его рассеивания. Наиболее последователь
но проблема рассеянного спрединга рассматри
вается в работах Ю.М. Пущаровского, С.В. Ружен- 
цева [1983, 1985] и В.Е. Хайна [1985]. Рассеива
ние выражается в синхронном (или близком по 
времени) проявлении множественных зон (осей) 
раздвигания. Их рассредоточение обычно выяв
ляется в областях, удаленных от срединно-океани
ческого хребта. В последних обнаруживаются толь
ко отдельные признаки (элементы) начала рассеи
вания спрединга. Наиболее отчетливо и ярко яв
ление рассеивания спрединга проявляется в кра
евоморских структурах.

Сам механизм формирования подобных комп
лексов, когда внедрение магмы происходит в по
стоянно, но импульсивно раскрывающуюся тре
щину или систему трещин, предопределяет кон
сервацию в магматических образованиях особен
ностей протекания геодинамического процесса 
растяжения. Отсюда -  повышенный интерес к изу
чению даек в офиолитах.

В 70-х годах господствовало мнение, суть кото
рого в том, что комплексы “дайка в дайке” не ха
рактерны для офиолитов [Тайер, 1977]. Ошибоч
ность этого утверждения была вызвана недоста
точной изученностью офиолитовых ассоциаций. 
Постепенно стали множиться примеры офиоли
товых разрезов, в которых устанавливались дай
ковые “горизонты”: о-в Кипр [Муре, Вайн, 1973; 
Gass, 1968,1981,1983; Moores, Vine, 1971; Greenbaum, 
1972; Gass, Smewing, 1973; Kidd, Cann, 1974; Searle, 
PanaJiotov, 1981; International team..., 1983; Yang et 
al., 1991], п-ов Ньюфаундленд [Малпас, Стивенс, 
1977; Williams, 1971, 1973; Guidebook..., 1972; 
Williams, Malpas, 1972; Upadhyay, 1973; Brock, 1974; 
Strong, Malpas, 1975; Malpas, 1977], о-в Маккуори 
[Varne et al., 1969; Varne, Rubenach, 1971], Папуа- 
Новая Гвинея [Davies, 1971; Marum ophiolite 
complex..., 1981; Davies, Jaques, 1987], Турция 
[Vuagnat, Cagulu, 1968], Монголия [Зоненшайн, 
Кузьмин 1978; Перфильев, Херасков, 1980; Зонен
шайн и др., 1985; Коптева и др., 1985; Sonenshaine 
et al., 1986], Стара-Планина в Болгарии [Haidutov 
et al., 1985], Оман [Oman..., 1981; Palister, 1981,1987; 
Boudier, 1982; Dahl et al., 1983; Pallister, Gregory, 
1983; Manning, Coleman, 1984; Gass et al., 1985], 
Норвегия [Sturt et al., 1980], Калифорния [Hopson, 
Frano, 1977], Красноморский регион [Coleman et



al., 1975], Камчатка [Марков, 1975], п-ов Тайгонос 
[Марков, Некрасов, 1979], о-в Шикотан [Мелан- 
холина, 1978], Урал [Савельев, Савельева, 1977; Тек
тоника Урала, 1977; Путеводитель..., 1978; Перфи
льев, 1979], Южный Тянь-Шань [Куренков, Пер
фильев, 1984], Южный Гиссар [Портнягин, 1974]. 
Значительная часть материалов по строению и 
условиям формирования лайковых комплексов 
обобщена в работах: [Перфильев, Херасков, 1980; 
Ophiolites..., 1980; Ophiolites and Oceanic Lithoshper..., 
1984; Ophiolites: Oceanic tectonics..., 1984].

Изучение закономерностей внутреннего стро
ения офиолитов показывает, что в них, особенно в 
базитовой части, существует перераспределение 
поля растягивающих напряжений по вертикали. 
Иными словами, спрединг может быть “многоэтаж
ным”. На каждом таком “этаже” при раздвигании 
блоков земной коры формируются специфичес
кие структуры, выявление которых, особенно в 
нижних горизонтах офиолитов, только начато и, 
следовательно, страдает неполнотой изученности.

Таким образом, в данном исследовании будет 
предпринята попытка разобраться в таких пробле
мах, как рассеивание спрединга, его “многоэтаж- 
ность”, и в других, более частных явлениях, сопро
вождающих раздвигание океанических блоков зем
ной коры.

Основой анализа палеоспрединговых комплек
сов являются полевые геологические исследова
ния со сбором представительных коллекций по
род, изучение которых с помощью петролого-гео- 
химических методов дает возможность не только 
расшифровать особенности магматических систем, 
но и выяснить палеогеодинамические обстановки 
развития спрединга. Высокая степень метаморфи
ческих преобразований офиолитовых ассоциаций 
потребовала изучения первичных магматогенных 
минералов и сохранившихся в них расплавных 
включений, что позволило получить прямую ин
формацию о древних магмах, участвовавших в 
палеоспрединговых процессах (рис. 1.1). Необхо
димо отметить, что если геохимические методы ши
роко используются при изучении офиолитов, то 
информация по первичным магматическим ми
нералам и расплавным включениям, судя по пуб
ликациям других исследователей, весьма ограни
чена и касается в основном офиолитовых ассоци
аций Малого Кавказа и Кипра [Соболев, Слуцкий, 
1982; Цамерян и др., 1988, 1991; Соболев, 1997]. 
Таким образом, комплексный подход, с использо
ванием геологических, петролого-геохимических, 
минералогических и термобарогеохимических ме
тодов, дает возможность получить наиболее пол
ную и достоверную информацию об условиях маг
матических и геодинамических процессов форми
рования палеоспрединговых комплексов Урало- 
Монгольского складчатого пояса.

В решении перечисленных выше задач палео- 
магнитные и петромагнитные исследования игра
ют одну из ведущих ролей, так как позволяют по
лучить обширную информацию о строении и ис

Рис. 1.1. Расплавные включения в клино- 
пироксенах из пород палеоспрединговых ком
плексов

тории развития земной коры: о составе и концен
трации в ней магнитных минералов, о Р-Т-Ю2 ус
ловиях в магматических очагах (по составам тита- 
номагнетитов), о кристаллизации (или перекрис
таллизации) магнитных минералов (рис. 1.2). Осо
бенно важно, что палеомагнитный метод позволя-

Рис. 1.2. Пример сонахождения рудных 
зерен в диабазах силлов массива Гурван-Сай- 
хан (Южная Монголия)

Сросток первично-магматических зерен тита- 
номагнетита (TMg) и ильменита (Пт). Фотогра
фия В.А. Цельмовича (ГО “Борок” ОИФЗ РАН)



ет получать количественную оценку горизонталь
ных движений тектонических блоков земной коры, 
в том числе и офиолитов, реконструировать поло
жение их первичных структур [Храмов, Шолпо, 
1967; Печерский и др., 1975, 1989, 1993; Гапеев и 
др., 1981; Апарин, 1982; Нгуен, Печерский, 1982; 
Печерский, Тихонов, 1982; Шаронова, Печерский, 
1987; Печерский, Нечаева, 1988; Диденко, 1992, 
1997а; Петромагнитная модель..., 1994].

Весь этот арсенал возможностей был исполь
зован для восстановления строения и истории раз
вития земной коры древних океанов, реликты ко
торых фиксируются на всем протяжении Урало- 
Монгольского покровно-складчатого пояса.

1.1. Объекты исследований
До последнего времени разработка проблемы 

спрединга в основном базировалась либо на 
объектах современных океанов, либо на хорошо 
изученных мезозойско-кайнозойских офиолито- 
вых ассоциациях покровно-складчатых областей. 
Подтверждением сказанному могут служить мно
гочисленные примеры из Альпийского складча
того пояса [Книппер, 1975; Соколов, 1977; Кол
ман, 1979; Хайн, 1979; Адамия и др., 1986]. Лай
ковые серии офиолитовых комплексов, характе
ризующие более древние (позднерифейско-палео- 
зойские) процессы спрединга, изучены в мень
шей степени. Последнее обстоятельство послужи
ло определяющим критерием для выбора объек
тов наших исследований, располагающихся в пре
делах Урало-Монгольского покровно-складчато
го пояса Северной Евразии [Тектоника Северной 
Евразии, 1980].

Это обширная территория, расположенная меж
ду четырьмя континентальными плитами -  Сибир
ской, Восточно-Европейской, Северо-Китайской и 
Таримской -  и занятая покровно-складчатыми об
ластями. Складчатые структуры выступают на по
верхность на значительном пространстве в виде 
горных областей Урала, Северного и Южного Тянь- 
Шаня, Центрального Казахстана, Алтая, Салаира, 
Кузнецкого Алатау, Восточного и Западного Саяна, 
Тувы, Монгольского и Гобийского Алтая, Восточ
ного Забайкалья и Северо-Восточного Китая.

М.В. Муратов [1974] предложил называть этот 
огромный пояс У рало-Монгольским (рис. 1.3). В 
свою очередь, в его пределах был выделен Цент
рально-Азиатский складчатый пояс [Зоненшайн, 
1972], включающий складчатые структуры от юго- 
восточной окраины Урала до Южного Гоби и Се
веро-Восточного Китая.

Анализ и синтез данных по геологии и текто
нике У рало-Монгольского пояса проводился 
неоднократно как с позиций классической гео- 
синклинальной теории [Муратов, 1965; Тектони
ка Евразии, 1966; Зоненшайн, 1972; Леонов, 1985], 
так и с позиций умеренного мобилизма (рифто- 
генез и локальная деструкция континентальной 
коры [Милановский, 1976, 1987, 1993]). Начи

ная с 70-80-х годов наметился пересмотр этих 
представлений с позиций мобилизма и тектоники 
плит [Пейве, 1969; Пейве и др., 1971 а,б, 1972, 1976, 
1977, 1986; Зоненшайн, 1974, 1977, Океанология..., 
1979; Тектоника Северной Евразии..., 1980; Доб- 
рецов, 1981, 1986; Зоненшайн и др., 1987, 1990 
а,б; Книппер, Савельева, 1987; Хайн, Сеславин
ский, 1991; Hall, 1987].

В плане представительности и обширности раз
вития офиолитовых, в том числе палеоспрединго- 
вых, комплексов У рало-Монгольский пояс явля
ется уникальным. В его пределах нам удалось де
тально изучить объекты, начиная от Полярного 
Урала до Гобийского Алтая.

Полярно-Уральский сегмент. Он выбран в ка
честве одного из основных объектов исследова
ния геодинамики палеоспрединга, так как здесь 
широко представлены крупнейшие из известных 
в мире офиолиты (рис. 1.4, 1 и 2): Войкаро-Сынь- 
инские (массивы Войкаро-Сыньинский и Рай-Из) 
и Хадатинские (массивы Сыум-Кеу, Харче-Рузь, 
Няро-Пэ и “малыкский” комплекс габброидов).

Южно-Уральский сегмент. Офиолиты Мугод- 
жар (рис. 1.4, 3), так же, как многие объекты па- 
леоокеанических структур Урала, соответствуют 
требованиям для всестороннего изучения процес
са спрединга. Южномугоджарские офиолиты сла
бо затронуты процессами пликативных и дизъюк- 
тивных дислокаций, выделяются кайнотипностью 
облика развитых здесь пород. Лучше других в офи- 
олитовом разрезе Южных Мугоджар представле
ны палеоаналоги базальтового слоя коры океани
ческого типа, в которых наиболее хорошо выра
жены комплексы типа “дайка в дайке”. Объект об
ладает еще одним немаловажным достоинством, 
заключающимся в том, что хорошо представлены 
зоны переходов между габбровым, дайковым и 
лавовым “горизонтами”. Это позволяет затрагивать 
проблему многоэтажного спрединга.

Южно-Тянь-Шаньский сегмент. Офиолиты 
Алайского хребта Южного Тянь-Шаня (рис. 1.4, 
4-7) хорошо обнажены, что способствовало про
ведению детальных исследований. Здесь крайне 
привлекательны лавовые, дайковые и силловые 
комплексы, свидетельствующие о повторном спре- 
динге рассеянного типа. В ходе исследований были 
изучены не только офиолиты южного обрамления 
Ферганской впадины (Киргизатинские, Ходжага- 
ирские, Сарталинские), но и офиолитовая ассо
циация Северо-Восточной Ферганы, характеризу
ющаяся наличием двух взаимно перпендикуляр
ных систем лайкового комплекса.

Казахстанский сегмент. Для этого района ха
рактерно широкое развитие офиолитов острово- 
дужных ассоциаций (рис. 1.4,8-10). В связи с этим, 
основной объем исследований пришелся на ор
довикские и среднепалеозойские островодужные 
ассоциации, среди которых наиболее интересны
ми являются ордовикские офиолиты Караулчеку, 
характеризующиеся наличием мощного комплек
са “силл в силле”.



Рис. 1.3. Схема тектонического строения У рал о-Монгольского складчатого пояса [Муратов, 1974]
1 -  древние платформы; 2 -  краевые прогибы на древних платформах; 3 -  позднерифейские, в том числе и байкальские, складчатые области и 

основание срединных массивов; 4 -  то же, под платформенным чехлом; 5 -  каледонские складчатые области; 6 -  то же, под платформенным чехлом; 7 -  
герцинские складчатые области; 8 -  то же, под платформенным чехлом; 9 -  индосинийские складчатые области; 10 -  мезозойско-кайнозойские наложен
ные впадины; 11 -  разломные зоны



Алтае-Саянский сегмент. Среди офиолитов 
Алтае-Саянской области особое внимание было 
обращено на ассоциации Горного Алтая, Кузнец
кого Алатау, Западного Саяна и Тувы, имеющие 
наиболее полные разрезы (рис. 1.4,11-17). В офи- 
олитах Тувы, помимо впервые установленных здесь 
серий типа “дайка в дайке”, наблюдаются реликты 
вторичных магматических камер. В офиолитах 
Западного Саяна удалось выявить такие детали 
строения, как многоэтажность формирования го
ризонта “дайка в дайке”, габбровые брекчии, пере
ход от полосчатого габбро к изотропному.

Монгольский сегмент. В его пределах изучены 
офиолиты венд-кембрийского возраста: Хан-Тай- 
шири, Нарана и Баян-Хонгора (рис. 1.4, 18-20). 
Их отличительной особенностью являются широ
ко развитые дайковые комплексы. Офиолитам

Хан-Тайшири свойственно развитие субперпенди
кулярного дайкового комплекса с различной гео
химической специализацией двух систем даек 
(срединно-океанического хребта и примитивных 
островных дуг). Для офиолитов Баян-Хонгора ха
рактерны два типа спрединговых систем: первый 
соответствует условиям концентированного спре- 
динга (средино-океанический хребет), второй -  
рассеянного (задуговой бассейн).

Характерной особенностью офиолитов Южного 
Гоби (массивы Дзолен и Гурван-Сайхан; рис. 1.4, 
21 и 22) является наличие нестандартного разреза, 
выражающееся в том, что на комплексы мелано- 
кратового основания налегают конденсированные 
кремнистые отложения, сменяющиеся, в свою 
очередь, базальтоидами слоя 2А палеоокеаничес- 
кой коры.

Рис. 1.4. Местоположение исследованных офиолитовых ассоциаций
1 -  древние платформы; 2 -  покровно-складчатые сооружения У рало-Монгольского пояса; 3 -  объекты 

исследований
Цифрами обозначены офиолитовые ассоциации: 1, 2 -  Полярного Урала: 1 -  Хадатинская, 2 -  Войкаро- 

Сыньинская; 3 -  Южного Урала: Южно-Мугоджарская; 4-7 -  Южного Тянь-Шаня: 4 -  Сарталинская, 5 -  
Ходжагаирская, 6 -  Киргизатинская, 7 -  Северо-Восточной Ферганы; 8-10 -  Центрального Казахстана: 8 -  
Базарбайская, 9 -  Караул-Чекинская, 10 -  Толпакская; 11-17 -  Ajrrae-Саянской области: 11 -  Среднетерсинская 
(Кузнецкий Алатау), 12 -  Курайская (Горный Алтай), 13 -  Северо-Саянская (Западный Саян), 14 -  Шатская 
(Западная Тува), 15 -  Куртушибинская (Западный Саян), 16 -  Чон-Саирская (Южная Тува), 17 -  Карашатская 
(Южная Тува); 18-22 -  Монголии: 18 -  Хан-Тайширская, 19 -  Наранская, 20 -  Баян-Хонгорская, 21 -  Дзоленс- 
кая, 22 -  Гурван-Сайханская



1.2. Используемая терминология
При описании таких специфических образова

ний, как “дайка в дайке”, возникла необходимость 
введения специальных терминов. Их применение 
призвано облегчить фактическую нагрузку опи
сательной части текста, равно как его восприятие 
читателем. Кроме того, ряд терминов только заво
евывает признание в геологической литературе, 
поэтому требуется их определение и обоснование.

В процессе спрединга, т.е. таком геотектоничес
ком явлении, когда происходит раздвигание бло
ков (плит) земной коры с одновременным запол
нением высвобождающегося пространства маг
мой, формируются спрединговые комплексы. На 
разных уровнях глубинности они могут быть пред
ставлены соответствующими породами или их ком
плексами (сверху вниз): пиллоу-лавами базальто
вого состава, дайками и изотропным (магматичес
ким) габбро.

Комплексом “дайка в дайке” принято называть 
пакет из пластинчатых магматических тел, внедряв
шихся одно в другое (дайка в дайке), как резуль
тат последовательного заполнения магмой про
странства, образующегося в результате пульсиру
ющего раскрытия одной и той же трещины или их 
систем.

Англоязычный термин “sheeted dikes complex” 
часто переводится термином “параллельные дай
ки”, который, по нашему мнению, не лучшим об
разом передает принципиальную сущность спре- 
динговых комплексов, так как параллельными мо
гут быть не только вложенные друг в друга, но и 
изолированные дайковые тела, протягивающиеся 
на многие десятки километров (например, на Ка
надском щите). Понятие “сближеннные рои даек” 
полнее передает смысл строения комплекса, но его 
предпочтительнее оставить за действительно сбли
женными дайками или роями даек, т.е. такой со
вокупностью вертикальных магматических тел, 
которые разделены небольшими по ширине вме
щающими пространствами.

Специфический механизм образования пакета 
вложенных даек приводит к формированию не 
совсем обычных с точки зрения классической гео
логии магматических тел. Дайка, в традиционном 
понимании, представляет собой пластинчатое тело 
интрузивной породы, секущее напластование вме
щающих пород [Толковый словарь..., 1977; т. 1, с. 
413]. В недеформированных офиолитовых комп
лексах дайки занимают положение, близкое к вер
тикальному. Такое тело характеризуется наличием 
двух эндоконтактов, представленных субпараллель
ными закальными зонами, ограничивающими дай
ку с двух сторон. Такие дайки можно дополни
тельно определить как двузакальные.

В процессе образования спредингового комп
лекса дайки, как правило, разрываются на части. 
В случае, когда дайки рвутся на две части, образу
ются магматические тела, у которых один контакт 
будет закальным, или активным, а другой -  без

закалки, или пассивным. Такие тела можно опреде
лить терминами эквивалентного пользования: од- 
нозакальные дайки, дайки с одним активным кон
тактом или полудайки. В случае разрыва дайки 
более чем на две части могут формироваться тела, 
лишенные обоих эндоконтактов -  пассивные дай
ки, т.е. такие дайки, у которых оба контакта пас
сивные.

В каждой разновидности дайковых тел выделя
ются краевые зоны (или закалки, или эндоконтак
ты, или закальные зоны) и центральная часть. 
Дайки, у которых центральная и краевые части 
существенно различаются по составу, носят назва
ние телескопированных.

В комплексах “дайка в дайке” встречаются ос
татки междайковых пространств -  скрин . По со
ставу пород выделяются: 1) лавовый скрин; 2) габ- 
бровый скрин; 3) дайковый скрин; 4) сложный 
скрин. Последний, как правило, представлен со
четанием нескольких даек со своими лавовыми или 
габбровыми скринами.

В комплексах “силл в силле” остатки межсил- 
ловых пространств мы предлагаем называть сеп
тами. По своему составу они разделяются на: 
1) осадочную септу; 2) лавовую септу\ 3) габбро- 
вую септу.

В данном исследовании под дайковой генера
цией понимается совокупность тел, образовавшая
ся в сравнительно непродолжительный отрезок вре
мени в единых геодинамических условиях, объе
диненных однотипностью не только структурно
морфологических, но вещественных характеристик.

Рассмотренные офиолитовые комплексы име
ют венд-палеозойский возраст, породы которых 
существенно изменены вторичными процессами, 
хотя нередко имеют кайнотипный облик. Тем не 
менее, в данной монографии, согласно рекомен
дациям Подкомиссии по систематике извержен
ных пород Международного союза геологических 
наук, используется термин “диабаз” [Классифи
кация магматических пород..., 1997].

1.3. Методы исследований
Специфичность строения спрединговых ком

плексов потребовала не только разработки соот
ветствующего терминологического багажа, но и 
использования дополнительных приемов картиро
вания (документации) изучаемых ассоциаций. 
Хорошая геологическая основа позволила приме
нить широкий комплексный подход, включая гео
физические, петролого-геохимические и термоба
рогеохимические методы исследований.

Геолого-структурные приемы исследований. 
Они применялись в основном на стадии полевых 
работ. Среди нил наиболее информативными ока
зались следующие.

1. Составление латеральных разрезов (фраг
ментов) комплекса типа “дайка в дайке”, на кото
рых отражаются следующие характеристики маг
матических тел: мощность, наличие закалок и их



ориентация, мощность закалочных зон, степень 
раскристаллизации закальных зон и центральной 
части, петрографическая характеристика даек. 
Одновременно измерялась магнитная восприим
чивость. Обычно производился сплошной промер 
магнитной восприимчивости тела дайки. После 
уточнения в лабораторных условиях осредненные 
значения магнитной восприимчивости в виде кри
вой наносились на разрез. Данный прием наибо
лее эффективно использовался для обнажений с 
вертикальным эрозионным врезом.

2. Детальное глазомерное геологическое кар
тирование обнажений с субгоризонтальным эро
зионным срезом. Обычно такие карты составля
ются в масштабах 1:50 и 1:100. Главной задачей та
ких детальных схем является адекватное отраже
ние структурно-морфологического облика, соот
ношение отдельных магматических тел и петрог
рафических особенностей пород, участвующих в 
строении документируемого комплекса.

3. Методика работы “образец в образец”. 
При полевых работах проводился постоянный от
бор образцов, при этом, как правило, части одно
го штуфа при камеральной обработке исследова
лись петропалеомагнитными и петролого-геохими- 
ческими методами.

4. Методика последовательного совмещения 
разорванных даеку суть которой состоит в опе
рации условного совмещения разорванных даек. 
Для этого из разреза последовательно “удаляются” 
все двузакальные дайки и все полудайки, которые 
удается совместить до целой. Такая операция по
зволяет выделить генерации или, правильнее, па
кеты даек одной генерации. Так, например, в ГЦул- 
дакском разрезе после изъятия всех совмещаю
щихся даек остается пакет полудаек с закалками, 
направленными в одну сторону. Достоинство при
ема состоит в возможности получать наглядную, 
а при желании даже в количественном выраже
нии, картину процесса раздвигания блоков зем
ной коры при спрединге.

Рассмотренные методические приемы позво
ляли создать прочную документальную основу для 
тектонического, палеомагнитного, петролого-геохи- 
мического, термобарогеохимического анализов 
закономерностей строения и особенностей соста
ва офиолитовых комплексов, формировавшихся в 
условиях спрединга земной коры.

Петролого-геохимические исследования. Па- 
леоспрединговые комплексы У рало-Монгольско
го покровно-складчатого пояса имеют древний 
возраст и в ходе своей длительной истории в зна
чительной мере были подвержены тектоничес
кой и метаморфической переработке. Для того 
чтобы выяснить особенности геодинамических 
обстановок формирования палеоспрединговых 
комплексов, необходима как можно более пол
ная информация об их первичных магматичес
ких свойствах.

В работе используется набор петролого-геохи- 
мических критериев: петрологические (породы-

индикаторы, такие, как бониниты и шошониты); 
петрохимические (состав пород); геохимия редких 
и редкоземельных элементов (использование ус
тойчивых к вторичным процессам элементов: Zr, 
Y, Nb и др.); составы первичных магматогенных 
минералов; составы расплавных включений в пер
вичных минералах. Особое значение имеют рас- 
плавные включения в минералах, сохранившие 
прямую информацию о древних магматических 
системах, принимавших участие в палеоспредин
говых процессах.

Составы пород из палеоспрединговых комп
лексов изучены главным образом с помощью 
рентгено-флуоресцентного анализа, с использо
ванием в отдельных случаях количественного 
спектрального и химического методов. Содер
жания редких и редкоземельных элементов оп
ределялись в основном атомно-абсорбционным 
методом, а также использовались рентгено-флу
оресцентный и атомно-эмиссионный спектраль
ный методы. Составы породообразующих мине
ралов определялись на рентгеновском микроана
лизаторе с электронным зондом “Camebax-micro” 
с использованием эталонов, имеющих междуна
родную сертификацию. Возраст офиолитовых 
палеоспрединговых комплексов определялся 
методом 40Аг/ 39Аг ступенчатого датирования. 
Анализировались преимущественно мономине- 
ральные фракции. Измерение изотопных отно
шений аргона проводилось на масс-спектромет
ре МИ-1201. Большая часть аналитических ис
следований была проведена в ОИГГМ СО РАН 
(г. Новосибирск), за исключением анализов 
атомно-эмиссионным спектральным методом, 
выполненных в СНИИГГиМС (г. Новосибирск).

Методы термобарогеохимии, связанные с ис
следованиями реликтов минералообразующих 
сред (расплавные и флюидные включения), за
консервированных в минералах, дают возмож
ность судить о физико-химических процессах 
образования как самих минералов, так и сложен
ных ими пород [Ермаков, Долгов, 1979]. Офио- 
литы представляют собой трудный объект для 
изучения методами термобарогеохимии. Слож
ная история формирования ассоциации нало
жила свой отпечаток на современный облик по
род, для которых обычны сильная тектоничес
кая переработка и метаморфизм с сохранением 
лишь в немногих случаях реликтов первичных 
структур и минералов. Поэтому многие, если не 
большинство, офиолитовые ассоциации оказа
лись “немыми” с точки зрения термобарогеохи
мии. Все же, в отдельных случаях оказалось воз
можным с помощью изучения расплавных вклю
чений выяснить особенности процессов форми
рования палеоспрединговых офиолитовых ком
плексов и установить параметры древних маг
матических систем.

Эксперименты с первичными расплавными 
включениями, соответствующими по своим ха
рактеристикам химическим составам и темпе



ратурам кристаллизации магматических минера
лообразующих систем [Бакуменко и др., 1967; 
Магматогенная кристаллизация..., 1975; Соболев 
и др., 1976; Хетчиков, 1977; Рябчиков и др., 1981; 
Соболев А.В., Соболев С.В., 1985; Ваганов, Со
колов, 1988; Соболев, 1997], проводились в вы
сокотемпературной термокамере с инертной 
средой [Соболев, Слуцкий, 1984]. Гомогенизиро
ванные при температурах свыше 1100 °С рас- 
плавные включения резко охлаждались, и гомо
генное содержимое включений закалялось в 
стекло, которое с помощью специальных при
способлений выводились на поверхность пре
парата и анализировалось на рентгеновском мик
роанализаторе с электронным зондом “Camebax- 
micro”. При высоких температурах опыты с рас
плавивши включениями проводились с учетом 
рекомендаций других специалистов [Магмато
генная кристаллизация..., 1975; Соболев, 1983; 
Каменецкий и др., 1992; Sobolev, Danyushevsky, 
1994] и на основе собственного опыта [Симо
нов, 1993].

Основная информация о распределении ле
тучих компонентов в породах офиолитовых 
спрединговых комплексов была получена с по
мощью метода газовой хроматографии [Осор
гин, 1990; Симонов, 1993]. Необходимо отметить, 
что выделяются два направления в исследова
нии летучих в минералах. Изучение флюидной 
фазы в отдельных первичных включениях позво
ляет определить соотношение газовых компонен
тов, наиболее близкое к существовавшему при 
росте минерала в исходной магме. К сожалению, 
приходится сталкиваться с трудностями -  ана
лиз индивидуальных включений можно провес
ти только на отдельные избранные компоненты 
и, а это главное, сами первичные включения с 
флюидными фазами в магматических минера
лах (особенно в офиолитах) чрезвычайно редки. 
По этим причинам в данном исследовании вы
нужденно используется только валовый анализ 
газовой составляющей. Для этой цели наиболее 
перспективным оказывается применение газо
вой хроматографии, позволяющей с достаточно 
высокими чувствительностью, точностью и ста
бильной воспроизводимостью определять широ
кий спектр летучих компонентов.

При решении проблем, связанных с извлече
нием и интерпретацией газовой фазы, определя
ющим фактором должна быть цель проводимых 
исследований. В тех случаях, когда необходимо 
выявить особенности флюидного режима мине
ралообразующей среды при температурах крис
таллизации минералов (температуры магм), наи
более естественным является термический метод 
извлечения газов при высоких температурах, ис
пользованный нами в данной работе. При этом мы 
возвращаем систему летучих как бы в исходное 
состояние, сдвигая равновесия в реакциях в сто
рону соединений, более устойчивых при высоких 
температурах.

Петро- и палеомагнитные исследования. При
изучении офиолитов, помимо традиционных ме
тодов , использован ряд специфических приемов.

При полевых исследованиях, в процессе состав
ления латеральных разрезов (см. выше), произво
дилось сплошное измерение магнитной воспри
имчивости пород в изучаемых обнажениях. Это 
помогло выяснить закономерность распределения 
ферромагнитных минералов в магматических те
лах. Одновременно проводился отбор штуфов, из 
которых изготовлялись кубики с ребром 2 см, из
мерялась их естественная остаточная намагничен
ность и проводилась температурная чистка (Т-чи- 
стка) до 600-670 °С в электрической печи с бифи- 
лярной намоткой нагревательной спирали, поме
щенной в пермаллоевые экраны. На ряде образ
цов создавалась полная термостаточная намагни
ченность, которая затем подвергалась Т-чистке в 
тех же температурных интервалах. Это позволило 
сравнивать величину и стабильность естественной 
остаточной намагниченности с созданной при из
вестных параметрах температурной остаточной на
магниченностью.

При лабораторных исследованиях термомаг
нитными методами определялись тип и струк
тура минералов-носителей магнетизма этих по
род. Для уточнения магнитной структуры мине
ралов на представительном ряде образцов про
водились микрозондовые исследования на рен
тгеновском микроанализаторе с электронным 
зондом “Camebax-micro” (ГО “Борок” ОИФЗ РАН; 
рис. 1.2).

Следует отметить, что палеомагнитные иссле
дования вышеперечисленных объектов были вы
полнены за период 1980-1999 гг. Естественно, за 
20 лет приборная и методическая базы в палео
магнетизме претерпели существенные изменения. 
В приборном отношении -  это, прежде всего, по
явление в российских лабораториях спин-магни
тометров JR-4 (производства ЧССР) с чувстви
тельностью более 10'7 А/м, что позволило исполь
зовать более широкий круг осадочных и магма
тических пород, экранированных печей для тер
момагнитной чистки со степенью компенсации 
внешнего магнитного поля до 10 нТл. В мето
дическом отношении -  это использование вектор
ных диаграмм Зийдервельда [Zijderveld, 1967], раз
нообразных компьютерных программ как для пол
ного компонентного анализа [Kirschvink, 1980; 
Kent et al., 1983] с реализацией принципов выде
ления плоскостей перемагничивания, линейных 
участков на траектории вектора при магнитной 
чистке естественной остаточной намагниченнос
ти и моделирования наблюденных траекторий 
некоторым количеством заданных компонент 
[Храмов, 1958; Палеомагнитология, 1982; Halls, 
1976, 1978; Hoffman, Day, 1978], так и для прове
дения тестов складки, конгломератов, обращения 
[Баженов, Шипунов, 1988; Шипунов, 1993, 1995; 
Диденко, 1993; Печерский, Диденко, 1995; 
Pechersky, 1976; Stupavsky, 1985; McFadden, 1990;



McFadden, McElhinny, 1990; Bazhenov, Shipunov,
1991].

Естественно, наши определения начала -  сере
дины 80-х годов не могут отвечать всем современ
ным требованиям, но компоненты, которым мы 
приписываем первичную или близкую ей по вре
мени природу, прошли, как правило, тестирова
ние методами складки, конгломератов, обжига и 
обращения, что позволяет использовать их в маг
нитотектонических реконструкциях и геодинами- 
ческом анализе регионов.

*  *  *

Комплексное изучение офиолитов, заключаю
щееся в одновременном применении геологичес
ких, петромагнитных, палеомагнитных, петролого- 
геохимических и термобарогеохимических мето
дов исследований к одним и тем же объектам, по
зволило получить наиболее обоснованную геоди- 
намическую картину формирования древних 
спрединговых океанических структур и выяснить 
процессы развития У рало-Монгольского покров
но-складчатого пояса.



Глава 2
Палеоспрединговые комплексы Полярного Урала*

Рассматриваемый сегмент Урало-Монгольского 
покровно-складчатого пояса выбран в качестве 
одного из основных объектов исследования гео
динамики спрединга палеозойских бассейнов, так 
как здесь широко представлены офиолиты (рис. 
1.4), объединенные в два пояса: Войкаро-Сыньин- 
ский (массивы Войкаро-Сыньинский и Рай-Из) 
и Хадатинский (массивы Сыум-Кеу, Харче-Рузь, 
Няро-Пэ и “малыкский” комплекс габброидов).

В пределах Полярно-Уральского сегмента с 
офиолитами пространственно совмещены следу
ющие структурно-формационные зоны (с запада 
на восток, рис. 2.1): Елецкая, Лемвинская, Мани- 
танырд-Пайпудынская, Няровейская, Наунтинс- 
кая, Тагильская, Войкаро-Щучьинская [Руженцев, 
1998]. Формационный комплекс первой из них 
является автохтонным, остальные -  аллохтонными. 
Следует отметить, что всем комплексам присуща 
устойчивость фациального состава по простира
нию, поэтому для их характеристики использова
ны наиболее полные и представительные разрезы.

Елецкая зона. Палеозойские отложения выпол
няют здесь осадочный чехол северо-восточной 
окраины Восточно-Европейской платформы, пе
рекрывающий байкальский фундамент. Они под
робно охарактеризованы в работах К. Г. Войновс- 
кого-Кригера [1945, 1966, 1967], Ю.Б. Евдокимова 
[1961], К.А. Львова [1957], В.В. Маркина [1960], 
А С. Перфильева [1979], В.Н. Пучкова [1975, 1979], 
М.Е. Раабен [1959], С.Н. Иванова, В.Н. Пучкова, 
К.С. Иванова [1986], С.Н. Иванова, А.И. Русина 
[2000] и других исследователей. Шельфовые об
разования Восточно-Европейской платформы, 
развитые в Елецкой зоне, представлены мелковод
ными терригенно-карбонатными отложениями 
(Oj-C), состоящими из двух крупных серий, раз
деленных несогласием [Войновский-Кригер, 1945; 
Першина и др., 1971; Елисеев, 1973, 1978; Антош
кина, 1988, 1999; Антошкина и др., 1989; Шишкин, 
1987, 1989, 1999; Дембовский, 1981, 1985; Беляков 
и др., 1992; Дембовский и др., 1990; Анцыгин, 1994; 
Наседкина и др., 1994; Шурыгина, 1994].

* Глава написана при участии Н.В. Лубниной, 
Ю.В. Тикунова, С. И. Ступакова.

В основании нижней, трансгрессивной, серии 
распространена кварцево-терригенная формация 
(Сз-Oj). Она сложена перемежающимися конгло
мератами, гравелитами, песчаниками мономикто- 
вого состава с косой слоистостью. Анализ строе
ния этой толщи показывает, что привнос обломоч
ного материала происходил с северо-запада и за
пада -  со стороны платформы [Евдокимов, 1961; 
Клюжина, 1985]. Выше наблюдается постепенный 
переход к тонкообломочным осадкам (алевроли
ты, аргиллиты), которые, в свою очередь, сменя
ются мощной известняково-доломитовой толщей. 
Восточная граница последней маркируется поло
сой рифовых и обломочных известняков.

Верхняя серия начинается с терригенных от
ложений кварц-полевошпатового состава псамми
товой и алевритовой размерностей (D2-C3). В за
падном направлении среднедевонская терриген- 
ная толща замещается морскими глинистыми и 
песчанистыми известняками [Енокян, 1971].

Лемвинская зона. Детально описана в работах 
К.Г. Войновского-Кригера [1945, 1966, 1967], В.Н. 
Гессе [1962], Б.А. Голдина [Голдин, Пучков, 1974; 
Голдин и др., 1999], К.П. Евсеева [1960; Евсеев и 
др., 1965], А.И. Елисеева [1973,1978], В.С. Енокя- 
на [1971], А.С. Перфильева [1979], В.Н. Пучкова 
[1975], А.А. Савельева и С.Г. Самыгина [1979], Т.Н. 
Корень [1972], Б.Я. Дембовского [1981], М.А. 
Шишкина [1987, 1989, 1999], В.А. Салдина [1993, 
1996]. Наиболее полное строение зоны предложе
но в монографии В.Н. Пучкова [1979], где он рас
сматривает ее как континентальный склон, в пре
делах которого со среднего ордовика накаплива
лись батиальные осадки. Сходная точка зрения 
отражена в работе А.А. Савельева и С.Г. Самыгина 
[1979]. В последние годы серьезные дополнения в 
характеристику строения Лемвинской зоны вне
сены структурно-биостратиграфическими работа
ми С.В. Руженцева и В.А. Аристова [1996, 1998, 
2000]. По их мнению, Лемвинская зона представ
ляет собой сложно построенный прогиб, сформи
ровавшийся на раздробленном протоуральском 
основании.

Манитанырд-Пайпудынская зона. Это микро
континент байкальского, возможно, кадомского 
или салаирского возраста [Цимбалюк, 1972 а,б; 
Стратиграфические схемы..., 1993; Душин, 1997;



Диденко и др., 2001]. В его пределах протоураль- 
ский фундамент перекрыт чехлом терригенно- 
карбонатных неритовых отложений ( 0 3-D2). На
чиная с франского времени, характер разреза 
меняется: здесь формируются глубоководные 
карбонатно-кремнистые отложения (D3f), сменя-

Рис. 2.1. Схема тектонической зональнос
ти Полярного Урала (по С.В. Руженцеву 
[1998])

1 -  Предуральский краевой прогиб; 2 -  Елец
кая зона; 3-6  -  подзоны Лемвинской зоны: 3 -  
Западно-Лемвинская, 4 -  Центрально-Лемвинская, 
5 -  Грубешорская, 6 -  Восточно-Лемвинская; 7, 
8 -  подзоны Манитанырд-Пайпудынской зоны: 7 -  
Манитанырдская, 8 -  Толота-Пайпудынская; 9 -  
Няровейская зона (метаморфические образования 
Няровейского, Харбейского и Хараматолоуского 
комплексов); 10 -  Наунтинская зона; 11 -  Тагиль
ская зона; 12 -  Центральная сутурная зона.

Цифрами на схеме обозначены: 1 -  Кожимс- 
кое. поднятие; 2-4 -  Лемвинская зона: 2 -  бас
сейн верховьев р. Лемва, 3 -  бассейн верховьев 
рек Западная и Восточная Кокпела, Западный и 
Восточный Погурей, 4 -  бассейн рек Грубею, Гру- 
бешор, Средняя Лагорта; 5, 6 -  антиформы: 5 -  
Енганопейская, 6 -  Манитанырдская; 7 -  бас
сейн р. Большая Пайпудына; 8 -  Xарбейский 
массив; 9 -  Хардьюский массив; 10 -  хребет На- 
унтин-Пэ; 11 -  бассейн р. Нырдвоменшор; 12 -  
Щучьинская синформа; 13 -  массив Рай-Из; 14 -  
Войкарский массив

ющиеся также глубоководными кремнистыми 
образованиями (D3f-C). Они маркируют склоно
вую часть микроконтинента, испытавшего в это 
время погружение. Отложения чехла завершают
ся накоплением мощной толщи олигомиктовых 
песчаников (орангская свита D3-C).

Няровейская зона. Состоит из в различной 
степени метаморфизованных пород, включая гла- 
укофановые сланцы по разнообразным вулкани
там, туфотерригенным и кремнисто-терригенным 
породам (харбейская, няровейская, хараматоло- 
уская серии и пальникшорский комплекс). Их 
возраст считается позднекембрийским, хотя не 
исключено, что они включают и более молодые 
образования [Руженцев, 1998]. В ряде мест (Хар- 
бейский массив, бассейн р. Хараматалоу) уста
навливается, что метаморфические породы тек
тонически перекрывают серпентинитовый ме
ланж. Они рассматриваются как эксгумирован
ный в позднем палеозое субдукционный комп
лекс [Путеводитель, 1997].

Наунтинская зона. Сложена породами офио- 
литовой серии, в том числе -  меланжированным 
ультрабазит-габбровым комплексом, недифферен
цированными базальтами и кремнями (D3-Cj) 
[Аристов, Руженцев, 2000].

Тагильская зона. Представлена пироксенита- 
ми, троктолитами, габбро, габбро-норитами Хар- 
дъюсского и Мокросыньинского массивов, явля
ющимися наиболее северными выходами пород 
Платиноносного пояса Урала. Зона приурочена к 
границе Лемвинской зоны и Войкаро-Сыньинс- 
ких офиолитов.

Щучьинская и Войкарская зоны. Эти зоны 
представлены Войкаро-Сыньинскими и Хадатин- 
скими офиолитами Полярного Урала, слагающи
ми крупные аллохтоны, которые залегают на раз
личных элементах перечисленных выше зон. Офи- 
олитовые ассоциации характеризуются полным на
бором комплексов -  дунит-гарцбургитовый, полос
чатый, габбровый, диабазовый и тоналит-плагиог- 
ранитный, эффузивно-осадочный.

Изучением геологических, тектонических и 
петрологических аспектов строения этих зон за
нималось большое количество исследователей:
А.Н. Алешков [1929], А.К. Афанасьев [1990], Л.Н. 
Беляков [Беляков и др., 1984, 1992], В.В. Бочка
рев [2000], М.И. Буякайте [Буякайте и др., 1983], 
С.Н. Гаврилова [1977], В.Н. Гессе [1962; Гессе и 
др., 1972,1976,1986], Б.Я. Дембовский [1981,1985; 
Дембовский и др., 1979, 1990], Е.А. Денисова 
[1982], Н.Л. Добрецов [1964,1974, 1980; Петроло
гия и метаморфизм..., 1977], В.А. Душин [1997],
А.А. Ефимов [1977, 1984], В.И. Ленных [Ленных 
и др., 1976], Ю.Е. Молдаванцев [1960], С.В. Мос
калева [1974], В.Ф. Морковкина [1967], А.С. Пер
фильев [1979], А.С. Перфильев, С.В. Руженцев 
[1973], В.Н. Пучков [1975, 1979, 1996 а,б, 2000], 
С.В. Руженцев [1998; Руженцев и др., 1996,1997, 
1998,1999], А.А. Савельев [1997; Савельев, Саве
льева, 1977,1980,1985; Савельев и др., 2000], Г.Н.



Савельева [1987], С.Г. Самыгин [2000; Самыгин, 
Лейтес., 1987], Н.П. Херасков [1967], М.А. Шиш
кин [1987, 1989, 1999], С.А. Щербаков [1981], В.В. 
Юдин [1993, 1994], Р.Г. Язева [1978, 1979; Язева, 
Бочкарев, 1984, 1995].

Имеющиеся данные убедительно показывают, 
что Полярно-Уральский сегмент Урала возник в 
результате развития палеоокеанического бассей
на. В то же время, несмотря на многочисленные 
публикации, посвященные Уральскому палеооке
ану, многие вопросы палеоспрединга остаются 
недостаточно рассмотренными. Кроме того, сле
дует отметить, что исследования с использовани
ем палеомагнитных методов на Полярном Урале 
до последнего времени практически не велись, за 
исключением ряда определений Н.Ф. Данукалова 
и А.Н Храмова для Лемвинской и Елецкой зон 
[Палеомагнитные направления..., 1984].

Значительная часть данных по изучению 
структурно-формационных зон Полярного Ура
ла изложена в коллективной монографии А.Н. Ди
денко, С.А. Куренкова, С.В. Руженцева, В.А. Си
монова, Н.В. Лубниной, Н.Б. Кузнецова, В.А. Ари
стова, Д.В. Борисенка “Тектоническая история 
Полярного Урала” [2001]. Результаты исследова
ний палеоспрединговых комплексов Полярного 
сегмента У рало-Монгольского покровно-складча
того пояса, основанные на материалах, собран
ных авторами данной монографии во время по
левых работ 1995-1999 гг., подробно изложены 
ниже.

2.1. Хадатинские офиолиты
2.1.1. Геологическая характеристика
Хадатинские офиолиты (массив Сыум-Кеу) 

располагаются в северной части Полярно-Ураль
ского сегмента (рис. 2.1). В их составе выделяется 
несколько комплексов ультраосновных и основ
ных пород, сменяющих друг друга в направлении 
с запада на восток: лерцолит-гарцбургитовый, ду- 
нит-гарцбургитовый, полосчатый дунит-верлит- 
пироксенитовый, “малыкский” габброидный.

Возраст Хадатинских офиолитов, по данным 
предыдущих исследователей, определяется как 
O3-S0 [Костюхин, Ремизов, 1995] и 468-1035 млн 
лет [Петрология и метаморфизм..., 1977].

Офиолитовый аллохтон выполняет ядро круп
ной синформной складки Щучьинского синкли- 
нория. Офиолиты и перекрывающие их вулкано
генно-осадочные и осадочные отложения силур- 
девона полого погружаются к востоку, где скры
ваются под чехлом молодых отложений Западно- 
Сибирской низменности.

Рассматриваемые офиолиты состоят из двух 
тектонических пластин. Нижняя, выделяемая как 
Наунтинский покров, наиболее полно вскрыта в 
районе горы Наунтин-Пэ, где снизу вверх обна
жаются следующие тектонические чешуи [Ружен- 
цев, 1998]: серпентинизированные гарцбургиты,

образующие пластину мощностью до 3 км; сер- 
пентинитовый меланж, состоящий из блоков гарц- 
бургитов, габбро, диабазов; базальты, туфосланцы, 
кремни, глинисто-кремнистые (графитистые) слан
цы с редкими линзами известняков, в которых 
обнаружены фрагменты конодонтов верхнего де
вона -  нижнего карбона [Аристов, Руженцев, 1998]; 
интенсивно рассланцованные диабазы и спилиты.

Перечисленные чешуи слагают северо-запад
ные и западные борта Щучьинской синформы. 
Местами они тектонически срезаются верхним 
Щучьинским аллохтоном, в основании которого 
залегают офиолиты. Они представлены ультраба- 
зитовыми тектонитами (дунит-гарцбургитовый 
комплекс), которые структурно перекрыты габ- 
бровым (“малыкским”) комплексом. Последний, 
в свою очередь, связан с диабазами комплекса 
параллельных даек и осадочно-вулканогенными 
образованиями.

Породы габбрового комплекса составляют 60- 
65 % всех магматических образований Щучьин
ского сектора. А. К. Афанасьев выделил две фазы 
формирования габброидов с достаточно услов
ными пространственной и временной граница
ми [1990]. Наиболее полные разрезы габбрового 
комплекса представлены в центральной части 
Щучьинского аллохтона. Здесь габброиды I 
фазы слагают подавляющую часть поля габбро
идов к востоку от ультрабазитов.

Образования I фазы представлены габбро-но
ритами и продуктами их преобразования. Состав 
и структурно-текстурные особенности габбро- 
норитов меняются с запада на восток: уменьша
ется основность плагиоклаза с одновременным 
увеличением железистости пироксена. В запад
ной части габбро-нориты имеют среднезернис
тые габбровые структуры, в то время как в вос
точной части появляются их мелко-среднезер
нистые разности.

Габброиды II фазы сложены мелкозернистыми 
лейкократовыми, иногда кварцсодержащими габ
бро-норитами. Пространственно они тяготеют к 
комплексу параллельных даек и вулканитам спи
лит-диабазовой формации. Габбро II фазы слага
ют линзовидные и жилоподобные тела среди габ
броидов I фазы. В целом, породы II фазы характе
ризуются массивными однородными текстурами. 
В крупных телах габброидов этой фазы намечает
ся изменение состава от габбро-норитов до габ
бро-диоритов.

Наиболее полно комплекс параллельных даек 
представлен в южном блоке Щучьинского аллох
тона. Здесь диабазовые дайки залегают среди габ
броидов. Мощность даек варьирует от первых сан
тиметров до 2 м. Дайки обычно сгруппированы в 
пакеты от 2-3 до нескольких десятков тел, сум
марной мощностью до 20 м. Залегание даек пре
имущественно субпараллельное, но есть участки 
с крутым падением как к западу, так и к востоку. 
Простирание дайковых тел северо-северо-восточ
ное. В отдельных пакетах встречаются дайки с од-



посторонней закалкой, мощностью в первые сан
тиметры. По составу и структуре они отвечают 
диабазам, диабазовым микропорфиритам, преиму
щественно плагиоклазовым.

В составе верхней пластины офиолитового ком
плекса выделяют две толщи. Нижняя, включаю
щая большую часть разреза, представлена вулка
нитами основного состава (диабазы, клинопирок- 
сеновые микропорфириты), часто рассланцован- 
ными, с редкими маломощными линзами крем
нистых, углисто-кремнистых сланцев, нередко с 
туфогенным материалом; верхняя толща представ
лена чередованием кремнисто-глинистых, углис
то-кремнистых сланцев, туфосланцев, зеленых апо- 
вулканогенных сланцев. В обеих толщах в погра
ничных частях разреза встречены мелкие линзы 
известняков с криноидным детритом.

Принятый возраст (C^-Sj) осадочно-вулкано- 
генных образований обосновывается их залега
нием под уверенно датированными лудловски- 
ми отложениями Щучьинского сектора [Воро
нов, Коркин, 1980], находками криноидного дет
рита в пограничных слоях нижней и верхней 
толщ, отчасти данными о возрасте метавулкани
тов [Старков, 1985].

Во время полевых работ был собран предста
вительный материал по всем основным комплек
сам пород, входящим в состав Хадатинских офи- 
олитов. Особое внимание было уделено спредин- 
говым сериям, расположенным в основном в 
поле развития “малыкского” комплекса габброи- 
дов. Диабазовые дайки были детально изучены на 
хребте Харампе, около р. Халятальбей и в райо
не горы Сиерага. В большинстве своем исследо
ванные нами спрединговые комплексы в этих 
районах представляют собой серии параллельных 
диабазовых даек, мощностью от первых сантимет
ров до первых метров, расположенных в матри
це габброидов.

2.1.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Коллекции пород из габбро-гипербазитовых 
комплексов и палеоспрединговых дайковых серий 
Хадатинских офиолитов были изучены с помощью 
изотопно-геохимических и петролого-минералоги- 
ческих исследований.

Возраст офиолитов определялся Аг-Аг изо
топным методом. Анализировались преимуще
ственно мономинеральные фракции. Для полу
чения возрастного спектра образцов применял
ся ступенчатый нагрев до полного плавления 
проб (рис. 2.2). Были получены следующие дан
ные о возрасте [Симонов и др., 1998]. Амфибо- 
ловое габбро из расслоенного комплекса масси
ва Сыум-Кеу (первичная роговая обманка) -  
419±33 млн лет; габбро массива Харче-Рузь (све
жий плагиоклаз) -  491±27 млн лег, диабаз из спре- 
динговых дайковых серий, отобранный в райо
не р. Халятальбей, в области развития “малыкс

кого” комплекса габброидов (слабоизмененная 
порода в целом: свежий плагиоклаз + свежий 
клинопироксен + амфибол по пироксену) -  
423±24 млн лет. Известно, что примеси вторич
ного амфибола могут занижать возраст (рис. 2.2). 
Можно полагать, что магматические комплексы 
Хадатинских офиолитов образовывались в дос-

Кумулятивмый выход :,уАг, % к общему количеству

Рис. 2.2. Возрастной спектр по результа
там изотопного Аг-Аг анализа диабазов из 
лайкового комплекса Хадатинских офиоли
тов (обр. с-15н-96)

таточно близком интервале в ордовике-силуре 
и лайковые серии проникали в габброиды без 
существенного разрыва во времени.

Дайки из палеоспрединговых комплексов Ха
датинских офиолитов сложены преимущественно 
диабазами и габбро-диабазами. Эти породы срав
нительно слабо изменены и содержат, несмотря 
на палеозойский возраст, свежие плагиоклазы и 
клинопироксены.

Химические составы пород палеоспрединговых 
серий Хадатинских офиолитов приведены в табл. 
2.1 и 2.2.

Петрохимический анализ показывает их бли
зость к океаническим и островодужным образо
ваниям (рис. 2.3). Данные по устойчивым к вто
ричным процессам редким элементам (Y, Zr) сви
детельствуют, что Хадатинские офиолиты форми
ровались скорее всего в условиях примитивных 
энсиматических островных дуг типа Марианской, 
Тонга, Идзу-Бонинской (рис. 2.4). Об этом же убе
дительно свидетельствуют данные по первичным 
минералам -  составы проанализированных клино- 
пироксенов из пород палеоспрединговых серий 
Хадатинских офиолитов имеют бонинитовые ха
рактеристики (табл. 2.3; рис. 2.5-27).



№ п/п № обр. Si02 ТЮ2 АЬОз Fe20 3 МпО MgO СаО Na20 к 2о Р2О5 п.п.п. Сумма

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14

Хадатинские офиолиты
1 с-4а-96 44.86 1.082 19.36 12.97 0.256 5.25 10.36 4.39 0.17 0.211 1.64 - 100.55
2 с-46-96 44.34 - 1.04 19.28 12.98 0.267 5.85 10.66 3.96 0.19 0.195 1.62 100.38
3 с-15к-96 47.8 0.792 15.05 9.81 0.173 10.34 10.99 4.34 0.16 0.089 0.74 100.28
4 с-15л-96 49.12 0.795 15.15 9.1 0.166 10.17 11.04 3.62 0.16 0.084 0.84 100.25
5 с-15м-96 48.25 0.776 14.94 9.73 0.17 10.61 9.8 3.19 0.88 0.077 1.84 100.26
6 с-15н-96 48.43 0.291 17.23 7.76 0.152 10.22 13.79 1.5 0 0.03 0.6 100.00
7 с-466-97 47.04 0.779 13.36 9.76 0.2 13.55 10.49 2.17 0.33 0.208 2.36 100.25
8 с-46г-97 46.46 0.737 12.43 9.53 0.181 15.3 9.7 2.16 0.19 0.197 3.12 100.01
9 с-46д-97 46.79 0.84 12.98 10.2 0.178 13.83 10.49 1.92 0.33 0.199 2.36 100.12
10 с-46е-97 45.34 0.661 11.64 9.63 0.189 17.32 9.22 1.91 0.19 0.167 3.7 99.97
11 с-476-97 49.87 0.82 13.48 9.58 0.179 10.67 7.81 2.4 1.24 0.246 3.8 100.10
12 с-47в-97 52.2 0.672 15.24 8.26 0.165 9.56 6.75 3.05 0.94 0.108 3.14 100.09

Войкаро-Сыньинские офиолиты
13 с-4-95 48.41 0.232 11.49 10.45 0.199 14.87 9.5 1.85 0.09 0.03 2.78 99.90
14 с-5-95 50.86 0.377 6.21 6.89 0.155 15.36 18.17 0.54 0.05 0.03 1.3 99.94
15 с-6-95 50.28 0.69 6.77 10.31 0.21 13.68 15.96 0.85 0.05 0.03 1.2 100.03
16 с-7-95 52.01 0.429 6.03 7.8 0.177 15.33 15.53 0.92 0.05 0.03 1.58 99.89
17 с-8-95 51.32 0.544 4.79 8.65 0.189 16.18 16.7 0.54 0.05 0.03 1.24 100.23
18 с-8а-95 51.24 0.504 7.05 7.85 0.176 14.17 16.9 0.92 0.05 0.03 1.08 99.97
19 с-16-95 49.52 1.887 15.41 14.4 0.212 5.16 10.41 1.02 0.05 0.157 1.86 100.09
20 с-18-95 45.56 1.47 16.48 14.61 0.25 6.57 10.87 1.44 0.05 0.083 2.9 100.28
21 с-21-95 50.34 1.491 15.73 11.7 0.212 6.12 9.13 3.82 0.15 0.11 1.48 100.28
22 с-22-95 50.42 1.261 15.85 10.95 0.205 6.95 9.77 3.17 0.11 0.079 1.46 100.23
23 с-24-95 51.14 1.102 16.24 10.14 0.169 6.24 9.26 4.4 0.18 0.082 1.18 100.13
24 с-26-95 49.95 1.005 15.06 10.86 0.234 7.78 11.27 2.44 0.11 0.042 1.44 100.19
25 с-28-95 50.16 0.668 15.61 9.54 0.18 8.75 12.17 2.08 0.09 0.036 1.12 100.40
26 с-30-95 51.62 0.644 14.68 9.05 0.159 8.78 10.72 2.67 0.08 0.033 1.42 99.86
27 с-40-95 50.05 0.662 16.02 8.61 0.16 9.28 12.32 1.95 0.1 0.044 1 100.20
28 с-41-95 50.24 0.687 15.84 8.8 0.154 8.91 12.21 2.23 0.1 0.042 0.8 100.01
29 с-42-95 50.57 0.866 16.68 8.86 0.161 8.18 11.27 2.31 0.1 0.068 1.04 100.11
30 с-43-95 50.07 0.672 15.61 9 0.162 8.97 12.37 2.11 0.1 0.033 0.98 100.08
31 с-51-95 48.91 0.778 16.01 9.41 0.182 9.06 13.17 1.75 0.09 0.048 0.98 100.39
32 с-53-95 53.33 0.827 15.71 9.82 0.168 6.78 9.09 3.69 0.16 0.043 0.64 100.26
33 с-56-95 52.12 0.868 16.29 9.58 0.177 7.03 9.62 3.29 0.19 0.058 1 100.22
34 с-57-95 51.79 0.913 15.86 9.49 0.166 7.69 9.97 3.1 0.15 0.048 1 100.18
35 с-63-95 50.7 1.225 16.16 10.62 0.204 6.58 9.3 3.85 0.24 0.087 1.2 100.17
36 с-65-95 50.47 1.012 16.15 9.63 0.155 7.86 10.3 2.69 0.22 0.058 1.48 100.03
37 с-66-95 50.92 0.726 16.23 8.74 0.152 8.31 11.41 2.2 0.16 0.041 1.04 99.93
38 с-54-95 52.74 0.513 19.25 9.2 0.272 3.58 9.42 3.81 0.21 0.319 0.78 100.09
39 с-58-95 50.43 0.611 15.85 9.95 0.15 8.58 11.04 2.48 0.09 0.032 1.24 100.45
40' с-59-95 50.01 0.488 16.19 8.58 0.153 8.84 12.91 1.66 0.07 0.03 1.24 100.17
41 с-23-95 50.38 1.037 15.5 10.1 0.175 7.89 10.67 2.8 0.1 0.066 1.74 100.46
42 с-32-95 49.56 0.553 15.85 8.38 0.158 10.07 11.98 1.95 0.1 0.03 1.46 100.09
43 с-44-95 49.77 0.454 17.35 7.07 0.128 9.45 13.81 1.35 0.07 0.03 0.58 100.06
44 с-47-95 50.25 0.911 15.62 9.86 0.203 8.75 11.03 2.63 0.1 0.052 0.78 100.19
45 с-48-95 49.03 0.613 16.99 8.37 0.168 9.65 12.17 1.63 0.08 0.037 1.56 100.30



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14
46 с-60-95 50.43 1 15.84 10.46 0.2 7.32 10.52 2.74 0.18 0.056 1.22 99.97
47 с-61-91 57.03 0.805 17.11 8.93 0.147 2.77 5.86 4.89 0.4 0.631 1.78 100.35
48 с-62-95 56.17 0.787 17.37 8.59 0.168 2.67 5.68 3.92 2.51 0.617 1.84 100.32
49 с-64-95 49.85 0.76 15.55 8.58 0.167 10.23 11.56 1.58 0.24 0.038 1.52 100.08

Примечание. 1-12 -  диабазовые дайки (1, 2 -  массив Харампе; 3-6 -  массив Харче-РузЬ; 7-10 -  восточные отроги 
хребта Сыум-Кеу, район р. Халятальбей; 11, 12 -  гора Сиерага); 13-20 -  пироксеновые порфирита (13, 14 -  
дайки; 15-18 -  “вторичные камеры”) и диабазы “вторичных камер” (19, 20) района р. Правая Пайера; 21-49 -  
породы лайкового комплекса типа “дайка в дайке” района р. Лагорта-Ю (21-37 -  диабазы и габбро-диабазы; 
38-40 -  более поздние диабазовые и габбро-диабазовые дайки, секущие под углом основную дайковую серию; 
41-45 -  диабазовые порфирита; 46-49 -  плагиоклазовые порфирита). Состав определен атомно-абсорбционным 
и количественным спектральным методами анализа (ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск).

Рис. 2.3. Диаграмма ТЮ2-К 20  для составов пород из дайковых комплексов Хадатинских 
офиолитов

1 -  породы из дайковых комплексов Хадатинских офиолитов (преимущественно диабазы и габбро-диаба
зы); 2 -  поля составов пород, построены с использованием данных: [Миронов, 1990]: I -  островодужные 
ассоциации (Ij -  бониниты, 12 -  толеиты, 13 -  известково-щелочные серии), II -  срединно-океанические 
(NMORB), III -  обогащенные срединно-океанические (EMORB) и задуговых бассейнов (BABB), IV -  океа
нические внутриплитные острова, V -  известково-щелочные островодужные и обогащенные задуговых бас
сейнов (АВАВВ)



№ п/п № обр. Rb Sr Y Zr Nb Ni V Cr

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Хадатинские офиолиты
1 с-4а-96 4.00 539.0 18.3 32.0 2.90 - - -
2 с-46-96 Не обн. 509.0 16.2 32.0 3.60 - - -
3 с-15к-96 5.60 149.0 17.1 76.0 5.80 - - -
4 с-15л-96 6.10 187.0 20.2 81.0 6.80 - - -
5 с-15м-96 61.00 243.0 17.0 73.0 6.30 - - -
6 с-15н-96 3.90 107.0 9.0 8.9 4.70 - - -
7 с-466-97 1.10 374.0 11.0 60.5 1.22 - - -
8 с-46г-97 0.13 338.0 12.1 54.0 0.31 - - -
9 с-46д-97 0.91 400.0 12.9 60.6 3.40 - - -
10 с-46е-97 0.20 308.0 13.5 67.8 1.73 - - -
11 с-476-97 39.20 415.0 16.1 91.0 2.78 - - -
12 с-47в-97 22.50 368.0 15.7 84.9 4.90 - -- -

Войкаро-Сыньинские офиолиты
13 с-4-95 - 113.0 7.6 9.7 - 234 235 1044
14 с-5-95 - 45.7 10.3 10.1 - 156 180 1720
15 с-6-95 - 60.0 15.3 17.2 0.50 117 277 941
16 с-7-95 - 53.0 11.1 18.8 0.15 140 277 1191
17 с-8-95 - 38.5 15.0 18.8 0.42 171 235 1308
18 с-8а-95 - 81.2 13.7 18.3 0.13 132 235 1220
19 с-16-95 - 184.0 26.6 34.0 - - - -
20 с-18-95 - 115.0 19.8 16.7 - - - -
21 с-21-95 - 187.0 33.0 77.8 1.39 65 291 115
22 с-22-95 - 161.0 22.7 48.5 - 77 277 192
23 с-24-95 - 177.0 28.3 67.0 2.19 57 208 92
24 с-26-95 - 150.0 22.5 42.9 - 99 221 98
25 с-28-95 - 103.0 11.2 18.2 0.42 83 249 227
26 с-30-95 - - - - - 80 138 295
27 с-40-95 - 93.0 5.5 19.3 - - - -
28 с-41-95 - 95.0 19.4 21.0 8.85 - - -
29 с-43-95 - 126.0 18.0 27.2 - - - -
30 с-51-95 - 140.0 14.6 33.6 - 100 284 359
31 с-53-95 - - - - - 55 318 92
32 с-56-95 - 166.0 24.4 56.9 - 74 138 127
33 с-57-95 - 182.0 20.6 55.0 - 83 235 165
34 с-63-95 2.70 146.0 21.1 34.6 0.63 - - -
35 с-65-95 1.83 176.0 27.4 48.0 0.68 - - -
36 с-66-95 0.83 153.0 19.4 38.5 0.21 - - -
37 с-54-95 - 875.0 18.9 47.5 - 31 180 109
38 с-58-95 - 166.0 15.9 28.2 0.22 80 277 27
39 с-59-95 - 170.0 12.4 22.8 - 60 166 162
40 с-23-95 - 148.0 18.2 42.0 0.46 119 235 248
41 с-32-95 - 124.0 16.0 30.0 1.20 151 180 529
42 с-44-95 - 112.0 11.3 21.2 - - - -
43 с-60-95 0.43 . 145.0 25.3 50.2 1.04 - - -
44 с-61-95 0.54 579.0 21.8 181.4 - - - -



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
45 с-62-95 17.20 699.0 24.1 183.0 1.65 - - -
46 с-64-95 0.87 202.0 31.6 70.8 0.70 - - -

Примечание. 1-12 -  диабазовые дайки (1, 2 -  массив Харампе; 3-6 -  массив Харче-Рузь; 7-10 -  восточные отроги 
хребета Сыум-Кеу, район р. Халятальбей; 11, 12 -  гора Сиерага); 13-20 -  пироксеновые порфирита (13, 14 -  
дайки; 15-18 -  “вторичные камеры”) и диабазы “вторичных камер” (19, 20) района р. Правая Пайера; 21-46 -  
породы дайкового комплекса типа “дайка в дайке” района р. Лагорта-Ю (21-36 -  диабазы и габбро-диабазы; 
37-39 -  более поздние диабазовые и габбро-диабазовые дайки, секущие под углом основную дайковую серию; 
40-42 -  диабазовые порфирита; 43—46 -  плагиоклазовые порфирита). Содержание определено рентгено-флуо
ресцентным и атомно-абсорбционным методами анализа (ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск).

Рис. 2.4. Диаграмма Y-Zr для составов пород из дайковых комплексов Хадатинских офиоли- 
тов. Построена с использованием данных: [Шараськин, Закариадзе, 1982; Шараськин, 1992; Симо
нов, Добрецов, Буслов, 1994; Saunders et al., 1980; Tarney, March, 1991]

1 , 2 -  отношения Y/Zr: 1 -  в хондритах, 2 -  в базальтах Срединно-Атлантического хребта; 3 -  бонинито- 
вые серии; 4, 5 -  базальты: 4 -  Марианской островной дуги, Тихий океан, 5 -  Срединно-Атлантического 
хребта.

Цифрами на диаграмме обозначены поля составов бонинитовых серий: 1 -  западной части Тихого 
океана; 2 -  офиолитов Горного Алтая; 3 -  офиолитов Западного Саяна.

Остальные условные обозначения см. на рис. 2.3



данных: [Высоцкий, 1989; Цамерян и др., 1991; Геология и петрология..., 1991]
1, 2 -  составы клинопироксенов из Хадатинских (1) и Войкаро-Сыньинских (2) офиолитов; 3, 4 -  поля 

составов клинопироксенов: 3 -  океанических пород, 4 -  пород бонинитовых серий.
I-V -  поля составов клинопироксенов: I -  океанические толеиты, II -  толеиты разлома 15°20' (Срединно- 

Атлантический хребет), III—V -  бониниты (III -  западной части Тихого океана, IV -  Горного Алтая, V -  
Малого Кавказа)

Таблица 2.3. Химический состав клинопироксенов из пород палеоспрединговых комплексов офиоли
тов Полярного Урала, мае. %

№ п/п № обр. Si02 Т1О2 AI2O3 Сг20 з FeO МпО MgO СаО Na20 К20 Сумма

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13
Хадатинские офиолиты

1 с15н-96/а1 52.78 0.049 1.82 0.584 2.21 0.029 17.28 23.87 0.107 0.000 98.73
2 с15н-96/а2 52.92 0.050 1.74 1.110 2.54 0.380 16.99 24.14 0.143 0.000 100.01
3 с15н-96/аЗ 53.16 0.048 1.99 0.619 2.75 0.091 16.73 24.38 0.148 0.001 99.92
4 с15н-96/б1 52.62 0.032 1.77 0.591 2.37 0.004 17.42 23.90 0.138 0.000 98.84
5 с15н-96/д 52.80 0.052 1.68 0.500 2.46 0.022 17.31 23.92 0.130 0.000 98.87
6 с!5н-96/с 52.82 0.060 1.77 0.570 2.47 0.084 16.83 23.97 0.128 0.004 98.71

Войкаро-Сыньинские офиолиты
7 С5-95/1 53.53 0.234 0.95 0.192 5.62* 0.119 16.61 21.96 0.293 0.000 99.50
8 С5-95/2 53.63 0.221 0.98 0.191 5.32 0.153 16.47 22.36 0.268 0.001 99.59
9 С5-95/5 52.92 0.278 1.11 0.248 5.57 0.142 16.30 22.99 0.276 0.000 99.83
10 с5-95/а 52.80 0.079 1.59 0.434 3.30 0.179 16.76 23.38 0.088 0.013 98.62



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13
11 с5-95/д 53.33 0.264 1.13 0.242 5.77 0.174 16.46 21.51 0.251 0.011 99.14
12 с5-95/е 53.15 0.310 1.19 0.233 5.79 0.194 16.30 22.04 0.290 0.001 99.50
13 сб-95/1 53.17 0.058 0.49 0.103 6.44 0.204 14.83 24.01 0.167 0.004 99.47
14 сб-95/2 52.77 0.242 1.09 0.088 7.25 0.199 15.37 22.10 0.294 0.000 99.40
15 сб-95/3 52.74 0.262 1.06 0.082 7.12 0.163 15.47 22.37 0.274 0.004 99.55
16 сб-95/7 53.21 0.184 0.91 0.070 6.94 0.199 14.85 22.73 0.337 0.000 99.43
17 с8а-95/4 53.64 0.119 0.56 0.120 6.35 0.158 15.65 22.17 0.271 0.002 99.04
18 с8а-95/5 53.29 0.152 0.81 0.035 6.36 0.174 15.85 22.28 0.236 0.000 99.18
19 с8а-95/б> 52.62 0.174 0.69 0.085 6.03 0.123 15.82 23.00 0.273 0.000 98.81
20 с8а-95/б2 52.69 0.180 1.45 0.169 5.45 0.069 16.05 22.66 0.280 0.000 99.00
21 с8а-95/б 53.06 0.196 0.74 0.118 6.76 0.191 15.38 22.36 0.288 0.017 99.11
22 с8а-95/с 53.87 0.067 1.41 0.345 3.46 0.092 16.87 23.60 0.159 0.001 99.87
23 с8а-95/д 53.00 0.278 1.01 0.126 6.61 0.196 15.53 22.36 0.309 0.005 99.42
24 с8а-95/а 54.14 0.038 0.25 0.069 5.46 0.146 15.48 23.66 0.216 0.000 99.46

Примечание. 1-7 -  клинопироксены из диабазовой дайки, массив Харче-Рузь; 8-24 -  клинопироксены из пироксе- 
новых порфиритов района р. Правая Пайера (8-13 -  дайки; 14-24 -  “вторичные камеры”). Состав определен на 
рентгеновском микроанализаторе “Camebax-mic.ro” (ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск).



Рис. 2.7. Диаграмма ТЮ2-СГ2О3 для составов клинопироксенов из пироксеновых порфиритов 
лайковых комплексов офиолитов Полярного Урала 

Условные обозначения см. на рис. 2.6

2.1.3. Палеомагнитная и петромагнитная 
характеристики

Для палеомагнитнош изучения отбирались ори
ентированные образцы из расслоенного габбро по 
р. Большая Хадата и диабазов даек у горы Сиера- 
га (массив Сыум-Кеу). К сожалению, диабазы даек 
практически полностью перемагничены позднепа
леозойским палеомагнитным направлением и дан
ные по ним нельзя использовать для магнитотек
тонических реконструкций. Поэтому для последу
ющих магнитотектонических и геодинамических * 1 * * * 5

построений мы опирались только на результаты 
по расслоенному габбро.

Залегание габброидов, замеренное по рассло
енное™, имеет ориентировку в восточно-юго
восточных румбах с углами падения от умерен
ных (40-45°) до крутых (70-80°). Всего отобрано 
57 образцов в 14 точках.

По данным термомагнитного анализа, основ
ной магнитной фазой исследованных габброидов 
является магнетит, но его концентрация сильно 
варьирует; магнитная восприимчивость (к) образ
цов габбро имеет широкий размах -  от 0.33 до

Рис. 2.6. Диаграмма T i02-FeO* для составов клинопироксенов из пироксеновых порфиритов 
дайковых комплексов офиолитов Полярного Урала. Построена с использованием данных: [Вы
соцкий, 1989; Геология и петрология..., 1991; Цамерян и др., 1991; Цветков и др., 1993; Добрецов 
и др., 1992; Симонов, Добрецов, Буслов, 1994]

1 -  составы клинопироксенов из Хадатинеких офиолитов; 2, 3 -  составы пироксенов Войкаро-Сыньинских 
офиолитов из пород: 2 -  даек, 3 -  “вторичных камер”; 4-6 -  поля составов клинопироксенов: 4 -  океанических 
ассоциаций, 5 -  островодужных ассоциаций, 6 -  клинопироксенов из бонинитовых серий; 7 -  линия раздела 
составов океанических (I) и островодужных (II) клинопироксенов

Цифрами на диаграмме обозначены поля составов клинопироксенов: 1 -  зоны разлома 15°20' (Срединно-
Атлантический хребет); 2 -  океанических толеитов из офиолитов Малого Кавказа; 3 -  шошонитов Курило-
Камчатской островной дуги; 4 -  островодужных толеитов из офиолитов Малого Кавказа; 5-7 -  бонинитов:
5 -  западной части Тихого океана, 6 -  Горного Алтая, 7 -  Малого Кавказа



143-10'3 ед. СИ. Столь же существенные вариа
ции отмечаются и для величин естественной ос
таточной намагниченности (NRM): от 0.01-10"3 до 
более 10 А/м (табл. 2.4).

Полный компонентный анализ NRM образцов 
позволил выделить одну высокотемпературную 
компоненту (рис. 2.8, а, б). В NRM большей час
ти проанализированных образцов эта компонен

та выделяется с отрицательным наклонением. На
пример, для обр. 97-10к в современной системе 
координат она имеет направление со склонени
ем (Dec) 190.8° и наклонением (Inc) -32.6° в ин
тервале температурной чистки 300-440 °С и 
Dec=208.2°, Inc=-39.9e в интервале 520-595 °С 
(рис. 2.8, а). В NRM образцов одной точки, ото
бранных ниже всех остальных по разрезу, выде-

Рис. 2.8. Диаграммы Зийдервельда [Zijderveld, 1967] для образцов габброидов Хадатинских 
офиолитов

а -  обр. 97-5г, б -  обр. 97-10к; в -  обр. 97-12в
Залитые значки -  проекция на горизонтальную плоскость, незалитые -  на вертикальную. Цифры у фигу

ративных точек -  температура, °С (здесь и далее на всех диаграммах Зийдервельда)



Таблица 2.4. Петромагнитная и палеомагнитная характеристики габброидов массива Сыум-Кеу

№ обр. NRM-103, А/м к-106, ед. СИ Qn J„/NRM Dec, 0 5* 0 0

97- 1а 18.40 924 0.629 1.763 189 -37
97-16 15.05 846 0.562 1.311 183 15
97-1 в 16.58 1120 0.468 0.686 188 . -32
97-2а 103.24 1230 2.651 0.861 189 -7
97-26 93.47 5250 0.562 1.191 195 9
97-2в 365.31 28600 0.403 0.099 204 -31
97-За 281.73 27000 0.330 0.528 184 -11
97-36 865.53 62400 0.438 0.241 187 -14
97-Зг 4454.16 7990 17.605 0.013 186 10
97-46 548.76 34900 0.497 0.152 160 20
97-56 86.69 1190 2.301 0.169 29 32
97-5в 30.85 1100 0.886 0.813 29 32
97-5г 417.92 24800 0.532 0.121 12 42
97-5д 226.07 14790 0.483 0.013 28 63
97-6а 9.43 1140 0.261 1.101 223 -29
97-66 16.43 1730 0.300 1.229 160 -28
97-6в 23.11 1380 0.529 0.892 185 -6
97-6г 14.93 1019 0.463 0.872 166 -10
97-7в 19.06 1083 0.556 0.868 190 10
97-7г 19.63 1133 0.547 0.266 156 10

97-10а 1212.70 59250 0.646 0.260 205 8
97-106 >10000 41200 - - 208 17
97-Юв >10000 30000 - - 195 4
97-1 Од >10000 143100 - - 7 -7
97-10ж 2816.14 40500 2.196 0.382 3 3
97-Юк >10000 40500 - - 189 -36
97-11а >10000 113900 - - 336 -35
97-126 >10000 8920 - - 314 21
97-16г 23.76 398 1.885 0.251 14 -10
97-16ж 401.42 38500 0.329 1.162 188 -50
97-16к 93.75 8600 0.344 0.591 186 -58

Среднее в современной системе координат Kg=12.5 a 95=14.2 Decg=218.5 Incg=-8.1
Среднее в древней системе координат Ks=9.7 (X95=16.4 Decs=226.4 Incs=-19.3
Среднее в современной системе координат без точки 126 Kg=13.0 (195=12.9 Decg=216.0 Incg=-9.0
Среднее в древней системе координат без точки 126 Ks=9.6 a 95=15.1 Decs=221.0 Incs=-21.0

Примечание. NRM -  естественная остаточная намагниченность; к -  начальная магнитная восприимчивость; Qn -  
коэффициент Кенигсбергера; Jnt -  естественная остаточная намагниченность после температурой чистки; Dec -  
палеомагнитное склонение; Inc -  палеомагнитное наклонение; К, (Х95 -  кучность и угол овала доверия, соответственно 
(параметры распределения Р. Фишера [Ficher, 1953], аналог нормального распределения на сфере). Индексы “g”, “s’' 
означают современную (географическую) или древнюю (стратиграфическую) системы координат, соответственно

лена высокотемпературная компонента в интер
вале 560-595 °С, имеющая положительное накло
нение и склонение, отличающееся примерно на 
160° от предыдущего образца: Dec=49.6°, 
Inc=40.8° (рис. 2.8, б)

В окончательной статистической обработке ис
пользованы направления высокотемпературной 
компоненты 30 образцов из 10 точек отбора. Ос
тальные образцы были забракованы или по при
чине нестабильного поведения NRM в ходе тем
пературной чистки, или из-за необъяснимого от

скока направлений высокотемпературной компо
ненты ряда образцов от вышеуказанных направ
лений (рис. 2.8, в).

Анализ средних по точкам отбора направлений 
высокотемпературной компоненты (рис. 2.9, а, б; 
табл. 2.4) показал, что формально кучность в со
временной системе координат (Kg=13.0) немного 
выше, чем в древней (Ks=9.6). Следует отметить, 
что сходимость направлений только по наклоне
ниям существенно выше в древней системе коор
динат; крайние значения наклонений в современ-



в

% "распрямления складки"

Рис. 2.9. Стереограммы проекций векторов интерпретируемой палеомагнитной компоненты в 
современной (а) и древней (б) системах координат для образцов габброидов Хадатинских офио- 
литов и диаграмма теста ступенчатого “распрямления складки” по наклонению характеристичес
кой намагниченности (в)

Залитые значки -  проекция на нижнюю полусферу, незалитые -  на верхнюю

ной системе составляют от +20° до -36°, тогда как 
в древней -  от -11° до -36° (рис. 2.9, а, б). Следова
тельно, основное различие в направлениях высо
котемпературной компоненты в древней системе 
координат связано в большей степени со склоне
нием, что и фиксируется полосовым распределе
нием средних направлений в древней системе ко
ординат от 205° до 270° (рис. 2.9).

При изучении габбро по р. Большая Хадата от
мечено, что массив разбит практически вертикаль
ными разломами на блоки. Это могло привести к 
разворотам блоков вокруг вертикальной оси от
носительно друг друга. Для проверки этого пред

положения методом ступенчатого распрямления 
складки [Watson, Enkin, 1993] были проанализи
рованы только средние наклонения высокотемпе
ратурной компоненты по точкам отбора [Лубни- 
на, 1998; Лубнина и др., 1998, 1999]. Оказалось, 
что максимальная кучность (К=22.9) и, соответ
ственно, минимальная погрешность в определе
нии генерального среднего приходятся примерно 
на 80 % “распрямления складки” (рис. 2.9, в).

Таким образом, тест ступенчатого распрямле
ния показал, что, вероятно, высокотемпературную 
компоненту следует отнести к додеформационной. 
В пользу такого предположения свидетельствует



близость среднего направления высокотемпера
турной компоненты в древней системе координат 
для всего изученного габбрового комплекса Сыум- 
Кеу (среднее по 10 точкам: Decs=226°, Incs=-19.3°; 
табл. 2.4) средним направлениям высокотемпера
турной компоненты диабазов параллельных даек, 
габбро-норитов и расслоенного габбро Войкаро- 
Сыньинского массива. Следовательно, формиро
вание габброидов массива Сыум-Кеу проходило 
на широте примерно 10°.

2.2. Войкаро-Сыньинские 
офиолиты

2.2.1. Геологическая характеристика
Долгое время гипербазиты, габбро и амфибо

литы, а также плагиограниты и диориты Полярно
го Урала относились к единой дунит-габбро-пла- 
гиогранитной формации, слагающей крутопадаю
щие интрузивные (или интрузивно-метасоматичес- 
кие) тела [Заварицкий, 1932]. Такой же точки зре
ния придерживались Е.П. Молдаванцев [1944], 
Г.П. Софронов [1956], а также Н.А. Сирин [1962], 
Ю.Е. Молдаванцев [1960], В.Ф. Морковкина [1962, 
1964] Более поздние исследования касались роли 
метасоматических процессов в формировании габ
броидов и амфиболитов, а также метаморфичес
ких пород западного обрамления офиолитовых по
ясов [Морковкина, 1967; Молдаванцев и др., 1960; 
Молдаванцев, Перфильев, 1962; Добрецов, Поно
марева, 1965; Добрецов, 1974; Удовкина, 1971; Бу
тин, 1973; Кейльман, 1974].

Офиолитовые ассоциации Войкаро-Сыньинско- 
го массива Полярного Урала образуют совокупность 
пластин с юго-восточными падениями границ. Со
гласно Н.Л. Добрецову, западная пластина сложена 
метаморфическими комплексами пород высоких 
давлений, на которую надвинуты с востока нижне
палеозойские офиолиты [Добрецов, 1974]. На ос
новании симметричного строения габбро-гиперба- 
зитового комплекса, некоторые авторы интерпре
тировали структуру офиолитового разреза как пе
режатую хвостовую складку с гарцбургитами в 
ядре и породами полосчатой серии и габбро на кры
льях [Пучков, 1975; Ленных и др., 1976; Перфильев, 
1979]. В момент формирования складки в ее лобо
вой части породы претерпели динамометаморфизм 
повышенных давлений. На синметаморфическом 
этапе эта структура развивалась как лежачая склад
ка, а на поздних этапах -  как тектонический по
кров. Однако отсутствие прямых переходов пород, 
окаймляющих гарцбургиты на предполагаемых пе- 
риклинальных замыканиях, и резкое несоответствие 
мощностей пород на крыльях складки противоре
чат этим представлениям [Путеводитель..., 1978].

Согласно другой интерпретации, рассматрива
емая структура представляет собой моноклиналь
ный пакет пластин [Савельев, Савельева, 1977; Са
вельев, Самыгин, 1979, Савельева, 1987]. В нем 
метаморфические породы западного и восточно

го комплексов (Хулгинский и Лагортинский по
кровы) формировались в зонах относительного 
проскальзывания по границам крупных блоков 
раннепалеозойской океанической коры на стади
ях, предшествовавших зарождению островной 
дуги. При этом предполагается, что габбро-амфи
болиты Хулгинского покрова образовались не
сколько раньше Лагортинских, но и те и другие 
были сформированы в силурийское (послевенлок- 
ское-донижнедевонское) время [Путеводитель..., 
1978]. Вместе с тем, такая интерпретация не дает 
удовлетворительного объяснения наблюдаемым 
элементам симметричного строения габбро-гипер- 
базитового комплекса.

Строение Войкаро-Сыньинского массива рас
смотрено в соответствии со второй интерпрета
цией, согласно которой в геологической структу
ре массива выделяются три крупных (Хулгинский, 
Пайерский, Лагортинский), сложно построенных 
покрова, наклоненных к востоку под углами от 5° 
до вертикальных [Савельев, Савельева, 1977].

Для наших исследований наибольший интерес 
представляют два последних покрова, в состав ко
торых входят следующие комплексы (с запада на 
восток): дунит-гарцбургитовый с жильной серией 
разнообразных ультрамафитов; вышележащий ду- 
нит-верлит-пироксенит-габбровый (расслоенный); 
диабазов и габбро-диабазов дайковых серий; вул
канический, представленный подушечными лава
ми и гиалокластитами, венчающими разрез офио- 
литов. Мощность всего Пайерского покрова на 
широте рек Хойла -  Левая Пайера достигает 8 км.

Наиболее изучены гипербазитовые и габброид- 
ные комплексы, детально рассмотренные Г.Н. Са
вельевой [Савельев, Савельева, 1977; Савельева, 
1987]. Большая часть их сложена породами дунит- 
гарцбургитовой серии и образовавшимися по ним 
метаморфитами ультраосновного состава. Самыми 
древними породами ассоциации являются гарц
бургиты, слагающие цепь гигантских сообщающихся 
линзовидных тел северо-восточного простирания. 
Длина каждого из них меняется от 20 до 60 км, 
ширина составляет 10-18 км, общая мощность по
крова нарастает к востоку от 0.5 до 6 км. Гарцбур
гиты имеют полосчатую текстуру, обусловленную 
неравномерным распределением энстатита. Мощ
ность полос достигает 1-1.5 см.

Вышележащий полосчатый перидотит-габбро- 
вый комплекс залегает как на дунитах, так и не
посредственно на гарцбургитах. С подстилающи
ми породами он связан постепенными перехода
ми. Комплекс представляет собой чередование 
клинопироксенитов, верлитов, меланократовых 
оливин-клинопироксеновых и клинопироксеновых 
габбро и дунитов, а также троктолитов. Падение 
контактов гарцбургитов с западными и восточны
ми толщами пород полосчатой серии, так же как и 
полосчатости верлитов, клинопироксенитов, пре
имущественно восток-юго-восточное, крутое 
(70-80°) на западе от гарцбургитов и более поло
гое (20-60°) на востоке. Только в северной части



массива наблюдаются западные падения этого кон
такта [Савельева, 1987].

Наиболее полные разрезы полосчатого комплек
са описаны в верховьях р. Восточная Пайера [Пер
фильев, 1979]. В нижней части комплекса преоб
ладают верлиты и клинопироксениты. Габброиды 
образуют отдельные линзовидные и шлирообраз
ные тела. Вверх по разрезу постепенно увеличи
вается роль габброидов, которые приобретают чет
кую полосчатую текстуру. В этой части разреза в 
основном распространены габброиды, пироксени- 
ты и дуниты. В отличие от нижней части разреза, 
встречающиеся здесь дуниты имеют повышенную 
железистость оливинов [Морковкина, 1967]. Так
же в верхах разреза полосчатого комплекса встре
чаются линзообразные и жилообразные тела сер- 
пентинизированных дунитов с обычными магне
зиальными оливинами [Перфильев, 1979].

По своему строению породы полосчатого ком
плекса могут быть связаны как постепенными, так 
и резкими переходами и образуют эшелонирован
ные линзы, реже -  недеформированные жилы и 
тела неправильной формы различных размеров. 
Характерны неравномернозернистые, пятнистые, 
полосчатые текстуры и резкая изменчивость ко
личественных соотношений породообразующих 
минералов. Мощность дунит-верлит-пироксенито- 
вой серии достигает 1 км, тогда как мощность от
дельных тел меняется от долей до сотен метров. 
Жилы габбро, троктолитов и пироксенитов про
никают в дунитовую зону и в глубь гарцбургито- 
вого тела. Фрагменты разреза полосчатой серии и, 
реже, гарцбургиты присутствуют также среди апо- 
габбровых амфиболитов и габбро в виде линзо
видных блоков различных размеров.

Вышележащий комплекс пород представлен раз
личными габброидами, отчетливо группирующими
ся в два типа. Первый ассоциирует с породами 
полосчатой серии, которые являются нижними ку
мулятивными членами расслоенных интрузий ду- 
нит-верлит-пироксенит-габбрового состава [Мор
ковкина, 1967; Путеводитель..., 1978]. Границы по
род этой группы, согласные между собой, срезают 
полосчатые структуры гарцбургитов.

Второй тип габброидов установлен в Пайерс- 
ком покрове, где над восточной толщей дунит- 
верлит-клинопирокс.енит-троктолитов обнажают
ся ритмично-полосчатые габбро-нориты: меланок- 
ратовые прослои с оливином сменяются двупи- 
роксен-анортитовыми и далее бронзит-анортито- 
выми (мезократовые разности), затем существен
но лейкократовыми (анортозитовыми) слоями и 
вновь, по резкой границе, меланократовыми раз
ностями. Полосчатость подчеркивается нараста
нием зернистости от меланократовых к лейкок- 
ратовым прослоям и субпараллельной ориенти
ровкой призм плагиоклазов и пироксенов, упло
щенных в плоскости полосчатости [Савельева, 
1987]. Мощности прослоев меняются от 2 до 
10 см, ритмов -  от 10-25 см до 1.5 м. Границы 
слоев имеют как ровную, так и волнистую по

верхности, часто они деформированы с образо
ванием флексур и складок. Полосчатость неред
ко бывает несогласной по отношению к контакту 
гарцбургитов с габбро-норитами: она, как прави
ло, наклонена на запад и северо-запад под угла
ми 40-70°. Изменение составов пироксенов и пла
гиоклазов от лейкократовых к меланократовым 
ритмам аналогично наблюдаемому во многих рас
слоенных массивах габброидов, при формирова
нии которых большое значение имела магмати
ческая кристаллизационная дифференциация ве
щества [Геохимия изотопов..., 1983].

Завершают разрез Войкаро-Сыньинских офи- 
олитов дайковые комплексы, сложенные преиму
щественно диабазами и габбро-диабазами, а так
же вулканические ассоциации, представленные 
подушечными лавами и гиалокластитами.

Данные предыдущих исследователей о возра
сте пород, входящих в состав Войкаро-Сыньинс
ких офиолитов, варьируют в широких пределах: 
габбро-нориты -  1.4-1.5 млрд лет [Виноградов, Бу- 
якайте, 1981; Геохимия изотопов..., 1983]; тонали- 
ты -  400 млн лет [Виноградов, Буякайте, 1981]; 
габбро, вебстериты -  397 млн лет [Edwards, 
Wasserburg, 1985]. Спилит-диабазовые комплек
сы датируются средним ордовиком и силуром 
[Язева, Бочкарев, 1984]. По мнению М.Н. Кос- 
тюхина и Д.Н. Ремизова [1995], возраст офиоли
тов Полярного Урала -  0 3-52. По поводу возрас
та Войкаро-Сыньинских офиолитов есть и дру
гая точка зрения, согласно которой он оценива
ется в 345-467 млн лет [Петрология и метамор
физм..., 1977]. В последнее время, основываясь 
на изотопных датировках Sm-Nd методом, воз
раст этих офиолитов считают позднесилурийско- 
раннедевонским [Sharma et al., 1995].

Анализ структурно-временных соотношений 
Центральной зоны с западным и восточным ее 
обрамлениями позволил ряду исследователей 
предположить, что рассматриваемые офиолиты, 
особенно их нижняя часть, формировались в ран
нем палеозое [Руженцев, Савельев, 1997; Савель
ев, 1997; Язева, Бочкарев, 1995].

Во время полевых работ нами проведены деталь
ные исследования расслоенного комплекса в рай
оне р. Малая Лагорта, габброидной серии по р. 
Правая Пайера, габбро-норитов по руч. Норито- 
вый, палеоспрединговых дайковых комплексов в 
районе рек Правая Пайера и Лагорта-Ю, пиллоу- 
лав по р. Войкар и пород субщелочной серии по 
руч. Кевсоим (междуречье Войкара и Кокпелы).

В составе расслоенной серии Войкаро-Сынь
инских офиолитов наблюдается чередование ду
нитов, верлитов, клинопироксенитов, сменяющих
ся габброидами. Среди габброидов Войкаро-Сы
ньинских офиолитов выделяются “нижнее” габбро 
с полосчатыми структурами и “верхнее” массив
ное. “Нижнее” габбро имеет тесные связи и посте
пенные переходы с ультрамафитами расслоенно
го комплекса, “верхнее” ассоциирует, с одной сто
роны, с диоритами, с другой -  имеет непосред



ственные связи с корневыми частями лайкового 
комплекса.

В Войкаро-Сыньинских офиолитах палеоспре- 
динговые комплексы, представленные сериями па
раллельных даек, находятся восточнее габбро-гипер- 
базитовых массивов, залегая выше их по разрезу, и 
прослеживаются на расстояние более 150 км [Пет
рология и метаморфизм..., 1977; Савельев, Савелье
ва, 1977; Язева, 1979; Язева, Бочкарев, 1984]. Де
тальные исследования, проведенные нами в райо
не рек Правая Пайера и Лагорта-Ю, позволили по
лучить новые данные об особенностях формирова
ния этих комплексов, в составе которых оказалось 
возможным выделить серии типа “дайка в дайке” и 
ассоциацию “вторичных камер”.

Дайковые серии р. Лагорта-Ю представлены в 
разрезе десятками лайковых тел, варьирующих по 
мощности от 5 см до 3-4 м (рис. 2.10 и 2.11), с

субпараллельными закальными контактами, ука
зывающими на неоднократные поступления рас
плава [Диденко и др., 1998]. Дайки ориентирова
ны преимущественно в северо-восточном направ
лении, совпадающем с общим простиранием гра
ниц гипербазитов с габбро. Более поздние дайки 
имеют субмеридиональное простирание (рис. 
2.12). Породы лайковых серий представлены в ос
новном диабазами, диабазовыми и габбро-диаба- 
зовыми порфиритами (пироксеновыми, пироксен- 
плагиоклазовыми и плагиоклазовыми). Единичные 
маломощные (15-20 см) дайки среднего и кислого 
составов завершают дайковые серии. Одними из 
последних формировались также и плагиоклазо- 
вые порфириты [Диденко и др., 1996].

Ассоциация “вторичных камер”, детально изу
ченная в разрезе р. Правая Пайера, представляет 
собой сложное сочетание субинтрузивных вытя-

юв

□г* 1

1 2 3  4 5 6 7 8 9  10

с з
11 12 13 14 15 16 17 1819202122 23 24 252627 28

. 1 м

1-28

Рис. 2.10. Схема строения фрагмента лайкового комплекса (левый борт р. Лагорта-Ю вблизи 
контакта с габбро)

1 -  диабазы даек; 2 -  эпидотизированные диабазы; 3 -  скрины серпентинитов; 4 -  зоны эндоконтактов 
даек; 5 -  места отбора проб; 6 -  номера дайковых тел (здесь и далее)
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Рис. 2.11. Схема строения фрагмента разреза комплекса типа “дайка в дайке” Войкаро-Сынь
инских офиолитов в 1.5 км от контакта с габбро вниз по течению (левый борт р. Лагорта-Ю)

1 -  диабазы; 2 -  габбро-диабазы; 3, 4 -  вкрапленники: 3 -  плагиоклазов, 4 -  пироксенов; 5 -  “кислая” 
дайка; 6 -  закальные микрозернистые контакты даек; 7 -  скрины серпентинизированных гипербазитов; 8 -  
точки отбора образцов
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Рис. 2.12. Глазомерная геологическая карта строения фрагмента лайкового комплекса Войкаро- 
Сыньинских офиолитов в 4 км от контакта с габбро вниз по течению (правый борт р. Лагорта-Ю)

1 -  лейкократовые габбро-диабазы; 2 -  поздняя диабазовая дайка с сульфидами; 3 -  аллювий.
Остальные условные обозначения см. на рис. 2.11

нутых тел неправильной формы, имеющих мощ
ность до нескольких десятков метров, с субверти
кальными закалочными контактами с габброида- 
ми и габбро-диабазами. Следует подчеркнуть, что 
субвертикальное положение контактов в совре
менной структуре находится в соответствии с за
леганием полосчатости вмещающих образований.
Это позволяет предполагать первичное субгори
зонтальное положение этих тел в момент их вне
дрения. Внутри силлообразных тел, рассекаемых 
субвертикальными дайками, часто устанавливают
ся постепенные переходы от мелкозернистых диа
базов к габбро-диабазовым порфиритам, что от
ражает условия кристаллизации базальтовых магм 
в неглубоко залегающих “вторичных камерах”. Та
ким образом, спрединговые процессы в Войкаро- 
Сыньинских офиолитах реализовывались в верх
них консолидированных горизонтах с формиро
ванием серии параллельных трещин и, соответ
ственно, дайкового комплекса типа “дайка в дай
ке”, а на более глубоких уровнях, в пластичной и 
разогретой матрице, с образованием силлообраз
ных “вторичных камер”.

Эффузивы представлены главным образом ла
вами (пиллоу-лавами) основного состава. Присут
ствуют также различные лавобрекчии и пирокла- 
ститы со следами подводных извержений. По со
ставу вулканиты изменяются от базальтов до ан- 
дезито-базальтов, иногда андезитов.

Осадочные комплексы включают в себя крем
нистые породы с прослоями глинистых сланцев и 
небольшим количеством известняков в верхней 
части разреза. Встречаются также мощные терри- 
генные комплексы, сложенные алевропелитами, 
песчаниками и конгломератами.

2.2.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Для петролого-геохимических и изотопных ис
следований отобраны породы Войкаро-Сыньинс- 
ких офиолитов из непрерывных разрезов рассло
енного габбро-гипербазитового комплекса, палео- 
спрединговых дайковых серий в бортах рек Пра
вая Пайера и Лагорта-Ю и кремнисто-спилит-ди- 
абазовой войкарской серии по р. Войкар.



Как было показано выше, возраст Войкаро-Сы- 
ньинских офиолитов оценивается в весьма широ
ком диапазоне. В связи с этим, нами было прове
дено дополнительное изучение возраста этих по
род Аг-Аг изотопным методом. Анализировались 
преимущественно мономинеральные фракции.

Определения возраста по свежим первичным 
плагиоклазам и клинопироксенам расслоенного ком
плекса дали следующие цифры: оливиновое габбро 
(Р1) -  450±25 млн лет, габбро (Р1) -  550±80(?) млн 
лет. Для спрединговых серий: пироксеновые пор
фирита (Срх) -  352±60(?)-444±56 млн лет; плагиок- 
лазовые порфирита (Р1) -  426±21 млн лет. Исследо
вания вторичных амфиболов позволили выяснить 
возраст метаморфизма: пироксеновые порфирита 
(роговая обманка) -497±26 млн лет; пироксеновые 
порфирита (актинолит) -  339±40 млн лет. Таким об
разом, Аг-Аг датирование по первичным неизме- 
ненньТм минералам показало, что Войкаро-Сыньин- 
ские интрузивные габбро-гипербазитовые комплек
сы формировались в ордовике-силуре практичес
ки синхронно со спрединговыми сериями. Мета
морфические процессы начались одновременно с 
образованием магматических пород в ордовике (“оке

анический” метаморфизм) и продолжались до дево
на (“региональный” метаморфизм).

Петрохимические составы пород палеоспре- 
динговых комплексов Войкаро-Сыньинских офи
олитов демонстрируют широкие вариации содер
жаний титана при низких количествах калия (рис. 
2.13). Минимумом титана обладают пироксеновые 
порфирита, попадающие в поле бонинитов. Диа
базовые дайки комплекса типа “дайка в дайке” и 
большая часть пород из вторичных камер распо
лагаются в полях океанических серий и острово- 
дужных толеитов, отражая, скорее всего, геодина- 
мические процессы развития примитивных ост
ровных дуг на океанической литосфере.

Проведенные детальные петрологические, пет
рохимические, геохимические и минералогичес
кие исследования рассматриваемых палеоспре- 
динговых комплексов позволили впервые для офи
олитов Полярного Урала выявить своеобразные 
породы (табл. 2.1-2.3), соответствующие по своим 
характеристикам бонинитовым сериям [Симонов 
и др., 1996, 1998]. Удалось установить, что они при
урочены в основном к “вторичным камерам” и ас
социирующим с ними дайкам. Породы представ-

Рис. 2.13. Диаграмма T i02-K 20  для 
составов пород из дайковых комплек
сов Войкаро-Сыньинских офиолитов. 
Построена с использованием данных: 
[Миронов, 1990]

1 -  диабазы комплекса типа “дайка в дай
ке”; 2 -  диабазы более поздних даек, секу
щих основную генерацию даек; 3 -  пиро
ксеновые порфирита даек; 4 -  диабазы “вто
ричных камер”; 5 -  пироксеновые порфи
рита “вторичных камер”; б -  поля составов 
пород: I -  островодужные ассоциации (Ij -  
бониниты, 12 -  толеиты, 13 -  известково
щелочные серии), II -  срединно-океаничес
кие (NMORB), III -  обогащенные средин
но-океанические (ЕМORB) и задуговых бас
сейнов (BABB), IV -  океанические внутри- 
плитные острова, V -  известково-щелочные 
островодужные и обогащенные задуговых 
бассейнов (АВАВВ)



лены пироксеновыми порфиритами, в которых 
вкрапленники пироксенов в большинстве случа
ев замещены коричневой роговой обманкой, ак
тинолитом и хлоритом. Часть полностью изменен
ных вкрапленников очень похожа на преобразо
ванные ортопироксены, которые в принципе дол
жны присутствовать, так как по химическому со
ставу порфириты соответствуют вебстеритам. Это 
подтверждается тем, что в протолочках из образ
цов удалось обнаружить зерна ортопироксена. В 
основной мелкозернистой массе порфиритов, ча
сто по структуре очень близкой микрозернисто- 
му пироксениту, присутствуют отдельные крис
таллы достаточно свежего клинопироксена, а так
же коричневая роговая обманка, актинолит и хло
рит. Редко встречаются единичные зерна полнос
тью соссюритизированного плагиоклаза. В целом, 
в составе породы явно преобладают пироксен и 
развивающиеся по нему амфиболы и хлорит.

Подобная и более высокая степени метамор
фической переработки характерны для пород бо- 
нинитовых серий из палеозойских офиолитов Цен
тральной Азии [Добрецов и др., 1986; Симонов, 
Кузнецов, 1991]. Столь интенсивные преобразова
ния заставляют тщательно подходить к методике 
исследования древних бонинитов, поэтому в ос
нову исследований положены результаты изуче
ния характеристик, как можно менее зависимых 
от метаморфических изменений. Упор был сделан 
на изучение геохимии устойчивых при вторичных 
процессах элементов, таких как Ti, Ni, Сг, V, Y, Zr 
и Nb, а также на исследование составов первич
ных магматогенных минералов в сравнении с дан
ными по современным островодужным и океани
ческим структурам.

По основным петрохимическим компонентам 
пироксеновые порфириты из палеоспрединговых 
комплексов Войкаро-Сыньинских офиолитов 
(табл. 2.1) близки бонинитам современных энси- 
матических дуг Тихого океана (Идзу-Бонинская, 
Тонга). В то же время, как и в случае с более древ
ними бонинитами Центральной Азии [Симонов и 
др., 19946], намечаются определенные отличия. В 
частности, устанавливаются повышенные значения 
СаО (9.5-18 %), что связано с преобладанием из
мененного клинопироксена в основной массе. 
Анализ имеющихся данных показал, что существу
ют бониниты и бонинитовые расплавы с высоки
ми содержаниями СаО (до 12—15 %) в Идзу-Бо- 
нинской дуге, в офиолитах Горного Алтая и Мало
го Кавказа [Симонов и др., 19946; Цамерян и др., 
1988]. К тому же, мы видим, что в Войкаро-Сынь- 
инской офиолитовой ассоциации есть породы, 
практически идентичные пироксеновым порфи- 
ритам по содержанию основных петрохимичес- 
ких компонентов -  это пироксениты и вебстери- 
ты: SiOo -  48.3 %; ТЮ2 -  0.23 %; А120 3 -  4.26 %; 
MgO -  17.16 %; СаО -  16.94 % [Петрология и мета
морфизм..., 1977]. Именно пироксениты рассмат
ривались в качестве интрузивных аналогов бони- 
нитовых серий [Добрецов и др., 1986]. Таким об

разом, высокие содержания СаО в пироксеновых 
порфиритах, соответствующих, по нашему мне
нию, бонинитовым сериям, находят свое объяс
нение.

Наиболее характерной особенностью бонини
тов является высокое содержание MgO при зна
чительных количествах S i0 2. На диаграмме 
M gO -Si02 видно (рис. 2.14), что пироксеновые 
порфириты резко отличаются от обычных базаль
тов, располагаясь в полях бонинитов Тихого оке
ана и Горного Алтая.

Пироксеновые порфириты палеоспрединговых 
структур Полярного Урала имеют аномальные со
держания Сг (1044-1720 г/т) по сравнению с оке
аническими (150-300 г/т) и островодужными 
(40-60 г/т) базальтами, что даже выше, чем в бо- 
нинитах Восточного Саяна (в среднем 500 г/т) и 
близко к количеству Сг в бонинитах Горного Ал
тая (893 г/т) и островных дуг западной части Ти
хого океана: Идзу-Бонинской (в среднем 786 г/т), 
Марианской (915 г/т), Тонга (1800 г/т) [Симонов, 
1993]. В результате мы имеем очень низкие значе
ния Ti/Cr (1.3—2.5), и на диаграмме Ti/Cr -  Ni пи
роксеновые порфириты Войкаро-Сыньинских 
офиолитов попадают в поле бонинитов Тихого оке
ана и близки к тренду бонинитовых серий из па
леозойских офиолитов Монголии и Восточного 
Саяна, в то время как большая часть пород лайко
вого комплекса имеет океанические характерис
тики (рис. 2.15).

Рис. 2.14. Диаграмма M gO-Si02 для со
ставов пироксеновых порфиритов из лайко
вых комплексов Войкаро-Сыньинских офи
олитов. Построена с использованием данных: 
[Симонов, Добрецов, Буслов, 1994]

1, 2 -  пироксеновые порфириты: 1 -  даек, 2 -  
“вторичных камер”; 3 -  поле составов бонинитов 
Горного Алтая; 4 -  поля составов пород: I -  бо
нинитов западной части Тихого океана, II -  оли- 
виновых базальтов, III -  базальтов, IV -  андези- 
то-базальтов, V -  андезитов
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Аналогичные выводы следуют из анализа соот

ношения ванадия и титана -  рассматриваемые 
пироксеновые порфириты также ассоциируют с 
тихоокеанскими бонинитами (V/Ti около 10 и ме
нее). Порфириты Полярного Урала обеднены Y и

Рис. 2.15. Диаграмма Ti/Cr-Ni для 
составов пород из дайковых комплек
сов Войкаро-Сыньинских офиолитов. 
Построена с использованием данных: 
[Кепежинскас и др., 1987; Симонов, 
1993; Beccaluva et al., 1983]

1 -  поле бонинитов западной части 
Тихого океана; 2 -  поля составов пород:
I -  умеренно титанистые островодужные 
серии; II -  низкотитанистые островодуж
ные серии (IIj -  бониниты); III -  высо
котитанистые серии срединно-океаничес
ких хребтов, задуговых бассейнов и т.п.

Остальные условные обозначения см. 
на рис. 2.13

Zr, и точки их составов располагаются в начале 
тренда даек и эффузивов Троодоса (рис. 2.16).

Несмотря на значительную степень изменен
ное™ пород палеоспрединговых комплексов Вой
каро-Сыньинских офиолитов, нам удалось найти

Рис. 2.16. Диаграмма Y-Zr для 
составов пород из дайковых комп
лексов Войкаро-Сыньинских офи
олитов построена с использовани
ем данных: [Шараськин, Закариад
зе, 1982; Tarney, March, 1991]

1, 2 -  поля составов: 1 -  эффузивов 
и даек офиолитов Троодоса (Кипр), 2 -  
базальтов островных дуг западной час
ти Тихого океана.

Остальные условные обозначения см. 
на рис. 2.4 и 2.13



свежие клинопироксены в пироксеновых порфи- 
ритах и изучить их составы (табл. 2.3). На диаг
раммах, отражающих взаимосвязи основных хи
мических компонентов (S i0 2, ТЮ2, FeO, Na20 , 
Сг20 3), видно, что составы рассмотренных мине
ралов ассоциируют преимущественно с полями 
клинопироксенов океанических и бонинитовых 
серий, попадая также в области островодужных 
толеитов (см. рис. 2.5-27). Пироксены из порфи- 
ритов Полярного Урала, по сравнению с минера
лами бонинитов из офиолитов Малого Кавказа и 
Горного Алтая, обогащены легкоплавкими компо
нентами (Ti, Na, Fe) и обеднены тугоплавкими (Сг). 
Отличаются они и от пироксенов из бонинитов 
островных дуг Тихого океана большими концент
рациями титана и меньшими -  хрома.

Необходимо отметить, что составы пироксенов 
из даек, ассоцирующих со “вторичными камерами”, 
имеют океанические характеристики, располагаясь 
ближе к соответствующим полям, в то время как 
геохимические параметры соответствующих даек 
близки бонинитовым сериям. Возможно, в рассмат
риваемых породах присутствуют интрателлуричес- 
кие пироксены, отражающие переходную стадию 
от океанической ситуации к формированию при
митивной островной дуги. В целом, исследования 
составов минералов показывают развитие переход
ных магматических систем, имеющих как океани
ческие, так и островодужные характеристики (бо- 
нинитовые и островодужно-толеитовые серии), в 
условиях примитивных энсиматических островных 
дуг, зарождающихся на океанической литосфере, 
что является подтверждением выводов, основан
ных на геохимических данных.

Как уже отмечалось выше, породы палеоспре- 
динговых комплексов Войкаро-Сыньинских офи
олитов в значительной степени изменены. Иссле
дования составов амфиболов, развивающихся по 
пироксенам (табл. 2.5), позволили выявить два эта
па метаморфических процессов. Коричневые ро
говые обманки фиксируют метаморфизм “океани
ческого” типа, происходивший в результате цирку
ляции морской воды непосредственно в ходе спре- 
динговых процессов. Для океанического метамор
физма характерны: хорошая сохранность первич

ных структур, псевдоморфные замещения магма
тических минералов метаморфическими, низкие 
давления (0.5-2 кбар) и высокоградиентная темпе
ратурная зональность от амфиболитовой до цеоли- 
товой фаций [Скляров, Добрецов, 1987]. Второй 
этап связан с образованием амфиболов актиноли- 
тового ряда, которые развивались в процессе ре
гионального низкоградиентного метаморфизма.

В целом, петрологические, геохимические и 
минералогические исследования показали, что 
пироксеновые порфириты из палеоспрединговых 
комплексов Войкаро-Сыньинских офиолитов со
ответствуют породам бонинитовых серий. Учиты
вая, что в разрезе офиолитов (в частности, по р. 
Правая Пайера) комплексы с пироксеновыми пор- 
фиритами находятся достаточно близко к гипер- 
базитам, в которых широко развиты жилы вебсте- 
ритов, секущие гарцбургиты, можно предполо
жить, что высококальциевые бонинитовые распла
вы (по составу отвечающие пироксенитам) в од
них случаях формировали дайковые серии, а в 
других ситуациях, в более пластичной гипербази- 
товой матрице, образовывали жилы пироксенитов, 
преимущественно вебстеритов. Эти представления 
подтверждаются данными Г.Н. Савельевой [1987], 
которые свидетельствуют о значительной обога- 
щенности базальтовыми компонентами вебстери
тов (располагающихся в гарцбургитах), позволя
ющей предположить, что способ их образования 
был другим, нежели у метаморфогенных жил пи
роксенитов, и связан скорее всего с кристаллиза
цией проникавших сквозь гарцбургиты расплавов 
[Добрецов, 1981].

Исследования геохимических особенностей лав 
войкарской серии, прежде всего, распределение 
устойчивых к вторичным процессам элементов (Ti, 
Сг, Ni, V), показало, что эти эффузивы могли фор
мироваться из близких к рассмотренным палео- 
спрединговым комплексам магматических систем, 
связанных с соответствующей палеогеодинамичес- 
кой обстановкой. Эти выводы не противоречат 
данным предыдущих исследователей [Язева, Боч
карев, 1984], показавших, что диабазы комплекса 
параллельных даек сопоставимы со спилитами 
района р. Войкар, являясь комагматичными об-

Таблица 2.5. Представительные анализы составов амфиболов из пироксеновых порфиритов палео
спрединговых дайковых комплексов Войкаро-Сыньинских офиолитов Полярного Урала, мае. %

№
п/п № обр. Si02 ТЮ2 АЬОз Сг20з FeO МпО MgO СаО Na20 К20 Сумма

1 с-5-95 47.50 1.89 7.95 0.71 8.38 0.08 16.66 11.94 1.65 0.14 96.91
2 с-6-95 49.06 1.37 5.80 0.17 11.37 0.15 15.68 11.91 1.03 0.19 96.72
3 с-8а-95 47.26 2.10 7.51 0.59 10.09 0.11 16.20 11.29 1.44 0.07 96.66
4 с-6-95 54.32 0.05 2.35 0.02 10.29 0.17 16.82 13.04 0.21 0.04 97.33
5 с-8а-95 54.93 0.02 2.63 0.08 7.97 . 0.16 18.21 12.80 0.21 0.03 97.04
6 с-8а-95 55.11 0.03 2.07 0.08 7.98 0.19 18.76 12.55 0.15 0.02 96.92

Примечание. 1-3 -  роговые обманки “океанического” метаморфизма; 4-6 -  амфиболы актинолитового ряда регио
нального метаморфизма. Состав определен на рентгеновском на микроанализаторе “Camebax-micro” (ОИГГМ СО 
РАН, г. Новосибирск).



разованиями. Несмотря на эти данные, нельзя ис
ключать возможность образования спилитов вой- 
карской серии и диабазов палеоспредингового 
комплекса Войкаро-Сыньинских офиолитов из 
различных магмогенерирующих систем.

В результате проведенных петрогеохимических 
исследований удалось установить, что палеоспре- 
динговые комплексы Полярного Урала, обладая 
признаками океанических и бонинитовых серий, 
формировались скорее всего в зарождающейся на 
океанической литосфере примитивной островной 
дуге типа Идзу-Бонинской и Тонга.

2.2.3. Палеомагнитная и петромагнитная 
характеристики

Для палеомагнитного и петромагнитного изу
чения, так же как и для петрогеохимических ис
следований, из тех же объектов были отобраны 
ориентированные образцы Войкаро-Сыньинских

офиолитов из непрерывных разрезов расслоенно
го габбро-гипербазитового комплекса, палеоспре- 
динговых дайковых серий в бортах рек Правая 
Пайера и Лагорта-Ю и кремнисто-спилит-диаба- 
зовой войкарской серии по р. Войкар.

Для определения минералов-носителей магне
тизма пород было проведено их термомагнитное 
исследование, которое показало, что во всех об
разцах габбро, габбро-норитов разрезов р. Правая 
Пайера, руч. Норитовый и диабазов р. Лагорта- 
Ю, где обнаружены магнитные минералы, присут
ствуют магнетит (фиксируется по точкам Кюри в 
районе 570-580 °С) и маггемит. Последний уста
новлен в ряде образцов по наличию подъема на 
зависимостях намагниченности насыщения от тем
пературы (Js-T) при Т= 150-200 °С и ее спаду при 
330-440 °С (рис. 2.17, а), связанному, очевидно, с 
переходом маггемита в гематит. Величина отно
шения намагниченности насыщения после нагре
ва до 600 °С к этой величине до нагрева (Jst/ J so)

2

Рис. 2.17. Результаты термомагнитного анализа намагниченности насыщения (Js-T) образцов 
интрузивных пород Войкаро-Сыньинских офиолитов

а, б -  габбро (р. Правая Пайера): а -  мафитовое (обр. пп-1к), б -  лейкократовое (обр. пп-1р); в -  габбро- 
норит (обр. лг-ба, руч. Норитовый); г -  диабаз дайки (обр. лг-lzg, р. Лагорта-Ю). 1 -  первый нагрев, 2 -  второй 
нагрев



Таблица 2.6. Величина и направление главных осей эллипсоидов магнитной восприимчивости образцов полосчатого габбро р. Правая Пайера

№ обр. Dec, ° Inc, ° R95,0 ki sdv Dec,° Inc,0 R95.0 k2 sdv Dec,° Inc,0 K95.0 k3 sdv kcp Ak®/o E
пп-1а 158.1 -29.9 6.2 320.2 0.3 73.5 9.4 7.6 318.1 0.3 359.1 -58.4 4.7 315.1 0.2 317.8 1.60 1.00
пп-16 114.0 -38.3 0.1 141.1 0.1 349.9 -35.3 0.0 139.7 0.1 233.6 -32.0 0.1 139.3 0.1 140.0 1.26 0.99
пп-1в 263.3 -7.6 69.0 274.5 1.5 171.0 -16.8 69.3 272.2 1.6 376.8 -71.5 74.6 271.8 2.0 272.8 0.98 0.99
пп-1г 270.3 -57.2 31.2 244.1 0.1 150.4 -33.5 57.1 244.0 0.4 220.9 22.8 6.1 240.9 0.2 243.0 1.31 1.01
ПП-1Д 190.7 17.7 0.4 1564.8 0.3 70.3 57.8 1.1 1417.2 0.6 109.6 -26.0 1.1 1333.1 0.7 1438.4 14.81 0.96
пп-1е 126.4 -23.2 54.6 146.8 0.7 234.5 -36.0 35.8 146.0 0.2 289.6 -27.2 64.7 144.8 0.5 145.8 1.36 1.00
пп-1ж 195.7 -8.2 8.2 320.5 0.6 102.6 -20.8 5.4 318.7 0.1 306.0 -67.5 6.2 314.8 0.7 318.0 1.77 1.01
ГОТ-lH 176.9 -40.9 13.7 327.0 0.1 81.9 -5.7 16.2 325.5 0.1 345.5 -48.6 8.6 323.5 0.2 325.3 1.09 1.00
пп-1к 157.1 -62.7 10.8 452.1 0.3 283.2 -16.9 10.7 450.0 0.3 379.8 -20.8 2.9 444.1 0.5 448.8 1.76 1.01
гот-1л 239.9 -5.0 0.0 147.2 0.1 150.6 7.5 0.0 147.0 0.1 116.3 -81.0 0.1 144.8 0.1 146.3 1.60 1.01
пп-1м 189.4 3.1 0.0 200.2 0.0 112.4 -69.8 0.0 198.0 0.1 267.2 -75.7 0.0 197.8 0.1 198.7 1.22 0.99
гот-Ih 172.9 14.2 0.1 278.4 0.5 235.7 -61.1 0.2 274.5 0.5 89.6 -24.6 0.1 272.1 0.1 275.0 2.26 0.99
пп-1п 202.8 -35.7 34.5 20186.0 8.8 212.9 53.9 13.6 19509.4 0.9 116.3 4.8 33.7 18465.0 9.8 19386.8 8.53 1.02
пп-1р 352.4 -37.0 6.2 335.6 0.3 266.3 5.1 8.7 330.7 0.5 182.9 -52.5 9.9 327.2 0.1 331.2 2.51 1.00
пп-lc 204.9 -14.6 43.0 229.8 0.2 282.2 40.3 45.0 229.1 0.2 310.6 -46.0 16.1 227.3 0.5 228.8 1.10 1.00
пп-1т 177.5 -66.7 82.9 236.0 1.4 76.8 -4.6 84.8 234.7 0.2 344.8 -22.8 15.5 233.1 0.4 234.6 1.23 1.00
пп-1у 341.1 -11.8 79.6 136.2 0.4 334.0 14.7 120.3 136.0 0.1 108.4 -71.0 40.4 135.3 0.4 135.8 0.64 1.00
пп-1ф 179.1 1.9 29.8 237.9 0.5 91.1 -46.5 60.7 235.8 0.7 267.3 -43.5 68.3 235.1 0.3 236.3 1.17 0.99
пп-1х 209.2 -74.0 71.8 210.3 0.1 33.2 -16.0 47.1 210.0 0.5 302.9 -1.1 63.9 208.8 0.5 209.7 0.70 1.00
гот-1ц 229.1 -66.3 7.1 177.4 1.6 131.5 -3.3 25.5 171.0 0.1 220.0 23.4 13.5 169.4 2.1 172.6 4.50 0.97
гот-1ч 217.9 -42.0 15.9 184.1 1.0 112.5 -16.4 89.2 183.0 0.0 366.4 -43.4 10.9 180.1 1.3 182.4 2.20 1.01
nn-lrn 212.7 -75.4 11.3 160.0 0.2 99.3 -5.9 11.4 158.8 0.4 187.9 13.3 7.1 156.0 0.4 158.3 2.51 1.01
ПП-1Щ 295.0 -7.9 62.0 133.7 0.8 200.9 -27.3 61.6 132.9 0.6 39.7 -61.4 9.3 130.7 0.3 132.4 2.21 1.01
гот-1э 124.6 -74.9 7.2 324.5 0.1 245.0 -7.8 6.2 322.1 0.3 156.8 12.9 3.7 318.9 0.3 321.8 1.73 1.00
пп-1ю 372.3 -60.3 35.1 195.6 0.1 250.4 -16.8 35.2 195.0 0.2 332.8 23.7 4.5 190.4 0.2 193.7 2.65 1.02

Примечание. Dec, Inc -  склонение и наклонение, соответственно, главных осей эллипсоида магнитной восприимчивости в современных координатах; R95 -  радиус 
круга доверия вокруг рассчитанного направления главных осей магнитной восприимчивости; к1? к2, к3 -  величины максимальной, промежуточной и мини
мальной магнитной восприимчивости, соответственно, даны в 10'6 ед. СИ; sdv -  стандартное отклонение; кср=(к1+к2+кз)/3; А^О-кзД^-ЮО; Е=(к2 к2)/(к1к3).
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Рис. 2.18. Основные характеристики магнитной текстуры образцов расслоенного габбро бас
сейна р. Правая Пайера

а -  гистограмма распределения величины магнитной анизотропии (А^); б -  зависимость величины магнит
ной анизотропии от начальной магнитной восприимчивости (кср); в -  гистограмма распределения характерис
тики формы магнитной текстуры; г -  диаграмма Д. Флинна [Flinn, 1965]

для образцов без маггемита близка 1, а для образ
цов с маггемитом заметно меньше 1. В ряде об
разцов содержание ферромагнитных минералов не 
превышает сотых долей процента, Js-T имеет ги
перболическую форму, близкую парамагнитному 
типу (рис. 2.17, б). Между величинами намагни
ченности насыщения и магнитной восприимчи
востью наблюдается тесная положительная кор
реляция (Гк=0.9). Можно заключить, что вариация 
величин магнитной восприимчивости в исследо
ванных породах в большей степени зависит от кон
центрации магнитных минералов, а не от состава

и структурных особенностей магнитной фракции. 
Состав последней практически однороден во всех 
изученных интрузивных породах [Диденко и др., 
1998].

В образцах расслоенного габбро размах концен
трационных магнитных характеристик (Js, к) дос
таточно высок и составляет примерно порядок, что 
можно видеть по величине магнитной восприим
чивости: от 0.26 до 1.6Ю"3 ед. СИ (табл. 2.6). При
чем, наименее магнитными являются образцы, ото
бранные из лейкократовых слоев, тогда как образ
цы из меланократовых прослоев значительно маг-



с б с в с

Рис. 2.19. Стереограммы распределения направлений главных осей эллипсоидов начальной 
магнитной восприимчивости образцов расслоенного габбро на сфере (р. Правая Пайера)

а-в -  оси: а -  максимальная, б -  промежуточная, в -  минимальная. Для всех направлений дана проекция 
на нижнюю полусферу. Линия -  проекция на нижнюю полусферу плоскости среднего залегания элементов 
расслоенности габбро

нитнее. Отношение остаточной намагниченности 
насыщения к намагниченности насыщения (Jrs/Js) 
у всех проанализированных образцов расслоенно
го габбро заметно меньше 0.1, что может свиде
тельствовать о наличии в этих породах псевдоод- 
нодоменного и, возможно, многодоменного маг
нетита [Щербаков, Щербакова, 1980; Davis, 1981].

Образцы габбро-норитов являются наиболее маг
нитными, величины их Js и к достигают 1.5 Ам2/ кг 
и 210 '3 ед. СИ, соответственно. Величины Jrs/J s 
меньше 0.06, что свидетельствует в пользу много
доменного состояния основного носителя магне
тизма этих пород -  магнетита (рис. 2.17, в). Наиме
нее магнитными в исследованном разрезе по руч. 
Норитовый являются плагиограниты: их зависимо
сти Js-T являются практически парамагнитными, 
величины Js меньше 0.01 Ам^/кг. Магнитная вос
приимчивость меньше 0.510"3 ед. СИ (обр. лг-6к1, 
-6л; табл. 2.7). О их магнитной структуре судить по 
имеющимся у нас данным трудно. Очевидно, что в 
Js преобладающий вклад дает парамагнитная фрак
ция, и отношение в данном случае не отража
ет структурного состояния магнитных минералов 
[Щербаков, Щербакова, 1980].

Для многих образцов диабазов даек из разреза 
р. Лагорта-Ю поведение Js-T близко к парамагнит
ному (рис. 2.17, г). Низкие содержания магнит
ных минералов для многих образцов диабазов даек, 
вероятно, отражают не только условия кристалли
зации, подобные закалочным, но и наличие зеле
нокаменного перерождения пород даек, приводя
щее к заметному уменьшению концентрации маг
нитных минералов в породе. В ряде тел даек 
фиксируется близкое к первичному распределе
ние магнитных минералов; закономерное пониже
ние их концентрации от центральных частей даек 
к краевым, например тела № 7, 9, 23 (табл. 2.8), 
что говорит о неполном уничтожении первичного 
магнитного компонента диабазов даек. Для таких 
образцов форма зависимости Js-T имеет Q-тип

[Печерский и др., 1975]. Отношения для всех 
изученных образцов диабазов даек меньше 0.1, что 
свидетельствует о псевдооднодоменном структур
ном состоянии магнетита, который является ос
новным носителем магнетизма пород даек. Для 
некоторых образцов этот вывод не очевиден, так 
как в величине Js парамагнитная доля, возможно, 
соизмерима с ферримагнитной.

Величина анизотропии магнитной восприим
чивости (А^) образцов расслоенного габбро имеет 
значительные колебания от 0.64 до 14.81 % (табл. 
2.6, рис. 2.18, а), но величина анизотропии основ
ного количества образцов лежит в пределах 3 % 
(22 образца из 25). Модальное значение Ак лежит 
в пределах 1-2 % (рис. 2.18, а). Для основного ко
личества образцов корреляции между величи
нами магнитной восприимчивости и магнитной 
анизотропии не намечается: рой точек располага
ется параллельно оси ординат, у оставшихся трех 
образцов, имеющих Ак от 4 до 15 %, отмечается 
положительная корреляция (рис. 2.18, б).

Тип магнитной анизотропии большинства об
разцов выражен неявно, модальное значение ве
личины Е практически равно 1 (табл. 2.6), что от
четливо видно на рис. 2.18, в, г. Три образца с А  ̂
более 4 % и положительной корреляцией Ak-kcp 
(рис. 2.18, б) имеют отчетливо проявленный ха
рактер анизотропии (рис. 2.18, г). Для двух образ
цов (пп-1д, -ц; табл. 2.6) он приближается к линей
ному, т.е. минимальная и средняя оси эллипсоида 
примерно равны, а в одном близка к плоскостно
му (пп-1п; табл. 2.6) -  максимальная и средняя оси 
примерно равны. Влияния петрографического 
состава пород на тип магнитной текстуры не от
мечается (подробнее см.: [Диденко и др., 1998]).

Пространственное распределение направлений 
главных осей эллипсоидов магнитной восприим
чивости образцов расслоенного габбро (рис. 2.19; 
табл. 2.6) не свидетельствует о преимущественной 
ориентировке ни одной из трех главных осей эл-



№ обр. Dec,® Ьс,® * 95.° ki sdv Dec,® Inc,® « 95.° k2 sdv Dec,® о о

* 95.° *3 sdv Ab% E
лг-ба 278.4 -34.6 1.3 1000.0 0.5 55.9 -46.9 9.7 938.4 0.6 351.9 22.3 9.7 916.9 0.4 951.8 8.31 0.96
лг-66 200.1 -64.4 6.2 207.2 0.5 336.9 -19.3 6.6 205.5 0.5 72.8 -16.2 6.3 202.3 0 .1 205.0 2.39 1.01
л г-6 в 282.4 -60.7 81.6 388.0 0.2 177.6 -8.1 81.5 387.9 0.2 83.3 -28.0 5.0 381.3 0.2 385.8 1.73 1.02
лг-бг 290.7 -51.5 • 3.7 377.8 0.1 84.8 -35.6 6.4 374.1 0 .1 364.1 12.8 6.8 373.3 0.4 375.1 1.19 0.99
лг-бд 313.8 -65.2 2.3 412.8 0.1 267.8 17.8 17.6 406.4 0 .1 363.3 16.7 17.4 405.8 0.2 408.3 1.69 0.99
лг-бе 24.3 -6.1 0.7 468.9 1.0 297.1 24.0 2.6 459.4 0.8 280.9 -65.2 2.6 454.4 0.4 460.9 3.10 0.99
лг-бж 364.9 -42.3 5.1 312.2 0.8 102.8 -8.6 10.8 306.2 0.2 201.9 -46.4 9.6 303.6 0.3 307.3 2.75 0.99
лг-би 58.7 -74.0 0.9 19674.4 0.5 63.8 16.0 0.6 17879.9 0.6 153.4 -1.4 0.7 14170.8 0.4 17241.7 27.97 1.15
лг-бк1 205.1 -55.0 0.3 4815.3 0.1 206.6 35.0 2.3 4495.0 1 .0 296.1 -0.7 2.3 3884.6 0.5 4398.3 19.33 1.08
лг-бк2 230.3 -55.0 3.0 781.0 8.9 203.2 31.9 4.9 734.0 7.4 121.4 -12.8 4.3 614.5 1.5 709.8 21.31 1.12
лг-бл 226.2 -8.8 2.9 1579.1 0.2 63.4 -80.8 1.9 1546.7 0 .0 316.6 -2.7 3.4 1414.2 0.2 1513.3 10.44 1.07
лг-бм 53.4 -50.6 0.3 26258.7 0.7 206.0 -36.0 0.7 24499.8 0.2 306.2 -13.7 0.6 19351.6 0.5 23370.0 26.30 1.18
лг-бн 239.5 -25.7 1.3 544.9 0.5 98.0 -58.4 6.2 529.3 0 .1 338.0 -17.1 6.3 521.6 0.8 531.9 4.26 0.99
лг-бп‘ 91.7 -19.0 2.9 412.1 0.3 197.1 -37.6 1.5 407.9 0.7 340.6 -46.3 2.6 406.5 0.4 408.8 1.35 0.99
лг-бр 269.1 -24.6 1.8 2554.7 0.7 90.7 -65.4 2.3 2477.9 0 .1 179.4 0.6 1.5 2397.4 0.7 2476.7 6.16 1.00

Примечание. Пояснения см. в табл. 2.6.



Таблица 2.8. Величина и направление главных осей эллипсоидов магнитной восприимчивости образцов диабазов даек р. Лагорта-Ю

№ тела № обр. Тип
контакта Dec,® file,0 ki sdv Dec,® fiic,° k 2 sdv Dec,® file,® R 9 5 , 0 k 3 sdv кqp V * E

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21
1 1а У/энд 318 -46 15 559 4.9 310 43 23 548.5 7.8 223 -4 21 537.5 5.6 548.3 3.85 1.001
1 16 С 223 -29 8 508.5 4.9 105 -40 10 500 2.2 338 -36 6 488.5 3.7 499 3.93 1.006
1 1в Еэнд 19 -25 10 402.5 0.6 196 -65 15 399 0.3 288 -1 12 395 0.6 398.8 1.86 1.001
2 1г W 3 K 3 9 -40 30 394.5 3.8 7 50 43 392.5 1.5 278 -1 41 390.5 3.7 392.5 1.01 1.000
2 1д С 25 -35 49 460.5 2.7 274 -26 34 459.5 0.9 157 -43 39 457 2.7 459 0.76 1.003
2 1е Еэнд 183 -13 8 505.5 0.7 56 -70 7 500.5 1.2 277 -16 3 489.5 1.3 498.5 3.17 1.012
5 1к \\ЪВД 284 -62 19 395.5 2.3 58 -20 21 392 0.8 335 19 20 388.5 2.6 392 1.77 1.000
5 1л с 333 -44 6 395.5 0.4 11 40 6 393 0.8 263 20 2 386.5 1 391.7 2.28 1.010
б 1м W 3 4 4 319 -16 5 639.5 2.5 248 48 6 628 1.6 216 -37 3 616 2.8 627.8 3.67 1.001
6 1н с 336 -54 9 383.5 0.5 330 35 9 381 0.9 243 -4 5 374.5 1.1 379.7 2.35 1.011
б 1п Еэнд 20 -36 29 726 1.6 195 -54 29 724.5 1.8 109 2 9 721 1.2 723.8 0.69 1.003
7 1Р W 3 K 3 155 -47 9 465 3.1 123 38 12 460.5 1.7 47 -16 10 455.5 1.7 460.3 2.04 1.001
7 1с С 246 -28 11 513.5 2.6 80 -62 13 510.5 1.7 159 6 9 502.5 2.3 508.8 2.14 1.010
7 1т ЕЭНД 102 -50 21 475 2.4 301 -38 23 473.5 1 204 -9 15 468.5 1.6 472.3 1.37 1.007
8 1у W 3 K 3 354 -42 14 575 6.4 289 26 21 567.5 1.2 221 -37 16 562 4.9 568.2 2.26 0.997
8 1ф С 333 -23 20 447.5 4.9 258 31 20 443.5 2 213 -50 7 437.5 2.7 442.8 2.23 1.005
8 1х ЕЭНД 296 -33 7 487 4 129 -56 7 478.5 4.8 30 -6 3 448.5 1.7 471.3 7.91 1.048
9 1ц W 3 K 3 99 -36 И 534.5 2.4 250 -50 11 529.5 2.62 359 -14 4 514 2.6 526 3.84 1.021
9 1ч С 334 -38 9 572.5 3.6 306 49 10 566 1.3 232 -14 5 560 2.5 566.2 2.18 0.999
9 1ш Еэцд 270 -38 6 565 2.8 85 -52 6 557 3 358 3 5 545 1.9 555.7 3.54 1.008
10 1щ С 310 -14 32 622.5 12.3 81 -70 43 615 4.7 216 -15 41 609.5 8.6 615.7 2.09 0.997
12 1ю V/энд 162 4 10 445.5 0.6 74 -29 11 441.5 1.3 246 -60 6 437.5 1.5 441.5 1.80 1.000
12 1я С 170 2 28 538 6.5 262 37 35 534.5 2.9 257 -52 31 530.5 4.4 534.3 1.39 1.001
12 4а Еэнд 51 -67 41 439 4.1 165 -10 52 438 2.9 258 -21 31 435.5 3.9 437.5 0.80 1.003
14 4в W 3 H a 275 -52 20 502.5 4.9 327 25 27 497.5 1.9 224 26 19 495.5 3.5 498.5 1.39 0.994
14 4г С 303 -41 15 437 1.5 134 -48 15 435 2.3 38 -5 7 429.5 1.2 433.8 1.72 1.008
14 4д ЕЭНД 157 50 14 460 1.1 331 -40 14 457.5 1 64 -3 7 448.5 1.3 455.3 2.50 1.015



Таблица 2.8. (окончание)
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 15 17 18 19 20 21

16 4ж \\Ъцд 290 -21 6 419 1 208 17 6 414 0.2 153 -61 2 405.5 1.2 412.8 3.22 1.009
16 4н с 340 -14 33 511.5 2.3 127 -73 31 511 1.8 68 9 15 506 2.3 509.5 1.08 1.009
16 4к Еэнд 117 -22 61 553.5 11.3 233 -47 72 548.5 1.7 11 -34 57 541 0.5 547.7 2.26 1.005
18 4м \\Ънд 348 -53 50 744.5 3.6 123 00N 51 742.5 5.2 46 22 18 728.5 2.9 738.5 2.15 1.016
18 4н С 237 -16 71 563.5 33.4 116 -61 30 561 0.31 334 -24 75 549.5 34.4 558 2.48 1.016
18 4п Еэвд 310 -74 6 515.5 1.32 325 15 6 509.5 1.3 234 4 2 484 2.2 503 6.11 1.040
19 4р \Уэкз 236 5 53 487.5 1.8 151 -41 54 485 2.8 321 -48 10 477.5 2.2 483.3 2.05 1.010
19 4с С 360 -47 25 532.5 2.6 67 20 58 527.5 1.91 321 36 48 527 1.6 529 1.03 0.992
19 4т ЕЭНД 262 18 13 599 3.6 316 -60 13 588.5 3.4 180 -22 4 570.5 2.5 586 4.76 1.013
21 4ф \\Ънд 310 -10 25 548.5 2.2 52 -47 28 543 4.4 211 -41 И 523 5.1 538.2 4.65 1.028
21 4х С 33 -60 21 458.5 3.3 177 -25 36 456 1.3 274 -15 30 454 1.14 456.2 0.98 0.999
21 4ц Еэкз 190 -15 6 351 0.5 71 -61 7 349.5 0.1 287 -24 3 346.5 0.2 349 1.28 1.004
22 4ч W3Hfl 0.05 -39 49 431.5 1.2 210 -47 49 430.5 1.8 283 15 43 427 1.13 429.7 1.04 1.006
22 4ш С 350 -38 13 474 3.4 255 -6 30 471 1.86 157 -51 29 469 1.5 471.3 1.05 0.998
22 4щ Еэкз 297 24 5 602.5 2 253 58 7 592.5 1.7 199 -20 7 585.5 2.1 593.5 2.82 0.995
23 4э ЛУЭВД 294 -24 7 414 1.7 71 -59 7 409 0.5 196 -19 1 392 0.1 405 5.31 1.031
23 4ю гш. гр. 330 -44 58 71 0.2 150 -46 13 69.5 0.1 150 -24 39 69.5 0.5 70 2.11 0.979
23 4я С 290 -32 8 426.5 0.3 268 56 11 424 1.3 14 10 9 421 1.3 423.8 1.29 1.001
23 5а Еэнд 279 -55 7 461.5 1.25 347 15 8 459.5 0.9 248 31 4 455.5 0.3 458.8 1.30 1.004
24 56 W3K3 107 -74 34 391 1.9 56 10 40 389.5 2.5 149 12 43 389 1 389.8 0.51 0.997
24 5в С 275 -9 51 437 3.4 181 -25 66 436.5 4.9 204 63 56 435.5 2.8 436.3 0.34 1.001
24 5г Еэнд 289 -31 18 446 3.2 130 -57 17 441 4.2 25 -9 6 430 1.4 439 3.59 1.014
25 5д W3K3 4 18 47 377 7.1 73 -47 51 375 2 288 -37 16 372 4.9 374.7 1.33 1.003
25 5е С 243 -23 44 317 0.4 84 -65 51 316 1.1 337 -8 20 314.5 1.3 315.8 0.79 1.002
25 ■ 5ж Еэнд 39 -48 43 524.5 2.4 137 -7 39 523.5 1.8 233 -41 70 521.5 2.3 523.2 0.57 1.002
27 5к С 345 -11 5 373.5 2.19 82 -33 5 367 1.3 240 -55 4 362 0.5 367.5 3.08 0.996

Примечание. №№ тел обозначены на рис. 2.10; W(E)aita -  западный (восточный) эндоконтакт; \¥(Е)экз -  западный (восточный) экзоконтакт; С -  центральная 
часть тела. Остальные пояснения см. в табл. 2.6.
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Рис. 2.20. Диаграммы Зийдервельда [Zijderveld, 1967] для образцов расслоенного габбро р. Правая Пайера (а), габбро-норитов руч. 
Норитовый (б) и диабазов даек р. Лагорта-Ю (в)

Условные обозначения см. на рис. 2.8



Рис. 2.21. Стереограммы проекций векторов интерпретируемых компонент в современной 
системе координат для образцов расслоенного габбро р. Правая Пайера (а), габбро-норитов руч. 
Норитовый (б) и диабазов даек р. Лагорта-Ю (в)

Звездочка -  среднее направление с овалом доверия для 95 %-ного уровня значимости. Остальные услов
ные обозначения см. на рис. 2.9

липсоидов магнитной восприимчивости. Особен
но отчетливо это заметно на рис. 2.19, в, где пока
зано распределение минимальных осей эллипсои
дов каждого образца. Рой точек охватывает прак
тически все пространство полусферы примерно 
с одинаковой плотностью.

Полный компонентный анализ NRM образцов 
полосчатого габбро (рис. 2.20, а) показал наличие 
двух компонент: первой, низкотемпературной, 
разрушаемой при воздействии до 200-320 °С и 
имеющей направление, близкое к современному 
магнитному полю в месте работ, и второй, выде
ляемой в интервале 420-630 °С, которая имеет 
направление в современной системе координат 
Dec=45°, Inc=12°. Характер диаграмм Зийдер- 
вельда проанализированных образцов сходен, по
этому можно ограничиться одним примером 
(рис. 2.20, а).

В изученной части разреза Войкаро-Сыньинс- 
ких офиолитов габброиды имеют как прямую, так 
и обратную магнитные полярности. Для нижней 
части разреза характерно положительное наклоне
ние (обр. пп-1 а-д; табл. 2.9), для верхней части -  
отрицательное (обр. пп-1е-э; табл. 2.9). Для первых 
направление высокотемпературной компоненты 
составляет Dec=45-60°, Inc= 15-20°, для вторых -  
Dec= 190-215°, 1пс=-20н~30°. Среднее направление 
для всех проанализированных образцов -  
Dec=208°, 1пс=-27°, К=12, 095=9.8° (рис. 2.21, а; 
табл. 2.9).

Величина магнитной анизотропии габбро-нори
тов, расположенных на удалении от жилы плаги- 
огранитов, находится в интервале от 1 до 5 % (рис.
2.22, а; табл. 2.7), тогда как образцы габбро-нори
тов, расположенные в экзоконтактовой зоне пла-

гиогранитов и собственно плагиогранитов, имеют 
очень высокую анизотропию -  до 28 % (рис. 2.22, 
а). Зависимость Ак от величины начальной маг
нитной восприимчивости имеет сложный харак
тер: выделяются две группы с положительной и 
отрицательной корреляцией (рис. 2.22, б). Первую 
составляют образцы плагиогранитов и габбро-но
ритов из экзоконтактовых зон, вторую -  только 
габбро-нориты, расположенные на удалении от жил 
плагиогранитов.

Форма магнитной анизотропии в образцах раз
реза имеет также два явно выраженных типа. Пер
вый, линейный (рис. 2.22, в, г), характерен для об
разцов габбро-норитов, отобранных на удалении 
от жил плагиогранитов. Его появление, вероятно, 
связано с наличием тонких прорастаний магнети
та. Второй, плоскостной (рис. 2.22, в, г), связан 
исключительно с образцами плагиогранитов и габ
бро-норитов из экзоконтактовой зоны с этими пла- 
гиогранитами. Анализ направлений главных осей 
эллипсоидов магнитной восприимчивости пока
зывает преимущественную ориентировку макси
мальных осей эллипсоидов магнитной восприим
чивости большинства образцов как в плоскости 
слоистости габбро-норитов, так и в плоскости кон
тактов тел плагиогранитов с габбро-норитами (рис.
2.23, а). Направления промежуточных осей эллип
соидов магнитной восприимчивости не имеет пре
имущественной ориентировки (рис. 2.23, б). Ми
нимальные оси эллипсоидов магнитной воспри
имчивости образцов плагиогранитов и габбро-но
ритов из экзоконтактовых зон перпендикулярны к 
плоскостям слоистости и зон контактов плагиог
ранитов (рис. 2.23, в). Причем, среднее направле
ние их минимальных осей практически совпадает
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Рис. 2.22. Основные характеристики магнитной текстуры образцов габбро-норитов и плагиог- 

ранитов руч. Норитовый
а -  гистограмма распределения величины магнитной анизотропии (А^); б -  зависимость величины магнит

ной анизотропии от начальной магнитной восприимчивости kq,; в -  гистограмма распределения характеристи
ки формы магнитной текстуры; г -  диаграмма Д. Флинна [Flinn, 1965]

с направлением нормали к плоскости слоистости 
габбро-норитов (рис. 2.23, в). Преимущественной 
ориентировки минимальных осей эллипсоидов 
магнитной восприимчивости габбро-норитов, рас
положенных на удалении от плагиогранитов, не 
наблюдается.

Полный компонентный анализ NRM образцов 
габбро-норитов и плагиогранитов (рис. 2.20, б) по

казал наличие двух компонент: первой, низкотемпе
ратурной, компоненты, разрушаемой при темпера
турном воздействии 20CF-320 °С, которая имеет на
правление, близкое к современному магнитному 
полю в месте отбора, и второй, выделяемой в интер
вале 420-600 °С, имеющей среднее направление в 
современной системе координат Dec=160-210°, 
Inc=-40^-60° (табл. 2.9). Характер диаграмм Зийдер-



го массива

№ обр. Порода NRM103A/m к-106, ед. СИ Qn Jnt/NRM Dec, ° Inc, °

Расслоенное габбро р. Правая Пайера
пп-1а Меланократовое габбро 0.370 332 0.028 3.334 46 25
пп-16 Лейкократовое габбро 0.461 143 0.081 1.114 48 16
пп-1в Меланократовое габбро 6.070 275 0.555 1.128 60 14
пп-1г То же 0.620 248 0.063 1.373 56 11
пп-1д U 169.011 1148 3.700 0.941 45 12
пп-1е 44 0.403 147 0.069 0.385 191 -27
пп-1ж “ 0.844 324 0.065 0.377 196 -25
пп-1и 44 1.961 332 0.148 0.156 183 -22
пп-1к “ 7.925 453 0.440 0.229 190 -36
пп-1л “ 0.643 150 0.108 0.567 169 -45
пп-1т Габбро 0.091 236 0.010 0.239 192 -22
пп-1у Расслоенное габбро 0.345 137 0.063 0.365 202 -57
пп-1х То же 0.262 210 0.031 0.057 204 -26
пп-1ц 0.242 175 0.035 0.177 204 -58
пп-1ч “ 0.523 180 0.073 0.068 212 -9
пп-1щ 0.113 132 0.022 0.315 207 -3
пп-1э “ 3.697 326 0.285 0.136 208 -36
Среднее (п=17) Decg=208 Incg=-27

а 95=9.8 K=14.2
Decs=240 Incs=-12

Габбро-нориты руч. Норитовый
лг-ба Полосчатый габбро-норит 695.7 963 18.156 0.738 158 -46
лг-66 То же 68.5 209 8.232 1.066 195 -51
лг-бв “ 255.2 391 16.401 1.043 208 -49
лг-бг Г аббро-норит 1.9 379 0.124 0.578 209 -41
лг-бе То же 21.0 464 1.136 0.464 199 -63
лг-бж 44 135.8 313 10.904 1.076 169 -57
л г-6 и 44 86.1 19190 0.113 0.582 207 -35
лг-6к1 Плагиогранит 19.5 4570 0.107 1.172 192 -47
лг-6к2 То же 204.2 751 6.832 1.051 152 -51
лг-бл Г аббро-норит на контакте 61.8 1470 1.056 0.882 153 -55
лг-бм Г аббро-норит 491.8 25800 0.479 0.256 171 -34
лг-бн То же 137.4 532 6.492 0.986 123 -40
лг-бр “ 329.1 2420 3.417 1.118 198 -30

Среднее (п=13) Decg=180 lncg=-49
а 95=9.9 K=18.3

Decs=269 Incs=-29
Примечание. Пояснения см. в табл. 2.4.

вельда всех проанализированных образцов сходен, 
поэтому ограничимся одним примером (рис. 2.20, 
б). Различий в направлении высокотемпературной 
компоненты намагниченности габбро-норитов и пла- 
гиогранитов не отмечается [Лубнина, 1998; Лубнина 
идр., 1998,1999].

Средний вектор в современной системе ко
ординат для всей совокупности образцов, ото
бранных по руч. Норитовый, составляет: Dec=180°, 
Inc=-49°, К=15.3, 095=9.9° (рис. 2.21, б, табл. 2.9).

Данные изучения магнитной анизотропии диа
базов даек показывают (табл. 2.8), что размах зна
чителен: практически от 0 (изотропное состояние) 
до 8 %, модальное значение Ак около 2 % (рис. 2.24, 
а). При этом корреляции между величиной магнит
ной восприимчивости и Ак не обнаружено (рис.
2.24, б). Параметр Е, характеризующий форму ани
зотропии, имеет также широкие вариации от 0.97 
до 1.05, при модальном значении около 1.01 (рис.
2.24, г). Несколько образцов с величинами Ак > 4%
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Рис. 2.23. Стереограммы распределения направлений главных осей эллипсоидов начальной маг

нитной восприимчивости образцов габбро-норитов и плагиогранитов на сфере (руч. Норитовый) 
а-в -  оси: а -  максимальная, б -  промежуточная, в -  минимальная
1 -  проекция на нижнюю полусферу плоскости среднего залегания элементов расслоенности габбро-нори

тов и контакта плагиогранитов с габбро; 2 -  направление нормали к средним элементам расслоенности; 3 -  
среднее направление минимальных осей эллипсоидов магнитной восприимчивости для обр. лг-би, -к1, -к2, -л, - 
м; 4 -  овал доверия вокруг среднего. Залитые значки -  проекция на нижнюю полусферу, незалитые -  на 
верхнюю

и Е > 1.02 (табл. 2.8, рис. 2.24, а, в) отобраны из зон 
сланцеватости и трещиноватости. Форма магнит
ной анизотропии у значительной части образцов 
имеет плоскостной характер, что свойственно об
разцам из эндоконтактовых зон [Ernst, 1990; Ernst, 
Baragar, 1992; Ernst et al., 1987], хотя есть образцы 
с незначительным проявлением линейного харак
тера -  располагаются в левой верхней части плос
кости диаграммы k1/k 2-  k2/k 3 (рис. 2.24, г).

Ориентировка главных осей эллипсоидов маг
нитной восприимчивости диабазов выдержана по 
всему разрезу: максимальная и промежуточная оси 
располагаются в плоскости простирания даек, ми
нимальная -  перпендикулярна к плоскости контак
тов (рис, 2.25). Такое соотношение фиксируется для 
образцов как из центральных, так и из краевых час
тей даек, имеющих Ак > 2 % (рис. 2.25, а, б). Вся 
совокупность образцов имеет аналогичное распре
деление (рис. 2.25, в-д), но здесь заметно хаотизи- 
рующее влияние образцов с Ak < 1 %. Следует от
метить, что среднее направление максимальных 
осей эллипсоидов магнитной восприимчивости 
имеет наклон примерно на 30° относительно вер
тикали в северо-восточных румбах, но находится 
также в плоскости простирания даек (табл. 2.8, рис,
2.25, в). Это позволяет предположить, что изучен
ный блок претерпел наклон на 20-30° в северо-во
сточных румбах.

В NRM образцов диабазов дайкового комплекса 
выделяются две компоненты. Первая, разрушаемая 
температурной чисткой 480-520 °С, свойственна 
практически всем проанализированным образцам и 
имеет направление в современной системе коорди
нат Dec= 130-200°, Inc=-30-^-70°. Наряду с первой

компонентой, в NRM 12 образцов присутствует вто
рая, высокотемпературная (рис. 2.20, в), среднее 
направление которой в современной системе коор
динат составляет: Dec=221°, Inc=-56°, К=34.6, 
а 95=6.9° (рис. 2.21, в; табл. 2.10).

Как было показано выше, магнитная текстура 
пород даек имеет плоскостной характер, свой
ственный анизотропным по форме интрузивным 
пластовым телам. Причем, промежуточная и мак
симальная оси тензора магнитной восприимчиво
сти диабазов даек лежат в плоскости их простира
ния и на 30° отклоняются от вертикали. Подоб
ную ориентировку тензора магнитной восприим
чивости, с одной стороны, и тел даек -  с другой, 
можно объяснить наклоном дайкового комплекса 
вокруг горизонтальной оси, перпендикулярной 
плоскости простирания даек, который не фикси
руется какими-либо морфоструктурными харак
теристиками дайкового комплекса. Если такой 
наклон имел место, то в древней системе коорди
нат среднее направление высокотемпературной 
компоненты будет составлять Dec=221°, Inc=-21°, 
что по наклонению близко габбро-норитам руч. 
Норитовый, отобранных в нескольких километрах 
от дайкового комплекса р. Лагорта-Ю.

Для определения пространственного положе
ния восточного края (современные координаты) 
Уральского океана в ордовике была опробована 
кремнисто-спилит-диабазовая толща в обнажени
ях по правому берегу р. Войкар. Возраст толщи 
считается ордовикским, так как среди аналогич
ных спилитов (р. Хараматалоу) в линзе мрамори- 
зованных известняков обнаружена фауна, состоя
щая из мелких брахиопод, остатков табулят и кри-
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Рис. 2.24. Основные характеристики магнитной текстуры образцов диабазов даек р. Лагорта-Ю 
а -  гистограмма распределения величины магнитной анизотропии (АО; б -  зависимость величины магнит

ной анизотропии от начальной магнитной восприимчивости (кср); в -  гистограмма распределения характерис
тики формы магнитной текстуры; г -  диаграмма Д. Флинна [Flinn, 1965]

ноидей. Фауна имеет плохую сохранность, из-за 
чего очень трудно дать точное определение возра
ста. Только в одном случае Б.С. Соколову удалось 
определить остатки табулят как ранне-среднеор
довикские [Лупанова, Маркин, 1964]. Кроме того, 
в северной части зоны (ручьи Соколиный и Хан- 
мейшор) в перекрывающих спилиты флишоидных 
отложениях выявлены органические остатки по
зднего ордовика -  раннего силура (устное сооб
щение П.М. Кучерины, 1987 г )- Однако однознач
ная возрастная корреляция образований Войкар- 
ской зоны затруднена тем, что они разобщены на

три изолированных участка, разделенных полями 
кварцевых диоритов -  тоналитов и чехлом мезо
зойско-кайнозойских отложений.

Войкарская толща повсеместно имеет тектони
ческие контакты со вмещающими отложениями, 
но сами породы не рассланцованы. Вторичные 
метаморфические процессы затронули толщу не
сильно -  начальная стадия зеленосланцевых фа
ций метаморфизма.

Для палеомагнитного изучения отобраны об
разцы из кремнисто-алевролитового слоя види
мой мощностью около 25 м (точка кп-1, табл.



№ обр. Тип контакта NRM-103, А/м k Ю6, ед. СИ Qn Dec, ° Inc, °
1 2 3 4 5 6 7

лг-1а Шэнд 1.011 548.5 0.046 188 -62
лг-16 С 1.036 499 0.052 201 -65
лг-1в Еэнд 0.065 399 0.004 129 -67
лг-1г W3K3 0.902 392.5 0.058 207 -62
лг-1д С 23.752 459 1.301 172 -61
лг-1к \Уэнд 0.807 392 0.052 211 -56*
лг-1л С 0.698 391.5 0.045 199 -58
лг-1н С 1.231 379.5 0.082 205 -62
лг-1т Еэнд 2.042 472.5 0.109 198 -64
лг-1у W3K3 25.365 568 1.122 178 -56
лг-1ф С 4.870 443 0.276 195 -60
лг-1х Еэнд 4.886 471.5 0.260 185 -54
лг-1ц W3K3 5.055 526 0.242 188 -58
лг-1ш Еэнд 0.585 555.5 0.026 199 -57
лг-1ю Шэнд 1.353 441.5 0.077 246 -46*
лг-1я С 9.037 534.5 0.425 212 -64*
лг-2б Еэнд 0.595 424 0.035 135 -13
лг-2в Еэнд 0.184 404 0.011 134 -55
лг-2г Шэнд 0.071 341 0.005 209 -65
лг-2д Еэнд 0.244 485 0.013 214 -38*
лг-2е \Уэнд 0.088 442 0.005 209 -66
лг-2л Wэнд 0.155 518 0.008 161 -49
лг-2м Апофиза 0.622 411 0.038 205 -48
лг-2ы Wэнд 0.736 435 0.043 196 -57
лг-2п Еэнд 1.101 505 0.055 215 -46*
лг-2р Еэнд 2.379 432 0.138 211 -43*
лг-4а Еэнд 2.619 437.5 0.150 201 -41
лг-4в \\^энд 4.501 498.5 0.227 164 -57
лг-4г С 0.111 434 0.006 254 -53*
лг-4ж Wэнд 0.319 413 0.019 205 -52
лг-4и С 1.818 509.5 0.090 203 -57
лг-4к Еэнд 2.357 547.5 0.108 191 -55
лг-4м \\^энд 0.222 738.5 0.008 133 -48
лг-4н С 0.209 558 0.009 166 -66
лг-4п Еэнд 75.735 503 3.784 202 -52
лг-4р W3K3 4.145 483.5 0.215 196 -65
лг-4с С 4.024 529 0.191 233 -63*
лг-4т Еэнд 6.256 586 0.268 186 -66
лг-4ф Wэнд 2.223 538 0.104 213 -66*
лг-4х С 2.440 456 0.134 217 -46*
лг-4ц Еэкз 0.198 349 0.014 200 -39
лг-4ч \Уэнд 1.117 429.5 0.065 205 -68
лг-4щ Еэкз 0.683 593.5 0.029 198 -46
лг-4э Wэнд 0.120 405 0.007 213 -66*
лг-4я С 1.879 424 0.111 191 -56
лг-5а Еэнд 6.881 459 0.377 157 -42
лг-5б W3K3 0.870 390 0.056 183 -67
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Примечание. Звездочкой отмечены образцы, имеющие в NRM две компоненты (см. рис. 2.20, в). Остальные поясне
ния см. в табл. 2.4 и 2.8.
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Рис. 2.25. Стереограммы распределения направлений главных осей эллипсоидов начальной 

магнитной восприимчивости образцов диабазов даек р. Лагорта-Ю
а, б -  для образцов из эндоконтактовых (а) и центральных (б) зон магматических тел 6 и 9 (см. рис. 2.10). 

1 -  максимальная ось, 2 -  промежуточная, 3 -  минимальная; 4 -  проекции плоскостей контактов на верхнюю 
полусферу. Залитые значки -  проекция на нижнюю полусферу, незалитые -  на верхнюю

в-д -  распределения максимальных (в), промежуточных (г) и минимальных (д) осей эллипсоидов магнит
ной восприимчивости для диабазов даек

2.11). Осадочная толща в исследованном разрезе 
имеет падение в восточно-юго-восточных рум
бах с углами 45-60°, за исключением одной флек
суроподобной складки, в перегибе которой на
блюдаются юго-юго-западные падения. В подо
шве осадочной толщи обнаружены два силлопо- 
добных тела диабазов. На контакте с силлами 
кремнистые алевролиты ороговикованы. Терми

ческое воздействие фиксируется не только визу
ально, но и по измерениям магнитной восприим
чивости: кремнистые алевролиты имеют к в сред
нем 4-1010"5 ед. СИ, тогда как обожженные -  
20-60-10"5 ед. СИ (табл. 2.11).

‘ Выше кремнисто-алевролитового слоя были ото
браны образцы базальтов и андезито-базальтов из 
лав и силлоподобных тел (точка кп-2, табл. 2.11).



№  обр. Порода NRM -103 А/м к-106, е д  СИ Q„ V N R M
Среднетемпературная компонента Высокотемпературная компонента

D ec* 0 5* о <3
о Dec„° Inc* 0 Dec* ° D ec , , 0 Inc* 0

кп-1 а Полосчатая красная яшма 12.47 137 2.29 0.57 - - - 145 14 155 -42

кп-16 Т о ж е 6.16 46 3.36 0.76 247 -6 8 293 -29 163 -1 0 173 -53

кп-1в U 9.24 99 2.34 0.90 237 -38 274 -70 177 -2 2 155 -49

кп-1 г w 9.16 43 5.35 0.58 - - - - 183 -34 153 -36

КП-1д 8 .0 2 55 3.70 0.65 249 -70 275 -37 150 -26 174 -51

кп-1 е u 6.84 6 6 2.60 0.67 253 -56 266 -11 125 -5 138 -48

кп-1 ж <л 6.48 70 2.31 0.16 243 -69 288 -39 177 13 178 -17

кп-1 н u 8.08 56 3.65 0 .1 1 260 -63 268 -31 125 -32 146 -58

кп-1 к Полосчатая красно-зеленая яшма 8.60 38 5.76 0 .1 1 249 -67 270 -14 171 -5 165 -2 1

кп-1л Т о ж е 8.14 51 4.01 0.15 236 -63 266 -21 130 1 0 135 -36

кп-1 м U 6.59 47 3.52 0.14 262 -70 315 -16 151 33 151 -34

кп-1п Красные обожженные кремни 16.42 226 1.83 0.42 248 -55 269 -1 0 - - - -
кп-1р Черная обожженная яшма 130.50 669 4.90 0.13 - - - - 118 4 1 2 0 -49

КП-1 с Афанитовый диабаз 12.26 59 5.22 0 .2 1 230 -69 273 -26 129 8 134 -43

кп-1 т Т о ж е 0.62 31 0.50 0.41 231 -6 6 271 -24 175 7 171 -18

кп-1у U 3.50 41 2.14 0.50 235 -41 253 5 - - - -
кп-2  а Базальт 1.15 24 1.23 0.64 214 -57 267 -25 157 2 0 161 -31

кп-2 в Тонкозернистый базальт 4.34 70 1.57 0.32 - - - - 178 19 169 -24

кп-2 д Т о ж е 0.73 2 0 0.90 0.13 228 -38 248 -24 297 -22 307 23

кп-2 е “ 6.64 18 9.54 0.77 249 -60 218 -6 312 -46 323 1 2

кп-2 к Афанитовый диабаз 3.27 51 1.61 0.49 242 -60 277 -13 - - - -
кп-2 м Диабаз 209.91 23200 0 .2 2 0.15 - - - - 288 5 293 43

кп-2 п Тонкозернистый базальт 403.16 31200 0.32 0.17 273 -58 285 -15 124 33 133 -22
кп-2 р Диабаз 410.29 37400 0.27 0.07 252 -45 , 262 1 0 - - - -
Среднее (п=4) 243 -59 269 -27 147 5 151 -37

К=39.7 095=5.1 К=3.4 095= 1 7 .3 К=6.4 095=12.4 К=15.8 095=7 .9

Примечание. Пояснения см. в табл. 2.4.



Мощность опробованной вулканогенной части вой- 
карской толщи составила около 200 м. Ее залега
ние, измеренное по поверхностям лавовых поду
шек, практически не отличается от залегания крем- 
нисто-алевролитового слоя -  падения в восточных 
румбах с углами от 40 до 70°. Величина к, как и 
концентрация магнитной фракции, колеблется в 
широких пределах: у образцов из краевых частей 
лавовых подушек -  210'^ед. СИ, у образцов из цен
тральных частей потоков -  до 40-10‘̂ ед. СИ (табл. 
2.11). Подобное распределение магнитных минера
лов отражает первичные условия кристаллизации 
магмы.

Всего для палеомагнитного изучения отобрано
18 образцов из осадочной части и 15 -  из вулкано
генной. В окончательный анализ вошли данные по
19 образцам (табл. 2.11), остальные забракованы 
как из-за низких величин NRM, так и из-за неста
бильного поведения векторов в ходе температур
ной чистки.

Полный компонентный анализ NRM образцов 
и векторных диаграмм Зийдервельда, полученных 
в ходе ступенчатой температурной чистки палео- 
магнитно-стабильных образцов из кремнисто-спи- 
лит-диабазовой толщи, показал наличие трех ком
понент (рис. 2.26, а, б).

Первая, низкотемпературная, компонента, раз
рушаемая при температуре магнитной чистки 200-  
250 °С и имеющая направление, близкое к совре
менному магнитному полю в месте работ, исклю
чена из анализа.

Вторая, среднетемпературная, компонента, раз
рушаемая термочисткой до 450-500 °С, имеет в 
современных координатах склонение 230-260° и 
наклонение -35^-70° (рис. 2.26, а, б). Кучность в 
современной системе координат значительно выше, 
чем в древней (Kg/K s=3.74; табл. 2.11, рис. 2.26, в, 
д), что говорит о послескладчатой природе этой 
компоненты. Среднее ее направление в современ
ных координатах -  Dec=243° и 1пс=-59° -  практи
чески совпадает с пермским направлением для Во
сточно-Европейского континента [Храмов, 1991; Пе
черский, Диденко, 1995].

Третья, высокотемпературная, компонента, раз
рушаемая термочисткой до 600-620 °С, характери
зуется наличием двух магнитных полярностей, при
чем для пород кремнисто-алевролитового слоя ха
рактерна полярность с отрицательным наклонени
ем (склонение в древней системе координат 
140-180° и наклонение -  -20ч-50°; рис. 2.26, а), а 
для пород верхней части разреза -  полярность с 
положительным наклонением (склонение в древ
ней системе координат 295-320°, наклонение -  
+10-+400, образцы кп-2д, м; рис. 2.26, б). Эта ком
понента имеет доскладчатую природу -  кучность в 
древней системе координат значительно выше, чем 
в современной (рис. 2.26, г, д). Тесты складки срав
нения, средних и корреляционный [Баженов, Ши
пунов, 1988], имеют положительный результат -  
Kg/K s=2.12 при F(36,36)=1.74, наблюденное 
Rs=0.545 при теоретическом Rs(5 %)=0.625. Сред

нее направление этой компоненты в древней сис
теме координат -  Dec=161°, Inc=-37°, К=15.6, 
а 95=8.2° (табл. 2.11).

В результате проведенных исследований уда
лось получить палеомагнитные направления для 
спрединговых комплексов Войкаро-Сыньинских 
офиолитов, определить палеошироту времени их 
образования [Лубнина, 1998; Лубнина и др., 1998, 
1999]. Анализ анизотропии магнитной воспри
имчивости интрузивных пород офиолитов пока
зал, что ее формирование для значительной час
ти происходило в первично-магматических ус
ловиях.

2.3. Среднепалеозойские 
островодужные комплексы 

восточного склона
В пределах восточного склона Полярного Ура

ла известны субщелочные породы кевсоимской 
свиты (кевсоимский трахиандезитовый комплекс 
D2_3 [Язева, Бочкарев, 1984]), которые традици
онно сопоставляются с островодужными образо
ваниями.

В 1995 г. по руч. Кевсоим в междуречье рек 
Войкар и Восточная Кокпела нами изучались 
субщелочные серии островодужных ассоциаций 
девона. Здесь они слагают субгоризонтальные 
вытянутые тела мощностью от первых до десят
ков метров, переслаивающиеся с гиало- и вул- 
канокластикой. В связи с тем, что как в кровле, 
так и в подошве этих тел наблюдаются эндокон- 
тактовые зоны, по своему строению напомина
ющие закалочые фации, но сами породы имеют 
эффузивный облик, нам не удалось окончатель
но установить силлы это или лавовые потоки. Эти 
тела ассоциируют с мощными рифоидными из
вестняками.

Рассмотренные породы представлены мелкозер
нистой основной массой, содержащей вкрапленни
ки плагиоклаза (до 5 мм) и более мелкие фенокри- 
сты клинопироксенов. Обильно развит магнетит. 
Полевые шпаты и основная масса порфиритов силь
но изменены, а среди клинопироксенов сохрани
лись свежие кристаллы. Анализ составов порфири
тов (табл. 2.12) показывает высокие концентрации 
К20  (2.66-3.27 %) при умеренных содержаниях 
S i02 (51.13-55.24 % -  базальты и андезито-базаль- 
ты). По соотношениям этих компонентов данные 
порфириты хорошо соответствуют шошонитовым 
сериям [Симонов и др., 1996], располагаясь в поле 
шошонитов Новой Гвинеи (рис. 2.27). Высокие 
концентрации Sr (до 812 г/т) и Rb (до 41 г/т) 
также подтверждают близость изученных пород к 
шошонитам Новой Гвинеи, которые формировались 
в островной дуге с мощной, более 30 км, корой 
[Condie, 1973; Jaques, 1976].

С учетом высокой степени измененное™ по
род был использован методический подход, ос
нованный на рассмотрении таких практически не
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Рис. 2.27. Диаграмма K20 -S i0 2 для составов пород и гомогенизированных расплавных вклю
чений в пироксенах из шошонитовой серии Полярного Урала

1 - составы шошонитов Полярного Урала; 2 -  составы гомогенизированных расплавных включений в 
пироксенах; 3 -  поле составов шошонитов Папуа -  Новая Гвинея; 4 -  поле составов высококалиевых шошо- 
нитовых ассоциаций; 5 -  поля составов пород: I -  абсарокитов, II -  шошонитов, III -  латитов, IV -  тоскани- 
тов. Диаграмма построена с использованием данных: [Joplin, 1968; MacKenzie, Chappell, 1972; Jaques, 1976]

зависящих от вторичных процессов диагности
ческих критериев, как составы первичных кли- 
нопироксенов и заключенных в них расплавных 
включений [Симонов и др., 19946]. Удалось выя
вить сходство химизма изученных пироксенов с 
минералами из типичных шошонитовых серий за
падной части Тихого океана (табл. 2.12). Так, по 
соотношениям S i0 2- T i0 2-N a20  клинопироксе- 
ны из рассматриваемых порфиритов Полярного 
Урала частично попадают в поле шошонитов, рас
полагаясь в основном между минералами из из
вестково-щелочных и шошонитовых серий (рис.

2.28), что является отражением процессов эво
люции расплавов.

Расплавные включения в клинопироксенах рас
полагаются по прямолинейным зонам роста вдоль 
граней кристаллов, либо заполняют равномерно 
весь объем минерала. Размеры включений 
10-70 мкм. Формы округлые, часто с отчетливой 
огранкой. Включения многофазовые: светлое стек
ло + несколько кристалликов + рудная фаза (маг
нетит, титаномагнетит) + газовый пузырек. При 
нагреве в микротермокамере содержимое рас
плавных включений становится гомогенным в ин-

Рис. 2.26. Палеомагнитная характеристика образцов вулканогенно-осадочных пород войкарс- 
кой серии

а, б -  диаграммы Зийдервельда; в, г -  стереограммы проекций векторов интерпретируемых палеомагнит- 
ных компонент в современной (в) и древней (г) системах координат (кружки -  среднетемпературная, треу
гольники -  высокотемпературная компоненты); д -  диаграмма теста ступенчатого “распрямления складки” 
[Watson, Enkin, 1993] по наклонению характеристической намагниченности 

Остальные условые обозначения см. на рис. 2.8 и 2.9
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Таблица 2.12. Представительные анализы составов пород, клинопироксенов и гомогенизированных расплавных включений в клинопирок- 
сенах из шошонитовой серии ПолярногоУрала, мае. %

№ п /п № обр. S i02 гю2 А12о3 FtjOj/FeO МпО MgO СаО NajO к2о Р2ОУ Ог20 3 П.П.П. Сумма
1 с-95-95 51.13 0.67 15.46 10.13 0.16 6.61 6.26 3.00 2.98 0.25 3.44 100.10
2 с-96-95 55.24 0.67 14.71 9.87 0.20 4.84 5.40 3.48 3.27 0.25 2.68 100.63
3 с-97-95 54.21 0.66 14.88 9.98 0.19 5.73 5.49 3.16 2.66 0.26 3.46 100.69

4 с-96-95/3 51.55 0.17 1.86 7.58 0.18 15.36 21.19 0.26 0.01 0.23 - 98.40

5 с-96-95/5 50.72 0.31 1.81 12.34 0.42 14.61 18.49 0.41 0.01 0.01 - 99.12
6 С-96-95/6 51.12 0.39 2.04 11.27 0.35 14.73 18.53 0.43 0.01 0.02 - 98.88
7 С-96-95/8 50.69 0.35 1.69 11.51 0.42 15.07 18.28 0.37 0.00 0.00 - 98.39

8 с-96-95/12 50.88 0.34 1.82 11.97 0.36 14.80 18.89 0.40 0.00 0.00 - 99.45
9 с-96-95/19 50.21 0.30 2.03 10.92 0.35 14.88 19.78 0.37 0.01 0.00 - 98.85
10 с-96-95/20 51.42 0.33 1.67 11.33 0.39 14.73 19.22 0.35 0.00 0.00 - 98.44
11 с-96-95/21 51.44 0.29 1.83 11.46 0.39 14.79 18.52 0.37 0.01 0.00 - 99.06

12 с-96-95/3 61.78 0.62 14.60 5.06 0.11 2.55 5.57 2.60 4.24 0.00 - 97.12
13 с-96-95/5 53.30 0.45 19.08 6.10 0.15 3.40 9.70 3.60 2.54 0.00 - 98.32
14 с-96-95/6 68.38 0.36 15.97 2.01 0.05 0.67 3.03 2.59 5.04 0.00 - 98.09
15 с-96-95/8 63.91 0.42 12.82 5.94 0.16 3.15 5.46 2.64 3.83 0.00 - 98.33
16 С-96-95/12 68.70 0.25 16.17 1.18 0.04 0.34 2.44 2.40 5.59 0.00 - 97.12
17 с-96-95/19 65.53 0.13 16.24 1.89 0.07 1.04 3.78 2.84 4.93 0.00 - 96.45
18 С-96-95/20 69.71 0.29 15.98 1.28 0.06 0.28 2.20 2.36 5.78 0.00 - 97.95
19 с-96-95/21 68.77 0.29 16.63 1.25 0.05 0.15 2.43 2.48 5.62 0.00 - 97.68

Примечание. 1-3 -  породы; 4-11 -  клинопироксены; 12-19 -  гомогенизированные расплавные включения. Fe20 3, Р2О5, п.п.п. -  для пород; FeO, Сг20 3 -  для 
минералов и включений. Состав пород определен рентгено-флюоресцентным методом, минералы и включения проанализированы на рентгеновском микроанализа
торе “Camebax-micro” (ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск).



серии Полярного Урала. Построена с использованием данных: [Магматические горные породы, 
1985; Высоцкий, 1989; Цамерян и др., 1991; Геология и петрология..., 1991; Мееп, 1987]

1 -  составы пироксенов; 2, 3 -  поля составов клинопироксенов из пород: 2 -  островодужных серий, 3 -  
шошонитовой серии

I—III -  поля составов клинопироксенов: I -  толеиты, II -  бониниты, III -  известково-щелочные серии

тервале 1110-1220 °С, что указывает на достаточно 
широкий диапазон температур кристаллизации пи
роксенов, которые, судя по взаимоотношениям ми
нералов в порфиритах, образовались позже пла
гиоклазов. В результате, кристаллизующиеся пи- 
роксены захватывали во включениях последние 
порции в значительной степени уже отдифферен
цированных расплавов. Это отразилось на соста
вах гомогенизированных расплавных включений, 
которые показывают последовательную эволюцию 
магмы от шошонитов к латитам и тосканитам с уве
личением К20  до 5.6 % и S i02 до 69 % (табл. 2.12). 
Аналогичный тренд характерен в целом для высо
кокалиевых шошонитовых серий (рис. 2.27). Эти 
особенности изученных шошонитов отличают их 
от аналогичных вулканических серий Камчатки, в 
клинопироксенах которых составы расплавных 
включений менее дифференцированы [Kamenetsky 
et al., 1995] и отражают начальные этапы развития 
высококалиевых магм.

Была предпринята попытка палеомагнитного 
изучения этих пород. Для этой цели по руч. Кев- 
соим из тех же силлов или потоков отобрана пред
ставительная коллекция шошонитов, но из-за вы
соких концентраций многодоменного, а, соответ
ственно, и магнитомягкого магнетита они оказа
лись перемагниченными; уверенно выделяется 
только вязкая намагниченность, сходная по направ
лению с современным геомагнитным полем в ме
сте отбора.

В результате проведенных исследований вы
яснено, что в пределах восточного склона Поляр
ного Урала устанавливаются высококаливые суб
щелочные породы, по всем рассмотренным при
знакам соответствующие шошонитовым сериям. 
Учитывая их индикаторную роль, можно более 
обоснованно говорить о процессах субдукции, 
имевших место в среднем -  начале раннего па
леозоя в пределах восточного склона Полярного 
Урала.



2.4. Геодинамические аспекты 
формирования

палеоспрединговых комплексов 
Полярного Урала

Детальные геологические, петролого-геохими- 
ческие и минералогические исследования палео
спрединговых комплексов из офиолитов Поляр
ного Урала позволили установить, что большая их 
часть формировалась в палеогеодинамйческих 
условиях начальных стадий развития примитив
ных островных дуг с бонинитовыми сериями типа 
Марианской, Тонга и Идзу-Бонинской. В то же 
время, формирование части спрединговых комп
лексов Уральского палеоокеана происходило до 
образования примитивных островных дуг. Хоро
шим примером являются детально изученные раз
резы по рекам Лагорта-Ю и Правая Пайера, где 
установлено, что спрединговые комплексы состо
ят не только из отдельных роев, устроенных по 
принципу “дайка в дайке” на фундаменте из габ- 
бро-гипербазитовых комплексов, но и из образо
ваний “вторичных магматических камер”.

Такие морфоструктурные соотношения свиде
тельствуют, что формирование палеоспрединговых 
комплексов Полярного Урала происходило перво
начально в геодинамических условиях концентри
рованного спрединга, сменившегося рассеянным.

Для подтверждения этого вывода весьма ус
пешным оказался подход, ранее примененный для 
офиолитов Дальнего Востока и Алтае-Саянской 
области [Паланджян и др., 1982; Симонов, Ступа- 
ков, 1996; Ступаков, Симонов, 1997]. Для пород 
Войкаро-Сыньинских офиолитов проведен срав
нительный анализ минералов из гипербазитов (ис
пользованы данные Г.Н. Савельевой [1987]) с со
временными эталонными объектами [Паланджян, 
1992; Фролова, Бурикова, 1997].

В результате было выяснено, что ультрабазиты 
Войкаро-Сыньинского массива наиболее близки 
к перидотитам срединно-океанических хребтов. 
Кроме того, они практически совпадают по всем 
рассмотренным характеристикам минералов с 
ультраосновными породами океанических офио
литов Чаганузунекого массива в Горном Алтае. 
Детальный анализ хромшпинелидов, орто- и кли- 
нопироксенов позволил уточнить, что ультрабази
ты Войкаро-Сыньинского массива формировались 
скорее всего в медленноспрединговых срединно
океанических хребтах в участках наложения ман
тийных плюмов и впоследствии служили фунда
ментом зарождающихся островных дуг.

В целом, выстраивается последовательная цепоч
ка палеогеодинамических событий: 6 (?)-0 1_2 -  фор
мирование океанической литосферы в медлен
носпрединговых срединно-океанических хребтах 
Уральского палеоокеана; O-S -  образование рассло
енного габбро-гипербазитового интрузивного ком
плекса с практически синхронным развитием спре
динговых дайковых серий с бонинитами как ре

зультат развития примитивных островных дуг; 
D -  образование зрелых островодужных систем с 
шошонитами.

С помощью изучения магнитной текстуры по
род мы попытались оценить поле напряжений в 
моменты первичного формирования и последую
щего преобразования магматических пород Вой
каро-Сыньинских офиолитов и определить первич
на или вторична природа наблюдаемых структур
ных элементов.

Анализ данных по разрезу р. Правая Пайера 
позволяет считать, что формирование магнитной 
текстуры основного объема пород расслоенного 
габбро происходило в условиях литостатического 
(всестороннего) давления (см. раздел 2.2.2). Дос
таточно веским аргументом в пользу сохранности 
первичных или близких к ним по времени маг
нитных характеристик служат относительно низ
кие вторичные температурные воздействия. Ана
лиз содержания изотопов кислорода в габбро, габ
бро-норитах и диабазах комплекса предполагает не
значительный вторичный прогрев пород -  менее 
200 °С; состав 180  лежит в нормально-магмати
ческом интервале [Буякайте и др., 1983].

Для четырех объектов Войкаро-Сыньинских и 
Хадатинских офиолитов получены следующие па- 
леомагнитные направления в древней системе ко
ординат: 1 -  расслоенное габбро -  Dec=240°, 
Inc=-12°; 2 -  габбро-нориты -  Dec=269°, 1ис=-29°; 
3 -  диабазы даек -  Dec=221°, Inc=-21°; 4 -  габбро- 
иды Сыум-Кеу -  Dec=226°, 1пс=-19.3°. Среднее па- 
леомагнитное направление для четырех объектов 
равно: N=4, Dec=238.2°, 1пс=-21.2°, К=15.2, 
а 95=24.3°. Кучность направлений в древней сис
теме координат несколько выше, чем в современ
ной -  Ks/Kg=1.53, но максимальная кучность 
(К= 19.28) устанавливается при вводе 60 %-ной по
правки на залегание. Мы проанализировали тес
том ступенчатого распрямления [Watson, Enkin, 
1993] только наклонения высокотемпературной 
компоненты стабильных образцов. Оказалось, что 
кучность в древней системе координат (К=46.44) 
существенно выше, чем в современной (К=2.89). 
Максимальная кучность (К=64.34) отмечается при 
введении 110 %-ной поправки. В дальнейшем мы 
используем среднее палеомагнитное направление 
по всем стабильным образцам (n=72, Dec=235.6°, 
Inc=-20.8°, К=13.5, 095=4.8°), осознавая, что блоки 
(пластины) офиолитовой сутуры испытывали вра
щения вокруг вертикальной оси (на ±30-40° от 
среднего) относительно друг друга. Происходили 
эти вращения, вероятно, до формирования обще
го тектонического плана (с преимущественно во
сточным и достаточно крутым падением основ
ных структурных элементов) Центральной офио
литовой зоны Полярного Урала на предобдукци- 
онном (коллизионном?) этапе развития.

По нашим данным, “среднее” палеомагнитное 
направление для пород изученных офиолитовых 
массивов составляет Dec=55.6° (235.6°), Inc=20.8° 
(-20.8°). Строго говоря, полярность этого направ



ления мы не знаем, но, исходя из принципа мини
мизации движений, направление с северо-восточ
ным склонением и положительным наклонением 
считаем прямой магнитной полярности [Лубни- 
на, 1998; Лубнина и др., 1998, 1999]. Тогда палео
широта образования этих комплексов будет 
8-14° с.ш., простирание зоны палеоспрединга -  се
веро-северо-западное. Примерно такую же ори
ентировку имел уральский край Восточно-Евро
пейского конитнента [Диденко и др., 1994].

Время приобретения характеристической на
магниченности интрузивными породами офио- 
литов, исходя из двух положительных тестов па- 
леомагнитной стабильности (складки и обраще
ния) и возраста пород, можно принять как лан- 
дейло-карадок. Направление этой намагниченно
сти значимо отличается от рассчитанных направ
лений как с Восточно-Европейского, так и с Си
бирского континентов (табл. 2.13).

Широтное “зияние” между местом образования 
офиолитов и прилегающим краем Восточной Ев
ропы могло составлять не менее 10°. Северо-вос
точнее палеоокеанического бассейна находился 
Сибирский континент, обращенный к нему своей 
таймырской окраиной. Разворот относительно Во
сточно-Европейского и Сибирского континентов 
составляет примерно 33° по часовой стрелке и 78° 
против часовой стрелки, соответственно (табл. 2.13), 
который произошел, судя по палеомагнитным дан
ным, до позднего палеозоя. Более вероятно, что этот 
разворот есть результат компенсации дифферен
цированного движения по часовой стрелке двух 
континентов в позднедевонское-визейское время, 
когда угловая скорость вращения Сибири превы
шала в 1.5 раза угловую скорость вращения Вос
точной Европы и в закрывающемся бассейне мог
ли образоваться левосторонние сдвиговые дефор
мации Урала [Руженцев, Диденко, 1998].

Палеомагнитное направление спилитов войкар- 
ской серии восточного склона (Dec=152°, 1пс=-37°, 
N -  полярность) в плане палеомагнитной надеж
ности превосходит все остальные: а) данные теста 
складки практически однозначно свидетельству
ют о доскладчатом возрасте характеристической 
намагниченности; б) обожженные кремнистые 
алевролиты и обжигавшие их диабазовые силлы 
имеют одно палеомагнитное направление; в) в изу
ченном разрезе характеристическая компонента 
имеет две полярности (см. раздел 2.2.3).

Сопоставление этого направления с рассчи
танными с соответствующих по возрасту полю
сов Восточно-Европейского и Сибирского кон
тинентов (табл. 2.13) свидетельствует: а) по отно
шению к Восточной Европе изученный объект 
претерпел значительный (более 120°) разворот по 
часовой стрелке; по отношению к Сибири такой 
поворот существенно меньше (10-26°), также по 
часовой стрелке; б) палеоширота формирования 
отложений войкарской серии существенно отли
чается от расчетной с Восточно-Европейского 
континента, так, крайние оценки широтной раз
ницы по отношению к Восточной Европе состав
ляют 10-22°, тогда как по отношению к Сибири 
всего 4-18° (табл. 2.13). Можно полагать, что по
роды войкарской серии в ордовике располага
лись ближе к Сибирскому континенту.

Сопоставление с палеомагнитными определе
ниями по южноуральским объектам ордовикско- 
силурийского возраста также говорит об их текто
нической близости восточной зоне Полярно- 
Уральского сегмента. Например, палеомагнитное 
направление пород Денисовской зоны [Свяжина, 
Коптева, 1991; Свяжина и др., 1989, 1998] состав
ляет Dec=163° и 1пс=-12°, т.е. мы имеем соответ
ствие по склонению и широтную разницу в сред
нем 12±8°, что близко современной широтной раз-

Таблица 2.13. Сравнение полученных палеомагнитных направлений офиолитов Полярного Урала с 
рассчитанными по полюсам Восточно-Европейского и Сибирского континентов

Объект Возраст, Ф,° А, ° А,5,° Dec, ° Inc, ° f о ВЕК СК
млн лет R, ° F, ° R, ° F, °

ПУ Р: 46.5 159.4 6.6 63.0±5.1 59.015.1 39.8 -0.414.6 -1.412.2 -1.3110.5 2.113.7
ВЕК 250 45.5 160.8 2.0 62.6±2.6 57.711.9 38.3 - - - -
СК 250 48.8 159.1 9.0 61.7±12.1 60.817.7 41.8 - - - -
Пуц О 23.1 182.2 3.7 55.6±4.8 20.814.8 10.8 -33.216.8 -15.515.8 +78.018.2 -20.316.9
Пув О -40.8 99.4 7.4 152.018.2 -37.018.2 -20.6 -129.618.6 15.916.4 -18.419.8 11.117.4
ВЕК 460 16.9 220.6 7.0 22.417.0 -9.4113.7 -4.7 - - - -
СК 460 -25.0 116.0 9.0 133.619.1 -18.6116.6 -9.6 - - - -

Примечание. ВЕК, СК -  Восточно-Европейский и Сибирский континенты, соответственно; Пуц, Пув -  центральная 
(офиолитовая) и восточная мегазоны Полярного Урала (ПУ); Ф, А -  широта и долгота палеомагнитного полюса, 
соответственно; А95 -  радиус овала доверия вокруг полюса; fa -  палеоширота; R -  угол разворота относительно ВЕК 
или СК (“-“ означает поворот по часовой стрелке, “+” -  против); F -  относительная разница в палеоширотах. 
Пересчет направлений произведен на координаты 66.5° с.ш., 64° в.д. Уровень значимости относительных разворо
тов с 95 %-ной вероятностью рассчитан по: [Butler, 1992; Demarest, 1983]. Остальные пояснения см. в табл. 2.4.



нице в их положении. Примерно такое же склоне
ние, в юго-восточных румбах, имеет ряд ордовик
ских островных дуг (Чингизская, Байдулет-Акба- 
стуская, Степнякская) Центрального Казахстана 
[Турманидзе, 1991; Турманидзе и др., 1991]. Ордо
викско-силурийская система дуг Центрального 
Казахстана субмеридионального простирания про
тягивалась от 20° с.ш. в Южное полушарие и, воз
можно, надстраивалась Войкарской островной 
дугой (вой каре кая серия), палеоширота которой 
составляла 20±4° ю.ш.

Вторая палеомагнитная компонента, получен
ная по кремням и андезито-базальтам войкарской 
серии (Dec=243°, Inc=-59°, R -  полярность), име
ет послескладчатую природу, и, вероятно, ее воз
раст можно определить как позднепалеозойский, 
так как рассчитанные направления с позднеперм
ских палеомагнитных полюсов Восточно-Европей
ского и Сибирского континентов [Лубнина и др., 
1999] на точку отбора практически совпадают с 
полученным в настоящей работе (табл. 2.13). Па
леоширота полярного сегмента Уральской склад

чатой системы в позднепалеозойское время состав
ляла 40±3° с.ш.

Магнитотектонические результаты позволяют 
высказать ряд предположений, дополняющих 
предложенную на основе геологических и петро- 
геохимических данных модель формирования па- 
леоспрединговых структур Полярного Урала.

1. Уральский палеоокеанический бассейн в 
интервале 490-420 млн лет располагался на 
8-14° с.ш., зона спрединга имела северо-северо
западное простирание. Вероятно, до обдуцирова- 
ния и коллизионных деформаций изученные офи- 
олитовые структуры испытыли развороты вокруг 
вертикальной оси относительно друг друга.

2. Палеомагнитные характеристики вулканоген
но-кремнистых толщ войкарской серии близки та
ковым для островодужных образований Денисов
ской зоны Южного Урала и Центрального Казах
стана. Эти породы формировались на 20±4° ю.ш. 
и могли являться продолжением Центрально-Ка
захстанской -  Южно-Уральской системы остров
ных дуг.



Глава 3
Палеоспрединговые комплексы Южных Мугоджар

Южно-Мугоджарский хребет является южной 
оконечностью покровно-складчатой системы 
Уральских гор. Офиолиты, представленные глав
ным образом дайковыми и лавовыми комплекса
ми основного состава, располагаются в пределах

Рис. 3.1. Схема геологического строения 
Западно-Мугоджарской вулканогенной зоны 

1 -  мезозойско-кайнозойские отложения; 2 -  
палеозойские вулканогенно-терригенные отложе
ния; 3 -  дайковый комплекс; 4 -  габброиды; 5 -  
граниты и гранодиориты; 6 -  крупные разломы

Глава написана при участии А. С. Перфильева, 
ДА/. Печерского.

синклинория Западно-Мугоджарской вулканоген
ной зоны (рис. 1.4), которая орографически со
впадает с Мугоджарскими горами (рис. 3.1). Му- 
годжарские офиолиты находятся на южном про
должении Магнитогорской эвгеосинклинальной 
зоны, слагая в структуре верхние тектонические 
покровы [Камалетдинов, 1974; Руженцев, 1976; Тек
тоника Урала..., 1977; История развития..., 1984; Ко- 
ротеев и др., 1985; Пучков, 1993, 2000; Серавкин, 
1997; Язева, Бочкарев, 1998]. Из них наименее 
гранитизированные и дислоцированные комплек
сы располагаются в южной части зоны, обнажа
ясь на крыльях мульдообразной Берчогурской 
синклинали (рис. 3.2), которая образовалась на оро- 
генном этапе и заполнена терригенной молассой 
верхнепалеозойско-мезозойского возраста.

3.1. Офиолиты Южных Мугоджар
Офиолитовая ассоциация с хорошо выражен

ными габбровыми, дайковыми и базальтовыми го
ризонтами вскрывается на западном (район горы 
Бахтыбай) и восточном (бассейн р. Шулдак) кры
льях Берчогурской мульды. Спокойное и пологое 
залегание пород лишь в незначительной степени 
нарушено молодыми разломами, имеющими не
большие амплитуды. Дислокации, в том числе и 
складчатые, усиливаются в области влияния Глав
ного Уральского разлома, ограничивающего с за
пада Западно-Мугоджарскую зону.

Первоначально габброиды традиционно отно
сились к интрузивным образованиям и пробле
мы их формирования рассматривались вне свя
зей с сопутствующими им дайками и эффузива- 
ми основного состава. Более того, само существо
вание дайкового комплекса не признавалось. Уни
кальные по своим масштабам дайковые серии 
были приняты за пакеты массивных потоков (ак
тогайская свита), тектоническими деформация
ми приведенные почти в вертикальное залегание. 
В таком случае получалось, что подушечные ба
зальты (мугоджарская свита), имеющие пологие 
углы падения, залегают на нижнем комплексе с 
почти 90-градусным угловым несогласием [Аб
дулин, 1973].

Со сходных позиций магматические образова
ния Западно-Мугоджарской вулканогенной зоны 
описаны в ряде других работ [Водорезов, 1961;
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Рис. 3.2. Схема геологического строения Берчогурской синклинали с установленными палеомагнитными склонениями отдельных 
блоков

1 -  осадочные породы Оз-Cj возраста; 2 -  известняки франского яруса (D3); 3 -  вулканогенно-осадочные породы живета (D2); 4 -  кремнистые породы 
Эйфеля (D2); 5 -  базальты, главным образом пиллоу-лавы, эйфель (палеоокеанический слой 2А); 6 -  комплекс параллельных даек, эйфель (палеоокеаничес- 
кий слой 2В); 7 -  габбро (палеоокеанический слой 3); 8 -  разломы; 9 -  места отбора ориентированных образцов с указанием палеомагнитного склонения 
(не залитая стрелка -  склонение определено методом длинных частиц).

Буквами обозначены участки работ: АЩ -  Ащисай, ШЛ -  Шулдак, ДГ -  Дангилек, БТ -  Буртыбай, КР -  Караксак, ТЛ -  Телегенсай, БР -  Берчогур, КБ 
-  Кабаксай, СБ -  Северный Бахтыбай, ЮБ -  Южный Бахтыбай. На врезке показан район работ



Абдулин и др., 1963; Руденко и др., 1963; Белец
кий, 1967; Тельгузиев, 1969; Семенов, 1980].

Исследования В. Г. Кориневского заставили 
усомниться в эффузивном происхождении пород 
актогайской свиты [Кориневский, 1972]. Позднее 
он же, совместно с С.Н. Ивановым и Г.П. Беляни
ной [Иванов и др., 1973], доказал, что диабазы акто
гайской свиты следует интерпретировать как ком
плекс параллельных даек (“дайка в дайке”), которые 
представляют собой реликт древней океанической 
коры, формировавшейся в рифтовых условиях.

В конце 70-х -  начале 80-х годов исследования 
Мугоджарских офиолитов становятся более целе
направленными. В частности, Л.П. Зоненшайн с 
коллегами показали, что морфология подушечно- 
трубовых образований в мугоджарских лавах тож
дественна наблюдаемым в осевой части Красно
морского рифта [Зоненшайн и др., 1981а].
В.В. Матвеенков и В.В. Хайн [1984] установили, 
что пористость Шулдакских базальтов аналогична 
таковой в базальтах Срединно-Атлантического 
хребта, изливавшихся на глубинах 2-3 км.

Петро- и геохимические исследования М.И. Кузь
мина и А.И. Альмухамедова [1984, 1987] засвиде
тельствовали сходство составов базальтов и диа
базов с составами аналогичных образованияй коры 
современных океанов.

В начале 80-х годов авторы настоящей моно
графии проводили детальные исследования офи
олитов Южных Мугоджар, основные результаты 
которых опубликованы [Печерский и др., 1983; 
Диденко и др., 1983; Бураков и др., 1984; Диденко 
и др., 1984; Куренков, Перфильев, 1984; Перфиль
ев и др., 1985; Диденко, Печерский, 1986; Печерс
кий и др., 1987; Симонов, 1993; Диденко, 1997; Ку
ренков, 1997; Didenko, Pechersky, 1989].

3.1.1. Геологическая характеристика
В пределах описываемого района трудно най

ти такое пересечение, в котором все части офио
литов были бы представлены в полном виде. По
этому приводимый ниже разрез является свод
ным, а при его составлении уделялось особое вни
мание выявлению взаимоотношений отдельных 
офиолитовых “горизонтов” между собой.

I. Нижние горизонты офиолитового разреза об
нажаются на крыльях Берчогурской мульды (рис. 
3.3). На юго-западном склоне горы Бахтыбай в су
хом русле безымянного ручья обнаружены выхо
ды серпентинизированных верлитов, имеющие не
большие размеры и видимую мощность в преде
лах первых метров. Их расположение в поле раз
вития габбро в наиболее гипсометрически пони
женных частях рельефа позволяет предполагать, 
что верлиты слагают нижние горизонты Шулдакс
ких офиолитов.

II. Альбитизированные и амфиболизированные 
габброиды составляют следующий “горизонт” офи
олитового разреза. Породы имеют характерный 
такситовый облик и обладают признаками мета- 
соматических преобразований. Наличие реликто-

E 3 i
F ^ T l2 

II I Шз
lL 4 4 

|г  г | 5

1?ТПв

ЩШ  7

к —Л 8

Рис. 3.3. Схема геологического строения 
западного склона горы Бахтыбай

1 -  эффузивы основного состава, преимуще
ственно подушечные лавы; 2 -  кремни и яшмои- 
ды; 3 -  диабазы комплекса “дайка в дайке”; 4 -  
габбро и габбро-диабазы; 5 -  амфиболовое габбро;
6 -  тектонизированные амфиболовые габбро; 7 -  
гипербазиты; 8 -  крутые разломы

вых пироксенов, иногда сохраняющихся в мета- 
габброидах, позволяет считать, что первоначально 
данные породы представляли собой пироксеновое 
габбро. Нижняя граница габбро повсеместно тек
тоническая, поэтому оценить мощность этого “го
ризонта” можно лишь приблизительно -  первые 
сотни метров.

III. Габбро-нориты занимают, из-за недостаточ
ной обнаженности, неустановленное положение в 
офиолитовом разрезе. Они известны на правобере
жье р. Шулдак в районе брошенного поселка Жан- 
гана, где образуют скопления шарообразных тел, ди
аметр которых может достигать нескольких метров.

IV. Габбро и габбро-диабазы, представляющие 
собой реликты вторичных магматических камер, 
залегают в верхах горизонта II габброидов. Лучше 
всего эти породы обнажаются на западном скло
не горы Бахтыбай, где их мощность оценивается в 
десятки метров.



V. Комплекс типа “дайка в дайке”, мощность его 
не превышает 700 м.

VI. Базальты, большей частью подушечно-тру- 
бовые лавы, с гиалокластикой, силлами и линзами 
кремней, постепенно сменяющие вверх дайковый 
комплекс (мугоджарская свита). Среди них уста
новлены также пикритовые образования [Кашин- 
цев, Зайков, 1987]. В полных разрезах они дости
гают мощности 1000 м.

VII. Тонкослоистые кремни и яшмы с силлами 
и отдельными потоками базальтовых лав (курку- 
дукская свита), мощностью до 300 м.

Возраст куркудукской свиты устанавливается по 
находкам конодонтов в кремнистых породах бас
сейна р. Шулдак [Иванов, 1983; Кориневский, 1984]. 
Возраст по конодонтовой фауне -  средний девон, 
эйфельско-живетский ярус. Таким образом, возраст 
подушечных лав и продуцирующих их даек -  эй- 
фельский и живетский ярусы среднего девона.

На породах офиолитовой ассоциации залегают 
вулканогенно-осадочные отложения, в объеме ко
торых значительное место занимают лавы и дайки 
андезито-дацитового состава (милыашинская сви

та). Запечатывается разрез терригенными порода
ми верхнего девона -  карбона.

Габбровый “слой” палеокеанической коры.
Лучше всего фрагменты “слоя” сохранились по пе
риферии Берчогурской мульды (рис. 3.2), где для 
детальных исследований нами были выбраны наи
более представительные и хорошо обнаженные 
участки: в прирусловой части р. Шулдак (участок 
Шулдак), на левобережной части бассейна руч. 
Ащисай, являющегося левым притоком р. Шул
дак, и на западных склонах горы Бахтыбай (участ
ки Южный и Северный Бахтыбай).

Участок Шулдак является наиболее хорошо об
наженной частью габбрового массива, располага
ющегося между дайковыми сериями Западного и 
Восточного Актогая (рис. 3.4). Весь массив имеет 
субмеридиональное простирание, в первом при
ближении совпадающее с дайками. Его ширина 
не превышает 500 м. Массив сложен светлыми 
альбит-амфиболовыми габбро с явно выраженной 
такситовой структурой. Их петрографическое изу
чение показало, что даже в наиболее амфиболизи- 
рованных разностях сохраняются реликтовые пи-
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Рис. 3.4. Схематическая карта соотношений даек в дайковом комплексе бассейна р. Шулдак 
1 -  реликты вторичных магматических камер; 2 -  “дайка в дайке”; 3 -  “дайка в дайке” со скринами 

подушечных базальтов; 4 -  “дайка в дайке” двух генераций; 5 -  “дайка в дайке” со скринами ранних даек; б -  
скрины габбро; 7 -  подушечные базальты с дайками; 8 -  подушечные базальты; 9 -  габбро; 10 -  гранодиориты; 
11 -  зоны актинолитизации; 12 -  зоны древних листрических разломов; 13 -  крутые разломы; 14 -  границы 
дайковых комплексов разных типов; 15 -  чехол современных отложений. Зоны, обозначенные римскими 
цифрами, описываются в тексте



роксены, относительно свежие плагиоклазы и мел
козернистые оливины. В целом, породы принад
лежат к группе кумулятивных габбро.

Неглубокий эрозионный врез оставляет для 
прямых наблюдений только ЗСМО м разреза мас
сива. В правобережных габбро сохраняется мно
го больше реликтовых пироксенов и пород с пер
вичными кумулятивными структурами, т.е. они 
производят впечатление более глубинных. В лево- 
бережном габбро (северная часть массива) изме
нения существенно выше. Вероятно, они слагают 
более нижнюю часть магматической камеры. Ско
рее всего, по руслу реки проходит молодой сброс, 
приведший в соприкосновение разноглубинные 
части габброидного массива.

Изучение границ массива показало, что они 
различаются по своему строению. Восточный край 
резко оборван секущей полудайкой восточноак
тогайского дайкового комплекса Эндоконтакт маг
матического тела, непосредственно соприкасаю
щегося с габбро, имеет сидеромелановое стекло 
(мощностью 1-2‘мм).

Западный контакт выглядит следующим обра
зом (с востока на запад, т.е. от габбро к дайкам): в 
такситовых альбит-амфиболовых габбро появляют
ся сначала мелкие, а затем и крупные (до 0.5 м), 
шлироподобные мелкозернистые выделения с габ- 
бровой равномерно-зернистой структурой. Сте
пень амфиболизации в них уменьшается, так как 
в общей массе появляется, а затем преобладает 
актинолит. Постепенно к западу шлироподобные 
выделения увеличиваются в размерах и количе
ствах и замещают такситовую габбровую основу, 
оставляя ее в виде шлиров. В мелкозернистой ак- 
тинолитизированной меланократовой породе про
ступает диабазовый облик. Довольно быстро диа
базы становятся почти неизмененными, в них на
блюдаются отдельные магматические тела, а шли
ры такситового габбро встречаются все реже. Та
кой характер контакта свидетельствует об одно
временном наложении процесса амфиболизации 
на породы лайковой серии Западного Актогая и 
кумулятивного габбро массива Шулдак. Таким 
образом, амфиболизированное габбро рассматри
ваемого массива сформировалось вслед за станов
лением западноактогайской серии “дайка в дай
ке”, но до начала образования восточноактогайс
кого дайкового комплекса.

Участок Ащисай сложен породами габброво- 
го массива, обнажающегося в левой части бассей
на руч. Ащисай (рис. 3.5), сходными с породами 
Шулдакского массива. Их изучение затрудняется 
тем, что на сравнительно плоских склонах выходы 
габбро наблюдаются в виде небольших скальных 
выступов.

Породы массива представлены такситовыми ам- 
фиболовыми габбро. Редко сохраняющийся пи
роксен обычно замещен амфиболом, большей ча
стью актинолитом. В наименее измененных поро
дах сохраняется структура, напоминающая куму
лятивное пироксеновые габбро. Из-за неглубоко

го эрозионного вреза видимую мощность габбро- 
идов Ащисая можно оценить в 25-30 м.

В пределах участка Ащисай также удалось об
наружить, что западный и восточный контакты 
массива асимметричны. Переход от лайкового 
комплекса к габбро (западная часть массива) ско
рее всего резкий, так как на местности видно, что 
разные породы подходят друг к другу на расстоя
ния в 3-4 м. Напротив, на восточном фланге мас
сива появляются шлировые выделения мелкозер
нистых меланократовых пород, а местами почти 
неизмененных диабазов. Все это свидетельствует 
о зеркально отображенном сходстве в строении 
Ащисайского массива с Шулдакским.

Участок Северный Бахтыбай сложен альбит- 
амфиболовыми разностями габбро с такситовой 
структурой. Редко удается наблюдать в амфибо
лах реликты пироксенов. Тем не менее, сохраня
ются признаки, позволяющие их относить к куму
лятивным габбро.

Эрозионный врез вскрывает более глубокие го
ризонты габбрового слоя в Северном Бахтыбае, чем 
в Шулдакском и Ащисайском массивах. Следует 
заметить, что в нижних частях габбро постепенно 
становятся все более лейкократовыми, нередко 
превращаясь в альбититы. В непосредственной 
близости от зоны Главного Уральского разлома, 
ограничивающего с запада Берчогурскую синк
линаль, возрастает степень тектонического дроб
ления габброидов. Наблюдаются отдельные участ
ки, в которых первично массивные породы пре
вращены в катаклазиты. Видимая мощность габ- 
броидов достигает 300-400 м.

Участок Южный Бахтыбай представлен в 
нижней части видимого разреза амфиболовыми 
разностями габбро с такситовой структурой, по
степенно вверх замещающимися офитовыми (юж
ная часть западного склона горы Бахтыбай).

Петрографическое изучение амфиболовых габ- 
броидов показало наличие в них пироксена и ре
ликтов кумулятивных структур. Офитовые породы 
представлены пироксеновыми габбро с офитовой 
и габбро-диабазовой структурами. Плагиоклаз рез
ко идиоморфен по отношению к пироксену. Пиро- 
ксены, как правило, в разной степени амфиболизи- 
рованы, плагиоклазы изменены очень интенсивно. 
В отдельных разностях встречается первичный ам
фибол. Иногда наблюдается наложенное окварце- 
вание и карбонатизация. Мощность габбро можно 
оценить в первые сотни метров. В основании раз
реза усиливается альбитизация.

Изучение габбро позволяет сделать вывод, что 
третий слой палеоокеанической коры Шулдакских 
офиолитов представлен кумулятивными пироксе
новыми габбро, прошедшими стадию амфиболи
зации и альбитизации.

Часть габбровых массивов (Шулдак, Ащисай) 
скорее всего представляет собой аналог верхов тре
тьего слоя океанической коры -  горизонт ЗА. К этой 
группе необходимо отнести наиболее амфиболизи- 
рованные фации габбро. Их первично “близповер-
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Рис.3.5. Схема геологического строения бассейна р. Шулдак (Мугоджарский хребет). Составле
на С.А. Куренковым и А.С. Перфильевым по личным наблюдениям с использованием материалов
В.Г. Кориневского, Л.П. Зоненшайна, Г.Б. Рудника, Г.А. Кашинцева, В.В. Хайна

1 -  чехол современных отложений; 2 -  кремнисто-терригенные отложения с маломощными потоками базаль
тов (куркудукская свита, Dj_2); 3 -  кварцевые диориты; 4-6 -  подушечные базальты, сформированные в результа
те действия разновозрастных зон магмовыведения: 4 -  нулевой, 5 -  первой (N), 6 -  второй (N+1); 7, 8 -  участки 
постепенного перехода из дайковых комплексов в пределах первой (7) и второй (8) зон магмовыведения; 9, 10 -  
комплексы “дайка в дайке”, сформированные в результате действия условно первой (9) и второй (10) зон магмо
выведения; И -  пироксеновое габбро; 12 -  актинолитизированное габбро; 13 -  границы зон актинолитизации; 
14 -  габбро-нориты; 15 -  границы второй (N+1) зоны магмовыведения: достоверная (а) и предполагаемая (б); 16 -  
зоны бластомилонитизации; 17 -  разломы, достоверные (а) и предполагаемые (б); 18 -  залегания лавовых
потоков (а) и даек (б); 19 -  первая (а) и вторая (б) зоны магмовыведения; 20 -  гидросеть

хностное” положение в разрезе могло способство
вать интенсивному взаимодействию с морской 
водой, проникавшей по трещинам на значительные 
глубины. Это подтверждается тем, что в них содер
жится только “малотитанистый” первичный титано- 
магнетит. Наиболее свежие кумулятивные габбро 
являются, вероятно, аналогом горизонта ЗВ габбро- 
вого слоя океанской коры, так как состав редких 
сохранившихся титаномагнетитов в них соответ
ствует составу титаномагнетитов базальтов и габ
бро океанических разрезов [Диденко, 1997 а,б].

Дайковый “слой” океанической коры. Деталь
ные исследования позволили установить, что дай
ковый комплекс, образующий в офиолитовой ас
социации Шулдака единый “слой”, отчетливо рас
падается на горизонты: “корневой” (нижний), ос
новной (центральная часть) и дайково-лавовый

(верхний). Каждый из них обладает своими спе
цифическими особенностями и закономерностя
ми строения.

“Корневой” горизонт дайкового комплекса де
тально изучался нами в пределах юго-западного 
подножия горы Бахтыбай. Здесь на хорошо обна
женной крутой стенке видны небольшой мощнос
ти дайки, которые пронизывают амфиболизирован- 
ные габбро, служащие вмещающей матрицей (рис. 
3.6). Полнокристаллическое габбро и габбро-диа
базы представляют собой реликты магматической 
камеры. В дайках отчетливо выражены закалки, 
представленные тонкозернистыми диабазами. Ис
ключением являются нестандартные дайкоподоб- 
ные тела, западные ограничения которых имеют за- 
кальный облик (рис. 3.6). Восточная граница этих 
тел отчетливо выражена только в верхней части об-

Рис. 3.6. Глазомерная геологическая карта строения фрагмента “корневого” горизонта дайково
го комплекса в пределах юго-западного подножия горы Бахтыбай

1-4 -  габбро: 1 -  габброиды, 2 -  такситовое, 3 -  мелкозернистое, 4 -  крупнозернистое; 5 -  мелкозернистые 
диабазы; 6 -  типы диабазовых закалок: а -  тонкозернистые, б -  тонкозернистые с мелкозернистой зоной; 7 -  
бластомилониты



3___________  ____________ _____в
V • V v. . 1у JV |v f X  V V." | V V 1 V V • |

t у] | v 1V \fl • Л1.• ^ • 1 v* J v!v . V '4V V * .1 . '  . V V 1 V *•*!V. * у . . v f c ’ .j V 1V v*l V 1V v'. V V * в.' 1 vl V V V V ; J y\]y,
V.’ V X V .1 V I V vj Iv.aVi

Рис. 3.7. Схема строения фрагмента разре
за “корневого” горизонта дайкового комплек
са (северо-западный склон горы Бахтыбай) 

Условные обозначения см. на рис. 3.6

нажения, где наблюдаются тонкозернистые диаба
зы, представляющие собой типичную эндоконтак- 
товую зону мощностью 1-2 см. Вниз закалка начи
нает постепенно изменять свой морфологический 
облик до полного исчезновения. Это происходит 
плавно, но на коротком отрезке -  первые метры. 
“Истаивание” закалки идет за счет закономерного 
укрупнения зернистости закальных фаций: тонко
зернистые диабазы переходят в среднезернистые, 
а затем приобретают облик крупнозернистых по-

Рис. 3.8. Полевая зарисовка соотношений 
закальных фаций в “корневом” горизонте даек 

1-4 -  диабазы: 1 -  криптокристаллические, 2 -  
мелкозернистые, 3 -  среднезернистые, 4 -  крупно
зернистые; 5 -  габбро-диабазы; 6 -  границы маг
матических фаций.

Остальные условные обозначения см. на рис. 3.6

род, постепенно сливаясь с хорошо раскристалли- 
зованным материалом центральной части дайки и 
вмещающих офитовых габбро и габбро-диабазов.

В корневом горизонте нередко наблюдаются 
морфологические образования, представляющие 
собой закальные фации, “плавающие” среди рас- 
кристаллизованных магматических пород -  габбро 
и габбро-диабазов. Магматическое габбро слагает 
пластообразное тело -  сил л, мощностью не менее 
100 м. Оно располагается в верхних горизонтах 
габбро, представляя собой сохранившуюся апи-

Рис. 3.9. Полевая зарисовка незакономер
ных соотношений закальных фаций в “кор
невом” горизонте даек

1 -  плагиопорфировые диабазы.
Остальные условные обозначения см. на рис.

3.6 и 3.8

кальную часть магматической камеры, продуци
ровавшей дайки.

Случай непосредственного перехода магматичес
кого габбро в дайки, запечатленный в реликтах апи
кальной части магматической камеры, -  довольно 
редкое явление. Много чаще наблюдаются ситуа
ции, когда хорошо выражен собственно “корневой” 
горизонт. Например, на северо-западных склонах 
горы Бахтыбай в естественных скальных обрывах 
наблюдается фрагмент таких образований, где сре
ди закалок преобладают средние и мелкозернис
тые фации, а в крупных телах офитовых габбро- 
диабазов отмечаются “плавающие” закалки (рис. 3.7).

Особенность “корневых” горизонтов дайковых се
рий выражается в появлении между соседствую
щими дайкоподобными телами постепенных пере
ходов. Наиболее простой случай изображен на рис. 
3.8. Непрерывно вниз происходит замещение мел
козернистых фаций раскристаллизованными. Эндо
контакт, представленный криптокристаллическими 
породами, исчезает за счет постепенного выравни
вания степени раскристаллизации как в эндоконтак
те, так и во вмещающих породах. Подобное “раство
рение” осуществляется на коротком отрезке, верти
кальная составляющая которого редко превышает 
10-15 м, а обычно исчерпывается 2-3 м.

Более сложная ситуация возникает, когда “ис
таивание” закалки происходит не столь прямоли-



Рис. 3.10. Полевая зарисовка хаотических 
соотношений закальных фаций в “корневом” 
горизонте даек

Условные обозначения см. на рис. 3.6 и 3.8
нейно (рис. 3.9), как в предыдущем случае. В рай
оне коленообразного перегиба и ниже относитель
но тонкозернистые фации, являющиеся в данном 
случае аналогом закалок, исчезают полностью, так 
что соседствующие тела сливаются настолько, что 
границу провести между ними можно только ус
ловно. Ниже закалочные разности фрагментами 
возникают вновь.

Наблюдаются также случаи, когда зоны “раство
рения” закалок теряют свой вертикально-прямо
линейный облик и становятся извилистыми (рис. 
3.10). Иногда на продолжении такого рода закалок 
появляются образования, сходные по облику с 
магматическими брекчиями. В изометричных, как 
правило, выделениях, по форме напоминающих 
обломки, преобладают менее раскристаллизован- 
ные породы, по сравнению с вмещающими.

Следует обратить внимание на еще одну харак
терную черту строения корневого горизонта лай
кового комплекса, которая выявляется в разрезе 
западного склона горы Бахтыбай (рис. 3.11). Здесь 
появляются скрины такситовых габброидов. Это 
означает, что высвобождение пространства для

внедрения магмы происходило за счет разруше
ния габбрового слоя.

Приведенные примеры, в совокупности с мно
жественными наблюдениями в других разрезах, 
показывают, что верхние части габбрового “слоя” 
теснейший образом связаны с дайковым сложно 
построенным переходным горизонтом. Последний 
включает в себя реликты амфиболизированного 
кумулятивного габбро, сохраняющиеся в виде скри
нов, и остатки вторичных магматических камер с 
“корневыми” фациями лайкового комплекса. По
явление в апикальных частях магматических ка
мер “плавающих” закалок и магматических брек
чий может свидетельствовать о магматической эро
зии основания второго слоя океанической коры. 
Это связано с тем, что режим тектонического рас
слаивания литосферы приводит к созданию мно
жественных плоскостей срыва внутри коры. Один 
из них присущ границе габбрового и лайкового 
слоев. Этот же срыв приводит к смещению кор
ней относительно своих даек. Одновременно про
исходит разрушение низов лайкового комплекса 
и консервация этих обломков в расплавленном 
веществе магматической камеры.

Основной горизонт дайкового комплекса пред
ставлен сериями магматических тел, лучшие обна
жения которых установлены в бассейне р. Шулдак, 
где они впервые были описаны В. Г. Кориневским 
[1972]. Наиболее представительными являются За
падно-Актогайское, Восточно-Актогайское, Ащисай- 
ское и Дангилекское поля развития комплекса типа 
“дайка в дайке”, которые послужили опорными 
объектами для нашего комплексного изучения [Пе
черский и др., 1983; Диденко и др., 1984; Куренков, 
Перфильев, 1984]. Описание строение даек следу
ет начать с Западно-Актогайского комплекса, изу
ченного с максимальной степенью детальности. 
Здесь авторами задокументированы серии отдель-
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Рис. 3.11. Схема строения фрагмента разреза дайкового комплекса (западный склон горы 

Бахтыбай)
1-5 -  диабазы: 1 -  мелкозернистые, 2 -  среднезернистые, 3 -  крупнозернистые, 4, 5 -  плагиопорфировые 

(4 -  мелкозернистые, 5 -  среднезернистые); 6-8 -  габбро-диабазы: 6 -  среднезернистые, 7 -  крупнозернис
тые, 8 -  плагиопорфировые; 9, 10 -  жилоподобные диабазовые дайки: 9 -  тонкозернистые, 10 -  мелкозернис
тые; 11-13 -  эндоконтакты: И -  тонкозернистые, 12 -  мелкозернистые, 13 -  тонкозернистые с мелкозернис
той оторочкой; 14, 15 -  скрины: 14 -  диабазов, 15 -  микрогаббро; 16 -  зоны тектонического дробления
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Рис. 3.12. Схема строения разреза (а-д) комплекса типа “дайка в дайке” Западного Актогая (р. Шулдак)
1 -  дайки с двумя активными эндоконтактами; 2 -  маломощные жильные дайки (показаны вне масштаба); 3 -  части разорванных даек с разнориенти- 

рованными эндоконтактами: а -  восточные полудайки, 6 -  западные полудайки; 4 -  части разорванных даек “фоновой” генерации; 5, 6 -  скрины: 5 -  
дайковые, 6 -  подушечных базальтов; 7 -  задернованные участки; 8 -  линии возможного совмещения даек; 9 -  распределение магнитной восприимчивости 
по разрезу
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ных фрагментов и составлен непрерывный разрез, 
охвативший практически всю обнаженную часть 
данного лайкового комплекса (рис. 3.12).

На первый взгляд, лайковый комплекс состоит 
из магматических тел разного типа, незакономер
но переплетающихся и чередующихся в составе 
всей серии. По морфологическим характеристи
кам выделяются: стандартные дайки (два эндокон
такта), полудайки (с одним западным или восточ
ным эндоконтактом) и пассивные дайки (без эн- 
доконтактоз).

Тем не менее, в строении лайкового комплекса 
Западного Актогая устанавливаются участки, наи
более адекватно отвечающие теоретической моде
ли формирования комплексов “дайка в дайке”. Со
гласно этой модели, в результате раздвигания бло
ков коры каждая предыдущая дайка разрывается 
на две части и образовавшиеся половины расхо
дятся друг от друга. В конечном итоге, при доста
точной продолжительности процесса раздвигания 
и внедрения, формируются пакеты магматических 
тел, состоящие из половинок даек. Подтвержде
ние тому обнаруживается на левом берегу р. Шул- 
дак, где обнажение состоит из серий полудаек, 
прислоненных друг к другу (рис. 3.13). Следует 
подчеркнуть, что такие фрагменты встречаются и 
в других частях лайкового разреза в пределах бас
сейна р. Шулдак.

При детальном изучении многих конкретных 
обнажений выясняется, что в пределах Шулдакс- 
кого лайкового комплекса преобладает незаконо
мерное распределение магматических тел различ
ного типа (рис. 3.14). Здесь среди полудаек выде
ляется шесть типов (рис. 3.15).

А. Полудайка, сложенная однородно раскрис- 
таллизованными мелкозернистыми диабазами, 
обычно меланократовыми. Закалка выражена от
четливо и представляет собой восточное ограниче
ние магматического тела (восточная полудайка).

Б. Полудайка с восточной закалкой, пред
ставленной тонкозернистыми диабазами; в за
падном направлении зернистость диабазов ме
няется от тонкозернистой до крупнозернистой 
(восточная полудайка с крупнозернистым яд
ром).

В. Полудайка, вобравшая в себя черты строе
ния первых двух типов. Ее периферии сложены 
мелкозернистыми диабазами, а раскристаллизован- 
ная часть (ядро) смещена в сторону пассивного 
западного контакта дайки. Восточный эндоконтакт 
имеет отчетливо выраженную закалку с крипток
ристаллическими фациями (асимметричная вос
точная полудайка).

Три других типа полудаек являются зеркальным 
отображением рассмотренных выше (рис. 3.15).

Г. Западная полудайка.
Д. Западная полудайка с крупнозернистым яд

ром.
Е. Асимметричная западная полудайка.
Среди даек также существуют разности, выде

ление которых определяется особенностями рас
пределения в теле дайки раскристаллизованных 
фаций (рис. 3.16)

A. Дайка с отчетливо выраженными закальны- 
ми границами и достаточно однородной, слабо рас- 
кристаллизованной центральной частью (мелко
зернистая дайка).

Б. Дайка, сложенная мелкозернистыми фация
ми, в центральной части которой появляются хо
рошо раскристаллизованные диабазы (раскристал- 
лизованная дайка).

B. Дайка, раскристаллизованное ядро которой 
смещено относительно геометрической середины 
(раскристаллизованная дайка с восточной или за
падной асимметрией ядра).

Г. Дайка, сложенная тонко-мелкозернистыми ди
абазами. Основной чертой данного типа является 
маломощность (от первых до десятков сантимет-



Рис. 3.14. Схема строения фрагмента разреза лайкового комплекса в береговых скальных 
выходах правого борта р. Шулдак в 8 км ниже зимовки Актогай 

Условные обозначения см. на рис. 3.11

Рис. 3.15. Основные типы полудаек (пояснение А-Е см. в тексте)
1 -  незакальные границы магматических тел; 2 -  эндоконтакты (закалки); 3 -  диабазы; 4 -  крупнозернис

тые диабазы; 5 -  жилоподобные дайки

Рис. 3.16. Основные типы даек (пояснение 
А-Г см. в тексте)

Условные обозначения см. на рис. 3.15



ров), извилистость, невыдержанность мощности 
по вертикали, вплоть до выклинивания (жилопо
добная дайка).
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Рис. 3.17. Основные типы эндоконтактов 

(пояснение A-В см. в тексте)
1-4 -  магматические фации: 1 -  криптокрис

таллические, 2 -  мелкозернистые, 3 -  среднезер
нистые, 4 -  крупнокристаллические

Существуют также значительные вариации мор
фометрических параметров эндоконтактов (зака
лок). Среди них встречаются следующие типы (рис. 
3.17).

A. Закалка, сложенная вулканическим стеклом, 
как правило, сидеромелановым. Мощность этой 
закалочной фации обычно не превышает 2 мм. 
Стекло имеет слабо проявленную тонко- или мел
козернистую оторочку мощностью 1-3 см (резкая 
закалка).

Б. Закалка, имеющая зону вулканического стек
ла, сопровождающуюся мелкозернистой отороч
кой мощностью до первых десятков сантиметров 
(резкая закалка с мелкозернистой оторочкой).

B. Закалка, характеризующаяся отсутствием 
зоны со стеклом. Эндоконтактовые фации начи
наются с тонко- или мелкозернистых диабазов 
мощностью до десятков сантиметров (мелкозер
нистая закалка).

Такая классификация позволяет формализовать 
описания латеральных разрезов даек, создавая тем 
самым основу не только для качественного, но и 
для количественного анализа. В результате доволь
но легко можно установить, что меланократовые 
диабазы в своем большинстве слагают восточные 
полудайки, имеющие “резкие” закалки. Лейкокра- 
товые и крупнозернистые диабазы слагают стан
дартные дайки с раскристаллизованным ядром, а 
также восточные и западные полудайки с крупно
зернистыми ядрами и мелкозернистым типом за
калки. Прочие типы магматических тел встреча
ются много реже.

В строении Актогайской, наиболее представи
тельной и охватывающей без малого 500 тел (рис. 
3.12), части лайкового горизонта Шулдака прини
мают участие все выделенные структурно-морфо- 
логические типы магматических тел. Существен
ную помощь в анализе Актогайского разреза ока
зало применение методики последовательного 
изъятия из разреза полноценных даек и совмеща
ющихся полудаек (подробнее см. 1.3). В результа

те получается, что магматические тела разных ти
пов распределены довольно закономерно: восточ
ные полудайки преобладают в западной части изу
ченного разреза, а западные -  в восточной. На 
этом фоне выделяется целый ряд мелких центров 
раздвижения, охватывающих от нескольких даек 
до 20. Таких миницентров в изученном разрезе 
насчитывается до 10. К сожалению, пока не уда
лось обнаружить критериев, позволяющих оцени
вать соотношения времени формирования мини
центров между собой. Поэтому пока их можно с 
одинаковой степенью достоверности считать од
новременными, либо последовательно мигрировав
шими с запада на восток, или наоборот. Очевидно 
одно, что миницентровая генерация является бо
лее поздней, наложенной на раннюю часть лайко
вого комплекса.

Конечным результатом обратного моделирова
ния внедрения даек с изъятием совмещающихся 
тел является “остаточная” серии восточных полу
даек. Это означает, что центр раздвигания блоков 
океанической коры, где происходила разгрузка 
напряжений растяжений (ось спрединга), в сво
ем палеоположенйи находился западнее относи
тельно серии восточных полудаек. Последние, в 
свою очередь, служили тем субстратом (фоном), 
в которые происходило внедрение более поздних 
генераций. Таковых в Актогайском дайковом ком
плексе можно выделить несколько (рис. 3.18).

1. Скриновая генерация, которая представлена 
пассивными дайками.

2. Основная (“фоновая”) генерация, представ
ленная серией восточных полудаек с резкими эн
доконтактами.

3. Миницентровая генерация сложена неболь
шими по мощности сериями “дайка в дайке”, вне
дрившимися в пакет “фоновых” полудаек. При со
вмещении миницентровых полудаек и последова
тельном их изъятии из разреза полностью “закры
вается” пространство, в которое они внедрились.

4. Наложенная генерация представлена жило
подобными (“извилистыми”) маломощными дайка
ми, сложенными тонкозернистыми диабазами. Они 
повсеместно секущие по отношению ко всем пре
дыдущим генерациям.

Актогайский разрез распадается на две прин
ципиально различающиеся части. В его западной 
половине преобладают восточные полудайки. На 
них “наложены” небольшие миницентровые серии 
совмещающихся полудаек. Такой порядок распре
деления дайковых генераций позволяет предпола
гать, что в западной части Актогайского лайково
го поля вскрывается более глубинная часть риф- 
товой системы, располагавшаяся к востоку от па
леооси спрединга. Процесс раздвигания был, не
сомненно, продолжительным, что позволило запад
ным полудайкам отодвинуться на такое расстоя
ние, чтобы восточные полудайки фоновой генера
ции “потеряли” свои западные половины. После 
формирования “фоновой” генерации на нее нало
жились миницентровые генерации.



Рис. 3.18. Примеры соотношений лайковых генераций в комплексе “дайка в дайке” р. Шулдак 
1-3 -  дайки различных генераций: 1 -  “фоновой”, 2 -  “миницентровой”, 3 -  наложенной; 4 -  скрины 

габбро; 5 -  эндоконтакты (закалки); 6 -  зоны тектонического дробления; 7 -  линии возможного совмещения 
даек
В восточной части Актогайского лайкового 

разреза увеличивается число двузакальных даек 
и, кроме того, наблюдаются примерно равные 
количества западных и восточных полудаек. С 
помощью методики последовательного совмеще
ния разорванных даек устанавливается, что по
чти все западные полудайки до габбро имеют 
соответствующие им восточные. Лишь в неболь
шом количестве остаются “фоновые” полудайки, 
которые имеют восточные закалки. Это говорит 
о том, что вся совокупность магматических тел 
формировалась из одного центра, который мож
но считать самостоятельной осью магмовыве- 
дения (рис. 3.19).

Глубокий эрозионный врез и почти идеальная 
обнаженность позволяют получить дополнитель
ную информацию о других особенностях строе
ния Западно-Актогайского дайкового комплекса.
Здесь можно выделить участки с разной глуби
ной вскрытия базальтового слоя (с запада на вос
ток, рис. 3.4).

I. Крупноподушечные и трубовые базальты с 
единичными маломощными дайками мелкозерни
стых диабазов. Обычно дайки выполняют трещи
ны, раскрывающиеся по межподушечным про
странствам, не нарушая целостности отдельных 
подушек или труб. Как правило, дайки оказыва
ются “слепыми”. Данный комплекс можно интер
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Рис. 3.19. Схематизированный геологический профиль Шулдакской тектонической пластины 
(бассейн р. Шулдак)

претировать как пограничный горизонт между сло
ями 2А и 2В.

II. Подушечно-трубовые базальты, разделен
ные небольшими сериями “дай^са в дайке”. Они 
обычно имеют центральную дайку, обрамленную 
с запада и с востока несколькими совмещаю
щимися полудайками. Строение и состав таких 
серий сопоставим с “миницентровой” генераци
ей. Дайки и полудайки прямолинейны, верти
кальны и не обнаруживают тенденции к приспо
соблению при внедрении к межподушечным 
пространствам. Присутствуют также жилоподоб
ные дайки “наложенной” генерации. Очевидно, 
что в этой зоне мы наблюдаем самые верхние 
горизонты слоя 2В.

III. Серия магматических тел типа “дайка в дай
ке”, имеющая в своем составе не более 10 % объе
ма скринов подушечных базальтов и гиалокласти- 
тов. В строении комплекса участвуют все генера
ции, но преобладают “фоновые” и “миницентро
вые”. Подобные фрагменты дайкового горизонта 
указывают на более глубинную часть слоя 2 В.

IV. Серия магматических тел типа “дайка в дай
ке”, включающая в себя все генерации. Преоблада
ют “фоновые” восточные полудайки. Лавовые и ги- 
алокластитовые скрины практически отсутствуют.

Участки III и IV представляют среднюю часть 
дайкового горизонта.



V. Апикальная часть вторичной магматичес
кой камеры, представляющая нижнюю часть 
слоя 2В.

VI. Серия типа “дайка в дайке”, аналогичная 
участку III. Переход от зоны V к рассматривае
мой резкий, скорее всего тектонический.

VII. Серия типа “дайка в дайке” аналогичная 
участку IV.

Особое внимание обращает на себя резкий пе
реход от глубинного участка (зона V) к средней 
части разреза комплекса (участок VI). Это позво
ляет предполагать наличие между ними древнего 
разлома, который может представлять собой глу
бинное выражение листрического сброса.

Разноглубинность отдельных зон Западно-Ак
тогайского поля подчеркивается также особенно
стями строения закалок и характером их распре
деления. Установлено, что “фоновые” тела почти 
всегда имеют закалку с сидеромелановым стек
лом, свидетельствующим о внедрении в присут
ствии воды. Миницентровые магматические тела, 
видимо, формировались при наличии базальтовой 
покрышки, которую продуцировали “фоновые” ге
нерации. Это могло способствовать возникнове
нию термостатического эффекта, что вызвало со
ответствующий морфологический тип закалок, 
главным свойством которых явилось наличие 
мелкозернистых оторочек.

Сложная последовательность внедрения магмы 
в ходе спрединга, выразившаяся в существовании 
генераций и в формировании различных струк
турно-морфологических типов, нашла свое отра
жение в распределении магматических тел по мощ
ности. Объединив в единую систему фоновые 
полудайки и миницентровые дайки с восстанов
ленной полной мощностью, мы получили гистог
рамму распределения мощностей магматических 
тел, состоящую из двух совокупностей (рис. 3.20, 
а). Первая соответствует телам с мощностью не
многим более 1 м. В эту группу прежде всего по
падают “фоновые” дайки. Сюда же входят и те ми
ницентровые дайки, мощность которых удалось 
восстановить. Вторая совокупность объединяет 
тела мощностью от первых сантиметров до 0.5 м. 
В эту группу попадают и разорванные дайки, и 
наиболее поздние жилоподобные дайки.

Традиционная спрединговая модель формиро
вания комплексов типа “дайка в дайке” предпола
гает разрыв даек пополам при каждом импульсе 
раздвигания. Достаточное количество статистичес
кого материала по соотношениям мощностей даек 
и полудаек позволяет рассмотреть условия разры
вов даек. Магматические тела, мощность которых 
составляет 0.5 м и меньше, обычно не разрывают
ся, и при каждом новообразовании трещины ото
двигаются в сторону от оси спрединга целиком

я т м т щ 0 $ т ш
9 км N+1

Показаны предполагаемые палеооси спрединга: N -  условно первая; N+1 -  условно вторая. Условные 
обозначения см. на рис. 3.5



Рис. 3.20. Гистограммы распределения 
даек по мощности

а -  дайки всего разреза Шулдакского комплек
са, в том числе -  реконструированные с полной 
мощностью ( 1) и двузакальные (2); б, в -  отноше
ние оторванной части дайки (Д1) к ее полной мощ
ности (1), дайки №№ 1-253 (6) и №№ 254-410 
(в): 1 -  дайки, разорванные на две части, 2 -  дайки 
разорванные на три части и более, 3 -  двузакаль
ные дайки

(рис. 3.20, б). В таких ситуациях каждая последу
ющая дайка внедряется по контактам ранее сфор
мировавшихся даек. Выявленная тенденция фор
мирования дайкового комплекса преобладающая. 
Вероятность разрыва даек увеличивается с рос
том их мощности. При этом разрыв чаще всего 
происходит по центру тела, что приводит к обра
зованию примерно равных по объемам половин 
(рис. 3.20, в). Дайки, мощность которых превыша
ет 2 м, могут разрываться более чем на две части.

В восточноактогайской части Шулдакского дай
кового комплекса так же, как и в Западном Акто- 
гае, наблюдаются магматические тела разных струк
турно-морфометрических типов, вскрываются раз
ноглубинные горизонты и наблюдаются аналогии в 
других закономерностях строения (рис. 3.4). Здесь 
преобладают двузакальные дайки (рис. 3.21) и за
падные полудайки (рис. 3.22). Скрины, сложенные 
породами верхних горизонтов офиолитового раз
реза (лавами и гиалокластитами), исчезают, но по
являются фрагменты более ранних генераций, иг
рающие роль скринов.

Нельзя не упомянуть, что в Восточном Акто- 
гае развиты фрагменты, идентифицируемые с 
наиболее глубинными (“корневыми”) горизонта
ми разреза дайкового комплекса (рис. 3.4, ИГ, V'). 
На правом берегу р. Шулдак, примерно в 2 км к 
востоку от контакта с габбро, в коренных скаль
ных выходах обнажается дайковая серии с явным 
преобладанием мелкозернистых закалок (рис. 3.4, 
1Г). Среди этих даек присутствуют магматичес
кие тела, строение которых определяется хаотич
ным расположением переходящих друг в друга 
участков, сложенных различными по степени рас- 
кристаллизации фациями диабазов: от тонко- до 
крупнозернистых (рис. 3, 23). Среди этого хаоса 
незакономерно “плавают” закальные диабазы. 
Большинство из них скапливается в определен
ных, достаточно локализованных зонах, обычно 
вытянутых по простиранию всего дайкового ком
плекса. “Плавающие” закалки могут иметь самые 
разнообразные элементы залегания, сливаться или 
расщепляться. Рассматриваемые магматические 
тела многими деталями своего строения тожде
ственны апикальным частям вторичных магма
тических камер.

Следовательно, так же, как в дайковом поле 
Западного Актогая, в Восточно-Актогайском вы-



Рис. 3.22. Схема строения фрагмента разреза Восточно-Актогайского лайкового комплекса 
(р. Шулдак)

Условные обозначения см. на рис. 3.11

деляется не менее 10 разноглубинных зон, совме
щенных в современной структуре (рис. 3.4, Г). 
Некоторые зоны переходят друг в друга постепен
но, например, восьмая (VIII') -  в девятую (IX'), а 
та, в свою очередь, -  в десятую (X'). Но в случаях 
появления глубоких горизонтов разреза типа апи
кальных частей магматических камер смена зон 
происходит резко. Это можно связывать с прояв
лением древних листрических разломов, заложив- 
шихся в коре палеоокеана.

Важно, что в составе Восточно-Актогайского 
комплекса появляются специфические скрины со 
сложным внутренним строением. В составе Запад
но-Актогайского комплекса подобного рода скри
ны известны в единичных случаях. В Восточно-Ак
тогайском комплексе в составе скринов участвуют 
одинаково измененные дайки и подушечные базаль
ты. Обращает на себя внимание появление в скри
нах микрогаббро, которые ни в каких других час
тях лайкового комплекса Шулдака не обнаружены.

Анализ строения латеральных фрагментов по
казал, что в Восточном Актогае преобладают дай
ки и полудайки достаточно однообразного соста
ва и строения, выполняющие две хорошо прояв
ленные генерации.

При этом основная генерация (“фоновая”) 
представлена полудайками с западными полудай- 
ками, в отличие от преобладания восточных по- 
лудаек в “фоновых” генерациях Западного Акто- 
гая. Очевидно, что “фоновые” полудайки полей, 
расположенных по обе стороны от Шулдакского 
массива габбро, имеют разные ориентации зака
лок, а, следовательно, и разные палеоцентры маг- 
мовыведения (рис. 3.19).

Вторая генерация Восточно-Актогайского лай
кового поля во многом сходна с аналогичными маг
матическими образованиями Западно-Актогайско
го комплекса и выделяется как “миницентровая”. 
Обычно в миницентрах насчитывается не более 
десятка даек и полудаек.

Магматические тела всех генераций Восточно- 
Актогайского поля отличаются повышением мощ
ности в среднем на 0.25 см по отношению к сред
ней мощности даек Западного Актогая.

Особого внимания требует описание западно
го контакта Восточно-Актогайского лайкового ком
плекса с Шулдакским массивом габбро. Самая 
первая дайка, граничащая с габброидами, имеет с 
ними закалку с сидеромелановым стеклом. Это 
указывает на то, что к моменту внедрения первой 
дайки габбровый массив был остывшим. Все ос
тальные магматические тела представляют собой 
более поздние образования, так как они имеют свои 
закономерно расположенные горячие контакты с 
телом первого внедрения. Следовательно, лайко
вые комплексы Восточного и Западного Актогая 
разновозрастны. Главным возрастным репером 
служит Шулдакский массив габбро, который 
сформировался позднее Западно-Актогайских 
даек, но, несомненно, раньше Восточно-Актогай
ского лайкового комплекса.

Дайковые серии Ащисайского поля вскрыва
ются в небольших обнажениях по бортам руч. 
Ащисай, являющегося левым притоком р. Шул
дак (рис. 3.5). Здесь в коренных скальных выхо
дах на участках разной протяженности обнажает
ся привычный набор магматических образований: 
дайки, полудайки, пассивные дайки, скрины раз-



личного состава. Разрез в общей сложности вклю
чает в себя 219 магматических тел, которые по сво
ему составу и морфометрическим параметрам 
тождественны аналогичным образованиям из рас
смотренных ранее комплексов. Более того, по не
которым качественно оцененным признакам (за
метное однообразие в строении комплекса, повы
шенные мощности даек и полудаек основных ге
нераций и т.п.) комплекс более всего походит на 
Восточно-Актогайский.

В современном эрозионном срезе Ащисайско- 
го дайкового поля вскрываются разные горизон
ты дайкового слоя. Глубинные зоны типа апикаль1 
ных частей магматических камер не обнаружены. 
Тем не менее, существование “корневых” горизон
тов здесь можно предполагать по наличию магма
тических тел с мощными закалками мелкозернис
того типа.

В современной структуре Ащисайский и Вос
точно-Актогайский лайковые комплексы разделе
ны широким пространством, занятым лавами, а так
же протяженным задернованным участком (рис. 
3.5). В “фоновой” генерации Ащисайских полудаек 
наблюдается заметное преобладание восточных. Это 
указывает на то, что палеоось магмовыведения рас
полагалась к западу от их современного положе
ния. В то же время, наличие Восточно-Актогайс
ких (“фоновые”) западных полудаек указывает на 
восточное расположение их палеоцентра магмовы
ведения. Учитывая сходство и тех и других магма
тических образований, естественно предположить 
их формирование из одной оси спрединга (N+1).

Донгилекский комплекс “дайка в дайке” распо
лагается западнее Актогайского (рис. 3.5). Отдель
ные, как правило, небольшой протяженности, об
нажения позволяют получить лишь самые об
щие представления о строении лайковых серий.

Он имеет сходство с Западно- Актогайским ком
плексом по составу и по морфометрическим па
раметрам магматических образований. Преобла
дание западных полудаек позволяет предположить, 
что в Донгилекском поле сохранился западный 
фланг Западно-Актогайского палеоцентра магмо
выведения (рис. 3.19).

Дайко-лавовый  (верхний) горизонт широко 
развит в пределах горы Бахтыбай и бассейна р. 
Шулдак. В его разрезе выделяется горизонт, кото
рый находится в теснейшей ассоциации с лавами, 
при этом границу между верхами дайкового ком
плекса и низами лавового установить можно лишь 
условно. В этой переходной зоне наблюдаются 
серии даек минцентровой генерации, обычно со
стоящие из центральной дайки и обрамляющих ее 
10-15 полудаек. Кроме того, наблюдаются дайки 
третьей генерации, которые не разрывают вмеща
ющие лавы, а заполняют межлавовое пространство. 
Это приводит к изменению строения всей толщи: 
единичные дайки или малочисленные пакеты по
лудаек разделяют лавовый комплекс, состоящий 
из подушек, трубовых потоков и линз гиалоклас- 
титов. Небольшие серии типа “дайка в дайке” ас

социируются с вулканами “стожкового” типа [Ис
тория развития..., 1984]. В верхних горизонтах про
должают встречаться единичные дайки, вероятнее 
всего, поздней генерации, которые не продуциро
вали своих лав.

“Слой” подушечно-трубовых базальтов. Ком
плекс толеитовых эффузивных базальтов, объеди
няемый в мугоджарскую свиту (эйфельский и 
живетский ярусы среднего девона), широко раз
вит среди магматических образований Западно- 
Мугоджарского синклинория (рис. 3.1).

В нем преобладают подушечно-трубовые раз
новидности, обычно хорошо препарирующиеся 
как в вертикальных обнажениях, так и в площад
ных. В переменных количествах среди лав при
сутствуют десквамационные гиалокластиты. В раз
резах нередки силлы мощностью в первые, реже 
в десятки, метров.

Строение и структурно-морфологические осо
бенности эффузивного комплекса несут все при
знаки подводных излияний: лавовые трубы с от
четливо наблюдаемым их дихотомированием, “сло
новые хоботы”, канатная и веревочная отдельнос
ти, морщинистость [Атлас подводных фотогра
фий..., 1983]. Это позволяет рассматривать шул- 
дакские эффузивы как уникальный объект сохра
нившихся подводных излияний. Вещественные ха
рактеристики шулдакских эффузивов соответству
ют, а в ряде случаев просто тождественны, базаль
там рифтовых зон дна современных океанов [Ди
денко, 1992; Диденко, Тихонов, 1993].

Структурный рисунок дайковых комплексов. 
В пределах Восточно-Актогайского дайкового поля 
удалось исследовать площадное обнажение (рис. 
3.24). В строении дайкового поля выделяется сво
ими размерами дайка, помеченная № 1 (мощнос
тью более 5 м). Она является своего рода цент
ром, по обе стороны от которого наблюдается сим
метрично устроенные дайковые пакеты. От дайки 
№ 1 к востоку располагается дайковая серия, ли
шенная посторонних “примесей” в виде скринов 
подушечных базальтов и гиалокластитов. В этом 
же направлении заметно возрастает количество 
пассивных даек. В составе пакета участвуют маг
матические тела мощностью более 1 м, сложен
ные хорошо раскристаллизованными диабазами и 
габбро-диабазами. В своем большинстве они пред
ставлены дайками, реже обрамляющими их полу- 
дайками. Очевидно, что эти тела являются “мини
центровыми” генерациями. В виде скринов сохра
няются небольшой мощности пакеты магматичес
ких тел, представленные, как правило, полудайка- 
ми “фоновой” генерации.

Пакет полудаек, располагающихся к западу от 
дайки № 1, сменяется дайковой серией, изобилую
щей скринами подушечных лав (рис. 3.24). Получа
ется, что центральное дайковое тело и обрамляю
щие его полудайки представляют собой миницент- 
ровую генерацию. Она фиксирует границу, по ко
торой совмещены магматические тела средней ча
сти дайкового комплекса (восточная половина кар-



Рис. 3.24. Глазомерная геологическая карта 
строения фрагмента Восточно-Актогайского  
лайкового комплекса

1 -  чехол молодых отложений; 2-8 -  магмати
ческие фации пород основного состава: диабазы 
мелкозернистые (2), среднезернистые (3), крупно
зернистые (4), 5 -  габбро-диабазы, 6 -  габбро-диа
базы плагиопорфировые, 7 -  плагиоклазовые пор
фирита, 8 -  микрогаббро; 9 -  жилоподобные дай
ки; 10 -  скрины подушечных базальтов; 11-13 -  
эндо контакты: И -  криптокристаллические, 12 -  
тонкозернистые с мелкозернистой оторочкой, 13 -  
мелкозернистые, 14 -  зоны тектонического брек- 
чирования; 15 -  элементы залегания. Показано по
ложение дайки № 1

ты; рис. 3.24) и верхнего горизонта, переходного в 
лавы (западная половина карты; рис. 3.24).

Протяженность даек по простиранию колеблет
ся от первых метров до десятков метров. При этом 
большинство из них имеет в плане характерную 
“тильдообразную” форму: удлиненная прямолиней
ная часть и волнообразно загнутые окончания. 
Подобные нарушения прямолинейности магмати
ческих тел нередко создают иллюзию углового не
согласия. В ситуациях, когда прямолинейная часть 
срезает загнутый хвост предыдущей дайки, может

возникать угол несогласия в простираниях до 30°, 
что может указывать на влияние сдвиговой ком
поненты в процессе растяжения.

Жилоподобные дайки “блуждают” по полю раз
вития комплекса, не обнаруживая при этом ника
ких закономерностей в приуроченности к опреде
ленным участкам, и рассекают все другие магмати
ческие образования. Можно предположить, что жи
лоподобные “блуждающие” дайки возникли благода
ря воздействию сдвиговых усилий в тот момент, ког
да вторичная магматическая камера еще содержала 
частично расплавленный материал. Возникающее 
давление заставляло магму впрыскиваться в любые, 
в том числе и непрямолинейные, трещины.

*  *  *

Детальное изучение дайковых комплексов раз
ных участков Шулдакских офиолитов показывает 
следующее.

1. Дайковые серии разновозрастны, что фик
сируется существованием различных структурно- 
моркфометрических типов (девяти), объединяемых 
в различные генерации, каждая из которых имела 
свой собственный центр раздвигания с системой 
магмовыводящих каналов (ось спрединга).

2. Стадийность процесса формирования рас
смотренного комплекса подчеркивается тем, что 
ранние (“фоновые”) генерации формировались из 
единой системы трещин (оси спрединга), а более 
поздние образовались в условиях рассредоточе
ния магмовыводящих зон (осей спрединга) с тен
денцией миграции последних в восточном направ
лении.

3. Отчетливо устанавливается наличие разноглу
бинных зон лайкового комплекса, совмещенных в 
современной структуре. Это свидетельствует о на
рушении целостности древней океанической коры 
листричискими разломами на океанической стадии.

3.1.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Петрохимический анализ показал, что по со
отношению титана и калия породы лайкового ком
плекса офиолитов Южных Мугоджар располага
ются в поле нормальных базальтов срединно-оке
анических хребтов типа NMORB (рис. 3.25). Здесь 
же находятся и точки составов пород из вторич
ных магматических камер.

По соотношениям Ti, Сг, Ni породы палеоспре- 
динговых дайковых комплексов офиолитов Юж
ных Мугоджар имеют океанические характерис
тики (рис. 3.26). Проанализированные породы 
спрединговых комплексов характеризуются зна
чениями Ti/V между 20 и 50, попадая в поле ба
зальтов срединно-океанических хребтов (рис. 3.27). 
По соотношению устойчивых при вторичных про
цессах редких элементов, таких как Y и Zr, точки 
пород из дайковых комплексов офиолитов Юж
ных Мугоджар также попадают в поле срединно
океанических образований [Кузьмин, Альмухаме- 
дов, 1984, 1987].



Рис. 3.25. Диаграмма ТЮ2-К 20  для 
составов пород из дайковых комплек
сов офиолитов Южных Мугоджар

1, 2 диабазы: 1 -  даек, 2 -  “вторичных 
магматических камер”; 3 -  поля составов по
род, построены с использованием данных: 
[Миронов, 1990]: I -  островодужные ассо
циации (It -  бониниты, 12 -  толеиты, 13 -  
известково-щелочные серии), II -  срединно
океанические (NMORB), III -  обогащенные 
срединно-океанические (EMORB) и задуго- 
вых бассейнов (BABB), IV -  океанические 
внутриплитные острова, V -  известково-ще
лочные островодужные и обогащенные за- 
дуговых бассейнов (АВАВВ).

К данным авторов добавлены анализы из 
работы: [Кузьмин, Альмухамедов, 1984]

Рис. 3.26. Диаграмма Ti/Cr-Ni для 
составов пород из дайковых комплек
сов офиолитов Южных Мугоджар. 
Построена с использованием данных: 
[Кепежинскас и др., 1987; Симонов, 
1993; Beccaluva et al., 1983]

1 -  поле составов бонинитов западной 
части Тихого океана; 2 -  поля пород: I -  
умеренно титанистые островодужные се
рии, II -  низкотитанистые островодужные 
серии (IIj -  бониниты), III -  высокотита
нистые серии срединно-океанических хреб
тов, задуговых бассейнов и т.п.

Остальные условные обозначения см. 
на рис. 3.25. К данным авторов добавле
ны анализы из работы: [Кузьмин, Альму
хамедов, 1984]
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Рис. 3.27. Диаграмма V-Ti для пород из дайковых комплексов офиолитов Южных Мугоджар. 
Построена с использованием данных: [Shervais, 1982]

1-3 -  поля составов пород: 1 -  островодужные толеиты, 2 -  базальты срединно-океанических хребтов и 
задуговых бассейнов, 3 -  базальты океанических островов и щелочные базальты.

Остальные условные обозначения см. на рис. 3.25. К данным авторов добавлены анализы из работы: 
[Кузьмин, Альмухамедов, 1984]

Рис. 3.28. Диаграмма распределения 
средних содержаний редкоземельных 
элементов в породах офиолитов Южных 
Мугоджар (р. Шулдак)

1, 2 -  диабазы: 1 -  даек, 2 -  силлов; 3 -  
поле базальтов срединно-океанических хреб
тов типа NMORB (по данным: [Шараськин, 
1992]). Использованы средние содержания 
редкоземельных элементов, приведенные в 
работе: [Кузьмин, Альмухамедов, 1987]. Нор
мировано к хондриту по: [Boynton 1984]



I---------------------------- - I----------------------------»...................... » •  I-----------------------1-----------------------1---------------------- » I---------------------1 ■
0 2 H20, мае. % 0 400 800 C02, cm3/ km

■---- ----- ----- ----- .---- .---- ----- -----.---------- - О ---------- ---------- ---------- ---------- ---------- .□
0 0.5 C 02/(C 0 2+ I BOC) 0 40 80 H20 /C 0 2

Рис. 3.29. Диаграммы распределения средних значений летучих компонентов в породах по 
разрезу офиолитов Южных Мугоджар (р. Шулдак)

1 -  пирокластиты; 2 -  лавы обнажения Лагерное; 3 -  лавы, ассоциирующие с дайками; 4 -6  -  диабазы даек от 
наиболее поздних к ранним генерациям, соответственно; 7, 8 -  диабазы: 7 -  силлов, 8 -  вторичных магматических 
камер; 9-11 -  габбро: 9 -  крупнокристаллическое, 10 -  мелкозернистое, 11 -  оливиновое

Содержание С 02 -  в см^/кг образца; CC^/CCC^+S™) -  степень окисленности летучих компонентов; -  
сумма восстановленных газов (СО+СН4+Н2), смЗ/кг образца; Н20 /С 0 2 -  отношение в мае. %.

I -  эффузивы; II, III -  диабазы: II -  даек, III -  силлов и вторичных магматических камер; IV -  габбро, V -
оливиновое габбро
Графики распределения редкоземельных эле

ментов имеют восходящую форму, отражающую 
дефицит легких лантаноидов относительно сред
них и тяжелых, что характерно для нормальных 
базальтов срединно-океанических хребтов типа 
NMORB (рис. 3.28).

Таким образом, анализ петрохимических и гео
химических данных показал, что палеоспрединго- 
вые дайковые комплексы офиолитов Южных Му
годжар формировались в палеогеодинамических 
обстановках, аналогичных таковым в рифтовых 
зонах срединно-океанических хребтов.

Летучие компоненты в породах офиолитов 
Южных Мугоджар были исследованы с помощью 
метода газовой хроматографии [Осоргин, 1990; 
Симонов, 1993]. В результате оказалось возмож
ным выяснить особенности распределения лету
чих компонентов по разрезу офиолитов Шулдак- 
ской тектонической пластины (рис. 3.29). Иссле
дуемая ассоциация представлена следующими 
магматическими образованиями (снизу вверх): габ
бро иды -» вторичные камеры (силлы) —> дайко- 
вый комплекс -> эффузивы. Было установлено, что

флюиды, содержащиеся в каждой из групп пород, 
различаются как по составу, так и по количеству 
слагающих его газов.

Меньше всего воды в габбро, а наиболее высо
кие и устойчивые ее содержания в породах вто
ричных камер (силлов) и ранних даек (рис. 3.29). В 
базальтах лавовых потоков, труб и подушек содер
жания Н20  скачкообразно изменяются от мини
мальных (как в габбро) до максимальных (как в дай
ках). В целом, для лав характерно существенно мень
шее количество воды, чем в дайках и вторичных 
камерах (силлах). Наиболее водонасыщенными сре
ди эффузивов являются пирокластиты (рис. 3.29).

Степень окисленности летучих компонентов ус
тойчиво низкая в габброидах и в породах вторич
ных камер. В дайках от ранних к поздним окис- 
ленность флюида существенно растет. Максималь
но окислены в целом летучие компоненты в эф- 
фузивах (рис. 3.29).

Количество углекислого газа закономерно уве
личивается от габбро к базальтам и гиалокласти- 
там. При этом рост значений от габбро до дайко- 
вых диабазов постепенный, а в эффузивах проис



ходит резкий скачок. Судя по уменьшению отно
шения Н20 /С 0 2, роль углекислоты увеличивает
ся вверх по разрезу (рис. 3.29).

Количество инертных газов (азота) возрастает 
от нуля в габбро к поздним эффузивам. В этом 
росте имеется резкий скачок значений при пере
ходе от габбровых пород к диабазам вторичных 
магматических камер.

Изменение геодинамических условий продуци
рования дайковых генераций запечатлевается в уве
личении степени окисленности в ранних и поздних 
внедрениях. Учитывая, что степень окисленности 
флюида представляет собой своего рода газовый 
коэффициент фракционирования, можно говорить, 
что геологические, петрохимические и термобаро
геохимические результаты исследований по раз
дельности и совокупно указывают на приоритет
ную роль кристаллизационной дифференциации в 
образовании палеоспрединговых комплексов.

Из установленных закономерностей поведения ле
тучих обращает на себя особое внимание отсутствие 
восстановленных газов в диабазах последних гене
раций даек -  флюидные компоненты полностью 
окислены. Это дает возможность предполагать газо
вый дренаж на миницентровой фазе спрединга, по
зволявший свободно удаляться легкоподвижным 
восстановленным летучим компонентам, а изолиро
ванность вторичных магматических камер мешала 
получать подпитку из области магмогенерации.

В результате проведенных исследований уста
навливается закономерное изменение характерис
тик летучих компонентов в офиолитах Южных Му- 
годжар. Снизу вверх по разрезу офиолитовой ас
социации последовательно увеличивается содержа
ние С 0 2 и растет степень окисленности летучих. 
При этом в интрузивных образованиях, формиро
вание которых происходит преимущественно в зак
рытых системах, отмечаются достаточно стабиль
ные минимальные значения степени окисленности 
флюида. На стадии развития трещин и образова
ния дайковых серий происходит раскрытие магма
тических систем, что приводит к удалению и окис
лению восстановленных летучих компонентов. В 
результате, в породах верхних горизонтов офиоли- 
тов преобладает существенно окисленный флюид.

3.1.3. Петромагнитная характеристика
Исследования Южно-Мугоджарской офиоли

товой ассоциации показало, что магнитоактивный 
слой палеоокеанической коры включает в себя 
слои 2А, 2В и 3.

Габбровый комплекс Южных Мугоджар. Изу
чение габбро проведено на наиболее представи
тельных и хорошо обнаженных участках: Южный 
и Северный Бахтыбай, Шулдак и Ащисай (рис. 3.2). 
Данные термомагнитного анализа показали, что 
магнитные минералы в габбро представлены ис
ключительно магнетитом. Как следует из величин 
Js и к, их концентрация колеблется от сотых долей 
до 5 % и более (табл. 3.1), образуя две группы об
разцов: 1) “немагнитные” (преобладают), Js<0.1,

парамагнитный тип JS(T), 2) магнитные габбро, 
Js>0.2 Ам2/кг, характерен Q-тип J (Т) [Нагата, 
1965].

Геологическая и петрографическая характери
стики габбро подробно даны выше (см. раздел 
3.1.1). Здесь мы ограничимся рассмотрением толь
ко петромагнитных данных по тем же участкам (от 
немагнитных пород к магнитным).

На участках Шулдак и Ащисай первичные 
рудные минералы в кумулятивных габбро отсут
ствуют и появляются только в амфиболизирован- 
ных габбро-диабазах.

На участке Южный Бахтыбай габбро отно
сятся к переходному горизонту от немагнитных 
кумулятов к магнитным офитовым габбро. После
дние имеют офитовую и габбро-диабазовую струк
туры, пироксены в различной степени амфиболи- 
зированы. Встречаются окварцевание и карбона- 
тизация. По своим характеристикам к магнитным 
габбро приближаются слабомагнитные габбро 
Шулдака. Рудные минералы представлены в маг
нитных габбро по меньшей мере двумя генераци
ями: 1) крупными кристаллами магнетита, обычно 
интерстиционными, среди которых преобладают 
первичные зерна, часть зерен магнетита образо
вана на этапе среднетемпературной амфиболиза- 
ции, есть случаи симплектитового высокотемпе
ратурного распада пироксена с выделением маг
нетита; 2) мелкими зернами вторичных рудных 
минералов, вплоть до псевдоморфоз, связанных с 
амфиболизацией.

В немагнитных габбро пироксен обычно заме
щен бурой роговой обманкой, свидетельствующей 
о высокотемпературной амфиболизации на стадии 
кристаллизации, что заметно отличает их от маг
нитных габбро. Наблюдается также наложенная 
среднетемпературная амфиболизация (актиноли- 
товая). Кристаллизация немагнитных габбро шла, 
по всей вероятности, глубже, чем при образова
нии магнитных габбро. Первичные рудные мине
ралы отсутствуют, вторичные (их мало) связаны в 
большинстве своем с высокотемпературной ам
фиболизацией.

Общая площадь выходов магнитных габбро в 
пределах участка Южный Бахтыбай незначитель
на. Распределение магнитных и немагнитных габ
бро имеет сложный (“пятнистый”) характер, гра
ницы между ними резкие. Вместе с тем, наблюда
ются постепенные переходы офитовых магнитных 
габбро в диабазы даек [История развития..., 1984; 
Печерский и др., 1987].

На участке Северный Бахтыбай габбро пред
ставлены амфиболовыми разностями, в которых 
изредка наблюдаются пироксены -  реликты ку
мулятивной структуры. По своим характеристи
кам они во многом сходны с немагнитными габ
бро Южного Бахтыбая, Шулдака и Ащисая. Пер
вичные рудные минералы отсутствуют.

Геолого-петрографические и петромагнитные дан
ные, как видно из краткой характеристики участков, 
согласуются между собой, дополняя друг друга. Из



Участок п Js, Ам2/кг j„/j, V J, Тс,°с Тип J9(T) k J„, А/м v j „ Ti02/FeO* X
Южный Бахтыбай 12 3.15 0.05 0.97 583 Q 59.6 1.20 0.22 0.093 0.38
Северный Бахтыбай 17 0.07 0.12 0.92 578 HQ 1.3 0.12 0.25 0.066 -
Шулдак 18 0.13 0.21 0.97 575 QH 1.6 0.16 0.60 0.078 0.46
Ащисай 21 0.03 0.31 0.93 604 н 0.4 0.03 0.18 0.060 -

Примечание, п -  количество образцов; Js, JK -  намагниченность насыщения и остаточного насыщения, соответствен
но; Jst -  намагниченность насыщения после нагрева до 600 °С; Тс -  точка Кюри; Тип JS(T) -  см.: [Нагата, 1965]; к -  
начальная магнитная восприимчивость, мед. (миллиединицы, здесь и далее) СИ; Jn, Jnt -  естественная остаточная 
намагниченность до и после Т-чистки, соответственно; X -  доля ульвошпинели в титаномагнетите.

их совокупности следует, что третий слой палеозой
ской океанической коры Южных Мугоджар по стро
ению и составу пород гетерогенен. Его структура 
отражает последовательность стадий кристаллизаци
онной дифференциации расплава от кумулятивно
го (немагнитного) до обогащенного рудными мине
ралами (магнитного) офитового габбро, близкого к 
диабазам. Кристаллизационная дифференциация 
базальтовой магмы прослеживается и по нараста
нию содержания железа и титана от кумулятивных 
габбро Ащисая (FeO*=2.5 % и ТЮ2=0.15 %) через 
габбро Шулдака (7.46 % и 0.58 %) и Северного Бах- 
тыбая (7.92 % и 0.52 %) до офитовых габбро Южного 
Бахтыбая (9.86 % и 1.2 %). Эта же тенденция роста 
содержания железа и титана, подтверждая глобаль

ную закономерность, видна при группировании габ
бро по Js, т.е. по концентрации магнитных минера
лов: магнитные габбро -  FeO*=9.2 % и ТЮ2=0.92 %; 
слабомагнитные габбро -  8.93 % и 0.61 %; немагнит
ные габбро -  4.88 и 0.22 % (табл. 3.1).

Точки Кюри магнитных минералов в габбро со
ответствуют магнетиту (табл. 3.1), изредка присут
ствует гематит (Тс=655-675 °С). Породы габбро сла
бо окислены: коэф ф ициент окисленности 
Fo=Fe2O3/(FeOH-Fe2O3)=0.23 близок таковому све
жих базальтов океанов (примерно 0.2) [Диденко, 
1992, 1997а; Диденко, Тихонов, 1993; Johnson, 
Merrill, 1973].

Малая магнитная жесткость магнитных габбро 
Южного Бахтыбая (Jrs/J s<0.1, табл. 3.1) коррели-

Таблица 3.2. Магнитная восприимчивость “фоновых” и миницентровых даек

№ центра №№ даек N к п к m к
Фоновые дайки 1-36 36 27 26 23.9 10 30.2
1 миницентр 37-41 3 41.8 1 50.3 2 31.4
Фоновые дайки 42-60 19 18.9 12 18.9 7 20.1
2 миницентр 61-70 7 45.2 3 52.8 4 39.0
Фоновые дайки 71-73 3 8.8 3 8.8 - -
3 миницентр 74-79 3 42.7 1 37.7 2 44.6
Фоновые дайки 80-89 10 46.5 7 42.7 3 56.6
4 миницентр 90-92 2 69.1 1 75.4 1 62.9
Фоновые дайки 93-124 32 20.1 28 19.5 4 25.1
5 миницентр 125-127 2 31.4 1 37.7 1 25.1
6 миницентр 128-130 2 40.9 1 37.7 1 44.0
Фоновые дайки 131-134 4 36.4 3 39.6 1 25.1
7 миницентр 135-137 2 56.6 1 56.6 1 56.6
Фоновые дайки 138-153 16 41.5 13 26.4 3 9.4
8 миницентр 154-172 13 40.2 4 50.3 8 35.2
9 миницентр 178-180 2 66 1 56.6 1 75.4
Фоновые дайки 181-191 11 12.6 6 14.5 5 10.1
10 миницентр 192-229 29 39.6 7 45.3 22 27.7
Фоновые дайки 230-232 3 37.7 2 25.1 1 56.6
11 миницентр 233-239 4 31.4 1 50.3 3 25.1
Фоновые дайки 240-254 15 28.9 4 17 11 33.3
Среднее для фоновых даек 154 27.7 107 23.9 47 28.9
Среднее для миницентров 9 42.7 22 49 46 33.3

Примечание. Количество даек: N -  общее; п -  разорванных; ш -  двузакальных. Остальные пояснения см. в табл. 3.1.



Характеристика Ед. измер.
Магнитные Немагнитные

I II III
j. Ам2/кг 2 (28) 1.4 (30) 0.06 (10)
Тс °С 577 (6) 575 (6) Не обн. • .  -
V , °с 170 (5) 175 (5) 44 -
Тп-2 °с 390 (6) 385 (5) (« -
V J. - 0.72 (6) 0.75 (6) 1.63 (2)
Тип J9(T) - 0 Q - Н -
X - 0.445 (25) 0.56 (22) Не обн. -

Средний размер зерен мкм 30 (169) 47 (141) 44 -

Примечание. I -  магнетит в виде обособленных зерен; II -  магнетит как продукт гетерофазного изменения титано- 
магнетита; III -  магнитные зерна отсутствуют; Tn_j, Тп_2 -  температура превращений маггемита в гематит. Правые 
колонки (цифры в скобках) -  количество определений. Остальные пояснения см. в табл. 3.1.

рует с распространением в этих породах крупных 
зерен рудных минералов. Магнитная жесткость 
немагнитных габбро заметно растет (Jrs/J s>0.1, 
табл. 3.1), отражая преобладание в них мелких зе
рен вторичного магнетита, образованного при ам- 
фиболизации габбро.

Шулдакский комплекс параллельных даек. По
данным термомагнитного анализа, во всех образ
цах диабазов даек, где обнаружены магнитные ми
нералы, имеется только магнетит и маггемит: 
Тс“ 570-590 °С и на кривых JS(T) виден подъем 
при 150-200 °С и спад при 330-440 °С, связанные 
с переходом маггемита в гематит. У ряда образ
цов зависимости JS(T) имеют парамагнитную фор
му, Js<0.1 Ам2/кг и в среднем равна 0.06 Ам2/к г  
(табл. 3.2 и 3.3).

Так как Js магнетита и маггемита близки, то мож
но считать, что величина (Js“ 0.06) отражает их сум
марную концентрацию, которая варьирует в дайках 
от <0.1 до 6 мае. %. Между Js и к данной коллекции 
обнаружена тесная связь (коэффициент линейной 
корреляции 0.93). Следовательно, восприимчивость 
отражает, в первую очередь, концентрацию магне
тита-маггемита Таким образом, характер распреде
ления к в дайках (рис. 3.30) и в пределах одной дай
ки (рис. 3.31) есть результат распределения магне- 
тита+маггемита Величина к в изученном разрезе 
изменяется от <0.0005 до 0.14 ед. СИ, что соответ
ствует максимальной концентрации 7.5 %.

В общем, распределение даек по к достаточно 
однородно (рис. 3.30). Группы слабомагнитных 
даек чередуются с группами сильномагнитных; 
при этом дайки, образующие миницентры, более 
магнитные, чем “фоновые” (рис. 3.12 и табл. 3.2). 
Так как характер вторичных изменений и магнит
ных, и немагнитных даек сходен (табл. 3.3), то раз
личная концентрация магнетита в породах отра
жает первично-магматические особенности про
цесса дифференциации базальтовой магмы.

*  *  *

По своим характеристикам магматические по
роды Южно-Мугоджарских офиолитов аналогич

ны магматическим породам земной коры спредин- 
гового типа дна современных океанов [Anderson et 
al., 1975; Kent et al., 1978; Johnson, 1979; Banerjee, 
1980,1984; Dunlop, Prevot, 1982]. В них отмечается 
первично-магматическая тенденция роста содержа
ния железа, титана и титаномагнетита от обеднен
ных ими немагнитных кумулятивных габбро, не со
держащих первичного титаномагнетита, до магнит
ных офитовых габбро и габбро-диабазов, обогащен
ных железом, титаном и первичным титаномагне- 
титом; доля магнитных габбро незначительна.

Сохранившиеся зерна первичного титаномагне
тита очень редки, их средний состав аналогичен та
ковому крупных зерен титаномагнетита централь
ных частей даек, что свидетельствует в пользу их ге
нетического единства Состав титаномагнетитов ана
логичен составу титаномагнетитов из базальтов спре- 
дингового типа. Первичные титаномагнетиты в габ
бро не сохранились, их гетерофазное окисление про
изошло на стадии остывания пород примерно при 
1000 °С с выделением ильменита и низкотитанового

k 103 ед. СГС

Рис. 3.30. Гистограммы распределения 
значений магнитной восприимчивости в дай
ках №№ 1-253 (а) и №№ 254-410 (б)

1 -  разорванные дайки с реконструированной 
мощностью; 2 -  двузакальные дайки



Рис. 3.31. Диаграммы поведения магнитной восприимчивости в дайках разреза р. Шулдак 
а-ж -  дайки: а -  двузакальная, б -  пассивная, в, г -  с активным восточным контактом, д, е -  с активным 

западным контактом, ж -  сложного типа (двузакальная дайка рвет мощную двузакальную дайку)

титаномагнетита, при дальнейшем изменении -  сфе- 
на и магнетита [Галеев, Цельмович, 1983,1986,1988]. 
Гораздо реже происходило образование магнетита 
при амфиболизации железосодержащих силикатов. 
Оба процесса магнетитовой минерализации близки 
времени послемагматического остывания габбро. 
Так как главная масса магнетита в породе связана с 
изменением первичного титаномагнетита, то сохра
няется закономерное, близкое к первичному, распре
деление концентраций магнитных минералов от не
магнитных кумулятивных габбро до обогащенных же
лезом и титаном магнитных габбро.

Концентрация магнитных минералов в дайках 
варьирует от практического отсутствия до 7-8 % 
и связана, прежде всего, с кристаллизационной 
дифференциацией магмы -  относительно ранние 
порции магмы близки к кумулятам, относительно 
поздние, образующие миницентры, обогащены 
железом и магнитными минералами. Изменение 
концентрации магнитных минералов в дайках от
мечается и для других офиолитовых комплексов 
[Hall, 1987; Hall, Fisher, 1987; Hall et al., 1989].

Первичные титаномагнетиты в дайках не сохра
нились, они гетерофазно изменены и перекристал- 
лизованы в результате общего прогрева в слабоокис

лительных условиях при температуре до 600 °С. 
При этом происходили вынос железа за пределы 
зерен титаномагнетита (выравнивание содержания 
железа по всей породе) и образование мелких обо
собленных зерен вторичного магнетита и сфена [Га- 
пеев, Цельмович, 1983, 1986, 1988]. На эту общую 
для района ситуацию накладывается локальная габ- 
броизация близ тела габбро при температуре до 
700 °С, с которой связано новообразование зерен 
титаномагнетита с Х<0.3.

3.1.4. Палеомагнитная характеристика
В предыдущих разделах описания Южно-Му- 

годжарской офиолитовой ассоциации мы практи
чески не касались пород осадочного слоя палео- 
океанической коры, так как для расшифровки про
цессов палеоспрединговых процессов они мало 
информативны. Наоборот, для палеомагнитного 
изучения осадочные образования оказались эта
лонными: во-первых, залегание слоев осадочных 
пород более очевидно; во-вторых, для осадочных 
пород мы могли применить тест складки [Баже
нов, Шипунов, 1988; Шипунов, 1993, 1995] и та
ким образом датировать выделенные компоненты 
намагниченности [Бураков и др., 1984, 1986].



Кроме того, в слое 1 палеоокеанической коры 
Южных Мугоджар нами обнаружены и описаны 
обожженные кремнистые породы, образующиеся 
при внедрении силлов диабазов в осадки. Эти по
роды являются наиболее благоприятными объек
тами для палеомагнитного изучения [Палеомагни
тология, 1982].

Обожженные кремнистые породы. Верхи раз
реза офиолитовой ассоциации слагают кремнис
тые отложения (куркудукская свита), переслаива
ющиеся с потоками и силлами базальтов. Породы 
этой свиты благоприятны для палеомагнитного 
изучения по следующим причинам: а) на контак
тах с базальтами в кремнистых породах фиксиру
ется тонкий слой обжига; б) уверенно определен 
эйфельский возраст свиты по находкам конодон- 
тов [Иванов, 1983; Кориневский, 1984], а гальки 
обожженных кремнистых пород куркудукской 
свиты обнаружены в конгломератах, подстилаю
щих известняки франского яруса, что свидетель
ствует о дофранском времени обжига.

Активное термальное воздействие не типично 
для наземных излияний лав. В рассматриваемом 
случае базальтовая магма внедрялась в насыщен
ные водой осадки, обогащенные органическим 
веществом. В результате обжигание силицитов 
происходило в подводных, относительно восста
новительных условиях. Зоны обжига обычно ма
ломощные -  до 2-3 см. Благодаря этому воздей
ствию восстановительных условий, имевшееся в 
осадках трехвалентное железо в области влияния 
термального воздействия частично восстановилось 
до двухвалентного с образованием магнетита. В ре
зультате зона обжига выделяется черным цветом в 
красных яшмах и ростом к и Js примерно в 10 раз 
(к=0.012—0.05 ед. СИ, Js=0.9-6.7 А м2/ кг).

По данным термомагнитного анализа, в необож
женных красных кремнистых породах фиксирует
ся только гематит, в черных обожженных -  магне
тит, что подтверждается и данными химического 
анализа: в необожженной части относительная доля 
окиси железа составляет 0.94, что близко гематиту, 
а в обожженной -  0.7, аналогично магнетиту. Об
разцы из зоны обжига устойчивы к нагреву, что 
видно по Jst/J s=0.83-1. Встречаются слабо обо
жженные осадки, содержащие и гематит, и магне
тит. Благодаря вторичному окислению магнетит не
редко оказывается катион-дефицитным (Тс>580 °С), 
появляется маггемит. Последний фиксируется по 
подъему J близ 200 °С и заметному спаду ее в рай
оне 300-400 °С [Большаков и др., 1987].

По данным электронной микроскопии и мик
розондирования, общее содержание в осадках 
FeO*=l-i8 % и не зависит от степени их обжига, но 
существенно меняется его распределение. Железо 
в необожженных осадках тонкорассеянное, обра
зует “фон”, четкие зерна гематита размером 1-10 мкм 
редки -  в среднем одно зерно на 400 мкм профиля 
шлифа. Они вытянутые, игольчатые, имеют волок
нистые очертания. Вероятно, эти зерна гематита 
были образованы по органическим остаткам. В зоне

обжига зерна гематита не обнаружены, почти исче
зает рассеянное железо (“фон”), которое “стягивает
ся” в зерна магнетита, размер последних обычно 
менее 1 мкм, но встречаются единичные зерна 10- 
100 мкм.

Для исследований отобраны ориентированные 
образцы обожженных кремнистых пород на пяти 
участках (рис. 3.2): Дангилек, Берчогур, Кабаксай, 
Телегенсай и Караксак. Для обоснования палео- 
магнитной надежности объектов изучены 54 ори
ентированные гальки кремнистых пород из базаль
ных конгломератов франского возраста, в'том чис
ле 23 гальки обожженных пород.

Измерения Jn образцов галек кремнистых оса
дочных пород в исходном состоянии и после чист
ки до 200 и 400 °С показали (табл. 3.4), что кучность 
векторов незначима для этих вариантов и мини
мальна в случае обожженных пород после Т-чист- 
ки до 400 °С. Направление суммарного вектора J t 
необожженных пород (Dece 238°, Inc=-33°, К - 1.9) 
близко позднепермскому палеомагнитному направ
лению для Восточно-Европейского континента -  
Dec=229°, 1пс=-42° [Палеомагнитология, 1982].

Еще ярче выделяется со значимой кучностью 
К=7.7 пермское направление по разностному век
тору между Т-чистками 200 и 400 °С необожжен
ных пород (Dec=232°, 1пс=-38°), тогда как для обо
жженных пород распределение векторов всегда 
хаотичное. Разностный вектор между Jn и Jnt после 
Т-чистки до 200 °С близок направлению современ
ного геомагнитного поля в месте отбора образцов 
при значимой кучности К=6.9-7.7 (табл. 3.4).

Таким образом, Jn кремнистых пород куркудукс
кой свиты состоит, по крайней мере, из трех компо
нент: 1) вязкой, совпадающей по направлению с 
современным геомагнитным полем, которая разру
шается, в основном, Т-чисткой до 200 °С; 2) ноз- 
днепалеозойской (вероятнее всего, -  пермской), бо
лее заметной в необожженных породах, разрушае
мой Т-чисткой до 400 °С; 3) дофранской, создаю-

Таблица 3.4. Палеомагнитные направления галек

Вектор n Dec, ° Inc, ° К

Jn
23 261 61 1.67
31 239 1.5 2.51

J„,(200) 23 233 12 1.36
31 225 -34 3.76

J„-Jnt(200) 23 328 70 6.88
31 307 75 7.72

Jn,(400) 23 320 9 1.09
29 238 -33 1.87

JM(200)-Jm(400) 23 236 -6 2.37
29 229 -38 7.77

Примечание. Верхние строки каждого определения отно
сятся к обожженным породам (23 образца); нижние -  к 
необожженным (31 или 29 образцов); в скобках указаны 
температуры Т-чистки, °С; п -  количество галек; Dec, Inc -  
палеомагнитные склонение и наклонение, соответствен
но; К -  кучность по Р. Фишеру [Fisher, 1953].



щей хаотический разброс векторов Jnt при Т-чистке 
более 400 °С, ее доля в обожженных породах значи
тельно превосходит остальные. Перечисленные ком
поненты выделяются также и в ходе непрерывного 
терморазмагничивания образцов (рис. 3.31 а, б).

После Т-чистки обожженных пород устойчи
вые палеомагнитные направления выделяются на 
участках: Дангилек (обр. К-2, -3, -4, -5,- 6, -7), 
Караксак (обр. К-36), Берчогур (обр. К-10, -11, 
-13а, -15). Для пород этих участков характерно 
преобладание доскладчатой компоненты (табл. 3.5), 
относительно высокое значение напряженности 
древнего поля, оцененное разными методами [Бу
раков и др., 1984]. Обычно низкие значения на
пряженности древнего геомагнитного поля (На) 
согласуются с большим разбросом направлений 
JIlt в пределах одного контакта. Для этих случаев 
характерен и значительный спад Jnt/J n после Т-чи- 
стки до 400 °С (табл. 3.5). Сравнение Тс, Js, Jrs/J s, 
НС1. показывает [Бураков и др., 1984], что наибо
лее устойчивые палеомагнитные направления и 
величины На=5-10 мкТл относятся почти исклю
чительно к магнетитсодержащим породам. Зерна 
магнетита мелкие, но в большинстве своем много
доменные, что, помимо относительно низкой маг
нитной жесткости, подтверждается тестом Боль
шакова-Щербаковой [Большаков, Щербакова, 
1979]. Другая картина наблюдается для образцов 
с На<3 мкТл и большим разбросом направлений 
Jnt в пределах одного контакта: часто фиксируют
ся гематит, маггемит; резко возрастает магнитная 
жесткость и уменьшается величина Js. Величина

Jn в ходе Т-чистки быстро падает. Видимо, такие 
породы слабо пропреты, о чем свидетельствует со
хранение гематита.

Совокупность магнитоминералогических и па- 
леомагнитных данных позволяет, таким образом, 
выделить палеомагнитно-надежные объекты по сле
дующим признакам: а) отсутствие разброса направ
лений Jnt в пределах одного контакта, при этом куч
ность в древней системе выше, чем в современ
ной; б) малый спад величины Jn в ходе Т-чистки; 
в) величина На>4 мкТл; г) отсутствие гематита. По 
указанным признакам забракованы породы участ
ков Кабаксай и Телегенсай. Менее надежны поро
ды участка Берчогур, где кучности в современной 
и древней системах координат близки; на участках 
Дангилек и Караксак палеомагнитные направления 
более надежны. Палеомагнитные наклонения на 
трех участках сходны, тогда как склонения суще
ственно различаются (табл. 3.5, рис. 3.2), что логич
нее всего объяснить относительными вращениями 
блоков вокруг вертикальной оси.

Для проверки полученных палеомагнитных 
склонений применен тест длинных частиц [Печер
ский, 1970]. Была отобрана серия образцов терри- 
генных необожженных осадочных пород, ориен
тированных по их залеганию (табл. 3.6). Сравне
ние данных табл. 3.5 и 3.6 показывает, что палео
магнитные склонения пород участков Караксак, 
Донгилек и мод ориентировки длинных частиц 
близки. Наоборот, для пород участков Телегенсай 
и Кабаксай различие между этими двумя характе
ристиками существенны.

Таблица 3.5. Палеомагнитные направления кремнистых осадков (48.5° с.ш.; 58.7° в.д.)

Объект Залегание, ° 
Аз. ПД/Z ПД N Jn, А/м на,

мкТл
Современная Древняя

пш, °
Dec, ° Inc, ° К Dec, ° Inc, ° К <*95, °

Участок Донгилек
К-7 184-210/141 3 0.72 0.57 6.6 285 33 62 261 -26 178 9 -
К-6 19/30 3 1.1 0.88 5.8 298 -39 - 274 -37 125 11 -
К-5 342/20 2 2.4 0.83 6.1 278 -21 - 276 -29 5 2 -
К-4 19/15 2 1.2 0.96 6.7 275 -27 - 269 -23 38 41 -
К-3 344/15 3 0.48 0.78 6.5 93 18 - 89 22 20 28 -
К-2 28/26 3 0.96 0.77 8 133 25 104 119 29 149 10 -

Сумма (п=6) 6 - - - 106 -18 8.1 94 28 41 9 15
Участок Берчогур

К-10 109-142/60 3 3.5 0.75 6.2 231 27 - 202 21 30 48 -
К-11 95/42 3 4.3 0.91 7.9 209 32 140 179 37 130 11 -
К-13а 124/54 3 4.1 0.77 6.4 216 27 170 192 17 1680 3 -
К-15 104/51 4 1.4 0.84 2.5 206 31 15 182 24 22 20 -

Сумма (п=4) 4 - - - 216 30 64 189 25 40 11 13
Участок Караксак

К-36 266/23-67 5 3.18 0.73 6.3 62 -24 24 61 25 54 9 13
Примечание. Данные в таблице расположены по каждому участку в стратиграфической последовательности (сверху 
вниз). Аз. ПД -  азимут падения; Z ПД -  угол падения; N -  количество точек отбора; а 95 -  радиус овала доверия 
вокруг среднего; пш -  палеоширота. Остальные пояснения см. табл, в 3.1. и 3.4.



Участок Порода Возраст (ярус) Количество точек N n/N, % Dec, °
Караксак Яшма Эйфель 2 649 10 54
Буртыбай “ 44 1 395 10.1 128
Орал-Тобе 44 “ 3 832 12.3 100

“ Песчаник Фран 2 467 8.5 127

Примечание. N -  количество определений ориентировки осей удлиненных зерен (длинных частиц); п -  количество 
определений ориентировки длинных частиц в интервале моды (±5°); Dec -  направление моды длинных частиц в 
плоскости слоя, т.е. наиболее вероятное палеомагнитное склонение.

Шулдакский комплекс “дайка в дайке”. Для
выполнения палеомагнитных задач из эндоконтак
тов 410 даек отобраны ориентированные образцы 
(обычно по одному из каждой дайки). Характер 
эндоконтакта и место отбора образца, помимо гео
логических наблюдений, определялись по измере
нию магнитной восприимчивости непосредствен
но в обнажении (рис. 3.31). Измерения Jn до Т- 
чистки показали [Диденко, Печерский, 1986], что у 
большинства образцов ее направление близко со
временному геомагнитному полю (табл. 3.7).

Учитывая, что мы имеем дело преимуществен
но с закалочными зонами даек, где сосредоточены 
наиболее мелкие и магнитножесткие зерна магне
тита [Печерский и др., 1983], можно уверенно ут
верждать, что Jn даек в целом будет иметь направ
ление, близкое современному геомагнитному полю. 
Раскристаллизованного материала, а, следователь
но, и более магнитомягкого, в дайковых диабазах 
на несколько порядков больше, чем в закалочных 
фациях. Следовательно, можно считать, что диаба
зы дайкового комплекса, т.е. породы слоя 2В океа
нической коры, не могут быть источником линей
ных магнитных аномалий, так как последние обус
ловлены целиком первичной остаточной намагни
ченностью пород. Это утверждение относится не 
только к району Южных Мугоджар, но и, напри
мер, к позднемеловым параллельным дайкам Ома
на [Luyendyk, Day, 1982; Luyendyk et al., 1982], хо
рошо раскристаллизованным базальтам-долеритам 
из трансформных разломов [Диденко, 1997 а,б].

Исследования обожженных кремнистых пород 
показали, что только после Т-чистки не ниже 400 °С

можно выделить первичную компоненту Jn. Для бо
лее четкого определения такой возможности серия 
представительных образцов диабазов даек подверг
лась непрерывному размагничиванию переменным 
полем и температурой. В результате установлено, 
что Jn образцов даек состоит, как правило, из трех 
компонент, аналогичных вышеописанным в обож
женных кремнистых породах. В значительной части 
даек выделяются только современная и вторичная 
верхнепалеозойская компоненты (рис. 3.32, в). Пре
обладание или надежное выделение в ходе Т-чист- 
ки первичной компоненты, как и в случае обожжен
ных кремнистых пород, коррелирует с величинами 
На, Jn и Jnt/J n. Так, надежно выделяется близкая 
первичной компонента в образцах с На>4 мкТл, 
Jn<0.1 А/м, Jnt/J n>0.4 после Т-чистки до 400 °С.

Фиксируется тенденция схождения палеомаг
нитных направлений к эйфельскому по мере при
ближения характера эндоконтакта к режиму закач
ки, что выражается в существенном уменьшении 
концентрации и размера зерен магнетита (рис. 3.33 
и табл. 3.7). Последнее видно по уменьшению Jn и 
росту Jnt/Jn и, соответственно, повышению отно
шения Кенигсбергера Qnt=Jnt/0.07k эйфельского 
времени (рис. 3.33, а). Только наиболее надежные 
образцы из эндоконтактов с Jnt/J n>0.4 имеют Qnt> l. 
Они же характеризуются наименьшим разбросом 
направлений и наибольшей близостью среднего на
правления Jnt эйфельскому. И, наоборот, с увели
чением концентрации магнетита (ростом Jn) в по
родах диабазов даек растет разброс векторов Jnt и 
их палеомагнитное направление тяготеет к перм
скому, зафиксированному по перемагничиванию

Таблица 3.7. Палеомагнитные направления даек (48.5° с.ш.; 58.7° в.д.)

Характеристика n Dec, ° Inc, ° К < *9 5 , ° ПШ, °

До термомагнитной чистки
Все образцы 365 320 75 3.9 4.3 -

После Т-чистки до 400-450 °С
Все образцы 365 95 36 3.5 3.9 -
Jn< 0.01 А/м, Jnt/Jn>0.4 30 101 30 14.5 6.7 16
Jn< 0.1 А/м, VJ„>0.2 81 96 34 11.4 4.6 -
Jn< 1.0 А/м, Jnt/Jn> 0.1 189 95 36 5.2 4.5 -

Примечание, п -  количество образцов; Dec, Inc -  палеомагнитные склонение и наклонение, соответственно; К, а 95 -  
кучность и радиус овала доверия по Р. Фишеру [Fisher, 1953], соответственно; пш -  палеоширота; Jn> Jnt -  начальная 
естественная остаточная намагниченность до и после Т-чистки, соответственно.
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Рис. 3.32. Диаграммы поведения NRM (диаграммы Зийдервельда) в ходе температурной маг
нитной чистки (кружки) и разрушения переменным магнитным полем (квадраты) палеомагнитно- 
надежных (а, 6) и палеомагнитно-ненадежных (в) образцов

Залитые значки -  проекция на горизонтальную плоскость, незалитые -  на вертикальную

галек кремнистых необожженных осадков (рис. 
3.33; табл. 3.4 и 3.7).

При отборе образцов непосредственно в зоне 
закалки появляется другая возможность искаже
ния палеомагнитного направления из-за возника
ющей у контакта заметной анизотропии остаточ
ной намагниченности. Проверка показала, что сан
тиметровые образцы непосредственно у контакта 
имеют анизотропию остаточной намагниченнос
ти, созданной в малых постоянных полях по мето
дике Л.Е. Шолпо [1977], Лг=1.11-1.25, тогда как с 
удалением от контакта на несколько сантиметров 
анизотропия падает до 1.0-1.05. У контакта макси
мальная ось анизотропии располагается параллель
но его плоскости, тогда как на удалении направле
ния осей становятся хаотичными. Отмеченная ве
личина Аг может внести погрешность в иалеомаг- 
нитное направление до 4°, что при точности па
леомагнитного метода не должно сказаться на ре
зультатах. Вместе с тем, и это главное, такое пове
дение анизотропии отражает первичное состояние 
магнитных зерен -  носителей остаточной намаг
ниченности.

Наконец, последний довод в пользу первичнос
ти Jnt: ее направление д ля образцов из разных частей 
одной разорванной дайки близки между собой и 
направлению эйфельского геомагнитного поля, если 
их Jnt/JL>0.1. Но если хотя бы у одного из образцов 
Jnt/Jn<0.1, их направления существенно расходятся

(табл. 3.8). Можно заключить, что у образцов из эн
доконтактов с Jn<0.1 А/м и Jnt/J n>0.2 (На>4 мкТл) 
направление Jnt близко первичному.

Рассмотрим магнитостратиграфическую запись 
в дайковом комплексе р. Шулдак. В начале изучен
ного разреза явно преобладает основная последо
вательность внедрений (“фоновые” дайки) и число 
миницентров невелико (рис. 3.34). Рассматривая 
палеомагнитные направления даек с запада на вос
ток, т. е. от более поздних к ранним внедрениям (от 
дайки № 1 до № 30) прослеживаем эйфельское па- 
леомагнитное направление прямой полярности. Во
сточнее* на фоне резкого падения величины Qnt в 
5-7 раз, происходит смена геомагнитной полярно
сти. Судя по Qpt, переходная зона охватывает дай
ки с № 31 до № 42. Картину перехода “смазывает” 
миницентр (дайки №№ 37-41). С дайки № 43 до 
№ 122 в разрезе преобладает эйфельское палеомаг- 
нитное направление обратной полярности.

Следующая смена полярности (между дайка
ми № 123 и № 138), как и в предыдущем случае, 
происходит на фоне резкого понижения Q<nt в 5-6 
раз (рис. 3.34). Такое понижение Qnt на границах 
интервала обратной полярности типично и объяс
няется понижением напряженности геомагнитного 
поля во время инверсии. Это подтверждается кон
трольными определениями На. В интервале отно
сительно стабильного поля На=4 мкТл (среднее по 
шести определениям), а для переходных зон -



J >0.1 А/м и Jnl/J  <0.2 J <0.1 A/м  и Uh ,>0.2

Рис. 3.33. Гистограмма распределения коэффициента Кенигсбергера (а) и стереограммы (6, в) 
направлений NRM образцов диабазов даек после температурной магнитной чистки до 450 °С. 
Qnt=NRM/Hak, где На=7мкТл

1-4 -  образцы: 1 -  с Jnt/ J n>0.4; 2 -  0.2<Jnt/ J n<0.4; 3 -  0.1<Jnt/ J n< 0.2; 4 -  Jnt/ J n <0.1. Залитые значки -  
проекция на нижнюю полусферу, незалитые -  на верхнюю

1 мкТл (среднее по пяти определениям). К восто
ку, до конца разреза (дайка № 410), по надежным 
образцам отмечается практически только прямая 
магнитная полярность эйфельского палеомагнит- 
ного направления. Среди палеомагнитно-ненадеж- 
ных встречаются образцы с обратной полярнос
тью Jnt, совпадающей или очень близкой пермс
кому палеомагнитному направлению.

Современное простирание параллельных даек 
Шулдака составляет 330-350°. Палеомагнитное 
направление времени образования даек, опреде
ленное по наиболее надежным образцам (табл. 
3.7), составляет Dec=101°, Inc=30°. Отсюда сле
дует, что палеопростирание даек, фиксирующих 
простирание осей спрединга в эйфельское вре
мя, было примерно 50-70° в абсолютной системе 
координат, а палеоширота, на которой шло фор
мирование палеоокеанической коры, составляла 
примерно 16° с.ш.

Габбровый “слой”. В районе Южных Мугод- 
жар среди пород слоя 3 палеоокеанической коры 
преобладают первично-немагнитные кумулятив
ные габбро. Заметные их изменения, в том числе 
и первичных титаномагнетитов, происходили близ
ко ко времени магматической кристаллизации, до 
метасоматической переработки габбро. Следова
тельно, палеомагнитная информация отвечает вре
мени формирования офиолитового комплекса, но 
она ненадежна из-за недостаточности данных о 
залегании габбро. На участках Шулдак и Ащисай 
удалось замерить элементы расслоенности, кото
рые оказались близки к горизонтальному залега
нию. В районе горы Бахтыбай, где более вероятны 
деформации пород, ситуация сложнее.

Для оценки палеомагнитной надежности образ
цов габбро использовался опыт изучения обожжен
ных осадочных пород и диабазов даек Шулдака. 
Надежными считаются образцы, для которых вы-



Igln In,/In IgQn IgQn, Dec Inc
-6 -5 -4 0 0.5 1-1 0 1 -1 0 1 180 270 0 90 180" -40 0 40 80"

Рис. 3.34. Петромагнитные и палеомагнитные характеристики фрагмента коиплекса “дайка в 
дайке” по р. Шулдак

Крупные кружки -  склонение и наклонение намагниченности образцов “фоновых” даек; точки -  то же, 
для даек поздних генераций. Залитые значки -  палеомагнитно-надежные образцы, незалитые -  палеомагнит- 
но-ненадежные

полняются следующие условия: 1) оцененная по 
Jnt и Jlt На>3 мкТл; 2) Jn<0.1 А/м, 3) после Т-чист- 
ки до 400^-500 °С Jnt/J n>0.2.

Среди габбро, как и других пород района, пре
обладают палеомагнитно-ненадежные. Отчасти это 
связано с очень низкой палеонапряженностью гео
магнитного поля в эйфельское время [Бураков и 
др., 1984] и с дальнейшим перемагничиванием 
пород в позднем палеозое, что привело к большо
му разбросу векторов Jnt. В общем, наименее из
мененные габбро участка Шулдак оказались и са
мыми надежными (табл. 3.9).

На участке Ш улдак образцы отобраны на ле
вом и правом берегах реки. После Т-чистки до 
500 °С Jnt всех образцов имеют прямую поляр
ность и с хорошей кучночстью располагаются у

среднего направления Dec=102° и 1пс=30° в древ
ней системе координат (рис. 3.35, а и табл. 3.9), 
близкого палеомагнитным направлениям обожжен
ных кремнистых пород участка Донгилек (Dec=94° 
и Inc=28°, табл. 3.5) и шулдакских даек (Е)ес=101° 
и 1пс=30°, табл. 3.7).

Средние палеомагнитные направления габбро 
левого и правого берегов р. Шулдак различаются 
в современной системе координат, соответствен
но: Dec=102° и Inc=29°; Dec=112° и 1пс=43°. Сред
нее для образцов обеих берегов составляет 
Dec=107° и 1пс=36°, К=50.6; а95=11.7°. Это мо
жет быть связано с их тектоническим наклоном, 
вызванным разломом, проходящим по руслу 
р. Шулдак. Если принять для левобережных габ
бро залегание по отложениям куркудукской сви-



совмещенных даек Jn, А/м Dec, ° Inc, °
37 41 0.23 0.4 0.02 0.16 198 261 -24 -21
61 70 1.45 0.64 0.06 0.05 238 190 31 -25
62 68 0.44 0.052 0.17 0.22 221 93 22 40.
135 137 0.15 0.45 0.12 0.03 ПО 136 13 9
154 173 0.15 1.03 0.11 0.11 12 130 -81 63
164 170 0.16 0.16 0.05 0.06 167 160 48 50
167 169 0.26 0.84 0.05 0.07 44 150 83 30
195 227 0.73 0.29 0.04 0.19 144 92 34 42
196 223 1.28 0.052 0.02 0.71 117 ПО 20 32
202 222 0.55 0.089 0.03 0.16 138 145 49 32
219 221 22.5 0.42 0.01 0.2 290 112 -30 31
274 279 0.046 0.028 0.3 0.46 87 82 50 57
300 305 0.07 0.13 0.21 0.35 267 285 -43 -38
301 304 0.37 0.21 0.03 0.11 290 264 -24 -10
324 328 0.056 0.51 0.3 0.12 127 120 53 39
343 350 0.51 0.43 0.13 0.15 290 294 -4 -33
353 355 0.26 0.013 0.12 0.38 93 95 51 49
357 359 0.054 0.41 0.21 0.48 87 85 60 49

иалеомагнитные склонение и наклонение, соответственно.

ты (Аз. ПД 4°, Z10°), а правобережных -  по зале
ганию даек, считая их первичное залегание вер
тикальным, расположенных восточнее тела габ
бро (Аз. ПД 70°, Z 15-20°), то в древней системе 
координат они практически совпадут: Dec=99° и 
1пс=30°; Dec=104°H Inc=29°; сумма Dec=102° и 
Inc=30°, К=658.9; а 95=3.9°. Отсюда следует, что 
Jnt имеет додеформационное происхождение. 
Сходство палеомагнитных направлений усилива
ет, с одной стороны, уверенность в синхроннос
ти J t обожженных яшм участка Донгилек, даек и 
габоро участка Шулдак и близости этого направ
ления к первичному, с другой -  свидетельствует

об относительной стабильности тектонического 
блока, включающего участки Донгилек и Шулдак. 
Как показано ранее [Печерский и др., 1983], тем
пература габброизации была выше 600 °С, следо
вательно, образованный в это время магнетит дол
жен обладать полной термоостаточной намагни
ченностью, т.е. Jnt первична. Это подтверждает и 
близкая девонской величина напряженности гео
магнитного поля (На=5 мкТл), оцененная по об
разцам габбро.

На участке Ащисай габбро в наибольшей сте
пени актинолитизированы. Содержание в них пер
вичного титаномагнетита минимально; Jn и Js отли-

Таблица 3.9. Палеомагнитные направления габбро (48.5° с.ш.; 58.7° в.д.)
Характеристика п J„, А/м v j „ Dec, ° Inc, ° К < *9 5 , ° пш, °

Южный Бахтыбай
Все образцы 12 1.23 0.22 331 54 6.2 16.2 -

- - - 357 60 3.8 20.7 -

Jnl/Jn>0.2; На>3 5 0.95 0.28 330 59 13.2 17.2 40
Северный Бахтыбай

Все образцы 17 0.12 0.25 310 38 2 24 -

- - - 350 65 2.9 19.9 -

J„t/Jn>0.2;Ha>3 10 0.14 0.32 322 42 12.1 12.7 24.2
Ащисай

Все образцы 21 0.03 0.18 171 29 1.8 ? -

- - - 200 29 1.7 ? -

Шулдак
Все образцы 18 0.16 0.6 102 30 658.9 3.9 -

J„,/Jn>0.2; На>3 6 0.01 0.31 131 24 8.1 20.1 12.5

Примечание. В строках “все образцы” верхние строки -  палеомагнитные данные после Т-чистки до 500 °С, нижние -  
исходное состояние образцов. Остальные пояснения см. в табл. 3.1 и 3.4.



Рис. 3.35. Стереограммы распределения палеомагнитных направлений до и после температур
ной чистки до 560 °С образцов габбро

а-в -  участки: а -  Шулдак; б -  Ащисай; в -  Южный и Северный Бахтыбай
1-3 -  направления Jn: 1 -  до чистки, 2 -  образцов с Н > 4  мкТл, 3 -  образцов с Н < 4  мкТл; 4 -  магнитные 

габбро; 5 -  линии, соединяющие направления Jn и Jnt. Залитые значки -  проекция на нижнюю полусферу; 
незалитые -  на верхнюю

чаются очень низкими величинами (табл. 3.1 и 3.9) 
и стабильностью к нагревам, большим разбросом 
направлений (рис. 3.35, б). Участок выполнен, в 
основном, палеомагнитно-надежными породами.

На участках Южный и Северный Бахтыбай 
палеомагнитные характеристики образцов сходны. 
Среди образцов Южного Бахтыбая чаще встреча
ются палеомагнитно-ненадежные с величинами 
На<2 мкТл Jnt/J n<0.2 (табл. 3.9) и с большим раз
бросом направлений Jn и Jnt (рис. 3.35, в). Среди 
таких образцов много магнитных габбро. Даже сре
ди надежных по магнитным свойствам образцов 
высок разброс направлений Jnt после чистки до 
500 °С (рис. 3.35, в). Видимо, сказались заметные 
изменения во время деформаций близ Главного 
Уральского разлома. Последнее видно по прости
раниям даек: севернее Бахтыбая -  28(L-290°, на Юж
ном Бахтыбае -  30-40°, тогда как на Шулдаке и Ащи- 
сае простирание даек устойчивое 330-340°, устой
чивы и палеомагнитные направления в районе 
Шулдака (рис. 3.2 и 3.35).

* * *

Палеомагнитное изучение, проведенное по всем 
группам пород офиолитового разреза Южно-Му- 
годжарской аллохтонной пластины, позволило рас
считать координаты палеомагнитного полюса 
Шулдакского блока -  134° в.д. и 9° с.ш. Они близ

ки к положению девонского полюса Восточно- 
Европейского континента и блока Британских ос
тровов [Палеомагнитология, 1982].

Средняя палеоширота для района Берчогурс- 
кой синклинали в среднем девоне составляла 16°, 
тогда как для уральского края Восточно-Европей
ского континента -  13°. Это означает, что Южно- 
Мугоджарская офиолитовая ассоциация в девон
ское время формировалась близ северной (в со
временных координатах -  восточной) окраины 
Восточно- Европейского континента.

При интерпретации палеомагнитных данных об
наружилось, что многие, даже надежные, резуль
таты оказываются несогласованными между со
бой. Несовпадения палеомагнитных склонений при 
сходстве наклонений, вероятнее всего, объясня
ются относительными разворотами блоков коры 
вокруг вертикальной оси при их обдуцировании. 
На примере интерпретации данных по габбровым 
массивам удалось показать надежность такого 
предположения. Симметричность Берчогурской 
синклинали проявляется не только в стереотип
ности геологического строения крыльев, но и в 
палеомагнитных склонениях. Это подтверждает, что 
анализ палеомагнитных направлений необходимо 
проводить с учетом геологических и тектоничес
ких особенностей строения изученного региона 
[Levi, Banerjee, 1977; Levi et al., 1978].



Можно предположить, что ось современной 
синклинали совпадает с основной осью спрединга 
в эйфельское время. Процесс раздвижения был 
неоднороден -  северные и южные части имели 
разные полюса вращения. Подобное допущение 
подтверждается наличием сдвиговой компоненты. 
С выдвинутым предположением хорошо согласу
ется тот факт, что на фоне общего раздвигания 
произошел разворот Берчогурского (западный 
фланг) и Шулдакского (восточный фланг) блоков 
примерно на 90°, что соответствует геологичес
кой ситуации, а также палеомагнитным данным. 
Строго говоря, правильнее считать, что Берчогур- 
ский блок с поворотом по часовой стрелке отно
сительно полюса вращения отодвигался от Шул
дакского, при неизменности положения пос
леднего.

Палеомагнитное склонение самой западной ча
сти района составляет 330-340°. Здесь устанавли
ваются деформации, вызванные влиянием зоны 
Главного Уральского разлома. Вероятно, расхож
дение в склонениях участков Бахтыбай и Шулдак- 
Донгилек вызвано локальным разворотом, потому 
что если “довернуть” простирания Бахтыбайских 
даек (30-40°) до Шулдакских (160-170°) по часо
вой стрелке до их совмещения, то и палеомагнит- 
ные склонения совпадут. Оставшееся различие в 
наклонениях, скорее всего, связано с наклонами 
пород в Бахтыбайском блоке.

Развороты всех блоков произошли в допермс- 
кое время, о чем свидетельствует сходство направ
лений выделяемой метахронной позднепалеозой
ской намагниченности в палеозойских породах 
Южного Урала [Данукалов и др., 1983].

Таким образом, полученные векторные палео- 
магнитные характеристики позволили решить па- 
леотектонические задачи: восстановление положе
ния изучаемого объекта относительно континен
тальных блоков (Восточно-Европейского, Сибир
ского и Казахстанского) на стадии формирования 
изучаемого объекта и восстановление картины 
мелкомасштабных движений отдельных блоков при 
обдуцировании.

3.2. Геодинамические аспекты 
формирования

палеоспрединговых комплексов 
Южных Мугоджар

Южно-Мугоджарские офиолиты представля
ют собой сравнительно мало нарушенный фраг
мент палеозойской коры Уральского океана, ис
тория формирования которого предложена в мо
нографии “История развития Уральского палео
океана” [1984], в написании которой участвовали 
А.Н. Диденко и С.А. Куренков. Проведенное нами 
комплексное изучение позволяет в значительной 
мере развить высказанные ранее положения и 
модель истории созидания коры палеозойского 
океана Урала.

Актогайский спрединговый комплекс являет
ся наиболее представительным из всех подобных 
объектов Южно-Мугоджарских офиолитов. В 
силу этой причины, он более детально изучен и 
на его примере нам удалось разработать модель 
формирования океанической коры в зоне спре
динга (рис. 3.36).

Начальная фаза. В спрединговом центре со
здаются условия для накопления базитового рас
плава во вторичных магматических камерах, при
уроченных к верхам габбрового слоя. Геодинами
ческие условия растяжения приводят к постоян
ному образованию трещин, через которые часть 
расплава уходит вверх и изливается в виде поду
шечных лав. Такая система магмовыведения дос
таточно динамична, так как расплав непрерывно 
обновляется новыми поступлениями магмы. На 
данной фазе развития спрединг характеризуется 
однообразными скоростными параметрами.

Флуктуации скоростей раздвигания нашли от
ражение в распределении мощностей магматичес
ких образований. Гистограмма их распределения 
состоит из двух явных совокупностей (рис. 3.20). 
Первая имеет близкое логнормальному распреде
ление с модой 1.1м. Сюда попадают все разорван
ные дайки, в том числе “фоновые”. Вторая сово
купность объединяет неразорванные тела и имеет 
распределение, близкое к пуассоновому, максимум 
достигается при стремлении мощности даек к нулю 
и с ростом мощности (особенно при значениях 
больше 0.5 м) быстро падает. Такой характер рас
пределения мощностей свидетельствует об однород
ной скорости раздвигания блоков коры на этапах 
формирования фоновых и миницентровых даек.

Предполагается, что пакетированные серии маг
матических образований создаются при дискрет
ном и импульсивном растяжении. Для того, что
бы оценить частоту следования импульсов, необ
ходимо знать условия раскрытия трещин. Суще
ствуют разные предположения, почему дайки раз
рываются. Согласно одной из них, центральная 
часть даек застывает длительное время [Быкова и 
др., 1988]. Сохранившаяся маловязкая средняя 
часть, располагающаяся примерно на равном уда
лении от уже кристаллизовавшихся эндоконтакто- 
вых зон, позволяет без затруднений реагировать 
на очередной импульс раздвигания: магматичес
кое тело расчленяется и его части расходятся в 
разные стороны, высвобождая пространство для 
внедрения очередной порции магмы. Такая модель 
позволяет легко объяснить сосуществование в 
комплексе полудаек и стандартных даек. При час
тых импульсах, когда времени недостаточно для 
полного застывания дайки, магматические тела раз
деляются на полудайки. При увеличении времени 
между импульсами создаются условия для пол
ного и окончательного застывания дайки. В таком 
случае наиболее ослабленной зоной при импульсе 
раздвигания оказывается стык даек.

Иное объяснение предрасположенности даек 
к разрыву предложено В.В. Коптевой и В.Г. Ка-
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Рис. 3.36. Принципиальная схема формирования океанической коры в зоне спрединга 
1 -  вода; 2 -  комплекс сформированных (А) и формирующихся (Б) подушечных лав; 3 -  сформирован

ный (А) и формирующийся (Б) комплекс “дайка в дайке’'; 4 -  кумулятивное габбро (А) и магматическая 
камера (Б); 5 -  граница кора-мантия; 6 -  деплетированная (А) и магмогенерирующая (Б) мантия; 7 -  
океаническая кора; 8 -  зоны флангового магматизма; 9 -  дайки и вулканиты, формирующиеся из остаточ
ной магматической камеры; 10-12 -условно выделенные этапы формирования коры: 10 -  первый (I), И -  
второй (II), 12 -  третий (III)

ныгиным [1987]. При окончательном застывании 
тела происходит тепловая “усадка” пород, кото
рая совсем не обязательно должна фиксировать
ся зияющим разрывом, а лишь обозначаться зо
нами микротрещин. Это позволяет дайкам легко 
разделяться на части при возникновении импуль
са раздвиговых усилий. Вероятно, с “усадочны
ми” микротрещинами связано усиление вторич
ных изменений диабазов даек, выраженное хло- 
ритизацией, цеолитизацией и эпидотизацией их 
центральных частей. Сопротивляемость к разры
ву в “подготовленных” дайках меньше, чем в сты

ках. Полагаем, что включение того или иного ме
ханизма разрыва даек определяется частотой им
пульсов спрединга. При коротких интервалах маг
матическое тело не успевает полностью застыть 
и благодаря этому легко разделяется на части, что 
подтверждается конкретными наблюдениями. 
При “горячем” разъединении стенки новой тре
щины могут остыть недостаточно, и тогда эндо- 
контактовые зоны новообразованной дайки будут 
представлены мелкозернистым типом. Такие яв
ления наблюдаются в конкретных обнажениях Во
сточного Актогая.



В результате такого квазистационарного геоди- 
намического процесса формируются “фоновые” 
полудайки, а на поверхности изливаются лавы из 
аппаратов трещинного типа. Геодинамические ус
ловия растяжения приводят к тому, что по грани
це расплав -  твердая кора проходит один из тек
тонических срывов, по которому непрерывно ото
двигаются вновь образованные блоки океаничес
кой коры. Тектоническое скольжение приводит к 
магматической эрозии корневых фаций: разруша
ющиеся твердые породы цементируются распла
вом, образуя специфические брекчии магматичес
кого происхождения. Фаза стабильно-равномер
ного спрединга существует сравнительно недолго. 
Ее продолжительность, видимо, не превышает 
двух-трех десятков тысяч лет.

Об этом можно судить по ряду предположе
ний. В частности, делались попытки определения 
скорости спрединга, в условиях которого проис
ходило формирование Шулдакских офиолитов. 
Она составляет примерно 5 см/год [Матвеенков, 
Хайн, 1984]. В таком случае Западно-Актогайская 
часть дайкового комплекса, имеющая латеральную 
мощность около 600 м, возникла за период поряд
ка 10-12 тыс. лет. Известно, что это время одного, 
максимум двух, этапов магматической деятельно
сти, соответствующих вулканизму рифтов совре
менных океанов [Зоненшайн, Кузьмин, 1993].

Подтверждение продолжительности спредин- 
гового процесса, благодаря которому сформиро
валась рассматриваемая часть базальтового слоя, 
можно получить другим путем. Для Западно-Ак
тогайского дайкового комплекса получена непре
рывная палеомагнитная запись (см. раздел 3.1.4). 
Из нее выбран интервал с преобладанием “фоно
вой” генерации магматических тел при минималь
ном количестве “миницентровых” и наложенных 
даек (рис. 3.12). Однородное строение комплекса 
позволяет считать, что данный отрезок соответству
ет этапу формирования комплекса, происходив
шего в условиях равномерного спрединга. В та
ком случае полудайки “фоновой” генерации фик
сируют последовательное развитие магмовыводя
щей системы одного спредингового центра. Сле
довательно, значения и направление характе
ристической намагниченности для каждого маг
матического тела представляют собой практичес
ки непрерывную запись поведения геомагнитно
го поля во времени.

Полученная последовательная запись геомаг
нитного поля, зафиксированная в диабазах маг
матических тел Западного Актогая, свидетельствует 
о наличии, по крайней мере, двух инверсий гео
магнитного поля за среднедевонский период. В 
пользу этого утверждения свидетельствует не толь
ко смена направлений векторов, но и падение па
леонапряженности геомагнитного поля, оцененной 
по фактору Qnt, на границах прямо и обратно на
магниченных зон. Обнаружение инверсий явля
ется прямым подтверждением гипотезы Ф. Вайна 
и Д. Метьюза [Vine, Matthews, 1963] о взаимосвя

занности процесса спрединга с 
нитными аномалиями. полосовыми маг-

Время длительности одного субхрона магнит
ной полярности принимается не менее несколь
ких тысяч лет [Палеомагнитология, 1982]. Следо
вательно, формирование 80 даек в Западно-Ак
тогайском разрезе комплекса “дайка в дайке” про
ходило не более, чем за 5-10 тыс. лет, что пример
но соответствует оценкам времени их образова
ния по данным о пористости лав [Матвеенков, 
Хайн, 1984].

Вторая фаза. Ее начало связано с появлением 
миницентровых серий даек (рис. 3.36.). Их ниж
няя часть представлена пластинообразными тела
ми, по своей морфологии соответствующими сил- 
лам. Такая система магмовыведения приводит к 
образованию комплексов симметричного строе
ния: дайки разделены пополам, количество полу- 
даек с разной ориентацией закалок одинаково. 
Количество даек в таких миницентрах не превы
шает 1-2 десятков. Завершение действия миницен
тра фиксируется “центральной” дайкой. Миницен- 
тровая фаза продуцирует отдельные вулканичес
кие постройки центрального типа.

Анализ соотношений дайковых генераций с по
мощью методики условного совмещения и изъя
тия магматических тел позволил установить отно
сительное положение палеоцентров спрединга и 
их перескакивание. Так, в Западно-Актогайском 
комплексе устанавливаются две палеооси. Первая 
(N) продуцировала “фоновые” полудайки на запад
ном фланге, следующая, более поздняя (N+1), на
ходилась восточнее на 35 км (рис. 3.19). Подоб
ные смещения зон магмовыведения под названи
ем “джампинг” впервые установлено в Исландии 
[Saemundsson, 1967]. Позднее аналогичное геоди- 
намическое явление было обнаружено в Средин
но-Атлантическом хребте [Riffaud, Le Pichon, 1976] 
и в рифте Красного моря [Зоненшайн и др., 1981], 
где амплитуды “джампинга” составляют от 8-10 до 
50-60 км.

Для второй фазы характерно проявление сдви
говой компоненты. Установленная по характеру 
структурного рисунка сдвиговая компонента про
является именно на этом этапе.

Заключительная фаза. Она соответствует окон
чанию активной спрединговой деятельности. В это 
время продуцируются дайки третьей генерации, 
черпающие магму из остатков вторичных магма
тических камер. Исследования флюида привели 
к предположению, что отсутствие восстановлен
ных газов в поздних диабазах объясняется дрени
рованием. Это означает, что на заключительной 
фазе развития спредингового центра магмовыве
дения трещины некоторое время остаются зияю
щими. Видимо, им соответствуют гьяры, установ
ленные в современных океанических рифтовых 
системах, а в палеоспрединговых комплексах -  
нептунические дайки. Лавы на заключительной 
фазе практически не образуются, за исключени
ем вулканических аппаратов “стожкового” типа.



Следующая палеорифтовая система (N+1) фор
мируется по аналогичному сценарию.

Начальные фазы последующих раздвиговых 
центров могут сопровождаться формированием 
габбровых массивов. При этом габбро внедряют
ся в высокие, не характерные для них горизонты 
дайкового комплекса, где застывают в виде мас
сивов типа Шулдакского. Повышенная тепловая 
активность, вызванная появлением мощной пор
ции расплава в верхних горизонтах коры, приво
дит к амфиболизации части лайковой серии из 
предыдущего палеоцентра и самого габбро. Эти 
преобразования, скорее всего, связаны с глубин
ной циркуляцией морской воды по трещинам. Гео
логические наблюдения, а также петромагнитные 
и петрографические исследования свидетельству
ют о том, что амфиболизация была практически 
синхронна процессу формирования габбро.

В процессе созидания океанической коры 
происходят тектонические нарушения, суще
ственно осложняющие ее строение. К числу по
добных дислокаций относятся листрические 
сбросы, возникающие после отмирания зоны 
магмовыведения.

* * *

Анализ геодинамических аспектов формирова
ния палеоспрединговых структур Южных Мугод- 
жар позволил сделать ряд выводов.

1. Отличительной чертой рассмотренных палео
спрединговых фрагментов базальтового слоя 
Уральского палеоокеана является полное насыще
ние высвобождающегося при растяжении про

странства магматическими образованиями, харак
теризующими концентрированный тип спредин- 
га. В нем превалируют линейные движения, со
здающие соответствующий морфоструктурный 
образ, особенно отчетливо проявляющийся в стро
ении лайкового комплекса. Линейность осложня
ется влиянием сдвиговой компоненты.

2. Общая направленность к затуханию спредин- 
говой деятельности сопровождается слабым нара
станием процессов кристаллизационной диффе
ренциации, что подтверждается петрохимически- 
ми, петромагнитными и термобарогеохимически
ми данными.

3. Сохранившийся в структуре Западно-Мугод- 
жарского синклинория фрагмент коры Уральско
го палеоокеана формировался в тропических ши
ротах Северного полушария примерно на рассто
янии в 1-1.5 тыс. км от северной (в современных 
координатах -  восточной) окраины Восточно-Ев
ропейской континента. Ось палеоспрединга была 
субширотной и примерно параллельной краю Во
сточно-Европейского континента.

4. Минимальный отрезок времени, необходи
мый для формирования Шулдакского фрагмента 
Южно-Мугоджарских офиолитов, составил при
мерно 10-12 тыс. лет, что подтверждается суще
ствованием как минимум двух инверсий геомаг
нитного поля, записанных в породах дайкового 
комплекса. Их обнаружение в породах среднепа
леозойского спредингового комплекса доказывает 
тождественность процессов формирования девон
ской палеоокеанической коры и коры современ
ных океанов.



Глава 4
Палеоспрединговые комплексы Южного Тянь-Шаня*

4.1. Офиолиты
Туркестано-Алайского хребта

Территория, занятая Туркестано-Алайской систе
мой горных хребтов, входит в состав герцинид Юж
ного Тянь-Шаня. Она принадлежит к числу тех клас
сических районов, где установлено покровно-склад
чатое строение [Поршняков, 1973; Буртман, 1976; 
Буртман и др., 1974; Куренков, 1983; Клишевич, 1978; 
Клишевич, Поршняков, 1983; Бакиров и др., 1984 а,б; 
Ненахоз, 1988; Ненахов и др., 1992; Яблонская, 1985].

Северным ограничением Туркестанско-Алайс
ких структур служит протяженный Южно-Тянь- 
Шаньский (Южно-Ферганский) офиолитовый шов, 
имеющий субширотное простирание. На мериди
ане г. Ош он круто отворачивает на северо-запад, 
а затем, после петлеобразного изгиба (Ферганская 
сигмоида), срезается Таласо-Ферганским сдвигом.

Южнее офиолитового шва располагается сис
тема тектонических покровов и чешуй, надвину
тых на параавтохтон, сложенный карбонатными и 
терригенными комплексами пассивной окраины 
Алайского микроконтинента (рис. 4.1). Аллохтон
ный пакет состоит из образований континенталь
ного склона, его подножий, океанических струк
тур, глубоководных некомпенсированных проги
бов, а также глаукофансодержащих зеленых дина- 
мометаморфических сланцев. Водораздельная 
часть горной системы представлена карбонатны
ми отложениями Алайского микроконтинента, 
пронизанными значительным количеством грани- 
тоидных интрузий (С3-Р).

В южной части, в пределах северных склонов 
Алайской долины, отложения Алайского микрокон
тинента надвинуты на терригенные и кремнистые 
образования континентального склона и некомпен
сированных прогибов, представляющие собой 
фрагменты наиболее южного бассейна осадкона- 
копления [Белов и др., 1988].

4.1.1. Геологическая характеристика
В современной структуре герцинид Туркеста- 

но-Алая офиолиты развиты в виде небольших по 
площади фрагментов, входящих либо в сутуру Тур-

Глава написана при участии Д.М. Печерского.

кестанского палеоокеана, либо в покровно-склад
чатую систему региона (рис. 4.2). Практически 
повсеместно они находятся в крайней степени тек- 
тонизации и превращены в разного рода серпен- 
тинитовые меланжи. В первую очередь это каса
ется офиолитов, входящих в состав Южно-Тянь- 
Шаньского офиолитового пояса, где лучшим при
мером является Канский фрагмент полимиктово- 
го меланжа [Макарычев, Висьневский, 1973; Ма- 
карычев, Куренков, 1974; Куренков, 1983].

Среди тектонических покровов и чешуй наблю
даются офиолитовые ассоциации в ненарушенном 
или слабонарушенном состоянии. К их числу отно
сятся аллохтонные пластины Киргизатинской, Ход- 
жагаирской и Сарталинской структур (рис. 4.2).

Киргизатинские офиолиты. Киргизатинский 
офиолитовый аллохтон располагается в зоне Вы
соких предгорий Алайского и Кичик-Алайского 
хребтов (междуречье рек Абшир и Ак-Буура), уча
ствуя в строении крупной Охнинско-Талдыкской 
синформы, на крыльях которой выходят подсти
лающие тектонические пластины, представленные 
олистостромовым комплексом и толщами глинис
тых граптолитовых сланцев силурийского возрас
та (рис. 4.1). Офиолиты тектонически перекрыва
ются аллохтоном зеленых метаморфических слан
цев. Весь пакет пластин залегает на палеозойских 
карбонатно-терригенных отложениях параавтохто
на. Шарьирование происходило в узком интерва
ле времени и закончилось к позднемосковскому 
веку, т.е. еще до начала складчатости. В орогенный 
этап аллохтонный и автохтонный комплексы были 
смяты в линейные складки и перекрыты моласса- 
ми верхнего палеозоя (С2-Р), являющимися нео
автохтоном. Орогенез сопровождался внедрени
ем крупных гранитных массивов, примером ко
торых служит Кичикалайский батолит (С3-Р).

Разрез Киргизатинской синформы последнее 
время трактовался как стандартный и во многом 
сходный с офиолитами других складчатых облас
тей [Куренков, 1983]. Предполагалось, что в его 
основании залегает меланжированный меланокра- 
товый фундамент, выше которого следует “слой”, 
представленный дайковым комплексом (типа “дай
ка в дайке”) и переходящий в мощные лавовые тол
щи с тонкими линзовидными горизонтами крем
нистых образований.



Рис. 4.1. Схема геологического строения северной части герцинид Туркестано-Алая
1, 2 -  отложения: 1 -  кайнозойские, 2 -  мезозойские; 3 -  неоавтохтонные образования -  конгломераты, песчаники, алевролиты (С2-Р); 4-6 -  параавтох- 

тонные образования: 4 -  шельфовые отложения -  известняки, доломиты (S-Cj), 5 -  отложения континентального склона -  песчаники, алевролиты, 
аргиллиты (S-Cj), 6 -  олистостромовые комплексы -  конгломерато-брекчии с олистолитами (Cj_2); 7-10 -  образования океанической коры Туркестанского 
палеоокеана: 7 -  расслоенный комплекс -  дуниты, гарцбургиты, габбро (V-E?), 8 -  базальтовый слой -  лайковый комплекс, подушечные лавы и ассоции
рующие с ними осадочные отложения (O-Cj), 9, 10 -  серпентинитовый меланж (9 -  моно- и олигомиктовый, 10 -  полимиктовый); И -  метаморфические 
динамосланцы; 12 -  коллизионные гранитоиды (С3-Р); 13 -  крупные надвиги; 14 -  крутые разломы'

I—III -  офиолитовые аллохтоны: I -  Киргизатинский, II -  Ходжагаирский, III -  Сарталинский



Рис. 4.2. Схема расположения офиолитовых фрагментов в герцинидах Южного Тянь-Шаня 
1 -  мезозойско-кайнозойские отложения; 2, 3 -  покровно-складчатые структуры: 2 -  герцинид Южного 

Тянь-Шаня, 3 -  каледонид Северного и Срединного Тянь-Шаня; 4 -  коллизионные гранитоиды; 5 -  фрагмен
ты офиолитовых комплексов; 6 -  Таласо-Ферганский сдвиг, 7 -  геологические границы

I—VII -  офиолитовые фрагменты: I -  Южно-Сарталинский, II -  Ходжагаирский, III -  Киргизатинский, 
IV -  Канский, V -  Карачатырский, VI -  Северо-Сарталинский, VII -  Северо-Восточно-Ферганский

Детальные исследования, проведенные автора
ми монографии, показали, что внутреннее строе
ние офиолитового аллохтона много сложнее (рис. 
4.3). В наиболее полном виде разрез Киргизатинс- 
ких офиолитов представлен чередованием следу
ющих структурно-вещественных образований 
(снизу вверх, рис. 4.4).

Серпентинитовый меланж. Тектонические 
линзы меланжа повсеместно приурочены к огра
ничивающему покров надвигу. В крупных чешу- 
ях, таких как Шамшалинская, сосуществуют бло
ки серпентинизированных дунит-гарцбургитов, 
кумулятивных габбро-норитов, амфиооловых габ
бро, диабазов, кремнистых пород и подушечных 
базальтов (рис. 4.5). Мощность меланжа в текто
нических линзах может достигать первых сотен 
метров.

Нижняя тектоническая пластина. Она ус
танавливается в верховьях левых притоков р. Чач- 
ме и в бассейне р. Чиле (рис. 4.4).

Мощность, м
1. Вулканогенно-осадочная толща, в 

нижних горизонтах которой широко рас
пространены подушечные и трубовые 
лавы. Средние размеры труб и подушек 
колеблются от 0.3 до 1.2 м в диаметре. По 
составу преобладают пироксен-плагиокла- 
зовые базальты коричневато-черного цве
та со стекловатой закальной коркой в об
рамлении подушек. Их зональность часто 
подчеркивается характерным расположени
ем миндалин или вариолитовых обособ
лений. Основная масса пород тонкозер
нистая, базальтовая. Лавы имеют относи
тельно свежий облик без явных следов зе
ленокаменных изменений. Лавы череду
ются с линзовидными прослоями извест
няков рифоидного облика, в которых об
наружены экземпляры Neopanderodus sp. 
нижне-среднедевонского возраста (здесь и 
далее определения В.А. Аристова)...................80
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Рис. 4.3. Схема геологического строения Киргизатинской синформы
1 -  моласса (С2 т 2-Сз); 2 -  параавтохтон (S-Cj); 3 -  серпентинитовый меланж; 4 -  лавы с рифоидными известняками (Dj-Cj); 5 -  гиалокластиты 

(D i_2); 6 -  перидотиты; 7 -  подушечно-трубовые лавы (S-D3); 8 -  лайковые рои; 9 -  то же, наклонные; 10 -  надвиги; 11 -  зона катаклазитов; 12 -  
разломы; 13 -  геологические границы; 14 -  элементы залегания



Рис. 4.4. Корреляция сводных раз
резов офиолитовых аллохтонов -  Кир- 
гизатинского (I), Ходжагаирского (II), 
Сарталинского (III)

1, 2 -  комплекс пород меланократового 
основания: 1 -  ненарушенный, 2 -  мелан- 
жированный; 3-8 -  осадочные отложения: 
3 -  карбонатные, 4 -  кремни, 5 -  кремнис
тые песчаники, кремнистые алевролиты, 6 -  
туфопесчаники, 7 -  туфосилициты, 8 -  офи- 
олитокласты; 9-11 -  пульверизационные ги- 
алокластиты: 9 -  мелко- и среднегалечные, 
10 -  валунные, 11 -  с примесью ультраос
новного материала; 12-16 -  эффузивные об
разования: 12 -  пикриты, 13—16 -  поду-
шечно-трубовые лавы (13 -  базальты, 14 -  
порфирита, 15 -  оливиновые базальта, 16 -  
лавобрекчия основного состава); 17 -  диф
ференцированные силлы; 18 -  катаклази- 
ты; 19, 20 -  места находок микрофауны: 19 
-  радиолярий, 20 -  конодонтов (а -  найден
ные in situ, б -  переотложенные); 21 -  тек
тонические нарушения
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Рис. 4.5. Полевая зарисовка серпентини- 

тового меланжа в Шамшалинской тектони
ческой линзе (правобережье р. Киргизата, в 
0.5 км выше устья руч. Окшотмоджайлоу)

1 -  олистостромы (конгломерато-брекчии -  
Ci_2); 2 -  массивные известняки (Е)2?); 3 -  глинис
тые сланцы (пульгонская свита S1-2); 4 -  подушеч
ные базальты; 5 -  родингиты; 6, 7 -  тектонизирован
ные серпентиниты: 6 -  раз линзованные и разваль
цованные, 7 -  катаклазированные; 8 -  границы со
временных отложений

2. Толща, сложенная переслаивающими
ся горизонтами кремней, известняков, алев
ролитов, песчаников и конгломератов с 
кремневой галькой. В них обнаружены раз
нообразные комплексы конодонтов: в яшмо
видных кремнях -  Gnathodus delicatus, G. 
cuneiformis, G. cf. texanus, Polygnathus communis 
Br. et Mehl. -  турнейский ярус нижнего кар
бона; в кремневой гальке из конгломератов: 
Polygnathus ex gr. linguiformis Hinde -  сред
ний девон, Pseudopolygnathus nodomarginathus 
Brans. -  верхнефаменский подъярус верхне
го девона, Palmatolepis foliacea Young., P. cf. 
subrecta Mill, et Young -  франский ярус вер
хнего девона, Bispathodus stabilis (Br. et 
Mehl.) -  верхнефаменский подъярус верхне
го девона -  турнейский ярус' нижнего кар
бона, Fumishina sp., Oistodus sp. -  верхний кем
брий -  нижний ордовик. Всю толщу следует 
считать фамен-турнейской с переотложенным 
раннепалеозойским комплексом.............................35

3. Лавовая толща, в нижних горизонтах -  
с преобладанием осадочных прослоев. Лавы



имеют отчетливое подушечно-трубовое сло
жение, средний размер вулканических труб 
достигает 2 м. В линзе известняков, распо
лагающейся среди кремнистых алевроли
тов, обнаружены: Polygnathus gronbergi 
Klap. et Johns, Icriodus steinachensis Al- 
Rawi, I. sp. -  эмский ярус нижнего девона.......... 75

4. Пачка красных яшмовидных кремней 
и кремнистых алевролитов, в средней части 
которых выделены Icriodus brevis Stauf. жи- 
ветского яруса среднего девона.

Общая мощность разреза нижней тектоничес
кой пластины может достигать 600-800 м. Деталь
ное изучение показало, что в разрезе нарушена 
стратиграфическая последовательность скорее 
всего благодаря тектоническому счешуиванию. 
Сами надвиги, отчленяющие среднюю толщу от 
остальной части разреза, непосредственными на
блюдениями на местности установить не удалось 
из-за недостаточной обнаженности.

Зона катаклазитов. Суд я по изредка наблю
дающимся свежим реликтам базальтов и кремни- 
сто-терригенных пород, можно предполагать, что 
они служили теми отложениями, по которым ка- 
таклазйты образовались. Среди катаклазитов пол
ностью отсутствуют признаки серпентинитового 
материала. Мощность 100-500 м.

Верхняя тектоническая пластина. Она имеет 
не менее сложное внутреннее устройство (рис. 4.4).

Мощность, м
1. Кремнистая толща, представляющая

собой чередование туфопесчанников и ту- 
фоалевролитов с силицитами. Толща обла
дает признаками турбидитного происхож
дения. Ее основание теряется в катаклази- 
товом разломе, либо в зоне меланжа. В 
нижних горизонтах видимой части разре
за ранее установлены радиолярии силурий
ского облика [Куренков, 1983]. Примерно 
в 25 м от нижней тектонической границы 
обнаружены конодонты: Ozarkodina ex gr. 
sannemanni?t Belodella sp. девонского воз
раста. Выше них (50 м) выделены: Icriodus 
sp. Polygnathus sp. также девонского воз
раста ..............................................................  100-120

2. Гиалокластит-осадочная толща, име
ющая многочленное строение. Она залега
ет на подстилающих кремнистых отложе
ниях без следов несогласия.

2а. Гиалокластиты с вулканомиктовой 
песчаной матрицей. Обломки представле
ны округлыми фрагментами афировых лав, 
в разной степени насыщенных миндали
нами и вариолями. Реже встречаются пор
фировые пироксеновые и плагиоклазовые 
миндалекаменные базальты. По размерен
ности преобладают мелко- и среднегалеч
ные фракции. Пачка включает в себя го
ризонты мощностью первые метры рит
мично-слоистых туфосилицитов с призна
ками турбидитности ..............................  300-350

26. Гиалокластиты, в которых преобла
дают мелкоглыбовые и валунные фракции.
В них преобладают отдельные части ба

зальтовых подушек (секторы) и редко 
встречаются целые подушки. По составу 
обломочный материал аналогичен матери
алу пачки 2а. Песчаники, расслаивающие 
гиалокластиты, образуют пласты до 3 м 
мощностью. Они представлены перемыты
ми гиалокластитами и базальтами с при
месью силицитового материала.......не менее 250

2в. Гиалокластиты, которые от нижеле
жащих пород отличаются появлением уг
ловатых обломков афировых базальтов, ча
сто миндалекаменных. В некоторых мес
тах (левый борт долины р. Чиле) отмеча
ется появление округлых обломков пикри- 
тоидного состава, приуроченных к самым 
верхним горизонтам гиалокластитов. Вен
чают разрез туфосилицитовые гравититы 
(12 м )............................................................ 250-30(5

Как правило, гиалокластит-осадочную 
толщу относят к туфогенным отложениям 
яшской свиты нижне-среднедевонского 
возраста. Впервые на существенную роль 
гиалокластики в составе яшской свиты, в 
том числе ультраосновной, обратила вни
мание Л.Н. Котова [1975, 1977]. Позднее 
детальным изучением гиалокластики зани
малась В. В. Коптева, которой удалось, в ча
стности, обнаружить остатки вулканичес
кого аппарата [1987].

3. Пикрит-базальтовая толща, которая по
всеместно без видимых следов несогласия 
наращивает подстилающую гиалокластит- 
осадочную толщу (рис. 4.3). Пикрит-базаль- 
товая толща состоит из нескольких пачек.

За. Нижняя пачка, характеризующаяся 
преобладанием пироксен-плагиоклазовых и 
плагиофировых базальтов, сменяющихся по 
латерали линзами их оливиновых разно
стей. Распределение фаций по площади не
равномерно. Имеются участки (левобере
жье р. Чачме), где преобладают лавы пик- 
ритового состава, также слагающие тела 
линзовидной формы (рис. 4.6). Эффузив
ные гииербазиты представлены пикрита- 
ми и меймечитоподобными породами. Не
редко они обладают микроспинифекс- 
структурами [Михайлов, Баранов, 1981; 
Куренков и др., 1988], что позволяет их 
отнести к коматиитам, сходным с таковы
ми, описанными в офиолитах Греции 
[Paraskevopoulos, Ecoiiomou, 1986]. Лавы, 
в том числе ультраосновные, обладают пре
красно выраженной морфологией подвод
ных излияний. Средние размеры подушек 
и труб составляют 0.5-0.8 м в диаметре, 
но могут достигать 1.5-2.0 м. Эти формы, 
как правило, отличаются плотной упаков
кой, а небольшой объем имеющегося про
странства заполнен десквамационной гиа- 
локластикой, обычно представленной раз
ложенным сидеромелановым стеклом. В 
немногочисленных случаях в межподушеч
ных пространствах меймечитоподобных лав 
наблюдаются обожженные карбонатные об
разования. Границы между пикритами и 
оливиновыми базальтами, как правило, 
“размазаны”. В конкретных обнажениях
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Рис. 4.6. Схема геологического строения 
левобережья р. Чиле

1 -  четвертичные отложения; 2 -  гиалокласти- 
ты; 3 -  подушечные перидотиты; 4 -  гиалокласти- 
ты ультраосновного состава; 5 -  подушечные ба
зальты; 6 -  гипабиссальные перидотиты; 7 -  лин
зы известняков; 8 -  единичные дайки; 9 -  геоло
гические границы: а -  достоверные, б -  предпола
гаемые; 10 -  элементы залегания

выявляется перемежаемость труб и поду
шек, состав которых варьирует от мейме- 
читов до базальтов. Нередки случаи, когда 
закальная корка труб представлена мейме- 
читоподобными породами, а центральная 
часть -  оливиновыми базальтами. Наблю
даются также трубы с обратными соотно
шениями. Мощность пикритовых лав в 
максимальных разрезах не превышает не
скольких десятков метров ..................  200-300

36. Пачка подушечно-трубовых лав мо
нотонного состава с преобладанием мелко
порфировых базальтов с афанитовой основ
ной массой. Нередко встречаются мин- 
далекаменные разности. В ряде мест на
блюдается интенсивное зеленокаменное
изменение ................................................  150-200

Зв. Пачка подушечно-трубовых лав, от
деляющаяся от нижележащих горизонтом 
пульверизационно-десквамационной гиа- 
локластики (1.5-3.0 м). Состав лав во 
многом идентичен подстилающим. В вер
хней части пачки наблюдается увеличение 
количества и мощности (10-15 м) гиа-
локластитовых прослоев ..............................  500

4. Лавобрекчиевая толща, установлен
ная на левом борту долины р. Киргизата 
(в 3 км выше кишлака Шамшалы). В ее 
видимом основании наблюдаются линзо
видные прослои ( 1.0- 2.0 м), сложенные кри
сталлическими известняками красновато- 
коричневого цвета, в которых выделен ком
плекс конодонтов: Polygnathus costatus 
patulus Klap., P. serotinus Telf., Panderodus 
semicostatus Ziegl. et Lind., Belodella 
triangularis -  эмский ярус нижнего девона

(самая верхняя конодонтовая зона эмско- 
го яруса)........................................................  150-200

Южное крыло Киргизатинской синформы от
личается от северного более сложным внутренним 
строением. В бассейне р. Киргизата с трудом уда
ется установить, что в составе офиолитового ал
лохтона тектонически перетасованы чешуи и пла
стины, сложенные разнообразными вулканогенно
осадочными образованиями.

Наиболее широко представлены толщи, в кото
рых существенную роль играют рифоидные извест
няки девонского возраста. Крупные массивы ассо
циируют с продуктами вулканических извержений: 
лавами, лавобрекчиями, туфами. Все они отличают
ся повышенной щелочностью и титанистостью. 
Крупные и мелкие детали строения толщи указыва
ют, что она является частью палеоокеанической 
структуры, в которой были широко развиты вулка
нические поднятия типа гайотов и вулканических 
островов (seamounts). Мощность толщи в изученных 
фрагментах может достигать 2000-2500 м.

Внутренние тектонические границы не выхо
дят за рамки аллохтона. Это означает, что тектони
ческое счешуивание произошлола ранних стади
ях закрытия Туркестанского палеоокеана. Много
компонентный комплекс был вовлечен единым 
геологическим телом в обдуцирование и последу
ющую складчатость.

Дайковые и силловые комплексы . Верхняя 
офиолитовая пластина, состоящая из фтанитовых, 
гиалокластит-осадочных и пикрит-базальтовых об
разований, вмещает в себя большое количество 
субвулканических магматических тел. Они объе
диняются в дайково-силловый комплекс, который 
нигде не просекает зону катаклазитов и не прони
кает в нижние тектонические пластины (рис. 4.3).

Распределение даек по площади неравномерное. 
Отчетливо выделяются рои, в осевых частях кото
рых дайки слагают 90 % объема, а вмещающие по
роды сохраняются в виде скринов небольшой мощ
ности. В межроевых участках плотность даек пада
ет до двух-трех тел на 100 м пространства.

Внутреннее устройство роев, особенно их осе
вых частей, однотипно. Детальнее других изучен 
Шамшалинский рой, располагающийся на левобе
режье р. Киргизата (рис. 4.7 и 4.8). Он сложен суб
вертикальными телами широтного простирания (от 
85° до 100°), формирующими комплекс типа “дайка 
в дайке”. Среди магматических тел выделяется, по 
крайней мере, три генерации. Ранняя сложена пик- 
ритовыми диабазами с порфировой структурой. 
Вкрапленники сложены оливином (10-15 % поро
ды), плагиоклазом (3-5 %), клинопироксеном 
(5-10 %). Структура основной массы офитовая, от
дельные участки такситовые. Магматические тела 
первой генерации слагают пассивные дайки, мощ
ность которых может достигать 8-10 м.

Вторая генерация представлена дайками и по- 
лудайками, сложенными габбро-диабазами и диа
базами, обычно с мелкопорфировыми вкраплени-
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Рис. 4.7. Схема строения фрагмента раз

реза комплекса типа “дайка в дайке” (Шам- 
шалинский рой)

1 -  перидотиты; 2 -  диабазы; 3 -  эндоконтак
ты; 4 -  эндоконтакты с мелкозернистой отороч
кой; 5 -  порфирита

ями, которые выполнены оливином, плагиоклазом 
и клинопироксеном. Основная масса породы име
ет офитовую структуру и сложена клинопироксе
ном, плагиоклазом, рудным минералом и стеклом, 
полностью замещенным смектитом. Рассматрива
емые тела имеют мощность до 5.0-6.0 м. Их цент
ральные части хорошо раскристаллизованы, мощ
ные эндоконтакты (до 30 см) представлены мел
козернистыми разностями диабазов. Вмещающи
ми являются гиалокластиты и лавы, а также пас
сивные тела пикритовых диабазов. Обычно обра
зования второй генерации слагают серии типа “дай
ка в дайке”, насчитывающие до 10-12 тел в одном 
пакете (рис. 4.8).

Дайки поздней (третьей) генерации сложены 
афировыми и порфировыми диабазами. Первые 
представляют собой мелкозернистую кристалли
ческую породу с офитовой структурой. Порфи
ровые выделения в соответствующих диабазах со
ставляют не более 1-2 % объема породы и сложе
ны плагиоклазом и пироксеном. Основная масса 
имеет офитовую структуру.

В составе Шамшалинского роя наблюдаются еди
ничные магматические тела сложного строения. В 
них тонкозернистые породы эндоконтакгов (5-10 см) 
постепенно переходят в афировые диабазы (до 0.5 м),

которые, в свою очередь, замещаются порфировы
ми диабазами (до 1.5 м), слагающими центральную 
часть даек. Их полная мощность может достигать 
3.5 м. Микроскопическое изучение показало, что по
роды краевых зон имеют порфировидную и офито
вые структуры основной массы. Фенокристы состав
ляют 1-2 % породы и представлены призматически
ми кристаллами плагиоклаза и оливина. Централь
ная часть сложена порфировыми диабазами, струк
тура и минеральный состав которых идентичны ди
абазам второй генерации.

Поздние дайки, как правило, располагаются изо
лированно, отделяясь друг от друга скринами лав и 
гиалокластики, а также дайками первой генерации. 
Очень редко они слагают пакеты типа “дайка в дай
ке”, обычно состоящие всего из нескольких тел.

Распределение генераций внутри роя законо
мерно: пассивные дайки пикритоидного состава 
располагаются только в осевой части роя. Более 
широкий ареал распространения имеют тела вто
рой генерации. Тела поздних внедрений выходят 
не только на фланги роя, но и в межроевые про
странства.

Состав и строение магматических тел в других 
роях отличается от таковых Шамшалинского дета
лями. Исключения составляют дайки и полудайки 
габбро, развитые среди гиалокластит-осадочной тол
щи. Центральные части этих тел (4-5 м) сложены 
крупнозернистыми пироксен-плагиоклазовыми по
родами с габбровой структурой, иногда обладаю
щей элементами такситовости. Нередко наблюда
ются крупные (до 3 см) вкрапленники плагиокла
за, создающие у пород порфировый облик. Эндо- 
контактовые зоны (до 30-40 см) сложены габбро- 
диабазами. В самых краях (4-5 см) иногда возни
кают плагиопорфировые мелкозернистые диабазы. 
Тела такого состава приурочены к центральным 
частям роев и слагают пакеты типа “дайка в дайке”. 
Габбровые дайки исчезают, как только рой, их вклю
чающий, входит в поле развития лав. Столь отчет
ливая приуроченность к гиалокластике указывает, 
что в ней была скрыта специфика условий при вне
дрении базитовой магмы (повышенная водонасы-
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Рис. 4.8. Схема строения фрагмента разреза дайкового комплекса в Киргизатинских офиоли- 
тах (Шамшалинский рой)

1 -  скрины пикритов; 2 -  диабазы; 3 -  диабазовые порфирита с вкрапленниками пироксенов; 4 -  порфи
рита с полевошпатовыми вкрапленниками; 5 -  порфирита с вкрапленниками пироксенов и полевых шпатов; 
6 -  границы даек с зонами закалки; 7 -  точки отбора образцов



щенность?), благодаря чему создались возможнос
ти для медленной раскристализации в сравнитель
но узких и малообъемных полостях-трещинах.

Очевидно, что наблюдается полная корреляция 
между гомодромной последовательностью дайковых 
генераций и изменением состава лавового разреза: 
от пикритоидного к базальтовому. Кроме того, уста
новлено, что по мере проникновения роев в верх
ние горизонты офиолитового разреза происходит их 
отчетливое “похудение”, выражающееся в последо
вательном исчезновении даек ранних генераций.

Силлы в Киргизатинских офиолитах встречают
ся редко. Наблюдаются они в виде тел небольшой 
мощности (1.0-1.5 м) среди лавовых толщ. По со
ставу они отвечают диабазам поздних генераций.

С пикритовыми лавами пространственно ассо
циируют субвулканические тела, предположитель
но являющиеся силлами (рис. 4.6). К сожалению, 
однозначно установить их морфологию не позво
ляют условия обнаженности. Имеются признаки 
того, что данные тела являются реликтами пере
ходных аппаратов между каналами магмовыведе- 
ния и собственно лавами.

Структурные особенности Киргизатинско - 
го аллохтона. Элементы слоистости в гиалоклас- 
тит-осадочный толщах, а также ориентировка вул
канических труб-потоков показывают, что суще
ствует подобие простираний слоистости и границ 
выделенных толщ с простираниями надвигового 
ограничения. Например, в междуречье рек Кир- 
гизата -  Капке надвиг обладает субширотными 
простираниями с падениями в южных румбах 
(30-60°). Весьма сходные залегания имеет гиалок- 
ластит-осадочная толща, прерывисто прослежива
емая вдоль северной границы аллохтона (рис. 4.3). 
В западном направлении (на левобережье р. Чач- 
ме) тектоническая граница аллохтона разворачи
вается до направлений 50-60° с падениями в вос
точных и юго-восточных румбах. Сходным обра
зом ведут себя вулканогенная и гиалокластит-оса- 
дочная толщи. Эти наблюдения подтверждают мне
ния о послеобдукционных складчатых деформа
циях всего пакета шарьяжей.

При анализе внутреннего строения офиолито
вого аллохтона устанавливается, что катаклазитовая 
зона, разделяющая структурно нижнюю, вулкано
генно-карбонатно-кремнистую, и более верхнюю, 
гиалокластит-лавовую толщи, как правило, являет
ся дискордантной по отношению к подошве аллох
тона и нигде за его пределы не выходит (рис. 4.3). 
Эти данные, в совокупности со сведениями об от
сутствии серпентинитового материала в составе 
катаклазитов, позволяют предполагать, что совме
щение толщ произошло до начала главного этапа 
шарьирования. В таком случае, катаклазиты пред
ставляют собой сохранившуюся зону древнего над
вига, сформировавшегося, скорее всего, на ранних 
стадиях закрытия Туркестанского палеоокеана.

Важные выводы позволяют сделать наблюде
ния за изменениями ориентировок магматичес
ких тел внутри роев. В Шамшалинской группе

даек преобладают субширотные направления. 
Наряду с ними появляются тела, имеющие про
стирания 50-60° и падения в северо-западных 
румбах под углом 70-80°. Детальное изучение 
показало, что магматические тела разных прости
раний сливаются друг с другом через коленооб
разные перегибы. Следовательно, одновременно 
существовала сопряженная система трещин: ге
неральное направление -  90°, осложняющее -  
50-60°, что, скорее всего, связанно с влиянием 
сдвиговой компоненты.

В общем рисунке распределения дайковых роев 
вычитывается некоторая закономерность (рис. 4.3). 
С севера на юг простирания роев постепенно меня
ются от 90° до 15°. При этом также изменяется на
клон даек от вертикального до углов 65-70° с паде
ниями в южных румбах. Такие простирания и паде
ния даек появляются вблизи северной границы офи
олитового аллохтона

В отличие от даек основных направлений, магма
тические тела с аномальными залеганиями интен
сивно тектонически раздроблены и брекчированы. 
Нередко дайки превращены в будины, растащенные 
на расстояния в первые метры. Такая нарушенность 
скорее всего связана с усилением тектонических 
деформаций в принадвиговой части покрова, при
чем не столько в процессе шарьирования, сколько 
при более поздних ретрошарьяжных оживлениях 
дизъюнктивных структур.

Таким образом, изучение лавового и дайкового 
горизонтов офиолитов Киргизатинской синфор- 
мы свидетельствует о сложном спрединговым ре
жиме их формирования. Распадение дайкового 
комплекса на отдельные дайковые рои указывает 
на рассеянный (диффузный) принцип распреде
ления геодинамических усилий растяжения. За
метная роль при этом принадлежала сдвиговым 
усилиям. Анализ внутреннего строения Киргиза
тинской офиолитовой ассоциации показывает, что 
повторный спрединг накладывался на более древ
нюю океаническую кору, фрагменты которой со
хранились в тектонических блоках серпентинито
вого меланжа.

Ходжагаирские офиолиты (Учкургонские).
Они располагаются в междуречье рек Шахимар- 
дан и Абшир, занимая низкую часть предгорий 
Алайского хребта (рис. 4.1). Здесь широко разви
ты крутопадающие на юг сбросы и ретронадвиги, 
которые дезинтегрируют на отдельные фрагмен
ты ранее сформированный пакет тектонических 
пластин. На Ходжагаирский офиолитовый аллох
тон с юга надвинуты силурийские песчано-слан
цевые образования терригенного меланжа, пред
ставляющие собой ретрошарьированный фрагмент 
подстилающей тектонической пластины. В север
ном направлении офиолиты надвинуты на верх
непалеозойскую молассу, породы которой в лежа
чем крыле надвига нередко находятся в опроки
нутом залегании [Бакиров и др., 19846].

Офиолитовая ассоциация представлена дву
мя тектоническими пластинами. Наиболее слож



ным оказался разрез той части аллохтона (общая 
мощность до 1000 м), которая занимает нижнее 
структурное положение (рис. 4.4).

Мощность, м
1. Видимое основание слагается пачкой

темно-серых и черных кремней и фтани- 
тоидов. Они расслоены единичными сил- 
лами, внедренными в нижние горизонты 
кремнистой пачки. Здесь обнаружены 
Polygnathus sp., конический элемент рода 
Icriodus, свидетельствующие о девонском 
возрасте конденсированных кремнистых 
образований .................................................. до 80

2. Стратиграфически выше залегают
пульверизационные гиалокластиты, со
держащие редкие небольшой мощности 
(1-5 м) прослои туфосилицитов с при
знаками турбидитности ...........................  до 500

3. Гиалокластиты по отчетливому стра
тиграфическому контакту сменяются лаво
вой толщей, включающей в себя извест
няки рифоидного облика. По простиранию 
толща крайне неоднородна. В отдельных се
чениях могут преобладать лавовые образо
вания, практически лишенные осадочной 
компоненты. В других -  появляются мощ
ные рифоидные известняки, турбидитные 
образования склонов и подножий подвод
ных поднятий, а лавы начинают встречать
ся в редуцированных количествах. Весь об
лик описываемой толщи свидетельствует 
о значительной роли внутриокеанических 
поднятий при ее формировании. В извест
няках на разных стратиграфических уров
нях найдены конодонты: Belodella resima 
(Philip), В. triangularis (Stauf.), Dvorakia sp.
Все перечисленные таксоны являются ха
рактерными обитателями рифовых или 
околорифовых обстановок. Возраст отло
жений по данному комплексу может опре
деляться только в широком диапазоне: 
нижний девон -  франский ярус верхне
го девона............................................от 300 до 1500

4. Кремнисто-терригенные породы,
нижняя часть которых представлена крем- 
нисто-яшмоидными отложениями, харак
терного бордово-красного цвета, верхняя -  
туфопесчанниками и туфоалевролитами с 
плохо выраженной слоистостью, но специ
фического зеленовато-серого цвета............до 150

На правобережье р. Исфайрам (горы Сарыташ) в 
красных кремнях (16 м от основания) обнаружены 
конодонты: Polygnathus ex gr. varcus Stauf., P. cristatus 
Hinde, Tortodus sp. -  живетский ярус среднего дево
на. Намного западнее, на правобережье руч. Ходжа- 
гаир, в тех же красных кремнях и яшмоидных со
браны: в 0.1 м от контакта с лавами -  Polygnathus cf. 
politus Ovn. -  франский ярус (верхнефранский? 
подъярус) верхнего девона; в 1.7 м -  Polygnathus sp., 
Pandorinellina sp. -  девонского облика; в 2.9 м -  
Palmatolepis sp. -  франский ярус верхнего девона; в
8.0 м -  Gnathodus cf. cuneiformis, Bispathodus stabilis 
(Br. et Mehl.) -  турнейский ярус нижнего карбона; в
10.0 м -  спикулы губок, чешуя рыб и Gnathodus 
punctatus -  турнейский ярус нижнего карбона Выше,

на границе кремней и туфопесчаников, известны на
ходки гониатитов серпуховского яруса нижнего кар
бона [Поршняков, 1973].

На левобережье руч. Ходжаалма в красных 
кремнях (1^4 м от контакта с лавами) обнаружены 
радиолярии, чешуя рыб и конодонты: Gnathodus 
typicus, G. cuneiformis, Pseudopolygnathus triangulus 
Voges, Hindeodus sp., Scaliognathus sp. -  верхнетур- 
нейского подъяруса нижнего карбона.

Рассматриваемый горизонт, несмотря на фаци
альное сходство осадочных образований, начинал 
формироваться на лавах и рифоидных поднятиях в 
разное время. Это свидетельствует о существовании 
расчлененного палеорельефа. В пределах впадин 
кремнистое осадконакопление началось в живетс- 
кое время, а на поднятиях девонские лавы с пере
рывом перекрываются турнейскими отложениями.

Описанные толщи отделяются от вышележащей 
пластины зоной катаклазированных пород, мощ
ность которых изменяется от первых метров до 
1 км. Катаклазиты за пределы области развития офи- 
олитов не выходят, а их залегание конформно внут
ренней структуре офиолитового аллохтона.

Разрез верхней тектонической пластины пред
ставлен следующими образованиями (рис. 4.4, сни
зу вверх).

Мощность, м
1. Кремнисто-фтанитовая толща, сло

женная черными и темно-серыми фтани- 
тами, чередующимися с тонкослоистыми 
кремнистыми алевролитами. Породы не
редко превращены в микрокварциты, так 
как они прогреты расслаивающими их диф
ференцированными силлами гипербазит- 
базитового состава. Основание разреза те
ряется в катаклазитовой зоне....................до 100

В нижней части толщи фтанитов вы
делены конодонты Ozarkodina clavula Uyeno 
et Barnes -  ландоверийский ярус нижнего 
силура. В верхних частях обнаружены 
Pandorinellina optima (Mosk.) -  верхняя часть 
лохковского яруса нижнего девона.

2. Без видимых следов несогласия крем
ни сменяются гиалокластит-осадочной тол
щей основного состава. Мелко- и средне
галечные фракции, преобладающие в ниж
них горизонтах, постепенно вверх замеща
ются валунными. Они переслаиваются с 
горизонтами туфосилицитов небольшой 
мощности, обычно имеющими турбидит-
ный облик ....................................... не менее 600

3. Пикрит-базальтовая толща, стратиг
рафически сменяющая в разрезе пульвери
зационные гиалокластиты. В самых низах 
присутствует небольшое количество ульт- 
раосновных лав, которые обнаруживаются 
в аллювии ручьев и в небольших выходах 
среди четвертичных отложений. Превали
рующая часть толщи сложена подушечно- 
трубовыми лавами афировых, миндалека
менных, плагиопорфировых и пироксен- 
порфировых базальтов. В самых верхних го
ризонтах появляются линзы светлых крис
таллических известняков, которые геоло-



гами Южно-Киргизской геологической 
экспедиции предположительно датирова
лись ранним карбоном ............................ до 1000

Общая мощность рассмотренной тектоничес
кой пластины не менее 1.7 км.

Дайковые и силловые комплексы . В бассейне 
руч. Ходжапшр и в прилегающих сухих саях наблю
дается несколько роев, ширина которых (в попереч
нике) не превышает 80—100 м. В них преобладают 
прямолинейные или слабоизгибающиеся дайки с 
простираниями 50-70° и падениями в южных рум
бах под углами в 60-70°. Они разделены скринами 
термально измененных гиалокластитов. В редких 
случаях наблюдаются серии типа “дайка в дайке”, в 
состав которых входит до 5-6 дайковых тел. Не очень 
отчетливо выделяются генераций даек, из которых 
ранние представлены офитовыми плагиопорфиро- 
выми, иногда очень крупнопорфировыми, габбро. 
Мощность тел колеблется от 3.5 до Юм. Эндокон- 
тактовые зоны сложены мелкозернистыми габбро и 
габбро-диабазами (до 0.8 м). Закалка выполнена мел
козернистыми диабазами (5-10 см).

Габбровые дайки имеют прямолинейные или 
слабоизвилистые контакты с гиалокластитами, 
реже друг с другом. Им свойственны выдержан
ные залегания, отвечающие генеральному прости
ранию всего роя. В таких дайках обнаружены (в 
3 км к западу от родника Ходжаалма) изометрич- 
ной формы скрины (размером в метры, реже де
сятки метров), сложенные серпентизированны- 
ми перидотитами.

Крупнозернистые диабазы и габбро-диабазы 
выполняют дайки до 2.5 м мощностью с узкими 
(2.0-5.0 см) мелкозернистыми эндоконтактовыми 
зонами. Суммарная мощность этих даек, представ
ляющих собой вторую генерацию, не превышает 
10 % от общей мощности роя.

Дайки, сложенные плагиопорфировыми диаба
зами, встречаются редко и составляют менее 5 % 
от всех магматических тел. Для них характерны 
мощности, не превышающие 2.5 м. Удалось зафик
сировать секущие соотношения плагиофировых 
диабазов с более ранними дайками габбро и габ
бро-диабазов. Это означает, что они отвечают тре
тьей генерации. Преобладающие простирания тел 
второй и третьей генераций -  50-70°, что совпа
дает с простиранием роя.

Самые последние внедрения представлены 
средне- и мелкозернистыми диабазами с афани- 
товыми закалками. Для таких даек характерны не
большие мощности (от 10 см до 1.5 м). Они со
ставляют 30-35 % от объема интрузивных магма
тических образований. В отличие от более ранних 
генераций эти дайки нередко меняют свои залега
ния. Основная масса даек имеет свое генераль
ное направление, но по простиранию они могут 
переходить в пологие тела и, наоборот, имеются 
случаи взаимного пересечения, а также слияния 
разноориетированных даек в одну. Мощность од
ной и той же дайки по восстанию может менять
ся в 3 раза.

Таким образом, в роях наблюдаются четыре за
кономерно сменяющие друг друга генерации даек 
разного состава: перидотиты (?) -> габбро -* габ
бро-диабазы -» плагиопорфировые габбро -» диа
базы. В этой же последовательности устанавлива
ется уменьшение мощностей даек.

В западной части верхней тектонической плас
тины среди прослоев кремнисто-фтанитовой тол
щи распространены силлы, которые лучше всего 
обнажены в правом борту сухого сая, первого к 
западу от руч. Ходжагаир. Здесь развиты магма
тические тела габбро-перидотитового состава, име
ющие прямолинейные верхние и нижние эндокон
такты (рис. 4.9). Силлы разделены перегородками 
(септами) обожженных фтанитов и кремнистых 
алевролитов, мощностью от десятков метров до не
скольких сантиметров. Септы по простиранию мо
гут выклиниваться, и тогда силлы контактируют 
друг с другом, формируя комплекс типа “силл в 
силле”. По соотношениям закалок устанавливает
ся, что силловый комплекс постепенно наращи
вался сверху вниз.

Петрографическое изучение пород наиболее 
мощного тела показывает, что его низы сложены тре- 
молит-актинолитовыми породами, включающими 
20-25 % соссюритизированного плагиоклаза. Они 
сменяются порфировидными породами, на 50-60 % 
состоящими из крупных кристаллов клинопирок- 
сена. На коротком отрезке (не более 25-30 см) из
мененные гипербазиты начинают постепенно на
сыщаться плагиоклазами и порода преобразуется в 
габбро. Оно имеет офитовую структуру и состоит 
из соссюритизированного плагиоклаза, клинопирок- 
сена и интерстиционного рудного минерала. Иногда 
габбро приобретает такситовую текстуру с одно
временным появлением первичного амфибола. 
Мощность силла достигает 50 м, при этом две тре
ти его объема принадлежат перидотитам.

Обращает на себя внимание различный состав 
пород в эндоконтактовой зоне. В нижней он сло
жен тремолит-актинолитовыми породами с возмож
ным присутствием разложенного стекла и полнос
тью измененных плагиоклазов. Верхний контакт 
представлен тонкозернистыми диабазами (2-5 см). 
Столь ощутимые различия, видимо, вызваны спе
цификой проникновения магмы в первично суб
горизонтальную полость.

Пакет дифференцированных силлов практичес
ки непрерывно прослеживается на запад (до 2 км). 
В ряде мест удалось обнаружить магматические 
образования, выходящие из базитовых верхушек 
силлов. Они представляют собой дайкообразные 
тела (3-4 м), имеющие секущие взаимоотношения 
с вмещающими осадочными отложениями. Об
рамляются дайки отчетливыми эндоконтактами, 
сложенными мелкозернистыми диабазами с пор
фировыми вкраплениями оливина и пироксена. 
Основная часть тел представлена мелкозернисты
ми габбро, которые в ядре переходят в крупно
зернистые оливин-пироксеновые габбро, сливаю
щиеся с “материнским” габбро силла.



Рис. 4.9. Полевая зарисовка Ходжагаирского комплекса “силл в силле”
1 -  гиалокластиты; 2 -  туфосилициты; 3 -  лавы основного состава; 4 перидотиты; 5 -  габбро; 6 -  

эндоконтакты; 7 -  разломы; 8 -  границы обнаженности

Кроме того, в Ходжагаирских офиолитах уста
новлены единичные пластовые тела, сложенные мел
ко- и среднезернистыми диабазами и отвечающие 
поздним генерациям магматических внедрений. Их 
мощность сравнительно невелика и редко превы
шает 1.0-1.5 м. Силлы диабазов, так же как и габбро- 
перидотитовые, тяготеют к нижней части разреза. 
Они залегают “послойно” среди вмещающих осадоч
ных пород или внутри габбро-перидотитовых с ил- 
лов. Диабазы пластовых тел нередко через коленооб
разные перегибы переходят в дайки.

Скорее всего, базит-гипербазитовые силлы пред
ставляют собой реликты вторичных магматических 
камер.

Структурные особенности Ходжагаирского 
аллохт она . Породы, входящие в состав офиоли- 
товой пластины Ходжагаира, деформированы не
равномерно. Расшифровку структуры затрудня
ют альпийские ретронадвиги. В целом, залегание 
офиолитов совпадает с общей вергенцией окру
жающих структур на север.

Как и в других офиолитовых фрагментах, в Ход- 
жагаире лучше всего выявляются послешарьяж-

ные складчатые деформации. Отчетливая кристал
лизационная дифференциация в габбро-перидо
титовых силл ах указывает на то, что внедрение рас
плава происходило в первично-горизонтальные 
полости при горизонтальном же залегании вмеща
ющих отложений. Современное крутое положение 
силлов является результатом деформаций, произо
шедших главным образом в орогенный этап.

В Ходжагаирской офиолитовой ассоциации уча
ствует зона катаклазитов, идентичная по своему 
внутреннему строению и структурному положению 
соответствующим образованиям в Киргизатинской 
синформе: в обоих случаях она разделяет верхнюю 
и нижнюю тектонические пластины.

По имеющимся данным, катаклазиты за преде
лы Ходжагаирского офиолитового фрагмента не 
выходят. Границы между отдельными толщами 
внутри офиолитов располагаются субширотно и под 
острым углом срезаются южным ретронадвигом.

* * *

Сравнительный анализ офиолитовых ассоциаций 
Ходжагаира и Киргизаты показывает их сходство.



Оно выражается в формационной стереотипности 
разрезов, закономерностях вещественной эволюции 
и сопоставимой продолжительности времени фор
мирования. Несомненные черты подобия устанав
ливаются при сравнении интрузивных комплексов, 
что указывает на однотипность геодинамических 
процессов, регулировавших формирование анали
зируемых фрагментов палеоокеанической коры.

В то же время, именно в строении спрединго- 
вых образований выявлены наибольшие отличия. 
Дайковые рои Ходжагаирских офиолитов по срав
нению с Киргизатинскими включают в себя мно
го меньше магматических тел, особенно устроен
ных по типу “дайка в дайке”. Широко проявлены 
непрямолинейные дайки и магматические тела с 
изменчивой мощностью. Кроме того, Ходжагаир- 
ские офиолиты выделяются появлением в их со
ставе значительного количества дифференциро
ванных силлов, служивших вторичными магмати
ческими камерами. Уменьшение количества обра
зований “дайка в дайке” и появление пластовых 
внедрений указывают на ослабление спрединго- 
вых напряжений, что может быть вызвано удален
ностью Ходжагаирских офиолитов от основной 
оси растяжения, к которой Киргизатинские офи
олиты располагались ближе.

Сарталинские офиолиты. Офиолитовый шарь- 
яж Сартале венчает пакет тектонических пластин 
(рис. 4.1), слагающих ядро крупной синформной

складки субширотного простирания [Поршняков, 
1973; Буртман, 1976; Куренков, 1983]. Аллохтонный 
комплекс залегает на паравтохтоне, представлен
ном палеозойскими отложениями северного кон
тинентального склона Алайского микроконтинен
та (рис. 4.10).

Серьезные противоречия возникали у исследо
вателей в трактовке природы гипербазйт-базито- 
вой ассоциации Сартале. Многочисленная группа 
геологов и петрографов традиционно отдавала 
предпочтение интрузивному генезису комплекса 
[Висьневский, 1953,1958; Алексеенко, 1968,1969; 
Резвой, 1959, 1969, 1972; Пояркова, 1969; Халма- 
тов, 1953,1957; Хамрабаев, 1958,1972]. После того, 
как были обнаружены постепенные переходы меж
ду перидотитами и габбро, а также установлены 
конгломераты офиолитового состава в основании 
вулканогенно-осадочной толщи, возникло пред
ставление о фрагменте коры древнего океана [Ма- 
карычев, Висьневский, 1973; Буртман и др., 1974; 
Буртман, 1976; Абакумова, 1992; Абакумова, Буй- 
дина, 1986.]. Эти взгляды разделял один из авто
ров данной монографии [Куренков, 1977, 1978 а,б, 
1983]. Однако новые данные, полученные нами при 
комплексных исследованиях 1986-1990 гг. позво
лили предложить новую точку зрения, которая 
объединяет и согласует большинство известных 
наблюдений без видимых противоречий. Она опуб
ликована в работах: [Батанова и др., 1988; Белов и

Рис. 4.10. Схема геологического строения Надирского фрагмента Сарталинской синформы 
1 -  четвертичные отложения; 2 -  палеозойские карбонатные образования автохтона; 3 -  олистостромы 

позднего палеозоя -  глинистые сланцы с олистолитами кремней и известняков; 4-10 -  образования офиолито
вого аллохтона: 4 -  серпентинитовый меланж с блоками гарцбургитов, ортопироксенитов и габбро, 5 -  кумуля
тивное габбро, 6, 7 -  породы дифференцированного сила (6 -  верлиты, 7 -  габбро), 8 -  кремни, граувакковые 
песчаники, гравелиты, конгломераты, 9 -  подушечно-трубовые лавы с прослоями кремней и известняков, 10 -  
дайки и силлы плагиопорфировых габбро-диабазов и диабазов; 11 -  элементы залегания слоистости (а) и 
сланцеватости (б); 12 -  разрывные нарушения: надвиги (а) и прочие (б)



др., 1988; Куренков и др., 1988; Куренков, Арис
тов, 1995] и будет кратко рассмотрена ниже.

В разрезе офиолитовой ассоциации Сартале че
редуются осадочные и магматические образова
ния (рис. 4.4, снизу вверх).

Мощность, м
1. Полосчатый комплекс, содержащий

линзующиеся горизонты дунитов, гарц- 
бургитов, пироксенитов и кумулятивных 
габбро-норитов. Каждый из них может 
иметь мощность от первых до десятков 
метров .....................................................  350-500

(видимая)
2. На полосчатом комплексе с явным раз

мывом залегают офиолитокластовые конг- 
ломерато-брекчии. Породы имеют хаотичес
кое сложение, обусловленное неравномер
ным распределением розовато-серого кар
бонатного (“офикальцитового”) цемента.

2а. Основание толщи слагают плохо от
сортированные обломки серпентизирован- 
ных верлитов. При этом сохраняется зако
номерность: чем больше обломки, тем луч
ше они окатаны. Валуны обычно имеют 
шарообразную форму ...............................  40-50

26. Средняя пачка выделяется появле
нием линзовидных горизонтов, насыщен
ных мелкими обломками амфиболового 
габбро. Постепенно вверх доля габбро воз
растает, а затем начинает преобладать. Це
мент в целом сохраняет свой облик, но в 
нем начинают появляться участки серого 
цвета ............................................................. 25-30

2в. Венчает разрез пачка конгломерато- 
брекчий, обломочный материал которых 
представлен амфиболовыми, офитовыми 
габбро и габбро-диабазами. Верхний гори
зонт почти полностью слагается мелкими 
обломками диабазов. В редких крупных 
гальках обнаруживаются реликты комплекса
типа “дайка в дайке” ...............................  25-30

3. Гематитизированные кремнистые 
породы, стратиграфически залегающие на 
конгломерато-брекчиях ............................... 1-25

4. Дифференцированное пластовое тело 
гипербазит-базитового состава. В его ниж
ней части преобладают серпентинизиро- 
ванные верлиты, постепенно вверх пере
ходящие в габбро-диабазовый комплекс.
Силл имеет отчетливые эндоконтактовые 
зоны с вмещающими кремнистыми отло
жениями. Подробнее его строение излага
ется в следующем разделе ..............................  300

5. Кремнистые породы, в нижних час
тях интенсивно гематитизированные. Вер
хняя часть пачки сохраняет первичные крас
ные и зеленовато-желтые цвета, а также 
тонкую слоистость. Здесь обнаружены ра
диолярии раннего-среднего ордовика 
[Буртман и др., 1977; Куренков, 1983], а 
также единичная находка конодонта 
Oistodus lanceolatus Pander -  ранний ордо
вик .................................................................  до 25

В кремнях присутствуют линзовидные 
прослои конгломератов (8—10 м), ранее счи
тавшихся базальными [Макарычев, Висьнев-

ский, 1973]. Дополнительные исследования 
показали, что линзы конгломератов распола
гаются внутри гематитизированной части 
кремнистой пачки. По своему составу они 
сходны с нижними конгломерато-брекчия- 
ми. Отличие состоит только в появлении 
среди обломочного материала окатанных га
лек кварц-плапюклазового состава

6. Толща лав пикрит-базальтового со
става.

6а. Нижняя пачка сложена маломощ
ными потоками миндалекаменных базаль
тов, чередующихся с тонкослоистыми 
кремнями красноватых оттенков. Выделе
ны радиолярии ордовика [Буртман и др., 
1977; Куренков, 1983], а также конодон- 
ты верхнего ордовика [Куренков, Аристов,
1995] ............................................................ 20-25

66. Пикритовые порфириты с редки
ми линзами красных кремней и с радио
ляриями ордовика [Куренков, 1983] .....  80-85

бв. Невыдержанный прослой десквама-
ционной гиалокластики с маломощными 
линзами известняков. В одной из них со
держатся конодонты верхнего ордовика [Ку
ренков, Аристов, 1995] .....................  от 0 до 30

бг. Подушечно-трубовые афировые и
мелкопорфировые базальты с редкими по
токами плагиопорфиритов. Лавы неравно
мерно чередуются с прослоями туфосили- 
цитовых пород с признаками турбидитнош 
происхождения. В ее самых верхних гори
зонтах были обнаружены радиолярии девон
ского облика [Куренков, 1983] ...................до 500

Дайковые и оптовые комплексы. В Сарталин- 
ских офиолитах удалось обнаружить только еди
ничные дайки. По Своему составу они отвечают 
диабазам поздних генераций Ходжагаира и Кир- 
гизаты. Стандартных пакетов типа “дайка в дайке” 
не встречено.

Кроме даек, в вулканогенно-осадочной части 
разреза офиолитов наблюдаются единичные сил- 
лы плагиопорфирового и габбро-диабазового со
ставов (рис. 4.10). Мощность первых может дос
тигать 8—10 м, а диабазовых силлов - 1 м.

Крупное магматическое образование в офиоли
тах Сартале представлено мощным дифференциро
ванным силлом [Куренков и др., 1988; Батанова и 
др., 1988]. В полном виде его разрез наблюдается 
вдоль бортов небольшого ручья в 2 км к востоку от 
зимовки Надиркан. Здесь в непрерывной последо
вательности в коренных скальных выходах обна
жаются (снизу вверх, рис. 4.11) такие породы.

Мощность, м
1. Мелкозернистые меланократовые по

роды, по составу отвечающие обогащен
ным темноцветными минералами микро
габбро. В нижнем эндоконтакте со вме
щающими кремнями устанавливается ма
ломощная (3-5 см) зона тонкозернистых
пород, в которых выявляются реликты из
мененного стекла .........................................  3-5

2. Микрогаббро, постепенно, но быст
ро обогащаясь плагиоклазом, переходят в 
крупнозернистые офитовые габбро ........... до 15



3. Офитовые габбро довольно быстро
начинают насыщаться оливином, накопле
ние которого происходит на отрезке не 
более, чем 1.5-2 м ................................  10-15

4. Серпентинизированные верлиты, 
сложенные оливином и клинопироксе-
ном ..................................................................... 100

5. Плагиоклазовые верлиты, содержа
щие крупные кристаллы соссюритизи- 
рованных плагиоклазов (до 25 % )................0.5

6. Гипидиоморфнозернистые габбро, в
которые постепенно переходят плагиокла
зовые верлиты. Зона перехода имеет не
большую мощность, но границы ее “разма
заны” по вертикали на 1-2 м ................  35-40

7. Офитовые габбро, которые также
связаны с нижележащими породами по
степенными переходами ...................................  30

8. Меланократовые офитовые габбро, 
отличающиеся увеличением количества 
темноцветных и появлением специфичес
ких образований, отдаленно напоминаю
щие магматические брекчии. Среди ме- 
ланократовых габбро появляются непра
вильной, чаще многоугольной, формы “об
ломки”, сложенные лейкократовыми габ
бро. Иногда во “включениях” наблюдают
ся более мелкозернистые породы. Грани
цы между матрицей и “обломками” доста
точно резкие, но не несут следов закалки.
В верхних горизонтах начинают преобла
дать лейкократовые разности офитового 
габбро, но брекчиевый облик сохраняет
ся. В этих случаях в “обломках” содержит
ся более меланократовые породы. Разме-

Рис. 4.11. Генера
лизованный разрез 
офиолитов Сарталин- 
ского аллохтона

1 -  серпентинитовый 
меланж; 2 -  офиокальци- 
ты; 3 -  кремнистые по
роды; 4 -  подушечно- 
трубовые лавы; 5-7 -  
магматические образова
ния дифференцирован
ного силла: 5 -  габброи- 
ды, 6 -  верлиты, 7 -  мел
козернистые диабазы эн
доконтактов (а) и пере
ходные породы между 
петрографическими раз
ностями (б). Пояснение 
цифр в кружках см. в 
тексте
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ры “включений” редко превышают в по
перечнике 15-20 см. Распределены “маг
матические брекчии” в теле силла нерав
номерно. Кроме того, в габбро появляет
ся характерная шаровая отдельность, на
поминающая кумулятивную, но при этом 
породы в шарах и межшаровых простран
ствах ничем не отличаются ............. 130-140

9. Завершается разрез верхней эндокон- 
тактовой зоной, которая представлена гори
зонтом меланократовых мелкозернистых 
офитовых габбро, быстро переходящих в 
габбро-диабазы. Последние содержат интер- 
стиционные каплевидные выделения изот
ропного непрозрачного вещества, которое, 
вероятно, представляет собой остатки фазы 
первичного расплава. Краевая часть эндокон
такта представлена мелкозернистыми диа
базами, имеющими в области непосред
ственного соприкосновения с вмещающи
ми кремнистыми отложениями тонкозер
нистую оторочку в 1-2 см ....................  10-12

Структурные особенности Сарталинского 
аллохтона. Базальтовый слой Сарталинского фраг
мента Туркестанского палеоокеана, представленный 
лавовой толщей и ассоциирующими с ней силла- 
ми, так же как и в офиолитах Киргизаты и Ходжа- 
гаира, предваряется осадочным чехлом, формиро
вавшимся в некомпенсированных условиях. Оса
дочный чехол накапливался на протяжении ордо
вика, перекрывая собой вскрытые в результате раз- 
двига породы полосчатого комплекса -  более древ
ней океанической коры.

Сравнительная маломощность лавового разре
за нижней офиолитовой пластины при значитель
ной продолжительности формирования, частое 
затухание вулканической деятельности, появление 
дифференцированного силла гипербазит-базитово- 
го состава показывают, что Сарталинский фраг
мент базальтового слоя Туркестанского палеооке
ана созидался на фланге одной из зон магмовыве- 
дения, развивавшейся в силуре и девоне при об
щей рассеянно-спрединговой ситуации.

4.1.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Породы вышеописанных фрагментов офиоли
тов Южного Тянь-Шаня были подвергнуты пет- 
ролого-геохимическим исследованиям [Симонов, 
1993]. В табл. 4.1 и 4.2 приведены представитель
ные данные, касающиеся непосредственно палео- 
спрединговых комплексов Южного Тянь-Шаня.

Петрохимический анализ показал, что по со
отношению титана и калия (рис. 4.12) большин
ство составов пород даек и вторичных камер рай
она р. Киргизата (участок Шамшалы) располага
ется в областях высокотитанистых океанических 
базальтов типа NMORB и EMORB, а также час
тично в поле океанических островов. Породы лай
ковых серий р. Чачме содержат еще больше ти
тана (2.5 % и более) и приурочены в основном к 
полю океанических островов (рис. 4.12).



№ п/п № обр. Si02 ТЮ2 А120 3 Fe20 3 МпО MgO СаО Na2C к2о п.п.п Сумма

Киргизатинские офиолиты
1 с-606-84 47.50 1.83 15.27 13.09 0.14 6.30 9.15 2.88 1.02 2.60 99.78
2 с-636-84 46.00 1.72 14.55 13.86 0.15 7.88 9.30 3.23 0.17 3.00 99.86
3 с-бЗв-84 49.00 2.43 13.57 15.28 0.17 5.42 10.13 2.32 0.54 1.40 100.26
4 с-676-84 47.00 1.87 15.60 13.12 0.17 6.05 10.67 2.67 1.01 2.20 100.36
5 с-716-84 51.00 2.35 12.84 15.08 0.18 5.42 9.58 2.32 0.43 1.00 100.20
6 с-71 г-84 48.00 1.65 13.83 13.58 0.16 7.33 11.29 2.22 0.36 1.50 99.92
7 с-71е-84 47.00 1.93 14.86 14.09 0.16 6.25 10.42 2.61 0.99 1.50 99.81
8 с-71ж-84 46.00 1.90 13.10 13.90 0.18 8.41 10.54 2.77 0.12 3.00 99.92
9 с-713-84 50.00 1.74 13.54 11.75 0.16 6.67 11.63 1.97 0.81 1.80 100.07
10 с-71и-84 43.50 1.15 15.40 13.36 0.16 7.88 11.74 2.52 1.04 3.10 99.85
11 с-71 л-84 43.50 1.65 14.83 15.45 0.14 7.13 12.58 2.22 0.49 2.30 100.29
12 с-71 м-84 48.00 1.92 13.13 15.46 0.18 6.70 9.05 3.35 0.12 1.60 99.51
13 с-71н-84 48.00 2.04 13.56 14.29 0.16 7.16 9.94 2.28 0.18' 2.30 99.91
14 с-75а-84 44.00 1.65 15.55 13.10 0.14 7.78 12.51 2.15 0.35 2.90 100.13
15 с-756-84 47.00 2.00 14.27 15.50 0.15 5.84 11.52 2.15 0.71 1.00 100.14
16 с-806-84 45.00 1.80 14.98 13.12 0.16 6.86 8.11 4.29 2.47 3.40 100.19
17 с-80в-84 47.50 1.68 15.28 11.55 0.16 7.58 9.46 3.36 0.60 3.00 100.17
18 с-80г-84 47.00 1.77 15.40 11.95 0.16 6.50 9.72 3.30 1.14 3.30 100.24
19 с-516-85 49.30 2.05 12.89 15.58 0.23 5.36 8.21 2.83 0.99 2.60 100.04
20 с-51в-85 47.70 1.93 13.91 15.43 0.21 5.52 8.49 3.03 0.63 3.10 99.95
21 с-52в-85 50.40 2.10 13.49 14.00 0.23 5.36 8.62 3.02 0.53 1.70 99.45
22 с-52г-85 49.90 2.19 13.85 14.53 0.21 5.36 8.76 2.92 0.70 1.80 100.22
23 с-53в-85 45.00 2.37 15.93 13.25 0.16 5.85 9.88 3.31 0.81 4.00 100.56
24 с-77а-84 48.00 2.55 13.96 13.90 0.18 6.40 9.46 2.67 1.24 1.70 100.06
25 с-786-84 48.00 1.70 11.34 15.86 0.19 7.99 8.95 2.49 0.55 3.20 100.27
26 с-78в-84 47.00 2.02 13.90 16.00 0.19 6.86 8.95 3.02 0.78 1.70 100.42
27 с-78д-84 48.00 2.33 13.43 18.59 0.20 5.32 8.64 3.13 0.40 0.20 100.24
28 с-78и-84 49.00 2.72 13.46 16.00 0.20 5.02 8.08 2.55 0.66 1.80 99.49
29 с-78г-84 46.00 2.50 13.65 20.06 0.22 5.42 8.65 2.90 0.61 0.20 100.21
30 с-796-84 46.00 1.70 18.72 13.50 0.15 5.27 9.46 2.84 1.17 3.30 102.11
31 с-783-84 46.00 2.50 15.86 15.26 0.17 5.12 9.99 2.90 0.46 1.70 99.96
32 с-64г-85 47.00 2.40 13.06 16.33 0.25 6.02 7.68 3.93 0.40 3.20 100.27
33 с-64д-85 48.20 2.37 12.92 16.49 0.19 5.19 8.56 3.64 0.88 2.30 100.74
34 с-64е-85 49.30 2.28 13.28 15.25 0.21 5.19 8.20 3.49 0.88 2.50 100.58
35 с-61 а-84 43.50 1.70 15.40 14.73 0.15 6.86 11.58 3.31 0.14 2.50 99.87
36 с-61в-84 45.50 1.92 15.12 14.05 0.16 6.86 10.98 3.23 0.53 1.60 99.95
37 с-71 в-84 42.00 1.65 9.69 11.90 0.16 19.96 7.69 0.79 0.24 6.20 99.70
38 с-71 д-84 43.00 . 1.38 12.85 12.90 0.14 13.85 10.06 1.32 0.43 4.00 99.90
39 с-60а-85 37.00 0.80 4.88 13.04 0.16 34.35 3.83 0.35 0.12 7.00 101.60
40 с-606-85 36.70 0.90 5.29 12.59 0.16 32.32 3.76 0.35 0.12 7.80 100.00
41 с-60в-85 39.80 0.80 4.95 12.90 0.16 31.70 3.27 0.26 0.13 4.70 100.00

Примечание. 1-18 -  дайки в районе р. Киргиз-Ата (участок Шамшалы); 19-34 -  дайки в районе р. Чачме; 35, 36 -  
“вторичные камеры” в районе р. Киргиз-Ата (участок Шамшалы); 37-41 -  субинтрузивные тела ультрабазитов — 
дайки и т.п. в районе р. Киргиз-Ата (37, 38) и р. Чиле (39-41). Состав определен атомно-абсорбционным и количе
ственным спектральным методами анализа (ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск).

По соотношениям Ti, Сг, Ni все породы палео- литов располагаются в океаническом поле (рис. 
спрединговых комплексов Киргизатинских офио- 4.13), при этом наблюдается обогащение никелем



Рис. 4.12. Диаграмма T i02-K 20  для составов пород из дайковых комплексов Киргизатинских 
офиолитов

1 -  дайки в районе р. Киргиз-Ата (участок Шамшалы); 2 -  дайки в районе р. Чачме; 3 -  “вторичные 
камеры” в районе р. Киргиз-Ата (участок Шамшалы); 4 -  поля составов пород, построены с использованием 
данных: [Миронов, 1990]: I -  островодужные ассоциации (Ij -  бониниты, П2 -  толеиты, Ш3 -  известково
щелочные серии), II -  срединно-океанические, типа (NMORB), III -  обогащенные срединно-океанические 
(EMORB) и задуговых бассейнов (BABB), IV -  океанические внутриплитные острова, V -  известково-щелоч
ные островодужные и обогащенные задуговых бассейнов (АВАВВ)

и точки составов удалены от границы с острово- 
дужными сериями. Породы даек р. Чачме зани
мают более высокотитанистую область. На диаг
рамме V-Ti все значения даек и вторичных камер 
участка Шамшалы попадают между линиями от
ношений V/Ti = 20-50 и, соответственно, распо
лагаются в поле базальтов срединно-океанических 
хребтов (рис. 4.14). Большинство фигуративных 
точек анализов пород даек р. Чачме располагает
ся в поле базальтов срединно-океанических хреб
тов и частично в области базальтов океанических 
островов.

В результате петрохимических и геохимичес
ких исследований удалось установить, что рас
смотренные палеоспрединговые комплексы Кир
гизатинских офиолитов формировались в геоди

намических обстановках, аналогичных ситуациям 
открытого океана. Большинство пород участка 
Шамшалы обладают геохимическими характерис
тиками, близкими к таковым базальтов срединно
океанических хребтов, а высокотитанистые поро
ды дайковых комплексов р. Чачме возможно свя
заны с развитием океанических островов. Нали
чие пикритов, в том числе и в дайковых комплек
сах, не противоречит выводам об океанической 
природе Киргизатинских офиолитов, так как в со
ставе вулканических пород Гавайских островов и 
гдйотов Императорского хребта (Тихий океан) до
статочно хорошо представлены эти породы [Пет
рологические провинции..., 1996].

Термобарогеохимические исследования пород 
из разрезов Киргизатинских, Ходжагаирских и



Сарталинских офиолитовых фрагментов Туркес
тано-Алая позволили выявить ряд закономернос
тей и особенностей в поведении и распределении 
летучих компонентов.

Проанализированный в породах офиолитов 
Южного Тянь-Шаня флюид отличается компонен
тным разнообразием окисленных (Н 2О, СО2), вос
становленных (СО, СН4, Н2) и инертных (N2) га
зов и обладает определенными особенностями, ха
рактерными для различных типов и групп пород.

Выделенные по геологическим, петрографичес
ким и геохимическим признакам группы пород в 
офиолитах Южного Тянь-Шаня слагают две после
довательные серии (базитовую и гипербазитовую), 
различающиеся по составам, но коррелирующие- 
ся по условиям формирования от глубинных (инт
рузивных) через гипабиссальные к излившимся. 
Каждая серия характеризуется закономерной и 
фактически непрерывной сменой поведения вос
становленных, окисленных и инертных газов в об
щей картине эволюции составов пород и летучих.

В случае окисленных компонентов (Н2О и СО2; 
рис. 4.15) наблюдается определенный рост Н2О 
для серии пород основного состава снизу вверх 
по разрезу (габбро -> силлы -> дайки -> лавы) и

Рис. 4.13. Диаграмма Ti/Cr-Ni для 
составов пород из дайковых комплек
сов Киргизатинских офиолитов. По
строена с использованием данных: [Ке- 
пежинскас и др., 1987; Симонов, 1993; 
Beccaluva et al., 1983]

1 -  поле составов бонинитов западной 
части Тихого океана; 2 -  поля пород: I -  
умеренно титанистые островодужные се
рии; II -  низкотитанистые островодужные 
серии (IIj -  бониниты); III -  высокотита
нистые серии срединно-океанических хреб
тов, задуговых бассейнов и т.п.

Остальные условные обозначения см. на 
рис. 4.12

падение содержания воды для ультраосновной се
рии (перидотиты —> дайки —> лавы). Устанавлива
ется отчетливое падение значений Н20 /С 0 2 (С 0 2 
растет быстрее, чем Н20 )  для основных пород и 
слабое изменение данной характеристики для уль- 
траосновных комплексов при уменьшении глуби
ны формирования в последовательном ряду от ин
трузивных к эффузивным образованиям. Необхо
димо подчеркнуть, что отмеченные особенности 
распределения окисленных летучих компонентов 
не являются спецификой офиолитов Южного 
Тянь-Шаня, а характерны и для других палеоокеа- 
нических структур -  в частности, для офиолито- 
вой ассоциации Южных Мугоджар (рис. 4.15).

Восстановленные газы характеризуются более 
сложными закономерностями поведения. В базито- 
вой серии с уменьшением палеоглубинности фор
мирования растет содержание СО и СН4, тогда как 
количества водорода уменьшаются, но с уровня гип
абиссальных магматических образований (даек) его 
значения также возрастают. В породах ультраоснов
ной серии одинаковыми свойствами обладают СО 
и Н2 -  их концентрации растут при уменьшении 
палеоглубины формирования (интрузивы -» лавы). 
Содержание метана от интрузивных гипербазитов к



№ п/п № обр. Сг Ni Со V Си Zn Ва Sr Li Rb

Киргизатинские офиолиты
1 с-606-84 147 165 44 310 179 89 - 400 3.9 ■ 30.0
2 с-636-84 203 210 49 310 154 102 - 440 5.6 1.8
3 с-63в-84 160 158 49 360 229 126 206 395 3.0 8.3
4 с-676-84 195 128 51 283 173 98 456 471 8.0 16.0
5 с-716-84 132 120 50 350 210 130 165 378 4.4 7.5
6 с-71 г-84 189 210 46 290 168 97 127 277 3.9 5.1
7 с-71е-84 204 134 55 329 166 110 293 368 5.9 18.0
8 с-71ж-84 287 264 56 306 165 107 128 332 7.4 1.6
9 с-713-84 367 217 46 221 112 99 - 410 5.9 18.6
10 с-71и-84 301 210 49 280 170 79 318 342 6.1 20.8
11 с-71 л-84 182 180 49 330 165 91 170 340 4.5 7.3
12 с-71 м-84 291 183 54 319 212 126 158 454 6.7 1.0
13 с-71н-84 270 201 56 319 167 122 184 400 7.4 1.0
14 с-75а-84 231 235 54 250 157 107 150 300 5.0 5.1
15 с-756-84 182 100 46 280 172 114 - 319 3.3 10.6
16 с-806-84 290 168 51 319 142 187 130 283 4.8 7.5
17 с-80в-84 277 148 52 270 120 88 180 352 8.1 10.4
18 с-80г-84 259 128 53 330 141 110 300 392 7.8 18.0
19 с-516-85 80 72 45 385 202 104 367 386 7.2 18.0
20 с-51в-85 96 68 - 380 217 136 202 356 6.0 10.5
21 с-52в-85 96 88 37 365 191 100 262 404 7.2 6.3
22 с-52г-85 100 92 35 355 180 167 234 385 5.5 7.7
23 с-53в-85 96 81 40 380 136 92 230 475 9.3 9.8
24 с-77а-84 258 173 55 280 142 126 250. 341 3.0 12.0
25 с-786-84 103 169 61 335 30 134 190 227 1.5 13.3
26 с-78в-84 141 142 60 314 192 86 720 487 6.3 14.0
27 с-78д-84 111 122 58 350 232 117 195 455 4.4 7.5
28 с-78и-84 110 86 48 370 257 142 260 355 3.7 11.6
29 с-78г-84 400 305 55 309 270 121 270 430 3.0 9.1
30 с-796-84 263 163 45 268 138 167 490 590 5.9 18.3
31 с-783-84 113 124 52 309 200 106 160 373 4.4 4.6
32 с-64г-85 48 64 51 395 195 112 100 328 5.8 6.3
33 с-64д-85 49 52 45 400 182 122 230 426 5.2 15.4
34 с-64е-85 33 58 42 - 188 128 202 430 5.3 15.4
35 с-61а-84 161 120 49 320 140 92 98 400 3.9 1.0
36 с-61в-84 189 180 47 260 160 96 142 444 3.3 10.0
37 с-71в-84 595 1080 90 190 103 79 78 150 10.5 5.5
38 с-71 д-84 400 680 85 230 118 82 146 330 9.9 7.3
39 с-60а-85 600 1697 114 103 59 80 41 68 9.0 3.5
40 с-606-85 626 1537 108 150 64 80 42 61 11.0 2.8
41 с-60в-85 604 1669 119 103 54 73 35 85 16.4 2.5

Примечание. Пояснения 1-41 см. в табл. 4.1. Содержание определено атомно-абсорбционным методом анализа 
(ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск).

дайкам уменьшается, а от субвулканических фаций 
(даек) к лавам -  увеличивается.

Концентрация азота уменьшается с повышени
ем палеоуровня формирования (интрузивы —> эф-

фузивы) в содержащих его породах вне зависимо
сти от их состава: базитового или гипербазитового.

Таким образом, особенности и закономерности 
в поведении летучих компонентов в офиолитах



Рис. 4.14. Диаграмма V-Ti для пород из дайковых комплексов Киргизатинских офиолитов. 
Построена с использованием данных [Shervais, 1982]

1-3 -  поля составов пород: 1 -  островодужные то лепты, 2 -  базальты срединно-океанических хребтов и 
задуговых бассейнов, 3 -  базальты  океанических островов и щелочные базальты.

О стальные условные обозначения см. на рис. 4.12.



Южного Тянь-Шаня определяются не только со
ставом пород, но и геологическими условиями 
формирования. Например, диабазы из силлов по 
свойствам флюида значимо отличаются от диаба
зов из даек и лав (узкий интервал содержаний Н20, 
высокая степень восстановленное™ газов и т.п.).

При сравнении полученных результатов термо
барогеохимических исследований летучих компо
нентов в породах из офиолитовых ассоциаций 
Южных Мугоджар и Туркестано-Алая выявляется 
немалое сходство в поведении летучих компонен
тов. В частности, габбро-нориты Южного Тянь- 
Шаня по особенностям распределения флюида 
имеют аналогичные характеристики с неизменен
ными габбро Южных Мугоджар. В то же время, 
диабазы из даек и лав офиолитов Туркестано-Алая 
содержат значительно более восстановленный флю
ид, чем породы лайкового и лавового комплексов 
Южных Мугоджар. При сравнении с данными по 
толеитовым базальтам Красного моря лавы из офи
олитов Южного Тянь-Шаня имеют близкие особен
ности распределения СО, С 0 2, Н2, СН4, в то вре
мя как лавы офиолитов Мугоджар сильно отлича
ются по характеру летучих от красноморских [Си
монов, Ал ьмухамедов, 1990; Симонов, 1993].

* * *

Таким образом, петролого-геохимические и тер
мобарогеохимические данные свидетельствуют о том, 
что рассмотренные офиолитовые ассоциации Юж
ного Тянь-Шаня формировались в услойиях геоди- 
намических систем тапа “горячей точки” Гавайских 
островов. При этом, наличие лайковых серий указы
вает на значительную роль спрединговых процессов, 
приводивших к образованию новых магматических 
комплексов в сформированной ранее в срединно
океаническом хребте литосфере. Воздействие мантий
ного плюма “горячей точки”, вполне вероятно, приво
дило к повторному спредингу первичной океаничес
кой коры, с образованием таких ассоциаций, как офи- 
олиты Южного Тянь-Шаня.

4.1.3. Петромагнитная характеристика
Магнитные свойства изученных магматаческих 

пород офиолитовых комплексов Туркестано-Алая 
сходны для разных участков. По данным термо
магнитного анализа, в них фиксируется один маг
нетит (табл. 4.3). Магнитная восприимчивость пол
ностью определяется концентрацией магнетита, 
что видно по коэффициенту линейной корреля
ции (^>0.9) между к и Js. Остановимся более под
робно на петромагнитном описании магматичес
ких пород Киргизаты.

В нижней вулканогенно-осадочной пачке
Киргизатинских офиолитов горизонта пиллоу-лав 
практически немагнитны (к<0.1 мед. СИ), но в ней 
повсеместно встречаются тонкие прослои туфов, 
обогащенные магнетитом (к>5 мед. СИ). Пиллоу- 
лавы верхней пачки магнитны (табл. 4.3). По к чет
ко выделяются две генерации даек: 1) немагнит
ные дайки, преимущественно порфировые поро
ды, к<1 мед. СИ и 2) магнитные, обычно к>50 мед. 
СИ, преимущественно афировые долериты. Немаг
нитные дайки секут низы вулканогенно-осадочной 
толщи и нигде не входят в ее верхи и, тем более, -  
в пачку верхних магнитных пиллоу-лав. Магнит
ные дайки второй генерации параллельны дайкам 
первой генерации и секут породы всего разреза.

Среди силлов встречаются как магнитные, так и 
немагнитные. Тела габбро (чаще -  силлы, реже -  
дайки), как правило, слабомагнитные (к<1 мед. СИ). 
Тела пикритов и перидотитов первично практичес
ки немагнитны, повышенная их намагниченность 
связана с серпентинизацией.

Все изученные породы изменены, что выра
жается, в частности, в образовании эпидота, хло
рита, амфибола по пироксенам; серицита и хло
рита -  по плагиоклазу. Встречаются, однако, све
жие пироксены, реже -  плагиоклазы, ильменита 
и совсем не наблюдаются свежие титаномагне- 
титы. Характерно разложение титаномагнетитов 
и ильменитов до образования псевдоморфоз, за
полненных агрегатом мелких зерен магнетита, си
ликатов железа (хлорит, амфибол и др.) и сфена. 
В случае зеленокаменного метаморфизма идет, по 
существу, только уничтожение первичных магнит
ных минералов, что ведет к резкому уменьшению 
намагниченности пород (яркие примеры: офио- 
литы Северо-Восточной Ферганы и верхи разре
за Сартале, где к<0.1 мед. СИ и Jn<0.1 А/м). При 
микрозондовом изучении пород из зеленокамен
ной зоны в них не обнаружены зерна титаномаг- 
нетита и магнетита, но сохранилось большое ко
личество сфена [Печерский, Тихонов, 1988]. Ви
димо, процесс ранних изменений шел в относи
тельно окислительных условиях, способствующих 
образованию магнетита. Поздние же наложенные 
зеленокаменные изменения происходили в кис
лых (более восстановительных) условиях, сопро
вождающихся растворением магнетита и выно
сом железа. Палеомагнитные направления под
тверждают уничтожение и отсутствие новообра
зования магнитных минералов при наложенном 
зеленокаменном метаморфизме.

Несмотря на изменения пород и, в первую оче
редь, первичных титаномагнетитов, в ряде образ-

Рис. 4.15. Диаграмма распределения средних значений летучих компонентов в породах по 
разрезу офиолитов Алайского хребта, Южный Тянь-Шань

1-3 -  содержание Н20: 1 -  базитовые серии, 2 -  ультраосновные серии в офиолитах Южного Тянь-Шаня, 
3 -  офиолиты Южных Мугоджар; 4-6 -  значение Н20 /С 0 2: 4 -  базитовые серии, 5 -  ультраосновные серии в 
офиолитах Южного Тянь-Шаня, 6 -  офиолиты Южных Мугоджар.

I -  лавы, II -  дайки, III -  силлы, IV -  габбро (перидотиты)



цов даек и силлов благодаря высокотемператур
ному распаду зерен без нарушения баланса веще
ства удается достаточно уверенно восстановить 
состав первичных титаномагнетитов на основании 
микрозондовых измерений [Печерский и др., 
1982]. С помощью теста Nt Шолпо-Лузяниной 
[Шолпо, 1977] была оценена температура образо
вания вторичного магнетита. В исходном состоя
нии у таких образцов Nt близко к нулю и по мере 
их нагрева до 500 °С величина Nt либо превосхо
дит 0.25, а это значит, что температура образова
ния магнетита была выше его точки Кюри, либо 
выходит на плато, соответствующее максимальной 
температуре создания магнитного состояния маг
нетита [Печерский, Тихонов, 1988].

Кремнистые породы низов вулканогенно-оса
дочной пачки Киргизаты однородны по намагни
ченности, к около 0.01 мед. СИ и изменяется в 
узких пределах. В вышележащих туфах нередко 
встречаются прослои, обогащенные магнетитом 
(Тс~580 °С, табл. 4.3), содержание которого неред
ко превышает 5 мае. %. Такие прослои мощнос
тью до 10 см прослеживаются по простиранию 
на десятки метров. Зерна магнетита в них неред
ко округлой формы, реже скелетные (агрегаты), 
размер обычно меньше 10 мкм, примесь титана
0.2-2.5 мае. %. Часто встречаются крупные зерна 
сфена, которые, в свою очередь, разъедены сили
катами, не содержащими титана В гиалокластитах 
присутствуют заметно разъеденные зерна ильме
нита со сфеном, но не обнаружены зерна титано- 
магнетита и вторичного магнетита.

Магнитные свойства обломков пиллоу-лав, 
в обилии содержащихся в верхней части вулка
ногенно-осадочной пачки, принципиально не от
личаются от свойств вышележащих пиллоу-лав. 
Породы заметно изменены, первичные титаномаг- 
нетиты в них полностью разложены, сохранились 
лишь реликты продуктов их гетерофазного изме
нения, прежде всего магнетит; о составе первич
ного титаномагнетита можно судить только пос
ле микрозондового исследования структур рас
пада. Иногда встречаются мелкие зерна ферро
шпинелей без титана. В более раскристаллизован- 
ных частях подушек встречаются крупные зерна 
первичного ильменита неплохой сохранности. 
Только в одном образце обнаружены продукты 
распада титаномагнетита, по которым оценена 
температура распада -  700-800 °С (обр. АХ-2з). 
Во многих обломках присутствует частично од
нофазно окисленный магнетит, его Тс=590-610 °С; 
повсеместно отмечается маггемит (Jrst/J rs=0.4-0.9), 
а в образцах АМ-12 и АМ-19 присутствует гема
тит (табл. 4.3. Тс=675 °С).

На участках р. Киргиз-Ата (AM), р. Чачме (АЧ) 
и Ходжагаир (АХ; табл. 4.3 и 4.4) отобраны ориен
тированные образцы обломков лав из вулканичес
ких брекчий. После их Т-чистки направления Jnt 
следующие: АХ (N-49) -  хаотическое распределе
ние (К<2); AM (N-=32) -  по 8 образцам Dec=131°, 
Inc“ -38°, К-7.6, у остальных 24 образцов распре

деление векторов хаотическое (К<2); АЧ (N=18) 
-  Dec=141° и 1пс=-40°, К=28.1 -  направление близ
ко к девонскому [Диденко, Печерский, 1988]). Из 
этих данных следует, что вулканические брекчии 
на участке р. Чачме отлагались горячими, темпе
ратура их превышала 580 °С (точка Кюри магне
тита), тогда как на р. Ходжагаир они отлагались 
уже остывшими. Условия отложения брекчий на 
участке р. Киргиз-Ата промежуточные: часть об
ломков лав попали в брекчии горячими, осталь
ные успели остыть.

Для пиллоу-лав типичны широкие вариации кон
центрации и размера зерен титаномагнетита, связан
ные с резким ростом скорости остывания от центра 
к краю подушки. В магнитных свойствах это долж
но выражаться в обратной корреляции между Js, от
ражающей концентрацию, и Нсг или 1^1$, завися
щих от размера зерен (табл. 4.3). Однако в изучен
ных образцах пиллоу-лав выполняется только пер
вое условие: резкий спад Js от центра к краю подуш
ки, тогда как обратная корреляция Js с Hcr, Jrs/Js 
слабая (соответственно, гк=-0.35 и -0.48). Это, веро
ятнее всего, связано с тем, что в породах много маг
гемита и вторичного магнетита. Действительно, после 
нагрева образцов до снятия напряжений, связанных 
с присутствием маггемита, и разделения их на две 
группы, соответствующие высокотемпературному, 
близкому первичному палеомагнитному направле
нию и заведомо вторичному послескладчатому [Пе
черский, Тихонов, 1988], для первой группы получа
ется сильная связь между Js и Нсг (гк=-0.83) и отсут
ствие корреляции у образцов второй группы 
(гк=-0.01). Образование магнетита второй группы 
связано, прежде всего, с метаморфизмом, вызван
ным позднепалеозойским гранитоидным батолитом, 
находящимся в нескольких километрах от участка 
р. Киргиз-Ата. При таком наложенном образовании 
магнетита корреляции между концентрацией и раз
мером зерен не должно быть.

Магнетиты в пиллоу-лавах верхней пачки в 
меньшей мере подвержены однофазному и гете- 
рофазному окислению, чем в брекчиях: Тс<585 °С, 
среднее Jrst/J st=1.0, не встречен гематит (табл. 4.3).

Магнитные дайки и силлы характеризуются 
закономерным распределением в них магнитных 
минералов: высокие концентрации в центральных 
частях и спад к эндоконтактам. Как и в лавах, пер
вичные титаномагнетиты не сохранились и часто 
полностью разложены; широко распространен 
сфен. По данным термомагнитного анализа, в по
родах присутствует исключительно магнетит 
(Тс=580-600 °С, табл. 4.3), часто заметно маггеми- 
тизированный (Jrst/J rs=0.4-0.9: Hcrt/H cr=0.25-0.4; 
табл. 4.3). В ряде образцов достаточно уверенно 
определен состав первичного титаномагнетита: он 
весьма однообразен, доля ульвошпинели состав
ляет от 0.58 до 0.66 при среднем 0.644, и аналоги
чен титаномагнетиту в базальтах MORB-типа [Пе
черский и др., 1982]. По магнитным свойствам 
магнитные дайки и силлы аналогичны спрединго- 
вым дайкам Шулдака (см. главу 3).



Объект N Jn. А/м Qn Qn, Js, А м2/ кг H CI Тс j«/j„

Пиллоу-лавы и обломки лав в гиалокластитах
AM 8 2.9 1 - 2.7 0.13 73 585 1.06 0.53

АМ-7 19 0.35 0.8 2.4 0.91 0.13 - 675 - *-
АЧ 8 0.66 0.8 4.8 0.78 0.21 79 580 1.02 0.95
АИ 6 3.9 2.1 1.9 3.85 0.11 40 582 0.92 1.25
АТ 4 1.68 0.9 2.6 1.52 0.22 45 579 1.58 1.35

Обломки пиллоу-лав в верхах вулканогенно-осадочной пачки
АЧ 5 1.1 0.7 - 0.98 0.11 62 587 1.02 -
АХ 12 0.88 0.6 - 1.23 0.11 54 591 0.92 0.58

АХ-2у - - - - - - - 680 - -
Нижняя вулканогенно-осадочная пачка

АЧ 4 0.28 0.6 - 0.36 0.1 35 585 1 1.05
АХ АС 3 0.47 0.4 - 1 0.07 48 582 0.9 0.87
АС-1ж - 1.4 0.2 - 4.04 0.04 65 585 1 0.9

АТ 3 1.3 0.7 3.3 1.15 0.16 91 577 0.87 0.83

Магнитные дайки
АШ 4 2.86 4.4 - 0.47 0.1 82 588 0.8 0.6
АЧ 7 2 0.7 3.2 1.97 0.19 85 586 1.01 0.7
АИ 5 3.7 1 - 2 0.19 67 - 1.02 0.94
АХ 2 0.57 0.6 - 0.4 0.13 74 582 1.05 -

Магнитные силлы
АСАХ 4 2.88 1.2 - 2.37 0.18 78 585 0.92 -

Мощные немагнитные в центре и магнитные по краям дайки АШ, АЧ
Центр 2 0.02 0.2 - 0.08 0.02 62 585 1.15 -
Край 2 1.95 1.4 - 1.19 0.15 84 580 1 -

Немагнитные силлы и дайки порфиритов
АШ АЧ 6 0.1 0.4 - 0.18 0.11 92 591 1.38 1.4
АС АТ 2 0.15 0.65 5.2 0.16 0.16 56 580 1.35 1.5

Дайки и силлы габбро
АХАТ 6 1.49 1.7 0.2? 0.57 0.16 66 581 1.1 1.02

Пикриты
АЧ 2 0.3 1.8 - 0.1 0.04 33 580 1.15 1.9

Перидотиты
АС 3 3.8 0.5 0.7 3.47 0.09 35 573 1.13 1.26

Примечание. Объект -  участок отбора образцов (расшифровку буквенных обозначений см. в тексте); N -  количе
ство точек отбора; Jn -  удельная естественная остаточная намагниченность (тА м2/кг); Qn и Qnt -  отношение 
Кенигсбергера (Qn=Jn/50k; Qnt=Jnt/5k -  “девонское” отношение -  принято На=5 мкТл; Jnt -  стабильная часть Jn 
после Т-чистки до 500 °С); Jst и -  намагниченность и остаточная намагниченность насыщения после нагрева 
образца до 600-700 °С.

Среди немагнитных даек и силлов выделяются 
две группы: а) “равномерно” немагнитные тела, та
кие преобладают, и б) “неравномерные” по намаг
ниченности тела: центральные части некоторых мощ
ных даек немагнитны, а близ контактов выделяют
ся узкие магнитные полосы, к эндоконтактам на
магниченность вновь падает. Типы вторичных из

менений немагнитных и магнитных даек аналогич
ны, степень изменений близка. Но даже в относи
тельно слабо измененных немагнитных телах не 
встречены реликты зерен первичного титаномагне- 
тита. Немагнитные тела являются первично-немаг
нитными, а обогащение первичным титаномагне- 
титом и ильменитом их краевых частей может быть



Объект Порода Возраст
Аз., ° Угол, °

N/n Dec, ° Inc, ° К «95 Пш,°пд
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

Участок Киргиз-Ата

АБ, АМ-44-60(А) Песчаники, алевролиты С2 10-220 30-60 8/20
158 -39 4.5 25 -
145 -50 12.6 15 30.8

АЛ-1-4(Б) Алевролиты D,? 130-180 50-80 4/10
195 -51 5.2 31 -
295 -52 4.1 35 -

АШ-1-51(Б+Ап) Диабазы даек D 9 ? 75/75
140 -68 3.4 11 -
- - - - -

АШ-3, -16(Б+АП) То же D ? ? 51/51 143 -57 11.5 7 -
- - - - -

AM (А) Пиллоу-базальты D 150-210 50-60 8/32 142 -10 11 30 -
129 -35 281 6 19.3

АЧ-27, -28 (Б+Аг+Ап) То же 125 65 14/14
214 -24 3.9 23 -
239 -12 4 23 -

АЧ-26 (Б+А) Базальты, диабазы D 135 75 5/15 168 -2 5 19 -
194 -48 5.5 18 -

АЧ-25 (Б+А) Диабазы, алевролиты D 140 75 10/15 155 1 13 11 -
185 -65 9.3 14 -

АЧ-1-14 (Б+А) Диабазы D 35 23 15/15
158 -46 14.6 11 -
173 -31 14.6 11 -

АЧ-16-24 (Б) Диабазы, алевролиты D 110-140 80 6/6
150 -56 16 17 -
285 -41 16 17 -

АЧ-15 (А) Базальты гиалокластитов D 105-35 50-23 2/18 125 -18 27 14 -
141 -39 145 8 22

АИ-1, -2 (А+Б?) Пиллоу-базальты D 125-150 72 21/21 179 52 16.4 8 -
166 -19 26.5 6 -

АИ-9 (А) Диабазы D 150 73 8/12 139 40 12.1 14.5 -
136 -33 12.1 14.5 -

Участок Ходжагаир

АХ-2-4 (С+Б) Базальты гиалокластитов D 20 35 3/49
340 -21 5.3 57 -
330 -20 4.6 62 -



Таблица 4.4. (окончание)
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

АС-1,-6,-11 (А+С) Алевролиты, песчаники D 8 70 3/7
37 -29 50 17.6 -
136 -60 216 9 -

АС-10 (С+А) То же D 310-90 60 1/6 2 -26 16.3 17 -
340 -16 17.6 16 -

АС-12 (С+А) tt D 10 60 12/12 19 9 8.2 16 -
41 -57 6.3 19 -

АС-11,-13 (А+С?) Перидотиты немагнитные D? 10 70 2/5 45 -44 12.8 22 -
143 -49 11.8 23 -

АС-11, -13 (С+Б) Перидотиты магнитные D? 10 70 2/9 342 -16 17.1 13 -
275 -67 19.6 12 -

Участок Сартале

АТ-1а-л (А) Пиллоу-базальты D 5 70 9/9 45 -49 18.4 11 -
147 -41 22.3 10 23.5

АТ-1м-ф (А) То же D 5 70 7/7 47 -51 16.5 13 -
144 -37 21.5 11 20.6

АТ-1 (А) D 5 70 16/16 46 -50 18.7 9 -
146 -39 25.3 8 22

АТ-2, -3 (А+С) Обожженные алевролиты D 10 65 2/14 14 -48 49.1 6 -
162 -69 59.4 5 -

АН (А) Пиллоу-базальты S 320 40 14/14 59 -57 15 9 -
97 -37 15 9 20.6

Среднее по объектам D Компонента А 6/72 126 -13 3.6 30 -
137 -37 126 5 20.6

Круги D Компонента А 45/104 - - - - -
140 -39 49.1 3 22

Среднее по объектам С Компонента А 8/20 158 -39 4.5 25 -
145 -50 12.6 15 30.8

Среднее по объектам Р? Компонента Б 5/46 160 -57 29.8 12 37.6
209 -71 3.8 32

Круги (в современных, координатах) Р? Компонента Б 42/42 142 -53 56.7 2 32.5
- - - - -

Примечание. Объект -  участок отбора образцов (расшифровку буквенных обозначений см. в тексте), в скобках -  преобладающая компонента Jn: А -  доскладчатая, 
близкая первичной (индексы п, г -  прямая и обратная полярности, соответственно), Б -  синскладчатая наложенная, С -  пермская); N -  количество объектов; п -  
количество образцов; Dec, Inc -  палеомагнитные склонение и наклонение, соответственно; К -  кучность по Р. Фишеру [Fisher, 1953]; а95 -  радиус ойала доверия 
вокруг среднего; пш -  палеоширота; верхние строки -  современные координаты, нижние -  древние. Круги -  метод пересечения кругов перемагничивания в ходе 
Т-чистки.



результатом кристаллизационной дифференциации 
магмы. Немагнитность даек и силлов хорошо про
слеживается по величинам Jn, Js (табл. 4.3).

* * *

По результатам петромагнитного исследования 
магматических пород офиолитов Туркестано-Алая 
можно сделать следующие выводы.

1. Выделены два этапа магматизма: а) до отло
жения вулканических брекчий -  дайки, силлы не
магнитных и слабомагнитных габбро, порфиро
вых базальтов, нередко образующие комплекс “дай
ка в дайке” и немагнитные пиллоу-лавы; б) после 
отложения вулканических брекчий -  дайки, обра
зующие рассеянные рои, силлы магнитных афи- 
ровых долеритов и магнитные пиллоу-лавы. По 
составу и однородности первичных титаномагне- 
титов (средний Х=0.64) магнитные и немагнитные 
породы аналогичны спрединговым базальтоидам. 
Они являются результатом единого процесса диф
ференциации базальтовой магмы от близких ку- 
мулятам немагнитных габбро и даек до магнитных 
более поздних расплавов.

2. Для офиолитов Туркестано-Алая, как и для 
офиолитов других регионов, характерны средне-вы
сокотемпературные изменения, ведущие к замет
ному разрушению зерен первичного титаномагне- 
тита и ильменита, образованию по ним сфена, за
мещению другими силикатами, как хлорит, амфи
бол и др. Конечными продуктами изменений явля
ются вторичные магнетиты двух видов: а) высоко
температурный магнетит, главным образом продукт 
разрушения первичного титаномагнетита; этот маг
нетит сохраняет информацию об условиях крис
таллизации первичного титаномагнетита и палеомаг- 
нитное направление, близкое первичному; б) сред
не-низкотемпературный магнетит, образование ко
торого не зависит от условий кристаллизации маг
матического тела, его стабильная остаточная намаг
ниченность имеет позднепалеозойское направление.

4.1.4. Палеомагнитная характеристика

Для палеомагнитного изучения выбирались эн- 
доконтактовые зоны закалки в дайках, силлах, по
душках лав. Такие зоны фиксировались как визу
ально, так и по закономерному спаду магнитной 
восприимчивости к краю тела. В дальнейшем, в 
лаборатории, проведены непрерывное размагни
чивание типичных образцов до 600 °С и ступенча
тая магнитная Т-чистка всех образцов. Для выде
ления доскладчатой компоненты Jn использовались 
в сочетании с Т-чисткой тест складки и метод пе
ресечения кругов перемагничивания. В результа
те в Jn образцов офиолитов Туркестано-Алая вы
делены, по крайней мере, три компоненты: С, А и 
Б (табл. 4.4).

Компонента С близка по направлению совре
менному геомагнитному полю, обычно она разру
шается Т-чисткой до 200 °С, однако есть приме
ры, когда ее не удается устранить полностью даже

нагревами до 500 °С (образцы с участков Ходжа- 
гаир -  АХ, АС и Сартале -  АТ; табл. 4.4).

Компонента А -  обратной полярности, досклад- 
чатая (положительный тест складки, табл. 4.4). Наи
более надежно компонента А выделяется в пил- 
лоу-базальтах р. Киргиз-Ата (AM, АЧ-15, АИ-9) и 
Сартале (АТ-1), среднее направление по ним в 
древней системе координат: Dec=137° и 1пс=-37°. 
Доскладчатая компонента выделена и в среднека
менноугольных отложениях участка р. Киргиз-Ата: 
Dec=145° и 1пс=-50°.

Компонента Б -  обратной полярности, явно 
послескладчатая, наиболее отчетливо выделяется 
на участке р. Киргиз-Ата, ближайшем к пермско
му гранитоидному батолиту (рис. 4.2), и в немаг
нитных дайках первой генерации АШ-1-51 и АЧ-
1-14. Среднее направление в современной систе
ме координат составляет Dec=142° и 1пс=-53° (табл.
4.4), что близко среднекаменноугольной и мета- 
хронной пермской компонентам [Палеомагнито
логия, 1982]. У пиллоу-базальтов и даек второй ге
нерации палеомагнитное направление занимает 
промежуточное положение между компонентами 
А и Б (табл. 4.4).

Компоненты А и Б обнаруживаются иногда в 
одном образце, при этом первая разрушается при 
более высокой температуре, чем вторая. Вклад ком
поненты Б в Jn резко уменьшается с удалением уча
стков от гранитоидных тел. Так, на участке Ходжага- 
ир, удаленном от выходов крупных тел гранитоидов 
на 10-15 км (рис. 4.2), компонента Б еще заметна, а 
на участке Сартале, где ближайшие гранитоидные 
тела находятся в 20-25 км, она не обнаружена.

Серия точек -  проекций палеомагнитных на
правлений на стереограмме в древних координа
тах ложится на дугу большого круга, соединяю
щую девонские палеомагнитные направления об
ратной и прямой полярности (рис. 4.16). Види
мо, кроме перечисленных компонент, часть по
род (немагнитные дайки и пиллоу-базальты учас
тка р. Киргиз-Ата -  АЧ-27, -28; табл. 4.4) имела 
прямую магнитную полярность (обратную ком
поненте А).

Компонента А магматических пород имеет тер
моостаточную природу, т.е. она первична в маг
нитотектоническом смысле. Магнетит образцов, 
имеющих компоненту А, наследует условия крис
таллизации первичных магматических титаномаг- 
нетитов. Компонента Б образована ниже точки 
Кюри магнетита. Магнетит -  носитель компонен
ты Б -  не связан с процессом магматической кри
сталлизации.

Палеомагнитные направления, усредненные по 
объектам и полученные в результате применения 
метода пересечения кругов перемагничивания, 
практически совпадают и могут быть приняты как 
надежные девонские палеомагнитные направления 
для серии офиолитовых пластин Туркестано-Алая 
(табл. 4.4).

Из силурийских объектов удалось получить от
носительно надежные палеомагнитные данные



только по одному разрезу пиллоу-базальтов Сар- 
тале. Из-за моноклинального залегания пород не
возможно воспользоваться тестом складки. В ре
зультате ступенчатой Т-чистки выделились две 
компоненты Jn: С -  близкая направлению совре
менного геомагнитного поля и древняя А (табл.
4.4). Доля компоненты С незначительна и разру
шается Т-чисткой до 200 °С, далее направление 
Jnt практически не меняется, с ростом темпера
туры лишь улучшается кучность от 7 до 15. Скло
нение древней компоненты отличается в совре
менных координатах от позднепалеозойского

склонения на 100°, в древних координатах от де
вонского на 40°. Эти факты и то, что в находя
щихся рядом девонских офиолитах (участок Сар- 
тале -  АТ) отсутствует компонента Б, позволяют 
утверждать, что и в образцах силурийских пил
лоу-базальтов отсутствует позднепалеозойская 
(пермская) компонента Б, а выделенная древняя 
компонента близка первичной. Наклонения древ
них магнитных компонент девонских и силурий
ских пород практически совпадают (табл. 4.4), что 
говорит об одних и тех же палеоширотах образо
вания этих пород -  примерно 20° с.ш.

С
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Рис. 4.16. Стереограмма средних палеомагнитных направлений пород офиолитов Туркестано- 
Алайского хребта

1, 2 -  палеомагнитные направления шести надежных объектов в современной ( 1) и древней (2) систе
мах координат (см. табл. 4.4); 3 -  круги доверия ((Х95) Ъреднего направления (I) и пресечения кругов 
перемагничивания (II) для объектов девона, среднего направления объектов силура (III), карбона (IV), 
перми (V) АЧ-25-АЧ-28; 4 -  направления Jnt образцов объектов АЧ-25-АЧ-28 и АШ; 5 -  палеомагнитное 
направление для участка Надир (силур); 6 -  дуга большого круга, соединяющая девонские палеомагнитные 
направления прямой и обратной полярности.

Залитые значки -  проекция на нижнюю полусферу, незалитые -  на верхнюю



4.2. Офиолиты Северо-Восточной 
Ферганы

В ряду офиолитовых аллохтонов, участвующих 
в покровно-складчатой структуре герцинид Юж
ного Тянь-Шаня, особое место занимают офиоли
ты Северо-Восточной Ферганы, располагающиеся 
в петлеобразном изгибе герцинских структур в не
посредственном соседстве с Таласо-Ферганским 
сдвигом (рис. 4.2). Они шарьированы в северо-во
сточном направлении на вулканогенный и крем
нисто-сланцевый разрезы среднего палеозоя [Талаш- 
манов, 1981; Миколайчук, 1986; Христов и др., 1986]. 
Для данного исследования эти офиолиты представ
ляют повышенный интерес благодаря специфич
ности развитых в них дайковых комплексов.

4.2.1. Геологическая характеристика
Рассматриваемый офиолитовый аллохтон смят 

в складки и деформирован надвигами, разделя
ющими его на серию тектонических пластин и 
клиньев. В них воссоздается стандартный набор 
пород: серпентизированные гипербазиты (дунит- 
гарцбургитовый комплекс), гнейсовидные полос
чатые габбро, габбро-нориты, габбро-амфиболи
ты, аповулканические сланцы и метабазальты май- 
лисуйской серии. В ее верхних горизонтах уста
новлены яшмы и кремни с радиоляриями ниж- 
него-среднего палеозоя [Христов и др., 1986]. 
Позднее здесь были обнаружены конодонты си
лура [Пучков и др., 1987]. Е.В. Христовым и А.В. 
Миколайчуком в офиолитах Северо-Восточной 
Ферганы установлен блок, сложенный комплек
сом типа “дайка в дайке”, тектонически сочетаю
щийся с меланжированными гипербазитами и 
метаморфическими породами [Христов, Мико
лайчук, 1983; Миколайчук, 1986].

Детальные исследования, проведенные автора
ми в верховьях руч. Кубагыльсай (рис. 4.17), позво
лили установить ряд особенностей в строении ком
плекса [Диденко и др., 1995]. В левом борту право
го истока руч. Кубагыльсай (руч. Дайковый) обна
жается фрагмент дайкового комплекса меридио
нального простирания (Аз. падения 75-80°, Z70°). 
Описание приводится вниз по ручью (с северо- 
запада на юго-восток, рис. 4.18).

Мощность, м
1. Магматическое тело, сложенное сред

незернистыми диабазами. Обнажается толь
ко юго-восточный эндоконтакт......................  0.6

2. Полудайка, сложенная мелкозернис
тыми диабазами. Закальной зоной обладает 
только северо-западный эндоконтакт................0.15

3. Дайка, по составу аналогичная пре
дыдущей (№ 2) ..............................................  0.25

4. Скрин, сложенный среднезернисты
ми диабазами .....................................................  0.4

5. Дайка, сложенная среднезернистыми
диабазами ......................................... от 0.1 до 0.5

6. Полудайка, сложенная средне- и круп
нозернистыми диабазами. Юго-восточный

контакт активный, представлен тонкозер
нистыми диабазами (0.01 м) с мелкозер
нистой оторочкой (0.10-0.15 м) ..................  1.2

7. Скрин, сложенный меланкратовыми
крупнозернистыми диабазами .......... от 0.5 до 0

8. Полудайка, по составу и строению
аналогичная полудайке № 6. У юго-запад
ного эндоконтакта появляется закалка, ис
чезающая при выклинивании скрина Ms 7 ...... 1.1

9. Полудайка, аналогичная полудайке № 6 .... 1.5
10. Скрин, аналогичный скрину № 7 ......  1.5
И. Дайка, сложенная мелкозернисты

ми диабазами. По восстанию имеет час
тые коленообразные изгибы ........................... 0.2

12. Скрин, представляющий собой про
должение предыдущего скрина (№ 10)............0.4

13. Полудайка, сложенная мелкозерни
стыми диабазами. Северо-западный эндо
контакт активный ...........................от 0.3 до 0.05

14. Дайка, сложенная среднезернисты
ми диабазами .................................................... 1.0

Зона повышенной тектонической тре
щиноватости и брекчирования мощнос
тью до 4.0 м.

15. Дайка, сложенная мелкозернисты
ми диабазами .................................................... 0.3

16. Скрин, сложенный мелкозернисты
ми и меланократовыми диабазами ................... 0.8

17. Полудайка, сложенная мелкозерни
стыми диабазами. Северо-западный эндо
контакт активный ............................................ 0.5

18. Дайка, сложенная крупнозернисты
ми диабазами ..................................................  0.25

19. Полудайка, по составу аналогичная
полудайке N° 17, но с активным юго-вос
точным эндоконтактом ...................................  1.0

20. Скрин сложного строения, пред
ставленный меланократовыми габбро-диа
базами, которые рассекаются дайкой, сло
женной мелкозернисгыми диабазами ............. 0.5

И 1 0 2  [Ш З Щ ]4 H i 5 0 6

Рис. 4.17. Схема геологического строения 
верховьев руч. Кубагыльсай

1 -  моласса (С2_з); 2 -  базальты (D?); 3 -  комп
лекс типа “дайка в дайке”; 4 -  габбро; 5 -  серпен- 
тинитовый меланж; 6 -  гранитоиды (Р)



Рис. 4.18. Схема строения фрагмента разреза двух лайковых систем по руч. Дайковый (правый 
приток руч. Кубагыльсай)

1 -  субширотные дайки микрогаббро к габбро-диабзов; 2 -  субмеридиональные дайки диабазов; 3 -  дайки 
афировых диабазов

21. Пассивная дайка, сложенная сред
незернистыми диабазами. Северо-западный 
эндоконтакт активен только в области со
прикосновения со скрином № 20 .... от 0.1 до 1.0

22. Дайка, сложенная средне- и круп
нозернистыми диабазами. Оба эндоконтак
та активные, выделяются мелкозернисты
ми оторочками повышенной мощности
(до 20 см) .........................................................  1.5

23. Скрин, сложенный меланократо- 
выми габбро-диабазами (см. скрин
№ 20) ...........................................................  до 1.0

24. Дайка, аналогичная дайке № 2 2 ..........  1.0
25. Скрин, сложенный серпентинизи-

рованными перидотитами ............................... 1.2
26. Дайка, аналогичная дайке № 2 4 ............0.8
Необнаженный участок, протяженностью 

до 0.5 м. Далее линия профиля продолжает
ся в широтном сечении (с запада на восток).

27. Магматическое тело, сложенное ме- 
ланократовыми габбро-диабазами (см. 
скрин № 20). Западный эндоконтакт не
обнажен, восточный -  пассивный ................ 0.6

(видимая)
28. Полудайка, сложенная мелкозерни

стыми диабазами. Западный эндоконтакт 
активный, восточный активен только в 
области соприкосновения со скрином № 2 9 ...0.4

29. Скрин, сложенный габбро-диабаза
ми (см. скрин № 20). Имеет линзовидную 
форму и по восстанию выклинивается .........  0.2

30. Дайка, сложенная мелкозернисты
ми диабазами .................................................... 0.5

31. Полудайка, сложенная мелкозерни
стыми диабазами. Восточный эндоконтакт 
активный, представлен резкой закалкой
(2.0-3.0 см) .......................................................  0.6

32. Скрин, сложенный серией магмати
ческих тел типа “дайка в дайке”, имеющих 
широтное простирание (Аз. Пд. 0-10°, Z80- 
95°). Все тела представлены хорошо рас- 
кристаллизированными габбро-диабазами 
и габбро. В доступной для наблюдения ча
сти скрина устанавливается не менее 20

тел, среди которых преобладают полудай- 
ки с активными северными эндоконтакта
ми. Закальные зоны имеют небольшую 
мощность (5.0-8.0 см) и представлены тон
козернистыми диабазами, которые отчет
ливо выделяются отбеленностью выветре- 
лых поверхностей. В данной серии преоб
ладают полудайки с мощностью от 0.3 до 
1.5 м. Скрин рассекается единичными ма
ломощными (5-15 см) извивающимися 
дайками меридионального простира
ния ................................................................60.0-80.0

33. Полудайка, сложенная среднезерни
стыми диабазами. Западный эндоконтакт
активный, представлен тонкозернистыми 
фациями в совокупности с мелкозернис
той оторочкой в 15-18 см ............................ 0.8

34. Полудайка, аналогичная предыдущей
(№ 33) ...............................................................  0.5

35. Полудайка, аналогичная двум пре
дыдущим (N°№ 33, 34) ..................................  1.2

Вниз по ручью на протяжении 700-800 м на
блюдается дайковый комплекс, сложенный мери
диональными сериями, аналогичными описанным 
выше, которые перемежаются со скринами, в том 
числе и крупными, сохраняющими в себе пакеты 
широтных полудаек. Ширина выходов субмеридо- 
нальных дайковых серий достигает сотни метров, 
тогда как мощности сложных скринов варьируют 
от первых метров до многих десятков метров.

Детальное изучение строения дайкового комплек
са в пределах верховьев руч. Кубагыльсай показало, 
что повсеместно существуют дайковые серии двух 
направлений: субмеридионального и субширотного. 
Анализ разрезов, составленных в разных сечениях, 
позволяет говорить о преобладании магматических 
тел меридиональной направленности. Они слагают 
пакеты, состоящие из многих десятков тел, среди 
которых одинаково часто встречаются стандартные 
дайки, восточные и западные полудайки.

Широтная совокупность выделяется своей од
нородностью, так как в ней преобладают полудай-



ки с северными ориентировками закалок, сложен
ные меланократовыми разностями габбро и габ
бро-диабазов. Мощности тел варьируют незначи
тельно. Простирания выдерживаются довольно 
строго. Повсеместно отчетливо устанавливается 
срезание широтных пакетов меридиональными, 
что свидетельствует об относительной древности 
пакетов широтных магматических тел.

Как и во всех других дайковых комплексах 
(Киргизата, Ходжагаир, Сартале), выделяются жи
лоподобные секущие дайки наиболее поздних ге
нераций. Они отличаются своей маломощностью 
и извилистостью. Все магматические тела этого 
типа сложены однообразными слабо раскристал- 
лизованными диабазами.

* * *

Таким образом, в офиолитах Северо-Восточной 
Ферганы по характеру взаимоотношений между 
собой устанавливаются разновозрастные и разно- 
напрвленные дайковые серии. Древняя характе
ризуется незначительной вариацией мощностей 
магматических тел, их одинаковой раскристалли- 
зованностью и преобладанием полудаек с одно
сторонне ориентированными закалками. Можно 
предполагать, что комплекс с широтной ориенти
ровкой оси растяжения (современные координа
ты) формировался в геодинамической обстанов
ке концентрированного спрединга.

Меридиональные серии обладают признаками 
рассредоточения зон магмовыведения. Магмати
ческие тела слагают удаленные друг от друга рои. 
Применение методики мысленного совмещения и 
изъятия целых даек из разрезов позволило опре
делить, что палеопространство путем извлечения 
полноценных магматических образований полно
стью закрывается, оставляя при этом только ши
ротные дайковые серии.

В таком случае, широтные пакеты “дайка в дай
ке” представляют собой реликты более древней оке
анической коры, становление которой происходи
ло в условиях срединно-океанического хребта, а 
меридиональные серии отвечают геодинамичес- 
кому этапу повторного спрединга рассеянного 
типа, который наиболее отчетливо удалось выявить 
в офиолитах Туркестано-Алая. Такое сочетание гео- 
динамических режимов палеоспрединга (концен
трированного и рассеянного), скорее всего, соот
ветствует геодинамической ситуации трансформ
ного разлома.

4.2.2. Палеомагнитная характеристика
Для палеомагнитного изучения отобраны кол

лекции из широтных и субмеридиональных даек в 
двух районах, удаленных друг от друга на 4.5 км 
(первая точка отбора -  руч. Дайковый, вторая -  
руч. Березовый). Кроме того, там же отобраны об
разцы габбро-долеритов из предполагаемых апи
кальных частей магматических камер, амфиболи- 
зированных габбро и пиллоу-базальтов. Все поро
ды подверглись зеленокаменному метаморфизму,

в значительной степени уничтожившему первич
ные магнитные минералы, что привело к низкой 
восприимчивости пород (к<0.4 мед. СИ).

Выделение стабильных компонент Jn осуществ
лено ступенчатой Т-чисткой (200,400,500 и 540 °С). 
Применен тест галек, для чего из конгломератов 
среднекаменноугольно-пермского молассового 
комплекса, перекрывающего офиолиты, отобраны 
гальки габбро, базальтов и диабазов. Т-чисгкой в 
гальках обнаружена метахронная компонента Jn, 
разностный вектор 200-400 °С в современных ко
ординатах имеет направление Dec=112°, Inc=-35° 
(К=26.6,095=6.4°). Метахронная компонента разру
шается Т-чисткой до 500 °С и разброс Jnt прибли
жается к хаотическому (К<3, табл. 4.5), т.е. выше 
500 °С должна выделяться близкая первичной ком
понента Jn. Наиболее эффективно применение ме
тода пересечения кругов перемагничивания в ходе 
Т-чистки. В результате в образцах офиолитов На- 
рынского участка (табл. 4.5) выделены три компо
ненты Jnt: 1) доскладчатая, близкая времени фор
мирования широтных даек (Dec=297° и 1пс=36°); 
2) доскладчатая, близкая времени формирования 
наложенных субмеридиональных даек (Dec=226° и 
1пс=44°); 3) послескладчатая, пермская (Dec=124°, 
Inc=-52°, К=390, (Х95=3.5°) [Диденко и др., 1995; 
Didenko et al., 1993].

Подобно Алайским офиолитам (табл. 4.4), пос- 
лескладчатые палеомагнитные направления На- 
рынского участка имеют обратную полярность. 
Доскладчатая компонента субширотных и боль
шинства субмеридиональных даек имеет прямую 
полярность (табл. 4.5). Соответственно, район со 
времени формирования субширотных даек и до 
приобретения послескладчатой пермской намаг
ниченности находился в северных широтах.

Палеомагнитные, близкие первичным, направ
ления субширотных и субмеридиональных тел зна
чимо различаются как по наклонению, так и по 
склонению (табл. 4.5). Это объясняется тем, что 
породы Нарынского участка образуют лежачую 
складку: в перевернутом крыле изотропные габ
бро располагаются структурно и гипсометричес
ки выше лайкового комплекса, т.е. разрез находит
ся в перевернутом залегании (рис. 4.19, а). При 
реконструкции первоначального залегания пород 
(поворот на 180° вокруг горизонтальной оси, име
ющей простирание 355°) палеопростирания суб
меридиональных даек ручьев Березового и Дай- 
кового становятся одинаковыми ( 10°).

Таким образом, для офиолитов Северо-Восточ
ной Ферганы (Нарынский участок) намечается 
следующая последовательность событий.

1. В силуре на широте около 20° с.ш. существо
вала единая для Южного Тянь-Шаня зона спре
динга, простирание ее оси было 330° (рис. 4.19, б); 
палеомагнитные склонения широтных даек наибо
лее близки склонениям и наклонениям силурийс
ких офиолитов Сартале (табл. 4.4); можно предпо
ложить, что формирование широтных даек было 
связано с активностью зоны спрединга в силуре.



2. В деБоне, до возобновления внедрения даек, 
Нарынский блок сместился к северу на -500 км к 
25° с.ш. и повернулся по часовой стрелке на 70°, 
после чего произошло дальнейшее растяжение с 
сохранившейся осью спрединга (рис. 4.19, б). Ве
роятно, этот поворот мог реализоваться в зоне 
трансформного разлома.

3. Образование лежачей складки (рис. 4.19, б), 
которое произошло, видимо, в процессе обдуци- 
рования пластины.

4. В дальнейшем продолжалось смещение к се
веру всего региона до 33° с.ш. и поворот против 
часовой стрелки (рис. 4.19, б): Туркестано-Алая на 
40°, Северо-Восточной Ферганы -  на 80°. Увеличе
ние сЛ^плитуды разворота последнего участка, воз
можно, связано с его близостью к Таласо-Ферганс- 
кому разлому.

Подобное увеличение амплитуды вращения вок
руг вертикальной оси блоков, расположенных у зон 
крупных разломов, зафиксировано нами и для офи- 
олитов Южных Мугоджар.

Широтное положение офиолитов Нарынского 
участка и в начале их формирования, и во время 
пермского перемагничивания совпадает с широт
ным положением Алайских офиолитов.

Более того, очень близки и палеопростирания 
осей спрединга: современное простирание субши
ротных даек 265° и Dec=297°, соответственно, па
леопростирание да-ек -  328°; современное прости
рание субмеридиональных даек 190°, Dec=226°, со
ответственно палеопростирание даек -  324°, а де
вонское простирание оси спрединга Алайских офи
олитов 340°.

4.3. Геодинамические аспекты 
формирования

палеоспрединговых комплексов 
Южного Тянь-Шаня

Рассмотренные офиолиты Южного Тянь-Шаня 
представляют собой тектонически разобщенные 
фрагменты структур Туркестанского палеоокеана. 
Литосфера данного океана формировалась в те
чение длительного времени, неоднократно попа
дая в условия спрединга и подвергаясь ранним 
деформациям. Результаты комплексных геологи
ческих, петролого-геохимических, петропалеомаг- 
нитных и термобарогеохимических исследований 
позволяют значительно дополнить и развить схе
му становления офиолитовых ассоциаций.

Состав серпентинитового меланжа свидетельству
ет о том, что к началу ордовика в Туркестанском 
палеоокеане существовала океаническая литосфера, 
включающая габброиды 3-го (кумулятивные габбро- 
нориты и амфиболовое габбро) и дунит-гарцбурги- 
товый комплекс 4-го слоев. Вполне вероятно, что 
присутствовали диабазы и базальты (2-й слой), а так
же океанические осадки (1-й слой), но их доордо- 
викский возраст ничем не подтверждается, а уста
навливаются они только в полимиктовых меланжах, 
где тектонически перемешаны блоки как древних, 
так и послеордовикских частей офиолитовых ассо
циаций. Кроме того, в ранних олистостромах выяв
лены кембрийские базальтоиды щелочного ряда [Ба
киров и др., 1984а], но их принадлежность к палео- 
океанической структуре не доказана.

Таблица 4.5. Палеомагнитные направления офиолитов Северо-Восточной Ферганы (41.6° с.ш., 
72.5° в.д.)________________

Объект Дайка, порода N/n

> ы

о Угол, °
Dec, ° Inc, ° К < * 9 5 , ° Пш,°

ПД
Ф-1 Субширотные дайки 8/8 - 0 288 36 8.2 17.6 -

297 36 51 4.5 -

Ф-2 То же 5/5 85 180 352 -26 3.2 36 -

295 35 150 4 -

Ф-3 Габбро, “корни” субширотных 2/7 85 180 56 -38 8.5 18.4 -
даек 298 38 8.5 18.4 -

Среднее 15 - - 351 -16 <3.0 ? -
297 36 1000 3 20

Ф-1 Субмеридиональные дайки 8/8 - 0 230 51 3.8 25.6 -
226 49 39.8 5.1 -

Ф-2 То же 12/12 85 180 313 40 3.2 22.9 -

46 -40 60.5 2.9 -
Ф-4 Амфиболизированное габбро 2/13 ? ? 117 -41 90.6 4.3 -

227 41 90.6 4.3 -
Среднее 22 - - 149 -19 <3.0 ? -

226 44 398 3 25.8
Ф-5 Гальки базальтов, габбро 1/18 - - 108 -34 <3 - -

— — — — —

Примечание'. Пояснения см. в табл. 4.4.
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Рис. 4.19. Схема формирования и деформаций двух систем параллельных даек Нарынского 
участка (Северо-Восточная Фергана) в разрезе (а) и плане (б)

1 -  субширотные дайки микрогаббро и габбро-диабазов; 2 -  субмеридиональные дайки диабазов; 3 -  
базальты лав; 4 -  диабазы и габбро-диабазы, нерасчлененные; 5 -  габброиды слоя 3; 6 -  палеомагнитное 
склонение пород в древней системе координат: а -  силурийско-девонское, б -  среднедевонское, в -  пермское 

Цифры -  палеошироты соответствующего времени

К середине ордовика возникли спрединговые 
условия, которые привели к развитию магмати
ческих систем не только базитового, но и ультра
основного составов.

Такой спрединг по отношению к первичной (до- 
ордовикской) океанической коре является повтор
ным. К моменту завершения эффузивной деятель
ности ультраосновного состава глубина бассейна 
уменьшалась и приближалась к уровню карбонат
ной компенсации. Свидетельством тому являют
ся линзы карбонатов, покрывающие ультраоснов- 
ные лавы.

В раннем силуре ложе Туркестанского палео
океана стало сложнее. В области, отвечающей Сар- 
талинскому типу офиолитов, после некоторого пе
рерыва, продолжались излияния лав базальтового 
состава, являющиеся результатом дальнейшего 
спрединга океанической коры. Одновременно за- 
ложились и стали развиваться области формиро
вания кремнистых отложений в некомпенсирован
ных условиях: в раннем силуре в Ходжагаирском 
фрагменте чуть позднее -  в Киргизатинском. Эта 
ситуация продолжалась на протяжении всего си
лура: некомпенсированное осадконакопление в 
одной части Туркестанской океанической струк

туры и лавовые излияния в условиях рассеянного 
спрединга -  в другой. В ряде областей Туркестан
ского палеоокеана образование океанических 
кремней предварялось формированием офиоли- 
токластовых олистостром.

В раннем девоне сначала в Киргизатинском, а 
немного позднее -  в Ходжагаирском фрагментах 
палеоокеанической структуры кремнистое осад
конакопление сменяется формированием мощ
ных толщ, в составе которых преобладающая роль 
принадлежит пульверизационной гиалокластике, 
что, скорее всего, свидетельствует о перенасы
щении магмы газовой фазой. В Сарталинских 
офиолитах продолжают изливаться базальтовые 
лавы.

Девонский этап -  один из самых насыщенных 
событиями периодов в истории Туркестанского 
океана, с явным приоритетом магматических про
цессов, вызванных активизацией спрединга во 
всех анализируемых фрагментах. Вулканизм на
чинается излияниями толеитовых базальтов, про
шедших кристаллизационную дифференциацию. 
Они быстро сменяются ультраосновными лавами, 
которые в Сарталинской части палеобассейна из
ливались с середины ордовика до начала силура,



а в Киргизатинско-Ходжагаирской -  позднее, в 
раннем-среднем девоне.

В дальнейшем возрастает интенсивность раз- 
движения, о чем свидетельствуют отвечающие это
му периоду пакеты типа “дайка в дайке”. Одновре
менно это фиксируется интенсивной вулканичес
кой деятельностью, в процессе которой форми
ровались мощные толщи минимально дифферен
цированных толеитов.

Рассредоточенность дайковых роев в простран
стве, равно как и другие специфические черты 
строения, указывают на превалирование спредин- 
га рассеянного типа. Этот процесс был главным 
геодинамическим параметром, ответственным за 
формирование Туркестанского палеоокеана.

Можно предположить, что интенсивность спре- 
динга и степень его рассеивания были неравномер
ны в палеоокеанической области. Наиболее напря
женной геодинамическая обстановка была в Кирги- 
затинском фрагменте. Здесь рассредоточенные оси 
магмовыведения действовали продолжительно, на 
что указывает сравнительно большие мощности роев.

Менее напряженная обстановка складывалась в 
Ходжагаирской части палеоокеанической структу
ры. Зоны магмовыведения существовали здесь не
продолжительно, их магматическая активность мно
го слабее. Появление даек “вихляющего” и “разду
вающегося” типов указывает, что магма нередко 
“пробивалась” к поверхности под давлением. Здесь 
широко развиты силловые комплексы, в том числе 
и дифференцированные. Видимо, это связано с тем, 
что при возрастающей мощности коры и рассеи
вании осей спрединга магма поднимается через ус
ложненную систему промежуточных магматичес
ких камер, остатками которых являются силлы.

В Сарталинской части палеоокеанической об
ласти еще более отчетливо проявляется сниже
ние вулканической активности. Заметно падают 
мощности лавовых толщ, появляются достаточ
но продолжительные перерывы, фиксирующие
ся туфосилицитовыми отложениями. Преобла
дание в мощном дифференцированном силле 
базитовой составляющей свидетельствует о том, 
что здесь не произошло отделение толеитовой 
выплавки и промежуточная камера осталась не
истощенной. Видимо, сказалась недостаточная 
напряженность поля растягивающих усилий, не 
позволившая разорвать и раздвинуть надсилло- 
вую часть разреза.

Таким образом, изученные офиолитовые фраг
менты удается объединить в некую систему, опре
деляемую особенностями магматизма, как интру
зивного, так и эффузивного. Взаиморасположение 
определяется по геодинамическому принципу (сте
пень напряженности спрединга): главная зона рас
сеянного спрединга (Киргизата) -> близкий фланг 
(Ходжагаир) -> дальний фланг (Сартале) -» транс
формный разлом (Северо-Восточная Фергана).

Петрологические особенности повторноспре- 
дингового магматизма фиксируются закономер
ностями в поведении флюида. Независимо уста

новленные ряды базитовых и гипербазитовых по
род, сменяющие друг друга по линии уменьше
ния уровня палеоглубинности, показывают, что 
изменения в газовых фазах зависят не только от 
состава, но и от морфологии тел. Вполне возмож
но, что это означает существование единой, уже 
первично дифференцированной камеры, которая 
при первых импульсах спрединга вскрылась на 
неодинаковых глубинах. В результате в верхние 
горизонты коры проникали различные по основ
ности магмы. Сказанное подтверждается поведе
нием редких элементов. В ультраосновной серии 
их концентрации четко реагируют на палеоглуби
ну, в основной -  в меньшей степени.

Остатки первичного расплава в отдифференци
рованном виде сохраняются в сложных силлах. Трен
ды эволюции составов пород, их слагающих, повто
ряют общие закономерности всей офиолитовой ас
социации. Можно предполагать, что строение и со
став таких крупных силлов, как Сарталинский, соот
ветствуют микромодели магматической камеры, раз
ноглубинное вскрытие которой породило столь ши
рокий по составам спектр лав и даек. С этим хоро
шо согласуется появление в разрезе частично диф
ференцированных толеитов, предваряющих ультра- 
основные излияния, а также плагиопорфиритов с ин- 
трателлурическими вкрапленниками. Скорее всего, 
это дошедшие до поверхности порции расплавов из 
быстро раскрывающихся апикальных частей каме
ры. Согласуется с моделью и стабильное участие не
дифференцированных толеитов в период максим;шь- 
ной активности спрединга. Постоянно подпитывае
мая камера быстро подавала вверх расплав, кото
рый почти не дифференцировалася.

Непосредственных переходов из даек в лавы 
установить не удалось. Тем не менее, генерации 
дайковых роев имеют аналогичную с лавами пос
ледовательность изменения состава внедрявшей
ся магмы: от ультраосновных пород до недиффе
ренцированных диабазов даек поздних генераций. 
Соподчиненность пород даек и их поверхностных 
аналогов подтверждается тем, что базитовые и ги
пербаз итовые ряды имеют свои, присущие только 
данной последовательности закономерности в по
ведении флюидов.

Геодинамическая обстановка повторного спре
динга рассеянного типа сдвинула петрологическую 
ситуацию в более восстановительные условия, чем 
это наблюдается при сирединге концентрирован
ного типа (офиолиты Мугоджар). К этому выводу 
независимо приводят данные термобарогеохими
ческого и петромагнитного изучения пород.

Сложность строения океанического ложа выра
зилась в появлении океанических островов с 6аз;шь- 
тоидным магматизмом и мелководными рифами.

К концу девона -  началу карбона активный маг
матизм затухает. Возникают локальные сжатия, в 
результате которых происходят ранние (океаничес
кие) надвиги. Затем пластины океанических обра
зований были обдуцированы на край Алайского 
микроконтинента.



Выделенная в офиолитах Южного Тянь-Шаня по
зднепалеозойская (пермская?) компонента Б отно
сится к гиперхрону обратной полярности Киама [Па
леомагнитология, 1982]. Соответственно, полученное 
нами палеомагнитное направление компоненты Б с 
Dec=142° и Ince -53°, очевидно, обратной полярнос
ти. Следовательно, в конце палеозоя район находил
ся в северных широтах на 33-35°. Сходство по зна
ку наклонения силурийского, девонского и камен
ноугольного палеомагнитных направлений с пермс
ким позволяет считать, что они также обратной по
лярности. В соответствии с этим предположением, 
регион находился в северных широтах на 19-22° в 
силуре-девоне и на 28-32° в среднем карбоне. Это 
означает, что со времени формирования палеоокеа- 
нической коры в силуре -  раннем девоне до ее де
формации во время складчатости в перми район в 
целом сместился к северу примерно на 10°, не пре
терпевая существенных вращений. Лишь в поздне- 
пермское-послепермское время район повернулся 
против часовой стрелки в среднем на 40°.

Современное простирание наиболее предста
вительного дайкового комплекса на участке Кир
гиз-Ата -  300°, среднее первичное девонское скло
нение Dec=320°, отсюда палеопростирание оси 
спрединга в девоне было 340°, а палеоширота, как 
отмечено выше, 22° с.ш.

Туркестанский палеоокеан в силурийско-сред
недевонское время располагался в тропических 
широтах Северного полушария и, видимо, имел суб
меридиональную ориентировку, о чем свидетель
ствует соответствующее простирание оси палео- 
спрединга в среднем девоне. Впоследствии субме
ридиональная ориентировка Туркестанского палео
океана была подтверждена в работе В.С. Буртмана 
с соавторами [Буртман и др., 1998]. На востоке бас
сейн граничил с Алайско-Таримским микроконти
нентом, на западе -  с каледонским континентом Ка
захстана (древние координаты).

* * *

Разрезы рассмотренных офиолитовых фрагмен
тов герцинид Южного Тянь-Шаня (Киргизата, Ход- 
жагаир, Сартале и Северо-Восточная Фергана) в 
целом отвечают строению коры океанического типа, 
но ни один из них полностью не идентифицирует
ся с классическими разрезами, хотя и не противо
речит определению офиолитов, принятому на Пен- 
роузской конференции [Penrose Field conference..., 
1972]. Выявленные отличия несомненно являются 
результатом повторного спрединга, в процессе ко
торого сформировалась океаническая кора услож
ненного типа. В ее разрезе особенно специфичен
2-й слой. Современные аналоги ему следует искать 
во внутриокеанических структурах типа впадины 
Науру или плато Манихики, а также типа Гавайс
ких островов и гайотов Императорского хребта (Ти
хий океан) [Петрологические провинции..., 1996; 
Геология дна..., 1980].

Специфика Туркестанского палеоокеаническо- 
го бассейна выразилась в следующем.

1. Появление относительно мелководных, но очень 
мощных гиалокластитов, согласно и без перерывов 
сменяющих более глубоководные конденсированные 
кремнистые отложения, свидетельствует о резкой 
смене условий некомпенсированного осадконакоп- 
ления интенсивной эксплозивной деятельностью, 
приведшей к накоплению гиалокластит-осадочных 
образований мощностью не менее 1000 м.

2. Появление ультраосновных подушечно-трубо- 
вых лав, тяготеющих к низам вулканогенных толщ, 
указывает на специфическую деятельность вторич
ных магматических камер. Очевидно также, что 
офиолитовые фрагменты, в отличие от классичес
ких стереотипов, не имеют в своем составе сплош
ного слоя “дайка в дайке”. Здесь магматические тела 
концентрируются в систему роев, в которых могут 
иметь место локальные серии типа “дайка в дайке”. 
Характер их распределения в пространстве и син
хронность проявления указывают на рассредото
ченность осей магмовыводения. Получается, что 
достаточно зрелая океаническая кора, сформиро
вавшаяся в условиях срединно-океанического хреб
та, попала в обстановку повторного раздвигания.

3. Выявление внутри офиолитовых аллохтонов 
древних зон надвигов позволяет предполагать тек
тоническое счешуивание океанической литосфе
ры на океанической стадии.

4. Офиолитовые ассоциации Южного Тянь- 
Шаня формировались на протяжении значитель
ного промежутка времени, охватывающего ордо
викский, силурийский, девонский и, возможно, 
начало каменноугольного периодов. При этом 
каждый из комплексов имеет свои, отличающие
ся друг от друга возрастные интервалы образо
вания (нижние). В Сартале перекрывающие оке
анический фундамент конденсированные осад
ки начали отлагаться в среднем ордовике, а в 
Ходжагаире -  в лландоверийский век силура. 
Вероятно, в Киргизатинских офиолитах конден
сированное осадконакопление началось еще по
зднее -  с середины или конца силура. Закончи
лись же активные магматические процессы при
мерно одновременно -  в конце девона. Такое “рас
положение” возрастных границ -  скользящая ниж
няя и синхронная верхняя -  может свидетель
ствовать о принадлежности рассмотренных фраг
ментов разным частям единого палеоокеана, раз
вивавшегося продолжительно.

Таким образом, относительно слабо нарушен
ные офиолитовые комплексы, располагающиеся в 
герцинидах Южного Тянь-Шаня, представляют 
собой тектонически перемещенные разновозраст
ные фрагменты палеоокеанических структур Тур
кестанского палеоокеана, развивавшиеся в различ
ных палеогеодинамических условиях: концентри
рованного спрединга, повторного спрединга рас
сеянного типа, трансформного разлома.



Глава 5
Палеоспрединговые комплексы Центрального Казахстана*

5.1. Офиолиты Центрального 
Казахстана

Каледониды и герциниды Казахстана составляют 
значительную часть Урало-Монгольского покровно- 
го-складчатого пояса. Они имеют мозаичный струк
турный рисунок, где широко распространены, по
мимо спредингового, островодужный, внутрикон- 
тинентальный и другие типы магматизма [Антонюк 
и др., 1977; Дегтярев, 1999; Ермолов и др., 1990; Зо- 
неншайн и др., 1990 а,б; Кузнецов и др., 1990; Мосса- 
ковский, 1975; Моссаковский, Дергунов, 1983; Мос- 
саковский и др., 1989, 1992, 1993; Объяснительная 
записка..., 1981; Офиолиты..., 1981; Самыгин, 1974, 
1990; Сеитов, 1987; Степанец, 1992; Тектоника Казах
стана.., 1982; Якубчук, 1989,1990; Якубчук и др., 1988, 
1989]. Каледонские области Центрального Казахста
на, Алтае-Саянской области и Северной Монголии 
слагают крупные блоки, которые сложно сочетают
ся с герцинскими складчатыми системами -  Ир- 
тыш-Зайсанской, Южно-Тянь-Шаньской и Южно- 
Монгольской.

В современной структуре докембрийские мас
сивы образуют подкову, обращенную выпуклос
тью на северо-запад (рис. 5.1). Внутри нее распо
лагаются каледонские зоны Казахстана, а также 
девонский и позднепалеозойский вулканические 
пояса, в самом центре находятся герциниды Джун
гаро-Балхашской области. Кроме того, здесь ши
роко распространены венд-раннепалеозойские 
офиолиты с палеоспрединговыми комплексами и 
раннепалеозойские островодужные ассоциации. 
Образование каледонид Казахстана происходило 
за счет закрытия междуговых бассейнов и столк
новения островных дуг с докембрийскими сиали- 
ческими блоками [Тектоника Казахстана..., 1982].

В пределах Центрального Казахстана выделяют
ся два геоблока (рис. 5.1): Западный (Кокчетаво- 
Чуйский), в строении которого участвуют в основ
ном докембрийские сиалические блоки, и Восточ
ный (Ерементау- Балхашский), сложенный преиму
щественно раннепалеозойскими офиолитовыми и 
островодужными ассоциациями. Восточный гео

* Глава написана при участии Д.М. Печерс
кого, ТЛ. Турманидзе.

блок разделен субмеридиональным Центрально-Ка
захстанским разломом на две части: 1 -  западную, 
включающую Тиесскую, Майкаин- Кызылтасскую, 
Тектурмасскую и Агадырскую офиолитовые зоны 
с широко варьирующими простираниями; 2 -  вос
точную, включающую Аркалыкскую, Акчатаускую 
и Северо-Балхашскую офиолитовые зоны.

Палеоспрединговые комплексы венд-раннекем- 
брийского возраста существенно метаморфизова- 
ны и деформированы, встречаются лишь в текто
нически разобщенном виде. Наибольшей сохран
ностью обладают ордовикско-силурийские офио
литовые и кремнисто-базальтовые комплексы.

5.1.1. Геологическая характеристика
Майкаин-Кызылтасская офиолитовая зона

(рис. 5.1). Развитые здесь офиолитовые комплек
сы имеют различное тектоническое положение 
(рис. 5.2): образуют доскладчатые покровы, запе
чатанные в олистостромовых отложениях карадо- 
ка-ашгила (гора Агырек, гора Косгомбай); слага
ют шарьяжи, надвинутые на смятые в складки тол
щи карадока -  нижнего силура (массивы Кызыл- 
Тумсек, Толпак); залегают в основании палеозойс
кого разреза (массив Караулчеку). В пределах зоны 
проведены исследования офиолитовых массивов 
Караулчеку, Толпак и горы Агырек.

Аллохтон Караулчеку вытянут в широтном на
правлении на 16 км (рис. 5.3). Здесь обнажается 
тектонически слабо нарушенный фрагмент офио- 
литов, залегающих в основании нижнепалеозойс
кого разреза, надвинутого на дислоцированные 
флишоидные отложения ашгила [Степанец, 1992]. 
Аллохтон смят в антиформную складку, в ядре 
которой вскрывается базит-гипербазитовый фун
дамент, а на крыльях -  вулканические и кремнис
то-вулканогенные образования.

Разрез офиолитов начинается расслоенными 6а- 
зит-гипербазитовыми образованиями, выше которых 
залегает диабаз-порфировый комплекс, прорванный 
плагиогранитными породами. Тела диабазов и пор- 
фиритов ориентированы согласно элементам рас
слоенное™ габброидов и залеганию пиллоу-лав. По
добные соотаошения интрузивных диабазовых тел и 
вмещающих пород свидетельствуют о силловой при
роде первых. Обычно зоны закалки в таких диабазо
вых телах фиксируются только со стороны, обра-



Рис. 5.1. Схема тектонического районирования Центрального Казахстана (по: [Антонюк и др., 
1977], с изменениями и дополнениями)

1 -  мезозойско-кайнозойские отложения; 2 -  докембрийские сиалические массивы (а), то же, перекрытые 
аллохтонами кремнистых, кремнисто-базальтовых и олистостромовых комплексов (б); 3 -  гипотетические 
погруженные массивы неясного возраста; 4 -  известково-щелочные (островодужные) вулканические серии: 
а -  кембрийско-ордовикские, б -  ордовикские, в -  средне-позднеордовикские; 5 -  позднедокембрийско-ранне- 
палеозойские рифтовые прогибы; 6-9 -  офиолитовые и кремнисто-базальтовые комплексы: 6 -  венда -  ранне
го кембрия(?), 7 -  венда -  раннего кембрия(?) или позднего кембрия -  раннего ордовика(?) (а), раннего 
кембрия -  раннего ордовика (б), 8 -  конца аренига(?) -  лландейло, 9 -  среднего-позднего ордовика и раннего 
силура; 10 -  граница Восточного (а) и Западного (б) геоблоков; И -  границы структурных единиц; 12 -  
разрывные нарушения

Цифры в кружках -  зоны и пояса: 1 -  Байконурская; 2 -  Калмыккульская и Джаркаинагачская; 3 -  
Степняк-Бетпакдалинский, 4 -  Селетинский, 5 -  Джалаир-Найманская; 6 -  Тиесская; 7 -  Майкаин-Кызылта- 
уская; 8 -  Бощекуль-Кендыктанский, 9 -  Центрально-Чингизский, 10 -  Алкамергенская, 11 -  Акчатауская,12 -  
Байдаулет-Александровский, 13 -  Акбастаусский, 14 -  Тектурмасская; 15 -  Северо-Балхашская; 16 -  Агадырь- 
ская; 17 -  Майла; 18 -  Тангбала

Буквы -  докембрийские массивы: К -  Кокчетавский, У -  Улутауский, И -  Ишкеольмеский, Ч -  Чуйский, 
Н -  Ниязский, Б -  Бурунтауский, А -  Актау-Моинтинский, Д -  Джунгарский; гипотетические погруженные 
массивы: Ж -  Жаман-Сарысуйский, Бл -  Балхашский

щенной к кровле разреза. Это дает основание счи
тать их “полусиллами”, пакеты которых формируют 
комплекс “силл в силле”, аналогичный описанному 
нами в офиолитах Южного Тянь-Шаня (подробнее 
см. главу 4). Мощность отдельных “полусиллов” не 
превышает 3 м и чадце равна 0.1-0.4 м. Общая мощ
ность всего пакета составляет 700-900 м. Наиболее 
поздние внедрения, представленные порфиритами, 
сосредоточенны в нижней части разреза. Наиболее 
мощные их тела проникают в апогарцбургитовые сер
пентиниты меланократового фундамента

Выше по разрезу находится толща толеитовых 
пиллоу-базальтов караулчекинской свиты мощно
стью 500-1000 м. Ее возраст определяется по со
гласно залегающим на базальтах кремнисто-вул
каногенным отложениям акозекской свиты (мощ
ность -  500-700 м), возраст которой по конодон- 
там охватывает интервал от среднего аренига до 
карадока [Степанец, 1992; Новикова и др., 1993]. 
В составе акозекской свиты преобладают алев
ролиты, туфосилициты, пепловые туфы с гори
зонтами алевропесчаников, полимиктовых песча-



Рис. 5.2. Схема геологического строения Центрального и Восточного Казахстана (по: [Геодинамическая карта..., 1988], с изменениями 
и дополнениями)

1 -  докембрийские массивы; 2 -  палеозойские вулканические комплексы преимущественно активных континентальных окраин; 3, 4 -  гранитоиды: 
3 -  PZj_2, 4 -  PZ3; 5 -  карбонатные отложения; б -  терригенные отложения; 7 -  молассы; 8 -  офиолитовые комплексы; 9 -  сутуры; 10 -  границы 
тектонических покровов; 11 -  сдвиги; 12 -  геологические границы; 13 -  точки палеомагнитного опробования с указанием возраста характеристической 
остаточной намагниченности (числитель) и палеошироты в градусах (знаменатель), стрелка -  пачеомагнитное склонение (направление палеомеридиана)
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ников, гравелитов, известняков. В верхах свиты 
появляются базальты, андезито-базальты, андези
ты и их туфы. Петрохимически вулканиты ако- 
зекской свиты отличаются от базальтов караул- 
чекинской свиты повышенным содержанием ка
лия и фосфора. При этом, диабазы из нижней 
части комплекса “силл в силле” сходны по хими
ческому составу с акозекскими вулканитами, а 
из верхней -  с караулчекинскими базальтами [Сте- 
панец, 1992; Турманидзе и др., 1991].

Рис. 5.3. Схема геологического строения 
аллохтона Караул чеку Майкаин-Кызылтас- 
ской зоны (составил В.Г. Степанец)

1 -  четвертичные отложения; 2 -  песчаники и 
алевролиты (кошиакозекская свита); 3 -  песча
ники, кремнистые алевролиты, туфы и лавы сред
него и основного составов (верхняя часть акозек- 
ской свиты); 4 -  яшмы, кремнисто-глинистые и 
песчано-алевролитовые породы; 5 -  пиллоу-ба- 
зальты; 6 -  диабазы и кератофиры силлового ком
плекса; 7 -  плагиограниты; 8 -  расслоенные габ- 
броиды; 9 -  кумулятивные оливиниты, верлиты, 
лерцолиты; 10 -  серпентинизированные гарцбур- 
гиты и дуниты; 11 -  серпентиниты; 12 -  разломы 
(а), надвиги (б); 13 -  геологические границы; 14, 
15 -  элементы залегания: 14 -  слоистости (а -  
нормальное, б -  опрокинутое), 15 -  расслоеннос- 
ти; 16 -  места находок конодонтов; 17 -  места 
отбора ориентированных образцов

На образованиях акозекской свиты согласно за
легают флишоиды верхнеордовикской кошиакозек- 
ской свиты, состоящей из переслаивающихся по- 
лимиктовых, вулканомиктовых песчаников, алев
ролитов с редкими прослоями и линзами граве
литов, известняков. Мощность -  200-300 м. Рас
смотренные образования согласно перекрывают
ся нижнесилурийскими флишоидными отложени
ями сатпаевской свиты.

Толпакский офиолитовый покров находится 
в 10 км к западу от массива Караулчеку (рис. 5.2). 
В толпакских офиолитах наиболее полно сохранил-



Рис. 5.5. Схема геологического 
строения района горы Ткенекты Ага- 
дырской зоны (по: [Турманидзе, 
1991])

1 -  песчаники и алевролиты силурий
ского возраста; 2-5 -  талдыэспинская сви
та (Оз-Sj): 2 -  красные аргиллиты, яшмы, 
3 -  яшмы, 4 -  базальты, яшмы, 5 -  базаль
ты с подчиненными прослоями туфов и 
яшм; 6 -  разрывные нарушения; 7 -  мес
та находок конодонтов; 8 -  участки отбо
ра ориентированных образцов

ся разрез расслоенного комплекса, который про
рывается телами диабазов и габбро-диабазов, сла
гающими комплекс “силл в силле”, аналогичный 
Караулчекинскому. На диабазы и габбро-диабазы 
надвинута базальт-туффитовая толща нижнего ор
довика, в основании которой вскрываются диаба
зовые брекчии. Ниже них встречаются выходы сер- 
пентинитового меланжа. Вулканиты толщи пред
ставлены субщелочными базальтами и трахибазаль- 
тами с прослоями кремнистых туффитов с коно- 
донтами позднего аренига [Кузнецов и др., 1990; 
Новикова и др., 1993]. Для базальтов Толпакского 
покрова, так же как и для базальтов Караулчеку, 
характерно повышенное содержание калия и фос
фора [Степанец, 1992; Турманидзе и др., 1991].

В районе горы Агырек обнажается серия ал
лохтонных пластин, сложенных базальтами и крем
нисто-вулканогенными образованиями ранне
среднеордовикского возраста. Они надвинуты на 
верхнеордовикские автохтонные отложения и пе
рекрыты, в свою очередь, верхнеордовикскими 
осадками неоавтохтона.

Тектурмасская офиолитовая зона. Она протя
гивается вдоль северо-западной периферии Джун

гаро-Балхашской складчатой системы на 300 км 
(рис. 5.2). На севере по надвигам, сбросам и сдви
гам Тектурмасский пояс граничит с Нуринским 
синклинорием, а с юга на него надвинут Успенс
кий синклинорий. Тектурмасский офиолитовый 
пояс по простиранию разделяется на четыре сег
мента: Аркалыкский, Краснополянский, Нурчекен- 
ский и Сарыкульболдинский. В этих сегментах 
выделяются три крупных пакета тектонических 
покровов: Базарбайский, Сарытауский и Тектур
масский, надвинутые один на другой с юга на се
вер и совместно смятые в складки [Якубчук, 1989].

Базарбайский аллохт он  располагается в 
100 км южнее Караганды (рис. 5.1 и 5.2). Это слож
но деформированное покровно-складчатое сооруже
ние протягивается в северо-восточном направлении 
более чем на 200 км. В его пределах выделяются две 
разновозрастные офиолитовые ассоциации: базар- 
байская и сарытау-тектурмасская. Последняя сохра
нилась лишь в виде серпентинитового меланжа в 
олистостроме. Базарбайская офиолитовая ассоциа
ция представлена более полно (рис. 5.4). Она слагает 
в одноименном аллохтоне подвернутое крыло и за
мок антиформы северо-западного простирания. По-
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Рис. 5.6. Схема геологичес
кого строения участка Архарсу 
Северо-Балхашской зоны (по: 
[Турманидзе, 1991] с упроще
ниями)

1 -  четвертичные отложения; 
2 -  габбро, габбро-амфиболиты; 3 -  
базальты ( 0 2); 4 -  песчаники, в том 
числе граувакковые, алевролиты; 
5 -  верлиты с жилами пироксени- 
тов; 6 -  конгломераты и песчани
ки; 7 -  интрузивные породы: рио
литы, порфириты, фельзиты; 8 -  
яшмы, кремнистые алевролиты; 9, 
10 -  разломные нарушения: 9 -  кру
тые, 10 -  надвиги; 11 -  участки 
отбора ориентированных образцов
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Рис. 5.7. Схема геологического стро
ения участка Итмурунды Северо-Бал
хашской зоны (по: [Ермолов и др., 1990} 
с упрощениями и изменениями авто
ров)

1 -  с.ерпентинитовый меланж; 2 -  ба
зальты с прослоями яшм, кремнистых алев
ролитов и туффитов (0 2); 3 -  олистост- 
ромы; 4 -  гравелиты, песчаники, алевро
литы (S-D); 5 -  конгломераты, песчаники, 
алевролиты (Оз-Cj); 6, 7 -  границы: 6 -  
геологические, 7 -  тектонические; 8 -  уча
стки отбора ориентированных образцов

роды залегают круто, часто встречаются опрокину
тые залегания. Разрез офиолитов начинается с ку
мулятивных габбро (200-500 м), выше сменяющих
ся диабаз-порфиритовым комплексом “силл в сил- 
ле”. На силлах лежат толеитовые базальты кузекской 
свиты с маломощными прослоями кремнистых алев- 
ротуффитов, содержащих конодонты раннего ллан- 
дейло [Герасимова и др., 1992]. Для базальтов харак
терны низкие содержания титана, калия и фосфора 
[Степанец, 1992; Турманидзе и др., 1991]. Кузекские 
базальты перекрываются кремнисто-туфогенными 
отложениями базарбайской свиты.

Между кумулятивными габбро и базальтами на
блюдается комплекс “силл в силле” мощностью не 
менее 500 м. У большинства силлов имеется зона 
закалки только с одной стороны (“полусиллы”) и 
они обращены к подошве комплекса, в отличие от 
караулчекинских, что указывает на наращивание 
комплекса “силл в силле” снизу вверх. Стандарт
ная мощность полусиллов составляет до 0.5 м, а 
мощность отдельных тел достигает 3-5 м. Полу
силлы слагают пакеты мощностью в десятки мет
ров. Магматические тела, как и в массиве Караул- 
чеку, субпараллельны расслоенности в кумулятив
ных габбро и элементам стратификации в пиллоу- 
базальтах. В верхних частях пакетов силлы выпол
нены порфиритами, проникающими в базальты 
кузекской свиты, а в нижней части -  внедряющи
мися в габбро и серпентиниты.

Агадырская офиолитовая зона. Она находит
ся в западной части Ерементау-Балхашского гео
блока и представляет собой серию тектонических 
покровов (рис. 5.1). В Агадырской зоне ультраба-

зитовая часть офиолитов присутствует только в 
составе серпентинит-лиственитовых зон [Авдеев, 
Ковалев, 1989; Сеитов, 1987].

Наиболее широко в Агадырской зоне представ
лены тектонические пластины, сложенные порода
ми талдыэспинской свиты (C^-S^, лучше всего со
хранившиеся в массиве Ткенекты (рис. 5.5). Здесь 
наблюдаются две тектонические пластины: северная 
и южная, общей мощностью не более 400 м. В пер
вой преобладают базальты и вариолиты с подушеч-

Рис. 5.8. Схема геологического строения 
участка Оболы Северо-Балхашской зоны (по: 
[Турманидзе, 1991])

Условные обозначения см. на рис. 5.6



ной отдельностью, образующие покровы мощнос
тью до 35 м, которые разделены прослоями кремни
стых туффитов, яшм и кремнистых алевролитов мощ
ностью от 0.3 до 2 м. В яшмах встречены конодонты 
карадока-ашгила [Новикова и др., 1993]. Толща про
низана единичными дайками микродиабазов мощ
ностью 1-2 м. В южной пластине наблюдаются бо
лее высокие части разреза, представленные афиро- 
выми базальтами, микродиабазами, тонкослоисты
ми туффитами и кремнистыми алевролитами. В пос
ледних обнаружены граптолиты раннего силура 
[Якубчук, 1990; Степанец, 1992; Дегтярев, 1999].

Северо-Балхашкая офиолитовая зона. В Севе
ро-Балхашской офиолитовой зоне (рис. 5.1) выде
ляются аналогичные Тектурмасской вещественные 
комплексы, среди которых лучше изучены страти
фицированные базальтовые и кремнистые толщи 
[Новикова и др., 1983; Дегтярев, 1999]. Породы офи
олитовой ассоциации присутствуют в сложно пе
ремятых тектонических чешуях, где они слагают от
дельные блоки или образуют серпентинитовый ме
ланж. Кроме того, небольшие массивы гипербази- 
тов и габбро вскрываются в виде линейных и ку
полообразных тел, являющихся, вероятно, оттор- 
женцами офиолитовых аллохтонов. Тем не менее, 
по фрагментам из разных массивов можно восста
новить практически полный разрез офиолитовой 
ассоциации. Наиболее представительными для изу
чения являются аллохтоны Архарсу и Итмурунды, 
а также Оболинский параавтохтон.

Аллохтон Архарсу представлен базит-гипер- 
базитовым массивом площадью около 11 км2, ко
торый обнажается в 9 км юго-восточнее горы Ит
мурунды (рис. 5.6). Развитые в его составе габбро 
и верлиты составляют половину площади массива 
[Геология СССР..., 1972]. В сводном разрезе офио- 
литов Архарсу выделяются (снизу вверх): серпен- 
тинизированные дунит-гарцбургиты, расслоенные 
дуниты, верлиты, пироксениты и габбро. Среди 
последних наблюдаются ксенолиты пород рассло
енных ультрамафитов. Вероятно, с расслоенным 
комплексом связаны также жильные тела кварце
вых диоритов и плагиогранитов.

Итмурундинская тектоническая пластина 
(рис. 5.7) сложена пиллоу-лавами с линзами яшм, со
держащими конодонты среднего ордовика [Ермолов 
и др., 1990; Новикова и др., 1983]. Вулканиты пере
крываются кремнисто-туфогенными и туфогенно
осадочными толщами позднего карадока -  раннего 
ашгила. Среди вулканитов широко распространены 
миндалекаменные базальты с подушечной отдельно
стью. Они образуют отдельные потоки мощностью 
до 40-60 м. Базальтовые туфы встречаются редко, в 
основном в верхней части пластины, и представлены 
обычно литокластическими грубообломочными раз
ностями. Общая мощность пластины около 1000 м.

Оболинская тектоническая пластина образу
ет сложно построенную антиклиналь с подорванны
ми крыльями, частично надвинутую на силурийс
кий складчатый комплекс (рис. 5.8). Основной объем 
параавтохтона составляют казыкская и тюретайская

свиты. Последняя относится к среднему ордовику 
и сложена базальтами с маломощными прослоями 
яшм и гематитовых кварцитов. Породы свиты пере
крываются песчано-сланцевой толщей раннего си
лура с фауной граптолитов [Новикова и др., 1983].

5.1.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

С целью получения петролого-геохимических ха
рактеристик по изученным нами объектам были 
выполнены химические анализы образцов габбро, 
диабазов и базальтов из разрезов офиолитов Караул- 
чеку, Толпак, Базарбай, Агадырь и Оболы (табл. 5.1).

Как видно из табл. 5.1 и рис. 5.9, базальты вы
шеперечисленных офиолитовых массивов близки 
базальтам окраинных морей [Геология окраинных 
бассейнов, 1987; Магматические горные породы, 
1985, 1987, 1988]. Вместе с тем, имеется ряд раз
личий между химическими составами базальтов 
из офиолитов Центрального Казахстана. Так, ба
зальты Майкаин-Кызылтасской зоны (Толпак, Ка- 
раулчеку) имеют повышенные содержания К20  и 
Р20 5 при дефиците ТЮ2. Повышенной фосфо- 
ристостью отличаются и базальты Оболинской 
структуры (Северное Прибалхашье). Для толпакс- 
ких габбро-диабазов и диабазов наблюдается уве
личение вверх по разрезу содержаний титана, фос
фора и щелочей. Железистость габбро-диабазов и 
диабазов также возрастает вверх по разрезу, что 
коррелирует с увеличением кремнезема (рис. 5.9).

Сопоставляя химизм магматических пород изу
ченных офиолитов Центрального Казахстана с 
опубликованными данными по базальтам из раз
личных геодинамических обстановок [Магматичес
кие горные породы, 1985], можно заключить, что 
базальты офиолитовых аллохтонов Караулчеку и 
Толпак близки к надсубдукционным. Вулканиты 
Базарбайского и Агадырьского офиолитовых ал
лохтонов, а также базальтов Северного Прибалха
шья характеризуются повышенной щелочностью, 
умеренным содержанием титана (табл. 5.1) и сход
ны по химизму с базальтами окраинных бассей
нов типа Японского моря [Колман, 1979; Федор
чук, 1988; Магматические горные породы, 1985].

Проведенный микрозондовый анализ составов 
рудных минералов из вулканических пород офио
литовых массивов Центрального Казахстана пока
зал, что зерна первичного титаномагнетита суще
ственно изменены. Это, прежде всего, гетерофаз- 
ное изменение (распад, образование сфена и дру
гих вторичных силикатных минералов по границам 
ламеллей ильменита в распавшихся зернах титано
магнетита, образование псевдоморфоз). Такие из
менения титаномагнетитов типичны для палеозой
ских офиолитов [Печерский, Диденко, 1995; Диден
ко, 1997 а,б]. Состав первичных титаномагнетитов 
(содержание ТЮ2 < 14 %, TiO^FeO* <0.1) гово
рит о том, что изученные породы офиолитов отно
сятся к надсубдукционному типу (подробнее см. 
[Турманидзе, 1991]).
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Таблица 5.1. Химический состав магматических пород палеоспрединговых комплексов офиолитов Центрального Казахстана, мае. %

№ обр. Si02 •по. ai2o3 F eA FeO MnO MgO CaO Na20 k2o PA HjO+ H2CT Сумма

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15
П01в 46.9 2.8 15.2 5.3 7.75 0.14 5.97 7.09 3.64 0.4 0.43 4.42 - 99.04
П01в1 46.2 2.65 5.29 5.17 8 0.14 6.21 7.18 3.52 0.36 0.4 4.5 - 99.70
П02в 48.7 2.84 5.4 5.42 7.28 0.2 6.24 4.89 3.44 0.7 0.4 3.52 - 99.03
ПОБ1 48.55 2.62 15.21 5.3 7.38 0.2 6.44 5.1 3.62 0.69 0.39 3.52 - 99.00
П076 51.5 1.68 14.4 5.62 3.59 0.28 6.18 6.62 3.88 0.6 0.16 4.34 - 98.75
П096 48.7 2.32 13.1 5.91 9.18 0.23 5.32 8.28 2.88 0.5 0.21 1.7 - 98.33
ПОЮб 49.2 1.86 14.1 4.94 7.26 0.19 6.29 7.97 3.74 0.5 0.17 2.11 - 98.33
ПОНа 48.16 1.4 15.53 7.98 5.96 0.25 5.5 7.91 3.28 0.54 0.21 2.26 - 98.98
П013 46.5 2.0 16.5 11.32 4.22 0.2 3.86 7.09 3.46 0.4 0.2 1.95 - 99.52
П0146 46.2 1.86 15.4 10.28 5.06 0.21 4.79 8.18 3.82 0.95 0.2 2.57 - 99.52
АУЗ 46.8 1.6 15.0 9.85 3.2 0.17 5.39 8.75 3.5 0.4 0.19 3.9 - 98.75
АУ4 46.6 1.58 14.7 8.61 5.22 0.21 5.97 8.75 3.16 0.1 0.17 4.3 - 99.37
АУВ1 46.83 1.48 14.32 8.66 5.35 0.21 6.29 8.54 3.16 0.1 0.15 4.48 - 99.57
АУба 46.9 1.14 15.5 3.65 6.35 0.21 7.75 6.97 3.94 0.4 0.09 5.59 - 98.39
АУ11 45.3 1.16 18.5 9.32 3.32 0.44 4.79 8.54 2.77 1.55 0.12 3.49 - 99.30
АУ14 46.2 1.67 15.3 10.66 3.37 0.18 5.28 8.18 3.64 0.5 0.2 3.5 - 98.68
АУ13а 49.2 1.24 17.9 9.68 2.77 0.2 4.49 5.1 3.87 2.05 0.15 2.99 - 99.59
АУ15а 48.8 1.08 14.8 5.26 4.63 0.17 5.88 10.0 3.5 0.15 0.1 4.26 - 98.63
ББ8 51.06 0.86 15.5 5.06 7.81 0.2 4.89 4.8 5.29 0.26 0.22 3.75 0.62 100.32
ББ12 50.76 0.82 15.85 5.19 7.81 0.2 4.18 6.17 5.08 0.11 0.22 3.55 0.49 100.43



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

ББ13 50.76 0.86 14.83 5.58 7.57 0.22 4.08 5.45 5.08 0.23 0.22 4.96 0.54 100.38

ДБ1 50.2 - 16.75 3.19 5.77 0.14 5.87 8.35 4.01 0.55 0.15 3.64 0.37 100.04

ДБ4 50.58 1.21 16.88 6.73 4.08 0.09 3.26 7.08 5.08 0.2 0.18 1.51 0.31 100.18

ТБЗ 51.7 0.78 15.65 3.7 7.92 0.22 5.61 5.81 3.3 1.84 0.37 2.74 0.21 99.85

ТБ10 53.5 0.78 16.2 3.63 6.76 0.18 4.83 3.81 2.87 3.01 0.42 3.69 0.21 99.85

ЧБб 53.88 1.2 15.2 3.57 6.64 0.13 4.83 3.45 4.55 0.08 0.18 6.01 0.3 100.02

ЧБ13 52.08 1.02 16.7 12.6 2.56 0.28 2.87 2.54 5.5 0.33 0.51 2.58 0.28 99.85

ЧБ156 44.38 1.64 18.22 5.06 10.84 0.29 7.05 2.72 3.87 0.08 0.28 5.36 0.32 100.03

ЧК-12 49.37 0.92 14.62 3.11 5.47 0.17 5.87 10.61 2.81 1.44 0.33 5.16 0.28 100.18

БД5)а 58.0 0.48 16.47 3.59 4.54 0.12 3.13 3.81 6.98 0.11 0.22 1.72 0.24 100.16

БД16 52.42 0.7 16.01 3.26 6.52 0.18 5.48 7.44 4.73 0.11 0.13 2.98 0.34 100.30

тдз 61.18 0.92 15.44 5.46 3.84 0.11 1.5 2.52 5.5 0.82 0.31 2.26 0.27 100.13

ТДб 64.02 0.78 13.64 6.35 3.73 0.14 1.44 3.07 5.65 0.11 0.23 0.97 0.51 100.64

ЧД13 54.19 1.16 16.42 3.34 5.24 0.07 4.69 4.61 5.72 0.36 0.17 2.48 0.22 99.87

ВА1 47.26 1.48 14.1 3.37 10.14 0.24 8.0 8.83 2.69 0.71 0.15 2.7 0.32 99.99

ВА7 44.04 1.16 13.6 1.7 9.32 0.22 7.45 18.16 0.88 0.23 0.13 3.05 0.22 100.16

БГ6 58.6 1.69 17.84 2.2 4.08 0.12 2.09 4.9 6.86 0.14 0.26 1.57 0.23 99.98

ТГ6 57.16 0.78 16.06 2.9 4.85 0.16 3.04 4.66 3.81 0.82 0.22 1.79 0.22 99.76

ЧГЗ 54.82 1.24 15.5 4.53 5.48 0.08 4.31 7.44 3.17 0.39 0.16 2.66 0.22 100.00

ЧГ6 53.72 1.24 17.36 4.29 5.13 0.07 3.79 8.53 2.98 0.38 0.21 1.93 0.3 99.88

Примечание. Базальты: ПО -  Оболы, АУ -  Агадыря, ЧБ, ЧК -  Караулчеку, ББ, ДБ -  Тектурмаса, ТБ -  Толпака; диабазы: ЧД -  Караулчеку, ТД -  Толпака, БД 
Тектурмаса; габбро: ЧГ -  Караулчеку, ТГ -  Толпака, БА, БГ -  Тектурмаса.
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5.1.3. Палеомагнитная и петромагнитная 
характеристики

До конца 80-х годов были известны единичные 
работы по палеомагнетизму геологических комп
лексов Казахстана. Прежде всего, необходимо от
метить работы И.А. Свяжиной, посвященные па
леомагнетизму нижнепалеозойских толщ Северо- 
Западного Казахстана [Свяжина, 1988; Свяжина и 
др., 1989] и работу А.С. Кумпана с соавторами, 
посвященную верхнепалеозойским комплексам 
Центрального Казахстана [Кумпан и др., 1968]. 
Палеомагнитные исследования офиолитовых ком
плексов Казахстана до наших работ не проводи
лись, хотя распространение этих комплексов на 
этой территории весьма широкое (см. выше).

В пределах вышеописанных объектов отобра
ны ориентированные образцы для последующего 
их изучения петромагнитными и палеомагнитны- 
ми методами (табл. 5.2 и 5.3).

Петромагаитные свойства офиолитов. По дан
ным термомагнитного анализа, основным носите
лем магнетизма изученных образцов является маг
нетит с точками Кюри 580-585 °С и частично од
нофазно-окисленный магнетит с точками Кюри 
590-600 °С (табл. 5.2). Кроме того, повсеместно 
присутствует маггемит, на наличие которого ука
зывают кривые термомагнитного анализа со спа
дом намагниченности в районе 350-450 °С. Его 
присутствие свидетельствует, что породы претер
пели низкотемпературное окисление.

Ассоциация магнетит+маггемит в изученных по
родах характеризуется рядом специфических 
свойств: 1) напряженным состоянием магнитных 
зерен, выражающимся значительной магнитной

жесткостью (Нсг=300-1000 Э), которая “снимает
ся” нагревом выше 200 °С, приводящем к спаду Нсг 
почти вдвое и росту Js; 2) заметным падением и 
в меньшей степени Js при нагреве до 400-500 °С, что 
связано с переходом маггемита в гематит; 3) замет
ной магнитной вязкостью, из-за которой породы 
существенно перемагничены современным геомаг
нитным полем.

Вязкая компонента Jn обычно уничтожается на
гревом до 200-400 °С, когда снимается напряжен
ное состояние зерен магнетит-маггемит. Величина 
Нсг после нагрева образцов до 400 °С довольно од
нородна (300-400 Э), отражая преобладание в них 
вторичного мелкозернистого магнетита, генерации 
которого по магнитным свойствам не различают
ся. Вероятно, они разделяются по блокирующим 
температурам: более крупные зерна с блокирую
щими температурами, близкими к точке Кюри маг
нетита, скорее всего, относятся к продуктам рас
пада первичного титаномагнетита, тогда как самые 
мелкие зерна магнетита с низкими блокирующими 
температурами относятся главным образом к наи
более поздним образованиям (подробнее см.: [Тур- 
манидзе, 1991]). Это дает основание предполагать, 
что высокотемпературная компонента намагничен
ности исследованных пород несет палеомагнитную 
информацию о времени их остывания на постмаг
матической стадии в процессе гетерофазного рас
пада первично-магматических титаномагнетитов. В 
магнитотектоническом плане, такую намагничен
ность можно принимать за первичную или, по край
ней мере, близкую к ней по времени.

Палеомагнитная характеристика. Для удаления 
случайного подмагничивания образцов ударами 
молний проводилась предварительная чистка пе-

Таблица 5.2. Петромагнитные характеристики магматических пород офиолитов Центрального Казахстана

Объект п J„, А/м Q- Jn,/Jn Js, Ам2/кг Нсг, мТл о о V J, ■IrsZ-lrS Н сп/Нсг

ЧК 28 0.46 1.6 0.29 0.9 830 580 0.81 0.44 0.33
ЧБ 16 0.34 1.0 0.10 1.2 1010 595 0.49 - -
ТБ 12 3.48 3.3 0.24 2.7 490 585 0.88 - -
ББ 30 1.48 1.1 0.31 2.4 460 600 0.85 - -
ДБ 9 0.36 1.1 0.20 1.1 730 575 0.80 0.35 0.40
ЧД1 4 0.47 0.3 0.20 3.8 300 580 1.0 - -
ЧД 2 22 0.10 0.7 0.18 1.0 510 560 0.99 - -
ТД 10 0.40 3.0 0.29 0.45 650 600 0.52 0.35 0.60
БД 10 0.29 0.5 0.39 2.0 510 580 0.89 - -
ЧГ 14 0.55 1.8 0.58 3.0 440 590 1.0 - -
ТД 10 1.81 5.5 0.39 0.5 510 600 0.98 0.68 0.60
БГ 6 2.92 5.3 0.45 0.9 440 580 0.81 - -
БА 9 0.03 1.4 0.89 0.06 650 560 1.20 - -

Примечание. Объект -  участок отбора образцов (расшифровку буквенных обозначений см. в табл. 5.1); п -  количе
ство проанализированных образцов; Jn -  средняя удельная остаточная намагниченность; Qn -  коэффициент Кениг- 
сбергера (Qn=Jn/0.5k, где к -  магнитная восприимчивость); Js -  удельная намагниченность насыщения; Нсг -  
остаточная коэрцитивная сила; Тс -  точка Кюри; JR -  удельная остаточная намагниченность насыщения; индекс 
“t” -  величина соответствующего параметра после нагрева до 400 °С; ЧД 1 -  среднее по обр. ЧД 1 -  ЧД 14; ЧД 2 -  
среднее по обр. ЧД 15 -  ЧД 18.



Таблица 5.3. Палеомагнитные направления ордовикских офиолитов Центрального Казахстана

Объект Возраст
Аз, ° Угол, ° Т-чистка, 500 °С Круги

пш, °
пд п Dec, 0 Inc, ° К <*95> ° п Deca>° Inca, ° «95-°

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 12 14
Караулчеку (50.8° с.ш., 74.8° в.д.)

ЧА 0 3 220-245 50-65 12 158 -12 7 16 - - - - -
150 28 - - 11 162 25 9 13

ЧК Ol-2 197-330 82-100 25 227 15 1.2 25 - - - - -
275 -12 - - 12 171 33 14 18

ЧБ Oi_2 325-355 60-100 16 181 -7 4 25 - - - - -
184 -5 3 - 13 179 30 19 16

чд 02? 350-20 70-75 10 188 -32 2.5 29 - - - - -
177 43 2.6 10 163 23 14 12

чг о  1-2 120-320 14-55 10 158 -8 3 29 - - - - -
151 43 2.8 - 9 159 26 14 14

Среднее (ЧА+ЧК+ЧБ+ЧД+ЧГ) 160 29 2.8 15.2
Длинные частицы (ЧА+ЧЛ) 162 - - -

Толпак (50.8° с.ш., 74.8° в.д.)
ТБ Ol 185-213 30-47 12 136 21 4 24 9 160 3 - -

144 6 - - - 160 35 19 20
т д 0 2? 210 30-80 8 87 7 9 25 - - - - -

94 22 - - 8 146 28 20 15
т г 0 2? 210 20 8 106 19 3 28 - - - - -

114 23 - - 7 122 20 20 10.3
Среднее (ТБ+ТД) 152 31 12 16.7

Агырек (50.8° с.ш., 74.6° в.д.)
АК 02 *65 *80 33 138 43 25 16 - - - - -

(тест обжига + фуги) 29 110 -3 15 -1.5
АЕ о 3 «70 *57 30 137 59 -  - 30 98 11 8 5.5
Доскладчатый Jnt> метод разделения компонент 122 22 - 12
АН Оз 268 120 17 203 -53 - 14 - 122 10 14 5
Среднее (АЕ+АН) 2 172 4 1 - - 110 10 20 5
Среднее АК+АЕ+АН) 5 148 35 3 37 - 109 2 12 1

Базарбай (49.3° с.ш., 73.3° в.д.):
ББ 0 2 325-20 25-75 17 171 -6 4 17 - - - - -

180 17 - - 23 190 20 10 10.3
ББ, контакт 4 189 19 - - - - - - -
БД 1-14 0 2 280 90 15 155 44 2 25 - - - - -

240 25 - - 9 210 24 19 12.6
БД 15-18, 
БГ

0 2 340 40 12 46 47 1.5 43 - - - - -
20 25 - - 12 185 13 9 6.6

Среднее (ББ+БД+БГ) 194 19 13 9.8
ДБ Ol-2 210-30 30-80 9 162 -5 2 25 - - - - -

139 -25 - - 7 273 18 11 9.2
БА 0 1-2 164-232 20-80 9 313 78 2 26 - - - - -

205 79 - - 9 192 33 11 18
Итмурунды (47.7° с.ш., 77.0° в.д.)

ПИ Oi_2 15-195 65-95 35 269 -40 2 17 - - - - -
275 -20 2 16 20 220 20 19 -

ПУ Oi_2 220-40 10-90 47 184 -15 1 30 - - - - -
268 23 1 33 26 210 25 10 13.4

ПЖ Ol-2 205-340 93-105 18 104 37 2 25 - - - - -
102 -23 2 25 12 198 25 17 13.4

Среднее (ПИ+ПУ+ПЖ) 205 26 9 13.5



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 12 14
Архарсу (47.0° с.ш., 77.0° в.д.)

ПА О 60-290 54-65 35 216 55 2 23 - - - - -
177 0 3 23 20 144 35 .15 19.2
Оболы (76.5° с.ш., 77.0° в.д.)

ПО 0 ,-2 65-205 120-80 20 357 7 1 - - - - - -
260 -64 2 23 13 228 28 12 14

Агадырь (47.0° с.ш., 76.0° в.д.)
АУ 0 3-S, 20-41 95 18 200 -18 3 22 - - - - -

202 11 6 17 16 201 35 16 18
АТ 0 3-S, 130-308 89-150 38 357 7 7 9 - - - - -

260 -64 2 23 19 206 35 9 19
Среднее (АУ+АТ) 203 35 4 19

Центрально-Чингизская зона (Майлжен, 50.0° с.ш.. 77.0° в.д.)
ИМ Оз 9 - - - - - - - - -

184 1 13 13 - - - - 0.5
ИО о ,

"
8 - - - - - - - - -

174 3 23 10 - - - - 1.5
Среднее (ИМ+ИО) 179 2 5 . - - - - 1
Гальки 0 3 | 260 | 80
Гальки осадочных пород 22 243 -40 40 5 - - - - -
Г альки кислых вулканитов 11 250 14 8 18 - - - - -

235 -63 8 18 - - - - -
Примечание. Объект -  участок отбора образцов (расшифровку буквенных обозначений см. в табл. 5.1 и в тексте); 
п -  количество проанализированных образцов; Dec, Inc -  склонение и наклонение Jnt, верхние строки -  в современ
ных координатах, нижние -  в древних; Deca, Inca -  склонение и наклонение в древних координатах компоненты Jn, 
выделенной методом пересечения кругов перемагничивания в ходе Т-чистки; пш -  палеоширота.
ременным магнитным полем до 20 мТл большин
ства образцов, после чего представительные образ
цы подверглись непрерывной Т-чистке на термо
магнетометре, а все образцы -  ступенчатой Т-чист- 
ке от 300 до 620 °С. Для учета минералогических 
изменений в ходе Т-чистки после каждого нагрева 
измерялась магнитная восприимчивость. Обычно 
разрушалась компонента Jn, близкая по направле
нию современному геомагнитному полю, после чего 
распределение единичных векторов в каждой груп
пе образцов было близким хаотическому, что выра
зилось в очень низких значениях К (табл. 5.3) даже 
после Т-чистки до 540 °С.

Установлено, что в исследованных породах при
сутствует набор мелких вторичных зерен магнетита, 
время образования которых не установлено. Вполне 
вероятно, что оно относится к разным этапам разви
тия региона, начиная с автометаморфических изме
нений на стадии остывания пород и включая время 
тектонических деформаций и обдуцирования плас
тин, послескладчатых процессов, сопровождавших
ся высокой магматической активностью в среднем 
и позднем палеозое. Вероятно, поэтому наблюдает
ся близкое к хаотическому распределение Jnf

Высокотемпературную доскладчатую компоненту 
Jn, близкую первичной, удалось выделить, приме
нив ряд методов статистической обработки. Наибо
лее эффективным оказался метод пересечения кру
гов перемагничивания в ходе Т-чистки (рис. 5.10 и

табл. 5.3) и, в меньшей мере, -  метод разделения 
компонент с привлечением диаграмм Зийдервельда 
Несмотря на некоторые различия результатов двух 
упомянутых методов обработки, средние направле
ния по серии объектов внутри аллохтона Караулче- 
ку-Толпак статистически не различаются (табл. 5.3 и 
рис. 5.2), что свидетельствует о приемлемой палео- 
магнитной надежности средних направлений ряда 
объектов: наилучший результат для участка Караул- 
чеку, наихудший для -  Архарсу и Базарбая.

Близость палеомагнитного направления осадков 
Караулчеку (ЧА и ЧК, см. табл. 5.3) к первичному 
проверена тестом длинных частиц (рис. 5.11). Заме
рялась ориентация двух групп удлиненных зерен: 
1 -  зерна рудных минералов длиной 10-20 мкм; 2 -  
зерна силикатных минералов, ориентация которых 
не связана с геомагнитным полем. Моды ориенти
ровки длинных осей рудных мелких минералов, по
строенные по отдельным шлифам, варьируют от 140° 
до 170 °С [Турманидзе, 1991], а на суммарной гис
тограмме ориентировки зерен силикатных минера
лов (группы “2”) сглажены и отчетливо выделяется 
лишь одна мода ориентировки группы зерен руд
ных минералов (рис. 5.11), совпадающая со сред
ним палеомагнитным склонением для аллохтона Ка
раулчеку (D-1600, табл. 5.3).

На объектах Базарбая и Агырек первичное па- 
леомагнитное направление подтверждено тестом 
обжига (ББ, АК; см. табл. 5.3). Методом разделе-
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Рис. 5.10. Стереограммы распределения палеомагнитных направлений естественной остаточ
ной намагниченности в ходе термомагнитной чистки для образцов участков Базарбая (а) и Кара- 
улчеку (б)

1-3 -  после чистки: 1 -  300 °С, 2 -  400 °С, 3 -  500 °С; 4 -  линии, соединяющие направления одного 
образца.

Залитые значки -  проекция на нижнюю полусферу, незалитые -  на верхнюю



Рис. 5.11. Диаграмма распределения ориентировок длинных осей удлиненных зерен рудных и 
силикатных минералов в ориентированных шлифах некоторых образцов ордовикских осадочных 
пород участка Караулчеку Майкаин-Кызылтауской зоны

1 -  рудные минералы; 2 -  силикатные минералы; 3 -  палеомагнитное склонение характеристической 
намагниченности, определенное в результате термомагнитной чистки

ния компонент, обычно между 200° и 450 °С, в 
некоторых образцах базальтов выделяется после- 
складчатая компонента Jn [Турманидзе, 1991; Тур- 
манидзе и др., 1991; Гришин и др., 1991]. Напри
мер, для всех пород Оболинского автохтона (ПО, 
см. табл. 5.3) D -243° и 1с--64° и осадочных по
род участков Итмурунды и Центрального Чин
гиза Dc-269° и 1с--40° (ПИ, ИО, см. табл. 5.3). 
Это подтверждено тестом галек аналогичных по 
составу средне-верхнеордовикских терригенно- 
осадочных пород Чингиза. После Т-чистки до 
540-560 °С в гальках сохраняется заметная вто
ричная компонента с кучностью в современной 
системе координат более 40, направление этой 
компоненты близко пермскому (D-243°, I--400, 
см. табл. 5.3).

В некоторых случаях осадочные породы полнос
тью перемагничены. Алевротуффиты объекта Итму
рунды полностью перемагничены во время складча
тости, что установлено двумя методами: 1) по пересе
чению малых кругов, соединяющих направления Jnt 
в древних и современных координатах после Т-чист- 
ки до 350° и 450 °С; 2) по максимуму кучности векто
ров при ступенчатом введении поправки на угол на
клона пластов. В двух случаях получено сходное на
правление: D-203°, I--38° (К-12). Близкое палеомаг
нитное направление получено для метаморфизован- 
ных такситовых габбро на контакте с пермскими гра
нитами объекта Оболы (ПО, см. табл. 5.3) в совре
менных координатах: Dc*244°, Ic*-49° (К-5).

Для шести объектов региона (90 образцов) сред
нее направление древней послескладчатой компо-
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ния компонент, обычно между 200° и 450 °С, в 
некоторых образцах базальтов выделяется после- 
складчатая компонента Jn [Турманидзе, 1991; Тур- 
манидзе и др., 1991; Гришин и др., 1991]. Напри
мер, для всех пород Оболинского автохтона (ПО, 
см. табл. 5.3) D -243° и 1с--64° и осадочных по
род участков Итмурунды и Центрального Чин
гиза Dce 269° и 1с--40° (ПИ, ИО, см. табл. 5.3). 
Это подтверждено тестом галек аналогичных по 
составу средне-верхнеордовикских терригенно- 
осадочных пород Чингиза. После Т-чистки до 
540-560 °С в гальках сохраняется заметная вто
ричная компонента с кучностью в современной 
системе координат более 40, направление этой 
компоненты близко пермскому (D-243°, I--400, 
см. табл. 5.3).

В некоторых случаях осадочные породы полнос
тью перемапшчены. Алевротуффиты объекта Итму
рунды полностью перемагничены во время складча
тости, что установлено двумя методами: 1) по пересе
чению малых кругов, соединяющих направления Jnt 
в древних и современных координатах после Т-чист- 
ки до 350° и 450 °С; 2) по максимуму кучности векто
ров при ступенчатом введении поправки на угол на
клона пластов. В двух случаях получено сходное на
правление: D-203°, I--38° (К-12). Близкое палеомаг
нитное направление получено д ля метаморфизован- 
ных такситовых габбро на контакте с пермскими гра
нитами объекта Оболы (ПО, см. табл. 5.3) в совре
менных координатах: Dc-244°, Ic«-49° (К-5).

Для шести объектов региона (90 образцов) сред
нее направление древней послескладчатой компо



ненты Jn: D-233°h I--60° (K-24). Приведенные 
синскладчатое и послескладчатое палеомагнитные 
направления близки позднепалеозойскому средне
му направлению обратной полярности, рассчитан
ному для координат Центрального Казахстана 
(49° с.ш., 71° в.д.) и вычисленному по палеополю
сам Восточно-Европейской и Сибирской плат
форм: D -2 15-245° и I--50-600.

Подчеркнем, что все палеомагнитные направле
ния высокотемпературной компоненты, полученные 
для подавляющего большинства ордовикских-ниж- 
несилурийских объектов, значимо отличаются от 
позднепалеозойских. При этом полярность ордовик- 
ско-раннесилурийских палеомагнитных направле
ний, находящихся в третьем и четвертом квадран
тах, следует считать по аналогии с позднепалеозойс
ким геомагнитным полем обратной полярности. В 
таком случае изученные объекты в ордовике -  ран
нем силуре располагались в соответствии с поло
жительными наклонениями в северных широтах, 
примерно от экватора до 20°±7° с.ш.

Среднее палеомагнитное склонение ордовикс
ких офиолитов Da=160°, что требует тектоничес
кого вращения региона на этот угол по часовой 
стрелке. Это не противоречит существующим гло
бальным палинспастическим реконструкциям. По
мимо общего вращения, отдельные объекты испы
тывали следующие локальные движения: аллохто
ны Толпак и Агырек повернуты относительно Ка- 
раулчеку, соответственно, на 10° и 50° против ча
совой стрелки, а Майлжен и Базарбай -  на 20° и 
30° по часовой стрелке. Аномально ко всем ос
тальным повернут блок Дуана-Карасы: на 80° по 
часовой стрелке относительно аллохтона Базарбай. 
На 20° по часовой стрелке повернут блок Оболы, 
а массив Архарсу -  против часовой стрелки на 
60° относительно Итмурундинской пластины.

Палеомагнитные направления аллохтонов и со
седних автохтонов ордовикского возраста (Агы
рек -  АК и АЕ, Итмурунды и Оболы, Майлжен -  
ИМ и ИО, см. табл. 5.3) значимо не различают
ся, следовательно, во время надвигания офиоли- 
товых пластин заметных относительных вращений 
между ними и подстилающими и покрывающи
ми автохтонами не происходило; и локальные и 
региональные вращения тектонических блоков, за
фиксированные в палеосклонениях, произошли 
после их обдукции, скорее всего в позднем па
леозое.

Палеомагнитные направления диабазовых тел 
аллохтонов Караулчеку (ЧД), Толпак (ТД) и Базар
бай (БД) значимо не отличаются от палеомагнит
ных направлений пачек пиллоу-базальтов, осадков, 
расслоенных габбро с известным залеганием тех 
же аллохтонов, если принять залегание диабазо

вых тел палеогоризонтальным (табл. 5.3). Следова
тельно, палеомагнитные данные подтверждают 
силловую природу этих тел.

Обобщая петромагнитные и палеомагнитные дан
ные по офиолитам Центрального Казахстана, отме
тим главное: в ордовике -  начале силура в пределах 
Палеоазиатского океана на широтах 0-20° с.ш. ак
тивно развивались субдукционные процессы, ини
циировавшие магматизм островодужного типа. 
Простирание системы дуг было близко к меридио
нальному.

5.2. Геодинамические аспекты 
формирования

палеоспрединговых комплексов 
Центрального Казахстана

Проведенное исследование палеоспрединговых 
комплексов Центрального Казахстана показало, что, 
в отличие от Полярно-Уральских, Южно-Уральских, 
Южно-Тянь-Шаньских, Алтае-Саянских и Монголь
ских палеоспрединговых комплексов, в них преоб
ладают образования типа “сил в силле”. Как было по
казано на примере офиолитов Южного Тянь-Шаня, 
появление такого рода структур свидетельствует об 
усложнении процессов спрединга, выражающемся, 
прежде всего, в рассеивании осей растяжений.

Вероятно, наблюдаемая мозаичная структура 
позднерифейских и палеозойских комплексов 
Центрального Казахстана, отмечаемая в ряде ра
бот [Моссаковский и др., 1993; Диденко и др., 1994; 
Дегтярев, 1999], связана с почти синхронным су
ществованием нескольких бассейнов с субокеа
нической корой.

О специфичной природе спрединговых комп
лексов Центрального Казахстана говорят и петро- 
химические данные. Химический состав изучен
ных пород тяготеет к надсубдукционным и крае
воморским комплексам. Как показано в работах 
Т.Л. Турманидзе [ 1991] и В.Г. Степанца [1992], ис
следованные офиолиты не обладают характерны
ми петрохимическими и геохимическими свой
ствами образований MORB-типа. Скорее всего, их 
можно сопоставлять с породами энсиматических 
дуг или краевоморских бассейнов.

Вероятно, в ордовике -  раннем силуре в пре
делах Палеоазиатского океана существовала суб
меридиональная островодужная система, зани
мавшая по широте не менее 2000 км. Современ
ные широтные расстояния между участками не 
превышают 4°, т.е. после их образования при зак
рытии этой части Палеоазиатского океана про
изошло существенное скучивание океанической 
литосферы.



Глава 6
Палеоспрединговые комплексы Алтае-Саянской области*

Алтае-Саянская складчатая область располага
ется в восточной части Урало-Монгольского склад
чатого пояса (рис. 6.1). Многочисленные реликты 
структур Палеоазиатского океана содержат палео
спрединговые дайковые комплексы. Отличитель
ной особенностью офиолитов Алтае-Саянской об
ласти, по сравнению с подобными комплексами 
Урало-Монгольского складчатого пояса, рассмот
ренными в предыдущих главах, является их древ
ний венд-кембрийский возраст [Рифейско-ниж- 
непалеозойские офиолиты..., 1985].

Среди офиолитов Алтае-Саянской области осо
бое внимание привлекают ассоциации, имеющие 
наиболее полные разрезы (от гипербазитов до лай
ковых и эффузивных комплексов): Горный Алтай, 
Кузнецкий Алатау, Западный Саян, Тува, Восточный 
Саян, особенности которых рассмотрены в много
численных публикациях [Пинус и др., 1958; Пинус, 
Колесник, 1966; Добрецов, Пономарева* 1976; Доб- 
рецов и др., 1977,1985,1986; Добрецов, 1990; Кузне
цов, 1980; Добрецов, Зоненшайн, 1985; Гончаренко, 
1989]. Во время полевых работ 1973-1999 гг. нами 
исследовались палеоспрединговые комплексы в 
офиолитах Горного Алтая, Кузнецкого Алатау, Запад
ного Саяна и Тувы.

6.1. Офиолиты Горного Алтая
Офиолитам Горного Алтая посвящены много

численные работы [Кузнецов, 1948; Пинус и др., 
1958; Пинус, Колесник, 1966; Боголепов, Яншин, 
1973; Кузнецов, Симонов, 1976; Кузнецов, 1980; 
Белинский, Банников, 1982; Кузнецов и др., 1991; 
Добрецов и др., 1992]. В пределах Горного Алтая 
выделяются три основные группы гипербазитовых 
массивов: Курайская, Теректинская и Северо-Ал
тайская [Пинус и др., 1958; Пинус, Колесник, 1966]. 
Курайский офиолитовый пояс содержит самые 
крупные ультраосновные массивы. Наиболее де
тально нами были рассмотрены палеоспрединго
вые комплексы из офиолитов в районе Чаганузун-

* Глава написана при участии А.Ю. Казанско
го, С.В. Ковязина, И.Ю. Лоскутова, ДМ. Пе
черского, С.И. Ступакова.

ского массива, входящего в состав Курайского 
пояса (рис. 6.2).

6.1.1. Геологическая характеристика
В районе Чаганузунского массива выделяются 

два типа офиолитов: собственно Чаганузунские 
офиолиты и Курайские офиолиты, располагающи
еся на южном склоне К)файского хребта напро
тив Чаганузунского гипербазитового массива [Доб
рецов и др., 1992; Симонов, 1993].

Юго-восточная часть Горного Алтая, включаю
щая рассматриваемые офиолитовые ассоциации, 
отличается сложным чешуйчатым строением. 
Здесь пространственно сближены структурно
формационные зоны венд-кембрийского возрас
та: Баратальская, Чаганузунская, Южно-Курайс
кая и Центрально-Курайская (рис. 6.2). Вергент- 
ность чешуй юго-западная, в их строении нередко 
участвуют средне-верхнедевонские осадочные и 
вулканогенные породы [Кузнецов, 1980; Буслов, 
1987 а,б].

В пределах перечисленных зон выделяется сле
дующая стратиграфическая последовательность 
толщ или свит (снизу вверх): баратальская, арыд- 
жанская, балхашская, тыдтуярыкская, курайская 
[Зыбин, 1967]. Вопрос о возрасте этих подразде
лений до сих пор решается неоднозначно, посколь
ку основывается на сборах лишь водорослевой 
проблематики (онколиты) и редких археоспонгий, 
указывающих на верхи докембрия -  низы кемб
рия. Надежную палеонтологическую датировку 
имеют только известняки, содержащие археоциа
ты ботомского яруса нижнего кембрия и относи
мые большинством геологов к курайской свите. 
Однако включение археоциатовых известняков в 
эту свиту далеко не бесспорно, поэтому возраст 
ее строго доказанным считать нельзя.

Баратальская зона сложена одноименной мощ
ной серией мраморизованных массивных, реже 
слоистых битуминозных известняков с маломощ
ными прослоями силицилитов. Основание их не
известно, за пределами района предполагается су
ществование древнего метаморфического фунда
мента, на котором накапливался этот мелководный 
разрез.

В строении Чаганузунской зоны принимают 
участие два различных комплекса (рис. 6.2). Струк-
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Рис. 6.1. Схема тектонического строения Алтае-Саянской складчатой области. Составлена с 
использованием данных: [Дергунов, 1989; Зоненшайн и др., 1990 а,б; Печерский и др., 1994]

1 -  чехол мезозойско-кайнозойских отложений; 2 -  области развития венд-нижнепалеозойских осадков 
континентального склона и шельфа; 3 -  наложенные осадочные бассейны средне-позднепалеозойского воз
раста; 4 -  области развития вулканитов островодужного типа преимущественно венд-раннекембрийского 
возраста; 5 -  массивы офиолитов со спрединговыми комплексами преимущественно венд-раннекембрийс
кого возраста; 6 -  бимодальные нижне-среднепалеозойские вулканические комплексы; 7 -  сдвиги; 8 -  
объекты палеомагнитного опробования с указанием палеосклонения (стрелка), палеошироты (числовое 
значение у стрелки) и номера объекта (цифра в кружке): Среднетерсинский (1), Бийский (2), Курайский 
(3), Шатский (4), Карашатский (5), Хан-Тайширинский (6), Наранский (6а), Баян-Хонгорский (7), Катунс- 
кий (8), Баратальский (9), Чаган-Узунский (10), Куртушибинский (11)

турно более нижний из них относится к офиоли- 
товой ассоциации и лучше всего обнажен в пре
делах Чаганузунского гипербазитового массива. 
Наиболее распространенными породами являют
ся в разной степени серпентинизированные гарц- 
бургиты, массивные и рассланцованные серпен

тиниты, содержащие в подчиненном количестве 
линзовидные тела, блоки и глыбы измененных габ
бро и габбро-диабазов, которые принадлежат пре
имущественно к дайковым сериям. К северо-вос
точному краю массива приурочены амфиболиты 
и гранатовые амфиболиты.



Рис. 6.2. Схема тектонического райони
рования юго-восточной части Горного Алтая. 
Составлена С.А. Куренковым, С.Г. Самыги- 
ным и В.А. Симоновым с использованием 
данных: [Добрецов и др., 1992]

1 -  кайнозойские межгорные впадины (К -  Ку
райская, Ч -  Чуйская); 2 -  среднепалеозойские на
ложенные прогибы; 3-6 -  венд-кембрийские тек
тонические зоны: 3 -  Баратальская, 4 -  Чаганузун- 
ская, 5 -  Южно-Курайская, 6 -  Центрально-Ку- 
райская (Телецкая); 7 -  выходы гипербазитов, в 
том числе Чаганузунского массива (I); 8 -  разло
мы: а -  достоверные, б -  предполагаемые; 9 -  кон
туры опорных участков, изображенных на рис. 6.3. 
и 6.7

Рис. 6.3. Схема геологического строения 
южного склона Курайского хребта в районе 
ручьев Мештуярык и Балхаш (см. участок 
№ 2 на рис. 6.2). Составлена С.А. Куренко
вым, С.Г. Самыгиным и В.А. Симоновым с 
использованием данных: [Добрецов и др.,
1992]

1 -  четвертичные отложения; 2-5 -  образова
ния балхашской свиты: 2 -  лавы, туфы, вулкани
ческие брекчии, субвулканиты андезито-базальто
вого и андезитового составов, 3 -  бониниты, 4 -  
эффузивы андезит-бонинитовой серии, насыщен
ные субвулканическими телами габбро-диабазов и 
микрогаббро, 5 -  тефроиды среднего, кислого, сме
шенного состава, туфосилицилиты; 6 -  серпенти- 
низированные гипербазиты, габбро, фрагменты 
расслоенного габбро-перидотитового комплекса; 7 -  
тыдтуярыкская свита (туфогенно-осадочные отло
жения с покровами порфиритов); 8, 9 -  отложе
ния курайской свиты: 8 -  туффиты, 9 -  туфопели- 
ты, калькарениты и кальцилютиты, прослои туфов 
и тефроидов; 10 -  мраморизованные известняки; 
11 -  зеленые сланцы; 12 -  надвиги (а), секущие 
крутые разломы (б), 13 -  линии профилей, пока
занных на рис. 6.4
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Рис. 6.4. Схематизированные геологичес
кие профили через Южно-Курайскую зону 

1 -  калькарениты и кальцилютиты; 2 -  извест- 
ковистые туффиты пелитовой и алевритовой раз
мерностей; 3 -  кремнистые туффиты и туфосили
цилиты; 4 -  псаммитовые тефроиды; 5 -  вулкано- 
миктовые конглобрекчии; 6-9 -  вулканиты анде
зит-бонинитовой серии: 6 -  лавы, 7 -  туфы,
8 -  вулканические брекчии и агломераты, 9 -  суб
вулканические тела; 10 -  мелкозернистые габбро;
11 -  мраморы, мраморизованные известняки;
12 -  зеленые сланцы; 13 -  надвиги. Положение 
профилей см. на рис. 6.3

Верхний комплекс сформировался, скорее все
го, в относительно глубоком бассейне на мелано- 
кратовом фундаменте, хотя контакты с последним 
сейчас повсеместно тектонические. В обрамлении 
Чаганузунского массива он представлен милони- 
тизированными, сильно рассланцованными и пре
терпевшими зеленосланцевый метаморфизм поро
дами. Среди них встречаются афировые базальты, 
гиалобазальты с признаками вариолитовой струк
туры, диабазы, иногда пиллоу-лавы. Характерны 
редкие тонкие линзы и маломощные (менее 1 м) 
прослои массивных фтанитов, горизонты туффи- 
тов, переслаивающиеся с калькаренитами, содер
жащими зерна плагиоклаза и кварца.

Оба комплекса в районе Чаганузунского мас
сива образуют серию разномасштабных тектони
ческих чешуй клиновидной и пластинчатой фор
мы, круто падающих на северо-восток. На юго- 
западе они взброшены на менее расчешуенную пла
стину среднего-верхнего девона, содержащую до
вольно мощную (несколько сот метров) олистост- 
ромовую толщу, которая сформировалась за счет 
разрушения преимущественно верхнего из двух 
рассмотренных комплексов. Среди включений в 
олистостроме обнаружены известняки с археоци
атами санаштыкгольского горизонта (ботомский 
ярус [Зыбин, 1967]).

Южно-Курайская зона протягивается вдоль 
правого берега р. Чуя. По ручьям Балхаш и Меш
туярык установлено (рис. 6.3), что многие из вскры
тых здесь толщ почти синхронны, но образовались 
в различных геодинамических условиях. В насто
ящее время все они совмещены в одном пакете 
надвиговых пластин, разрезы которых отличаются 
друг от друга и отвечают разным частям вулкани
ческого островодужного поднятия, преддугового 
прогиба и других сопряженных зон осадконакоп-



ления (рис. 6.4). Все пластины и чешуи в разрезе 
по руч. Балхаш разделены разломами, сместители 
которых падают на северо-восток и север под уг
лами 50-60°. Зоны разломов имеют мощность от 
первых метров до 10-20 м и состоят из тектони
ческих брекчий.

Более высокие пластины Южно-Курайской 
структурно-формационной зоны обнажаются к 
северо-западу от ручьев Балхаш и Мештуярык. 
Здесь верхняя часть нижней из них сложена ва- 
риолитовыми базальтами и пироксеновыми пор- 
фиритами, прорванными мелкими пластинчаты
ми телами диабазов, габбро-диабазов и микрогаб
бро, а также небольшими изометричными интру
зиями мелко-среднезернистых габбро. Среди эф- 
фузивов попадаются единичные линзы известня
ков, содержащих мелкие обломки вулканическо
го материала.

Центрально-Курайская зона так же, как и 
Южно-Курайская, состоит из серии тектоничес
ких пластин и чешуй, вергентных в южном на
правлении. В их строении участвуют рассланцо- 
ванные и неравномерно метаморфизованные (зе
леносланцевая фация) вулканогенно-осадочные 
образования венда -  среднего кембрия, песчано- 
сланцевая толща кембрия, серпентиниты и сер- 
пентинитовый меланж. Последние часто превра
щены в листвениты и тальк-карбонатные породы, 
которые в виде узких линейных тел обычно трас
сируют плоскости надвигов. В осевой части Ку- 
райского хребта в систему пластин входят фраг
менты более крупного покрова, представленного 
древним метаморфическим комплексом сиали- 
ческого профиля -  гнейсами, гранито-гнейсами, 
амфиболитами, кристаллическими сланцами ам
фиболитовой и эпидот-амфиболитовой фации 
[Буслов, 19876].

Чаганузунские офиолиты (Чаганузунская зона). 
В их состав входят гипербазиты, дайковые габбро- 
иды и метаморфизованные осадочно-вулканоген
ные серии. Ультраосновные породы представле
ны в основном гарцбургитами. Породы дайково- 
го комплекса (мелкозернистые габбро, габбро-ди
абазы) формируют серию субпараллельных лай
ковых тел в гипербазитах. Среди пород метамор- 
физованного осадочно-вулканогенного комплекса 
выделяются амфиболиты, гранатовые амфиболи
ты с участками эклогитов [Добрецов и др., 1992], 
актинолитовые сланцы, карбонатные и кремнис
тые породы.

В целом, Чаганузунские офиолиты состоят из 
двух крупных пластин, наиболее полный разрез ко
торых обнажен на левом берегу р. Чуй около пос. 
Чаган-Узун. Верхняя пластина сложена ультраба- 
зитами, представленными в верхней части слабо 
серпентинизированными гарцбургитами, а в ниж
ней -  серпентинитами. В основании пластины рас
полагается серпентинитовый меланж, содержащий 
зонально метаморфизованные породы с участием 
эклогитов и гранатовых амфиболитов. Наблюда
ются постепенные переходы от эклогитов и грана

товых амфиболитов к метабазитам зеленосланце
вой фации метаморфизма. Нижняя пластина сло
жена серпентинитами, которые содержат будини- 
рованные и деформированные дайки габбро, габ
бро-диабазов и диабазов. Внешние зоны этих тел 
часто выполнены родингитами. На контакте плас
тины четко выражена метаморфическая подошва, 
сложенная безгранатовыми амфиболитами [Доб
рецов и др., 1992].

Курайские офиолиты (Южно-Курайская зона). 
В их составе преобладают эффузивно-осадочные 
и дайковые серии. Присутствует также расслоен
ный гипербазит-пироксенит-габбровый комплекс. 
Особый интерес представляют обнаруженные 
нами породы бонинитовой серии, слагающие пре
имущественно дайки, а также потоки лав [Симо
нов, Кузнецов, 1991]. Расслоенный комплекс п о д 
ставлен серпентинитами, верлитами, клинопирок- 
сенитами и полосчатыми “нижними” габбро. В це
лом, в комплексе преобладают клинопироксени- 
ты (иногда с кумулятивными структурами) и “ниж
ние” габбро с ксенолитами пйроксенитов. Поро
ды расслоенного комплекса прорваны дайками 
плагиогранитов [Добрецов и др., 1992].

Детальные исследования Курайских офиолитов 
позволили установить наличие двух типов палео- 
спрединговых дайковых комплексов -  типа “дай
ка в дайке” и “хаотичный” дайко-силловый.

В комплексе типа “дайка в дайке” можно выде
лить две разновидности. В первой преобладает ас
социация диабазов с габбро (рис. 6.5). Здесь диа
базовые порфириты (первая генерация) прорыва
ются мощным телом (около 7 м) дайкового “верх
него” габбро (вторая генерация) с прямолинейны
ми закалочными контактами, которое, в свою оче
редь, рассекается параллельно границам серией 
мелких закалочных “базальтовых” даек (третья ге
нерация). В крупном дайковом теле отчетливо на
блюдаются постепенные переходы от закалочных 
базальтоидов через диабазы, габбро-диабазы к по
родам с габброидной структурой.

В другом случае, в составе дайкового комплек
са выделяются пироксеновые порфириты бони
нитовой серии. В правом борту руч. Янтерек уда
лось обнаружить участок, где наблюдается следу
ющая последовательность (рис. 6.6).

Мощность, м
1. Дайка, сложенная диабазами, в сред

ней части переходящими в пироксеновые 
порфириты (бониниты). Значительная 
часть вкрапленников пироксена имеет ок
руглую форму и производит впечатление 
оплавленных. Кроме того, присутствуют 
фенокристы с отчетливой огранкой. К кра
ям дайки в породах закономерно уменьша
ется зернистость. Строение тела симмет
ричное. Эндоконтактовые зоны сложены 
микрозернистыми базальтами шири
ной до 0.03 м .................................................... 6

2. Дайка, сложенная темно-серыми ди
абазами с порфировыми выделениями пла
гиоклазов. Южный эндоконтакт представ-
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Рис. 6.5. Схема строения фрагмента разреза лайкового комплекса Курайских офиолитов (Гор
ный Алтай)

1 -  жилоподобные базальтовые дайки; 2 -  диабазы; 3 -  диабазовые порфирита; 4 -  габбро-диабазы; 5 -  
габброиды; 6 -  зоны закалок; 7 -  точки отбора образцов

лен закальными базальтами мощностью до 
0.02 м. Северный отличается отсутствием 
тонкозернистых фаций и выражен мелко
порфировыми мелкозернистыми диабаза
ми, постепенно переходящими в основ
ное тело дайки ...................................................  1

3. Дайка, идентичная описанной под
№ 2 ...................................................  не более 0.8

4. Полудайка, по составу идентичная 
второй и третьей, но не имеющая север
ного эндоконтакта ............................................ 0.7

5. Дайка плагиопорфировых диабазов, 
аналогичных предыдущим .............................. 1.3

6. Дайка среднезернистых диабазов, в
центральной части переходящих (без рез
ких границ) в бониниты. Обе эндоконтак- 
товые зоны лишены криптокристалличес
ких закалок и сложены мелкозернистыми 
диабазами мощностью до 0.2 м ................  до 1.5

7. Дайка среднезернистых диабазов с
вкрапленниками плагиоклазов, аналогичная 
телам обозначенным под №№ 2, 3, 4, 5 .........  1.1

8. Магматическое тело, состоящее из
среднезернистых диабазов, в южном на
правлении переходящих в бониниты, кото
рые задернованы .....................................  более 1

В целом, лайковый комплекс имеет ширину 
выходов в пределах 100 м и выдержанную протя
женность по простиранию до нескольких кило
метров. Параллельность даек при этом сохраняет
ся, их залегания варьируют слабо.

Анализ строения детально изученного участ
ка, а также других, менее представительных вы
ходов, показывает, что лайковый комплекс обла
дает традиционными чертами образований типа 
“дайка в дайке”: параллельность одного магмати
ческого тела другому при отсутствии вмещающих 
пород. Морфоструктурные параметры также ха
рактерны для комплексов, формирующихся в 
условиях дискретного растяжения: средние мощ
ности в интервале 1-1.2 м, наличие даек и полу- 
даек, мощности закальных зон в пределах 2-5 см. 
Обращает на себя внимание многократное появ
ление укрупненных фаций в закальных зонах, что 
обычно свидетельствует об относительной глубин
ности формирования даек. Существование теле- 
скопированных диабаз-бонинитовых тел несом
ненно указывает на сложность системы вторич
ных магматических камер или на особый тип диф
ференциации в них.

Рис. 6.6. Схема строения фрагмента разреза лайкового комплекса лайкового комплекса типа 
“дайка в дайке” с бонинитами (Курайские офиолиты, правый борт руч. Янтерек). Построена с 
использованием данных: [Добрецов и др., 1992]

1 -  диабазы; 2 -  диабазовые порфирита с плагиоклазовыми вкрапленниками; 3, 4 -  эндоконтакты, сло
женные диабазами: 3 -  мелкозернистыми, 4 -  микрозернистыми; 5 -  пироксеновые порфирита из бонинито- 
вой серии; 6 -  зоны трещиноватости; 7 -  точки отбора образцов; 8 -  пирокластиты; 9 -  задернованные 
участки
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Рис. 6.7. Схема геологического строения 
верховий руч. Янтерек

1 -  органогенные известняки нижнего ордови
ка; 2-4 -  образования балхашской свиты: 2 -  вулка
нические брекчии и агломераты (а), лавы андезито
базальтового и андезитового составов (б), 3 -  бони- 
ниты, 4 -  разнообломочные тефроиды; 5 -  габбро- 
диориты, диориты, гранодиориты; 6 -  мраморы; 7 -  
контуры участков глазомерной съемки

Детальное строение лайковой ассоциации со 
специфическим структурным рисунком (“хаотич
ный” дайко-силловый комплекс) изучалось на хо
рошо обнаженном участке крутого правого бере
га руч. Янтерек (рис. 6.7). Хаотичное распределе
ние даек отчетливо видно на глазомерной карте 
(рис. 6.8). Образования, вмещающие лайковый 
комплекс, представлены вулканическими агломе
ратами, незакономерно перемежающимися с бом
бовыми фациями. В породах не наблюдается сле
дов слоистости. Грубые пирокластиты северной 
части обнажения испытали существенный повтор
ный прогрев, в результате которого затушевана, а 
временами почти скрыта, обломочная структура. 
В этой, довольно однообразного строения, матри
це незакономерно распределены магматические 
тела разных наклонов и простираний. Часть из них 
оказывается параллельными друг другу, часть -  
секущими. По характеру таких взаимоотношений 
формально можно выделить несколько генераций.

Наиболее ранняя, тела которой сложены сред
не- и мелкозернистыми диабазами, представлена 
дайками мощностью около 1 м. Они имеют отчет
ливые эндоконтактовые закальные базальтовые 
зоны мощностью 1-3 см. В пределах участка на
блюдения простирание магматических тел этой ге
нерации оказывается выдержанным в северо-за
падных румбах.

Вторая генерация магматических тел слагает
ся плагиопорфировыми диабазами и отличается 
от первых увеличением мощности как самих тел, 
так и их эндоконтактовых зон. Простирания тел 
второго акта внедрения тяготеют к субширотным 
румбам. У даек появляются криволинейные очер
тания.

С трудом можно выделить тела третьей гене
рации. Это, как правило, маломощные, сильно из
вилистые магматические образования, сложенные 
мелкозернистыми диабазами. По соотношениям 
тел можно предполагать появление на этой ста
дии внедрений субвулканических тел бонинито- 
вого состава.

Дополнительные наблюдения по соседним уча
сткам показывают условность выделения означен
ных выше генераций. Легко устанавливались слу
чаи, когда плагиопорфировые дайки субширотно
го простирания рассекали субширотные диабазо
вые образования. Следовательно, подобные лай
ковые комплексы можно определить как хаотич
ные скопления разнозалегающих магматических 
тел, нередко с секущими взаимоотношениями. Это 
важное обстоятельство указывает на возможную 
длительность формирования всего объема субвул
канических тел.

Дайковые комплексы хаотического строения 
описаны в эродированных частях вулканических 
построек центрального типа [Шеймович, 1985]. 
Их структурный рисунок, а также морфометри
ческие параметры обнаруживают черты сходства 
с нашим примером. На левом борту руч. Янте
рек примерно в 300-350 м над урезом воды, на
блюдается налегание грубослоистых осадочных 
образований на хаотический лайковый комплекс 
(рис. 6.7).

Толща состоит из незакономерного чередова
ния разнозернистых слабо перемытых тефроидов. 
При общем преобладании песчаных фаций на
блюдаются редкие горизонты псефитов с полу- 
окатанными обломками базальтов, диабазов, бо- 
нинитов. Пелитовые разности обычно маломощ-

Рис. 6.8. Глазомерная геологического кар
та строения “хаотичного” дайко-силлового 
комплекса (правый борт руч. Янтерек, Ку- 
райские офиолиты)

Условные обозначения см. на рис. 6.6



ны (первые сантиметры), обладают элементами 
градационной слоистости и хорошо выделяются 
в разрезе светлыми окрасками. Видимая мощ
ность всей толщи не менее 120 м. Состав и ха
рактер ее строения позволяют предполагать, что 
она накапливалась на склоне вулканического под
нятия.

Таким образом, магматические и седименто- 
логические данные в совокупности позволяют 
выделить остатки палеовулканического аппарата 
центрального типа. Благодаря деформациям со
здалась редкая возможность в едином сечении 
наблюдать и достаточно глубокую часть построй
ки и ее склон.

На рассмотренных участках В.С. Милеев при 
участии авторов статистически изучили простран
ственную ориентировку даек и выделили семь 
систем трещин с приуроченными к ним дайками 
двух этапов внедрения (подробнее см.: [Кузнецов 
идр., 1991]).

На первом этапе формирования даек произош
ло растрескивание вулканической постройки по 
многим направлениям, на втором -  достоверно 
образовалась лишь одна система, к которой при
урочен комплекс “дайка в дайке”. Эта система яв
лялась фрагментом конических трещин с опуска
ющимся нижним крылом, что способствовало их 
приоткрыванию.

Сложнее обстоит дело с реконструкцией сис
тем разноориентированных даек первого этапа 
внедрения из-за многовариантности решений. 
Можно лишь утверждать, что на этом этапе про
изошло общее растрескивание вулканической по
стройки с образованием полигональных блоков. 
Данные структурного анализа показали, что в мо
мент формирования дайковые тела (“дайка в дай
ке”) второго этапа внедрения залегали под углом 
в 30°. Объяснение возникновения подобного рода 
серий “дайка в дайке” традиционным спрединго- 
вым механизмом встречает существенные труд
ности.

В Исландии для сложно построенных вулкани
ческих аппаратов известны структуры типа “ко
нических роев” [Миоценовые базальты..., 1991]. Они 
обладают аналогичными морфометрическими ха
рактеристиками, имеют сходные первичные углы 
залегания (20-45°) и представляют собой поздние, 
связанные с кальдерным проседанием, фазы вне
дрения магм.

Кроме того, в их составе часто участвуют теле- 
скопированные магматические тела. Существует 
необходимый набор признаков, позволяющих ян- 
терекский комплекс “дайка в дайке” отождествлять 
с сохранившимся фрагментом образований типа 
“конических роев”.

В целом, янтерекский вулканический аппарат, 
установленный в Южно-Курайской тектонической 
зоне, представляет собой редкое явление, когда в 
раннепалеозойских областях вулканизма удается 
обнаруживать крупные реликты значительной ча
сти вулканической палеопостройки.

6.1.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Чаганузунские офиолиты. По особенностям хи
мического состава породы дайковых серий из Ча- 
ганузунских офиолитов отвечают обогащенным ба
зальтам срединно-океанических хребтов типа 
EMORB (рис. 6.9; табл. 6.1 и 6.2). Характер рас
пределения содержаний титана, хрома и никеля

Рис. 6.9. Диаграмма T i02-K 20  для соста
вов пород из дайковых комплексов офиоли
тов Горного Алтая. Построена с использова
нием данных: [Buslov et al., 1993]

1 ,2 -  диабазы даек: 1 -  Чаганузунского гипер- 
базитового массива, 2 -  Курайских офиолитов; 3 -  
бониниты (преимущественно дайковые) из Курай
ских офиолитов; 4 -  поля составов пород, постро
ены с использованием данных: [Миронов, 1990]: 
I -  островодужные ассоциации (Ij — бониниты, 12 -  
толеиты, 13 -  известково-щелочные серии), II -  сре
динно-океанические (NMORB), III -  обогащенные 
срединно-океанические (EMORB) и задуговых 
бассейнов (BABB), IV -  океанические внутриплит- 
ные острова, V -  известково-щелочные острово
дужные и обогащенные задуговых бассейнов 
(АВАВВ)
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Р и с . 6 .1 0 . Диаграмма Ti/Cr-Ni для 
составов пород из дайковых комплексов 
офиолитов Горного Алтая. Построена с 
использованием данных: [Кепежинскас и 
др., 1987; Симонов, 1993; Симонов, Доб- 
рецов, Буслов, 1994; Beccaluva et al., 1983] 

1 -  поле составов бонинитов западной ча
сти Тихого океана; 2 -  поля пород: I -  умерен
но титанистые островодужные серии; II -  низ
котитанистые островодужные серии (IIj -  бо- 
ниниты); III -  высокотитанистые серии сре
динно-океанических хребтов, задуговых бас
сейнов и т.п.

Остальные условные обозначения см. на 
рис. 6.9

показывает, что фигуративные точки анализов по
род даек располагаются как в области высокоти
танистых океанических серий, так и в поле уме
ренно титанистых островодужных образований, 
вблизи границы раздела этих двух систем (рис. 
6.10). По соотношению Ti02“ FeO*/(FeO*+MgO) 
дайки габбро-диабазов, находящиеся в Чаганузун- 
ском ультрабазитовом массиве, располагаются на 
окончании островодужного тренда, по содержа
нию титана приближаясь к океаническим образо
ваниям и частично соответствуя им [Добрецов и 
др., 1992; Симонов, 1993].

В целом, учитывая, что гипербазиты этого мас
сива имеют океанические характеристики [Ступа- 
ков, Симонов, 1997], можно сделать вывод о том, 
что Чаганузунские офиолиты формировались пре
имущественно в океанических условиях. Магма
тические процессы образования пород этой ассо
циации продолжались и на ранней стадии разви
тия островодужной системы.

Курайские офиолиты. Породы дайкового ком
плекса Курайских офиолитов по своему химичес
кому составу разбиваются на две группы: с океа
ническими (срединно-океанических хребтов -  
NMORB, океанических островов -  OIB) и с ост- 
роводужными (островодужные толеиты) характе
ристиками. Породы бонинитовой серии приуро

чены к полю бонинитов из островных дуг запад
ной части Тихого океана (рис. 6.9). По распреде
лению титана, хрома и никеля дайки образуют 
умеренно титанистые островодужные с переходом 
в низкотитанистые серии. Бониниты Курайских 
офиолитов располагаются в области очень низких 
значений T i/C r непосредственно внутри и рядом 
с полем бонинитов Тихого океана (рис. 6.10).

На диаграмме Y-Zr породы дайкового комплек
са Курайских офиолитов отчетливо разделяются 
на две группы (рис. 6.11). Одна с высокими зна
чениями редких элементов располагается в поле 
базальтов срединно-океанических хребтов. Другая, 
с минимальными содержаниями иттрия и цирко
ния, ассоциирует с бонинитами и имеет острово- 
дужный тренд.

Составы оливинов, хромшпинелидов и клино- 
пироксенов (табл. 6.3) из бонинитовых серий Ку
райских офиолитов хорошо соответствуют данным 
по минералам из бонинитов западной части Тихо
го океана [Симонов и др., 19946]. На диаграмме 
T i0 2-FeO* для клинопироксенов из порфиритов 
палеоспрединговых комплексов Горного Алтая хо
рошо видно, что они обладают минимальными зна
чениями титана и располагаются в поле тренда пи- 
роксенов из бонинитов западной части Тихого оке
ана (рис. 6.12).



№ п/п № обр. Si02 ТЮ2 А12о, FejOj МпО MgO СаО Na20 К20 Р20 5 п.п.п. Сумма
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14

Офиолиты Горного Алтая
1 с-1016-89 51.60 1.46 14.03 14.96 0.24 4.20 7.11 6.01 0.54 0.13 0.48 100.76
2 с-1026-89 51.27 1.38 13.95 14.59 0.23 4.19 7.88 4.21 0.32 0.13 0.78 98.93
3 с-102в-89 47.17 1.65 14.60 16.42 0.24 4.88 8.71 4.18 0.37 0.16 1.34 99.72
4 с-1036-89 49.63 1.34 13.34 14.02 0.25 4.28 11.72 4.35 0.18 0.13 0.92 100.16
5 с-ЮЗв-89 50.69 1.44 13.88 14.80 0.22 4.34 7.95 4.69 0.32 0.13 1.04 99.5
6 с-104в-89 51.40 1.42 14.02 14.68 0.23 4.21 7.85 5.02 0.40 0.13 0.48 99.84
7 с-111 а-89 49.33 1.68 14.76 13.41 0.30 6.84 7.82 2.63 0.16 0.09 2.84 99.86
8 с-113а-89 45.28 2.34 14.62 13.77 0.25 5.98 6.95 4.80 0.07 0.52 5.26 99.84
9 с-1136-89 50.27 2.95 14.12 14.23 0.23 5.18 6.33 3.76 0.06 0.74 2.34 100.21
10 с-ПЗв-89 50.14 2.95 14.14 13.47 0.25 5.25 6.36 4.19 0.08 0.75 2.16 99.74
11 с-113 г-89 47.50 2.63 15.06 14.54 0.28 6.10 6.42 4.72 0.24 0.60 2.52 100.61
12 с-113 д-89 46.64 2.16 15.44 13.67 0.29 7.10 7.57 3.48 0.53 0.49 2.64 100.01
13 с-113е-89 47.13 2.39 15.24 14.30 0.28 6.58 7.70 3.34 0.39 0.54 2.74 100.63
14 с-16-90 53.33 0.45 15.59 11.17 0.12 5.47 5.89 3.51 0.33 0.03 3.86 99.75
15 с-18-90 51.58 0.50 15.16 11.43 0.13 4.82 6.34 5.35 0.16 0.06 5.07 100.6
16 с-19-90 60.17 0.46 13.12 10.10 0.11 4.20 3.39 4.63 0.13 0.05 3.74 100.1
17 с-21-90 56.81 0.54 15.50 9.84 0.09 3.87 7.27 3.47 0.09 0.05 2.74 100.27
18 с-23-90 60.24 0.40 12.35 7.43 0.08 3.08 7.70 4.40 0.09 0.06 4.53 100.36
19 с-24-90 53.36 0.34 16.22 10.22 0.12 5.35 7.44 3.43 0.48 0.03 2.84 99.83
20 с-25-90 51.18 0.35 14.96 10.55 0.17 7.66 9.52 2.06 0.72 0.03 3.08 100.28
21 с-26-90 51.76 0.36 15.46 10.48 0.14 6.72 8.65 3.13 0.66 0.03 2.94 100.33
22 с-27-90 65.44 0.39 9.63 10.01 0.12 4.99 2.63 2.56 0.04 0.04 4.17 100.02
23 с-28-90 46.24 0.49 16.46 13.76 0.14 4.56 12.82 1.93 0.04 0.06 3.56 100.06
24 с-106а-89 54.70 0.23 11.28 10.57 0.21 10.22 7.89 1.13 0.54 0.03 3.04 99.84
25 с-1066-89 54.55 0.24 11.19 11.02 0.22 10.21 7.37 1.90 0.24 0.03 3.30 100.27
26 с-1076-89 54.66 0.34 9.41 10.85 0.25 10.23 9.78 2.15 0.32 0.04 1.92 99.95
27 с-3 6-90 52.98 0.44 12.54 11.74 0.23 8.44 9.55 1.80 0.39 0.04 1.96 100.11
28 с-5а-90 54.98 0.24 11.37 11.57 0.31 8.96 7.62 2.15 0.62 0.03 2.28 100.13
29 с-13/1-90 50.20 0.29 10.25 9.95 0.20 11.77 13.99 0.95 0.06 0.03 2.30 99.99
30 с-13/2-90 50.52 0.24 9.59 9.77 0.19 12.17 14.03 0.98 0.07 0.03 2.30 99.89
31 с-13/3-90 50.55 0.30 10.75 9.76 0.20 11.78 12.10 1.41 0.10 0.03 2.86 99.84
32 с-15-90 50.16 0.31 11.33 10.40 0.20 10.78 9.02 1.61 0.26 0.03 5.70 99.8
33 с-29-90 50.97 0.12 7.64 8.56 0.36 15.12 13.86 0.58 0.06 0.03 2.20 99.5
34 с-12а-91 52.16 0.27 9.73 10.75 0.22 11.27 10.35 2.45 0.55 0.03 1.88 99.66
35 с-1 За-91 52.46 0.26 8.97 10.89 0.22 11.49 10.80 2.53 0.28 0.03 2.28 100.21

Офиолиты Кузнецкого Алатау
36 с-1 а-91 53.41 0.58 15.41 8.24 0.15 6.64 8.74 3.76 1.11 0.33 1.96 100.33
37 с-2а-91 51.76 0.87 15.42 13.14 0.22 5.36 9.99 0.61 0.05 0.10 2.16 99.68
38 с-2в-91 47.93 0.29 11.02 9.82 0.18 15.29 11.56 0.67 0.06 0.05 2.96 99.83
39 с-2д-91 50.15 0.55 12.60 9.78 0.18 9.39 11.16 2.91 0.44 0.33 2.40 99.89
40 с-2е-91 50.83 0.66 15.59 9.33 0.14 6.36 9.40 3.92 1.49 0.45 1.98 100.15
41 с-2ж-91 49.66 0.62 14.63 9.63 0.17 7.63 11.26 2.61 1.58 0.41 1.56 99.76
42 с-23-91 49.77 0.80 14.52 9.68 0.18 8.54 9.31 2.51 1.86 0.33 2.58 100.08
43 с-2и-91 48.58 0.75 13.24 9.44 0.17 9.81 11.22 2.31 1.72 0.29 2.44 99.97
44 с-2и-91 50.77 0.80 15.79 9.18 0.15 6.60 8.35 3.25 1.71 0.33 2.98 99.91



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13
45 с-Зв-91 50.16 0.87 15.47 13.27 0.25 5.56 10.47 2.74 0.26 0.09 1.44 100.58
46 с-3 г-91 50.38 0.89 15.21 13.62 0.24 5.66 9.92 2.12 0.37 0.11 1.84 100.36
47 с-Зе-91 50.27 0.84 14.63 13.12 0.23 6.22 9.74 3.13 0.22 0.10 1.72 100.22
48 с-Зж-91 49.18 0.62 16.97 10.77 0.19 6.59 11.80 1.74 0.34 0.08 2.12 100.4
49 с-Зз-91 49.49 0.74 16.62 10.43 0.19 6.00 8.19 3.18 1.87 0.40 2.84 99.95
50 с-Зи-91 49.42 0.62 16.88 10.45 0.19 6.48 10.64 2.11 0.45 0.07 2.96 100.27
51 с-Зи-91 45.82 0.80 12.79 9.76 0.18 10.24 13.32 1.37 1.72 0.69 3.36 100.05
52 с-3 л-91 50.77 0.82 14.41 12.79 0.23 6.36 10.67 1.38 0.15 0.10 2.24 99.92
53 с-Зн-91 47.28 0.98 13.96 10.54 0.19 8.39 12.26 2.91 0.81 0.44 2.68 100.44
54 С-3 о-91 51.96 0.67 15.84 8.98 0.15 6.46 7.87 4.20 1.15 0.28 2.52 100.08
55 с-6а-91 49.27 1.16 14.11 11.91 0.19 7.11 10.96 2.34 0.25 0.08 2.72 100.1
56 с-76-91 51.26 0.61 14.72 11.41 0.21 6.41 10.48 2.13 0.07 0.06 2.88 100.24
57 с-8а-91 47.36 0.89 15.03 13.25 0.23 8.11 10.83 0.38 0 0.08 4.02 100.18
58 с-86-91 45.12 1.19 14.90 9.68 0.17 8.42 13.67 1.42 1.05 0.38 3.64 99.64
59 926/1 49.20 1.00 16.20 9.00 0.09 6.73 8.94 3.15 0.96 - 3.08 98.35
60 С-16-88 48.92 2.35 14.57 12.92 0.04 4.69 9.45 3.35 0.73 0.73 ‘ 2.34 100.09
61 c-Ib-88 48.42 1.71 17.16 10.32 0.03 5.19 10.24 2.89 1.29 0.38 2.30 99.93
62 с-1 г-88 49.89 2.19 14.92 12.14 0.04 4.62 8.51 4.25 0.45 0.52 2.44 99.97
63 с-1 д-88 49.22 2.21 14.77 12.38 0.03 5.18 8.90 3.77 0.77 0.46 2.42 100.11
64 с-За-88 46.16 0.24 17.47 11.12 0 6.79 12.21 0.91 1.79 0.02 3.62 100.33
65 с-Зб-88 49.35 1.45 13.12 11.13 0.09 8.47 9.66 1.90 2.87 0.52 1.64 100.2
66 с-Зв-88 45.85 1.23 12.20 10.94 0.04 11.87 10.92 2.04 1.04 0.61 3.43 100.17
67 с-3 г-88 49.43 1.41 14.51 10.80 0.07 7.66 9.53 2.56 1.81 0.50 2.00 100.28
68 с-4а-88 48.24 0.51 18.23 9.10 0.02 7.56 9.35 2.08 1.75 0.05 3.30 100.19
69 с-46-88 48.27 0.50 17.53 9.62 0 7.40 11.30 2.28 0.71 0.04 2.69 100.34
70 с-5-91 46.71 0.64 12.65 9.79 0.16 14.10 8.55 0.84 0.70 0.13 5.74 100.01
71 с-66-91 48.72 0.63 11.92 10.21 0.18 11.20 9.80 2.29 1.02 0.22 3.80 99.99
72 с-6в-91 49.77 0.60 10.16 9.58 0.17 12.43 11.58 2.17 0.91 0.18 2.56 100.11
73 с-6г-91 48.03 0.53 8.38 9.33 0.17 15.03 13.73 1.03 0.38 0.15 3.06 99.82
74 763/1 48.30 0.33 15.70 8.50 0.09 8.87 9.79 2.10 0.59 - 3.74 98.01
75 с-1е-88 49.35 0.77 12.38 9.80 0.17 10.86 9.55 2.19 1.57 0.31 2.90 99.85
76 с-66-88 50.26 0.58 10.92 8.66 0 11.63 12.52 1.90 0.47 0.17 2.52 99.63
77 Зам-91 51.25 0.82 15.29 11.66 0.22 5.82 9.61 3.13 0.15 0.07 1.48 99.5
78 6м-91 50.36 1.36 13.87 13.29 0.23 5.39 10.65 3.87 0.11 0.12 1.11 100.36
79 12ам-91 50.98 0.62 16.79 10.58 0.19 5.71 10.53 2.83 0.25 0.06 1.46 100
80 12м-91 51.95 0.90 13.85 13.11 0.23 5.11 9.54 3.62 0.08 0.07 1.50 99.96
81 с-12а-92 59.10 1.16 16.91 7.54 0.10 1.28 1.81 6.55 1.66 0.27 3.34 99.72
82 с-126-92 46.19 1.53 15.25 14.56 0.22 6.52 9.54 3.39 0.45 0.38 1.92 99.95
83 с-12в-92 45.60 1.63 15.50 14.46 0.22 5.80 8.80 3.56 0.46 0.41 2.82 99.26
84 с-12г-92 46.79 1.56 15.30 13.29 0.18 6.31 7.25 4.14 0.75 0.38 3.34 99.29
85 с-13а-92 47.40 1.92 15.89 11.40 0.20 5.76 10.15 3.55 0.86 0.32 2.10 99.55
86 с-136-92 47.45 1.85 16.57 10.90 0.20 5.63 10.25 3.44 1.00 0.32 1.96 99.57
87 с-13в-92 47.59 2.02 15.39 12.39 0.24 5.98 7.75 4.46 0.80 0.35 2.88 99.85
88 с-13 г-92 46.94 1.86 16.13 11.17 0.21 5.88 9.40 4.04 1.06 0.31 2.68 99.68
89 с-13 д-92 65.35 1.02 15.35 4.92 0.15 1.54 1.33 6.76 1.37 0.25 1.82 99.86
90 с-13е-92 65.55 1.00 15.31 4.17 0.07 0.47 2.30 6.26 1.79 0.25- 2.42 99.59
91 с-13ж-92 47.17 1.60 16.58 9.79 0.21 7.19 . 9.85 3.23 0.74 0.26 3.02 99.64
92 с-2а-94 47.57 2.01 16.55 11.17 0.31 5.61 10.32 3.21 0.83 0.32 1.84 99.74
93 с-26-94 48.64 1.91 15.81 10.81 0.21 6.28 10,18 3.04 0.67 0.33 1.90 99.78



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14
94 с-2е-94 45.42 1.19 18.08 11.69 0.17 7.20 7.07 3.17 1.24 0.23 3.86 99.32
95 с-46-94 46.43 1.57 16.68 11.03 0.19 6.97 9.97 4.17 0.66 0.33 1.72 99.72
96 с-4 в-94 47.30 1.05 19.53 7.94 0.15 6.64 10.56 3.43 1.06 0.21 2.04 99.91
97 с-4г-94 53.32 1.13 16.77 9.65 0.21 3.83 7.43 3.95 0.90 0.31 1.60 * 99.1
98 с-4и-94 53.06 1.21 16.59 9.94 0.21 3.81 7.26 4.30 0.86 0.35 2.66 100.25
99 с-10а-92 45.82 1.28 15.80 9.59 0.16 9.58 10.35 2.27 0.79 0.25 3.42 99.31
100 с-106-92 46.10 1.40 15.38 10.01 0.16 9.51 10.47 2.35 0.79 0.26 3.20 99.63
101 с-11а-92 47.80 0.76 12.38 10.30 0.22 12.29 7.60 2.82 0.60 0.12 5.00 99.89
102 с-116-92 48.04 0.81 12.68 10.56 0.18 11.99 10.09 1.28 0.47 0.13 3.72 99.95
103 с-Пв-92 48.38 0.74 12.56 10.09 0.19 12.48 11.05 1.23 0.90 0.12 1.76 99.5

Офиолиты Западного Саяна
104 с-23-83 54.40 0.38 13.40 9.60 0.12 8.89 6.82 3.18 0.04 - 3.14 99.97
105 с-24а-83 55.20 0.31 14.70 8.30 0.10 5.16 8.02 3.26 1.07 - 3.91 100.03
106 с-246-83 54.00 0.38 14.40 8.30 0.10 7.80 7.02 3.57 0.18 - 2.54 98.29
107 с-24в-83 51.60 0.63 17.30 8.90 0.07 7.65 7.66 3.30 0.03 - 2.89 100.03
108 с-24г-83 53.60 0.29 14.70 8.20 0.08 7.65 8.09 2.37 0.40 - 3.05 98.43
109 с-24д-83 51.90 0.40 13.50 8.80 0.10 8.87 9.79 1.92 0.19 - 3.71 99.18
110 с-516-86 49.30 1.03 15.00 10.20 0.14 10.40 6.39 2.94 0.03 - 3.88 99.31
111 с-51 в-86 49.00 1.02 14.80 10.50 0.16 9.03 8.42 2.53 0.04 - 4.34 99.84
112 с-51 г-86 50.40 0.97 15.50 9.80 0.13 7.74 9.28 3.72 0.24 - 2.96 100.74
113 с-51 д-86 57.30 0.50 14.40 7.90 0.07 5.30 7.82 3.50 0.12 - 2.43 99.34
114 с-51е-86 53.90 0.46 16.40 7.70 0.07 4.73 12.78 2.37 0.12 - 2.21 100.74
115 с-51ж-86 52.00 0.50 15.30 7.40 0.08 9.79 6.81 3.86 0.14 - 3.10 98.98
116 с-24а-92 55.42 0.51 14.97 9.27 0.09 5.95 6.83 4.48 0.13 0.05 2.22 99.92
117 с-246-92 53.11 0.40 15.74 8.19 0.10 4.69 15.38 0.30 0.25 0.04 1.84 100.04
118 с-24в-92 54.54 0.45 15.69 8.30 0.11 5.99 6.19 5.95 0.19 0.05 2.42 99.88
119 с-24г-92 51.52 0.71 17.07 10.78 0.10 6.58 4.63 3.47 0.05 0.06 4.74 99.71
120 с-24д-92 55.30 0.43 13.51 9.23 0.12 7.33 7.88 3.17 0.10 0.04 2.82 99.93
121 с-24е-92 53.73 0.35 14.74 8.59 0.12 7.10 7.74 4.35 0.09 0.04 2.94 99.79
122 с-10а-97 53.28 0.34 13.95 8.00 0.14 10.02 8.61 3.61 0.13 0.03 2.24 100.35
123 с-Юв-97 52.38 0.29 12.62 8.47 0.13 11.12 8.85 2.74 0.64 0.03 2.86 100.13
124 с-15-92 52.01 0.28 12.90 9.44 0.16 11.68 7.89 1.82 0.28 0.03 3.08 99.57
125 с-16а-92 52.72 0.40 13.80 9.10 0.12 10.24 6.36 3.61 0.23 0.04 3.44 100.06
126 с-166-92 53.53 0.37 13.57 9.59 0.16 8.88 9.44 1.35 0.08 0.04 2.76 99.77
127 с-18а-92 53.11 0.35 12.06 9.65 0.15 10.63 7.19 3.38 0.83 0.03 2.52 99.9
128 с-186-92 49.55 0.39 13.85 8.72 0.17 11.22 9.95 1.56 0.88 0.05 3.14 99.48
129 с-22-92 53.73 0.37 12.55 10.50 0.15 9.72 9.20 0.35 0.05 0.04 3.24 99.9
130 с-20а-93 46.65 2.09 16.14 16.31 0.18 3.52 7.36 3.89 0.07 0.39 3.23 99.83
131 с-20в-93 50.31 1.66 14.67 14.88 0.18 5.18 4.20 5.12 0.05 0.26 3.16 99.67
132 мн-9 51.30 0.91 15.62 11.00 0.21 7.34 5.09 5.08 0.07 0.12 3.03 99.77
133 мн-13 50.79 1.57 14.60 11.78 0.19 5.16 7.03 4.66 0.05 0.25 3.63 99.71
134 мн-14 52.04 1.51 15.07 11.16 0.21 6.06 4.61 4.87 0.05 0.24 3.65 99.47
135 мн-15 49.71 1.22 13.29 12.78 0.24 7.32 7.46 3.71 0.04 0.15 4.02 99.94
136 мн-16 51.42 1.57 14.23 13.78 0.21 5.53 5.82 5.17 0.07 0.25 1.98 100.03
137 мн-18 49.43 1.27 15.15 12.58 0.22 6.04 8.54 3.66 0.04 0.17 2.28 99.38
138 мн-19 50.75 1.40 14.57 12.98 0.22 6.69 5.50 4.19 0.06 0.20 3.06 99.62
139 мн-20а 49.64 2.00 14.77 15.13 0.21 4.46 5.63 5.09 0.05 0.37 2.19 99.54
140 мн-20а 49.02 2.00 16.68 12.35 0.14 3.13 8.95 4.57 0.14 0.40 2.12 99.5
141 мн-21 52.95 1.66 14.44 12.36 0.18 4.95 5.72 6.00 0.06 0.26 1.62 100.2



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14
142 мн-22 49.86 2.35 14.16 15.83 0.22 4.86 5.34 5.05 0.05 0.34 1.79 99.85
143 мн-23а 51.51 1.64 15.31 12.14 0.18 4.81 6.07 5.00 0.07 0.26 2.52 99.51
144 с-19а-93 56.10 0.32 12.53 9.23 0.19 8.77 5.87 4.80 0.05 0.06 1.96 99.88
145 с-196-93 53.54 0.82 16.09 10.69 0.18 4.41 6.80 4.13 0.11 0.11 2.49 99.37
146 с-19г-93 45.66 2.11 13.75 15.54 0.23 8.67 5.12 3.69 0.05 0.26 5.01 100.09

Офиолиты Тувы
147 с-1136-83 55.00 0.65 15.50 10.76 0.10 4.90 4.90 5.00 0.20 0.07 3.37 100.45
148 с-ПЗв-83 58.40 0.50 14.00 9.75 0.10 3.65 5.04 5.50 0.10 0.02 2.52 99.58
149 с-ПЗс-83 55.80 0.45 15.70 11.26 0.10 3.98 5.18 5.00 0.15 0.03 2.84 100.49
150 с-113и-83 52.00 0.45 15.00 10.26 0.13 7.64 6.58 4.20 0.40 0.01 3.10 99.77
151 с-ПЗл-83 55.00 0.40 15.00 9.25 0.12 6.22 6.44 4.60 0.10 0.03 2.96 100.12
152 с-ПЗм-83 52.30 0.40 14.00 9.75 0.15 7.47 7.14 3.70 0.40 0.02 3.26 98.59
153 с-19в-86 57.50 0.45 13.50 9.26 0.10 6.39 7.00 3.00 0.10 0.03 2.86 100.19
154 с-19д-86 54.30 1.30 15.00 10.01 0.15 5.31 8.40 2.90 0.15 0.08 2.56 100.16
155 с-86-86 51.40 0.30 15.20 10.26 0.18 7.30 9.66 2.80 0.60 0.03 3.36 101.09
156 с-126а-83 .54.20 0.15 16.00 9.51 0.19 7.30 6.44 2.80 0.60 0.01 3.42 100.62
157 с-50а-86 46.44 0.50 15.83 14.95 0.96 6.59 13.24 1.05 0.15 0.03 1.18 100.92
158 с-506-86 51.24 1.22 14.42 11.43 0.17 5.61 13.33 1:50 0.08 0.18 1.08 100.26
159 с-50в-86 49.89 1.38 14.58 12.41 0.23 7.21 10.85 2.25 0.15 0.12 1.29 100.36
160 с-50е-86 51.63 1.37 14.72 14.47 0.29 5.58 8.18 3.15 0.09 0.14 0.46 100.08
161 с-766-83 53.44 1.68 14.48 14.44 0.26 4.34 8.32 2.80 0.12 0.17 0.19 100.24
162 с-346-86 51.80 0.98 11.95 10.64 0.22 9.20 10.11 2.80 0.21 0.51 2.03 100.45
163 с-43а-86 51.97 0.92 15.69 11.18 0.24 2.93 15.05 0.46 0.05 0.06 1.76 100.31
164 с-1 Оа-89 48.94 1.32 15.06 15.06 0.18 6.29 8.55 3.85 0.17 0.12 0.52 100.06
165 с-Юг-89 50.63 0.68 15.78 11.33 0.22 7.33 9.70 3.48 0.18 0.06 1.08 100.47
166 с-10е-89 49.13 1.00 14.14 16.09 0.22 6.47 7.54 4.35 0.14 0.09 1.18 100.35
167 с-Юи-89 58.31 1.78 14.38 8.06 0.17 5.28 6.16 5.14 0.06 0.16 0.54 100.04
168 с-Юл-89 51.70 1.53 14.62 15.65 0.15 4.48 7.39 3.55 0.10 0.15 0.34 99.66
169 с-Юм-89 53.03 1.55 14.45 15.23 0.15 4.74 5.53 4.30 0.09 0.16 0.42 99.65
170 с-Пв-89 51.98 1.11 14.54 13.61 0.18 7.15 8.29 2.39 0.05 0.10 0.60 100
171 с-11 г-89 49.58 0.82 15.58 12.03 0.19 7.47 9.63 2.86 0.06 0.07 1.32 99.61
172 с-11ж-89 49.49 0.89 15.58 12.16 0.19 7.68 11.24 • 1.97 0.05 0.09 0.78 100.12
173 с-11з-89 49.21 0.93 15.43 12.63 0.20 7.74 11.62 2.04 0.05 0.08 0.27 100.2

Примечание. 1-6 -  дайки в Чаганузунском гипербазитовом массиве; 7-23 -  дайки Курайских офиолитов (комп
лекс типа “дайка в дайке”; 24-35 -  дайковые породы бонинитовой серии из Курайских офиолитов; 36-76 -  комплекс 
параллельных даек: 36-69 -  диабазы, габбро-диабазы (37-39, 45-48 -  дайки первой генерации; 42, 43, 49, 51 -  
дайки второй генерации), 70-76 -  пироксеновые порфириты; 77-80 -  дайки Среднетерсинского гипербазитового 
массива; 81-103 -  дайко-силловый комплекс: 81-98 -  диабазы, габбро-диабазы, 99-103 -  пироксеновые порфири
ты; 104-129 -  дайковый комплекс Куртушибинских офиолитов: 104-121 -  диабазы, габбро-диабазы, 122-129 -  
пироксеновые порфириты; 130-146 -  дайковый комплекс Северо-Саянских офиолитов: 130-143 -  диабазы, 
144-146 -  пироксеновые порфириты; 147-156 -  дайковый комплекс офиолитов Западной Тувы (Шатский мас
сив); 157-173 -  диабазовые и габбро-диабазовые дайки офиолитов Южной Тувы: 157-163 -  район горы Кара- 
Шат, 164-173 -  район Чон-Саир. Состав определен атомно-абсорбционным, количественным спектральным и 
рентгено-флуоресцентным методами анализа (ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск).

В клинопироксенах из бонинитов Курайских 
офиолитов найдены первичные расплавные вклю
чения размерами 3-30 мкм, располагающиеся в 
центральных частях и по зонам роста кристаллов. 
Формы округлые, часто с негативной огранкой. 
Включения многофазовые: несколько светлых 
кристалликов+темные фазы [Симонов и др., 19946].

Дополнительные исследования позволили уточнить 
полученные ранее температурные характеристи
ки включений. В результате было выяснено, что 
температуры гомогенизации расплавных включе
ний в клинопироксенах наиболее вероятно со
ставляют 1160-1230 °С, а в отдельных случаях -  до 
1260 °С.



№п/п обр. Сг Ni Со Си Zn Pb V Ва Sr Li Rb Sc Y Zr Nb La Yb

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19

Офиолиты Горного Алтая
1 с-1016-89 50 30 40 42 121 6 430 148 260 10.2 5.4 - - - - - -
2 с-1026-89 40 38 37 43 115 4.6 410 1500 178 10.6 3 - - - - - -
3 с-102в-89 43 21 40 15 145 4.4 450 280 460 22.9 5.4 - - - - - -
4 с-1036-89 280 55 36 39 122 6.6 390 131 170 10.6 3 - - - - - -
5 с-ЮЗв-89 254 68 37 38 126 6.2 435 200 295 16.5 4.7 - - - - - -
6 с-104в-89 180 45 36 34 118 5.1 440 120 172 15.1 6.1 - - - - - -
7 с-111 а-89 45 50 41 136 157 6.2 600 90 157 6.3 3 13 13 55 3.6 7.7 2.4
8 с-113а-89 113 62 37 27 137 7.7 280 120 210 8.8 3 7 23 110 4 7.7 2.9
9 с-1136-89 205 56 38 42 123 6.2 300 93 198 5.6 1 9 29 140 3.5 10 3.6
10 с-ПЗв-89 153 40 36 45 177 6 330 125 260 7.4 2 8.3 35 150 4 12 4.6
11 с-113 г-89 123 60 37 29 148 6.1 280 151 375 12 6 5.3 21 110 4.8 7 2.5
12 с-ПЗд-89 130 74 40 29 146 8.6 250 230 350 12.5 19 7 30 120 7.5 12.5 3.1
13 с-11Зе-89 230 80 42 21 191 7.2 270 182 353 12 9.5 8.1 25 130 8.7 12.5 3.2
14 с-16-90 231 35 44 36 55 0.9 274 - 144 11.3 6 19 9 27 5.7 4.5 1.8
15 с-18-90 50 28 26 176 59 - 303 121 84 6.3 1.7 23 13 39 5.5 4.8 2.6
16 с-19-90 29 10 37 160 160 252 95 60 6.7 0.5 18 12 36 7.1 4.2 2.1
17 с-21-90 143 19 27 155 46 3.3 333 74 224 7.1 3 19 13 40 6.2 5.3 2.2
18 с-23-90 103 48 35 319 41 0.3 237 65 126 5 - 18 14 38 7 4 2.1
19 с-24-90 210 44 42 418 51 0.3 237 300 165 7.6 7.7 18 8 19 5 3.4 1.4
20 с-25-90 204 44 42 155 66 3 252 370 142 9.6 12.9 19 8.3 20 6.7 1 1.5
21 с-26-90 151 44 44 34 55 1.2 229 400 153 10.9 12 18 8.5 17 5.7 1 1.4
22 с-27-90 48 35 44 103 58 1.2 170 43 17 7.1 - 23 8.7 36 5.8 3.8 1.9
23 с-28-90 40 15 33 390 60 2.7 392 113 415 6 - 19 15 36 7.2 4.2 2.7
24 с-106а-89 800 82 40 58 117 5.5 210 127 104 7 8.8 16 7.7 41 1.4 6.3 1.3
25 с-1066-89 830 93 41 10 124 5.1 210 102 88 7 3.4 17 7.3 18 4.6 3.3 1.3
26 с-1076-89 1050 91 46 90 92 6.2 290 140 ПО 3.5 4.7 17 8 22 3.8 3.2 1.2
27 с-3 6-90 404 80 46 45 100 1.5 231 144 97 3.5 4.6 15 5.5 18 4.6 2.3 1.3
28 с-5а-90 440 75 52 37 186 5.7 233 214 108 5.7 11.2 14 5 13 2 1 1
29 с-13/1-90 460 121 60 82 71 2.2 252 61 116 5.6 3.1 8.3 4.2 13 3.2 1.9 0.7
30 с-13/2-90 720 136 59 59 52 2.6 244 31 120 17.6 4.8 10 3.6 9.7 10 1.8 0.7
31 с-13/3-90 386 ПО 67 14 76 1 269 133 112 9.5 2.3 11 3.6 11 4.3 1.7 0.8
32 с-15-90 870 88 64 63 83 2.4 222 - 76 14.3 2.6 16 6.5 16 5 1 1
33 с-29-90 840 152 65 35 90 10.8 215 83 154 6.3 1.7 16 4.5 12 3.1 1 0.7
34 С12а-91 946 78 42 24 65 - 250 - 118 - - 14 6.8 17 2.8 1 0.9
35 с-1 За-91 946 61 45 11 75 - 231 - 155 - - 15 6 20 4.2 1 0.9

Офиолиты Кузнецкого Алатау
36 с-1а-91 240 58 26 75 64 5.2 176 764 683 2.6 13.3 6.8 12.5 75 9 14 1.2
37 с-2а-91 123 30 36 160 93 1.2 363 56 120 5.3 17 12 12 41 4.6 3.6 1.9
38 с-2в-91 64 220 39 21 59 0.3 182 33 85 3.6 2.2 7.3 7.5 20 3.5 1 1.2
39 с-2д-91 552 83 35 152 91 12.8 214 - 573 3.6 6.7 9.5 15 90 4.6 28 1.3
40 с-2е-91 184 58 45 64 76 19.4 215 - 805 20 20.7 7 15 110 5 32 1.4
41 с-2ж-91 432 50 37 106 88 13 240 - 976 1.6 15.5 6.8 10 68 4.3 20 1.2
42 с-23-91 176 54 37 87 73 4.8 253 - 573 4.1 25.2 6 8.8 57 5 8.5 1.1
43 с-2и-91 384 79 30 73 70 2.2 260 - 610 4.1 22.2 7.5 9.8 70 5.5 11.5 1.2
44 с-2к-91 328 42 24 62 64 8.8 273 - 488 4.6 26.6 9.5 11.5 75 5 12 1.5
45 с-3 6-91 96 31 48 302 70 1.9 84 - 560 5.1 23.7 5.3 - 12.5 4.6 - 0.5
46 с-Зв-91 64 34 33 139 103 1.5 396 100 244 2 5.9 12 13.5 36 3.6 4.9 2



10 11 12 13 14 15 16 17 18 19
47 с-3 г-91 168 30 41 73 97 1.5 390 90 232 3.1 7.4 15 15 46 3.8 2.5
48 с-Зе-91 195 53 36 127 96 2.7 363 113 155 3.6 13 13 36 5.3 1.8
49 с-Зж-91 266 67 28 106 67 0.3 266 ПО 250 3.6 8.9 12 12 32 1.5
50 с-Зз-91 77 29 19 62 97 7.5 292 900 1025 4.1 27.4 8.5 15 93 4.6 20 1.8
51 с-Зи-91 182 51 41 106 70 1.8 290 120 305 5.1 10.4 12 10 34 2.8 4.6 1.3
52 с-Зк-91 378 70 45 63 79 253 366 4.6 26.8 6.6 19 130 4.3 55 1.5
53 с-3 л-91 112 30 37 110 76 1.4 188 66 232 1.5 16 15 45 5.3 2.4
54 с-Зн-91 238 63 35 89 73 2.4 290 200 769 4.6 10.4 13.5 75 8.5 14 1.5
55 с-16-88 42 14 27 6.6 7.5 1.5
56 c-Ib-88 36 11 24 5.2 7.5 1.3
57 с-1 г-88 55 13 21 5.3 7.5
58 с-1 д-88 55 13 30 1.9
59 с-За-88 35 11 20
60 с-Зб-88 37 10 22 5.3 7.5 1.1
61 с-Зв-88 65 11 23 6.6 1.5
62 с-3 г-88 60 24 80 7.3 3.4
63 с-4а-88 50 11 23 1.2
64 с-46-88 60 7.5 17 8.5
65 с-5-91 920 322 48 52 73 214 250 105 9.7 16.3 8.5 48 7.5 8.5 1.5
66 с-66-91 866 124 41 44 74 5.8 215 276 6.2 16.4 9.5 12.5 63 5.7 14 1.2
67 с-бв-91 840 126 47 52 67 4.1 214 295 4.6 11 10.5 48 4.6 13.5 0.9
68 с-бг-91 1100 190 43 56 62 3.6 195 280 195 5.6 6.7 8.3 10.5 45 12 0.9
69 с-13а-91 34 30 180 8.5 13 3.5
70 с-136-92 33 35 160 6.5 12 3.6
71 с-13в-92 86 34 240 10 15 4.7
72 с-13г-92 36 29 180 8.2 12 3.5
73 с-13 д-92 15 47 280 8.2 34
74 с-13е-92 17 38 180 6.3 15 3.5
75 с-1 Оа-92 13 25 100 6.5 10 2.4
76 с-106-92 2 0 70 3.9 7.5 1.9
77 с-11 а-92 21 14 17 2.5 4.5 1.7
78 с-116-92 22 14 27 4.8 5.5 2.2
79 с-Ив-92 28 16 27 4.3 5.5 2.3

Офиолиты Западного Саяна
80 с-23-83 260 94 46 11 30 2.2 220 13 62 1.8 - 42 9.5 25 6 5 1.4
81 с-24а-83 30 100 34 10 37 2 250 16 115 1.7 - 34 9.5 20 5 6.5 1.6
82 с-246-83 137 152 34 10 23 2.2 220 250 100 1.6 0.5 55 12 28 8 7 1.9
83 с-24в-83 23 75 28 10 12 1.2 247 15 127 1.6 ПО 20 55 12 5 3.4
84 с-24г-83 90 109 34 6 15 3.7 247 37 92 2.2 1.6 82 16 30 7.5 9 1.5
85 с-24д-83 310 175 41 10 32 1.6 240 18 112 2.3 - 55 14 25 7.5 8.5 1
86 с-516-86 210 185 41 61 77 - 260 15 84 3 - 30 13 28 7 9 0.9
87 с-51в-86 245 170 41 49 79 2.3 260 15 107 3.2 - 37 17 22 8 4.5 0.8
88 с-51 г-86 240 134 37 20 79 4 290 46 93 2.4 0.8 66 16 36 8 9 1.3
89 с-51 д-86 42 80 30 10 21 2.5 270 26 85 1.5 0.6 39 13 34 7.5 8 1
90 с-51е-86 51 93 26 11 16 3 335 37 102 1.5 0.8 40 12 20 7.5 8 0.8
91 с-51ж-86 136 ПО 40 6 19 2.8 254 32 108 3 0.6 - - - - - -
92 с-10а-97 - - - - - - - - 111 - 0.3 - 11.5 20.8 0.2 - -
93 с-Юв-97 - - - - - - - - 52 - 5.1 - 8.9 14.5 1 - -
94 с-15-92 32 10 4.2 4.5 3 1.8
95 с-16а-92 46 12 5.5 5 3 2.4
96 с-166-92 40 13 7.8 3.6 3 2
97 с-18а-92 60 13 6.3 2.8 3 2.1



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19
98 с-186-92 32 12 5.3 2.8 3 1.7
99 с-22-92 24 10 4.4 3.3 3 1.9

'100 с-20а-93 37 17 36 - - - 300 74 307 1.2 0.4 - - - -  . - -
101 с-20в-93 37 20 38 - - - 334 63 103 1.6 0.4 - - - - - -
102 мн-9 126 67 40 - - - 279 104 105 3.2 1 - - - - - -
103 мн-13 44 25 36 - - 361 103 213 2 1.6 - - - - - -
104 мн-14 48 30 40 - - - 280 72 77 2.7 0.3 - - - - -
105 мн-15 163 74 42 - - - 327 68 162 2.8 0.8 - - - - - -
106 мн-16 44 30 38 - - - 308 113 131 0.8 0.6 - - - - - -
107 мн-18 58 31 44 - - - 293 74 277 1.4 0.4 - - - - - -
108 мн-19 54 54 44 - - - 311 58 86 1.5 1 - - - - - -
109 мн-20а 48 26 40 - - - 293 47 112 0.6 1.4 - - - - - -
ПО мн-20б 41 19 34 - - - 273 187 416 0.6 1 - - - - - -
111 мн-21 136 51 26 - - - 334 66 83 0.3 - - - - - - -
112 мн-22 31 7 36 - - - 273 63 84 - 3.2 - - - - - -
113 мн-23а 48 18 38 - - - 341 79 144
114 с-19а-93 600 180 46 - - - 157 52 63 0.8 1.6 - - - - -
115 с-196-93 60 27 30 - - - 315 100 162 2.7 2.5 - - - - - -
116 с-19г-93 59 22 56 - - - 395 54 56 4.4 0.7 - - - - - -

Офиолиты Тувы
117 с-1136-83 11 20 33 6.4 25 0.5 290 58 46 1.6 1.1 36 28 200 13 25.5 3.8
118 с-ПЗв-83 29 12 21 10 25 1 240 73 50 0.8 1 55 34 250 18 35.5 6
119 с-113 г-83 10 21 32 9 22 1 290 51 59 1.5 1 26 19 140 9 16.5 2.6
120 с-113и-83 103 55 40 6.4 26 1.7 240 44 67 5 2.2 51 28 200 14 28 4.2
121 с-113 л-83 20 40 36 9 18 0.3 215 102 57 3.3 0.4 51 9 17 5 8 1.2
122 с-ИЗм-83 176 82 38 7 36 1.4 260 44 80 3.3 1.9 34 15 83 9 16.5 1.7
123 с-19в-86 69 46 39 4 23 0.2 260 51 71 0.8 0.4 39 14 70 12 18.5 1.5
124 с-19а-86 36 25 17 32 1.2 322 36 88 0.7 0.7 49 15 120 14 21 2
125 с-86-86 170 47 40 67 50 1.8 250 153 84 6.1 14.2 41 9.5 20 4 8 1.2
126 с-126а-83 80 76 36 6.4 42 0.4 202 102 113 9.4 10.1 ПО 12 29 6.6 9 1.8
127 с-50а-86 45 61 38 59 120 7.3 434 60 135 6.2 1.4 85 18 34 8 8.5 2.8
128 с-506-86 150 63 32 14 74 2.9 360 38 304 1.5 2.2 51 23 100 7 10 3
129 с-50в-86 185 69 42 135 90 3.5 445 38 202 2.2 0.7 82 22 90 7 10 3.4
130 с-50г-86 135 61 38 124 100 2.8 390 60 200 3.1 1 55 21 72 6 9.5 3.2
131 с-50е-86 95 57 38 103 102 1.7 396 52 124 1.8 0.7 60 23 85 6 9.5 3.4
132 с-766-83 68 25 30 170 124 2.4 458 67 195 1.5 0.2 48 23 95 6 9 4
133 с-346-86 517 107 36 43 90 5.9 270 120 266 2.6 2.9 46 18 120 12 25 2.2
134 с-43а-86 220 95 40 213 102 6.6 238 50 350 1.3 1.2 49 22 50 10 7.5 2.5
135 г-234-2 44 20 31 25 113 7 550 64 175 15.3 2 - - - - - -
136 г-234-3 20 26 40 67 102 7.6 510 33 58 10.5 2.5 - - - - - -
137 г-235-4 120 65 37 9 200 - 420 40 120 16 2.7 - - - - - -
138 г-235-3 110 65 42 43 127 3 440 35 150 18 2.5 - - - - - -
139 г-235-2 30 58 31 80 157 2.5 430 38 170 14 1.9 - - - - - -

Примечание. 1-6 -  дайки в Чаганузунском гипербазитовом массиве; 7-23 -  дайки Курайских офиолитов (комплекс 
типа “дайка в дайке”; 24-35 -  лайковые породы бонинитовой серии из Курайских офиолитов; 36-68 -  комплекс 
параллельных даек: 36-64 -  диабазы, габбро-диабазы (37-39, 46-49 -  дайки первой генерации, 42, 43, 50, 52 -  дайки 
второй генерации), 65-68 -  пироксеновые порфирита; 69-79 -  дайко-силовый комплекс: 69-74 -  диабазы, габбро- 
диабазы, 75-79 -  пироксеновые порфирита; 80-99 -  дайковый комплекс Куртушибинских офиолитов: 80-91 -  диабазы, 
габбро-диабазы, 92-99 -  пироксеновые порфирита; 100-116 — дайковый комплекс Северо-Саянских офиолитов: 
100-113 -  диабазы, 114-116 -  пироксеновые порфирита; 117-126 -  дайковый комплекс офиолитов Западной Тувы 
(Шатский массив); 127-139 -  диабазовые и габбро-диабазовые дайки офиолитов Южной Тувы: 127-134 -  район горы 
Кара-Шат, 135-139 -  район Чон-Саир. Содержание определено атомно-абсорбционным, рентгено-флуоресцентным 
(ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск) и атомно-эмиссионным спектральным (СНИИГГИМС, г. Новосибирск) методами 
анализа.



Рис. 6.11. Диаграмма Y-Zr для со
ставов пород из дайковых комплексов 
офиолитов Горного Алтая. Построена с 
использованием данных: [Шараськин, 
Закариадзе, 1982; Шараськин, 1992; Си
монов, Добрецов, Буслов, 1994; Тагпеу, 
March, 1991]

1 , 2 -  отношения Y/Zr: 1 -  в хондритах, 
2 -  в базальтах Срединно-Атлантического 
хребта; 3 -  бонинитовые серии западной 
части Тихого океана; 4, 5 -  базальты: 4 -  
островных дуг западной части Тихого оке
ана, 5 -  Срединно-Атлантического .хребта.

Остальные условные обозначения см. на 
рис. 6.9

Рис. 6.12. Диаграмма T i0 2-FeO* 
для составов клинопироксенов из по
род палеоспрединговых комплексов 
офиолитов Горного Алтая, Кузнецкого 
Алатау и Южной Тувы. Построена на 
основе оригинальных данных с исполь
зованием материалов: [Магматические 
горные породы..., 1985; Симонов, Доб
рецов, Буслов, 1994; Симонов, Ступа- 
ков и др., 1999; Петрологические про
винции..., 1996; Frey et al., 1994]

1-3 -  офиолиты: 1 -  Горного Алтая, 2 -  
Кузнецкого Алатау, 3 -  Южной Тувы. Поля 
клинопироксенов из островодужных (I) и 
океанических (II, в том числе: OIB -  пиро- 
ксены Гавайских островов, гайотов Маркус - 
Уэйк в Тихом океане и о-ва Буве в Южной 
Атлантике) пород. Boninites -  тренд бони- 
нитов западной части Тихого океана

Рис. 6.13. Диаграмма соотношений 
температур гомогенизации расплавных 
включений в клинопироксенах (Тгом) с 
расчетными температурами кристалли
зации (Трасч). Расчет температур для 
клинопироксенов проводился по моде
ли А. А. Арискина с соавторами [1986]

1 -  пределы точности использованного 
термометра (20 °С); 2 -  линия расплавов, 
содержащих 1 мае. % Н20  [Соболев, 1997]. 

Остальные обозначения см. на рис. 6.12



Таблица 6.3. Представительные анализы составов клинопироксенов из пород палеоспрединговых ком
плексов офиолитов Алтае-Саянской складчатой области, мае. %

№ п/п № обр. Si02 ТЮ2 A 12O j Сг20 3 FeO МпО MgO СаО Na20 К20 Сумма
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13

Офиолиты Горного Алтая
1 с-1066-89 54.13 0.09 0.41 0.41 4.49 0.16 19.77 20.00 0.08 0.00 99.54
2 с-1076-89 54.30 0.02 0.40 0.60 2.80 0.00 19.51 21.29 0.13 0.00 99.05
3 с-3б-90ц 54.21 0.01 0.37 0.53 2.57 0.10 19.56 22.02 0.10 0.00 99.47
4 с-3 6-90 54.14 0.01 0.53 0.49 3.49 0.15 18.57 21.73 0.11 0.00 99.22
5 с-1 За-91 53.65 0.05 0.84 0.37 3.35 0.09 17.95 22.92 0.09 0.00 99.31
6 с-54с-90 53.39 0.09 1.66 0.22 4.51 0.12 17.40 22.41 0.10 0.00 99.9
7 с-13/1-90/15 54.07 0.05 1.24 0.54 3.47 0.11 18.04 22.30 0.09 0.00 99.91
8 с-13/1-90/16 53.38 0.05 1.85 0.40 3.91 0.10 17.67 22.35 0.09 0.00 99.8
9 с-13/1-90/17 53.66 0.06 1.61 0.41 3.72 0.08 17.62 22.42 0.11 0.00 99.69
10 с-13/3-90 53.56 0.03 0.76 0.56 2.81 0.10 18.65 22.48 0.12 0.00 99.07
11 с-13/3-90/8 52.58 0.08 1.80 0.07 5.62 0.13 16.90 21.72 0.10 0.00 99
12 с-13/3-90/9 53.27 0.07 2.22 0.24 5.82 0.14 16.86 20.93 0.12 0.00 99.67
13 с-13/3-90/11 54.26 0.08 1.20 0.35 4.37 0.11 17.47 22.35 0.08 0.00 100.27

04)иолиты Кузнецкого Алатау
14 и-39 53.51 0.05 1.70 0.99 3.13 0.11 18.60 21.40 0.33 0.00 99.82
15 с-66-88 52.01 0.20 2.94 0.04 6.16 0.16 17.35 20.32 0.37 0.00 99.55
16 с-5-91 50.55 0.17 5.21 0.37 5.94 0.14 16.80 20.12 0.37 0.00 99.67
17 с-бв-91 53.65 0.05 1.14 0.74 2.61 0.07 18.87 21.82 0.32 0.00 99.27
18 с-бв-91/1 55.20 0.06 1.17 0.59 2.94 0.07 18.37 22.22 0.26 0.00 100.88
19 с-бв-91/2 54.54 0.06 1.58 0.81 3.06 0.09 18.19 22.04 0.33 0.00 100.7
20 с-бв-91 /За 53.83 0.11 1.56 0.25 3.04 0.08 18.32 22.24 0.23 0.00 99.66
21 с-бв-91/36 53.17 0.09 1.57 0.60 3.14 0.09 17.88 22.26 0.28 0.00 99.08
22 с-бв-91/5 52.50 0.19 1.80 0.33 4.67 0.11 16.81 22.61 0.24 0.00 99.26
23 с-бв-91 53.75 0.09 1.57 0.25 3.07 0.09 18.41 22.14 0.25 0.00 99.62
24 с-бв-91 53.83 0.11 1.56 0.25 3.04 0.08 18.32 22.24 0.23 0.00 99.66
25 с-бв-91 54.60 0.10 1.26 0.55 2.93 0.07 17.41 22.49 0.22 0.00 99.63

Офиолиты Южной Тувы
26 с-25н-99-1 50.68 1.04 3.22 0.89 5.40 0.11 15.43 22.08 0.35 0.00 99.2
27 с-25н-99-2 52.53 0.68 2.44 0.35 6.23 0.12 15.71 21.33 0.35 0.00 99.74
28 с-25н-99-3 50.51 1.22 3.77 0.57 6.00 0.10 15.33 21.42 0.31 0.03 99.26
29 с-25н-99-3 51.16 0.96 2.72 0.68 5.66 0.11 15.31 21.28 0.25 0.00 98.13
30 с-25н-99-4 51.61 0.71 2.18 0.85 5.22 0.13 16.46 21.49 0.34 0.00 98.99
31 с-25н-99-5 49.55 1.17 3.60 0.37 6.28 0.11 15.58 21.65 0.30 0.00 98.61
32 с-25н-99-5 49.91 1.11 3.38 0.43 6.18 0.13 15.98 21.64 0.37 0.01 99.14
33 с-25н-99-5 50.33 0.90 2.89 0.51 6.33 0.13 16.38 21.64 0.39 0.03 99.53
34 С-25Н-99-6 50.57 1.26 3.67 0.52 6.30 0.12 14.83 21.26 0.29 0.00 98.82

Примечание. Состав определен ца рентгеновском микроанализаторе “Camebax-micro” (ОИГГМ СО РАН, г. Новоси
бирск).

Для оценки достоверности полученных по 
включениям результатов было проведено сравне
ние температур гомогенизации с расчетными тем
пературами. Расчет температур равновесия рас
плав -  минерал при давлении 1 кбар для соста
вов расплавных включений проводился по моде
ли А.А. Арискина с соавторами [1986]. На рис. 
6.13 отчетливо видно постоянное завышение рас

четных температур над температурами гомогени
зации, что может свидетельствовать, судя по дан
ным А.В. Соболева [1997], о существенном со
держании воды в расплаве (до 1 % Н20). Для 6о- 
нинитовых магм характерны высокие значения 
воды [Соболев, Данюшевский, 1986; Симонов, 
1993; Dobson, O’Neil, 1987; Sobolev, Danyushevsky, 
1994], поэтому приведенные расчеты свидетель-



Таблица 6.4. Представительные анализы составов гомогенезированных расплавных включений в 
клинопироксенах из пород палеоспрединговых комплексов офиолитов Алтае-Саянской складчатой 
области, мае. %

№ п/п № обр. Si02 ТЮ2 А120 з Сг30 3 FeO МпО MgO СаО Na20 К20 Сумма W ’C
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14

Офиолиты Горного Алтая
1 с-13/1 -90-15 52.30 0.18 10.17 0.05 6.21 0.14 11.28 15.90 1.02 0.11 97.36 1230
2 с-13/1-90-16 54.70 0.27 14.10 0.04 7.83 0.15 7.29 10.62 1.23 0.12 96.35 1150
3 с-13/1-90-17 52.12 0.19 13.23 0.05 8.05 0.15 9.10 14.16 1.19 0.06 98.3 1210
4 с-13/3-90-8 50.75 0.33 10.44 0.02 13.09 0.24 9.02 12.90 0.90 0.08 97.77 1180
5 с-13/3-90-8 51.00 0.34 11.15 0.00 12.78 0.23 8.55 12.88 1.00 0.09 98.02 1180
6 с-13/3-90-9 51.52 0.26 13.49 0.03 9.50 0.16 8.09 12.24 1.35 0.17 96.81 1175
7 с-13/3-90-9 52.89 0.29 14.23 0.01 10.35 0.18 8.06 11.08 1.35 0.18 98.62 1170
8 с-13/3-90-9 51.08 0.21 12.89 0.18 9.63 0.16 8.60 13.71 1.27 0.16 97.89 1180
9 с-13/3-90-10 49.54 0.24 10.81 0.04 9.94 0.23 11.35 15.72 0.40 0.05 98.32 1200
10 с-13/3-90-10 49.75 0.23 9.48 0.05 13.93 0.24 10.45 13.89 0.38 0.19 98.59 1200
11 с-13/3-90-11 53.67 0.22 11.17 0.09 8.12 0.17 8.72 13.29 1.20 0.20 96.85 1180

Офиолиты Кузнецкого Алатау
12 с-бв-91/1-18 56.51 0.18 9.55 0.30 3.80 0.09 11.11 13.56 2.26 1.70 99.06 1210
13 с-бв-91/1-18 57.16 0.23 12.95 0.16 4.53 0.09 8.22 8.41 3.36 2.99 98.1 1210
14 с-бв-91/2-19 54.03 0.17 10.80 0.17 4.61 0.10 11.22 14.82 1.30 1.67 98.89 1200
15 с-бв-91/2-19 53.97 0.17 11.21 0.14 4.84 0.10 11.30 14.57 1.38 1.66 99.34 1200
16 с-бв-91/3-20 51.10 0.44 13.22 0.43 6.31 0.12 9.51 12.54 3.05 1.22 97.94 1220
17 с-бв-91/3-20 53.34 0.38 13.69 0.56 5.37 0.11 8.42 11.44 3.38 1.67 98.36 1220
18 с-бв-91/3-20 53.64 0.29 13.26 0.05 4.73 0.09 9.07 11.70 3.30 1.02 97.15 1220
19 с-бв-91/3-20 54.31 0.30 12.21 0.08 4.43 0.09 10.58 12.49 2.50 1.34 98.33 1220
20 с-бв-91/5-22 50.30 0.54 9.75 0.08 7.98 0.14 10.56 15.09 2.03 0.59 97.06 1230
21 с-бв-91/5-23 53.34 0.22 10.54 0.33 5.08 0.11 10.86 13.63 2.67 1.09 97.87 1230

Офиолиты Южной Тувы
22 с-25н-99-2 50.56 2.01 7.97 0.09 10.49 0.18 10.30 15.06 2.03 0.59 99.28 1255
23 с-25н-99-4 49.42 2.31 10.59 0.08 10.32 0.20 8.65 12.44 2.17 0.71 96.89 1250
24 с-25н-99-4 49.72 2.31 10.75 0.11 10.25 0.17 8.60 12.22 2.18 0.73 97.04 1250
25 с-25н-99-5 49.61 1.77 7.29 0.20 9.77 0.14 10.90 15.84 1.85 0.49 97.86 1260
26 с-25н-99-5 49.48 1.71 6.99 0.20 9.83 0.15 11.29 15.81 1.77 0.42 97.65 1260
27 с-25н-99-6 48.24 3.07 9.12 0.09 11.76 0.18 9.29 15.49 1.41 0.09 98.74 1255
28 с-25н-99-6 48.44 2.88 8.83 0.09 11.58 0.22 9.88 15.94 1.08 0.07 99.01 1255

Примечание. ТГОМ°С -  температуры гомогенизации расплавных включений. Состав гомогенизированных расплавных 
включений определен на рентгеновском микроанализаторе “Camebax-micro” (ОИГГМ СО РАН).

ствуют об обогащенности древних бонинитовых 
расплавов Курайских офиолитов водой, являясь 
в определенной степени независимым критери
ем достоверности результатов наших исследова
ний расплавных включений.

Составы гомогенизированных расплавных 
включений в клинопироксенах из порфиритов Ку
райских офиолитов показывают (табл. 6.4), что 
изученные минералы кристаллизовались из “бо
нинитовых” расплавов с низкими содержаниями 
титана и высокими концентрациями MgO и SiOo 
[Симонов и др., 19946]. На диаграмме ТЮ2-К 20  
точки составов расплавных включений образуют 
компактную группу с минимальными значения
ми титана и калия, находящуюся в поле бонини-

тов западной части Тихого океана (рис. 6.14). По 
соотношению T i0 2-FeO*/M gO изученные вклю
чения располагаются на низкотитанистом бони- 
нитовом тренде (рис. 6.15). Таким образом, дан
ные по расплавным включениям Курайских офи
олитов свидетельствуют о развитии магматичес
ких систем, близких по составу к расплавам со
временных энсиматических островных дуг с бо- 
нинитовыми сериями запада Тихого океана.

В результате комплексных петролого-геохими- 
ческих, минералогических и термобарогеохимичес
ких исследований установлено, что Курайские 
офиолиты формировались на океанической литос
фере в палеогеодинамических условиях примитив
ной островодужной системы с бонинитами.



Рис. 6.14. Диаграмма T i02-K 20  для 
составов гомогенизированных расплав- 
ных включений в клинопироксенах из 
пород палеоспрединговых комплексов 
офиолитов Алтае-Саянской области. 
Построена на основе оригинальных 
данных с использованием материалов: 
[Симонов, Добрецов, Буслов, 1994; Си
монов, Ступаков и др., 1999]

1 -  Горный Алтай; 2 -  Кузнецкий Ала
тау; 3 -  Южная Тува.

ОШ -  базальты океанических внутри- 
плитных островов; NMORB -  нормальные 
базальты срединно-океанических хребтов; 
EMORB -  обогащенные базальты средин
но-океанических хребтов; IATB -  острово- 
дужные толеитовые базальты; IACAB -  ост- 
роводужные известково-щелочные базаль
ты; Boninites -  бониниты

Рис. 6.15. Диаграмма Ti02-FeO*/MgO 
для составов гомогенизированных рас- 
плавных включений в клинопироксе
нах из пород палеоспрединговых ком
плексов офиолитов Алтае-Саянской об
ласти. Построена на основе оригиналь
ных данных с использованием матери
алов: [Симонов, 1993; Симонов, Доб
рецов, Буслов, 1994; Симонов, Ступа
ков и др., 1999]

1 -  Горный Алтай; 2 -  Кузнецкий Ала
тау; 3 -  Южная Тува; 4-6 -  тренды: 4 -  
океанических толеитовых базальтов (сре
динно-океанические хребты), 5 -  острово- 
дужных толеитовых и известково-щелочных 
базальтов, 6 -  бонинитовых серий

6.2. Офиолиты Кузнецкого Алатау
В Кузнецком Алатау насчитывается более сот

ни гипербазитовых массивов [Пинус, Колесник, 
1966]. Наибольший интерес вызывают офиолиты 
Среднетерсинского массива, в разрезе которых 
присутствует практически весь набор пород офи- 
олитовой ассоциации, сменяющихся снизу вверх 
в следующей непрерывной последовательности: 
ультрабазиты, габброиды, дайковый комплекс и 
вулканогенно-осадочные образования [Офиолито- 
вая ассоциация..., 1982]. В работах предыдущих ис
следователей основное внимание уделялось изу
чению преимущественно нижней, габбро-гипер- 
базитовой, части [Чураков, 1932; Монич, 1941; Пи
нус и др., 1958; Пинус, Колесник, 1966; Коновало
ва, Прусевич, 1977; Белинский и др., 1985; Гонча
ренко, 1989], тогда как по дайкам и эффузивам 
имелись лишь общие сведения. В результате про

веденных нами исследований, здесь были выделе
ны серии даек типа “дайка в дайке” и дайко-силло- 
вый комплекс [Симонов, 1993; Симонов и др., 
19996].

6.2.1. Геологическая характеристика
Среднетерсинская офиолитовая ассоциация 

располагается в осевой части хребта Кузнецкий 
Алатау, в истоках рек Нижней и Средней Терси, 
Кии и Саралы (рис. 6.1). В составе офиолитов вы
деляются: дунит-гарцбургитовый, дунит-верлит- 
клинопироксенитовый, габброидный, дайковый, 
дайко-силловый, вулканогенно-осадочный комп
лексы.

Дунит-гарцбургитовый комплекс слагает ос
новной объем Среднетерсинского массива. Гар- 
цбургиты преобладают в северной части, а дуни- 
ты -  в южной и восточной. Ультраосновные по
роды по своим характеристикам соответствуют



метаморфическим тектонизированным гиперба- 
зитам [Офиолитовая ассоциация..., 1982; Гонча
ренко, 1989], слагающим основание офиолитов 
[Колман, 1979]. Дунит-верлит-клинопироксенито- 
вый комплекс, пространственно занимающий по
ложение между тектонизированными перидоти
тами и габброидами, представлен в основном вер- 
литами и клинопироксенитами, реже дунитами и 
лерцолитами. Среди габброидов наиболее распро
странены полосчатые габбро. Судя по субгори
зонтальному расположению полосчатости, они 
полого (до 8-12°) налегают на дунит-верлит-кли- 
нопироксенитовый комплекс. Контакты полосча
тых габбро с пироксенитами четкие, но неров
ные. Постепенно вверх габброиды сменяются 
дайковым комплексом.

Дайки выполнены породами основного соста
ва (мелкозернистые габбро, габбро-диабазы, диа
базы, диабазовые порфириты), часто простран
ственно ассоциирующими с эффузивами и мел
кими телами гранитоидов. Ранее этот комплекс 
объединялся в брекчированные габброиды [Коно
валова, Прусевич, 1977], в диорит-диабазовую ас
социацию [Офиолитовая ассоциация..., 1982], в 
группу габбро-долеритов, габбро-диабазов [Белин

ский, Гора, 1983]. Наши исследования позволили 
расшифровать строение этого комплекса и уста
новить, что он представляет собой мощную (ши
риной более 5 км) полосу, сложенную параллель
ными лайковыми телами в основном меридиональ
ного простирания. Крупные тела даек, мощностью 
в несколько десятков и протяженностью в сотни 
метров, выполнены мелко- и среднезернистыми 
габбро и имеют четкие закальные микродиабазо- 
вые зоны. На эти габброиды накладываются се
рии субпараллельных более мелких (мощностью 
первые метры) даек второй генерации габбро-ди
абазов и диабазов, имеющие то же меридиональ
ное направление (рис. 6.16). Отдельные дайки пи- 
роксеновых порфиритов и диабазов встречаются 
среди полосчатых габбро и гипербазитов. Чаще 
они находятся вблизи границы полосчатого габ
бро с лайковым комплексом.

Дайко-силловый комплекс располагается сре
ди эффузивно-осадочных пород, часто превра
щенных в сланцы. Широко распространены из
вестняки и разнообразные брекчии. Дайки пред
ставлены разноориентированными телами, кото
рые располагаются под разными углами, иногда

взаимно пересекаясь. Преобладают тела мериди
онального простирания, варьирующие по мощ
ности от первых сантиметров до 5-7 м. В зависи
мости от мощности, в лайковых телах наблюда
ются диабазы, плагиоклазовые порфириты и мел
козернистые габброиды. Внутри даек видны 
структуры течения и сепарации кристаллов, а так
же ксенолиты габброидов и порфиритов. По со
ставу фенокристов преобладают плагиоклазовые 
порфириты, реже встречаются пироксеновые раз
ности, при этом, несмотря на интенсивные изме
нения пород, среди вкрапленников можно найти 
свежие клинопироксены. Наряду с разноориен
тированными дайками, в этом комплексе встре
чаются крупные пластовые тела мощностью до
5-7 м с неровными изогнутыми границами и 
мощными зонами закалок. Они перемежаются с 
метаосадочными породами. Углы падения тел не 
превышают 45°, в отличие от рассекающих их суб
вертикальных даек. Центры силлов выполнены 
обычно плагиоклазовыми порфиритами. Прикон- 
тактовые зоны сложены закалочными диабазами. 
Необходимо отметить, что во многих случаях весь
ма сложно однозначно установить: имеем ли мы 
дело с наклонной дайкой или с силлом.

Рис. 6.16. Схема строения фрагмен
та разреза комплекса типа “дайка в дай
ке” офиолитов Кузнецкого Алатау 
(Среднетерсинский массив, район горы 
Медвежья)

1 -  скрины  крупнокристаллических габ
бро; 2 -  м елкозернисты е габбро; 3 -  габ
бро-диабазы ; 4 -  диабазы ; 5 -  ж и л оп одоб
ные базальтовы е дайки; 6 -  зоны  закалок;
7 -  точки отбора образцов

Эффузивно-осадочные породы тесно ассоции
руют с дайковыми сериями и с комплексом раз
ноориентированных даек и силлов. Наши иссле
дования показали, что лавы здесь играют подчи
ненную роль. По-видимому, большая часть выде
ляемых здесь ранее базальтоидов принадлежит, 
скорее всего, к телам силлов или даек, хотя встре
чаются и лавовые потоки. В составе изученных эф- 
фузивов преобладают пирокластиты: туфолавы, 
туфы, туфобрекчии, агломератовые туфы. Осадоч
ные породы представлены песчаниками, алевро
литами, известняками.

6.2.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Петрохимические данные показывают (табл.
6.1), что по соотношению ТЮ2 и К20  (рис. 6.17) 
породы верхних (преимущественно дайковых) го
ризонтов офиолитовой ассоциации Кузнецкого 
Алатау как имеют островодужные характеристи
ки, так и несут признаки пород задуговых цент
ров спрединга (ВАВВ) и частично океанических 
островов (OIB). При этом, породы дайко-силло-
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Рис. 6.17. Диаграмма T i0 2-K 20  
для составов пород из дайковых ком
плексов офиолитов Кузнецкого Ала
тау. Построена с использованием дан
ных: [Зоненшайн и др., 1995; Симо
нов, Ступаков и др., 1999; Dril et al.,
1997]

1, 2 -  комплекс типа “дайка в дайке”: 
1 -  диабазы, габбро-диабазы, 2 -  пироксе- 
новые порфириты, 3 -  дайко-силловый 
комплекс; 4 -  поля различных генераций 
даек (Aj -  первая, А2 -  вторая); 5 -  поля 
различных типов пород из задуговых бас
сейнов Тихого океана (АВАВВ -  аномаль
но обогащенные базальты задуговых бас
сейнов, сходные с породами океанических 
внутриплитных островов; ВАВВ -  базаль
ты задуговых бассейнов; NMORB -  поро
ды типа нормальных базальтов срединно
океанических хребтов); 6 -  поля пород (см. 
рис. 6.9); 7 -  изменения составов пород от 
даек первой генерации ко второй в дайко
вых комплексах офиолитов Кузнецкого 
Алатау; 8 -  тренды эволюции магматизма 
в задуговых бассейнах Тихого океана

вого комплекса содержат обычно больше ТЮ2, чем 
породы серии “дайка в дайке”. В то же время, как 
среди тех, так и других встречаются пироксено- 
вые порфириты с очень низкими содержаниями 
этого компонента.

Анализ взаимоотношений дайковых тел в ком
плексе типа “дайка в дайке” позволил выделить 
их последовательные генерации и соответствен
но проследить эволюцию магм во времени. Со
ставы расплавов менялись от низкокалиевых 
(0.05-0.15 % К20 )  толеитов до известково-щелоч
ных со значительным (до 1.87 %) содержанием 
К20 . Таким образом, устанавливается обычная 
для островодужных систем смена толеитовых се
рий известково-щелочными, причем все это про
исходило при формировании единого пакета 
“дайка в дайке”.

Развитие комплекса разноориентированных 
даек и силлов сопровождалось увеличением в по
родах роли титана и появлением среди известко
во-щелочной серии высокотитанистых базальтов, 
попадающих в поля задуговых бассейнов и, час
тично, океанических островов. Судя по диаграм
ме (Na20+K20)-SiC>2 они принадлежат к калие
во-натриевой субщелочной серии (рис. 6.18), ха
рактерной для развитых островных дуг [Богати

ков и др.,1986; Магматические горные породы..., 
1987; Петрология и геохимия..., 1987].

Таким образом, в офиолитах Кузнецкого Ала
тау устанавливаются три серии пород, которые 
сменяются в следующей последовательности: то- 
леитовые -> известково-щелочные -* калиево-нат
риевые субщелочные. Особый интерес представ
ляют субщелочные базальты, к которым относятся 
не только породы дайко-силлового комплекса, но 
и часть даек второй генерации из серии “дайка в 
дайке”. На диаграмме соотношения суммы щело
чей и кремнезема они тесно сопряжены с полем 
базальтов океанических островов (рис. 6.18). По
добные породы были установлены в окраинных 
морях западной части Тихого океана [Зоненшайн 
и др., 1995]. Причем эти аномально обогащенные 
субщелочные базальты (АВАВВ -  anomaly back-arc 
basin basalts [Симонов и др., 1999а]) фиксируют 
начальную стадию формирования задуговых бас
сейнов. При дальнейшем развитии бассейнов об
разуются расплавы типа ВАВВ (базальты задуго
вых бассейнов), сменяющиеся, в свою очередь, 
нормальными океаническими базальтами типа 
NMORB [Зоненшайн и др., 1995; Симонов и др., 
1999а]. При сравнении полученных нами петро- 
химических данных по дайковым сериям из офи-



Рис. 6.18. Диаграмма 
(Na20+ K 20 ) - S i0 2 для 
составов пород из лай
ковых комплексов офи- 
олитов Кузнецкого Ала
тау

1 -  поле составов гавай- 
итов Гавайских островов 
[Магматические горные по
роды..., 1983]; 2 -  серии по
род: I -  толеитовые, II -  суб
щелочные, III -  щелочные.

Остальные условные обо
значения см. на рис. 6.17

олитов Кузнецкого Алатау с составами этих трех 
типов базальтов из современных задуговых бас
сейнов, видно, что с каждым из эталонных полей 
(АВАВВ, BABB, NMORB) ассоциируют опреде-

Ti/Cr

ленные группы пород с повышенными содержа
ниями титана из серии параллельных даек и дай- 
ко-силлового комплексов (рис. 6.17).

Следовательно, мы можем вполне обоснован
но говорить о наличии в офиолитах Кузнецкого 
Алатау пород с петрохимическими характеристи
ками, близкими к эффузивам современных заду
говых бассейнов.

При геохимических исследованиях (табл. 6.1 и
6.2) в первую очередь использовались данные по 
элементам, достаточно устойчивым к влиянию вто
ричных процессов (Ti, Сг, Ni, Y и Zr). На диаграм
ме Ti/Cr -  Ni большинство образцов из комплек
са “дайка в дайке” располагается в поле острово- 
дужных пород (рис. 6.19). При этом намечается 
эволюция магматизма от низкотитанистых пиро- 
ксеновых порфиритов, близких к бонинитовым 
сериям примитивных островных дуг, до умерен
но титанистых дайковых пород, характерных для 
более развитых островодужных систем. Часть даек 
этого комплекса попадает в поле базальтов океа
нических и задуговых бассейнов, хорошо соответ
ствуя обогащенным базальтами типа АВАВВ бас-

Ni, ppm

Рис. 6.19. Диаграмма Ti/Cr-Ni для 
пород из дайковых комплексов офиоли- 
тов Кузнецкого Алатау

Условные обозначения см. на рис. 6.10 и 
6.17



сейна Вудларк на западе Тихого океана. Это со
гласуется с данными петрохимии и показывает, что 
часть пород из спрединговых дайковых комплек
сов офиолитов Кузнецкого Алатау обладают окра
инно-морскими характеристиками.

По соотношению Y-Zr большинство пород из 
комплекса лайкового, в том числе и дайки первой 
генерации, имеют явно островодужные характе
ристики с хондритовыми значениями Y/Zr (рис. 
6.20). При переходе ко второй генерации тренд 
становится близким по наклону к океаническому 
и явно имеет направление к полю базальтов со
временных задуговых бассейнов Тихого океана 
(типа ВАВВ и АВАВВ), где располагаются субще
лочные породы из дайко-силлового комплекса офи
олитов Кузнецкого Алатау. Таким образом, данные 
по Y и Zr также показывают последовательность 
развития геодинамических ситуаций от типичных 
островодужных к переходным и, далее, к задуго- 
вым магматическим системам.

По распределению редкоземельных элементов 
дайки первой генерации, из комплекса типа “дай
ка в дайке”, соответствуют островодужным толеи- 
там. Пироксеновые порфирита обогащены легки

ми лантаноидами и располагаются между толеи- 
товыми и известково-щелочными сериями. Дай
ки второй генерации преимущественно известко
во-щелочные. Определенная группа даек соответ
ствует калиево-натриевым субщелочным базальтам 
островных дуг, причем часть из них практически 
совпадает по распределению редкоземельных эле
ментов с обогащенными субщелочными базальта
ми (типа АВАВВ) из задуговых бассейнов запад
ной части Тихого океана.

Таким образом, наблюдается эволюция магма
тических систем во времени от толеитовых к изве
стково-щелочным и далее с развитием пород кали
ево-натриевой субщелочной серии, близких по рас
пределению редкоземельных элементов к обогащен
ным базальтам типа АВАВВ из задугового бассей
на Вудларк (Тихий океан). Практически все поро
ды из дайко-силлового комплекса располагаются 
по содержанию редкоземельных элементов в поле 
калиево-натриевых субщелочных серий (рис. 6.21), 
хорошо совпадая с обогащенными базальтами бас
сейна Вудларк. В целом, полученные данные по ред
коземельным элементам в породах верхних гори
зонтов офиолитов Кузнецкого Алатау хорошо соот-

Рис. 6.20. Диаграмма Y-Zr для составов пород из дайковых комплексов офиолитов Кузнецко
го Алатау

Условные обозначения см. на рис. 6.11 и 6.17



Рис. 6.21. Диаграмма распределения сред
них содержаний редкоземельных элементов 
в породах дайко-силлового комплекса офио- 
литов Кузнецкого Алатау

1 -  породы дайко-силлового комплекса; 2 -  обо
гащенные базальты типа АВАВВ из задугового бас
сейна Вудларк, по данным: [Зоненшайн и др., 1995; 
Dril et al., 1997]; 3 -  поле калиево-натриевых суб
щелочных серий островных дуг; 4 -  поле извест
ково-щелочных серий. Нормировано к хондриту 
по: [Boynton, 1984]. Поля 3-4 построены по дан
ным: [Магматические горные породы..., 1985, 1987; 
Шараськин, 1992]

ветствуют информации по петрохимии и геохимии 
редких элементов, показывая последовательное раз
витие островодужных магматических систем: ост- 
роводужные толеиты —> известково-щелочные по
роды -► калиево-натриевые субщелочные серии.

Сравнительный анализ составов минералов из 
пород офиолитовой ассоциации Кузнецкого Ала
тау с аналогичными образованиями современных 
островных дуг показал (табл. 6.3), что составы кли- 
нопироксенов из порфиритов комплекса парал
лельных даек тяготеют к полю пироксенов из из
вестково-щелочных пород развитых островных дуг 
(Курильская, Алеутская; рис. 6.22). На диаграмме 
TiOo-FeO* хорошо видно, что клинопироксены из 
порфиритов офиолитов Кузнецкого Алатау распо

лагаются в островодужном поле, обладая более вы
сокими содержаниями титана по сравнению с 
пироксенами из бонинитовых серий (рис. 6.12). В 
целом, результаты анализа первичных магматоген- 
ных минералов подтверждают выводы, основан
ные на геохимических данных.

Расплавные включения в клинопироксенах из 
порфиритов дайкового комплекса офиолитов Куз
нецкого Алатау найдены и описаны нами ранее 
[Офиолитовая ассоциация..., 1982; Кузнецов, Си
монов, 1988; Симонов, 1993]. В последнее время с 
помощью микрозондового анализа установлены 
составы гомогенизированных и закаленных в стек
ло включений в пироксенах из порфиритов комп
лекса “дайка в дайке” [Симонов и др., 19996]. В

т ю 2

Рис. 6.22. Диаграмма Si02/100-Ti02-Na20  
для составов клинопироксенов из пиро- 
ксеновых порфиритов комплекса парал
лельных даек офиолитов Кузнецкого Ала
тау. Построена с использованием данных: 
[Магматические горные породы..., 1985; 
Высоцкий, 1989]

М И  -  поля составов клинопироксенов: I -  
бонинитов западной части Тихого океана, II -  
известково-щелочной серии, III -  шошонито-

NaaO вой серииSiCVlOO



большинстве случаев первичные расплавные 
включения размерами 5-20 мкм располагаются в 
центре зерен, либо по зонам роста кристаллов. 
Преобладают прямоугольные формы включений, 
реже встречаются близкие к шестигранным. Вклю
чения многофазовые, с несколькими светлыми и 
темными фазами. Температуры полных гомогени
заций варьируют в широких пределах: для мелких 
включений (размером около 5 мкм) температуры 
в целом ниже (1120-1190 °С), чем для более круп
ных (15-20 мкм) -  1170-1230 °С.

Для оценки достоверности полученных по рас- 
плавным включениям результатов проведено со
поставление температур гомогенизации с расчет
ными (рис. 6.13) Расчет температур равновесия 
расплав-клинопироксен при давлении 1 кбар для 
расплавных включений проводился по модели
А.А. Арискина с соавторами [1986]. Отчетливо 
видно постоянное завышение расчетных темпера
тур над температурами гомогенизации, что может 
говорить о присутствии воды в расплавах. По
скольку, приведенные выше данные свидетель
ствуют об островодужном происхождении офио- 
литов Кузнецкого Алатау, на основании сравни
тельного анализа экспериментальных температур

гомогенизации с расчетными, не только можно 
подтвердить достоверность полученных по рас- 
плавным включениям данных, но и примерно оце
нить содержание воды в магмах. Так, используя 
диаграмму А.В. Соболева [1997}, можно опреде
лить, что расплавы, формировавшие палеоспре- 
динговые дайковые комплексы офиолитов Кузнец
кого Алатау, содержали до 1 мае. % Н20.

Составы расплавных включений по соотноше
нию (Na20+K 20 ) - S i0 2 имеют нормальную ще
лочность (табл. 6.4). Анализ диаграмм зависимо
сти ТЮ2, MgO, К20  от S i0 2 (рис. 6.23) позволя
ет сделать вывод, что расплавы, формировавшие 
дайковый комплекс Кузнецкого Алатау, были вы
сокомагнезиальными, достаточно низкотитанис
тыми и соответствовали известково-щелочной 
серии. По высоким значениям магния и низким 
титана они имеют сходство с составами расплав
ных включений в пироксенах из бонинитов Ку- 
райских офиолитов в Горном Алтае, но отлича
ются от них большими содержаниями калия. На 
диаграмме T i0 2-K 20  (рис. 6.14) составы рас
плавных включений из минералов офиолитов Куз
нецкого Алатау показывают распределение с ро
стом щелочей от бонинитов через поле острово-
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Рис. 6.23. Диаграмма составов го
могенизированных расплавных вклю
чений в клинопироксенах из порфири- 
тов дайковых комплексов офиолитов 
Кузнецкого Алатау. Построена с ис
пользованием данных: [Симонов, Доб- 
рецов, Буслов, 1994]

1, 2 -  составы: 1 -  порфиритов, 2 -  гомо
генизированных расплавных включений; 3 -  
гомогенизированные расплавные включения 
в клинопироксенах из бонинитов Горного 
Алтая; 4 -  породы о-ва Шикотан (Курильс
кая дуга); 5 -  поля составов пород: I -  бони
нитов Тихого океана, II -  оливиновых ба
зальтов, III -  базальтов, IV -  андезито-ба
зальтов, V -  андезитов, VI -  шошонитовых 
серий, VII -  известково-щелочных серий, 
VIII -  толеитовых серий



дужных толеитов в область известково-щелочных 
серий. С увеличением железистости в расплав- 
ных включениях наблюдается заметное накопле
ние титана, что хорошо соответствует островодуж- 
ному тренду (рис. 6.15). При этом отчетливо вид
но, что расплавы Кузнецкого Алатау были суще
ственно более примитивными, чем бонинитовые 
магмы Горного Алтая.

Исследования расплавных включений показа
ли, что при формировании офиолитов Кузнецко
го Алатау ведущая роль принадлежала высокомаг
незиальным низкотитанистым слабо дифференци
рованным магмам преимущественно известково- 
щелочных серий, что свидетельствует о формиро
вании этих пород в палеогеодинамической обста
новке развитой островодужной системы.

В результате комплексных геологических, пет- 
ролого-геохимических, минералогических и термо
барогеохимических исследований установлено, что 
офиолиты Кузнецкого Алатау формировались в па- 
леогеодинамических условиях развитой острово
дужной системы с последовательной сменой маг
матических серий: толеитовые -> известково-ще
лочные -> субщелочные. Появление в рассматри
ваемых разрезах пород калиево-натриевых субще
лочных серий типа АВАВВ позволяет высказать 
предположение о начале формирования задугового 
бассейна и об усложнении палеогеодинамической 
обстановки у сибирской окраины Палеоазиатско
го океана на рубеже венд-кембрий.

6.3. Офиолиты Западного Саяна
Офиолитам Западного Саяна посвящено зна

чительное количество работ [Пинус и др., 1958; Пи- 
нус, Колесник, 1966; Добрецов, Пономарева, 1976; 
Гончаренко, 1977; Петрология и метаморфизм..., 
1977; Кузнецов, 1980; Сибилев, 1980; Симонов,
1993]. В пределах этого региона выделяются три 
офиолитовых пояса: Северо-Саянский, Борусский 
и Куртушибинский [Петрология и метаморфизм..., 
1977]. В современной структуре они представля
ют собой фрагменты крупных офиолитовых аллох
тонов, выведенных на поверхность в горстах. Наи
более детально нами были рассмотрены палеоспре- 
динговые комплексы из Куртушибинских и Севе
ро-Саянских офиолитов (рис. 6.1).

6.3.1. Геологическая характеристика
Куртушибинский офиолитовый пояс совпада

ет с Куртушибинский горстом и представляет со
бой узкую структуру покровно-складчатого стро
ения, протяженностью до 200 км и шириной 
60 км (рис. 6.24). В целом Куртушибинский горст- 
антиклинорий представляет собой приподнятый 
блок земной коры, в верхние горизонты которого 
выведены наиболее глубинные образования -  офи
олиты.

Куртушибинский горст-антиклинорий находит
ся на юге Западного Саяна и обрамляется с севера

Центрально-Западно-Саянским синклинорием, с 
юга -  Хемчинско-Тувинским краевым прогибом, 
входящим в состав южной Тувинской мегазоны.

Основания тектонических покровов, как прави
ло, маркируются полимиктовым серпентинитовым 
меланжем. Параавтохтон, образующий наиболее 
нижнюю структурную единицу в Куртушибинском 
горсте, представлен динамометаморфическими об
разованиями джебашской свиты позднепротерозой
ского возраста, мощностью не более 2000 м.

Нижний тектонический покров занимает запад
ную часть горста и приурочен к долинам рек Ореш, 
Коярд и Блялик (рис. 6.24). Его образования сла
гают моноклиналь, падающую к восток-юго-вос- 
току под углами 35-40°.

Куртушибинские офиолиты. В их составе вы
деляются следующие комплексы пород: дунит-гац- 
бургитовый с жилами вебстеритов и родингити- 
зированных габброидов; серпентинит-верлит-кли- 
нопироксенитовый с преобладанием в нижней 
части верлитов и дунит-гарцбургитовых участков, 
а в верхней -  габброидов и клинопироксенитов; 
габброиды с отдельными телами пироксенитов, пе
ридотитов и диабазовых даек; дайковый комплекс, 
представленный сериями типа “дайка в дайке”; эф
фузивно-осадочная толща, выполненная базальто
выми лавами и пирокластитами основного соста
ва с прослоями туфопесчаников.

Строение и состав Куртушибинских офиолитов 
детально исследованы нами в верховьях руч. Ле
вый Коярд. Здесь снизу вверх в коренных скаль
ных выходах зафиксированы (с запада на восток) 
такие породы.

Мощность, м
1. Серпентинитовый меланж, в соста

ве которого выделяются обломки и глыбы 
метаэффузивов, габброидов, реже сланцев 
размером до 20-30 м. На контакте глыб 
габбро с серпентинитами развиваются
жилообразные тела родингитов ..................... 200

(видимая)
2. Серпентиниты ....................................... 300
3. Серпентинизированные дуниты и 

гарцбургиты, причем последние резко пре
обладают над дунитами. Породы слагают че
редующиеся полосы, линзы и горизонты 
мощностью от первых сантиметров до пер
вых десятков метров. На участках преобла
дания маломощных “слоев” дунитов и гар- 
цбургитов границы между ними, как пра
вило, прямолинейные и резкие, в случае 
чередования мощных полос (до первых мет
ров) -  расплывчатые. В нижних частях та
ких горизонтов на протяжении несколь
ких десятков сантиметров происходит по
степенное обогащение дунитов ортопирок- 
сенами до 5-30 %, часто образующими
неравномерные сгущения ............................  800

4. Интенсивно тектонизированные сер
пентиниты с баститом ...................................  520

5. Среднезернистые клинопироксени- 
ты с порфировидной структурой, в кото
рых клинопироксен обычно составляет



Рис. 6.24. Схема геологического строения Западного Саяна (по: [Петрология и метаморфизм..., 
1977])

1 -  четвертичные отложения; 2-7 -  свиты: 2 -  шиштыкская (S2), 3 -  аласугская (С2_3), 4 -  терешскинская 
(Fj), 5 -  амыльская (PR?), 6, 7 -  чингинская (V-Cj) (7 -  эффузивы, 8 -  сланцы); 8 -  калиевые граниты; 9 -  
“дайка в дайке”; 10 -  габброиды; 11 -  ультрабазиты; 12 -  серпентиниты; 13 -  оталькование и лиственнитизация; 
14, 15 -  границы: 14 -  несогласного залегания, 15 -  стратиграфических залеганий; 16 -  тектонические контакты; 
17, 18 -  элементы: 17 -  залегания, 18 -  полосчатости; 19 -  хризотил-асбест, 20 -  пегматиты

75-80 % объема породы, а замещенный
серпентином оливин -  до 10-12 % ............ 24

6. Чередующиеся тела пироксенитов и 
серпентинитов мощностью до 1.5 м. В пи- 
роксенитах наблюдаются обособления круп
нозернистых габброидов с нечеткими гра
ницами за счет постепенного укрупнения 
кристаллов полевого шпата .............................  70

7. Серпентиниты, постепенно сменя
ющие породы горизонта № б ........................  75

8. Магматические брекчии, представ
ленные мелко- и среднезернистыми кли- 
нопироксенитами с обломками серпенти
нитов размером до 20-30 см .......................  15

9. Пироксениты и габброиды. с преоб
ладанием последних в верхней части го-



ризонта. В его средней части наблюдаются 
единичные дайки габбро-диабазов мощно
стью 0.5-0.6 м северо-западного прости
рания ...................................................................  45

10. Мелкозернистое габбро, связанное 
с нижележащими породами постепенны
ми переходами. Основание “слоя” сложено 
магматическими брекчиями, обломочный 
материал которых представлен диабазами. 
Наблюдаются обособления крупнокристал
лических габбро-пегматитов ... .......................  60

11. Задернованный участок ........................ 8
12. Среднезернистые клинопироксени- 

ты, аналогичные описанным в горизонте
Х° 5 ...................................................................... 15

13. Мелко-среднезернистое габбро с ксе
нолитами пироксенитов и крупно-средне
зернистого габбро ............................................... 8

14. Мелкозернистые пироксениты, в
верхней части прорываемые дайкой габбро- 
диабазов мощностью 0.7 м северо-восточ
ного простирания ...........................................  150

15. Мелко- и среднезернистые габбро....... 100
16. Чередующиеся клинопироксениты 

и крупно-среднезернистые габбро, с пре
обладанием последних в верхней части го
ризонта. Здесь же наблюдается серия даек 
диабазов мощностью от 0.3 до 3 м северо- 
восточного простирания. В скринах, вы
полненных мелкозернистым габбро, при
сутствуют ксенолиты клинопироксенитов 
и магматических брекчий, обломки кото
рых состоят из пироксенитов и габбро, сце
ментированных мелкозернистыми лей- 
кократовыми плагиогра-
нитами ..............................................................  170

17. Средне-мелкозернистое габбро. В
верхней части присутствуют магматичес
кие брекчии, обломки которых представ
лены мелкозернистым габбро, реже пиро- 
ксенитами, цементом является мелкозер
нистые плагиограниты. Габбро и брекчии 
прорываются многочисленными дайками 
габбро-диабазов северо-восточного и суб
широтного простираний ................................ 100

18. Дайковый комплекс, габбро-диаба- 
зовые тела которого имеют северо-восточ
ное простирание. Мощности отдельных 
даек варьируют от 0.6 до 4 м. В линзовид
ных скринах сохранились мелко-среднезер- 
нистые габбро, содержащие плагиогранит- 
ные прожилки. В скринах также встреча
ются магматические брекчии, состоящие

из обломков мелкозернистых габбро, габ
бро-диабазов и диабазов, “сцементирован
ных” диабазами голубовато-се
рого цвета ..........................................................  40

19. Комплекс типа “дайка в дайке” со
скринами мелко-среднезернистых габбро. 
Особенности внутреннего строения лайко
вого комплекса Куртушибинских офиоли- 
тов показаны на рис. 6.25. Серия парал
лельных даек располагается в мелкозернис
том габбро. Дайки мощностью более 1 м в 
центральных частях сложены габбро-диаба
зами, маломощные -  диабазами. Вмещаю
щее габбро, сохранившееся в скринах, ме
стами имеет закалочные зоны, представляя 
собой фрагменты более раннего лайково
го комплекса ...................................................  700

20. Измененные эффузивные породы, 
иногда представленные пиллоу-лавами.
Среди них встречаются прослои метамор- 
физованных десквамационных гиалокласти- 
тов и осадочных пород с элементами гра
дационной слоистости. Толщу пронизыва
ют единичные дайки диабазов мощностью
до 1 м ................................................................  80

Общая мощность изученного разреза составляет 
примерно 3500-4000 м.

Анализ палеоспрединговых образований Кур
тушибинских офиолитов показывает, что в их стро
ении участвуют по меньше мере два дайковых ком
плекса -  ранний, представленный дайками повы
шенной мощности (15-20 м) преимущественно габ- 
брового состава, и более поздний с обычным ком
плексом типа “дайка в дайке” (мощность даек до 
1.5 м), -  сложенных диабазами.

Другой особенностью разреза офиолитов Кур- 
тушибинского хребта является наличие магмати
ческих брекчий в основании габбрового слоя па- 
леоокеанической коры. Брекчии представлены ос
троугольными обломками габбро, габбро-диабазов 
и диабазов, размер обломков составляет первые 
сантиметры.

Эта совокупность данных свидетельствует о 
том, что палеоспрединговый комплекс офиолитов 
Куртушибинского хребта формировался как ми
нимум в два этапа. Первый этап связан с внедре
нием мощных даек габбрового состава в зоне па- 
леоспрединга преимущественно субширотного 
направления (современные координаты). Затем, 
вероятно, после небольшого перерыва, в слой габ-

Рис. 6.25. Схема строения фрагмента 
разреза дайкового комплекса Куртушибин
ских офиолитов (Западный Саян, верховья 
руч. Левый Коярд)

1 -  диабазы; 2 -  габбро-диабазы; 3 -  габбро; 
4 -  границы микрозернистых закальных даек; 5 -  
зоны закалки; 6 -  точки отбора образцов



Рис. 6.26. Схема строения фрагмента 
разреза лайкового комплекса Северо-Саян
ских офиолитов (правый берег р. Енисей, 
район дер. Сизая)

1 -  габбро-диабазы; 2 -  диабазы; 3 -  зоны 
закалок; 4 -  точки отбора образцов; 5 -  относи
тельная последовательность внедрения даек

бровых даек начали внедряться диабазовые дайки 
обычной мощности. Внедрение последних проис
ходило в зоне палеоспрединга примерно той же 
ориентации -  от субширотной до северо-восточ
ной (современные координаты). В результате “эро
зии” пород габбрового слоя более поздними дай
ками и образовались магматические брекчии.

Из сказанного выше следует, что офиолиты Кур- 
тушибинского хребта формировались в две, а воз
можно и более, геодинамические фазы. Началь
ный этап концентрированного спрединга, харак
терный для океанических рифтовых систем, сме
нился этапом рассеянного спрединга, характерно
го для островодужных и задуговых рифтовых 
структур периферии океана.

Северо-Саянские офиолиты. В состав Северо- 
Саянских офиолитов входят кремнисто-базальто
вая толща венда -  нижнего кембрия и габбро-ги- 
пербазитовые комплексы, сменяемые ост-рово- 
дужными вулканогенно-флишоидными андезит- 
базальтовыми толщами нижнего кембрия, которые 
прорываются среднекембрийскими плагиограни- 
тами [Петрология и метаморфизм..., 1977].

Во время полевых исследований Северо-Саян
ских офиолитов нами было детально рассмотрено 
строение вулканогенно-осадочного разреза на пра
вом берегу р. Енисей [Симонов, Буслов и др.,
1994]. В составе изученного разреза можно выде
лить несколько комплексов: серия параллельных 
даек типа “дайка в дайке”; разноориентированные 
дайки и силлы; турбидиты, состоящие из ритмич
но-слоистых песчаников, алевролитов, кремнисто
туфогенных пород и черных сланцев.

Палеоспрединговые комплексы типа “дайка в 
дайке” представлены субвертикальными дайковы- 
ми телами мощностью до 1.5 м, с отчетливыми зо
нами закалок (рис. 6.26). Эндоконтакты в дайках 
сложены обычно мелкозернистыми диабазами или 
базальтами. Центральные части дайковых тел вы
полнены среднезернистыми диабазами и пироксе- 
новыми порфиритами.

6.3.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Петрохимический анализ показал, что в палео- 
спрединговых дайковых сериях Куртушибинских 
офиолитов шла эволюция составов от океаничес
ких толеитов к бонинитовым и далее к толеитам 
островных дуг (рис. 6.27). На диаграмме M gO-Si02

(рис. 6.28) пироксеновые порфириты, имеющие 
по соотношению ТЮ2 и К20  преимущественно 
бонинитовые свойства, попадают в поле бонини- 
тов примитивных островных дуг запада Тихого 
океана и хорошо соответствуют бонинитовым се
риям из офиолитов Горного Алтая и Восточного 
Саяна.

По соотношениям Ti, Сг, Ni практически все 
дайки Куртушибинских офиолитов располагают-

___. .__ _ ,__ , ,__ _ к2о,
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Рис. 6.27. Диаграмма ТЮ2-К 20  для со
ставов пород из дайковых комплексов офио
литов Западного Саяна. Построена с исполь
зованием данных: [Симонов, Буслов и др., 
1994]

1, 2 -  дайки Куртушибинских офиолитов: 1 -  
диабазы, 2 -  пироксеновые порфириты; 3, 4 -  дай
ки Северо-Саянских офиолитов: 3 -  диабазы, 4 -  
пироксеновые порфириты.

Остальные условные обозначения см. на рис. 6.9
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Рис. 6.28. Диаграмма M g0-Si02 для 
составов пироксеновых порфиритов из 
лайковых комплексов офиолитов Запад
ного Саяна. Построена с использованием 
данных: [Симонов, Добрецов, Буслов, 
1994]

1-3 -  поля: 1 -  бонинитов из офиолитов 
Горного Алтая, 2 -  бонинитов из офиолитов 
Восточного Саяна (по данным: [Добрецов и 
др., 1985, 1986]), 3 -  составов пород: I -  бони- 
ниты западной части Тихого океана, II -  оли- 
виновые базаяьты, III -  базальты, IV -  андези- 
то-базалъты, V -  андезиты.

Остальные условные обозначения см. на 
рис. 6.27

ся в океаническом поле (рис. 6.29, табл. 6.2). Со
гласно распределению Y-Zr фиксируется разви
тие островной дуги (рис. 6.30). Значения Zr/Nb 
(0.9-2.2) и La/Nb (0.7-1.1) в этих породах близки к 
океаническим характеристикам.

Среди пород лайковых серий Северо-Саянских 
офиолитов были выделены низкотитанистые и вы
сокохромистые пироксеновые порфириты, по гео
химическим особенностям соответствующие бо- 
нинитам Тихого океана [Симонов, Буслов и др.,

Рис. 6.29. Диаграмма Ti/Cr-Ni для 
составов пород из лайковых комплек
сов офиолитов Западного Саяна. Пост
роена с использованием данных: [Симо
нов, Буслов и др., 1994; Симонов, Доб
рецов, Буслов, 1994]

Условные обозначения см. на рис. 6.10 и 
6.27



Рис. 6.30. Диаграмма Y-Zr для соста
вов пород из дайковых комплексов Кур- 
тушибинских офиолитов. Построена с 
использованием данных: [Симонов, Доб- 
рецов, Буслов, 1994]

Условные обозначения см. на рис. 6.11 и 
6.27

1994]. На диаграммах, показывающих взаимосвя
зи ТЮ 2-К 20 , M gO -Si02, Ti/Cr-Ni, часть этих 
порфиритов располагается в полях бонинитов (рис. 
6.27-6.29).

Обращают на себя внимание очень низкие со
держания калия (0.04-0.14 %) при значительных 
вариациях титана (0.8-2.4 %) в породах дайковых 
серий Северо-Саянских офиолитов, что в основ
ном соответствует данным по толеитовым базаль
там (типа NMORB) спрединговых зон срединно- 
океанических хребтов. В то же время, согласно 
распределению Ti, Сг и Ni (рис. 6.29), дайки име
ют как океанические, так и островодужные харак
теристики.

Геохимические исследования дайковых комп
лексов показывают, что для;-Куртушибинских и 
Северо-Саянских офиолитов характерно сочетание 
океанических и островодужных характеристик. Эти 
данные, а также наличие серий, близких по своим 
геохимическим данным к бонинитовым, может 
свидетельствовать о формировании рассмотрен
ных офиолитовых ассоциаций в палеогеодинами- 
ческих условиях примитивных энсиматических 
островных дуг типа современных Идзу-Бонинс- 
кой, Тонга и Марианской.

6.4. Офиолиты Тувы
В пределах Тувинской части У рал о-Монгольс

кого складчатого пояса выделено несколько гипер- 
базитовых (офиолитовых) поясов: Западно-Тувин
ский, Каахемский, Южно-Тувинский и Восточно- 
Тувинский [Пинус, Колесник, 1966]. Наиболее де
тально нами рассмотрены палеоспрединговые ком
плексы в офиолитовых ассоциациях Западной и 
Южной Тувы.

Офиолиты Западной Тувы исследовались вна
чале в связи с изучением Актовракского месторож
дения хризотил-асбеста [Татаринов и др., 1932]. В

дальнейшем основное внимание уделялось гипер- 
базитам и вмещающим их вулканогенно-осадочным 
толщам [Пинус и др., 1958; Еремеев, 1965; Зайков, 
1976; Белинский, Вартанова, 1980; Кузнецов, 1980; 
Гончаренко и др., 1986]. Строение офиолитов За
падной и Южной Тувы рассматривалось в работах: 
[Берзин, 1980; Белинский и др., 1978; Гончаренко, 
1989; Еремеев, 1965; Меляховецкий, Скляров, 1985; 
Перфильев и др., 1987; Пинус и др., 1958; Пинус, 
Колесник, 1966; Ступаков, Завьялова, 1986].

6.4.1. Геологическая характеристика

Офиолиты Западной Тувы. В составе офиоли
тов выделяются три крупных блока: Актовракский 
гипербазитовый, Хопсекский габбровый и Шатс- 
кий габбро-гипербазитовый массивы (рис. 6.1).

Нами детально изучены палеоспрединговые 
комплексы пород, входящие в состав Шатского 
массива (рис. 6.31). В строении массива прини
мают участие гипербазиты (серпентинизирован- 
ные перидотиты и пироксениты), габброиды, диа
базы комплекса “дайка в дайке” и вулканиты ос
новного состава. Различные компоненты офиоли- 
товой ассоциации слагают полосы субширотного 
простирания от гипербазитов на юге до вулкани
тов на севере. Ордовикская моласса перекрывает 
восточный фланг массива. Возраст вулканогенно
го комплекса офиолитов определяется как венд- 
кембрийский [Геология СССР..., 1967].

В пределах рассматриваемого массива наибо
лее полно представлены верхние горизонты офи- 
олитового разреза, занимая всю его северную 
часть (рис. 6.31). Здесь офиолиты сложены мета- 
морфизованными вулканитами. Их неполная ви
димая мощность превышает 500 м. Обычно вул
канические породы основного состава интенсив
но изменены и в большинстве случаев расслан- 
цованы. Реже видны характерные формы пиллоу- 
лав и фрагменты подушек с классической зональ



ностью (закальные и миндалекаменные зоны). 
Чаще других встречаются реликты миндалекамен
ных структур. Детальное изучение показывает, что 
по составу в толще преобладают афировые раз
ности базальтов, среди которых фиксируются 
мощные (до 100 м) пакеты плагиофировых базаль
тов с размерами вкрапленников до 5 мм. В еди
ничных случаях в разрезе встречаются неболь
шие (до 3-5 м мощностью) линзовидные тела 
кварцевых порфиров.

Преобладающая сланцеватость, вероятнее все
го, совпадает с залеганием лавовых потоков, что 
доказывается близкими ориентировками сланце
ватости и границ петрографических разностей в 
вулканитах.

Более нижние горизонты офиолитового разре
за располагаются южнее рассмотренных вулкани
тов (рис. 6.31). В виде широкой полосы субширот
ного простирания картируются диабазы комплек
са “дайка в дайке”. Они отделены от вулканитов 
зоной серпентинитового меланжа субширотного 
простирания, имющей переменную мощность от 
100 до 1000 м. По составу тектонических блоков, 
располагающихся среди интенсивно деформиро
ванных серпентинитов, меланж следует отнести к 
полимиктовому типу. Это означает, что среди тек
тонических включений присутствуют не только 
контактирующие с серпентинитами породы, но и 
экзотические блоки. К числу таковых относятся, 
например, фтаниты и кремнистые сланцы неуста
новленного возраста.

Комплекс типа “дайка в дайке” составляют тела 
широтной ориентировки, сложенные диабазами и

габбро-диабазами (рис. 6.32). Иногда удается за
фиксировать до десяти полудаек с зонами эндо- 
контактовых закалок одинаковой ориентировки. 
Средняя мощность магматических тел колеблется 
в интервале 0.8-1.2 м. Ширина тонкозернистых или 
афанитовых закальных зон эндоконтактов не пре
вышает первых сантиметров. Среди даек встрече
ны небольшие (мощностью не более 1 м) остатки 
скринов, сложенных среднезернистыми амфибо- 
лизированными габбро. Другая разновидность 
скринов представлена диабазами и габбро-диаба
зами. Среди пород дайкового комплекса встреча
ются небольшие (до 1м) тела гранитоидов кварц- 
полевошпатового состава (рис. 6.33). По характе
ру их взаимоотношений с диабазовыми дайками 
и скринами габбро выясняется, что появление 
кислых разностей шло в процессе формирования 
основных даек.

Более детальное изучение комплекса “дайка в 
дайке” показало неоднородность и зональность его 
строения. В северной части полосы, сложенной 
породами лайкового комплекса, преобладают ма
ломощные полудайки (0.5-2 м), в осевых частях 
представленные среднезернистыми диабазами. В 
основном дайки в этой части полосы ориентирова
ны субширотно (простирание от 70 до 120°) с паде
нием на юг под углом 60-70°. Характерной чертой 
строения комплекса является наличие пакетов, со
стоящих из полудаек с единообразной ориенти
ровкой эндоконтактов. Отмечается смена серий с 
северной ориентацией на южную при движении 
вкрест простирания полосы распространения диа
базов. В центральной части полосы встречен блок

Рис. 6.31. Схема геологического 
строения и разрез Шатского массива 

1 -  пироксениты; 2 -  серпентинизиро- 
ванные перидотиты; 3, 4 -  серпентинитовый 
меланж: 3 -  мономиктовый, 4 -  полимикто- 
вый; 5 -  габбро-диабазы и мелкозернистые 
плагиофировые габбро; 6,1 -  диабазы комп
лекса “дайка в дайке” со скринами: 6 -  габ
бро-диабазов комплекса с “плавающими” за
калками, 7 -  амфиболового габбро; 8 -  рас- 
сланцованные вулканиты преимущественно 
основного состава (алтынбулакская свита); 
9 -  фтаниты, кремнистые сланцы (алтынбу
лакская свита?); 10 -  песчаники, алевроли
ты (шемушдагская свита, О); 11, 12 -  базаль
ные горизонты шемушдагской свиты с пре
обладанием обломочного материала: 11 -  пи- 
роксенитового состава, 12 -  диабазового со
става; 13 -  диабазы (“молодые”); 14, 15 -  
элементы залегания: 14 -  сланцеватости, 15 -  
слоистости; 16 -  эндоконтакты даек; 17 -  
преобладающие простирания даек; 18-20 -  
на разрезе: 18 -  дайки с закальными зона
ми, 19 -  меланж, 20 -  “нижние” габбро
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даек, имеющих простирание 40-50° при вертикаль
ном падении.

В южной части полосы мощности полудаек в 
дайковом комплексе существенно увеличиваются, 
составляя 8-20 м. В них соответственно увеличи
вается степень раскристаллизованности внутрен
них зон до габбро-диабазов. Наряду с диабазами 
и габбро-диабазами, здесь появляются дайки пла- 
гиофировых габбро-диабазов. Нередко плагиофи- 
ровые диабазы содержат вкрапленники плагиок
лаза не только во внутренних, но и в эндоконтак- 
товых зонах даек. Такой состав в основном имеют 
наиболее мощные магматические тела. Дайкам юж
ной полосы свойственно субширотное простира
ние с падением на юг 60-80°.

Приведенные данные указывают, что комплекс 
“дайка в дайке” построен достаточно сложно. В 
процессе спрединга дайковый комплекс эволю
ционировал от маломощных диабазовых даек к 
мощным плагиофировым габбро-диабазовым. В 
составе комплекса, несомненно, существуют дай
ки разных генераций, на что указывает существо
вание серий полудаек с разной ориентировкой 
закалок и скрины диабазов среди них.

Южнее полосы, сложенной типичным лайко
вым комплексом, выделяется своеобразная про
межуточная зона, в которой распространены дай
ки крупнозернистых диабазов и габбро-диабазов, 
разделенные широкими междайковыми простран
ствами (рис. 6.31). Последние в основном сложе
ны габбро-диабазами и мелкозернистыми габбро, 
среди которых распространены более мелкозер
нистые (вплоть до афанитовых) разности диаба
зов. Они образуют локальные узкие зоны (первые 
сантиметры -  первые десятки сантиметров), либо 
вытянутые параллельно дайкам комплекса, либо из-

Рис. 6.32. Схема строения фрагмен
та разреза дайкового комплекса офио- 
литов Западной Тувы (Шатский мас
сив)

1 -  диабазы; 2 -  габбро-диабазы; 3 -  габ
бро; 4 -  эндоконтакты (зоны закалки); 5 -  точ
ки отбора образцов

гибающиеся в других направлениях. Мелкозерни
стые разности обычно выклиниваются на неболь
шом расстоянии и имеют постепенные переходы 
в обе стороны к более крупнокристаллическим 
породам, что отличает их от стандартных эндокон- 
тактовых закалок в дайковом комплексе.

Рассмотренная (“промежуточная”) зона связа
на постепенными переходами как с дайковым ком
плексом, так и с габброидами, расположенными 
южнее, поэтому северная и южная границы зоны 
проведены условно (рис. 6.31).

Южнее прослеживается полоса габбро-диаба
зов и габброидов различного типа и возраста, сре
ди которых преобладают четыре разновидности.

Наиболее ранняя представлена амфиболовыми 
габбро, в которых иногда наблюдается реликты пи- 
роксенов, как правило, целиком замещенные ам
фиболом. Макроскопически такое габбро не от
личается от габбровых скринов дайкового комп
лекса. В рассматриваемом комплексе габбро так
же слагают ксенолитоподобные тела с пассивны
ми контактами. Однако их ориентировка и форма 
отличаются от таковых скринов дайкового комп
лекса. В частности, отмечены угловатые обломки 
и линзовидные тела северо-западного простира
ния с размерами 0.5 м в поперечнике и 2-3 м в 
длину.

Следующая генерация представлена двумя раз
новидностями, связанными постепенными пере
ходами. Это габбро-диабазы (средне- и крупно
кристаллические) и плагиофировые габбро-диаба
зы с кристаллами плагиоклаза до 10 мм.

Четвертая разновидность -  афанитовые или 
тонкокристаллические диабазы и базальты, неотли
чимые от таковых в эндоконтактовых зонах. Афа
нитовые базальты слагают маломощные дайки и
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Рис. 6.33. Полевая зарисовка взаи
моотношений гранитоидных пород с дай
ками в офиолитах Шатского массива 
(Западная Тува)

1 -  гранитомдные кварц-полевошпатовые' 
породы; 2 -  диабазы; 3 -  габбро-диабазы; 
4 -  габброиды; 5 -  зоны закалок; 6 -  точки 
отбора образцов



угловатые ксенолиты (до 30 см в поперечнике) 
внутри обеих разновидностей габбро-диабазов.

Основной объем габбровой полосы сложен пла- 
гиофировыми габбро-диабазами, среди которых 
обособляются тела габбро-диабазов неправильной 
формы. Среднезернистые габбро и тонкозернис
тые диабазы развиты незначительно.

В поперечном сечении полосы габброидов на
мечается некоторое изменение строения.

В северной части среди габбро-диабазов рас
пространены в основном дайкообразные и скри
ноподобные тела габброидов и диабазов, в юж
ной -  диабазы и габбро имеют вид обломков уг
ловатой и неправильной формы среди габбро-ди
абазов, а мелкозернистые габбро-диабазы также 
образуют шлироподобные включения.

В целом эта часть разреза габброидов напоми
нает магматическую брекчию из различных раз
новидностей основных пород в плагиофировых 
габбро-диабазах.

Габброиды, породы “промежуточной” зоны и 
мощные дайки южной части полосы распростра
нения лайкового комплекса местами содержат 
тела кислых пород, представляющие собой пол
нокристаллические агрегаты кварца, плагиоклаза 
и роговой обманки. Контакты с вмещающими ди
абазами и габброидами резкие, нередко на них 
появляются мелкозернистые агрегаты того же 
состава, образующие эндоконтактовую (закалоч
ную) зону толщиной до 1 см. Плагиограниты сла
гают тела неотчетливой морфологии, в единич
ных случаях удается наблюдать дайкоподобные 
образования.

Габбровая полоса с юга ограничена зоной сер- 
пентинитового меланжа, вблизи которого габбро
иды интенсивно рассланцованы. Привлекает 
внимание тот факт, что в составе рассматривае
мого меланжа появляются тектонические блоки 
фтанитов и кремнистых сланцев линзовидной 
формы, которые макроскопически идентичны та
ковым из полимиктового меланжа самой север
ной полосы. Совершенно очевидно, что кремни
стые тектонические включения для состава ок
ружающих данный меланж толщ являются экзо
тическими.

Южнее габброидов располагаются гипербази- 
ты, которые отчетливо разделяются на две субши
ротные полосы. Северная сложена хромитоносны
ми серпентинитами (частично аподунитовыми), а 
южная -  пироксенитами и серпентинизированны- 
ми верлитами.

Офиолитовая ассоциация по восточной кром
ке ее выходов резко несогласно перекрыта ордо
викскими песчаниками, гравелитами и алевроли
тами. В основании молассы в большинстве слу
чаев фиксируются базальные брекчии и конгло
мераты. Их состав находится в прямой зависи
мости от состава подстилающих пород. Там, где 
моласса залегает на гипербазитах, обломки в ос
новном представлены пироксенитами и серпен- 
тинизированными перидотитами. Базальные го

ризонты, перекрывающие габброиды и дайки, на 
80 % состоят из обломков диабазов и габбро-диа- 
базов. В меньшей степени распространены габ
броиды других типов. Важно отметить, что встре
чаются обломки пород плагиогранитного ряда, 
неотличимые от находящихся в составе офиоли- 
товой ассоциации.

Таким образом, в составе Шатского массива 
восстанавливается присутствие всех главных чле
нов офиолитовой ассоциации: гипербазитов, габ
броидов, комплекса типа “дайка в дайке” и вулка
нитов. Имеющиеся данные укладываются в клас
сическую схему первичной субгоризонтальной 
последовательности “слоев” (“горизонтов”) от гипер
базитов к вулканитам (снизу вверх). В современ
ной структуре эти “слои” частично деформирован
ного офиолитового разреза, по-видимому, слага
ют мощную пластину, круто наклоненную на се
вер. “Промежуточная” зона между дайками и габ
броидами обрамляет последние с севера, что со
ответствует предполагаемой стандартной последо
вательности.

Однако наблюдаемый офиолитовый разрез со
держит существенные хиатусы, которые, вероят
нее всего, связаны с надвигами, определяющими 
чешуйчатость строения всей офиолитовой плас
тины. Каждая тектоническая чешуя фиксируется 
зонами меланжей полимиктового или мономикто- 
вого составов.

Важно отметить, что в дайковом комплексе 
Шатского массива при преобладающих субширот
ных простираниях даек появляются пакеты “дай
ка в дайке”, имеющие субмеридиональные (севе
ро-западные) простирания. Предполагается, что

Рис. 6.34. Схема геологического строения 
офиолитовой ассоциации горы Кара-Шат 
(Южная Тува)

1 -  четвертичные отложения; 2 -  эффузивно
осадочные образования; 3 -  дайки: а -  офиолито- 
вые, б -  девонские(?); 4 -  габбро-диориты; 5 -  
габброиды; 6 -  расслоенный дунит-верлит-клино- 
пироксенитовый комплекс; 7, 8 -  элементы зале
гания: 7 -  расслоенности в габбро, 8 -  слоистости 
в осадочных породах; 9 -  геологические границы; 
10 -  условные границы; 11 -  надвиги; 12 -  участ
ки детальных исследований и их номера
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Рис. 6.35. Схема строения фрагмента раз

реза лайкового комплекса офиолитов горы 
Кара-Шат, Южная Тува (участок № 3, вид 
сверху, см. рис. 6.34)

1 -  диабазы; 2 -  габбро-диабазы; 3 -  габброи- 
ды; 4 -  границы даек с зонами закалки; 5 -  нечет
кие границы; 6 -  точки отбора образцов

мозаичность, проявляющаяся в появлении раз
ноориентированных блоков даек, отражает более 
сложный механизм спрединга [Куренков, Перфи
льев, 1984]. В частности, такой рисунок характе
рен для краевоморских бассейнов с корой океа
нического типа, формировавшейся в условиях 
рассеянного спрединга. Косвенным подтвержде
нием сложности палеоспредингового процесса 
может служить появление в нижней части габбро- 
идного слоя магматических брекчий, которые, воз
можно, фиксируют многофазность формирования 
лайковых комплексов (см. раздел 6.3).

Чрезвычайно интересно появление в лайковом 
комплексе кислых (тоналитовых по составу) по
род, возможно отвечающих магматизму начальных 
стадий развития островных дуг. Подобные обра
зования описаны в ряде офиолитовых разрезов 
[Добрецов, Зоненшайн, 1985]. Это может служить 
дополнительным подтверждением не срединно
океанического, а междугового или задугового спре
динга.

Офиолиты Южной Тувы. Здесь выделяется не
сколько крупных массивов, входящих в Агардагс- 
кую офиолитовую зону: Улорский, Агардагский, 
Карашатский (рис. 6.1). В пределах последнего и к 
востоку от него на участке Чон-Саир нами наибо
лее детально изучены палеоспрединговые лайко
вые комплексы.

Карашатский массив предыдущими исследо
вателями рассматривался в качестве базит-гипер-
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Рис. 6.36. Схема строения фрагмента раз
реза лайкового комплекса предположитель
но девонского возраста (участок № 1, вид 
сверху, см. рис. 6.34)

1 -  диабазы; 2 -  плагиоклазовы е порфириты;
3 -  габбро; 4 -  элементы залегания гнейсовиднос- 
ти и полосчатости в габбро; 5 -  эндоконтакты; 6 -  
точки отбора образцов

базитового плутона [Пинус и др., 1955; Еремеев, 
1965; Волохов и др., 1973] или как ассоциация аль- 
пинотипных гипербазитов с интрузией габбро [Пи
нус и др., 1958; Пинус, Колесник, 1966; Белинс
кий и др., 1978].

Проведенные авторами исследования позволи
ли установить, что в районе горы Кара-Шат при
сутствует сложная ассоциация горных пород зо
нально-полосчатого строения. Ширина полос ко
леблется от 400 м до 2.5 км при протяженности в 
обнаженной части более 8 км (рис. 6.34). С севера 
на юг выделяются следующие зоны.

М ощность, м
1. Зона клинопироксен-плагиоклазово-

го габбро (район горы К а р а -Ш а т ).....................  2500
2. П олоса расслоенного дунит(серпен-

ти ни т)-верл и т-кл и н оп и роксен и того  ком 
плекса, вы клиниваю щ аяся к северо-вос
току ................................................................................ 700

3. У зкая  л и н ей н ая  зон а габброидов, 
плавно переходящ ая к югу в комплекс габ
бро-ди оритов и кварцевы х диоритов. В 
южной части зоны  наблю даю тся дайковые 
серии (рис. 6.35). Как правило, эти офио- 
литовые дайки имеют неровные границы 
с зонами закалок, слож енных мелкозерни-

Рис 6.37. Схема строения фраг
мента разреза дайкового комплек
са с участием даек, силлов и оса
дочных образований (участок № 2, 
вид сверху, см. рис. 6.34)

1 -  песчаники, карбонаты; 2 -  крип- 
токристалические диабазы; 3 -  диаба
зы; 4 -  диабазовы е порф ириты ; 5 -  
эндоконтакты. 1-3, 7 -  номера даек; 
4 -6  -  номера силлов
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стами диабазами. Иногда наблюдаются по
степенные переходы микрозернистых габ
бро-диабазов в габбро. Эти особенности, а 
также наличие зон закалок у габбро, свиде
тельствует о том, что здесь представлены 
корневые части даек. Их формирование 
происходило на фоне высокого теплового 
режима в еще довольно пластичной мат
рице габбро ................................................... 300-800

4. Широкая полоса, выполненная слож
ным комплексом, в котором мелкозернис
тые и крупнокристаллические габбро в виде 
шлиров, участков с резкими контурами, 
располагаются в диоритах, отличаясь от них 
только особенностями химического соста
ва. В целом, картина напоминает магмати
ческую брекчию, которая, скорее всего, 
образовалась в результате внедрения дио
ритового расплава в габброиды.......................  2000

Породы ассоциации горы Кара-Шат прорваны 
многочисленными порфиритовыми дайками пред
положительно девонского возраста. Эти поздние 
дайки представлены двумя генерациями: первая 
сложена плагиоклазовыми порфиритами, которые 
прорываются дайками второй генерации, диаба
зовыми (рис. 6.36).

Вмещающие нижнекембрийские эффузивно
осадочные толщи вблизи Карашатского массива 
имеют довольно сложное строение. Детальные

Рис. 6.38. Полевая зарисовка взаи
моотношений диабазовых даек с грани- 
тоидами в офиолитах Южной Тувы, уча
сток Чон-Саир (вид сверху)

1 -  гранитоиды; 2 -  габбро-диабазы; 3 -  
диабазы; 4 -  диабазовые порфирита с пла
гиоклазами; 5 -  микрозернистые дайки; 6 -  
закальные микрозернистые приконтактовые 
зоны; 7 -  нечеткие границы; 8 -  точки отбо
ра образцов; 9 -  осыпь

исследования показали, что осадочные породы 
(песчаники, карбонаты и т.п.) чередуются с кон
формными телами диабазов и диабазовых порфи- 
ритов (рис. 6.37). Часть из них имеет четкие пря
молинейные закалочные контакты и небольшую 
мощность (первые метры). Другие тела имеют не
ровные контакты, одностороннюю закалку, обла
дают значительной мощностью (до 15 м и более) и 
больше всего похожи на потоки или силлы. Палео- 
магнитные исследования подтверждают, что пер
воначально положение этих тел было горизонталь
ное [Печерский, Шелестун, 1987].

Таким образом, для Карашатской офиолитовой 
ассоциации характерна практически непрерывная 
последовательность смены пород снизу вверх по 
разрезу: габбро —> ультрамафиты -> габбро -> дай
ки —> силлы —► потоки эффузивов.

Участок Чон-Саир находится на правом бе
регу р. Тес-Хем к востоку от Карашатского мас
сива на продолжении офиолитовой зоны Южной 
Тувы. Здесь отмечалось широкое распростране
ние базальтов “чонсаирской толщи” [Структурно
вещественные комплексы..., 1989]. Во время де
тальных исследований нам удалось установить, что 
основную роль на участке Чон-Саир играют се
рии параллельных даек. Присутствие эффузивов 
здесь остается весьма проблематичным.
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Рис. 6.39. Полевая зарисовка взаи
моотношений диабазовых и гранито- 
идных даек с габбро в офиолитах 
Южной Тувы, участок Чон-Саир (вид 
сверху)

1 -  габброиды, 2 -  габбро-диабазы, 3 -  
диабазы; 4 -  гранитоиды (кварц-полевош- 
патовые порфиры); 5 -  закальные контак
товые зоны; 6 -  точки отбора образцов; 7 -  
осыпь



В разрезе “чонсаирской толщи” можно выделить 
несколько последовательно сменяющихся (без тек
тонических нарушений) с юга на север достаточ
но узких и протяженных зон.

Мощность, м
1. Зона гранитов, включающая отдель

ные параллельные дайки диабазов субши
ротного простирания .........................................  200

2 . Дайковый комплекс со скринами от
дельных гранитов (рис. 6.38). Здесь мож
но выделить две генерации даек, разделен
ные узкими маломощными скринами гра- 
нитоидов (0.2-0.4 м). Дайки первой гене
рации (мощностью до 4 м) выполнены 
диабазами в эндоконтактах и габбро-диаба
зами в центральных частях. В них присут
ствуют полосы полевошпатовых порфири- 
тов с ксенолитами гранитоидов. Скрины 
прорываются тонкими субпараллельными 
апофизами крупных даек. Дайки второй 
генерации (до 2 м мощности) более про
сты по строению. Они представлены диа
базами в краевых и габбро-диабазами в цен
тральных частях. Можно сделать вывод, что 
дайки первой генерации формировались
в сложных процессах взаимодействия ба
зальтовой магмы с гранитоидным субстра
том. Последующие серии даек прорыва
ли матрицу уже с преобладанием базито-
вого материала ......................................................  250

3. Комплекс диабазовых даек с редки
ми скринами гранитов и кварц-полево- 
шпатовых порфиров ........................................... 220

4. Комплекс габбро с дайками диабазов 
и кварц-полевошпатовых порфиров. Вза
имоотношения отдельных типов пород до
статочно сложные (рис. 6.39). Тела габбро- 
идов (размерами до первых десятков мет
ров) имеют неровные границы с мелко
кристаллическими эндоконтактовыми зо
нами. Для даек габбро-диабазов (около 1 м) 
характерны закальные контакты с кислыми 
породами, в то время как с габброидами 
их взаимоотношения не совсем ясны. Дай
ки кварц-полевошпатовых порфиров (мощ
ностью до 0,4 м) резко отличаются по 
внешнему виду от гранитоидных скринов
в южной части разреза и имеют тонкозер
нистые закальные контакты как с диабаза
ми, так и с габброидами. Подобные слож
ные взаимоотношения свидетельствуют о 
близких по времени процессах петрогене- 
зиса ............................................................................  370

5. Габбро с участками диабазов и плаги-
огранитов ...... ..........................................................  385

6 . Полосчатые габбро с меланократо- 
выми, практически пироксенитовыми, 
“слоями” и с гнейсовидными структурами
на контакте с вмещающими песчаниками......250

Проведенные на участке Чон-Саир исследова
ния показали, что здесь располагается полоса 
(мощностью более 1.5 км) офиолитов (полосчатое 
габбро -> верхнее габбро -> дайковый комплекс), 
которая прослеживается на расстояние более 15 км. 
По своим характеристикам рассмотренные офи-

олиты близки комплексам Карашатского массива, 
и оба объекта являются фрагментами единой офи- 
олитовой ассоциации. Отличительной особеннос
тью офиолитов участка Чон-Саир является их фор
мирование в условиях деструкции гранитоидного 
массива. Процессы спрединга, фиксируемого лай
ковыми сериями, происходили на краю более древ
него гранитоидного блока В целом, намечается оп
ределенное сходство офиолитов Чон-Саира с ми
оценовыми офиолигами Тихама-Азир в Красно- 
морском регионе [Колман и др., 1979; Колман, 
1984].

6.4.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Исследования химических составов базальтов 
из дайковых серий офиолитов Тувы показали, что 
по своим петрогеохимическим особенностям па- 
леоспрединговые серии Западной и Южной Тувы 
существенно различаются между собой, отвечая 
характеристикам пород, сформировавшимся в раз
личных геодинамических ситуациях (табл. 6.1,6.2).

Лайковые породы из офиолитов Западной 
Тувы по петрохимическому составу и по распре
делению титана, хрома и никеля в большинстве 
своем соответствуют толеитам островных дуг 
(рис. 6.40 и 6.41). В то же время, по распределе-

Рис. 6.40. Диаграмма T i02-K 20  для со
ставов пород из дайковых комплексов офио- 
лИтов Тувы

1 -  дайки офиолитов Западной Тувы (Шатс- 
кий массив); 2, 3 -  дайки офиолитов Южной 
Тувы: 2 -  район горы Кара-Шат, 3 -  участок Чон- 
Саир.



Рис. 6.41. Диаграмма Ti/Cr-Ni для 
составов пород из дайковых комплексов 
офиолитов Тувы

Условные обозначения см. на рис. 6.10 
и 6.40

нию Y, Zr, Nb и La и значениям отношений Zr/Nb 
(3.4-15.6) и La/Nb (1.4-2) они близки океаничес
ким базальтоидам. На диаграмме Y-Zr отчетливо 
виден тренд от примитивных островодужных по
род к обогащенным базальтам задуговых бассей
нов (рис. 6.42). Наличие признаков магматизма

задуговых бассейнов может служить определен
ным подтверждением высказанных на основе гео
лого-структурных наблюдений (см. выше) пред
положений о возможном развитии офиолитов 
Западной Тувы в условиях междугового или за- 
дугового спрединга.

Рис. 6.42. Диаграмма Y-Zr для составов пород из дайковых комплексов офиолитов Тувы 
Условные обозначения см. на рис. 6.11, 6.17 и 6.40



В целом, полученные данные свидетельствуют 
о формировании палеоспрединговых комплексов 
офиолитов Западной Тувы в ходе развития ост
ровной дуги. Вполне вероятны также начальные 
стадии задугового спрединга.

Породы дайковых комплексов из офиолитов 
Южной Тувы (Карашатский массив), по данным 
петрохимического анализа (в частности, по соот
ношению ТЮ 2-К 20 , рис. 6.40), большей частью 
соответствуют нормальным базальтам срединно
океанических хребтов типа NMORB. Соотноше
ние титана, хрома и никеля также свидетельству
ют об океанических условиях образования этих 
пород (рис. 6.41). На диаграмме таких устойчи
вых при вторичных процессах элементов, как Y 
и Zr, тренд даек из офиолитов Южной Тувы со
ответствует тренду базальтов срединно-океаничес
ких хребтов (рис. 6.42). Значения отношений 
Zr/Nb (4.3-15.8) и La/Nb (1.1-2.1) близки отно
шениям этих же элементов из базальтов средин
но-океанических хребтов.

Дайковые серии участка Чон-Саир по петро- 
химическим особенностям отвечают низкокалие
вым толеитовым базальтам с преимущественны
ми характеристиками NMORB (рис. 6.40), прак
тически полностью совпадая с дайками Карашат- 
ского массива. По распределению титана, хрома 
и никеля чонсаирские породы сходны с карашат- 
скими, располагаясь, в основном, в области океа
нических серий (рис. 6.41).

Для подтверждения сделанных выводов о гео- 
динамической принадлежности палеоспрединго
вых комплексов Южной Тувы были изучены по
роды из кус куну гс кой вулканогенно-осадочной 
толщи Агардагской офиолитовой зоны. Образцы 
базальтовых порфиритов отобирались по разрезу 
вдоль правого берега р. Тес-Хем, расположенного 
между Карашатским и Чон-Саирским участками 
и представленного чередованием пиллоу-лав и 
даек. В рассмотренных пробах оказалось возмож
ным найти и исследовать первичные магматичес
кие клинопироксены, а также заключенные в них 
расплавные включения (табл. 6.3 и 6.4).

По своему составу клинопироксены из пород 
Южной Тувы резко отличаются от минералов из 
других офиолитовых ассоциаций Алтае-Саянской 
области прежде всего существенно более высоки
ми содержаниями титана (рис. 6.12). Они распола
гаются в области океанических пироксенов и при
урочены к полю минералов из пород океанических 
островов и гайотов, что может свидетельствовать о 
воздействии глубинных мантийных плюмов.

В клинопироксенах из порфиритов офиолитов 
Южной Тувы были найдены первичные расплав
ные включения размерами 5-20 мкм с формой, 
близкой к прямоугольной, располагающиеся в цен
тральных частях вкрапленников, а также отдель
ными зонами и полосами. Включения многофазо
вые: светлое стекло(?) + светлые и темные фазы + 
+ рудные фазы и газовые пузырьки. Температуры 
полной гомогенизации расплавных включений в

клинопироксенах составляют 1230-1260 °С, что 
существенно выше, чем в случае офиолитов Гор
ного Алтая и Кузнецкого Алатау (табл. 6.4). Для 
оценки достоверности полученных по включени
ям результатов было проведено сравнение темпе
ратур гомогенизации с расчетными по модели 
А.А. Арискина с соавторами [1986]. Установлено, 
что при давлении 2 кбар полученные значения 
близки температурам гомогенизации, в целом по
падая в пределы точности использованного тер
мометра (рис. 6.13). Эти данные могут свидетель
ствовать о том, что, в отличие от обогащенных во
дой расплавов Горного Алтая и Кузнецкого Ала
тау, магматические системы Южной Тувы были 
сухими и клинопироксены кристаллизовались в 
более глубинных условиях.

Составы гомогенизированных расплавных 
включений в клинопироксенах из порфиритов 
офиолитов Южной Тувы показывают, что изучен
ные минералы кристаллизовались из высокотита
нистых расплавов. На диаграмме T i0 2-K 20  точ
ки составов расплавных включений попадают глав
ным образом в поле базальтов океанических ост
ровов, располагаясь частично и в области обога
щенных пород срединно-океанических хребтов 
(рис. 6.14). По соотношению T i0 2-FeO*/MgO изу
ченные включения обладают явно океаническими 
характеристиками (рис. 6.15). Таким образом, дан
ные по расплавным включениям свидетельству
ют об участии обогащенных высокотитанистых 
магматических систем в формировании офиоли
тов Южной Тувы. Кроме того, они близки по со
ставу к расплавам современных внутриплитных 
океанических островов и гайотов.

В результате геологических, петролого-геохими- 
ческих, минералогических и термобарогеохимичес
ких исследований установлено, что формирование 
офиолитов Южной Тувы происходило в палеогео- 
динамических условиях раскола древнего сиали- 
ческого континентального блока и образования 
океанической коры, т.е. ситуация была близка к 
формированию бассейна типа Красного моря и 
офиолитов Тихама-Азир [Колман и др., 1979; Кол
ман, 1984]. Начальные стадии формирования офи
олитов Южной Тувы сопровождались развитием 
глубинных высокотитанистых магматических си
стем, сменившихся в дальнейшем нормальными 
магматическими системами типа NMORB при 
раскрытии океанического бассейна и подъеме зон 
магмогенерации.

6.5. Палеомагнитная 
и петромагнитная характеристики 

офиолитов Алтае-Саянской 
области

Практически все вышеописанные офиолитовые 
комплексы Алтае-Саянской области, в той или 
иной степени, исследованы палеомагнитным и 
петромагнитным методами. Наиболее полно изу



чены офиолиты Карашатского массива Южной 
Тувы [Печерский, Шелестун, 1987; Печерский, 
Диденко, 1995].

6.5.1. Петромагнитная характеристика

Измерение магнитной восприимчивости при 
отборе образцов оказалось эффективным только 
в районе Карашатского массива, так как на ос
тальных объектах признаки первичного или вто
ричного распределения магнитных минералов 
“смазаны” зеленокаменным метаморфизмом. Во 
всех случаях образцы отбирались из эндо- и экзо
контактов даек и силлов. Спад магнитной вос
приимчивости в эндоконтакте обычно наблюдал
ся четко, по этому признаку удалось, в сочетании 
с наблюдениями, отличить лавовые потоки и сил- 
лы по отсутствию или наличию зоны закалки в 
кровле тел.

Судя по росту магнитной восприимчивости 
осадков по мере приближения к контакту с маг
матическим телом, зоны обжига оказались очень 
узкими (первые сантиметры) и часто нечеткими, 
что характерно для излияния лав на жидкие осад
ки или внедрения силлов в неконсолидированные 
вмещающие осадочные породы. Нередко наблю
далось закономерное распределение магнитной 
восприимчивости, согласное с полосчатостью в 
габбро Карашатского массива, что свидетельству
ет о близком к первично-магматическому распре
делении магнитных минералов. Нарушение отме
ченных закономерностей отражает появление вто
ричного магнетита, не подчиняющегося условиям 
кристаллизации магмы. При изучении Карашатс
кого интрузива по возможности исключались уча
стки габбро с аномально высокой магнитной вос
приимчивостью »  0.05 ед. СИ, где палеомагнит- 
ные направления могли быть заметно искажены.

По данным термомагнитного анализа, во всех 
исследованных породах основным носителем ес
тественной остаточной намагниченности являет
ся магнетит. Для обоснования природы естествен
ной остаточной намагниченности были использо
ваны тест Nt [Лузянина и др., 1981; Шолпо и др., 
1986] и соотношение Jnj  с Jlt и 1.4, созданными в 
лаборатории на тех же образцах. Эти данные пока
зали, что существенная часть намагниченности 
этих пород имеет термоостаточное происхождение. 
Это главным образом относится к высокотемпе
ратурной компоненте намагниченности.

6.5.2. Палеомагнитная характеристика

Все отобранные ориентированные образцы 
были подвергнуты ступенчатой термомагнитной 
чистке с последующим компонентным анализом 
для выделения компонент намагниченности. Как 
показали непрерывные нагревы на двухкомпонен
тном термомагнитометре и массовая Т-чистка, 
естественная остаточная намагниченность боль
шинства образцов состоит из двух компонент.

Первая компонента намагниченности разруша
ется нагревом до 250-350 °С и соотносится, как 
правило, с направлением современного геомагнит
ного поля в месте отбора этих образцов.

Вторая компонента намагниченности разруша
ется более высокой температурой, вплоть до точ
ки Кюри магнетита (580 °С). Она имеет существен
ный разброс, вероятно, из-за сложной истории 
намагничивания и перемагничивания пород. Лишь 
статистической обработкой й, в первую очередь, 
методом пересечения кругов перемагничивания 
в ходе термочистки удалось выделить, как мы по
лагаем, доскладчатую компоненту Jn, близкую пер
вичной.

Как указывалось выше, наиболее полно мето
дами палеомагнетизма и петромагнетизма нами 
изучены породы Карашатского массива, и его па- 
леомагнитные характеристики послужили своего 
рода эталоном при изучении других объектов Ал- 
тае-Саянской области. Поэтому, в данном разделе 
мы отошли от той последовательности рассмотре
ния этих объектов, которая была принята в геоло
гическом и петрогеохимическом разделах настоя
щей главы.

Южная Тува (Карашатский массив). Несмот
ря на большой разброс единичных направлений 
естественной остаточной намагниченности пос
ле температурной чистки, достаточно четко вы
деляются два палеомагнитных направления со 
сходными наклонениями, но различающиеся по 
склонению примерно на 90°. У одного из них (на
правление А, табл. 6.5) кучность явно больше в 
древних координатах, тогда как у второго (Б) куч
ности в современных и древних координатах 
близки. Распределение образцов по двум направ
лениям в общем незакономерное. В некоторых 
образцах выделяются обе компоненты А и Б, в 
таких случаях компонента Б уничтожается до 350- 
400 °С, тогда как компонента А выделяется выше 
450 °С. Например, в образце ТК-26а после чист
ки до 350 °С Decae 27°, Inc =-29° (близко Б), пос
ле чистки до 500 °С Deca-\}38° и 1пса=-18° (при
ближается к А).

Для образца ТК-ба после чистки до 350 °С 
Deca=63°, 1пса“ -9° (направление Б), а после 450 °С 
Dec ” 99°, 1пса“ -22° (направление А); у образца 
ТК-226 после 400 °С Dec =67° и Inc --17° (Б), а 
после 500 °С Deca-300° и inca=+39° (близко А об
ратной полярности). С этим согласуется стабиль
ность Jn к нагревам: она более высокая у образцов 
направления А (среднее Jnt/J ne 0.24), чем Б (сред
нее Jnt/J n-0.12). У образцов направления А замет
но выше величина Jn, в среднем она равна 14.8 А/м, 
а у образцов направления Б -  3.3 А/м.

Это различие коррелирует со средней концен
трацией магнетита в тех и других образцах. По 
магнитным свойствам и данным микрозондово- 
го изучения магнитных минералов [Печерский, 
Шелестун, 1987], образцы габбро направления А 
относятся, как правило, к первично-магнитным, 
содержащим зерна распавшегося первичного ти-



Объект
Аз., ° Угол, °

Компонента п D ecc,° Ысс, ° К с 095>° D ec* ° foe,, 0 К. 095>° R, % пш, °
п д

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

Южная Тува, Карашатский массив (50.1° с.ш., 95.1° в.д.)

Ю Т 1 4  26 122-135 80-90 А 8 180 19 1.2 44 150 -32 4 25 25 -
Б 10 46 14 6.4 18 49 -12 6.6 17 - -

Ю Т 27 330-360 80-90 А 9 234 48 4.1 23 308 22 5.1 21 81 -

Б 7 59 42 5.7 22 51 -13 5.4 22 - -
Ю Т 1 5 ,2 4 ,2 5 100-125 65-85 А 9 145 63 3.3 26 151 -20 16.5 11 44 -

Б 7 62 -13 6.5 21 25 -25 6.5 21 - -

Среднее по образцам А 26 109 ' 14 1.2 25 143 -26 5.6 12 - -1 4

Б 24 55 14 4.7 13 40 -17 6.1 12 - -
Среднее по участкам А 3 139 21 1.2 74 144 -26 37.3 13 - -1 4

Б 3 52 14 8.2 28 42 -17 26.9 16 - -
Осадки 100-125 67-120 А 11 75 21 1.3 36 138 -5 5.1 19 64 - 3

Б 4 25 -1 5.3 30 51 15 6.4 28 - -
Сиплы 100-125 67-120 А 11 99 24 1 45 124 7 13.7 12 10 4

Б 15 38 -8 4.7 17 39 -4 4.6 17 - -
Среднее по образцам А 43 109 36 1.3 19 133 -11 5 10 - - 6

Б 46 45 3 4.3 10 42 -12 5.9 9 - -
Среднее по N -образцам А 21 309 -33 1.5 25 322 22 5.5 13 - -
Среднее по R -образцам А 27 154 42 1.3 24 134 -4 4.3 13 - -
Среднее методом обращения А 48 321 -38 28 4 318 13 34.3 3 - - 6

Среднее по участкам А 5 115 19 1.2 56 138 -15 17.9 15 39 - 8

Б 5 48 3 6.9 24 41 -14 19 14 - 7

Западная Тува, Шатскнй офналитовый массив (5 1 3 °  с.ш., 90.7° в.д.)

Гальки Чистка 350 °С 15 8 50 1.6 - - - - - - -

Гальки Чистка 450 °С 15 307 61 3.4 - - - - - - -

ТБ,ТВ,ТГ 340 40 А 21 130 -58 29 8 144 -21 29 8 - -11

Западный Саян, Куртушнбнн скне оф напиты (52.8° с.ш., 93.5 ° в.д.)

С К 1-22 160 70 А? 10 283 -72 29 8 328 -9 29 8 -



soOs

Т аб л и ц а 6.5. (продолжение)
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

Западный Саян, Сев ер о-Саянские оф налиты (51.4° с.ш., 88.7° в.д.)

З С 1-17 175 62 А 10 263 -65 12 15 326 -26 12 15

З С 18-30 175 62 А 9 246 -64 14 14 325 -33 14 14 - -
ЗС 31-37 •172 61 А 5 256 -64 24 17 322 -28 24 17 - -
ЗС 38-45 172 62 А 4 264 -77 38 16 337 -27 38 16 - -
ЗС 46-57 173 66 А 7 258 •66 22 14 327 -24 22 14 - -
ЗС 58-67 104 17 А 7 341 -32 1С1 7 334 -22 102 7 - -
Среднее А 6 270 -70 29 13 329 -27 139 6 - 14

Кузнецкий Алатау, Среднетерсннскнн офнолнговый массив (54.5° с.ш., 88.4° в.д.)

С 2а-3п

оо

А 7 153 -19 10 17 153 -19 10 17 43 -10

Простирание 5 -1 5 ° Б 4 44 34 61 10 44 34 61 10 50 -
AM , БМ 2-16 0 | 0 А 4 164 -17 7 27 164 -17 7 27 66 -9

Простирание 35 0 -2 0 ° Б 4 38 50 33 12 38 50 33 12 50 -
Среднее по-С, AM, БМ А 11 158 -18 98 10 158 -18 98 10 - -9

Горный Алтай, Курайскне оф налиты (50° с.ш., 88.6° в.д.)

С 14-28 260 22 Б 9 15 15 13 15 8 23 13 15 - -
С 31-50 58 65 Б 7 46 40 8 23 48 -24 8 23 - -
Среднее по образцам Б 16 27 26 7 15 25 3 5 20 - -

Сннскладчатая компонента (14 %) Б 16 29 24 7 14.7 - - - - - 12

Т-1-16 100-165 15-70 Б 4 36 23 79 8 46 32 63 9 - -

М -1-8 19 44 Б 7 44 23 42 8 43 -17 42 8 - -

С-14-28 237 17 А 4 160 -35 7 37 148 -37 7 37 - -

С-31-50 143 42 А 4 143 17 18 22 143 -25 18 22 - -
Среднее по образцам А 8 150 -8 5 28 * 145 -31 И 18 50 -

Круги А 13 130 13 >31 133 -21 7 22 50 -11

Т-1-16 100-165 15-70 А 9 183 3 13 13 187 -И 12 13 100 -

ТЫ-1-4 4 0 -6 0 50 А 4 140 4 4 35 139 -3 5 32 75 -
Гальки 332 70 А 7 131 -58 27 10 142 -23 27 10



Таблица 6.5. (окончание)

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

Горный Алтай, Чаган-Узунский массив (50° с.ш., 88.6° в.д.)

ЧУ-1-7 | 350 35 А6 б 167 -26 б 23 167 | -26 | 6 23 100 | -14

Горный Алтай, Баратальскнй маснв (55° слп., 88.6° в.д.)

АТ-1-3 | 345 35 А 3 91 -43 43 12 113 -27 43 12 0 -15

Среднее по С, Т, ТЫ, А Т, ЧУ, КГ А 7 149 -22 5 25 148 -23 12 16 70 -12

Северный Алтай, Бнйскне оф н ол ты  (51.8° слп., 87.5° в.д.)

БС-1-22 Т<320° 2 6 7 -2 9 7 50-75 А 10 1 -81 9 15 102 -31 17 11 70 -18

БС-1-22 Т>500° 2 6 7 -2 9 7 50-75 А 5 175 -17 18 15 171 6 23 13 60 3

Гальки БГ-1-10 Т<500 4 54 43 13 19

Т>500 8 20 -83 8 18

Северный Алтай, Катунский массив (52.2° слп., 85.9° в.д.)

СУР1 -10 Т<320° 277 65 А 7 207 -76 25 11 112 -29 25 11 0 -15

СУР1-10 Т>500° 277 65 Б 3 180 -16 6 33 170 -1 6 33 - -1

Среднее (по БС, СУР) Б 2 179 -19 548 3 171 3 260 6 - 2

Синскладчатая компонента (60 %) Б 172 -9 3562 2 - - - - - -5

Среднее по ТК,ТБ,ТВ, ТГ, СК, С, AM, БМ, АТ А 6 145 -8 3 34 139 -16 17.9 13.5 - -8

Метахронная компонента (С?) (Т, ЧУ, КГ, БС, СУР) Б 5 - - - - 168 -18 17.1 14 - -9

Метахронная компонента (PZ3) (С, AM, БМ, Т, М) - 4 216 -30 44.5 12 - - - - - 16

П рим ечание. Объект -  участок отбора образцов; компонента намагниченности: А -  доскладчатая, близкая первичной, Б -  синскладчатая наложенная; п -  
количество проанализированных образцов (в строках со средним направлением -  количество объектов); Decc -  палеомагнитное склонение в современной 
системе координат; 1псс -  палеомагнитное наклонение в современной системе координат; Кс -  кучность в современной системе координат; а95 -  угол 
овала доверия; Deca -  палеомагнитное склонение в древней системе координат; 1пса -  палеомагнитное наклонение в древней системе координат; Ка -  
кучность в древней системе координат; R -  доля образцов с обратной магнитной полярностью; пш -  палеоширота. Круги -  метод пересечения кругов 
перемагничивания в ходе Т-чистки.



таномагнетита, тогда как образцы направления Б 
относятся исключительно к первично-немагнит
ным габбро, содержащим только зерна вторич
ного магнетита, связанного с наложенными про
цессами. Естественно, в образцах А есть анало
гичный вторичный магнетит, но его вклад в Jnt 
менее заметен, чем в образцах Б, где вся Jnt свя
зана с вторичным магнетитом. Есть случаи, ког
да вклад компоненты Б преобладает в первично
магнитных габбро. Сложная палеомагнитная кар
тина усугубляется следующим обстоятельством: 
по данным теста Шолпо-Лузяниной, Nt>0.28 у 
всех образцов направления А, т.е. их Jnt соотно
сится с полной термоостаточной намагниченно
стью, среди же образцов направления Б есть 
Nt<0.24, но есть и Nt>0.3. Следовательно, носите
лем Jnt направления Б является и высокотемпе
ратурный (образован выше Тс магнетита) и отно
сительно низкотемпературный (образован ниже 
Тс магнетита) магнетиты.

Совокупность приведенных петромагнитных 
данных с учетом геологической информации о 
многократном низкотемпературном метаморфиз
ме во время внедрения раннепалеозойских (офи- 
олитовых) и девонских интрузий объясняет боль
шой разброс палеомагнитных направлений. В то 
же время, в компоненте Jnt направления А замет
ная ее доля относится к продуктам высокотемпе
ратурного изменения первичного титаномагнети- 
та на стадии остывания магматических пород рай
она. Компонента Б преимущественно доскладча- 
тая и/или синскладчатая и связана главным обра
зом с вторичным магнетитом. Природа компонен
ты Б неясна. Возможно, это результат образова
ния зерен вторичного магнетита во время суще
ствования геомагнитного поля разной полярнос
ти, которое могло происходить как в кембрии, так 
и в среднем палеозое во время внедрения девонс
ких даек.

В образцах из эндо- и экзоконтактов магмати
ческих тел (лав и силлов) в осадочной толще, как 
и в габбро, выделяются те же направления А и Б 
(табл. 6.5). Отсюда следует, во-первых, что полос
чатость в габбро была действительно исходно суб
горизонтальной, во-вторых, подтверждается пер- 
вично-субгоризонтальное залегание магматичес
ких тел.

Тест обжига в большинстве случаев “не сраба
тывает”, так как температура этого обжига не дос
тигала, вероятно, температур точки Кюри магне
тита. У осадочных пород с признаками и без при
знаков обжига чаще сохраняется направление А 
(71 % образцов), тогда как эндоконтакты силлов и 
потоков чаще перемагничены (у 56 % образцов Jnt 
имеет направление Б). С этим согласуется и ста
бильность Jn к нагревам. В среднем, у образцов 
осадков направления A Jj,t/Jn“ 0.35, а у образцов 
направления Б -  0.15; у образцов силлов направ
ления А -  0.14, направления Б -  0.13.

Близость палеомагнитных направлений А у габ
бро, у осадков и у силлов в сочетании с фактом

слабого обжига осадков свидетельствует об очень 
близком времени всех трех процессов: кристалли
зации и остывания габбро, осадконакопления и 
внедрения силлов.

Направление А выделяется в образцах, имею
щих как прямую, так и обратную магнитную по
лярность, распределение их в пределах участка и 
между участками неравномерное, разница близка 
к 180°. Методом обращения определено наиболее 
близкое к первичному среднее для района палео- 
магнитное направление: Dec=318° и 1пс=13°. О 
магнитной полярности образцов направления Б 
судить нельзя: и в современных и в древних коор
динатах склонение варьирует от 25° до 61°, накло
нение -  от -25° до +42°. Это, вероятно, согласуется 
с предлагаемой интерпретацией природы компо
ненты Б -  она была приобретена породами во вре
мя существования геомагнитного поля разной по
лярности. Направление компоненты Б очень сход
но с направлениями доскладчатых метахронных 
компонент Jn венд-раннекембрийских офиолитов 
и перекрывающих их конгломератов Западной 
Монголии (см. главу 7).

Направление А близко палеомагнитным скло
нениям обратной полярности ордовикских обра
зований “соседнего” Казахстана (см. главу 5). Ве
роятно, можно принять обратную полярность и 
для кембрийских образований Тувы с Dec=318° 
(компонента А). В таком случае, аллохтонные пла
стины Карашатского массива и терригенно-кар- 
бонатных отложений, потоков и силлов раннекем
брийского возраста находились в раннем кемб
рии близ экватора (табл. 6.5) и занимали субши
ротное положение.

Фрагменты параллельных даек имеют субвер
тикальное падение и простирание 305-340° в со
временной системе координат. Последнее близ
ко среднему палеосклонению компоненты А, т.е. 
направлению палеомеридиана (табл. 6.5), следо
вательно, эти дайки имели первичное субмери
диональное простирание. О том, что мы имеем 
дело с дайками, а не с силлами, свидетельствует 
залегание вмещающего дайки расслоенного ком
плекса (аз. ПД. 330-360°, Z 80-90°). Вероятно, пер
вично-магматическая полосчатость исследован
ного габбрового массива на стадии своего фор
мирования и остывания была субгоризонтальной. 
При введении поправки на залегание полосчато
сти в габбро диабазовые интрузивные тела оста
ются вертикальными. В таком случае получает
ся, что палеопадение даек было близко к верти
кальному, что типично для даек параллельного 
комплекса.

Ко времени приобретения компоненты Б блок, 
включающий Карашатский массив, повернулся 
вокруг вертикальной оси против часовой стрелки 
на 80° -  ситуация подобна офиолитам Озерной 
зоны Западной Монголии (см. главу 7).

Западная Тува (Шатский массив). Векторы Jnt 
галек диабазов, близких по составу породам даек, 
лежащих непосредственно под конгломератами,



имеют хаотичный разброс. Единственная компо
нента, образованная позднее попадания галек в 
конгломераты, близка по направлению современ
ному геомагнитному полю (табл. 6.5). Тест галек 
показывает, что породы не претерпели существен
ных термальных и химических изменений и по
зволяет говорить о выделении компоненты Jnt в 
диабазах даек, близкой первичной, точнее “докон- 
гломератовой”, т.е. досреднеордовикской. Однако 
после Т-чистки до 450-550 °С сохраняется боль
шой разброс векторов Jnt, и только в результате 
применения метода пересечения кругов перемаг- 
ничивания (выше 400 °С) выделена компонента Jn, 
практически совпадающая со средним палеомаг- 
нитным направлением района Карашатского мас
сива (табл. 6.5). Применить тест складки не уда
лось, зато довольно уверенно определена первич
ная палеогоризонталь по согласованию элементов 
залегания даек и лежащих на них конгломератов. 
Современное простирание даек Шатского масси
ва -80°, направление палеомеридиана -  144°, сле
довательно, древнее простирание даек составляло 
примерно 300°.

Куртушибинские офиолиты. Для этого объек
та не удалось применить ни один тест палеомаг- 
нитной надежности. Положение палеогоризонталь- 
ной плоскости определено по совпадению сред
них элементов залегания даек и полосчатости рас
слоенного комплекса. Достаточно уверенно мето
дом пересечения кругов перемагничивания в ходе 
Т-чистки выделено палеомагнитное направление: 
Deca=328° и 1пса=-9°. Это направление сходно с 
палеомагнитными направлениями двух рассмот
ренных выше объектов (табл. 6.5).

Северо-Саянские офиолиты. Для палеомагнит- 
ного изучения был выбран терригенно-вулканоген- 
ный разрез на правом берегу р. Енисей в районе 
дер. Сизая. Отбор образцов для палеомагнитных 
исследований был выполнен на шести объектах. 
Три объекта представляют собой фрагменты ком
плекса “дайка в дайке”, два -  фрагменты комплек
са разноориентированных тел даек и дайко-сил- 
лов и один -  дайки, прорывающие турбидиты.

По скалярным магнитным характеристикам изу
ченные породы достаточно четко распадаются на 
две группы -  сильномагнитные и слабомагнитные, 
при этом сильномагнитные и слабомагнитные по
роды присутствуют в каждом из шести объектов. 
По данным о составе пород слабомагнитные дай
ки палеоспредингового комплекса отличаются от 
сильномагнитных даек несколько пониженным со
держанием ТЮ2 и Ее2Оз и резким увеличением 
содержания Сг [Симонов, Буслов и др., 1994].

По данным термомагнитного анализа, основ
ным магнитным минералом во всех изученных 
образцах является магнетит. Гематит также отме
чен во всех образцах, однако его вклад в общую 
намагниченность по сравнению с магнетитом чрез
вычайно мал. Очевидно, что различия в магнит
ных свойствах изученных образцов определяются 
только концентрацией магнетита, о чем свидетель

ствует тесная положительная корреляция между 
естественной остаточной намагниченностью и маг
нитной восприимчивостью (г^“ 0.81).

Ступенчатое терморазмагничивание образцов 
позволило выявить два различных типа поведения 
намагниченности при последовательных нагревах. 
Практически во всех образцах присутствуют две 
компоненты намагниченности. Низкотемператур
ная компонента имеет только прямую (в совре
менных координатах) полярность и в целом соот
ветствует направлению современного магнитного 
поля в точке отбора. Высокотемпературная ком
понента (А) имеет две полярности и отлична по 
направлению от современного поля. При значи
тельном перекрытии спектров (сохранения низ
котемпературной компоненты почти до конца тер
моразмагничивания), компоненты не разделяют
ся, в таких случаях для определения направления 
компоненты А использовался метод пересечения 
кругов перемагничивания.

Средние направление компоненты А приведе
но в табл. 6.5. Для комплекса “дайка в дайке” уста
новлены как прямая, так и обратная магнитные 
полярности компоненты А. В породах комплекса 
разноориентированных даек и силлов и даек вер- 
хнемонокской свиты, перекрывающей разноори
ентированные дайки и силлы, присутствует толь
ко обратная полярность. Следует отметить, что об
ратной полярностью в комплексе параллельных 
даек обладают в основном слабомагнитные образ
цы, отличающиеся по составу от сильномагнит
ных. Различие в величинах скалярных магнитных 
параметров и направлениях высокотемпературной 
компоненты примерно на 180° по дуге большого 
круга (прямая и обратная полярности) пород даек 
подтверждает сделанный ранее вывод о существо
вании различных генераций этих тел [Симонов, 
Буслов и др., 1994; Meteolkin et al., 1997].

Средние направления по всем изученным 
объектам хорошо согласуются между собой. Раз
личные модификации теста складки, поставленные 
на уровне объектов, свидетельствуют о досклад- 
чатой природе компоненты А. Таким образом, наи
более вероятно, что выделенная в результате сту
пенчатого терморазмагничивания компонента А 
близка к первичной и образовалась в момент вне
дрения даек.

Сходным с направлением компоненты А Се
веро-Саянских офиолитов является палеомагнит
ное направление высокотемпературной компо
ненты, полученное для офиолитов Куртушубы: 
Dec=328°, Inc=9°, cl̂ = 8°  [Печерский, Диденко, 
1995]. Склонения для этих объектов практически 
совпадают, а наклонения различаются на 15-20° 
(табл. 6.5).

Тем не менее, все остальные определения для 
нижнего кембрия юго-западного обрамления Си
бирской платформы не согласуются с направле
ниями Северо-Саянских и Куртушибинских офи
олитов. Такие расхождения могут свидетельство
вать о том, что офиолиты Западного Саяна обла



дали общей геологической историей, несколько 
отличной от истории офиолитов соседних регио
нов (Тува и Горный Алтай). Вероятно, эти отли
чия приобретены офиолитами Западного Саяна 
на стадии их формирования в энсиматической 
островодужной системе [Симонов и др., 1994а; 
Meteolkin et al., 1997].

Горный Алтай (Курайский, Чаган-Узунский, 
Баратальский массивы). В результате детальной 
Т-чистки в породах почти всех изученных объек
тов выделены две компоненты Jnt: 1. Компонента 
Б выделяется во многих образцах коллекции при 
относительно низких температурах (главным об
разом до 350 °С). В равной степени присутствуют 
образцы как прямой (положительное наклонение 
в современных координатах), так и обратной по
лярности. Более того, есть отдельные объекты, где 
встречаются и прямое, и обратное направления 
компоненты Б, различающиеся приблизительно на 
180° по дуге большого круга (обр. М-1-8; 
руч. Мештуярык, см. рис. 6.3). Благодаря разному 
залеганию пород уверенно определяется синсклад- 
чатая природа компоненты Б (табл. 6.5). Ее про
исхождение, видимо, подобно происхождению 
компоненты Б пород Карашатского массива, а об
разование растянуто во времени от доскладчатого 
до послескладчатого. 2. Компонента А прямой и 
обратной полярности фиксируется при высоких 
температурах и далеко не во всех образцах. На
правления этой компоненты для большинства изу
ченных объектов весьма близки, а тест складки сви
детельствует в пользу доскладчатой ее йрироды во 
всех объектах, кроме обр. Т-1-16, где образование 
компоненты А, вероятно, относится к самой ран
ней фазе складчатости (табл. 6.5).

В гальках конгломератов Ануйско-Чуйского 
преддугового прогиба (Баратальский массив) так
же обнаружена компонента А доскладчатого про
исхождения. С учетом различий в геодинамичес- 
ких обстановках формирования изученных объек
тов и их разновозрастности наиболее вероятным 
представляется, что компонента А южных объек
тов Горного Алтая является преимущественно 
метахронной и соответствует более позднему про
цессу коллизии, ближе к среднему кембрию. Сред
нее направление (Deca=148° и 1пса=-23°) этой ком
поненты близко палеомагнитным направлениям 
объектов венд-кембрийского возраста, рассмот
ренных выше. Современное простирание даек па
раллельного комплекса Курайского массива рав
но 143°, направление палеомеридиана -  148°, от
сюда следует, что древнее простирание даек было 
субмеридиональным (355°).

Формирование этого массива происходило в 
приэкваториальных широтах Южного полушария. 
Примерно на этих же широтах формировались 
породы Чаган-Узунского и Баратальского масси
вов (табл. 6.5). Палеосклонение у двух последних 
объектов несколько отличается от палеосклонения 
пород Курайского массива (на 20-30°; табл. 6.5), 
что, вероятно, связано с относительными разво

ротами этих блоков во время обдукции на край 
Сибирского палеоконтинента.

Северный Алтай (Бийскиий и Катунский мас
сивы). В образцах этих участков присутствует низ
котемпературная компонента, связанная с пирро
тином (Тс<320 °С), и высокотемпературная ком
понента. По направлению в древней системе ко
ординат обе компоненты похожи на компоненту 
А (табл. 6.5). Тест складки показывает, что низко
температурная компонента -  доскладчатая, высо
котемпературная -  синскладчатая (К тах=60 %). 
При этом, направление первой низкотемператур
ной компоненты (Deca=102°, 1пса=-31°) близко 
доскладчатому направлению А пород Баратальско
го массива (обр. АТ-1-4, Deca=113°, 1пса=-27°), а 
направление второй высокотемпературной компо
ненты (Deca=172°, 1пса=-9°) сходно с направле
нием компоненты А участка “Тыдтуярык” Курай
ского массива в Горном Алтае (обр. Т-1-16, Deca= 
=187°, 1пса=-11°), образованной в начале складча
тости (табл. 6.5).

Таким образом, компонент^ А намагниченнос
ти венд-кембрийских офиолитовых массивов Гор
ного Алтая отражает отдельные моменты истории 
развития Горно-Алтайской островной дуги от на
чала субдукции до формирования зрелой островной 
дуги. Видимо, наиболее близким первичному на
правлению является направление, выделенное ме
тодом пересечения кругов перемагничивания в 
ходе Т-чистки (Deca=133°, 1пса=-22°, а 95=22°) 
(табл. 6.5), показывающее, что дуга формировалась 
на 11± 11° ю.ш.

Кузнецкий Алатау (Среднетерсинский мас
сив). В большинстве исследованных образцов 
присутствует низкотемпературная компонента J-, 
связанная, вероятно, с пирротином (Тс<320 °С). 
Ее направление сходно с направлением компо
ненты Б вышерассмотренных офиолитовых мас
сивов Алтае-Саянской области (табл. 6.5). Темпе
ратурные превращения пирротина существенно 
осложняют процесс Т-чистки при высоких тем
пературах. Тем не менее, для двух имеющихся в 
регионе систем даек получены сходные палеомаг- 
нитные направления. В обоих случаях присут
ствуют образцы с прямой и с обратной магнит
ной полярностью. Среднее направление по двум 
дайковым сериям Среднетерсинского массива 
соответствует компоненте A: Deca=158°, 1пса=-18°. 
Простирание даек в современной системе 
координат -  субмеридиональное (* 10°), соответ
ственно, в древней системе оно составляло око
ло 30°.

6.5.3. Результаты палеомагнитных 
исследований

Палеомагнитные направления изученных венд- 
нижнекембрийских офиолитовых массивов Алтае- 
Саянской области образуют три группы.

Первая -  наиболее близкие к первичным доск- 
ладчатые направления, среднее Deca-139°, 1пса--16°,



Ка-17.9 (Кс=2.3), СХ95- 1З.50 (табл. 6.5). Близость 
этого палеомагнитного направления к рассчитан
ному с кембрийских палеомагнитных полюсов Си
бирского континента [Печерский, Диденко, 1995] 
позволяет отнести их к направлению прямой маг
нитной полярности. Соответственно, средняя па
леоширота их образования составляет 8° ю.ш. и ва
рьирует от участка к участку от -14° до +4° (табл.
6.5). Древнее простирание даек этих комплексов в 
среднем близко субмеридиональному.

Вторую группу направлений составляют дос- 
кладчатые и близкие к началу складчатости мета- 
хронные намагниченности. Их среднее палеомаг- 
нитное направление Deca=168°, Inca=-18°, пш=-9°, 
Ка= 17.1, а 95=14° (табл. 6.5). Это направление по
казывает, что палеоширота изученных массивов 
на момент приобретения этой компоненты намаг
ниченности существенно не изменилась и что 
здесь сохранились те же приэкваториальные ши
роты. К концу раннего кембрия весь регион ис
пытал вращение против часовой стрелки пример
но на 80°.

Третью группу составляют метахронные намаг
ниченности, близкие послескладчатым, среднее 
Decc=216°, Incc=-30°, Кс=44.5, 095=12.1° (табл. 6.5). 
Судя по времени приобретения и относительно
му сходству с Сибирским позднепалеозойским 
направлением обратной полярности, эта метахрон- 
ная намагниченность является результатом поздне
палеозойского перемагничивания.

Приведенные средние палеомагнитные направ
ления офиолитов Алтае-Саянской области позво
ляют восстановить следующую последователь
ность событий: на момент магматического фор
мирования офиолитов палеоширота составляла в 
среднем 11° ю.ш.; в раннем кембрии разные бло
ки региона вращались против часовой стрелки от 
нуля до 80°, оставаясь, в среднем, на тех же при
экваториальных широтах; ко времени средне-по
зднепалеозойского перемагничивания район ис
пытал вращение по часовой стрелке более 100°, что 
согласуется с вращением Сибирского палеокон
тинента, и оказался в тропических широтах Север
ного полушария.

6 .6. Геодинамические аспекты 
формирования палеоспрединговых 

комплексов Алтае-Саянской 
области

В результате комплексных геологических, пет- 
ролого-геохимических и палеомагнитных исследо
ваний офиолитов Алтае-Саянской покровно-склад
чатой области удалось выяснить особенности па- 
леогеодинамических обстановок развития спре- 
динговых процессов в структурах Палеоазиатско
го океана. Установлено, что они формировались в 
различных палеогеодинамических обстановках: 
срединно-океанических хребтов, островных дуг, 
задуговых бассейнов и рифтогенных структур

красноморского типа. Основные этапы развития 
этой области сводятся к следующему.

Офиолиты Горного Алтая (поздний венд -  ран
ний кембрий). Они формировались в палеогео
динамических условиях рассеянного спрединга 
примитивной островодужной системы (Курайские 
офиолиты) на океанической литосфере (Чагану- 
зунские офиолиты). Палеоширота образования 
Курайских и Чаганузунских офиолитов составля
ла 10-15° ю.ш., простирание этой островодужной 
системы, исходя из восстановленного палеопрос
тирания даек параллельного комплекса Курайско- 
го массива, было субмеридиональным.

Офиолиты Кузнецкого Алатау (ранний кемб- 
рий). Они формировались над зонами субдукции 
в условиях островодужных систем Палеоазиатс
кого океана. Толеитовые серии, положившие на
чало образованию палеоостроводужной системы, 
по мере ее развития сменялись известково-щелоч
ными. Раскол островной дуги и начало формиро
вания задугового бассейна фиксируются появле
нием субщелочных дайковых комплексов (поро
ды типа АВАВВ), сменяемых при дальнейшем раз
витии бассейна базальтами типа ВАВВ. Палеоши
рота формирования Среднетерсинского массива 
составляла около 9° ю.ш. Простирание этой зре
лой островодужной системы, исходя из восстанов
ленного палеопростирания двух дайковых комп
лексов, было субмеридиональным (10°). Вероят
но, Среднетерсинская островная дуга формиро
валась севернее Курайской энсиматической дуги.

Офиолиты Западного Саяна (венд -  ранний 
кембрий). Палеоспрединговые комплексы из офи
олитов Западного Саяна формировались в палео
геодинамических условиях зарождения субдукции 
и начала формирования примитивных островных 
дуг на океанической литосфере (типа Идзу-Бонин- 
ской, Тонга, Марианской). Этот вывод обосновы
вается существованием многофазного дайкового 
комплекса, представленного продуктами концен
трированного спрединга, переходящими в комп
лексы рассеянного спрединга. Смена палеогеоди- 
намической обстановки срединно-океанического 
хребта островодужной привела к изменению пет- 
рогеохимических характеристик пород офиолитов 
Куртушубинского массива от NMORB-типа до 
бонинитов. Полученное палеомагнитное направ
ление для этого комплекса не подкреплено пря
мыми тестами палеомагнитной надежности, но по 
его сходству с другими палеомагнитными направ
лениями Алтае-Саянского региона, мы полагаем, 
что офиолиты Куртушибинского массива форми
ровались на 4-5° с.ш.(?).

Офиолиты Западной Тувы (венд -  кембрий). 
Полученные данные свидетельствуют о формиро
вании палеоспрединговых комплексов офиолитов 
Западной Тувы в геодинамических условиях меж
дугового и/или задугового рассеянного спредин
га. Образование пород офиолитов Шатского мас
сива проходило на 10° ю.ш., вероятно, несколько 
севернее офиолитов Курайского хребта Горного



Алтая. Простирание энсиматической дуги было 
северо-западным, и если предположить одновре
менное формирование офиолитов Курайского и 
Шатского массивов, то, следовательно, эта дуга 
сменила простирание с субмеридирального на 
северо-западное.

Офиолиты Южной Тувы (ранний кембрий).
Полученные данные свидетельствуют о формиро
вании офиолитов Южной Тувы в ходе спрединга 
при расколе древнего континентального блока и 
начальных стадиях развития океанического бас

сейна. В этом процессе участвовали высокотита
нистые глубинные магматические системы, сме
нявшиеся по мере раскрытия рифтогенного бас
сейна нормальными океаническими расплавами 
NMORB-типа. Можно предположить, что геоди- 
намическая ситуация была близка таковой бассей
нов красноморского типа и офиолитов Тихама- 
Азир. Палеомагнитные данные свидетельствуют о 
формировании офиолитов Карашатского масси
ва на 6- 8° ю.ш. в субмеридиональной зоне палео- 
спрединга.



Глава 7
Палеоспрединговые комплексы Монголии

Офиолитовые массивы Монголии, располагаю
щиеся в восточной части У рало-Монгольского по
кровно-складчатого пояса, представлены как древ
ними венд-кембрийскими комплексами (каледони- 
ды), так и более молодыми -  девонскими и камен
ноугольными (герциниды и индосиниды). Первые 
располагаются, в основном, в пределах Озерной 
зоны на западе Монголии, вторые -  на территории 
Гобийского Алтая на юге Монголии (рис. 7.1).

В Озерной зоне Северо-Западной Монголии, 
представленной венд-кембрийскими отложения
ми, изучены крупные офиолитовые массивы: Хан- 
Тайшири и Наран (рис. 7.2). В пределах юго-за
падного края Хангайского прогиба, сложенного 
терригенными толщами ранне-среднепалеозойско
го возраста, исследовался Баян-Хонгорский офи- 
олитовый массив (рис. 7.1).

Впервые комплексы пород, входящие в состав 
каледонских офиолитов хребта Хан-Тайширин 
описаны в 1959 г. К.С. Диваковым, И.И. Волче
ком и Ю.А. Кудрявцевым [Леснов, 1982]. Позднее 
восточная часть офиолитов была выделена и ис

Рис. 7.1. Схема тектонического райони
рования Западной Монголии

Объекты исследований: 1 -  Хан-Тайшири; 2 -  
Наран; 3 -  Баян-Хонгор

следовалась в качестве самостоятельного Наран- 
ского плутона [Агафонов и др., 1978; Леснов, 1979, 
1982; Пинус, Леснов и др., 1979; Пинус и др., 1984]. 
Западная часть ассоциации (массив Хан-Тайши
ри) рассматривалась другими исследователями в 
качестве реликтов древней океанической коры 
[Зоненшайн, 1977; Зоненшайн, Кузьмин, 1978; Зо- 
неншайн и др., 1985; Кепежинскас и др., 1985; Кузь
мин, 1985; Кузьмин, Конусова, 1982].

Баян-Хонгорский офиолитовый пояс, находя
щийся к востоку от Дзабханского микроконтинен
та, относится к числу наиболее детально изучен
ных объектов Монголии [Дергунов, 1989; Дергу
нов и др., 1997; Коптева и др., 1984; Перфильев, 
Херасков, 1980; Рязанцев, 1994; Тектоника Мон
гольской Народной Республики, 1974; Томурто- 
ого, 1989].

Каледонские структуры Монголии с юга и до- 
кембрийский фундамент Северо-Китайской плиты 
с севера обрамляют варисский складчатый пояс, 
который протягивается более чем на 2000 км от 
Хингана на востоке до Джунгарии на западе (рис.
7.3). Варисциды Южной Монголии формировались 
в рифтогенном бассейне с ордовика до карбона 
[Енжин, 1983; Руженцев, 1985; Руженцев и др., 1987, 
1989, 1991; Руженцев, Бадарч, 1989]. Бассейн зак
рылся в позднем палеозое в результате коллизии 
Северо-Китайской плиты с каледонским обрамле
нием Сибири. Палеоспрединговые комплексы офи- 
олитовых ассоциаций Монголии детально изуча
лись авторами в 1987-1989,1998 гг.

7.1. Хан-Тайширские офиолиты

7.1.1. Геологическая характеристика
Массив расположен в пределах северного скло

на хребта Хантайширин-Ула (северные отроги Го
бийского Алтая), относящегося к салаиридам Озер
ной складчатой системы Монголии. В современ
ной структуре на севере они граничат с Дзабханс- 
ким докембрийским континентом, на юге -  с ва- 
рисцидами Гобийского Алтая (рис. 7.1). Хан-Тай- 
ширские офиолиты характеризуются полным раз
резом: гипербазиты, полосчатый комплекс, габбро, 
дайковые серии [Зоненшайн, Кузьмин, 1978; Пер
фильев, Херасков, 1980; Кепежинскас и др., 1987;
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Рис. 7.2. Схема геологического строения офиолитовых массивов Хан-Тайшири и Наран (хребет Хан-Тайширин). Составлена В.А. 
Симоновым на основе совместных с Ф.П. Лесновым экспедиционных работ и с использованием данных: [Зоненшайн и др., 1985; Кузьмин, 
1985; Пинус и др., 1984]

. 1 -  четвертичные отложения; 2 -  порфирита (D); 3 -  песчаники, конгломерата, сланцы; 4 -  известняки; 5 -  известняки с лиственитами и метаморфи
ческими сланцами; 6 -  метаморфические сланцы; 7 -  гранитоиды; 8 -  массивные перидотита, дуниты; 9 -  интенсивно тектонизированные гипербаз ига 
(серпентиниты); 10 -  пироксениты; И -  габброиды; 12 -  расслоенный дунит-пироксенит-габброидный комплекс; 13 -  габбро с дайками; 14 -  комплекс 
параллельных даек со скринами габбро; 15 -  комплекс типа “дайка в дайке”; 16 -  пиллоу-лавы с дайками; 17 -  эффузивы; 18 -  геологические границы; 19 -  
зоны постепенных переходов
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Рис. 7.3. Схема тектонической зональности Юго-Западной Монголии по: [Руженцев и др., 1987] с указанием палеомагнитных направ
лений

1 -  каледониды Западной и Центральной Монголии; 2-13 -  варисциды Южной Монголии: 2-7 -  Гоби-Алтайская зона (2 - Гоби-Алтайская зона 
нерасчлененная, 3 -  Баянгобийская, 4 - Баянлегская, 5 -  Баянцаганская, 6 -  Джинсетская подзоны, 7 -  Целский метаморфический комплекс), 8-10 - 
Эндрэнгийская зона (8 -  Эндрэнгийская зона, нерасчлененная, 9 -  Хувинхаринская и 10 -  Эйдрэнгийннуринская подзоны, И - Заалайская зона, 12, 13 - 
Гоби-Тянь-Шаньская (Южно-Гобийская) зона (12 -  Эхингольская и 13 -  Тумуртинская подзоны); 14 -  контуры некоторых горных массивов; 15 -  направле
ние палеомагнитного склонения (в числителе -  возраст намагниченности, в знаменателе -  палеоширота, °).

Ц ифрами на схеме обозначены: 1, 2 -  Гобийский Алтай (1 -  Баян-Цаган, 2 -  И хэ-Богдо), 3 -  Х арын-Ш андын-Нуру, 4 1 Арц-Богдо, 5 -  Джинст; 6 - 
Сомон-Хайран, 7 -  Э дрэнгийн-Н уру, 8 -  выходы серпентинитового меланжа в Заалтайской Гоби, 9 -  О нгон-Улан-Ула, 10 -  Немегт-Севрёй, И -  Дзолен 
12 -  Гурван-Сайхан, 13 -  Атас-Богдо, 14 -  Тумуртинский хребет, 15 -  Эхинголъские горки, 16 -  Норан-Себестин-Нуру, 17 -  Цаган-Богдо



Рис. 7.4. Схема строения фрагмента разреза комплекса типа “дайка в дайке” в Хан-Тайширских 
офиолитах

1 -  мелкозернистое габбро; 2 -  габбро-диабазы; 3 -  диабазы; 4 -  порфириты с преимущественно пироксе- 
новыми вкрапленниками; 5 -  зоны закалки; 6 -  точки отбора образцов

Руженцев, Бурашников, 1995]. Вулканогенные об
разования представлены толеитовыми базальтами, 
бонинитами, андезито-базальтами, риолитами и их 
эпикластами. Присутствуют линзы яшм и биогер- 
мных известняков. Все эти образования объединя
лись в хантайширскую свиту (6^), которая сложно 
дислоцирована и трансгрессивно перекрыта изве
стняками ( 6 ^ )  [Маркова, 1975].

Авторами изучен офиолитовый разрез, распо
ложенный в 2-5 км юго-восточнее развалин мо
настыря Хан-Т айшири-Хуре.

В центральной части массива преобладают сер- 
иентинизиро ванные верлиты, дуниты и пироксени- 
ты, слагающие линзовидные горизонты. В верхней 
части разреза появляются плагиоклазовые пироксе- 
ниты и меланократовое габбро, в самых верхах -  
тела пироксен-роговообманкового габбро, нередко 
с кварцем. Габбро связаны с пироксенитами по
степенными переходами. В основном это средне
кристаллические породы, состоящие более чем на
половину из плагиоклаза. Общая мощность габбро- 
пироксенитового слоя примерно 1 км. Габбро-пи- 
роксениты прорваны многочисленными дайками, 
имеющими простирания 50-80° и угол падения, 
близкий к вертикальному. Они дискордантны по 
отношению к расслоенности габбрового комплек
са. Внедрение даек в габбро-пироксениты произош
ло после первого этапа деформаций последних.

Верхние части офиолитовой ассоциации обна
жаются в пластине, расположенной в южной час
ти массива. Здесь Л.П. Зоненшайном и М.И. Кузь
миным впервые описан комплекс типа “дайка в дай
ке”, имеющий крутые падения в северо-восточных 
румбах [1978]. Наши исследования показали, что 
дайковый комплекс состоит из двух, раличающих- 
ся по залеганию серий: первая имеет простирание 
350°, вторая, прорывающая первую, -  50-70°. Выше 
лайкового горизонта располагаются пиллоу-лавы, 
хотя прямых соотношений между ними нами не 
наблюдалось. Общая мощность горизонта даек и 
лав составляет более 1 км. На подушечных лавах 
согласно залегают кремнисто-туфогенные отложе
ния хантайширской свиты -  [Маркова, 1975; Зо- 
неншайн, Кузьмин, 1978].

Совокупность пород и образований в отдель
ных тектонических блоках и пластинах в пределах

массива Хан-Тайшири позволяет реконструиро
вать полный разрез офиолитовой ассоциации: сер- 
пентинизированные гипербазиты, расслоенный 
комплекс, изотропное габбро, дайково-силловая 
серия, подушечные лавы и перекрывающие их 
кремнисто-туффитовые отложения. Характерной 
особенностью офиолитов Хан-Тайшири является 
присутствие пород бонинитовой серии [Кепежин- 
скас и др., 1987; Симонов, 1993].

Наши исследования палеоспрединговых лайко
вых комплексов в Хан-Тайширских офиолитах по
казали, что основная часть дайковых тел наклонена 
до 45° к северо-востоку (рис. 7.4). Скрины крупно
кристаллических интрузивных габбро встречаются 
редко. Мелкозернистые габброиды между дайка
ми диабазов представляют другие, более крупные 
по размерам, дайковые тела с зонами закалки. При 
детальном анализе оказалось возможным выделить 
как минимум три генерации даек: наиболее древ
ние, сложенные мелкозернистыми габброидами и 
габбро-диабазами; диабазовые порфириты; мало
мощные жилообразные диабазовые дайки, которые 
формируются последними. Такие дайковые серии 
пространственно разобщены и формируют отдель
ные рои шириной в первые десятки, реже сотни 
метров. Только в центральных частях этих роев на
блюдаются типичные комплексы “дайка в дайке”.

Наблюдения в пределах слабодеформирован- 
ных блоков позволили установить, что данные 
комплексы были первично разноориентирован
ными, нередко образуя взаимноперпендикуляр
ные системы. По имеющимся данным можно 
предположить, что их образование происходило 
практически одновременно из разноориентиро
ванных магмоподводящих трещин. В ряде обна
жений, где дайковые серии перекрываются вул
каногенно-кремнистыми образованиями, по со
отношениям элементов слоистости осадков и про
стирания контактов даек установлено, что часть 
дайковых тел первично являлись вложенными 
друг в друга пластовыми телами, построенными 
по принципу “силл в силле”.

Особенности строения палеоспрединговых ком
плексов Хан-Тайшири указывают, что офиолиты 
формировались в геодинамической обстановке 
рассеянного спрединга.



7.1.2. Петролого-геохимические 
особенности магматических пород

Петрохимические данные предыдущих ис
следователей [Зоненшайн, Кузьмин, 1978; Изох

и др., 1990; Kepezhinskas, Kepezhinskas, 1991] 
свидетельствуют о различных трендах диффе
ренциации для габбро-пироксенитов, с одной 
стороны, и даек и лав -  с другой. Точки 
первых на диаграмме AFM следуют толеито-

FeO*/( FeO* +MgO)

Рис. 7.5. Диаграммы AFM (a), Fe0*/(Fe0*+M g0)-Ti02 (б) для составов магматических по
род офиолитов Баян-Хонгора, Хан-Тайшири и Нарана по данным: [Зоненшайн, Кузьмин, 1978; 
Изох и др., 1990; Kepezhinskas, Kepezhinskas, 1991]

1 -  базальты и анадезито-базальты лав; 2 -  диабазы даек; 3 -  габбро, габбро-пироксениты; 4 -  серпентини- 
зированные перидотиты; 5 -  образцы из офиолитов Баян-Хонгора



№ п/п № обр. Si02 Т Ю2 А120 3 FeO Fe20 3 MnO MgO CaO Na20 K20 p2o5 П.П.П. Сумма
1 х-71-la 53 0.17 9.54 6 2.5 0.16 15.4 7.3 0.19 0.01 0.03 5.4 99.70
2 х-71-2 64.5 0.2 11.4 3.4 2.2 0.13 6.4 6.4 3.14 0.4 0.03 1.6 99.80
3 х-71-3 58.2 0.36 12.7 3.7 2.7 0.11 8.3 9.2 2.33 0.25 0.03 2.6 100.48
4 х-71-4 46.6 0.05 20.2 3.1 1.7 0.1 9.2 15.5 0.36 0.01 0.03 3.1 100.04
5 х-71-5 56.7 0.26 13.9 4 3.2 0.14 7.7 8 2.55 0.48 0.03 2.7 99.66
6 х-71-6 57.2 0.23 13.2 4.2 2.9 0.14 8.3 7.7 2.46 0.57 0.03 2.6 99.62
7 х-71-7 51 0.17 9.5 6 2.4 0.19 17.2 7.2 1.58 0.07 0.03 4.8 100.26
8 х-71-8 47.8 0.2 9.7 6.4 2.6 0.23 18.8 7.3 1.38 0.05 0.03 5.4 99.89
9 х-71-9 63.6 0.23 10.6 4.7 1.4 0.14 7.5 6 2.84 0.42 0.03 2.1 99.56
10 х-71-10 50.8 0.2 10 6.2 2.9 0.2 16.8 5.2 0.68 0.03 0.03 6.8 99.84
И х-71-11 56.7 0.23 13.7 4.4 3 0.16 9 1 6.9 3.03 0.35 0.03 1.75 99.35
12 х-71-12 58.5 0.26 13.5 4 2.5 0.12 7.3 7.3 3.23 0.78 0.03 2 99.52
13 х-71-13 59.5 0.23 14.4 3.6 2.4 0.11 6.6 7.7 2.41 1.16 0.03 2.3 100.44
14 х-71-14 59.4 0.24 13.5 4.6 2 0.11 6.8 6.4 3.98 0.29 0.03 2.2 99.55
15 х-71-15 53.6 0.18 11.5 5.5 2.4 0.17 12.8 6.3 3.28 0.09 0.03 3.4 99.25
16 х-71-16 57.8 0.21 12.7 5.1 2.1 0.14 8.8 7.1 3.33 0.37 0.03 2.4 100.08
17 х-71-17 57.4 0.24 12.8 4.4 2.9 0.17 8.4 8.2 2.68 0.47 0.03 2.5 100.19
18 х-71-186 51.5 0.15 9.1 6.1 2.2 0.16 17.2 7.1 0.24 0.35, 0.03 5.9 100.03

Примечание. 1-18 -  породы комплекса типа “дайка в дайке” (рис. 7.4 ). Состав определен атомно-абсорбционным и 
количественным спектральным методами анализа (ОИГГМ СО РАН, г. Новосибирск).

Рис. 7.6. Диаграмма ТЮ2-К 20  для соста
вов пород из дайковых комплексов Хан-Тай- 
ширских офиолитов

1 -  породы лайкового комплекса Хан-Тайширс- 
ких офиолитов; 2 -  поля пород (построены с ис
пользованием данных: [Миронов, 1990]): I -  остро- 
водужные ассоциации (Ij -  бониниты, 12 -  толеиты, 
13 -  известково-щелочные серии), II -  срединно-оке
анические (NMORB), III -  обогащенные срединно
океанические (EMORB) и задуговых бассейнов 
(BABB), IV -  океанические внутриплитные острова, 
V -  известково-щелочные островодужные и обога
щенные задуговых бассейнов (АВАВВ)



Рис. 7.7. Диаграмма M g0-Si02 для составов пород из дайковых комплексов Хан-Тайширских 
офиолитов. Построена с использованием данных: [Симонов, Добрецов, Буслов, 1994]

1, 2 -  поля бонинитов: 1 -  из офиолитов Горного Алтая, 2 -  из офиолитов Восточного Саяна (по данным: 
[Добрецов и др., 1985, 1986]); 3 -  поля составов пород: I -  бониниты западной части Тихого океана, II -  
пикробазальты, III -  оливиновые базальты, IV -  базальты, V -  андезито-базальты, VI -  андезиты.

Остальные условные обозначения см. на рис. 7.6

Рис. 7.8. Диаграмма Ti/Cr-Ni для 
составов пород из дайковых комплек
сов Хан-Тайширских офиолитов. По
строена с использованием материалов: 
[Кепежинскас и др., 1987; Симонов, 
1993; Симонов, Добрецов, Буслов, 1994; 
Beccaluva et al., 1983]

I—III: I -  умеренно титанистые острово- 
дужные серии, II -  низкотитанистые острово- 
дужные серии (II, -  бониниты), III -  высоко
титанистые серии срединно-океанических 
хребтов, задуговых бассейнов и т.п.

Остальные условные обозначения см. на 
рис. 7.6



Нарана и Хан-Тайшири, г/т

№п/п № обр. Сг | N1 Со Си Zn Pb V Be Ва Sr Li Rb

Офиолиты Наранского массива
1 н-64-1 190 44 10 2.7 14 42 100 1.1 13 106 2.3 1.1
2 н-64-2 160 42 20 2’8 18 48 220 1.2 15 65 3.1 1.1
3 н-64-3 220 50 16 4.2 20 3.2 200 1.6 13 85 3.6 2.2
4 н-64-4 330 70 10 8 12 7.8 176 1.3 сл. 126 1.3 1.1
5 н-64-5 270 61 22 5.6 20 27 300 1.5 60 140 3.7 2.8
6 н-64-6 400 82 21 16.5 28 3.3 350 1.6 43 120 5.5 1.4
7 н-64-7 200 57 23 6.4 22 2 380 1.4 31 130 3.9 1.6
8 н-64-9 280 76 21 10 24 24 250 1.4 56 140 3.6 3.2
9 н-64-11 410 100 16 10.5 22 10.1 300 1.5 62 136 2.9 3.2
10 н-64-12 42 28 14 10 27 8.2 260 1.3 56 145 3.7 2.9
11 н-64-13 22 33 30 14 46 500 250 1.5 33 ПО 2.9 3.2
12 н-64-15 30 27 22 9 30 60 280 1.6 113 123 3.6 1.8
13 н-64-16 35 44 30 13 23 37 265 1.1 46 135 3.1 4
14 н-64-18 180 47 36 18.3 32 7 280 1 71 100 3.1 3.2
15 н-64-19 20 30 34 11 27 51 370 1.3 49 ПО 6 2.2
16 н-64-21 130 47 33 3 18 9.9 260 1 сл. 70 2.9 2.5
17 н-64-22 310 70 31 10 13 7 330 1 сл. 200 2.3 1.54
18 н-64-8 480 100 16 9 16 7.2 220 1.6 64 ПО 2.6 3.6
19 н-64-10 40 39 13 8 25 10.8 270 1.3 47 120 2.3 1.6

Хантайширские офиолиты
20 х-71-la 1250 243 56 * 8.5 66 0.8 200 0.5 сл. 28 4.9 3.8
21 х-71-2 480 100 32 14.2 35 сл. 188 1.3 42 60 0.4 4.6
22 х-71-3 600 130 36 19 46 52 200 0.5 33 68 1 3.2
23 х-71-4 265 104 35 7 30 0.7 130 0.3 сл. 70 1 2.8
24 х-71-5 290 100 28 8 51 150 226 0.3 46 78 2.1 5.6
25 х-71-6 420 135 36 21 51 33 240 0.3 53 68 2.1 6.3
26 х-71-7 1100 356 53 8 90 0.4 210 0.4 сл. 16 4.7 3.9
27 х-71-8 1200 370 58 65 310 60 230 0.4 40 16 4.7 2.5
28 х-71-9 550 130 25 22 48 6 225 0.6 38 41 1 4.5
29 х-71-10 1300 420 56 13 134 3.3 180 0.4 33 8 5.5 1.8
30 х-71-11 320 116 32 22 56 - 240 0.5 33 50 2.3 2.8
31 х-71-12 500 130 33 9 29 13 230 0.4 64 65 1 7.7
32 х-71-13 350 120 31 14 57 70 230 0.3 71 56 0.8 9.8
33 х-71-14 550 131 76 12 35 24 210 0.3 45 65 1.7 4
34 х-71-15 820 260 44 13 70 11 170 0.3 сл. 16 3.9 1
35 х-71-16 850 190 32 17 38 102 220 0.2 35 50 2.1 3.6
36 х-71-17 410 125 33 14 44 14 230 0.1 62 75 2.9 5.6
37 х-71-18в 1400 350 52 7 72 4.4 210 0.4 сл. 30 5.2 1.8

Примечание. 1-19 -  комплекс типа “дайка в дайке” офиолитов Наранского массива (рис. 7.11.): 1-17 -  диабазы, 
габбро-диабазы, 18-19 -  мелкозернистое дайковое габбро; 20-37 -  комплекс типа “дайка в дайке” Хан-Тайширских 
офиолитрв (рис. 7.4.). Содержание определено атомно-абсорбционным методом анализа (ОИГГМ СО РАН, г. Ново
сибирск).

вому тренду, вторых -  известково-щелочному 
(рис. 7.5).

Петрохимический анализ показал, что по соот
ношению содержаний титана и калия практичес

ки все точки составов пород палеоспрединговых 
дайковых комплексов Хан-Тайширских офиолитов 
располагаются в поле бонинитов западной части 
Тихого океана (табл. 7.1, рис. 7.6). На диаграмме



M g 0 -S i0 2 видно, что практически все точки со
ставов пород дайковых комплексов Хан-Тайшир- 
ских офиолитов располагаются также в поле 6о- 
нинитов западной части Тихого океана (рис. 7.7). 
По очень высоким содержаниям MgO (до 20 %), 
сравнимым с пикробазальтами, породы лайково
го комплекса Хан-Тайшири наиболее близки бо- 
нинитам из офиолитов Восточного Саяна и доста
точно хорошо отличаются от бонинитов офиоли
тов Горного Алтая (рис. 7.7).

Соотношения Ti, Сг, Ni в породах комплекса 
“дайка в дайке” Хан-Тайширских офиолитов сви
детельствуют об их близости продуктам современ
ных островных дуг, располагаясь в полях бонини
тов западной части Тихого океана и низкотитани
стых островодужных серий (табл. 7.2, рис. 7.8).

Петрохимические и геохимические исследова
ния пород дайковых комплексов Хан-Тайширских 
офиолитов показывают, что части из них присущи 
островодужные характеристики с преобладанием 
пород бонинитовых серий. Эти данные свидетель
ствуют о том, что палеоспрединговые комплексы 
хребта Хан-Тайширин формировались в надсуб- 
дукционных палеогеодинамических обстановках 
примитивных островных дуг типа Идзу-Бонинс- 
кой, Тонга и Марианской.

7.1.3. Палеомагнитная и петромагнитная 
характеристики

Петромагнитные исследования показали, что 
величины естественной остаточной намагниченно
сти (Jn) и начальной магнитной восприимчивости 
(к) закономерно растут от интрузивных пироксе- 
нитов и габбро до лав базальтов, отражая рост кон
центрации магнитных минералов. Так, у габбро- 
пироксенитов Jne 0.2-10 мА/м и редко превышает 
20-30 мА/м, отношение Кенигсбергера (Qn), как 
правило, близко 1. В породах даек и лав 
Jn-=200—1000 мА/м, Оп>1, в базальтах встречаются 
величины Jn до 10 А/м и к>0.1 ед. СИ. По данным 
термомагнитного анализа, магнитные свойства 
исследованных магматических пород обусловле
ны катион-дефицитным магнетитом и маггемитом, 
а кремнистых осадочных пород -  как магнетитом, 
так и гематитом.

Все отобранные 118 образцов были подверг
нуты ступенчатой (10-12 шагов) Т-чистке до 
600-630 °С в экранированной печке. Примерно 
треть образцов пришлось забраковать из-за сла
бой магнитной стабильности или полного их пе- 
ремагничивания по направлению современного 
геомагнитного поля. В оставшихся образцах уда
лось выделить две древние компоненты Jn: А и Б 
(табл. 7.3).

Компонента Б более характерна для образцов 
диабазов даек, базальтов лав и кремнистых осад
ков (рис. 7.9). У ряда образцов на диаграммах 
Зийдервельда выделяются линейные участки 
практически на всем интервале температурной 
чистки, доходящие иногда до полного размагни

чивания (рис. 7.9). Компонента Б кремнистых 
осадков доскладчатая, так как кучность единич
ных направлений существенно выше в древней 
системе координат (Ка/К с>3, при этом Кс<3, т.е. 
явно незначима). К остальным объектам даек и 
лав тест складки неприменим из-за их монокли
нального залегания.

В Jn образцов габбро и пироксенитов, наряду с 
компонентой Б, выделяется в древней системе 
координат компонента А (табл. 7.3). У ряда образ
цов компонента А выделяется только после пол
ного уничтожения компоненты Б (рис. 7.9, б). Ком
понента А выделена в Jn более древних даек (обр. 
ХТ-1ж), имеющих простирание 340-350°. Выде
ление компоненты А недостаточно уверенно, про
блематично время ее приобретения. Так, напри
мер, у образцов габбро и пироксенитов точки ХТ-3 
компонента А синскладчатая (К максимально при 
введении 30 %-ной поправки на залегание, табл.
7.3). В то же время, направление высокотемпера
турной компоненты образцов габбро точки ХТ-7 
близко компоненте Б в древней системе коорди
нат, т.е. в данном случае компонента А скорее 
доскладчатая.

Полученные в результате компонентного ана
лиза палеомагнитные направления по отдельным 
объектам имеют большой разброс и, за исклю
чением габбро точек ХТ-3 и ХТ-5, имеющих 
синскладчатую намагниченность, они образу
ют единую полосу, близкую дуге большого кру
га (рис. 7.10).

Так как в большинстве случаев в ходе Т-чистки 
траектории вектора Jn не приходят в начало коор
динат на диаграмме Зийдервельда, более эффек
тивным должен быть метод пересечения кругов 
перемагничивания. В результате применения пос
леднего для образцов диабазов даек и базальтов 
лав получено отчетливое доскладчатое палеомаг- 
нитное направление Dae 173° и 1а=+35° (табл. 7.3). 
При этом круги перемагничивания для темпера
тур, превышающих 600 °С, в подавляющем боль
шинстве случаев “разбегаются” в древней системе 
координат, т.е. связанная с ними намагниченность 
(компонента А) преимущественно послескладчатая 
[Диденко и др., 19986].

Обобщая сказанное, можно утверждать, что 
среднее доскладчатое палеомагнитное направле
ние, полученное по образцам даек и габбро мето
дом пересечения кругов перемагничивания в ходе 
температурной чистки, наиболее достоверно и, 
видимо, близко первичному. Учитывая, что верх
нюю часть офиолитового разреза относят к ниж
нему кембрию, можно предположить, что D=146° 
и 1=+35° отражают направление геомагнитного 
поля времени формирования более древних габ
бро .и пироксенитов (точки ХТ-3, -5, -7). Данных 
для такого утверждения мало, однако определен
ный оптимизм для такой интерпретации вселяет 
совпадение D=146° со средним палеосклонением 
венд-кембрийских офиолитов Алтае-Саянской об
ласти (см. главу 6).



Рис. 7.9. Диаграммы Зийдервельда для образцов офиолитов Хан-Тайшири (в современной 
системе координат)

а, б -  диабазы из даек: а -  ранней генерации (обр. хт-1ж), б -  поздней генерации (обр. хт-5д); в, г -  
кремнистые алевролиты: в -  из северного крыла складки (обр. хт-4н), г -  из южного крыла складки (хт-4т). 

Залитые значки -  проекция на горизонтальную плоскость, незалитые -  на вертикальную



Рис. 7.10. Стереограмма распределе
ния палеомагнитных направлений образ
цов объектов Хан-Тайшири и Нарана 

1, 2 -  направления в разных системах коор
динат 1 -  современной, 2 -  древней; 3 -  сред
нее направление, определенное методом пере
сечения кругов перемагничивания в ходе тем
пературной чистки; 4 -  линии, соединяющие 
направления одного образца (а -  проекция на 
нижнюю полусферу, б -  то же, на верхнюю). 
Залитые значки -  проекция на нижнюю полу
сферу, незалитые -  на верхнюю. Круги вокруг 
средних направлений соответствуют овалу до
верия с 95 %-ной вероятностью (табл. 7.3)

Т-чисткой без применения метода пересечения 
кругов перемагничивания не удается выделить 
первичную компоненту. Она в различной степени 
перемагничена еще до тектонических деформаций 
пород, что выражается в полосовом распределе
нии компоненты Б (рис. 7.10). При этом направ
ления прямой полярности этой компоненты име
ют заниженные наклонения относительно большо
го круга, а направления обратной полярности -  
завышенные, что подчеркивает “недочищенность” 
Jn при Т-чистке (данная компонента по времени 
приобретения ближе к синскладчатому направле
нию). Такое распределение палеомагнитных на
правлений по объектам логично объяснить пере- 
магничиванием пород геомагнитным полем раз
ной полярности. Для кембрийского времени ха
рактерно многократное изменение геомагнитной 
полярности [Палеомагнитология, 1982]. Подобный 
эффект нами отмечен при изучении офиолитов 
герцинид Туркестана-Алая (см. главу 4).

Для точной оценки полярности доскладчатого 
и, вероятно, первичного палеомагнитных направ
лений офиолитов Хан-Тайшири имеющейся маг
нитостратиграфической информации недостаточ
но. Вероятно, палеомагнитное направление с 
Da- 150-220° имеет прямую полярность по сле
дующим причинам: во-первых, имеется сходство 
средних палеосклонений, полученных методом 
пересечения кругов перемагничивания, со сред
ним палеосклонением прямой полярности венд-

нижнекембрийских офиолитов Алтае-Саянской 
области; во-вторых, исследованный блок палео- 
океанической коры, с середины кембрия примк
нул к Сибирскому континенту [Дергунов, 1989], 
палеомагнитные склонения прямой полярности 
кембрийских пород которого располагаются в 
южных румбах. Тем самым, можно говорить о их 
согласованном движении, начиная с кембрия. 
Соответственно, формирование коры спрединго- 
вого типа (габбро, пироксениты и более древние 
дайки) происходило на 20° с.ш. Позднее палео
широта снижалась (компонента Б приобретена на 
разных широтах близ экватора) вплоть до 20° ю.ш. 
ко времени приобретения метахронной синсклад- 
чатой намагниченности габбро точки ХТ-3 
(D-39°, 1-+36°, табл. 7.3).

Судя по простиранию даек точки ХТ-1 
(340-350°, современная система координат) и 
первичному палеомагнитному склонению (170°, 
табл. 7.3), ось спрединга имела в древней сис
теме координат субмеридиональное простира
ние. Ориентировки более поздних даек субдук- 
ционного типа (известково-щелочной серии) в 
современной системе координат достаточно 
выдержаны и составляют 50-60° (табл. 7.3). Со
ответственно, в древней системе координат эти 
дайки имели северо-восточное простирание, а 
ко времени причленения к Сибирскому конти
ненту (время приобретения компоненты Б) -  
субмеридиональное.



Объект Порода
Аз » ° Угол, °

Ком. N п Dec, ° Inc, ° К « 9 5 , ° пш, °
пд

ХТ-4, -1 Кремнистые осадки 350-50 70-97 Б 1 6 233.8 -37.2 6.8 22.1 -
232.8 25.6 7.6 20.9 -

ХТ-4, -2 То же 170-220. 77-95 Б 1 9 321 45.4 7.5 17.2
224.2 31.4 8.9 15.7 -

ХТ-4 -1, -2 «4 170-50 70-97 Б 2 15 285 19.1 1.8 - -  •
227.8 29.1 8.7 12.3 15.5

ХТ-2 Базальты лав 170 70 Б 1 4 269.2 61.7 9.2 23 -

200 21.8 9.2 23 -

ХТ-10 Диабазы даек, про* 
стирание 210-230°

0 0 Б 5 5 89.1 -12.3 31.3 11.2 -

89.1 -12.3 31.3 11.2 6.1

ХТ-1 То же, простирание 
35-40° 0 0 Б 3 3 97 -24.1 14.8 21 -

97.7 -24.1 14.8 21 12.0

ХТ-7 То же, простирание 
50-70° 0 0 Б 5 5 44.5 -36.4 17.2 18.9 -

44.5 -36.4 17.2 18.9 20.0

ХТ-3 То же, простирание 
55-80° 0 0 Б 6 6 238.3 15.4 9.6 18.5 ' -

238.3 15.4 9.6 18.5 7.8

ХТ-5 То же, простирание 
50-70° 170 40 Б 10 10 97.1 -48.8 12.5 12.5 -

51.7 -44.5 12.5 12.5 26.0

ХТ-1 То же, простирание 
340-350® 0 0 А 6 6 266 -17.4 19.4 13 -

266 -17.4 19.4 13 -9.0

ХТ-7 Габбро 210 40 Б? 1 3 113.4 -30.5 5.9 41.3 -
94.8 -19 5.9 41.3 10.0

ХТ-3 Г аббро-пироксениты 190-235 60-75 А? 1 8 37.5 22.7 15.8 12.5 -
117.6 80.8 13.3 13.6 -

ХТ-3 Синскладчатая компонента (30%) А 1 8 39 36.1 16.9 12.1 -20.0

ХТ-5 Г аббро-пироксениты 320-350 70-83 А 1 11 271.3 -30.6 13.6 11.5 -
218.1 -26.7 17.9 10 -14.0

ХТ-1, -2, -3, 
-5,-7,-10 Дайки+лавы, круги - - - 6 51 - - - - -

173 35 16.5 5 19.3

ХТ-3, -5, -7 Габбро, круги (ЮВ 
группа)

- - - 3 18 - - - - -

146 35 37.8 5 19.3

ХТ-3, -5, -7 Габбро, круги (ЮЗ 
группа)

- - - 3 23 - - - - -

212 37 20.1 6 20.6

Примечание. Объект -  участок отбора образца, Ком. -  компонента намагниченности (см. текст); N, п -  количество точек 
отбора и независимо ориентированных образцов, соответственно; Dec, Inc -  палеомагнитное склонение и наклонение, 
соответственно (верхние строки -  среднее направление в современной системе координат, нижние -  в древней); К, 
а95 -  кучность и радиус овала доверия вокруг среднего [Fisher, 1953], соответственно; пш -  палеоширота.

7.2. Офиолиты 
Наранского массива

7.2.1. Геологическая характеристика

Наранские офиолиты слагают восточную часть 
офиолитовой ассоциации хребта Хан-Тайширин 
(рис. 7.2). Они образуют мощную тектоническую 
пластину, местами интенсивно меланжированную, 
надвинутую на нижнекембрийские известняки. 
Офиолиты характеризуются достаточно полным 
разрезом, хотя базальты сохранились далеко не 
повсеместно. Иногда на базальтах, местами непос

редственно на ультрабазитах и габбро, здесь зале
гает мощная тефрогенно-грауваковая серия (ара- 
инбулакская и наранская свиты, Gj), формировав
шаяся в обширном задуговом бассейне [Ружен- 
цев, Бурашников, 1995].

В составе офиолитов Наранского массива выде
ляются: тектонизированные гипербазиты, рассло
енный ультрамафитовый (перидотит-пироксенит- 
габбровый) комплекс, габбро, дайковая серия и 
эффузивы. Гипербазиты представлены в основном 
гарцбургитами с подчиненным количеством лер- 
цолитов и дунитов. В целом, пластина ультрабази- 
тов протяженностью около 28 км и мощностью до
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Рис. 7.11. Схема строения фрагмента разреза комплекса типа “дайка в дайке” в офиолитах 
Наранского массива

1 -  скрины крупнокристаллических габбро; 2 -  мелкозернистые дайковые габбро; 3 -  габбро*диабазы; 
4 -  диабазы; 5 -  порфириты с пироксеновыми вкрапленниками; 6 -  зоны закалки; 7 -  точки отбора 
образцов

Рис. 7.12. Диаграмма Ti/Cr-Ni для составов пород из дайковых комплексов офиолитов Наран
ского массива. Построена с использованием данных: [Кепежинскас и др., 1987; Симонов, 1993; 
Симонов, Добрецов, Буслов, 1994; Beccaluva et al., 1983]

1 -  породы лайкового комплекса офиолитов Наранского массива; 2 -  поле бонинитов западной части 
Тихого океана; 3 -  поля составов пород: I -  умеренно титанистые островодужные серии; II -  низкотитанистые 
островодужные серии (II, -  бониниты); III -  высокотитанистые серии срединно-океанических хребтов, задуго- 
вых бассейнов и т.п.



5 км падает на юг под углом около 50° и подстила
ется серпентинитовым меланжем. К югу гиперба- 
зиты сменяются расслоенным комплексом, в кото
ром в начале наблюдаются сложные взаимопере- 
ходы с жилообразными телами пироксенитов в уль- 
трабазитах, а затем идет чередование полос пиро
ксенитов и габбро. На самом юго-востоке Наранс- 
кого массива дайковый комплекс перекрывается 
пиллоу-лавами с отдельными дайками.

Зона массивного габбро сменяет расслоенный 
комплекс и узкой полосой (шириной до 400 м) про
слеживается на расстоянии более 15 км вдоль На- 
ранского массива. Габбро постепенно переходят в 
дайковый комплекс с появлением в габброидах от
дельных разноориентированных даек. Южнее рас
полагается полоса отчетливо выраженных прямо
линейных даек со скринами габбро, которая сме
няется комплексом типа “дайка в дайке” с редкими 
маломощными скринами габбро (рис. 7.11). Здесь 
выделяются три генерации даек: 1) крупные габ- 
бро-диабазовые дайки с микрогаббровой структу
рой; 2) дайки с центральными габбро-диабазовыми 
зонами, которое прорывают первые; 3) маломощ
ные диабазовые дайки (до 0.5 м), рвущие две пер
вые генерации даек. Дайки слагают серии с разли
чающимися элементами залегания: падение на се
вер под углами от 70° до 35-45°.

Таким образом, учитывая, что пластина подсти
лающих гипербазитов падает на юг под углом око
ло 50°, можно сделать вывод, что дайковые тела при 
первичном залегании офиолитов были субверти
кальными. Не исключено, что часть диабазовых тел, 
имеющих в современной структуре углы падения 
свыше 70°, могли быть силлами, так как полосча
тость во вмещающих их габбро-пироксенитах суб
вертикальна. О возможной силловой природе диа
базовых тел свидетельствуют и палеомагнитные дан
ные (см. ниже). В то же время, возможно и другое

объяснение -  диабазовые тела внедрялись в уже 
перемещенные и деформированные блоки габбро- 
пироксенитов. Сходная ситуация отмечалась выше 
для офиолитов Тан-Тайшири, где внедрение даек в 
габбро-пироксениты произошло после первого этапа 
деформаций последних. О реальности процессов 
существенных перемещений блоков с глубинными 
породами (со значительным изменением первич
ных залеганий) вблизи зон спрединга свидетель
ствуют, в частности, результаты исследований в 
Центральной Атлантике [Строение зоны разлома..., 
1989; Геологические исследования..., 1991; Симонов, 
Колобов, Пейве, 1999].

Габбро Наранского массива характеризуются 
известково-щелочным трендом [Изох и др., 1990], 
тогда как габбро-пироксениты Хан-Тайшира близ
ки к толеитовому тренду (рис. 7:5). Это подтверж
дается и соотношениями Ti, Сг, Ni -  породы из 
комплекса параллельных даек офиолитов Наранс
кого массива обладают островодужными характе
ристиками, располагаясь в полях умеренно тита
нистых и низкотитанистых островодужных серий 
(рис. 7.12; табл. 7.2).

7.2.2. Палеомагнитная и петромагнитная 
характеристики

Ориентированные образцы отобраны в деся
ти точках в верховьях р. Уригал-гол из габбро- 
пироксенитовых пород и рвущих их пластовых 
интрузий диабазового состава. Всего отобрано 60 
образцов. Непосредственно под конгломератами 
(точка НК-1) опробованы диабазы из интрузив
ных тел (точка НИ-1). Конгломераты лежат на 
диабазах с азимутальным несогласием (азимуты 
падения, соответственно, 100° и 20°, углы паде
ния 60-65°, табл. 7.4 и 7.5). Ниже по разрезу ото
браны образцы изотропных габбро и секущих их

Таблица 7.4. Палеомагнитные направления галек конгломератов Наранского и Баян-Хонгорского мас
сивов

Температура чистки, °С; 
объект

НК-1 (Аз. ПД 100°. ^  60°) НК-2 (Аз. ПД 50°. ^  Юв) М У -3 (А з .П Д 3 5 5 ° .^ 3 0 ° )

П Dec, ° Inc, ° К П Dec, ° Inc, ° К П Dec, ° Inc, ° К
20 36 111 51 1.7 10 332 -51 1.1 17 353 74 2

230 36 113 34 1.5 10 285 -72 1.1 17 213 65 1.9
330 36 116 29 1.4 10 213 -82 1.2 17 196 48 1.8
440 36 131 19 1.3 10 182 -75 1.2 17 204 -40 2

Среднетемпературная
компонента

17 216 -37 10.7 6 214 3 3.3 17 195 -41 1.8
- 234 1 10.7 - 214 13 3.3 190 -12 1.8

НК-1+НК-2
23 215 -17 8.4
- 224 7 25

Высокотемпературная
компонента

36 150 16 1.3 10 180 -11 1.6 17 216 -13 2.4
- 153 -33 1.3 10 181 -4 1.6 215 10 2.4

НК-1, -2+МУ-З
3 215 -15 16.6 -  . - - - - - - -
- 221 8 40.2

Примечание. НК-1, -2 -  Наран; МУ-3 -  Баян-Хангор. Остальные пояснения см. в табл. 7.3.



Таблица 7.5. Палеомагнитные направления офиолитов Нарана (46.3е с.ш., 96.5° в.д.)

Объект Порода
Аз » ° Угол, ° N п Dec, ° Inc, ° К <*95,° опш,пд

НИ-1 Силлы(?), простирание 100-110° 20 65 9 9 202.8 -47.2 4.7 21.4 -
202.2 17.9 4.7 21.4 . 9.2

НИ-2 Изотропное габбро с интрузиями 
диабазов, простирание 70—110°

110 45 1 5 243.9 -14.3 4.7 29.0 -
242.9 17.8 4.7 29.0 9.1

НИ-5 То же, простирание 90-100° 0 55 1 4 211.1 -27.3 12.7 19.7 -
209.5 21.4 12.7 19.7 11.1

ни-з Меланократовое габбро с интрузия
ми диабазов, простирание 50-90°

50 60 1 4 167 -4.1 5.7 29.4 -
161.2 17.6 5.7 29.4 9.0

НИ-4 Меланократовое габбро + пироксе" 
ниты

350 60 1 6 224.2 -13.1 6.9 21.8 -
228.6 22.6 6.9 21.8 11.8

НИ-7/1 Меланократовое габбро с интрузи
ями диабазов, простирание 80°

30 37 1 3 174 6.1 196.5 5.8 -
167.4 34.8 196.5 5.8 19.2

НИ-7/2 То же 55 63 1 2 179 -1.1 - - -
164.3 29.4 - - 15.7

НИ-7/3 То же, простирание 80-90° 10 35 1 3 178.0 -5.1 9.6 26.1 -
176.3 29.2 9.6 26.1 15,6

НИ-7/4 То же, простирание 80° 350 70 1 3 210.2 -25.1 6.1 32.6 -
212.6 30.5 6.1 32.6 16.4

НИ-7/5 То же, простирание 60-100° 0 20 1 2 201.0 0.1 - - -
202.2 18.6 - - 9.6

Среднее 10 41 198.5 -14.6 8.3 15.4 -
197.2 26.5 9.6 14.3 14.0

Синскладчатая компонента (75 %) 10 41 197.5 16.3 9.9 14.1 8.3
Круги 10 41 171.0 37.0 14.3 6.0 20.6

Примечание. Круги -  м етод пересечения кругов перемагничивания в ходе Т-чистки. Остальны е пояснения см. в 
табл. 7.3.

тел диабазов (точки НИ-2 и -5), еще ниже -  из 
габбро и пироксенитов расслоенного комплекса 
с секущими телами диабазов (точки НИ-3, -4 и 
-7; табл. 7.5).

Носителем магнетизма в исследованных по
родах являются, в основном, магнетит (Т с= 
=570-580 °С) и продукты его однофазного окис
ления (Тс=590-630 °С). Наиболее слабомагнит
ными породами являются диабазы и диориты ин
трузивных тел: их Jn<10 мА/м, к<1 мед. СИ в 
среднем, что необычно для неизмененных или 
слабоизмененных магматических пород 2-го слоя 
современной океанической коры. Габбро и пи- 
роксениты в целом значительно “магнитнее”: 
средняя Jn= 100—150 мА/м и иногда Jn>lA/M, 
k= 10-15 мед. СИ в среднем.

Из 60 отобранных образцов 19 забраковано из- 
за недостаточной палеомагнитной стабильности, 
выразившейся в резком и незакономерном изме
нении направлений Jn в процессе Т-чистки.

Компонентный анализ результатов ступенча
той Т-чистки показывает, что Jn как диабазов, так 
и габбро состоит, как правило, из двух компо
нент (рис. 7.13): 1) близкой по направлению со
временному геомагнитному полю (полностью

уничтожается при нагревах до 300-360 °С); 
2) имеющей пологое наклонение и склонение в 
ЮЮЗ румбах в древней системе координат, пря
мую и обратную полярности (температура ее 
деблокирования 440-600 °С).

Подобная компонента Jn присутствует в образ
цах галек из конгломератов точек НК-1 и -2: на 
фоне разброса векторов видно (рис. 7.14, а), как 
направление суммарного вектора (табл. 7.4) зако
номерно смещается от низких температур к высо
ким в ЮЮЗ румбах с заметным выполаживани- 
ем наклонения (величина его достигает миниму
ма при 440 °С). Эта среднетемпературная мета- 
хронная компонента Jn является доскладчатой -  
максимальная кучность достигается при введе
нии 100 %-ной поправки на залегание конгломе
ратов и Ка/К с=2.93 (табл. 7.4).

С дальнейшим повышением температуры раз
брос направлений Jnt возрастает, что отражает
ся на параметре К -  он уменьшается (табл. 7.4, 
рис. 7.14, б), что может свидетельствовать о со
хранении доли “догалечной” компоненты Jn. На 
рис. 7.14, а видно закономерное распределение 
точек прямой и обратной магнитной полярнос
тей, которые можно объединить в шесть групп.
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Рис. 7.13. Диаграммы Зийдервельда для образцов офиолитов Нарана (а) и Баян-Хонгора (б, в) 
а, б -  диабазы из даек: а -  обр. ни-1и, б -  обр. му-15г; в -  базальт пиллоу-лавы, обр. му-2и.
Остальные условные обозначения см. на рис. 7.9

Суммирование групп I и II, включающее и сред
не- и высокотемпературную компоненты Jn, дает 
в современной системе координат направление, 
близкое современному геомагнитному полю. В 
группе III прямой полярности и антипараллель- 
ной ей по направлению группе IV явно преоб
ладают высокотемпературные компоненты Jn, со
ответственно их сумма (метод обращения) име
ет довольно высокую кучность К=57 и направ
ление, приближающееся к доскладчатому (табл. 
7.4 и 7.5).

В древней системе координат эти группы “рас
ползаются”, свидетельствуя о преимущественно 
послескладчатом и, возможно, синскладчатом ме- 
тахронном происхождении компонент Jn, образую
щих группы на стереограмме (рис. 7.14, а). Разная 
полярность групп и положительный эффект теста 
обращения для групп III и IV в современной сис
теме координат подтверждают интерпретацию о

перемагничивании галек в геомагнитном поле раз
ной полярности.

Можно заключить, что компонентным анали
зом не удается выделить первичную или близкую 
ей компоненту Jn из-за существенного перемагни- 
чивания офиолитов Нарана после формирования 
конгломератов, но до и во время деформаций всего 
слоя конгломератов. Палеомагнитные направления 
по объектам имеют большой разброс и образуют 
полосу, близкую дуге большого круга, лежащую 
ниже по наклонению полосы точек Хан-Тайшири 
в случае прямой полярности и выше -  в случае 
обратной полярности (рис. 7.10 и табл. 7.5), что 
отвечает преобладанию синскладчатой компонен
ты в Jn галек.

Для выделения доскладчатой компоненты Jn, 
близкой первичной, применен метод пересечения 
кругов перемагничивания в ходе температурной 
чистки. Их пересечения образуют рой точек, прак-
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Рис. 7.14.- Стереограммы распределения палеомагнитных направлений среднетемпературной (1) и высокотемпературной (2) компонент 
естественной остаточной намагниченности галек конгломератов офиолитового массива Наран

а, б -  системы координат; а -  современная, б -  древняя. Залитые значки -  проекция на нижнюю полусферу, незалитые -  на верхнюю. Образцы объекта 
нк-2 обведены вторым кружком. Области, обозначенные римскими цифрами, поясняются в тексте



тически аналогичный рою точек образцов офио- 
литов Хан-Тайшири. Соответственно, доскладча- 
тое, близкое первичному среднее палеомагнитное 
направление офиолитов Нарана (D=171°, 1=37°) 
совпадает с таковым для офиолитов Хан-Тайши- 
ри (табл. 7.3 и 7.5). Распределение же палеомаг- 
нитных направлений по объектам, как и в случае 
обр. XT, отражает разную степень их синскладча- 
того и доскладчатого перемагничивания в эпохи 
действия геомагнитного поля разной полярности, 
что наглядно подтверждено данными по конгло
мератам точки НК (табл. 7.4).

Только в образцах габбро (точка НИ-7) выделяет
ся доскладчатая компонента, близкая первичной, ко
торая почти совпадает с палеомагнитным направле
нием, выделенным методом пересечения кругов пе
ремагничивания (табл. 7.5 и рис. 7.10). Подчеркнем, 
что метахронность высокотемпературной компонен
ты Jn, выделенной при компонентном анализе об
разцов Нарана, однозначно подтверждается, во-пер
вых, тестом галек Грэхема (выделение сходной по 
направлению доскладчатой метахронной намагни
ченности в гальках) и, во-вторых, тестом складки 
Мак-Фаддена [McFadden, 1990] -  кучность макси
мальна при введении 75 %-ной поправки на залега
ние всех объектов Нарана Если соединить точки 
палеомагнитных направлений по каждому объекту 
в современных и древних координатах, то отчетливо 
видно стремление всех точек в древних координа
тах “прийти” в одну полосу как для Хан-Тайшири, 
так и Нарана (рис. 7.10). При этом палеомагнитные 
направления в современной системе координат На
рана довольно близки компоненте А массива Хан- 
Тайшири (точка ХТ-3, табл. 7.3).

Конгломераты Наранского офиолитового ком
плекса предположительно имеют девонский воз
раст [Изох и др., 1990; Пинус и др., 1984], следо
вательно, возраст метахронной компоненты Jn дол
жен быть не древнее девонского. Однако этому 
противоречит ряд фактов как геологических, так 
и палеомагнитных. Как отмечено выше, среди га
лек не встречены осадочные породы. Следова
тельно, можно предположить, что образование 
конгломератов было близко ко времени внедре
ния диабазов, на которых конгломераты залега
ют. Несомненный же разрыв во времени между 
формированием офиолитов и конгломератов сле
дует, во-первых, из факта разрушения офиоли
тов с образованием конгломератов и, во-вторых, 
из азимутального несогласия между залеганием 
силлов диабазов точки НИ-1 и конгломератов 
точки НК-1.

Исходя из того, что Озерная зона Монголии, 
начиная, по крайней мере, с позднего кембрия, яв
лялась частью Сибирского палеоконтинента [Дер
гунов, 1989; Зоненшайн, Кузьмин, Натапов, 1990], 
можно прийти к выводу, что полученное направле
ние метахронной намагниченности конгломератов 
точки НК (D=224°, 1=+7°) должно совпасть с на
правлением, пересчитанным с девонского полюса 
Сибири на координаты Наранского массива

(D-127°, 1-+57°), но они явно различаются. На 
основании приведенных данных можно считать воз
раст выделенных компонент Jn по конгломератам 
и собственно породам офиолитов Наранского мас
сива не моложе раннекембрийского, а их поляр
ность при склонении 170-220° -  прямой. Получен
ные магнитотектонические данные позволяют ут
верждать, что образование близкой первичной 
намагниченности офиолитов Нарана происходило 
на широте 20° с.ш., как и офиолитов Хан-Тайшири. 
Появление палеоширот 3-20° ю.ш. и палеосклоне
ний 210-230° мы связываем с метахронным син- 
складчатым и доскладчатым перемагничиванием 
пород кембрийским геомагнитным полем в эпохи 
разной его полярности.

Остановимся на палеомагнитном подтвержде
нии палеогоризонтального залегания части тел ди
абазов Нарана, изученных нами. При повороте этих 
тел вокруг горизонтальной оси до вертикального 
положения кучность векторов резко падает, тогда 
как введение поправки на залегание по элементам 
расслоенности габбро и пироксенитов приводит 
пластовые тела в субгоризонтальное положение, 
кучность суммарного вектора по десяти обнаже
ниям возрастает и достигает максимума при вве
дении 75 %-ной поправки на залегание (табл. 7.5). 
Причем направление этой компоненты становит
ся близким к метахронному направлению галек 
конгломератов точек НК-1 и -2 (табл. 7.4).

Таким образом, и по палеомагнитным данным 
тела диабазов являются силлами и представляли 
собой комплекс “силл в силле”, что подтверждает 
предположение о формирования офиолитов На
рана в расеянно-спрединговых условиях.

7.3. Баян-Хонгорские офиолиты
Баян-Хонгорский офиолитовый пояс распола

гается в юго-западной части Хангайского средин
ного массива и представляет собой узкую линей
ную зону северо-западного простирания (рис. 7.1), 
где на протяжении более 150 км прослеживаются 
выходы офиолитов [Дергунов и др., 1997; Зонен
шайн и др., 1985; Изох и др., 1990; Коптева и др., 
1984; Рязанцев, 1994; Томуртоого, 1989]. Они сла
гают пакет тектонических пластин, представлен
ных гипербазитами, габбро, диабазами и вулкано
генно-осадочными породами. В строении пара- 
втохтонного комплекса участвуют зеленые мета
морфические сланцы по вулканогенно-осадочным 
породам и мраморизованные известняки.

Вулканические породы офиолитовой ассоциа
ции Баян-Хонгора традиционно считались вендс
ко-кембрийскими [Перфильев, Херасков, 1980]. 
Кроме того, для пород габбрового слоя Sm/Nd ме
тодом получен абсолютный возраст по образцу 
горнблендит-пироксен-плагиоглазового габбро, ко
торый составляет 569±21 млн лет [Kepezhinskas, 
Kepezhinskas, 1991; Kepezhinskas et al, 1991]. Оди
наковые изотопные отношения, полученные для по



роды, пироксена, плагиоклаза и амфибола, свиде
тельствуют, вероятно, о близости времени образо
вания пород и зеленосланцевого метаморфизма.

7.3.1. Геологическая характеристика

Баян-Хонгорский офиолитовый пояс нарушен 
системой крутых продольных нарушений и рас
сечен на ряд блоков меридиональными сдвигами. 
В наиболее полном виде строение офиолитовой 
ассоциации можно представить в следующем виде 
(снизу вверх).

Мощность, м
1. Аподунитовые и аповерлитовые сер

пентиниты ..................................................  до 150
(видимая)

2. Бластомилонитизированные такси-
товые габбро, в которых наблюдаются 
единичные силлы диабазов мощностью в 
первые метры .................................................. 700

3. Амфиболизированные крупнозерни
стые габбро, представленные крупнозерни
стыми габбро-норитами с соссюритизиро- 
ванным плагиоклазом и практически пол
ным отсутствием рудных минералов. Габ
бро пронизано многочисленными дайками 
диабазов, имеющими невыдержанные про
стирания. В приконтактовых зонах даек 
диабазов и габбро развиты участки магма
тических брекчий, подобных описанным 
в Куртушибинском массиве (см. главу 6).
В верхних частях разреза в габбро наблюда
ются полосчатые текстуры, обусловленные 
чередованием лейкократовых и мезократо-
вых разностей .................................................. 500

4. Дайковый комплекс, сложенный ди
абазовыми телами и построенный по прин
ципу “дайка в дайке”. Такие образования 
наблюдаются на правобережье р. Ульдзит- 
гол, где в непрерывных обнажениях уста
новлены блоки, выполненные многими 
сотнями дайковых тел. Есть обнажения, 
сложенные исключительно дайками, сре
ди которых выделяются три генерации: 
первая, самая ранняя, представлена скри
нами пироксен-плагиоклаз-порфировых 
диабазов; вторая -  дайками плагиоклаз-пор- 
фировых диабазов, которые рвут тела пер
вой генерации; третья -  маломощными (до 
30-40 см) дайками афировых диабазов, 
рвущими тела первых двух генераций; про
стирание всех тел параллельное, почти ме
ридиональное.

Вместе с тем, дайковый “горизонт” офи- 
олитов Баян-Хон гора имеет сложное стро
ение. Здесь, кроме стандартных пакетов 
“дайка в дайке”, принимают участие бло
ки, в которых габбро настолько интенсив
но пронизано многочисленными разноори
ентированными дайками диабазов, что в 
результате образуются магматические брек
чии, подробно описанные А.С. Перфилье
вым и Н.Н. Херасковым [1980].

Истинную мощность лайкового слоя 
оценить сложно, но в ряде хорошо сохра

нившихся дайковых блоков на правом 
берегу р. Ульдзит-гол она составляет не ме
нее ...................................................................... 300

5. Лавовый комплекс, представленный 
чередованием пиллоу-лав и слоями гиалок- 
ластики (размер обломков от первых сан
тиметров до 1 м), ассоциирующий с лай
ковым комплексом. Мощность прослоев 
пиллоу-лав и гиалокластитов варьирует от
3-5 до 30-40 м ...........................  не менее 400

В южной части Баян-Хонгорского по
яса на правобережье р. Туин-гол А.С. Пер
фильевым и Н.Н. Херасковым [1980] ус
тановлен непосредственный контакт эф- 
фузивов с гипербазитами и габбро. Базаль
ты с подушечной отдельностью в зоне кон
такта включают в себя мелкие обломки 
серпентинизированных гипербазитов, что 
несомненно свидетельствует о стратигра
фическом налегании вулканитов на гипер- 
базиты. В верхней части слоя появляются 
андезито-базальты и их туфы. Мощность 
слоя ................................................  не менее 500

Изучение палеоспрединговых комплексов 
офиолитов Баян-Хонгора позволяет предполагать, 
что они формировались как минимум в два эта
па, каждый из которых характеризуется прису
щей ему геодинамической ситуацией. Часть ком
плексов, представленных “стандартными” разре
зами дайковых и лавовых серий, вероятно, обра
зовалась в условиях концентрированного спре- 
динга, сходных с условиями спрединга в совре
менных срединно-океанических хребтах. Комп
лексы с непосредственным налеганием лав на 
гипербазиты и магматическими брекчиями фор
мировались, вероятно, в условиях рассеянного 
спрединга. Во время образования комплексов 
второго типа нельзя исключить и протрузивный 
механизм выведения серпентинизированных ги
пербазитов в верхние горизонты палеоокеаничес- 
кой коры.

Офиолиты в районе р. Ульдзит-гол имеют явно 
толеитовый тренд (рис. 7.5) с высоким содержа
нием ТЮ2 как для вебстеритов и габбро (в сред
нем 1 %), так и для диабазов (>1.5 %) [Изох и др., 
1990]. Отмеченное поведение титана, а также дру
гих малоподвижных элементов Zr, Y, Ni, Сг, V сви
детельствует о спрединговом генезисе этих офио
литов [Kepezhinskas et al., 1991].

7.3.2. Палеомагнитная и петромагнитная 
характеристики

Над пиллоу-лавами на правобережье р. Ульдзит- 
гол зафиксирован слой конгломератов, представ
ленный гальками тектонизированных диабазов и 
единичными гальками тонкозернистых песчаников 
(точка МУ-3, табл. 7.4). Непосредственного контак
та между конгломератами и нижележащими лава
ми не обнаружено. Судя по элементам залегания 
конгломератов (аз. ПД 355°, Z30°) и пиллоу-лав (аз. 
ПД 75°, Z60°), между ними существуют значитель
ные азимутальное и угловое несогласия.
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Рис. 7.15. Стереограмма распределения палеомагнитных направлений объектов офиолитов 
Баян-Хонгора

1, 2 -  направления в разных системах координат: 1 -  современной, 2 -  древней; 3 -  средние палеомаг- 
нитные направления, определенные по пересечению кругов перемагничивания в ходе температурной маг
нитной чистки; 4 -  линии, соединяющие направления одного образца (а -  проекция на нижнюю полусферу, 
б -  то же, на верхнюю). Круги вокруг значков -  овалы доверия с 95 %-ной вероятностью (см. табл. 7.6). 
Залитые значки -  проекция на нижнюю полусферу, незалитые -  на верхнюю

Из пород габбрового слоя для петромагнитно- 
го и палеомагнитного анализов образцы не отби
рались, так как они значительно тектонизирова- 
ны, и их восприимчивость, измеренная в обна
жениях (первые мкед. СИ), чрезвычайно низка, 
что типично при зеленосланцевом метамор
физме, который проходил при Тв500 °С и Р=4-7 кбар 
на стадии обдуцирования офиолитов Баян-Хон- 
гора [K epezh inskas, K epezh inskas, 1991; 
Kepezhinskas et al., 1991]. Низкая k<50-60 мкед. 
СИ и Jn< 15-20 мА/м свойственны всем образ
цам офиолитов Баян-Хонгора.

В результате компонентного анализа данных 
ступенчатой Т-чистки в образцах изученных по
род выделены три компоненты (табл. 7.6; см. рис. 
7.13, б и в). Первая -  в основном низко-средне
температурная, послескладчатая (Кс>Ка), прямой 
полярности, ее направление сходно с направле
нием современного геомагнитного поля, она 
присутствует во всех образцах объектов (точки 
МУ-7-МУ-10) и сохраняется до высоких темпе
ратур Т-чистки. Вторая -  близкая первой по на
правлению в современных координатах компо
нента Jn обратной полярности, выделенная в об-



Объект Порода

> W о Угол, °
N п Dec, ° Inc, ° К «95» ° пш, °

пд
МУ-7 Базальты пиллоу-лав 305 60 1 6 11.2 57.1 41.1 8.9 -

335.7 13.3 41.1 8.9. 6.7
МУ-8 То же 310 70 1 10 350.9 54 16.2 11 -

332.9 -8.1 16.2 11 -4,1
МУ-9 315 60 1 7 356.1 64.1 156.4 4.2 -

331.9 9.5 156.4 4.2 4.8
МУ-10 320 82 1 4 8.7 66 209.7 4.8 -

338 -8 209.7 4.8 -4.0
МУ-13 Диабазы даек, простирание 

0- 10°
275 40 7 7 129 -51 19.1 12.1 -

116.4 -15.1 19.1 12.1 -7.7
МУ-2 Базальты пиллоу-лав 75 60 1 5 207.4 -57.4 7.2 23.3 -

231.4 -6.1 7.2 23.3 -3.1
МУ-11 Пиллоу-лавы+гиапокластиты 275 100 1 5 30.4 -44.8 12.4 17.7 -

50 25 12.4 17.7 13.1
МУ-16/1 Пиллоу-лавы с интрузиями 

диабазов
70 87 1 5 139.6 -51.1 105.9 6.1 -

212.5 -15 105.9 6.1 -7,6
МУ-16/2 То же 80 80 1 5 162.6 -55.6 77 7.2 -

225 -12.4 77 7.2 -6.3
МУ-16/3 d 67 70 1 5 169.6 -62.4 72.1 7.4 -

219.4 -12.3 72.1 7.4 -6.2
МУ-4 Диабазы даек, простирание 

330°
60 35 7 7 45 21.3 19.1 12.1 -

45 -12 19.1 12.1 -6.1
МУ-5 Дайки, простирание 330° 60 60 5 5 51.1 26.2 10.7 19.2 -

50 -32 10.7 19.2 -17.3
МУ-15 То же 210 65 8 8 247.4 46.9 12.3 14.1 -

235 -40.6 12.3 14.1 -5,3
МУ-6 Меланократовое габбро с 

интрузиями диабазов
330 30 1 4 42.7 52 52.3 9.7 -

16.8 36.2 52.3 9.7 20.1
Синскладчатая компонента (90 %) 15 - 223.5 -20.2 32.9 8.2 -10.4
Среднее (МУ-7, -8, -9, -10) 4 27 1.3 60.6 115.2 6.5 -

334.6 1.7 48.4 10.1 -

Среднее (МУ-2, -3, -13,-16) 6 — 167 -56 17.7 13.6 -

204 -15 4.5 27.5 -

Среднее (МУ-2, -11, -15, -16) 6 — 192 -33 2 40.7 -

224 -14 74.7 6.6 -7.0
Среднее (МУ-3, -4, -5, -6, -13) 5 — 208 -44 6.4 24.7 -

195 -5 2.7 38 -

Круги (СВ группа) - 49 258 -29 17.2 4.8 -15.5

Круги (ЮВ группа) - 41 154 40 14.5 5.7 22.8
Примечание. В двух нижних строках курсивом отмечено среднее направление в древней системе координат. Остальные 
пояснения см. в табл. 7.3.

разцах точек МУ-2, -3, -13, -16, также послесклад- 
чатая (Кр/Кд-4). Соответственно, методом обра
щения эта компонента выделяется более точно: 
Dc-353°, 1с-59°, Кс- 168.4 и K J K - 32 (табл. 7.6). 
В последнюю группу объектов включено и на
правление среднетемпературной компоненты, 
выделенное в гальках конгломератов точки 
МУ-3 (табл. 7.4).

Кроме того, компонентный анализ Jn галек 
позволил выделить третью, высокотемператур
ную, компоненту с Da**215°, 1а-10°, при этом 
видно, как направление суммарного вектора в 
процессе чистки “смещается” от направления со
временного поля в юго-западные румбы (табл.
7.4). Для трех точек отбора галек Ка/К с=2.4. 
Сходство направлений метахронных намагни-



ченностей галек конгломератов Наранского мас
сива и Баян-Хонгорского пояса, удаленных друг 
от друга на 250 км, можно объяснить выведе
нием офиолитов в зону денудации и образова
нием конгломератов. Вероятно, этот процесс не
значительно оторван от времени образования 
собственно офиолитов, так как в конгломера
тах чрезвычайно редки гальки осадочных по
род. В дальнейшем, в результате погружения и 
регионального прогрева гальки офиолитов при
обрели преимущественно доскладчатую намаг
ниченность.

После чистки до 400-450 °С у 30 % образцов 
величина Jn упала до предела чувствительности 
магнитометра JR-4, и надежно выделить в этих об
разцах древнюю компоненту Jnt не удалось. В ре
зультате компонентного анализа Jn оставшихся об
разцов выделены стабильные компоненты Jn по 
каждому объекту (рис. 7.15, табл. 7.6). Как отмече
но выше, часть их образует в современных коор
динатах группы прямой и обратной полярности, в 
сумме очень близкие направлению современного 
геомагнитного поля. Среднее палеомагнитное на
правление всех объектов скорее послескладчатое 
(Dc=359°, 1с=+64°; Кс/К а=2.2; табл. 7.6), оно близко 
направлению современного геомагнитного поля в 
месте работ. Часть объектов, Jn которых имеет об
ратную полярность, входят в группу, для которой 
тест складки положителен: точки МУ-2, -11, -15, 
-16. В древней системе координат склонение этой 
компоненты сходно с метахронной намагничен
ностью конгломератов с высокой температурой 
деблокирования (224° и 215°, соответственно), но 
существенно отличается наклонение (+10° и -16°, 
табл. 7.4 и 7.6).

Судя по отношению Ка/К с=37, которое суще
ственно больше F-критерия для 95 %-ной вероят
ности (п=9, Е-критерий=2.33) [Баженов, Шипу
нов, 1988; Bazhenov, Shipunov, 1991], компонента 
с Da=224° и 1а=-14°, средняя по объектам точек 
МУ-2, -11, -15, -16 (рис. 7.13, б, в; табл. 7.6), дос- 
кладчатая. Последняя выделена в образцах диаба
зов даек и базальтов из низов лавовой толщи. По
роды верхних горизонтов лавовой толщи оказа
лись палеомагнитно нестабильными, в Jn фикси
руется главным образом компонента, близкая по 
направлению современной (табл. 7.6). В ряде 
объектов (точки МУ-3, -4, -5, -6, -13) преобладает 
послескладчатая или близкая ей по времени ком
понента Jnt, так как для нее тест складки отрица
тельный: Кс/Ка=2.4 (табл. 7.6).

В целом, поведение палеомагнитных направле
ний по объектам напоминает ситуацию для мас
сивов Хан-Тайшири и Наран (рис. 7.10 и 7.15): в 
древней системе координат они широко разбро
саны, но если соединить точки каждого объекта в 
современной и древней системе координат, то 
видно их “тяготение” к дуге большого круга. Для 
ряда точек, близких к современному полю, эти 
линии экстраполированы до “ожидаемой” дуги 
большого круга.

Картина распределения точек пересечения кру
гов перемагничивания в ходе чистки расплывча
тая и напоминает ситуацию для габбро Хан-Тай
шири, что свидетельствует о существенном пе- 
ремагничивании пород, когда во многих образ
цах полностью была уничтожена первичная на
магниченность, а приобретенная метахронная 
отражает время и сочетание вкладов геомагнит
ного поля прямой и обратной полярностей. На 
фоне полосы можно выделить две группы точек 
с доскладчатыми направлениями: 1) Da“ 258°, 
1а=-29°; 2) Da=154°, 1а=+40° (рис. 7.15 и табл.
7.6). Если через эти точки провести большой круг, 
то к нему и тяготеет большинство точек (рис. 
7.15). Круги, построенные для направлений Jn в 
ходе чистки у большинства образцов из объектов 
точек МУ-6, -10 и -11, “разбегаются” в древней 
системе координат, т.е. в таких образцах вообще 
не сохранилась доскладчатая компонента Jn. На
правление Da=154°, 1а=+40° близко среднему пер
вичному палеомагнитному направлению масси
вов Хан-Тайшири и Наран (D a=171°, 1а=+36°) и 
направлению, выделенному у образцов габбро 
Хан-Тайшири (D a=146°, 1а=+35°, табл. 7.3). На
правление Da=258°, 1а=-29° приближается к сред
нему доскладчатому с отчетливо положительным 
тестом складки (см. выше).

Таким образом, как и в случае офиолитов Хан- 
Тайшири и Нарана, в офиолитах Баян-Хонгора 
преобладает стабильная метахронная намагничен
ность, приобретенная как до, так и во время де
формаций пород. Во время протекания данного 
процесса геомагнитное поле было разной поляр
ности. Во многих образцах от первичной намаг
ниченности почти ничего не сохранилось. Это при
вело к более частому пересечению кругов пере
магничивания в области направления метахрон
ной доскладчатой намагниченности и к выделению 
направления, “промежуточного” между первичным 
и доскладчатым метахронным. “Первичное” на
правление выявлено еще менее четко, чем мета- 
хронное.

Геологическим событием, ответственным за 
сходство направлений метахронных намагничен
ностей галек конгломератов Нарана и Баян-Хон- 
гора может быть причленение к окраине Сибирс
кой плиты и последующая обдукция офиолитов, 
образованных как в краевых, так и во внутренних 
областях Палеоазиатского океана. По мнению 
А. Б. Дергунова [1989], скучивание офиолитов раз
личного генезиса у окраины Сибири имело место 
в конце раннего кембрия. Этому не противоречат 
палеомагнитные данные: палеоширота образования 
метахронной намагниченности в конгломератах 
(4°±6° с.ш.) совпадает с вычисленной по ранне
кембрийскому (540 млн лет) палеомагнитному по
люсу Сибири для координат Озерной зоны Мон
голии (6°±6° с.ш.). Однако существенно различа
ются склонения (221° -  наблюденное, 318° -  вы
численное), что можно объяснить неполным со
вмещением в это время офиолитовых блоков с Си



бирью (возможно, образование конгломератов 
произошло до обдукции?).

Возраст офиолитов Баян-Хонгора, 569±21 млн 
лет [Kepezhinskas et al., 1991], вероятно, включает 
стадии от образования пород до зеленосланцевого 
метаморфизма. Соответственно, приобретение ста
бильных компонент J_ от первичной, подобной 
Хан-Тайширинской и Наранской, до метахронной, 
выделенной по кругам перемагничивания и мето
дом складки, можно отнести к венду -  раннему 
кембрию.

Из магнитотектонических данных следует, что 
формирование офиолитов проходило на той же ши
роте (20° с.ш.), что и офиолитов Хан-Тайшири и На
рана, т.е. направление Da-150-170° и 1а-+36° отно
сится к прямой полярности геомагнитного поля. По 
простиранию дайки Баян-Хонгора образуют в со
временной системе координат две группы: 330° и 
0°, что по отношению к предполагаемому первич
ному склонению 154° в древней системе координат 
составит 355° и 25°. Первое направление преобла
дает, следовательно, как и на Хан-Тайшири, прости
рание оси спрединга в венде -  раннем кембрии было 
субмеридиональным. В соответствии с принятой 
полярностью первичного направления полярность 
доскладчатой компоненты с Da-224° и 1а--14° сле
дует также считать прямой. Тогда получается следу
ющая последовательность событий: первоначально 
спрединговые офиолиты Баян-Хонгора находились 
на 20° с.ш.; ко времени образования доскладчатой 
метахронной намагниченности у галек конгломера
тов район повернулся против часовой стрелки на 
60° и сместился к югу на 15° до 5° с.ш., а ко времени 
образования доскладчатой метахронной намагничен
ности пород офиолитов точек МУ-2, -И, -15, -16 сме
стился еще южнее до -  7° ю.ш.

Такая интерпретация позволяет предполо
жить, что возраст метахронной намагниченнос
ти конгломератов древнее, чем возраст мета
хронной доскладчатой намагниченности у офи
олитов перечисленных объектов. В дальнейшем, 
после присоединения к Сибири, Баян-Хонгорс- 
кий офиолитовый пояс испытывал общий пово
рот по часовой стрелке примерно на 190-230' 
вместе со всем регионом, включая офиолиты 
Хан-Тайшири и Нарана. Однако на Хан-Тайши- 
ри и Наране последовательность событий не
сколько иная: ко времени приобретения доск
ладчатой метахронной намагниченности офио
литы Хан-Тайшири находились практически на 
исходной широте около 20° Северного полуша
рия, офиолиты Нарана -  на 8° с.ш., а ко време
ни образования метахронной намагниченности 
у конгломератов точки НК немного южнее -  на
3-4° с.ш. Для офиолитов Баян-Хонгора картина 
обратная: их метахронная намагниченность древ
нее метахронной намагниченности конгломера
тов. Судя по сопоставлению палеоширот и па
леосклонений офиолитов Баян-Хонгора с пере
считанными с Сибирской платформы, возраст 
их преимущественно поздневендский, а досклад

чатая метахронная намагниченность относится 
к позднему венду -  раннему кембрию.

7.4. Среднепалеозойские 
палеоспрединговые комплексы 

Южной Монголии
Каледонские структуры Монголии с севера и 

докембрийский фундамент Северо-Китайской 
плиты с юга разделяет варисский складчатый пояс, 
который протягивается более чем на 2000 км от 
Хингана на востоке до Джунгарии на западе (рис. 
7.1). По мнению С.В. Руженцева и его соавторов 
[Руженцев, 1985; Руженцев и др., 1987], варисци- 
ды Южной Монголии формировались в рифто
генном бассейне с ордовика до карбона. Эта часть 
палеозойского океанического бассейна закрылась 
в результате коллизии Северо-Китайской плиты с 
каледонским обрамлением Сибири. О времени 
закрытия этого бассейна есть, как минимум, две 
точки зрения. Согласно первой, палеоокеаничес- 
кий бассейн закрылся в позднепалеозойское вре
мя [Руженцев и др., 1987; Зорин и др., 1994], а все 
последующие относительные движения связыва
ются со сдвиговыми деформациями. Согласно 
второй, этот бассейн закрылся в раннем мезозое. 
Эта точка зрения опирается, в основном, на па- 
леомагнитные данные, свидетельствующие о су
ществовании пространства между Центральной 
Монголией и Северо-Китайской плитой в раннем 
триасе [Enkin et al., 1992; Didenko, 1992].

7.4.1. Геологическая характеристика
Варисциды южной Монголии делятся на три 

тектонические зоны (рис. 7.3): 1) центральную, 
Гоби-Тянь-Шаньскую, зону, выполненную вулка
ногенными, вулканогенно-осадочными формаци
ями, в том числе и офиолитами спредингового 
типа; 2) северную, Гоби-Алтайскую, зону; 3) юж
ную, Южно-Гобийскую, зону. Две последние зоны 
относятся к континентальным окраинам, обрам
лявшим Южно-Монгольский палеобассейн [Ру
женцев и др., 1987], образования которого пред
ставлены в центральной зоне.

В основании офиолитов хребтов Дзолен и Гур- 
ван-Сайхан залегают серпентинитовый меланж и 
ультрабазитовый комплекс, на которых с текто
ническим несогласием располагаются образова
ния второго слоя океанической коры, представ
ленные дайками диабазов и андезито-базальтов, а 
также в ряде мест пиллоу-лавами. Мощность слоя 
невыдержанная, но местами может достигать 
2000 м. Выше располагаются глубоководные 
кремнистые отложения и конгломераты с галька
ми базальтов, андезито-базальтов и кремнистых 
пород. В кремнистых отложениях наблюдаются 
многочисленные силлы базальтового и андезито
базальтового составов мощностью от 1 до 10 м. 
Зона обжига в красных кремнистых породах фик



сируется черным цветом и резким увеличением 
магнитной восприимчивости (табл. 7.7; рис. 7.16).

7.4 .2 . Палеомагнитная и петромагнитная 
характеристики

Для определения структуры, состава и кон
центрации магнитных минералов измерен ряд 
петромагнитных характеристик образцов офио- 
литов (табл. 7.7). Термомагнитный анализ как 
JS(T), так и Jrs (Т) показывает, что основными 
носителями намагниченности в магматических 
породах и обожженных кремнях являются кати- 
он-дефицитный магнетит с Тс=590-625 °С, маг
гемит и гематит (последний присутствует в крем
нистых осадках). Маггемит фиксируется по 
подъему Js при температурах 150-200 °С и рез
кому спаду в районе 400 °С; величина Jst после 
нагрева до 600 °С падает в 1.5-2 раза. Такое по
ведение Js при нагревах типично для пород офи- 
олитов, подвергшихся вторичным изменениям 
как на стадии остывания пород, так и при даль
нейших гидротермальных изменениях и низко
температурном окислении. При обжиге кремни
стых осадков в восстановительных условиях при
сутствующие в породе гематит и/или гидроокис
лы железа переходят в магнетит.

Величины Jn и к офиолитов широко варьиру
ют (табл. 7.7), при этом Qn> l только у образцов 
обожженных осадков и в закалочной части сил- 
лов, обжигавших эти осадки (рис. 7.16, а). Высо
кая магнитная стабильность обожженных осад
ков отражается также в величине Jnt/J n после на
грева до 460 °С, где влияние маггемита уже не 
сказывается (рис. 7.16, б): у более 2/ 3 образцов 
обожженных кремней тогДа как У ДРУ"
гих пород Jnt/J n часто <0.1.

Офиолиты хребтов Гурван-Сайхан и Дзолен. 
Для теста галек из внутриформационных конгло
мератов берхеулинской свиты в точках ГК-1 и -2, 
имеющих различные залегания, отобраны группы 
галек базальтов, андезито-базальтов, необожженных 
кремнистых пород и обожженных кремней (табл.
7.8). Наибольший разброс направлений единичных 
векторов Jnt галек и, соответственно, наибольшая 
палеомагнитная стабильность отмечаются для об
разца обожженных кремней точки ГК-2. Близкой 
им стабильностью обладают базальты из точки ГК- 
1 и наименее стабильны базальты точки ГК-2. Сле
довательно, наиболее вероятно обнаружение “до- 
галечной” компоненты Jn в обожженных кремнях, 
в меньшей мере -  у базальтов, приуроченных к 
выходам конгломератов точки ГК-1. Обоснование 
“догалечного” возраста компоненты Jn практичес-

Таблица 7.7. Магнитные свойства образцов офиолитов хребтов Дзолен и Гурван-Сайхан
№ обр. Порода Jn,

А /м
к-1(Ь 

ед. СИ
Qn Нет,

мТл
j„

А м 2/ к г

J„/Js,
%

Тс,
°с

J«/Js,
%

r̂st̂ rs»
%

гб-2б Диабаз, эндо 0.33 6.21 0.13 425 4.36 7 595 76 -

гб-Зв Диабаз, центр 0.45 4.65 0.24 275 4.1 7 600 90 5
гб-Зг Кремень, экзо 0.11 0.45 0.61 680 1.3 23 600; 670 92 18
гб-Зг Диабаз, эндо 0.33 2.93 0.28 860 2.29 18 600 104 14
гб-5б Диабаз, эндо 5.57 5.18 2.70 855 3.00 24 610 94 14
гб-бв Пиллоу-базальт 1.82 3.96 1.16 720 4.14 22 625 91 17
гб-8г Диабаз, эндо 0.22 2.11 0.27 520 2.66 8 595 87 -

гб-10е Кремень, экзо 0.55 1.49 0.93 745 2.58 27 605 101 21
гб-10е Диабаз, эндо 0.43 2.25 0.48 810 0.88 20 610 71 24
гб-13а Кремень, экзо 0.24 4.26 0.14 990 1.68 29 605 ПО 13
гб-13а Диабаз, эндо 0.42 3.60 0.29 840 1.71 43 600 131 27
дз-1д Кремень, экзо 4.31 0.84 12.9 1200 0.67 25 605 100 -

дз-4в Диабаз, эндо 0.47 2.40 0.5 710 1.67 12 590 77 -
дз-5г Диабаз, центр 0.42 3.47 0.3 690 2.92 15 600 80 13
ДЗ-76 Диабаз, центр 1.03 3.03 0.9 1125 2.57 22 595 72 -

дз-8в Диабаз, эндо 0.05 0.94 0.1 1030 0.65 29 595 53 34
дз-12а Пиллоу-базальт 650.00 2819.0 0.6 490 1.34 25 600 108 23
дз-12в Кремень 20.00 71.00 0.7 490 0.07 - 675 124 -

дз-13е Диабаз дайка 1.00 36.00 0.1 530 0.03 1 Пар. 111 -
дз-14а Пиллоу-базальт 171.00 224.00 2.0 1150 0.27 46 600 48 -

дз-15а Диабаз, эндо 1.00 23.00 0.1 1150 0.02 3 Пар. 128 -
Примечание. Эндо, экзо -  эндоконтактовая и экзоконтактовая зоны, соответственно. Jn -  естественная остаточная 
намагниченность; к -  начальная магнитная восприимчивость; Qn -  коэффициент Кенигсбергера; Нсг -  остаточная 
коэрцитивная сила; Js -  намагниченность насыщения; JR -  остаточная намагниченность насыщения; Тс -  точка Кюри, 
Jst, 1ге1: -  намагниченность насыщения и остаточного насыщения после лабораторного нагрева до 700 °С, соответственно; 
Пар. -  парамагнитный тип зависимости JS(T).
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Рис. 7.16. Диаграмма распределений начальной магнитной восприимчивости и естественной 

остаточной намагниченности (а) и гистограмма Jnt/Jn (б) образцов среднепалеозойских офиолитов 
Южной Монголии

1 -  обожженные кремнистые осадочные породы; 2 -  образцы из эндоконтактов интрузивных тел; 3 -  
базальты и андезито-базальты; 4 -  осадочные породы. Jnt -  после Т-чистки до 450 °С

ки доказывает ее синхронность времени форми
рования офиолитов.

В результате статистической обработки Jnt га
лек выделены три компоненты: 1) сходная с на
правлением современного геомагнитного поля и 
разрушающаяся до 300 °С (разностный вектор 
между 20° и 300 °С); 2) средне-высокотемпера
турная, свойственная базальтам точки ГК-2 
(Е)с=286-301°, 1с=-23-48°; табл. 7.8); величины сум
марных векторов каждой из двух компонент пре
восходят критическое значение теста Рэлея для 
95 %-ной вероятности [Шипунов, 1993]; только 
для группы галек обожженных кремней (точка 
ГК-2) эта величина меньше критического значе

ния (табл. 7.8); 3) в гальках базальтов и необо
жженных кремней точки ГК-1 при 30(М20 °С вы
деляется компонента, имеющая Dc=317-335° и 
1с=+26-44°.

Согласно тесту складки Мак-Фаддена [McFadden, 
1990], для двух точек отбора конгломератов вторая 
компонента Jn преимущественно синскладчатая, 
близкая послескладчатой: максимальная кучность 
достигается после введения 20 %-ной поправки на 
залегание (табл. 7.8).

Палеомагнитная стабильность образцов на
глядно отражена на векторных диаграммах. Наи
более стабильный -  образец обожженного крем
ня из офиолитов хребта Дзолен (рис. 7.17, обр.

Таблица 7.8. Палеомагнитные направления галек конгломератов берхеулинской свиты из массива 
Гурван-Сайхан
Температура 
чистки, °С; 

объект

ГК-1; Аз. ПД 45°, Z 125° ГК-2; Аз. ПД 35°, Z89°
Образцы кремней 

(п=9)
Образцы базальтов 

(п=6)
Образцы базальтов 

(п=16)
Образцы обожженных 

кремней (п=6)
Dec, ° Inc, ° К Dec, ° Inc, ° К Dec, ° Inc, ° К Dec, ° Inc, ° К

Исходная 343 46 14.8 351 3 8.2 266 -19 3.1 286 -36 1.9
300 317 44 5.3 335 41 3.2 280 -35 3.8 284 -44 2.3
20-300 5 62 14.5 7 58 6.1 264 -27 3.6 286 -36 2.3
360 316 -11 7.9 331 26 2.3 284 -37 3.8 279 -46 2.4
420 320 -23 8.0 316 32 3.0 285 -35 3.8 283 -46 2.4
480 310 -19 4.3 316 12 1.7 287 -36 3.8 293 -50 2.2
540 301 -23 4.0 297 -48 1.6 286 -35 3.5 290 -46 1.8
ГК-1+ГК-2 292 -36 116 а  =9.295 к т» ,  20%

279 24 19.3 % =22.7 281 -27 197.6 а  =7.1
95

Примечание. Все направления даны в современной системе координат (в последней строке курсивом дано среднее 
направление в древней системе координат). Остальные пояснения см. в табл. 7.3.



сируется черным цветом и резким увеличением 
магнитной восприимчивости (табл. 7.7; рис. 7.16).

7.4.2. Палеомагнитная и петромагнитная 
характеристики

Для определения структуры, состава и кон
центрации магнитных минералов измерен ряд 
петромагнитных характеристик образцов офио- 
литов (табл. 7.7). Термомагнитный анализ как 
JS(T), так и Jrs (Т) показывает, что основными 
носителями намагниченности в магматических 
породах и обожженных кремнях являются кати- 
он-дефицитный магнетит с Тс=590-625 °С, маг
гемит и гематит (последний присутствует в крем
нистых осадках). Маггемит фиксируется по 
подъему Js при температурах 150-200 °С и рез
кому спаду в районе 400 °С; величина Jst после 
нагрева до 600 °С падает в 1.5-2 раза. Такое по
ведение Js при нагревах типично для пород офи- 
олитов, подвергшихся вторичным изменениям 
как на стадии остывания пород, так и при даль
нейших гидротермальных изменениях и низко
температурном окислении. При обжиге кремни
стых осадков в восстановительных условиях при
сутствующие в породе гематит и/или гидроокис
лы железа переходят в магнетит.

Величины Jn и к офиолитов широко варьиру
ют (табл. 7.7), при этом Qn> l только у образцов 
обожженных осадков и в закалочной части сил- 
лов, обжигавших эти осадки (рис. 7.16, а). Высо
кая магнитная стабильность обожженных осад
ков отражается также в величине Jnt/J n после на
грева до 460 °С, где влияние маггемита уже не 
сказывается (рис. 7.16, б): у более 2/ 3 образцов 
обожженных кремней Jnt/Jn>0-3, тогда как у дру
гих пород Jnt/J n часто <0.1.

Офиолиты хребтов Гурван-Сайхан и Дзолен. 
Для теста галек из внутриформационных конгло
мератов берхеулинской свиты в точках ГК-1 и -2, 
имеющих различные залегания, отобраны группы 
галек базальтов, андезито-базальтов, необожженных 
кремнистых пород и обожженных кремней (табл.
7.8). Наибольший разброс направлений единичных 
векторов Jnt галек и, соответственно, наибольшая 
палеомагнитная стабильность отмечаются для об
разца обожженных кремней точки ГК-2. Близкой 
им стабильностью обладают базальты из точки ГК- 
1 и наименее стабильны базальты точки ГК-2. Сле
довательно, наиболее вероятно обнаружение “до- 
галечной” компоненты Jn в обожженных кремнях, 
в меньшей мере -  у базальтов, приуроченных к 
выходам конгломератов точки ГК-1. Обоснование 
“догалечного” возраста компоненты Jn практичес-

Таблица 7.7. Магнитные свойства образцов офиолитов хребтов Дзолен и Гурван-Сайхан
№ обр. Порода

А/м
к-1(Л

ед. СИ
Qn Нс,

мТл
Js,

А м 2/ к г

Jrs/Js,
%

Т1 с>
°с

J.A,
% %

гб-2б Диабаз, эндо 0.33 6.21 0.13 425 4.36 7 595 76 -
гб-Зв Диабаз, центр 0.45 4.65 0.24 275 4.1 7 600 90 5
гб-Зг Кремень, экзо 0.11 0.45 0.61 680 1.3 23 600; 670 92 18
гб-Зг Диабаз, эндо 0.33 2.93 0.28 860 2.29 18 600 104 14
гб-5б Диабаз, эндо 5.57 5.18 2.70 855 3.00 24 610 94 14
гб-бв Пиллоу-базальт 1.82 3.96 1.16 720 4.14 22 625 91 17
гб-8г Диабаз, эндо 0.22 2.11 0.27 520 2.66 8 595 87 -
гб-10е Кремень, экзо 0.55 1.49 0.93 745 2.58 27 605 101 21
гб-10е Диабаз, эндо 0.43 2.25 0.48 810 0.88 20 610 71 24
гб-13а Кремень, экзо 0.24 4.26 0.14 990 1.68 29 605 ПО 13
гб-13а Диабаз, эндо 0.42 3.60 0.29 840 1.71 43 600 131 27
дз-1д Кремень, экзо 4.31 0.84 12.9 1200 0.67 25 605 100 -
дз-4в Диабаз, эндо 0.47 2.40 0.5 710 1.67 12 590 77 -
дз-5г Диабаз, центр 0.42 3.47 0.3 690 2.92 15 600 80 13
дз-7б Диабаз, центр 1.03 3.03 0.9 1125 2.57 22 595 72 -
дз-8в Диабаз, эндо 0.05 0.94 0.1 1030 0.65 29 595 53 34
дз-12а Пиллоу-базальт 650.00 2819.0 0.6 490 1.34 25 600 108 23
дз-12в Кремень 20.00 71.00 0.7 490 0.07 - 675 124 -
дз-13е Диабаз дайка 1.00 36.00 0.1 530 0.03 1 Пар. 111 -
дз-14а Пиллоу-базальт 171.00 224.00 2.0 1150 0.27 46 600 48 -
дз-15а Диабаз, эндо 1.00 23.00 0.1 1150 0.02 3 Пар. 128 -
Примечание. Эндо, экзо -  эндоконтактовая и экзоконтактовая зоны, соответственно. Jn -  естественная остаточная 
намагниченность; к -  начальная магнитная восприимчивость; Qn -  коэффициент Кенигсбергера; Нсг -  остаточная 
коэрцитивная сила; Js -  намагниченность насыщения; JR -  остаточная намагниченность насыщения; Тс -  точка Кюри, 
Jst, JKt -  намагниченность насыщения и остаточного насыщения после лабораторного нагрева до 700 °С, соответственно; 
Пар. -  парамагнитный тип зависимости JS(T).
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Рис. 7.16. Диаграмма распределений начальной магнитной восприимчивости и естественной 
остаточной намагниченности (а) и гистограмма Jnt/Jn (б) образцов среднепалеозойских офиолитов 
Южной Монголии

1 -  обожженные кремнистые осадочные породы; 2 -  образцы из эндоконтактов интрузивных тел; 3 -  
базальты и андезито-базальты; 4 -  осадочные породы. Jnt -  после Т-чистки до 450 °С

ки доказывает ее синхронность времени форми
рования офиолитов.

В результате статистической обработки Jnt га
лек выделены три компоненты: 1) сходная с на
правлением современного геомагнитного поля и 
разрушающаяся до 300 °С (разностный вектор 
между 20° и 300 °С); 2) средне-высокотемпера
турная, свойственная базальтам точки ГК-2 
(Dc=286-301°, 1с=-23-48°; табл. 7.8); величины сум
марных векторов каждой из двух компонент пре
восходят критическое значение теста Рэлея для 
95 %-ной вероятности [Шипунов, 1993]; только 
для группы галек обожженных кремней (точка 
ГК-2) эта величина меньше критического значе

ния (табл. 7.8); 3) в гальках базальтов и необо
жженных кремней точки ГК-1 при 300-420 °С вы
деляется компонента, имеющая Dc=317-335° и 
1с=+26-^4°.

Согласно тесту складки Мак-Фаддена [McFadden, 
1990], для двух точек отбора конгломератов вторая 
компонента Jn преимущественно синскладчатая, 
близкая послескладчатой: максимальная кучность 
достигается после введения 20 %-ной поправки на 
залегание (табл. 7.8).

Палеомагнитная стабильность образцов на
глядно отражена на векторных диаграммах. Наи
более стабильный -  образец обожженного крем
ня из офиолитов хребта Дзолен (рис. 7.17, обр.

Таблица 7.8. Палеомагнитные направления галек конгломератов берхеулинской свиты из массива 
Гурван-Сайхан
Температура 
чистки, °С; 

объект

ГК-1; Аз. ПД 45°, Z 125° ГК-2; Аз. ПД 35°, Z89°
Образцы кремней 

(п=9)
Образцы базальтов 

(п=6)
Образцы базальтов 

(п=16)
Образцы обожженных 

кремней (п=6)
Dec, 0 Inc, 0 К Dec, ° Inc, 0 К Dec, 0 Inc, 0 К Dec, 0 Inc, 0 К

Исходная 343 46 14.8 351 3 8.2 266 -19 3.1 286 -36 1.9
300 317 44 5.3 335 41 3.2 280 -35 3.8 284 -44 2.3
20-300 5 62 14.5 7 58 6.1 264 -27 3.6 286 -36 2.3
360 316 -И 7.9 331 26 2.3 284 -37 3.8 279 -46 2.4
420 320 -23 8.0 316 32 3.0 285 -35 3.8 283 -46 2.4
480 310 -19 4.3 316 12 1.7 287 -36 3.8 293 -50 2.2
540 301 -23 4.0 297 -48 1.6 286 -35 3.5 290 -46 1.8
ГК-1+ГК-2 292 -36 116 «95=9-2 Kmax, 20%

279 24 19.3 V " - 7 281 -27 197.6 а =7.1
95

Примечание. Все направления даны в современной системе координат (в последней строке курсивом дано среднее 
направление в древней системе координат). Остальные пояснения см. в табл. 7.3.



Рис. 7.17. Стереограмма палеомагнитных направлений (а) и диаграмма Зийдервельда (6) для 
образца из эндоконтакта интрузивного тела (обр. дз-4в, кружки) и обожженного им кремнистого 
осадка (обр. дз-4г, треугольники)



Таблица 7.9. Палеомагнитные направления палеоспрединговых комплексов офиолитов Южной Монголии

Порода

о< Угол, °
N п Dec, ° Inc, ° К «95, ° Возраст ПШ, °

ПД
Офиолиты хребта Дзолен (43.5° с.ш., 102.8° в.д.)

Кремнистые алевролиты 140-165 55-70 2 7 101 42 54.5 8.2 С, -
114 -9 42.8 9.3 -

Базальты пиллоу-лав 160-210 40-90 13 20 283 -57 35.7 6.5 С, -
329 -19 12.2 11.1 -

Диабазы интрузий 160 67 14 20 290 -49 3.3 20.6 С,? -
273 -25 15.5 9.5 +13.1

Эндоконтакты 340-350 60-75 14 14 234 -46 14.6 10.8 DM -
208 -2 25.6 8.0 -1.0

Экзоконтакты 340-350 60-75 13 13 223 -50 19.3 8.8 D2_3 -
209 3.5 41.8 6.0 1.8

Среднее по Дзолену 14 27 228.7 -48 27 7.2 D2-3 -
208.5 -0.7 60.8 4.8 -0.3

Офиолиты хребта Гурван-Сайхан (43.7° с.ш., 103.0° в.д.)
Диабазы интрузий+конгломерат+ 
+разностный вектор 300-400 °С

3 24 319 37 7.1 10.7 р2 20.6

Конгломераты 35—45 89-125 2 32 292 -36 116 9.2 С, ' -
279 24 19.3 22.7 -

Туффиты 35-55 95-125 1 11 319 -36 4.1 20.9 С, -
285 24 3.5 22.6 -

Базальты пиллоу-лав 345-15 70-85 1 5 288 -32 21.2 17 С, -

239 -28 13.3 21.8 -
Диабазы интрузий 15-20 80-90 7 18 312 -19 5.1 29.6 с,? -

266 -33 10.2 19.8 +18.0
Кремнистые осадки 345-5 80-90 1 6 8 -83 19.6 15.5 D 2-3 -

188 -15 39.7 10.8 -7.5
Базальты пиллоу-лав 345-15 70-85 2 14 97 -84 10.5 12.9 D 2-3 -

178 -14 15.6 10.3 -7.0
Эндоконтакты 345-15 70-90 7 7 151 -70 21.9 11.3 D2_3 -

177 -3 50.4 7.5 -1.5
Экзоконтакты 345-15 75-90 7 7 125 -78 35.4 8.9 D 2_3 -

179 -12 58.3 6.9 -6.0
Среднее по Гурван-Сайхану 10 34 124.1 -81.6 21.3 9.6 D 2_3 -

180.2 -10.7 47.9 6.4 -5.4
Среднее по Дзолену и Гурван-Сайхану 7 113 287.6 -31.8 7.7 19.2 c,? -

279.5 -7.8 5.3 23.2 -
Синскладчатая компонента (30 %) - - 282.5 -26.8 10.6 16.4 +14.2

Примечание. Пояснения см. в табл. 7.3.

дз-4г): до 420 °С выделяются две компоненты 
Jn; направление первой (J200 °С) (D=353° и 
1=+68°) сходно с направлением современного 
геомагнитного поля; вторая -  выделяется между 
200° и 400 °С и имеет направление Dc=2770, 1с=- 
21°, в современной системе координат очень 
близкое метахронной намагниченности галек кон
гломератов (табл. 7.8). Выше 420 °С фиксирует

ся третья компонента: линейный отрезок, иду
щий в начало координат; ему соответствуют 
D=237°, 1=-53°; на долю этой компоненты при
ходится около 90 % Jn.

В эндоконтактовой зоне выделяются по направ
лению те же три компоненты, но поведение Jn иное 
(рис. 7.17, обр. дз-4в): во-первых, более 90 % вели
чины Jn приходится на первую компоненту, кото-

Рис. 7.18. Стереограмма палеомагнитных направлений (а) и диаграмма Зийдервельда (б) для 
образцов необожженного кремнистого осадка (обр. дз-12в, треугольники) и диабаза из центра 
дайки (обр. дз-12а, кружки)



С, верх

Рис. 7.19. Стереограмма палеомагнитных направлений (а) и диаграмма Зийдервельда (б) для 
образцов из эндоконтакта интрузивного тела (гб-Зб, квадраты), обожженного им кремнистого 
осадка (гб-Зв, треугольники) и необожженного кремнистого осадка, отобранного в 15 м от контак
та (гб-Зж, кружки)

рая уничтожается Т-чисткой до 360 °С, во-вторых, 
компонента с Dc-270°, 1С--30° выделяется между 
420-520 °С и, в-третьих, компонента с Dc-=241°, 
Ic=-46° выделяется выше 520 °С.

В случае наименее стабильных образцов не
обожженных кремней (обр. дз-12в) и диабазов 
(обр. дз-12а) из центров интрузии (табл. 7.7), при
мерно до 200-300 °С, разрушается первая ком
понента, а, начиная с 420 °С и до конца чистки, 
фиксируется компонента, близкая по направле
нию метахронной намагниченности галек 
(D c=265-275° и 1с--35-45°), но разной полярнос
ти в случае образца осадка и диабаза (рис. 7.18). 
Следовательно, время перемагничивания захва
тило, как минимум, две зоны полярности, подоб
но вторичной намагниченности офиолитов Юж
ного Тянь-Шаня, Хан-Тайшири, Нарана.

Пример позитивного теста обжига для пород 
хребта Гурван-Сайхан приведен на рис. 7.19. 
Здесь поведение Jn образцов как из экзоконтакта 
(обр. гб-Зв), так и из эндоконтакта (обр. гб-Зб) 
сходно: до 300 °С уничтожается компонента, на
правление которой близко современному полю, 
далее фиксируется одна компонента с Dc=150° и 
1с“ -70-80° до полного размагничивания. Jn образ
ца необожженных кремней, находящихся в 15 м 
от кровли силла (обр. гб-Зж), ведет себя сложно: 
в процессе Т-чистки выделяются три компонен
ты. Помимо двух указанных, в ряде случаев раз
ностный вектор (300-400 °С) Jn диабазов интру
зий из хребта Гурван-Сайхан имеет статистичес
ки значимое направление Dc-319°, 1с“ 37° (табл.
7.9). Это направление похоже на направление 
пермских пород Южной, Центральной Монголии

[Primer, 1987] и Северо-Китайской плиты [Lin et 
al., 1985 а,б; Zhao et al., 1990; Enkin et al., 1992; 
Didenko, 1992].

В образцах офиолитов хребтов Дзолен и Гур
ван-Сайхан выделяются три древние компоненты 
Jn: две из них метахронные, а одна, вероятно, от
носится ко времени образования офиолитов.

Первая метахройная компонента (D c=319°, 
1С“ 37°) выделена по разностному вектору, ее воз
раст позднепалеозойский, полярность прямая.

Вторая метахронная компонента обнаружена 
практически во всех магматических породах в 
виде промежуточной среднетемпературной ком
поненты или конечной высокотемпературной, 
если порода полностью перемагничена; она пре
имущественно синскладчатая, обратной полярно
сти: ее среднее направление, рассчитанное по 
семи объектам, -  D“ 282.5° и 1“ -26.8° при введе
нии 30 %-ной поправки на наклон пластов (мак
симум Кв 10.6, табл. 7.9). Образование этой мета
хронной намагниченности, возможно, связано с 
заключительными фазами варисской аккреции 
(СО в этом регионе [Руженцев и др., 1987; 
Diaenko, 1992];

Третья компонента -  Da=208.5° и I =-0.7° (хре
бет Дзолен), Da=180° и 1а—-11° (хребет Гурван-Сай
хан) имеет позитивные отклики трех тестов палео- 
магнитной надежности: галек, складки и обжига, так 
что ее можно считать первичной в магнитотекто
ническом плане. Во-первых, в интервале темпера
тур выделения этой компоненты распределение век
торов Jnt галек хаотическое; во-вторых, K^/Kc=2.25 
и 2.24 для хребтов Дзолен и Гурван-Сайхан, соот
ветственно; в-третьих, на обоих участках направле



ния высокотемпературных компонент как для обо
жженных кремней, так и для обжигавших их диаба
зов из эндоконтактовых зон совпадают, в то время 
как Jnt необожженных кремней имеет другое на
правление. Разница в палеосклонениях высокотем
пературной компоненты Jn пород хребтов Дзолен и 
Гурван-Сайхан равна 29°, что совпадает с разни
цей в современных простираниях структур этих 
хребтов (30°). Полярность направления первичной 
компоненты, вероятно, прямая, так как только она 
соответствует достаточно плавному вращению бло
ков офиолитов по часовой стрелке. При другом зна
ке полярности интерпретация движений вокруг 
вертикальной оси приобретает достаточно сложный 
характер: значительные движения как по, так и про
тив часовой стрелки трудно объяснить с позиций 
региональной геологии.

По трем компонентам Jn прослеживается зако
номерное увеличение палеошироты района со вре
менем: 6° ю.ш. -  в силуре; 0° -  в среднем-позднем 
девоне; 14° с.ш. -  в раннем карбоне и 21° с.ш. -  в 
поздней перми.

7.5. Геодинамические аспекты 
формирования палеоспрединговых 

комплексов Монголии
Комплексное изучение крупных офиолитовых 

массивов, располагающихся как в каледонидах 
Северо-Западной Монголии (Хан-Тайщири, Наран, 
Боян-Хонгор), так и в герцинидах Южной Мон
голии (Дзолен, Гурван-Сайхан), позволяет сделать 
ряд выводов.

Образование офиолитов Озерной зоны Запад
ной Монголии происходилов в различных геодина- 
мических условиях: 1 -  концентрированного спре- 
динга (офиолиты Баян-Хонгора); 2 -  рассеянного 
спрединга (офиолиты Хан-Тайшири и Нарана). 
Офиолиты Хан-Тайшири и Нарана в венд-кембрий- 
ское время находились у восточного края Сибирс
кой плиты на 3-7° с.ш., тогда как формирование 
офиолитов Баян-Хонгора шло во внутренней час
ти Палеоазиатского океана на 20° с.ш. на значитель
ном удалении от края Сибирской плиты.

Формирование офиолитов Хан-Тайшири, веро
ятно, происходило в два этапа, что выразилось в 
дискордантности структурных элементов габбро- 
пироксенитового комплекса и даек поздней гене
рации и в различных палеомагнитных направле
ниях этих пород.

В конце раннего кембрия все три изученных 
венд-кембрийски* офиолитовых массива были 
аккретированы к краю Сибирской плиты с синх
ронным размывом офиолитов. Одновременность 
этого события нашла отражение в приобретении 
метахронной намагничеснности, одинаковой для 
всех комплексов.

Приведенные палеомагнитные и геологические 
материалы соответствуют друг другу. По крайней 
мере, часть палеоспрединговых комплексов офио

литов Хан-Тайшири и Нарана, по геологическим 
данным, формировались в геодинамических усло
виях рассеянного спрединга примитивной остро- 
водужной системы. Палеомагнитные данные, в 
свою очередь, подтверждают это тем, что они в 
момент образования располагались вблизи восточ
ного (древние координаты) края Сибирской плат
формы. В отличие от этих двух объектов, офиолиты 
Баян-Хонгорской зоны характеризуются проявле
нием концентрированного спрединга, присущего 
центральным частям океанических бассейнов, что 
и подтверждают палеомагнитные данные -  образо
вание офиолитов Баян-Хонгора происходило на 
значительном удалении от Сибирской платформы 
(10-15° по широте).

Магнитотектонические исследования показали, 
что изученные девонские офиолиты Южной Мон
голии находились в приэкваториальных широтах. 
Примерно на этих же широтах находился Джин- 
сетский блок, являющийся в современной текто
нической структуре региона северным (современ
ные координаты) ограничением Южно-Монголь
ского палеоокеана [Didenko, 1992]. Палеомагнит
ные данные, указывающие на экваториальные ши
роты, согласуются с палеоклиматическими, в част
ности, по Джинсетской подзоне, где в эмско-эй- 
фельской части разреза палеозойских отложений 
описаны органогенные известняки [Маркова, 
Шаркова, 1974].

Данные по Южно-Гобийскому микроконтинен
ту, маркирующему южный край палеоокеана, не 
столь определённы [Didenko, 1992]. Так, в позднем 
силуре -  раннем девоне палеоширота микрокон
тинента могла быть 24° как северной, что более 
вероятно, так и южной широты. В раннекаменно
угольное время(?) палеоширота Южно-Гобийско
го микроконтинента составляла около 5°, т.е. за де
вонское время блок мог испытать широтный дрейф 
на значительное расстояние: в 20° -  минимальная 
оценка в случае одного (Северного полушария), 
или в 30° -  максимальная оценка в случае разных 
полушарий. Вполне вероятно, что в среднем дево
не различие в широтном положении Южно-Гобий
ского микроконтинента и офиолитов Южно-Мон
гольского палеоокеана было не столь велико, при
чем последние в девоне находились южнее мик
роконтинента. Смена относительного широтного 
положения на обратное (офиолитовые объекты рас
полагаются севернее Южного Гоби) согласуется с 
предполагаемым 180-градусным разворотом как 
микроконтинента, так и офиолитовых массивов 
Дзолен и Гурван-Сайхан.

Из сопоставления полученных палеомагнитных 
направлений Южной Монголии с рассчитанны
ми направлениями с полюсов Сибирской и Севе
ро-Китайской плит видно, что полученные направ
ления ближе к Северо-Китайским, а не к Сибирс
ким [Didenko, 1992; Zhao et al., 1993]. В девоне 
Южно-Монгольские объекты отстоят по широте 
на 10-15° от Северо-Китайской плиты. Лишь в по
зднем палеозое они приблизились к Северо-Ки



тайской плите, что сопровождалось деформация
ми и возникновением позднепалеозойской мета- 
хронной намагниченности. В поздней перми па
леобассейн между Южно-Гобийским и Джинсет- 
ским блоками, вероятно, был уже полностью зак
рыт и Южно-Монгольский блок примкнул к Се
веро-Китайской плите. Отмечается хорошее совпа
дение пермского направления Центрально-Мон
гольского блока [Primer, 1987, 1992] и вторичной 
компоненты, полученной нами, с одной стороны,

и пермского направления Северо-Китайской пли
ты [Zhao et al., 1990] -  с другой.

Южно-Монгольский бассейн в среднем дево
не располагался в тропических широтах. Исходя 
из близости средне-верхнепалеозойских палеомаг- 
нитных направлений офиолитов к направлениям 
Северо-Китайской платформы, можно сделать 
вывод, что последняя, вместе с Южно-Гобийским 
блоком являлись, вероятно, ограничением бассей
на на востоке.



Глава 8
Гео динамические условия формирования 

палеоспрединговых комплексов
Вся история формирования океанической ли

тосферы неразрывно связана с процессами спре- 
динга, причиной которых являются конвективные 
течения в мантии [Колман, 1979; Добрецов, 1980; 
Кузьмин, 1985; Пущаровский, Руженцев, 1985; Лоб- 
ковский, 1988; Лобковский, Хайн, 1989; Зоненшайн, 
Кузьмин, 1993; Добрецов, Кирдяшкин, 1993; Хайн, 
Ломизе, 1995; Dietz, 1961; Hess, 1962,1964; Moores, 
Vine, 1971; Ophiolites and Oceanic Lithosphere, 1984].

Часть поступающих в спрединговые зоны глу
бинных мантийных расплавов формирует магма
тическое габбро, дайковые и силловые серии. До
стигшая поверхности дна океана магма изливает
ся в виде потоков лав. В результате образуется суб
слоистая океаническая кора, представленная (сни
зу вверх): габбро -  дайки+силлы -  лавы.

В ходе спрединговых процессов поступающие 
глубинные расплавы могут формировать различ
ные типы магматических тел: в геодинамической 
системе со значительной горизонтальной компо
нентой движения преобладают дайковые серии 
типа “дайка в дайке”; в геодинамической системе 
с незначительной горизонтальной компонентой 
движения предпочтительно формируются комп
лексы пластовых тел типа “силл в силле”.

Океаническая литосфера, достигшая зон суб- 
дукции, нередко снова попадает в область влия
ния регионального растяжения. На начальных ста
диях развития зон субдукции в условиях зарож
дающихся примитивных островных дуг возмож
но развитие спрединговых центров [Casey et al., 
1983]. По мере эволюции зон субдукции, прими
тивные островные дуги сменяются более разви
тыми островодужными системами, с которыми 
также связаны процессы растяжения. Явление 
спрединга в тылу островных дуг впервые было 
установлено Д. Каригом [Karig, 1970]. Взаимодей
ствие океанических плит с островными дугами 
приводит к растяжению в тыловых областях пос
ледних, где происходит активный вулканизм и 
формируются рифтогенные структуры задуговых 
бассейнов.

В результате вышеописанных гео динамических 
процессов создается и постепенно наращивается 
литосфера океанического типа. Локализованные в 
ее верхней части комплексы (габбро, дайки, сил- 
лы, лавы) несут в себе информацию не только о

геодинамической обстановке в целом, но по от
дельным параметрам спрединга.

Проведенные авторами исследования офиоли- 
товых комплексов в пределах У рало-Монгольско
го покровно-складчатого пояса, в первую очередь 
Уральской, Тянь-Шаньской и Алтае-Саянской об
ластей, а также данные по другим складчатым по
ясам Земли показали, что разрезы многих из них 
отличаются как по своему строению, так и по пет- 
рогеохимическим характеристикам, от разрезов 
“нормальной” океанической коры.

8.1. Общая характеристика 
палеоспрединговых комплексов
Анализ большого количества палеоспрединго

вых комплексов в пределах У рало-Монгольского 
пояса (табл. 8.1) позволил их типизировать по ряду 
параметров. Основой для подобной классифика
ции послужили морфометрические параметры: 
линейность, ветвистость, дихотомирование, а так
же способ заполнения пространства -  сплошной 
или рассредоточенный (рассеянный). По способу 
проявления спрединг также подразделяется на 
первичный и повторный, т.е. накладывающийся на 
уже сформированную океаническую кору.

Линейный спрединг насыщенного типа (кон
центрированный спрединг). Наиболее детально 
характеристики концентрированного спрединга 
рассмотрены на примере Шулдакского лайково
го комплекса Южно-Мугоджарских офиолитов 
(см. главу 3). Здесь раздвигание блоков происхо
дит равномерно с примерно равной частотой им
пульсов. В результате образуются комплексы типа 
“дайка в дайке”, в которых преобладают линейно 
вытянутые отрезки. При этом, несмотря на про
должительность процесса раздвигания блоков, 
выдержанными оказываются векторы движения, 
о чем однозначно свидетельствует параллельность 
в простираниях даек. В поле напряжений посто
янно действует сдвиговая компонента, но ее учас
тие в спрединге не нарушает линейности.

В развитии спрединга линейного типа суще
ствует закономерная цикличность. На ранних фа
зах действия палеорифтовой системы происходит 
равномерно-импульсивное раздвигание -  “фоно-



234 Таблица 8.1. Сравнительная характеристика палеоспрединговых комплексов У рал о-Монгольского складчатого пояса

Офиолитовый комплекс Возраст <p.° ПШ, ° np,°
Особенности палеоспрединговых 

комплексов Типоморфные
серии

Тип
палеоструктуры

Тип
спрединга

Однофазный Многофазный
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

Алтае-Саянская область

Карашатский массив 
(Южная Тува) v - e , 50.1 95.1 -7 325 (350) Линейные дайки + 

силлы - NMORB KM Рассеянный

Чон-Саир (Южная Тува) V -6 , 50.2 95.2 - 85 Линейные дайки - NMORB KM То же

Куртушибинский массив 
(Западный Саян) V -€ , 52.8 93.5 +5

270
-

Дайки 1-й 
генерации NMORB+EMORB COX Концентриров

анный

280-300(350) Дайки 2-й 
генерации Bon+IATB п о д Рассеянный

Шатский массив (Западная 
Тува) v - e , 1 51.3 90.7 -11

80-90 (300)
-

Дайки 1-й 
генерации IATB РОД То же

325 Дайки 2-й 
генерации 1АТВ+ВАВВ(?) ЗБ(?) и

Среднетерсинский массив 
(Кузнецкий Алатау) 6 ,* 54.7 88.4 -9

10(30)
-

Линейные дайки IATB+IACAB РОД “

- Хаотичные дайки 
с силлами KNSA (АВАВВ) РОД+ЗБ и

Курайские офиолиты 
(Г орный Алтай) v - e , 50.0 88.6 -11

323 (355)
-

Линейные дайки NMORB СОХ Линейный

- Хаотичные дайки 
с силлами Bon+IATB п о д Рассеянный

Северо-Саянские офиолиты 
(Западный Саян) v - e , 52.9 91.6 +14

50-60 (275)
-

Линейные дайки NMORB с о х Концентриров
анный

- Хаотичные дайки 
с силлами Bon п о д Рассеянный

Северо-Западная М онголия

Хан-Тайширский массив
v - e ,

46.3 96.1

+19 345 (305)

-

Дайки 1-й 
генерации NMORB СОХ, ЗБ(?) Концентриров

анный

-14 40 (47)
Дайки 2-й 
генерации + 
силлы

Bon п о д Рассеянный

Наранский массив e , 46.3 96.5 +20 Дайки + силлы - Bon+IATB п о д Рассеянный

Баян-Хонгорский массив v - e , 46.5 95.5 +23

330(355)

-

Линейные дайки NMORB СОХ, ТР(?) Концентриров
анный

-
Разноориентиров 
анные дайки 2-й 
генерации

- ЗБ(?) Рассеянный
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Таблица 8.1. (окончание)
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

Центральны й Казахстан

Караулчекинский массив О, 50.8 74.8 +15 - “Силл в силле” - IACAB РОД Рассеянный
Толпакский массив О, 50.8 74.8 +17 - То же - IACAB РОД То же
Базарбайский массив 0 2 49.3 73.3 +10 - и - IACAB +KNSA 

(АВАВВХ?) ЗБ “

Урал

Массив Сыум-Кеу 
(Полярный Урал) 0-S, 67.7 66.3 +10 20-25 Параллельные дайки + 

силлы - Воп п о д Рассеянный

Войкаро-Сыньинский 
массив (Полярный Урал) o - s , 66.7 63.5 +11

40-50 (340-10)

-

“Дайка в дайке” NMORB с о х Концентриров
анный

-
Многочисленные 
силлы +
единичные дайки

Воп ПОД Рассеянный

Шулдакский массив 
(Южные Мугоджары) 0,-2 48.5 58.7 +16 335 (75) “Дайка в дайке” - NMORB СОХ, ЗБ(?) Концентриров

анный
Ю жный Тянь-Ш ань

Киргизатинский аллохтон 0,-2 40.1 72.5 +21
300 (340)

-

Рои “дайка в 
дайке”

NMORB+EMORB 
+ SAOIB СОХ(?)+ОГ Повторный,

рассеянный

- Параллельные 
дайки + силлы SAOIB ОГ То же

Ходжагаирский аллохтон s2- d 40.2 72.1 +23
-

-
“Силл в силле” NMORB+SAOIB СОХ(?)+ОГ tc

- Хаотические 
дайки + силлы SAOIB ОГ и

Сартале 0 3-D 40.0 71.5 +24 - Силлы SAOIB ОГ U

Нарынские офиолиты
S-D(?)

41.6 72.5 +20
85 (330)

-
“Дайка в дайке” NMORB(?) ТР Концентриров

анный

D,-2(?) 350 (330) Рои “дайка в 
дайке” NMORB(?) ТР Рассеянный

Ю жная М онголия

Хребет Дзолен О, 43.5 102.8 +0.5 - Многочисленные силлы 
+ единичные дайки - - ОГ(?) Рассеянный

Хребет Гурван-Сайхан D, 43.7 103.0 6 - То же - ОГ(?) То же
Примечание, cp, X -  координаты места отбора; пш -  палеоширота; пр -  простирание дайковых комплексов в современной и древней (в скобках) системах 

координат, типоморфные серии: NMORB -  нормальные толеитовые базальты срединно-океанических хребтов, EMORB -  обогащенные толеитовые базальты 
срединно-океанических хребтов, SAOIB -  субщелочные серии океанических островов, Воп -  бониниты, IATB -  островодужные толеитовые базальты, IACAB -  
островодужные известково-щелочные базальты, ВАВВ -  толеитовые базальты задуговых бассейнов, KNSA (АВАВВ) -  калиево-натриевые субщелочные серии 
(аномальные базальты задуговых бассейнов); тип палеоструктуры: КМ -  развитие океанического рифтогенного бассейна при расколе древних сиалических блоков 
(современная ситуация: офиолиты Тихама-Азир -  Красное море), СОХ -  срединно-океанические хребты, ТР -  трансформные разломы, ОГ -  внутриплитные 
океанические острова и гайоты, ПОД -  примитивные островные дуги, РОД -  развитые островные дуги, ЗБ -  задуговые бассейны.



вый” этап. Есть основания предполагать простую 
систему магмоподачи: в промежуточных магма
тических камерах, остатки которых представлены 
в современной структуре горизонтами (силлами?) 
офитового габбро, накапливается поступавший из 
зоны магмогенерации расплав. В каждый импульс 
спрединга благодаря избыточному давлению пор
ция магмы поступает наверх, в конечном итоге 
образуя дайку и сопряженные с ней лавовые по
токи-трубы. Затем, при сохранении параметров 
равномерности, возникают одновременно действу
ющие центры (минипалеорифты) раздвижения -  
наступает “миницентровая” фаза, отличающаяся 
усложнением способа магмовыведения. Это обус
ловлено появлением вторичных магматических 
камер, становящихся той вязкой основой, по ко
торой “спредингуют” блоки отвердевшей верхней 
части океанической коры. Именно отсюда проис
ходит окончательное поступление магмы на повер
хность. Можно предполагать, что этому этапу 
спрединга соответствуют отдельные, но крупные 
вулканические постройки в рифтовых системах. 
Усложнение геодинамической картины спредин
га на “миницентровом” этапе фиксируется специ
фическим процессом магматической эрозии, при
водящей к образованию соответствующих брек
чий в апикальных частях магматических камер. Ви
димо, такие магматические брекчии свидетель
ствуют о процессах раздвижения, происходящих 
в глубинных условиях.

Одновременно с затуханием одного палеориф
та возникают новые -  происходит перескок оси 
спрединга. Иногда джампинг может наступить 
позднее затухания. Время паузы определяется по
требностью для внедрения кумулятивного пиро- 
ксенового габбро и его последующей амфиболи- 
зации. Задержка геодинамической непрерывнос
ти раздвигания не фиксируется структурно -  в 
закономерно повторяющихся циклах сохраняется 
линейность. Таким образом, джампинг не искажает 
линейность спрединга.

В современных срединно-океанических облас
тях линейность подчеркивается параллелизмом 
границ полосовых магнитных аномалий. Право
мерность подобного сопоставления подтвержда
ется установленными двумя инверсиями магнит
ного поля в дайковом комплексе Шулдака в де
вонское время (см. главу 3).

Второй отличительной чертой рассматриваемо
го типа спрединга является насыщенность про
странства оазитовым материалом. Особенно хоро
шо это видно в дайковых сериях. Здесь практи
чески отсутствуют какие-либо иные вмещающие 
породы, кроме самих даек.

Линейные (насыщенные) спрединговые комп
лексы сопоставляются нами со структурами, фор
мирующимися в областях новообразования коры 
океанического типа: срединные хребты современ
ных океанов, центральные рифтовые зоны типа 
Красноморской или междуговых и задуговых бас
сейнов типа Филиппинского моря.

Спрединг насыщенного типа нередко протекает 
в геодинамической обстановке, когда его линей
ность нарушается. В структурном рисунке, кото
рый создают дайковые серии массива Хабарный 
(Сакмарская зона Южного Урала), вычитывается 
мозаично-блоковое строение [Перфильев, Херас
ков, 1980]. Отдельные блоки, формирование кото
рых происходило в условиях линейного спрединга, 
повернуты относительно друг друга так, что направ
ления осей палеоспрединга пересекаются под зна
чительными углами. Соотношения даек показыва
ют, что блоки с локально проявленным линейным 
спредингом относительно разновозрастны. Незако
номерное простирание осей палеоспрединга несом
ненно указывает на усложнение геодинамических 
условий формирования океанической палеокоры 
в обстановках задуговых бассейнов типа охотомор
ского [Куренков, Перфильев, 1984].

Не менее ярким примером нарушения линей
ного спрединга могут служить дайковые серии 
офиолитов Северо-Восточной Ферганы (см. главу 
4). Здесь зафиксированы две линейные системы 
даек, одна из которых сечет вторую, раннюю, прак
тически под прямым углом (рис. 4.19).

Насыщенный спрединг нелинейного типа мо
жет фиксироваться ветвящимися и непрямоли
нейными дайковыми системами, находящимися в 
ассоциации с линейными лайковыми комплекса
ми насыщенного типа. Такие ситуации распрост
ранены, например, в Боян-Хонгорской зоне кале- 
донид Монголии (см. главу 7).

Подобные спрединговые ситуации можно свя
зывать с более сложными геодинамическими об
становками, наблюдающимися в зонах сочлене
ния рифтов и трансформных разломов (нодаль- 
ные впадины).

Рассеянный спрединг. Опорными объектами 
для изучения базитов, формировавшихся в усло
виях рассеянного спрединга, послужили офиоли- 
ты: Южной Тувы (Карашатский, Чон-Саирский 
массивы), Наранский массив Северо-Западной 
Монголии, массивы Тол пак, Базарбай, Караул- 
Чеку в Центральном Казахстане, массивы Дзолен, 
Гурван-Сайхан в Южной Монголии. Анализ стро
ения их интрузивных и эффузивных комплексов 
показывает существенные отличия по сравнению 
с аналогичными комплексами, образовавшимися 
в условиях концентрированного спрединга.

Характерной чертой строения дайковых комп
лексов, формировавшихся в условиях рассеянно
го спрединга, является то, что они слагают разоб
щенные дайковые рои мощностью от десятков 
метров до километров, разделенные междайковы- 
ми пространствами мощностью от сотен метров 
до первых километров. В таких роях дайки, как 
правило, линейные и выдерживают свои прости
рания в отдельных роях. В центральных частях 
роев формируются пакеты магматических тел типа 
“дайка в дайке”, которые по своим структурно-мор
фологическим параметрам мало отличаются от 
соответствующих характеристик комплексов,



формировавшихся в условиях концентрированно
го спрединга.

Фланговые части таких роев сложены отдель
ными субпараллельными дайками, удаленными 
друг от друга на расстояния от первых до десят
ков метров. При этом мощность междайковых 
пространств закономерно увеличивается от цент
ров роев к их флангам. Мощность самих фланго
вых даек невыдержанная, они могут расщеплять
ся на два и более тела, иметь коленообразные из
гибы, пересекать друг друга, меняя свои прости
рания от 10 до 60°.

В условиях рассеянного спрединга возникает 
ситуация, когда в верхней части коры образуются 
субгоризонтальные полости, заполняющиеся маг
мой. Часть из них могла служить промежуточны
ми магматическими камерами, которые, застывая, 
формировали силловые комплексы, нередко пост
роенные по типу “силл в силле”. Анализ изученных 
комплексов показывает, что появление многочис
ленных силловых образований в офиолитах являет
ся важнейшей диагностической характеристикой 
рассеянного спрединга. Особенно ярко это прояв
лено в офиолитах Центрального Казахстана, где слой 
2 В палеоокеанической коры в основном представ
лен силловыми образованиями (см. главу 5).

Многие геодинамические параметры, свой
ственные концентрированному спредингу, сохра
няются и в условиях рассеянного спрединга. Во 
всех детально изученных случаях рассеянного 
спрединга обязательно устанавливается влияние 
сдвиговой компоненты и наличие перескока осей 
магмовыведения (джампинга).

Повторный спрединг. Как было показано выше, 
значительная часть базитовых комплексов офио- 
литов, изученных нами, формировалась в два и 
более этапа. В результате концентрированный и 
рассеянный типы спрединга сочетаются друг с 
другом в пределах одной офиолитовой ассоциа
ции. Примерами таких образований служат офи- 
олитовые массивы: Куртушибинского хребта (За
падный Саян), Шатский (Западная Тува), Средне- 
терсинский (Кузнецкий Алатау), Хан-Тайшири (За
падная Монголия), Войкаро-Сыньинский (Поляр
ный Урал), Киргизатинский, Ходжагаирский, Сар- 
тале (Южный Тянь-Шань).

В ряде случаев, на хорошо проявленные струк
туры концентрированного спрединга (первая фаза) 
накладываются образования, свойственные рассе
янному спредингу (вторая фаза), “съедая” на отдель
ных участках базитовую часть первой фазы (Кур- 
тушибинский хребет, Западный Саян). В спредин- 
говых комплексах Южного Тянь-Шаня отмечается 
иная ситуация -  на существенно редуцированные 
базитовые образования первой фазы (концентри
рованный спрединг) наложены комплексы с харак
терными морфоструктурными параметрами, свой
ственными геодинамическим ситуациям рассеян
ного спрединга.

Характерной особенностью повторного спре
динга являются значительные различия в соста

вах магм. Наблюдается отчетливая гомодромная 
последовательность, зафиксированная как в инт
рузивном, так и в эффузивном комплексах, соглас
но которой на начальных стадиях повторного спре
динга поступают ультраосновные расплавы, быс
тро сменяющиеся дифференцированными толеи- 
тами. На поздних стадиях в верхние горизонты 
коры поступают недифференцированные базаль
товые магмы.

Офиолитовые комплексы, формировавшиеся в 
условиях повторного спрединга, могут сочетать в 
себе различные геодинамические обстановки; пер
вая фаза, обычно связанная с условиями концент
рированного линейного спрединга, могла образо
ваться в пределах срединно-океанических хребтов, 
вторая -  примитивных островных дуг (Войкаро- 
Сыньинский массив, Полярный Урал) или задуго- 
вых бассейнов (массив Шатский, Западная Тува).

Установление возрастного интервала, в тече
ние которого формировались магматические ча
сти разрезов офиолитовых комплексов, позволя
ет разделить их на короткоживущие и долгожи
вущие. К первым можно отнести офиолиты Юж
ных Мугоджар (Южный Урал), Северо-Восточ
ной Ферганы (Тянь-Шань), Чон-Саира (Южная 
Тува), Ягельного меланжа (Корякское нагорье 
[Соколов и др., 1997]), Тайтао (западное побере
жье Чили [Nelson et al., 1994]) и Тихама-Азир 
(Красноморский регион [Coleman et al., 1975]), 
от момента образования до обдукции которых 
прошло не более 10-20 млн лет, а порой -  первые 
миллионы лет. Как правило, такие образования 
формировались в условиях однофазного концен
трированного или рассеянного спрединга.

Значительное число офиолитовых комплексов 
формировалось более длительное время (до 100 млн 
лет). При этом следует подчеркнуть, что они были 
образованы в два и более этапа: Сартале (Южный 
Тянь-Шань), Хан-Тайшири (Западная Монголия), 
значительная часть Алтае-Саянских, Семайл (Оман 
[Oman ophiolite, 1981; Pallister, 1981,1987; Boudier, 
1982; Manning, Coleman, 1984; Gass et al., 1985]), Бей 
оф Айленде (Ньюфаундленд [Malpas, 1977]) офио
литовых ассоциаций. Именно в этих объектах про
явлен повторный спрединг.

8.2. Петролого-геохимические 
особенности спрединга 

в различных геодинамических 
обстановках

Большой объем детально изученных образцов 
горных пород из различных палеоспрединговых 
комплексов Урало-Монгольского покровно-склад
чатого пояса позволил создать представительную 
базу оригинальных данных (см. главы 2-7) и выяс
нить определенные геохимические особенности 
магматических систем, принимавших участие в 
спрединговых процессах венда -  среднего палео



зоя. В данном разделе предпринята попыт
ка синтеза накопленных данных и на этой 
основе рассмотрены геодинамические про
цессы, в которых формировались спредин- 
говые комплексы. Большая степень изме
ненное™ пород палеоспрединговых серий 
потребовала применения методик комплек
сного анализа, с последовательным исполь
зованием петрологических, петрохимичес- 
ких, геохимических, минералогических ме
тодов, и изучения расплавных включений 
в сохранившихся реликтах первичных маг- 
матогенных минералов. В данном разделе 
петрогеохимические характеристики рас
сматриваются в целом для наиболее круп
ных океанических ассоциаций, формиро
вавших палеоспрединговые системы трех 
основных океанов прошлого: Палеоазиатс
кого, Уральского и Туркестанского.

Петрохимические данные. Гистограм
мы распределения отдельных элементов 
в породах палеоспрединговых комплек
сов показывают (рис. 8.1), что по содер
жанию S i0 2 преобладают базальтовые си
стемы -  46-54 %. В то же время, отчетли
во выделяется несколько групп со сред
ними значениями ТЮ2: 0.4, 0.8, 1.8 и свы
ше 2 % (рис. 8.1). Группа с минимумом 
титана характеризует островодужные ком
плексы. Другие две группы отвечают об
разованиям срединно-океанических хреб
тов и задуговых бассейнов. Максималь
ными содержаниями ТЮ 2 обладают маг
матические палеоспрединговые комплек
сы, формирование которых могло проис
ходить внутри плит океанической литос
феры. Устанавливается относительно од
нородное распределение магния в поро
дах палеоспрединговых комплексов Ура
ло-Монгольского складчатого пояса с 
преобладанием значений в интервале
6—12 %. По содержанию калия явно пре
валируют низкокалиевые магматаческие 
системы (до 0.4 % К20).

По распределению щелочей в зависи
мое™ от S i02 составы пород из палеоспре
динговых комплексов располагаются как 
в области нормальной щелочности, так и в 
поле щелочных серий (рис. 8.2). Это харак
терно для спрединговых комплексов всех 
трех рассмотренных палеоокеанов. Наи
больший разброс данных отмечается для 
пород из структур Палеоазиатского океа
на. Наиболее компактное поле, с преобла
данием щелочных серий, образуют фигу
ративные точки составов пород из палео
спрединговых комплексов Туркестанско
го океана.

По содержанию калия среди изученных 
палеоспрединговых пород преобладают то- 
леитовые характеристики (рис. 8.3). При
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Рис. 8.2. Диаграмма (Na20+K 20 )-S i0 2 для составов пород из палеоспрединговых комплексов 
У рал о-Монгольского покровно-складчатого пояса. Построена с использованием данных: [Магма
тические горные..., 1987]

1-3 -  фигуративные точки составов пород из спрединговых комплексов палеоокеанов: 1 -  Палеоазиатско
го, 2 -  Уральского, 3 -  Туркестанского; 4, 5 -  поля составов пород из палеоокеанов: 4 -  Уральского, 5 -  
Т уркестанского.

А -  щелочные серии; N -  породы нормальной щелочности

этом породы палеоспрединговых комплексов 
Уральского палеоокеана обладают минимальны
ми значениями калия, располагаясь исключитель
но в толеитовой области, по сравнению с широ
ким разбросом данных по Палеоазиатскому океа
ну. Палеоспрединговые комплексы Туркестанского 
палеоокеана имеют как известково-щелочные, так 
и толеитовые характеристики. По содержанию ка
лия они существенно отличаются от пород Ураль
ского палеоокеана. Данные по Палеоазиатскому 
океану обладают наиболее широкими вариация
ми, практически полностью перекрывая фигура
тивные точки составов пород Уральского и Тур
кестанского океанов.

Диаграмма T i0 2-K 20  отчетливо показывает 
различие в петрохимических характеристиках по
род спрединговых образований рассмотренных 
палеоокеанов (рис. 8.4), что отражает особеннос
ти геодинамических условий формирования этих 
ассоциаций. Как и на предыдущих диаграммах, 
наибольший спектр значений компонентов отме
чается для Палеоазиатского океана, палеоспредин
говые комплексы которого развивались в разно
образных океанических и островодужных обста
новках, включая системы задуговых бассейнов. 
Низко калиевые породы Уральского палеоокеана 
распределяются вдоль оси ТЮ2, показывая доста
точно устойчивую и несложную систему разви-





Рис. 8.3. Диаграмма K20 -S i0 2 для составов пород из палеоспрединговых комплексов Урало- 
Монгольского покровно-складчатого пояса

С А -  известково-щелочные породы; Т -  толеитовые серии (по данным: [Лутц, 1980]).
Остальные условные обозначения см. на рис. 8.2

О О

Рис. 8.5. Диаграмма T i02-FeO*/MgO для составов пород из палеоспрединговых комплексов 
У рало-Монгольского покровно-складчатого пояса. Построена с использованием данных: [Симо
нов, 1993]

Тренды: 1 -  океанические толеитовые базальты (срединно-океанические хребты); 2 -  островодужные 
толеитовые и известково-щелочные базальты; 3 -  бонинитовые серии.

Остальные условные обозначения см. на рис. 8.2

тия примитивной островной дуги с бонинитами 
на океанической литосфере.

Составы пород Туркестанского палеоокеана за
метно отличаются от данных по структурам Ураль
ского и фиксируют океанические характеристи
ки, с преобладанием высокотитанистых магмати
ческих комплексов, близких к ассоциациям внут- 
риплитных океанических островов.

Развитие палеоспрединговых комплексов Тур
кестанского палеоокеана в условиях океанической 
литосферы подтверждается данными по соотно
шению титан-железистость (рис. 8.5). Для Ураль
ского палеоокеана спредицговые процессы разви
вались также в океанических условиях, но с пере
ходом в обстановку примитивных островных дуг 
с бонинитами. Палеоспрединговые комплексы.

Рис. 8.4. Диаграмма T i02-K 20  для составов пород из палеоспрединговых комплексов Урало- 
Монгольского покровно-складчатого пояса

Поля составов пород, построены с использованием материалов: [Миронов, 1990; Зоненшайн и др., 1995]: 
ОШ -  базальты океанических внутриплитных островов; NMORB -  нормальные базальты срединно-океани
ческих хребтов; BABB+EMORB -  базальты задуговых бассейнов и обогащенные базальты срединно-океани
ческих хребтов; АВАВВ -  аномально обогащенные базальты задуговых бассейнов; Boninites -  бониниты; 
IATB -  островодужные толеитовые базальты; IACAB -  островодужные известково-щелочные базальты.

Остальные условные обозначения см. на рис. 8.2



Палеоазиатского океана формировались как в оке
анических, так и в островодужных системах, с от
четливым бонинитовым трендом.

На диаграмме M gO -Si02 видно (рис. 8.6), что 
бониниты достаточно широко представлены сре
ди палеоспрединговых ассоциаций Палеоазиатс
кого океана, есть и среди комплексов Уральского 
палеоокеана и не характерны для Туркестанского 
палеоокеана.

Г ео х и м и я  р е д к и х  эл ем ен то в . Петрохимические 
данные позволили сделать выводы о преобладаю
щих для каждого из трех палеоокеанов палеогеоди- 
намических обстановках развития спрединговых 
систем. В то же время, многие петрохимические 
компоненты изменяют свои значения в ходе воз
действия вторичных процессов. Поэтому, учиты
вая значительную степень преобразования рассмот
ренных пород из палеоспрединговых комплексов, 
необходимо проанализировать геохимию редких 
элементов, обладающих относительной устойчиво
стью по отношению к вторичным процессам.

По соотношению V-Ti, так же как и по петро- 
химическим данным, виден существенный разброс

фигуративных точек составов пород из палеоспре- 
дингбвых комплексов Палеоазиатского океана 
(рис. 8.7). Для Туркестанского палеоокеана фигу
ративные точки располагаются в полях океаничес
ких островов и срединно-океанических хребтов, 
тогда как для Уральского палеоокеана характерны 
условия срединно-океанических хребтов, перехо
дящие в островодужные.

На диаграмме Ti/С г -  Ni фигуративные точ
ки составов пород из палеоспрединговых комп
лексов Туркестанского палеоокеана располага
ются в виде компактного поля в океанической 
области (рис. 8.8). Для Уральского палеоокеана 
отчетливо виден тренд со снижением Ti/Cr, при 
росте значений Ni, от океанических характерис
тик к условиям примитивных островных дуг с 
бонинитами. Палеспрединговые комплексы Па
леоазиатского океана могли формироваться во 
всех возможных палеогеодинамических ситуаци
ях. Особенно хотелось бы отметить значитель
ное количество точек, попадающих в поле с ми
нимальными значениями T i/C r и максимальны
ми Ni, в котором располагаются только составы

мае. %

Р и с . 8.6. Диаграмма MgO-Si02 для составов пород из палеоспрединговых комплексов Урало- 
Монгольского покровно-складчатого пояса. Построена с использованием данных: [Симонов, Доб- 
рецов, Буслов, 1994]

Поля составов пород: 1 -  пикробазальты, 2 -  оливиновые базальты, 3 -  базальты, 4 -  андезито-базальты, 
5 -  андезиты. Boninites -  составы бонинитов западной части Тихого океана.

Остальные условные обозначения см. на рис. 8.2



Рис. 8.7. Диаграмма V-Ti для составов пород из палеоспрединговых комплексов Урало-Мон
гольского покровно-складчатого пояса. Построена с использованием данных: [Shervais, 1982] 

Поля составов пород: IATB -  островодужные толеитовые базальты; MORB+BABB -  базальты срединно
океанических хребтов и задуговых бассейнов; OIB -  базальты океанических внутриплитных островов. 

Остальные условные обозначения см. на рис. 8.2

пород из бонинитовых серий западной части 
Тихого океана.

Соотношения наиболее устойчивых к вторич
ным процессам иттрия и циркония рассмотре
ны для Палеоазиатского и Уральского палеооке
анов (рис. 8.9). На диаграмме видно, что точки 
составов пород палеоспрединговых комплексов 
Палеоазиатского океана попадают в поля заду
говых бассейнов и островодужных систем с бо- 
нинитами. Для пород Уральского палеоокеана от
мечается преобладание островодужных характе
ристик.

Составы первичных минералов и расплавных 
включений. В результате многолетних исследова
ний и просмотра нескольких тысяч образцов из 
палеоспрединговых дайковых комплексов Урало- 
Монгольского покровно-складчатого пояса оказа
лось, что только в отдельных пробах из офиолитов 
Горного Алтая, Кузнецкого Алатау, Южной Тувы и 
Полярного Урала присутствуют первичные маг- 
матогенные минералы , представленные в основ
ном хромшпинелидами и клинопироксенами.

Составы хромшпинелидов из бонинитовых се
рий Курайских офиолитов (Горный Алтай) соот
ветствуют данным по минералам из бонинитов 
западной части Тихого океана [Симонов, Добре- 
цов, Буслов, 1994].

На диаграмме T i0 2-FeO* для составов клино- 
пироксенов из порфиритов палеоспрединговых

комплексов Палеоазиатского океана видно, что 
характеристики минералов из разных офиолито- 
вых ассоциаций существенно различаются (рис. 
8.10). Составы клинопироксенов Горного Алтая 
обладают минимальными значениями титана и 
приурочены к тренду пироксенов из бонинитов 
западной части Тихого океана. Минералы из пор
фиритов офиолитов Кузнецкого Алатау распола
гаются в островодужном поле, обладая более вы
сокими содержаниями титана по сравнению с 
пироксенами из бонинитовых серий. По своему 
составу клинопироксены из пород Южной Тувы 
резко отличаются от минералов из других офио- 
литовых ассоциаций, прежде всего, существенно 
более высокими содержаниями титана. Они рас
полагаются в области океанических пироксенов и 
приурочены к полю минералов из пород океани
ческих островов и гайотов, что может свидетель
ствовать о воздействии глубинных мантийных плю- 
мов на условия магмогенерации.

Для клинопироксенов из палеоспрединговых 
комплексов Уральского палеоокеана устанавлива
ются более однообразные характеристики -  пре
имущественно островодужные (со значительной 
приуроченностью к бонинитовому тренду) с пе
реходом в океаническую область (рис. 8.10).

В целом, результаты анализа первичных магмато- 
генных минералов подтверждают выводы, основан
ные на петрохимических и геохимических данных.
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Рис. 8.8. Диаграмма Ti/Cr-Ni для составов пород из палеоспрединговых комплексов Урало- 
Монгольского покровно-складчатого пояса. Построена с использованием данных: [Симонов, 1993; 
Beccaluva et al., 1983]

I—III -  поля составов пород: I -  умеренно титанистые островодужные серии; II -  низкотитанистые остро- 
водужные серии (И, -  бониниты); III -  высокотитанистые серии срединно-океанических хребтов, задуговых 
бассейнов и т.п.

Остальные условные обозначения см. на рис. 8.2

Рис. 8.10. Диаграмма T i02-FeO* для составов клинопироксенов из пород палеоспрединговых 
комплексов Урало-Монгольского покровно-складчатого пояса. Построена на основе оригиналь
ных данных с использованием материалов: [Магматические горные породы..., 1985; Симонов, 
Добрецов, Буслов, 1994; Симонов и др., 1998, 1999; Петрологические провинции..., 1996; Frey et 
al., 1994]

1-4 -  офиолитовые комплексы: 1 -  Полярного Урала; 2 -  Горного Алтая; 3 -  Кузнецкого Алатау; 4 -  
Южной Тувы

Поля составов клинопироксенов из океанических (Ocean, в том числе: ОШ -  Гавайских островов, гайотов 
Маркус-Уэйк в Тихом океане, о-ва Буве в Южной Атлантике) и островодужных (Island Arc) пород. Boninites -  
тренд бонинитов западной части Тихого океана

Расплавные включения  удалось найти и ис
следовать только ц минералах из единичных об
разцов пород палеоспрединговых комплексов Па
леоазиатского океана, с сохранившимися первич
ными магматогенными клинопироксенами (офи- 
олиты Горного Алтая, Кузнецкого Алатау и Юж

ной Тувы). На диаграммах составы гомогенизиро
ванных расплавных включений отчетливо распа
даются на три группы (рис. 8.11), характеризуя маг
матические системы, развивавшиеся в различных 
палеогеодинамических обстановках. Фигуратив
ные точки составов включений с наибольшими зна-

Рис. 8.9. Диаграмма Y-Zr для составов пород из палеоспрединговых комплексов Урало-Мон
гольского покровно-складчатого пояса. Построена с использованием данных: [Симонов, Добре
цов, Буслов, 1994; Зоненшайн и др., 1995]

Поля составов пород: ВАВВ -  базальтов задуговых бассейнов; Boninites -  бонинитов; IAB -  отношение 
Y/Zr в островодужных базальтах. 1 , 2 -  тренды офиолитов: 1 -  Горного Алтая, 2 -  Кузнецкого Алатау. 

Остальные условные обозначения см. рис. 8.2





Рис. 8.11. Диаграммы ТЮ2-К 20  (а) и T i02-Fe0*/M g0 (6) для гомогенизированных расплав- 
ных включений в клинопироксенах из пород палеоспрединговых комплексов Палеоазиатского 
океана. Построены на основе оригинальных данных с использованием материалов: [Миронов, 
1990; Симонов, 1993; Симонов, Добрецов, Буслов, 1994]

На а: ОШ -  базальты океанических внутриплитных островов; NMORB -  нормальные базальты срединно
океанических хребтов; EMORB -  обогащенные базальты срединно-океанических хребтов; IATB -  островодуж- 
ные толеитовые базальты; IACAB -  островодужные известково-щелочные базальты; Boninites -  бониниты.

На б тренды: 1 -  океанических толеитовых базальтов (срединно-океанические хребты); 2 -  островодуж- 
ных толеитовых и известково-щелочных базальтов; 3 -  бонинитовых серий

чениями титана (офиолиты Южной Тувы) указы
вают на ситуации внутриокеанических островов. 
Расплавы с минимальными значениями титана и 
калия (офиолиты Горного Алтая) отвечают геоди- 
намическим обстановкам развития примитивных 
островных дуг с бонинитовыми сериями. Широ
кие вариации содержания калия при незначитель
ных количествах титана характерны для магмати
ческих систем развитых островных дуг (офиоли
ты Кузнецкого.Алатау).

Эти три типа магматических систем характер
ны для формирования палеоспрединговых комп
лексов различных офиолитовых ассоциаций (ре
ликтов структур Палеоазиатского океана), и резуль
таты исследования расплавных включений под
тверждают петролого-геохимические и минерало
гические данные о развитии рассмотренных па
леоспрединговых процессов в конкретных и су
щественно различающихся палеогеодинамических 
обстановках.

8.3. Магнитотектонические 
реконструкции развития 

Урало-Монгольского 
покровно-складчатого пояса

Основой для магнитотектонических реконст
рукций послужили данные по континентальным 
массивам Евразии и Северной Америки. Для рас
чета положений Восточно-Европейской, Сибирс
кой, Северо-Китайской, Таримской и Южно-Ки
тайской плит в палеозойское время использованы 
траектории кажущейся миграции движения полю
сов [Диденко, 19976; Печерский, Диденко, 1995; 
Bai et al., 1987; Didenko, Pechersky, 1993; Li, 1990; 
Nie, 1991; Seguin, Zhai, 1992; Torsvik et al., 1992]. 
Данные для расчета положения Северо-Американ
ской плиты заимствованы из работ: [Gordon et al., 
1984; Van der Voo, 1988, 1990, 1993; Niocaill, 
Smethurst, 1994]. Северный и северо-восточный 
края Гондваны показаны на основании известных 
схем [Scotese, 1984; Scotese et al., 1979; Scotese, 
McKerrow, 1990]. Кроме того, были учтены палео- 
магнитные материалы, полученные для отдельных 
террейнов гондванского происхождения [Trench 
et al., 1992; Pickering, Smith, 1995].

Существенным отличием представленных ниже 
реконструкций от реконструкций других авторов 
[Зоненшан и др., 1987, 1990 а,б; Моссаковский и

др., 1996; Пучков, 2000; Шенгер и др., 1994; Briden, 
Duff, 1981; Pickering, Smith, 1995; Scotese, McKerrow, 
1990; Sengor et al., 1993; Sengor, Natal’in, 1996] явля
ется использование палеомагнитных данных по 
офиолитам и другим структурам Урало-Монгольс
кого складчатого пояса, представляющих собой его 
“начинку”. Это позволило реконструировать абсо
лютные простирания некоторых срединно-океани
ческих и островодужных спрединговых зон, мар
кируемых дайковыми сериями. Полученные дан
ные можно разделить на четыре группы (табл. 8.1).

1. Офиолиты Алтае-Саянской области и Озер
ной зоны Монголии, имеющие в основном венд- 
раннекембрийский возраст и окончательно сфор
мировавшиеся в краевых частях Палеоазиатского 
океана. Палеомагнитные определения по этим 
объектам по своей надежности не равнозначны. 
Наряду с представительными данными, есть оп
ределения с достаточно низкой надежностью, но 
в целом они хорошо согласуются между собой от 
Кузнецкого Алатау на севере до Озерной зоны 
Монголии на юге, что позволяет говорить о выде
лении палеомагнитного направления, близкого к 
времени образования всех объектов.

2. Офиолиты и вулканические комплексы Ка
захстана (ордовик), возникшие в малых океаничес
ких бассейнах или в островодужных условиях зак
рывавшегося палеоокеана [Печерский, Диденко, 
1995; Турм'анидзе, 1991; Турманидзе и др., 1991]. В 
этой части для массивов с континентальной ко
рой Северо-Западного Казахстана и Южного Ура
ла использованы данные И.А. Свяжиной [Свяжи- 
на, 1988; Свяжина, Коптева, 1991].

3. Офиолиты среднеордовикского-среднеде- 
вонского возраста, образовавшиеся в различных 
океанических бассейнах: Палеоуральском, Турке
станском и Южно-Монгольском. В этой части 
использованы результаты В.Л. Клишевича и А.Н. 
Храмова по океаническим комплексам Туркестан
ского океана, шарьированных на Алайский мик
роконтинент [Клишевич, Храмов, 1993].

4. Вулканические и вулканогенно-осадочные 
комплексы силурийско-девонского и девонско- 
каменноугольного возрастов вулканического по
яса Центрального Казахстана и Саурской палео
дуги [Гришин и др., 1997; Диденко, Морозов, 1999; 
Печерский, Диденко, 1995].

При палеомагнитном исследовании значитель
ной части палеозойских объектов Урало-Монголь
ского складчатого пояса было получено направле-



248

Ш  * И |0И ,|И 121 13 14



ние вторичной послескладчатой компоненты, со
впадающей, как правило, с рассчитанным пермс
ким палеомагнитным направлением в точке отбо
ра. На этом основании мы датируем эту компонен
ту как позднепалеозойскую и используем ее при 
построении реконструкции на пермское время. 
Кроме того, для этого времени использованы ре
зультаты по Южной Монголии [Primer, 1987,1992].

В этом разделе представлены семь магнитотек
тонических реконструкций, охватывающих интер
вал времени от позднего венда до позднего палео
зоя. Впервые подобные реконструкции были опуб
ликованы в работе А.Н. Диденко и его соавторов 
[1994], затем были несколько изменены и дополне
ны [Диденко, 19976; Диденко, Куренков, Руженцев 
и др., 2001].

Конец венда -  первая половина раннего кем
брия (рис. 8.12). Реконструкция для этого интер
вала разработана нами на основании глобальных 
палинспастических реконструкций и указаний о 
положении континентальных блоков [Piper, 1982; 
Палеомагнитология, 1982; Храмов, Печерский, 
1983; Scotese, 1984; Зоненшайн и др., 1990а,б; 
Scotese, McKerrow, 1990; Dalziel, 1991; McKerrow 
et al., 1992; Torsvik et al., 1995; и др.]. Положения 
Северо-Американского и Восточно-Европейско
го (Балтия) континентов на этих реконструкциях 
с небольшими вариациями практически повторя
ют друг друга. Для расчета положения Сибирс
кой плиты мы использовали значение вендских

полюсов Р.А. Комиссаровой и В.Э. Павлова [Па- 
леомагнитные направления..., 1984; Павлов, 1994] 
и данных о положении Сибири в Экваториальной 
зоне в позднедокембрийское время [Зоненшайн 
и др., 1990а].

Согласно предположению ряда авторов, в кон
це рифея существовал суперконтинент. Родиния 
(Rodinia) с субмеридиональной ориентировкой 
расположения континентов от 50-60° с.ш. до 60° 
ю.ш., где Балтия занимала экваториальное положе
ние (например: [Dalziel, 1991]). К началу венда этот 
суперконтинент распался и Балтия испытала сме
щение до 60° ю.ш. [Torsvik et al., 1995]. Тому факту, 
что в венде Балтия находилась в высоких южных 
широтах, вероятно, рядом с Гондваной (рис. 8.12), 
не противоречат геологические данные. Так, по 
предположению А.А. Моссаковского с соавтора
ми [Моссаковский и др., 1996] в позднем рифее -  
венде в результате отделения Балтии от Гондваны 
заложилась структура Протоурала.

В соответствии с нашей реконструкцией, Си
бирь и Лаврентия располагаются, в основном, в 
тропическом поясе Южного полушария, а Восточ
но-Европейский континент существенно южнее -  
Уральская окраина за 60° ю.ш. Возможно, в это 
же время между Лаврентией, с одной стороны, и 
Восточно-Европейским и Сибирским континен
тами, с другой -  начал развиваться океан Япетус 
[Pickering, Smith, 1995]. Группа гондванских кон
тинентов располагалась южнее (Южная Америка)

Рис. 8.12. Магнитотектоническая реконструкция Палеоазиатского океана и основных конти
нентальных блоков для конца венда -  первой половины раннего кембрия

1 -  континенты, микроконтиненты и блоки Лавразийского (а) и Гондванского (б) рядов; 2 -  аккрецион
ные зоны, возникшие в конце рифея (а), на границе среднего-позднего кембрия (б) и среднего-позднего 
ордовика (в); 3 -  континентальные массивы, сформировавшиеся в начале девона (а) и в позднем палеозое 
(б); 4 -  бассейны с океанической (а) и переходной (б) корой; 5 -  остаточные и наложенные флишоидные 
прогибы, 6 -  рифтогенные структуры, 7 -  простирания осей спрединга (а) и роев диабазовых даек неясного 
генезиса (б); 8 -  трансформные разломы и сдвиги; 9 -  вулканические дуги, отмирающие (а) и активные (б) с 
направлением падения зон субдукции; 10 -  окраинно-континентальные пологие зоны субдукции; 11 -  назем
ные краевые вулканические пояса; 12 -  офиолитовые швы (сутуры); 13 -  блоки с неизвестным фундамен
том; 14 -  зоны складчатости, возникшие на рубеже девона и карбона

Буквами обозначены:
м икроконтиненты , м ассивы  и блоки: АВ -  Авалонский, AM -  Актау-Моинтинский, БГ -  Баргузинский, БК -  
Батеневский кряж, БР -  Баратальский, БШ -  Бейшаньский, ВТ -  Восточно-Тувинский, ГБ -  Гиперборейс
кий, ГС -  Гиссарский, ДЖ -  Джунгарский, ДЗ -  Дзабханский, ИД -  И л ийско-Джунгарский, ИЛ -  Илийский, 
КК -  Каракарумский, КЛ -  Кулундинско-Кокчетавский (на рис. 8.14 и 8.15 -  Кулундинский), КР -  Карский, 
КЧ -  Кокчетавский, МА -  Монгольского Алтая, МГ -  Мугоджарский, ПУ -  Полярно-Уральский, СД -  Сырда- 
рьинско-Каракумский, СК -  Северо-Китайский, СП -  Северо-Памирский, СТ -  Северо-Тянь-Шаньский, ТБ -  
Тибетский, ТМ -  Тувино-Монгольский, ТР -  Таримский, ТЦ -  Тибет-Цайдамский, УЛ -  Улутауский, ХБ -  
Хингано-Буреинский, ЦД -  Цайдамский, ЦМ -  Центрально-Монгольский, ЮГ -  Южно-Гобийский, ЮК -  
Южно- Китайский;
вулканические дуги: Ба -  Бай дул ет- Акбасту с кая, Бщ -  Бощекульская, В д -  Витимо-Джидинская, Вт -  Вос
точно-Тувинская, Д х  -  Дариби-Хархиринская, Зс -  Западно-Саянская, Кл -  Каледонская, М г -  Магнитогорс
кая, Ск -  Салаиро-Кузнецкая, Сл -  Селетинская, Сп -  Степнякская, Ср -  Салаирская, Су -  Саурская, Те -  
Таванская, Тк -  Таконская, Ут -  Уралтауская (Губерлинская), Х х  -  Хаирханская, Чг -  Чингизская, Шм -  Шар- 
Муренская;
бассейны (океанические котловины) и прогибы: А гр  -  Агардагский, Анн -  Ануйско-Чуйский, Б нх  -  Баян- 
Хонгорский, Бшн -  Бейшанский, Вкл -  Восточно-Куньлуньский, Вмг -  Внутренне-Монгольский, Дж д -  Джи- 
динский, Дж н -  Джал аир-Наймане кий, Ерм -  Ерементауский, Зас -  Зайсанский, Зпс -  Западно-Саянский, 
К р б  -  Каратау-Байконурский, К рг -  Куругтагский, Л м в -  Лемвинский, М ох -  Монголо-Охотский, Нмн -  Ней- 
Монгольский, О зр -  Озерной зоны, Скм -  Сакмарский, Трк -* Туркестанский, Х хт  -  Хангай-Хэнтэйский, Цнл -  
Циньлинский, Южм -  Южно-Монгольский
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и восточнее (Африка, блоки восточной Гондваны), 
занимая пространство от Южного полюса до 
20-30° Северного полушария. Между Восточно- 
Европейским и Сибирским континентами суще
ствовали структуры Прототетиса, реликты которого 
фиксируются, вероятно, в протоуральском осно
вании.

Реликты протоуральских вулканогенных комп
лексов в настоящее время известны только на По
лярном Урале. На северо-востоке и севере Балтию 
окружали рифговые структуры Прототетиса и Про- 
тояпетуса, с которыми Протоуральский бассейн 
соединялся. На востоке между Сибирью и Восточ
ной Гондваной существовал Палеоазиатский оке
ан, где формировались структуры и блоки(?) буду
щего каледонского Казахстанского континента

Палеоокеанические структуры аккреционных 
Алтае-Саянской и Западно-Монгольской зон рас
сматриваются нами как реликты Палеоазиатского 
океана. На реконструкции показано, что этот оке
ан располагался между Сибирским и Восточно- 
Гондванским континентами (рис. 8.12). Он дости
гал в поперечнике 3-4 тыс. км и открывался на 
север, смыкаясь с Палеопацификой (Панталас- 
сой). В юго-западной части океана, примыкавшей 
к Сибирскому континенту, в это время существо
вала серия краевых морей и островных дуг (Оло- 
китская, Енисейско-Саянская, Таймырская), со
пряженных с Муйским, Гарганским и Карским 
микроконтинентами -  фрагментами Сибирского 
континента. Совокупность этих структур может 
рассматриваться как прообраз активной континен
тальной окраины Западно-Тихоокеанского типа. В 
восточной пригондванской части океана форми
ровался обширный окраинно-континентальный 
вулканический пояс (активная континентальная 
окраина андийского типа).

За счет вращения по часовой стрелке Восточ
ной Европы между последней и Северо-Амери
канской плитами начал развиваться палеоокеан 
Япетус [Pickering, Smith, 1995]. В венде и начале 
раннего кембрия в результате рифтинга Восточ
ной Гондваны происходила ее деструкция, сопро
вождавшаяся отделением системы континенталь
ных блоков, сместившихся затем в центральную 
часть палеоокеана (рис. 8.12). Вероятно, некогда 
единый Палеоазиатский океан распался на серию 
обособленных океанических бассейнов: Озерный, 
Ней-Монгольский, Джидинский, Западно-Саянс
кий, Ерементауский и других, разделенных мик
роконтинентами.

Многочисленные вендские грабены сохранились 
по краям многих микроконтинентов гондванского 
типа [Руженцев, Бурашников, 1995; Тектоника Ка
захстана, 1982; Хераскова, Самыгин, 1992]. Они за
полнены мелководными отложениями кварц-арко-

зовой и спарагмитовой формаций, включая тилло- 
иды и щелочные базальтоиды. В кембрии на мик
роконтинентах гондванского типа формируются 
осадочные чехлы углеродисто-карбонатно-кремни
стых отложений с фосфоритами. Одновременно с 
конца рифея в западной части палеоокеана начал
ся процесс аккреции островных дуг- Комплексы 
западной рифейской активной окраины обдуциру- 
ют на сибирские микроконтиненты и вместе с ними 
соединяются с Сибирским континентом, образуя 
древние (байкальские) складчатые зоны по пери
ферии последнего. В пределах собственно палео
океана в это время начинают формироваться ран
некембрийские островные дуги: Улан-Шандинская, 
Хан-Тайширская энсиматические и Бощекульская 
энсиалическая.

На западной периферии Палеоазиатского оке
ана и севернее (примерно на 2000 км) Сибирс
кой плиты существовал Баян-Хонгорский бас
сейн (рис. 8.12). Спрединговый хребет этого бас
сейна мог являться частью (одной из ветвей) 
рифтовой системы Палеопацифики, так как ха
рактеристики вещественного состава базальтов и 
габбро Баян-Хонгорского офиолитового комплек
са свидетельствуют о срединно-океаническом их 
генезисе [Изох и др., 1990; Kepezhinskas et al., 1991; 
см. главу 7 данной монографии]. Располагался 
Палеоазиатский океан между 20-30° с.ш. и 20° ю.ш. 
Долготные размеры палеоокеана, вероятно, были 
также не менее 2000-2500 км (рис. 8.12).

Таким образом, процесс эволюции Палеоазиат
ского океана в венде -  раннем кембрии был асим
метричным и выражался в перемещении блоков 
земной коры с востока на запад [Моссаковский и 
др., 1993]. Процессы деструкции и растяжения на 
востоке компенсировались аккрецией и сжатием 
вдоль западной окраины Сибирского континента.

Для этого временного среза есть ряд палеомаг- 
нитных определений (табл. 8.1), которые достаточ
но равномерно распределены по площади (с севе
ра на юг) Палеоазиатского океана. Относятся они, 
в основном, к офиолитам различного генезиса: от 
СОХ-типа (Баян-Хонгор) через офиолиты прими
тивных островных дуг до коры бассейнов красно- 
морского типа (Карашатский) и подводных гор. 
Линейное расположение большинства из них (за 
исключением офиолитов,Баян-Хонгорского и Ка- 
рашатского массивов) от 20° с.ш. до 20° ю.ш. на 
реконструкции (рис. 8.12) возможно несет в себе 
некий элемент искусственности.

Располагая изученные объекты подобным об
разом, мы учитывали идею о единой меридиональ
ной вулканической дуге среднекембрийского воз
раста в центральной части Палеоазиатского океа
на [Зоненшайн и др., 1990]. Вероятно, в этой ли
нейной зоне на океанической коре формировались
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энсиматические вулканические дуги. О широком 
распространении в венд-кембрийское время ост
ровных дуг с явно выраженными бонинитовыми 
характеристиками у восточной (ныне южной) ок
раины Сибири известно по работе В.А. Симоно
ва, Н.Л. Добрецова, М.М. Буслова [1994].

Конец раннего -  средний кембрий (рис. 8.13). 
Положение континентов лавразийской группы с 
венд-кембрийского рубежа почти не изменилось. 
Произошло небольшое (около 10°) смещение на 
север Восточно-Европейской и Северо-Американ
ской плит. Сибирь и Восточная Европа вращались 
против часовой стрелки, скорость этого вращения 
составляла не более 0.5° за миллион лет. За счет 
вращения Восточной Европы против часовой 
стрелки, а Северной Америки -  по часовой стрел
ке в юго-западном направлении продолжал откры
ваться океан Япетус [Pickering, Smith, 1995].

Во второй половине раннего и в среднем кемб
рии отмеченная выше тенденция асимметричного 
развития Палеоазиатского океана в целом сохра
нилась (рис. 8.13). Океанические бассейны продол
жали расширяться. Процесс раскрытия более ин
тенсивно проявился на севере, где гондванский 
Дзабханский микроконтинент с нижнепротерозой
ским супракрустальным комплексом существенно 
приблизился к Сибирскому континенту [Моссаков- 
ский и др., 1993; Козаков и др., 1999]. Параллельно 
продолжалась тектоническая дифференциация па
леоокеана в связи с формированием системы ост- 
роводужных поднятий и задуговых бассейнов. По 
поводу природы Дзабханского микроконтинента 
существует и другая точка зрения, предполагающая 
“сибирское”, а не “гондванское” происхождение бло
ка [Гибшер и др., 2000].

Два палеомагнитных определения этого возра
ста (табл. 8.1, рис. 8.13) соответствуют объектам 
островодужного и задугового генезиса (Среднетер- 
синский и Курайский массивы). В это время об
разуются Западно-Саянская, Салаирско-Кузнец
кая, Витимо-Джидинская, Дариби-Хархиринская, 
Селетинская, Бощекульская и Чингизская дуги.

В позднем кембрии в юго-западной части па
леоокеана проявилась новая фаза аккреции, кото
рая привела к формированию салаирид -  Восточ
ный Саян, северный край Западного Саяна, Тува, 
Кузнецкий Алатау, Прибайкалье, Озерная и Джи- 
динская зоны, -  нарастивших Сибирский конти
нент.

Ранний ордовик (рис. 8.14). Положение кон
тинентов лавразийской группы к этому времен
ному рубежу значительно изменилось. Северо- 
Американская и Восточно-Европейская плиты ис
пытали развороты против часовой стрелки: пер
вая на 10-15°, вторая на 40-50°. Сибирь с неболь
шим вращением против часовой стрелки, так же

как и два других материка лавразийской группы, 
сместилась к северу на 15-20°. Материки гонд- 
ванской группы испытали значительное смеще
ние на восток более чем на 1000 км [Зоненшайн 
и др., 19906; Scotese, 1984], в результате чего меж
ду Восточно-Европейской и Сибирской плитами, 
с одной стороны, и Западной Гондваной -  с дру
гой, существенно расширился океанический бас
сейн -  Палеотетис-I, имевший северо-восточное -  
юго-западное простирание.

Происходит перестройка структуры Палеоази
атского океана. Появляются небольшие океаничес
кие бассейны (Зайсанский, Центрально-Казах
станский, Бейшаньский) с офиолитами ранне
среднеордовикского возраста. Параллельно возни
кают новые (Шар-Мурэнская) и активизируются 
древние (Бощекуль-Чингизская и Салаирская) ос
тровные дуги. К западу и к востоку от этих струк
тур располагались области мощной терригенной 
седиментации: Западный Саян, Алтай, Хангай-Хэн- 
тэйский бассейн, Джалаир-Найманская зона. Пе
рестройка бассейна произошла на фоне переме
щения всего ансамбля океанических структур с 
юга на север с одновременным поворотом про
тив часовой стрелки. Особенно резко поворот про
явился в северной части палеоокеана, которая от
делялась от южной части зоной трансформных 
разломов.

Палеомагнитные определения для этого време
ни принадлежат офиолитовым комплексам Чингиз- 
ской вулканической дуги и океаническому бассей
ну восточнее этой дуги (табл. 8.1). Использованы 
данные по Мугоджарскому и Кокчетавскому кон
тинентальным массивам [Свяжина, Коптева, 1991], 
расположенным на восточной окраине Палеоази- 
атского океана в экваториальной зоне (рис. 8.14). 
Объекты Центрального Казахстана имеют палеоши
роты от 19° с.ш. (офиолиты Архарсу) до 1-2° ю.ш 
(Агырекский аллохтонный комплекс). Это связано, 
вероятно, с субмеридиональным простиранием как 
самой Чингизской вулканической палеодуги, так и 
бассейнов с океанической корой западнее и вос
точнее ее. Можно заключить, что субмеридиональ
ные структуры Палеоазиатского океана как в мо
мент его зарождения, так и в зрелую его пору были 
доминирующими (рис. 8.12-8.14).

Средний ордовик -  ранний силур (рис. 8.15). К 
этому времени расположение основных конти
нентальных блоков и бассейнов между ними су
щественно не изменилось. Сибирь, Восточная Ев
ропа и связанные с ними досреднеордовикские 
аккреционные комплексы сместились на 10° к се
веру, Северо-Американская плита осталась прак
тически в той же позиции. Однако в характере 
вращения Сибирской и Восточно-Европейской 
плит произошли существенные изменения.
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Для первой их них, Сибири, изменился знак 
вращения -  по часовой стрелке. Этот поворот про
должался всю дальнейшую историю развития этой 
плиты не только в палеозое, но и мезозойско-кай
нозойское время [Храмов, 1991; Andrew, 1985].

Для второй, Восточно-Европейской, плиты мак
симальная скорость широтного смещения на юг 
отмечалась на рубеже 450-470 млн лет и составля
ла более 5 см/год [Диденко и др., 2000; Печерс
кий, Диденко, 1995]. Примерно в это же время на 
короткий период изменился знак вращения пли
ты -  она стала вращаться по часовой стрелке. Ее 
скорость вращения в интервале 440-460 млн лет 
достигла 1.5° за млн лет. Вероятно, смена знака 
вращения плиты (-470 млн лет) фиксирует начало 
раскрытия Уральского палеоокеана в раннем- 
среднем ордовике, основные черты которого 
сформировались к концу ордовикского времени 
[Руженцев, 1976; Зоненшайн и др., 1990 а,б; Ди
денко и др., 1994,2000; Пучков, 19966,2000].

Палеоширота образования Войкаро-Сыньин- 
ского и Сыум-Кеуского офиолитовых массивов 
составляет 8-14° с.ш., простирание зоны палео- 
спрединга -  северо-северо-западное. Время при
обретения этой компоненты намагниченности 
магматическими породами офиолитов, исходя из 
возраста пород [Савельев, 1997; Симонов и др.,
1998], можно считать средне-позднеордовикс
ким. Это направление значимо отличается от рас
считанных направлений как с Восточно-Евро
пейского, так и с Сибирского континентов на 
460 млн лет. Широтное “зияние” между местом 
образования офиолитов и прилегающим краем 
Восточной Европы могло составлять не менее 
10° (рис. 8.15). Северо-восточнее палеоокеани- 
ческого бассейна находился Сибирский конти
нент, обращенный к нему современной аркти
ческой окраиной.

Меридиональная ориентация Восточно-Евро
пейского и Сибирского континентов в этом вре
менном интервале отличается более чем на 100° от 
современной. Этот факт и широтное зияние меж
ду континентами позволяют говорить об их суще
ственно различной кинематике и принадлежнос
ти к различным литосферным плитам. Вероятно, 
эволюцию Уральского палеоокеана нельзя отож
дествлять с классическим циклом Вильсона 
[Wilson, 1966], когда одни и те же континенталь
ные обрамления океанических бассейнов сохра
няются от начала раскрытия до их закрытия.

Островодужные формации Восточного склона 
Урала (Малоуральский пояс) формировались, ве
роятно, у Сибирско-Казахстанской окраины на 15- 
20° ю.ш. И только в последующие эпохи, в резуль
тате относительного вращения по часовой стрелке 
композитного Сибирско-Казахстанского континен

та, эти формации были совмещены с 
Уральскими структурами. собственно

Согласно нашей реконструкции, Восточно-Ев
ропейский континент (его уральский край) нахо
дится в тропических широтах Южного полушария 
(рис. 8.15). Это положение согласуется с наличи
ем протяженного позднеордовикского барьерно
го рифа на севере Урала [Антошкина, 1999; Ан
тошкина, Елисеев, 1991; Пучков, 1993]. Именно в 
это время формируются основные океанические 
бассейны Урала -  Сакмарский, Магнитогорско- 
Войкарский и др. Палеомагнитные исследования 
Войкаро-Сыньинских и Хадатинских офиолитов 
Полярного Урала показывают, что собственно па- 
леоокеаническая структура Урал в это время име
ла северо-северо-западное простирание и находи
лась в тропических широтах Северного и Южно
го полушарий. Северо-восточным ограничением 
Уральского океана могла быть на это время арк
тическая (современные координаты) окраина Си
бирского континента. О поперечных размерах па
леоокеана сказать что-то определенное трудно, так 
как он имел, если судить по нашим данным, про
стирание от северо-западного до субмеридиональ
ного. Наличие здесь полного формационного ряда, 
свойственного зрелым океанам, свидетельствует 
о том, что они могли превышать 2 тыс. км.

Общая тенденция сокращения площади Палео
азиатского океана наиболее полно проявилась в 
позднем ордовике (рис. 8.15), когда аккреционные 
процессы охватили Алтай, Хангай-Хэнтэйский 
район Монголии, Бейшань, Северный Тянь-Шань, 
Центральный Казахстан. В результате у восточной 
(ныне юго-западной) окраины Сибири возник об
ширный каледонский аккреционный Казахстано- 
Киргизский массив, включавший также Кокчетав- 
ский, Улутауский, Северо-Тянь-Шаньский микро
континенты. Следует отметить, что в этот процесс 
вовлекаются центральные области палеоокеана, где 
располагалась зрелая Чингизская вулканическая 
дуга [Самыгин и др., 1987]. Иными словами, к кон
цу ордовика произошло постепенное отмирание 
Палеоазиатского океана. Лишь местами здесь со
хранились реликтовые бассейны с океанической 
(субокеанической) корой, существовавшие до се
редины силура (Западно-Саянский), девона (Ануй- 
ско-Чуйский), раннего карбона (Прибалхашский).

Средний ордовик -  ранний силур характери
зуются не только закрытием Палеоазиатского оке
ана, но и началом формирования океанических 
структур новой генерации, тектоническое разви
тие которых отличается от рассмотренных выше. 
Это деструктивные океанические бассейны, на 
месте которых образовались каледонские (Гоби- 
Алтайский, Бейшаньский, Киргизско-Терскейс- 
кий), варисские (Палеоуральский, Туркестано-





Алайский, Джунгаро- Южно- Монгольско-Хинган- 
ский), поздневарисский (Южно-Гиссарский) и 
индосинийский (Внутренне-Монгольский) колли
зионные покровно-складчатые пояса.

Три палеомагнитных определения для этого вре
мени приходятся на вулканогенно-осадочные и 
терригенные комплексы Центрального Казахста
на, которые на реконструкции показаны между 
Байдулет-Акбастауской на западе и Степнякской 
на востоке вулканическими палеодугами закры
вающегося Палеоазиатского океана. Алайский 
микроконтинент, который, вероятно, входил в со
став Каракарумско-Таримского континентально
го блока [Зоненшайн и др., 19906], являлся вос
точным бортом открывшегося Туркестанского оке
ана (рис. 8.15). Под последним мы понимаем от
носительно узкий океанический бассейн ордовик
ско-раннекаменноугольного возраста, остатки ко
торого в виде офиолитов фиксируются на Юж
ном Тянь-Шане между Алайским и Таримским на 
юге и каледонским Казахстанским на севере мик
роконтинентами [Зоненшайн и др., 19906; Мосса- 
ковский и др., 1993; Клишевич, Храмов, 1993; Ди
денко и др., 1994], а не обширный бассейн сквоз
ного развития с венд-кембрийского по каменноу
гольное время [Sengor et al., 1993; Шенгер и др., 
1994].

Ранний-средний девон (рис. 8.16). К этому вре
мени произошли значительные изменения в поло
жении континентов лавразийской группы. Во-пер
вых, Сибирская плита и окружающие ее каледон
ские аккреционные комплексы существенно (на 
20°) сдвинулись на север с одновременным пово
ротом на 10-15° по часовой стрелке. Во-вторых, к 
середине силура произошло полное закрытие Япе- 
туса и был образован континент Еврамерика (на
пример, [Van der Voo, 1993; Pickering, Smith, 1995]). 
Восточно-Европейская плита из области тропичес
ких широт Южного полушария переместилась в 
область экваториальных широт с одновременным 
поворотом на 15-20° против часовой стрелки. В 
дальнейшем более 100 млн лет Еврамерика будет 
вращаться по часовой стрелке, так же как и Си
бирь, Тарим, каледониды У рало-Монгольского 
складчатого пояса. Это позволяет высказать пред
положение об образовании к середине палеозоя 
некой тектонической надсистемы (термин заим
ствован у А. Б. Дергунова [1989]), итогом разви
тия которой стало формирование в позднем па
леозое -  мезозое последнего суперконтинента -  
Пангея.

Первые признаки океанических бассейнов но
вой генерации появились в ордовике. Однако они 
имели локальный характер, и только в конце силу
ра -  начале девона развитие палеоокеанов этого 
типа стало доминирующим процессом. К этому

времени полностью сформировались крупные 
океанические бассейны: Палеоуральский, Турке
станский и Южно-Монгольский. Сходство в их 
простираниях, общность стиля их структур и тек
тонического развития позволяют отнести их к еди
ной системе океанических бассейнов Палеотети- 
са-I (рис. 8.15 и 8.16).

Раскрытие Южно-Монгольского палеоокеана 
началось в конце силура [Руженцев и др., 1991]. 
Максимальной ширины он достиг в раннем дево
не. В эмсе и среднем девоне вдоль его западной 
периферии формируется система островных дуг 
и задуговых прогибов, заполнявшихся мощными 
эпикластами, а с позднего девона -  граувакками. 
Континентальная коллизия (смыкание Сибирско
го континента и Катазии) происходит в раннем и 
среднем карбоне.

Туркестанский палеоокеан имел меридиональ
ную ориентировку. Он располагался между Ка- 
тазией (Таримский, Афгано-Таджикский и Кызыл
кумский массивы) и каледонским континентом 
Казахстана. В своей южной части Туркестанский 
океан смыкался с палеоокеаническими бассей
нами Урала и Западной Европы (Палеотетис-1). 
Его раскрытие началось в раннем ордовике, и 
только в раннем девоне происходит дифферен
циация единого бассейна на систему прогибов и 
поднятий. Аккреционная тектоника здесь выра
жена слабо. Лишь вдоль западной окраины (Се
верный Тянь-Шань) в девоне появляется крае
вой вулканический пояс (активная окраина ан
дийского типа). Континентальная коллизия (смы
кание Казахстана и Катазии) происходит в сред
нем карбоне.

На Полярном Урале в силуре -  среднем дево
не происходит формирование островодужной си
стемы и, в конечном счете, аккреционного комп
лекса вдоль периферии Восточно-Европейского 
континента [Диденко, Куренков, Руженцев, 2001; 
Руженцев, Диденко, 1998]. Полученное палеомаг- 
нитное определение этого временного интервала 
для пород Лемвинской зоны и пересчитанное с 
раннедевонского полюса -  Восточно-Европейско
го континента (см. главу 2) статистически не раз
личаются, т.е. незначительные отклонения в 
первые градусы полученного нами направления 
от рассчитанного лежат в пределах ошибки мето
да Следовательно, вышеуказанный разворот Лем
винской зоны относительно Восточно-Европейс
кого континента на 53±15° произошел до ранне
девонского времени, и его логичнее объяснить 
развитием рифтогенных процессов на окраине 
этого континента в ордовикское время.

До последнего времени на большинстве рекон
струкций конца раннего -  начала среднего девона 
Уральский край Восточно-Европейского конти-
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нента показывали на 10-15° Северного полушария, 
таким образом, существенно уменьшая размеры 
Палеуральского океана в эту эпоху. Опираясь на 
наши данные по Южному Уралу [Диденко, Печер
ский, 1986] и новые по Сибаю и Тоболу, получен
ные В.С. Буртманом с соавторами [Буртман и др., 
2000], мы полагаем, что Уральский край континента 
был значительно южнее (примерно на экваторе) и 
имел субширотную ориентировку (рис. 8.16). Сле
довательно, ширина Палеоуральского океана в ран
не-среднедевонское время была существенно 
больше -  порядка 1.5-2 тыс. км. Простирание па
леобассейна также было субширотным, на что ука
зывают палеомагнитные данные по комплексу па
раллельных даек из офиолитов Южного Урала [Ди
денко, Печерский, 1986].

На севере-северо-востоке ограничением Ураль
ского палеоокеана в это время служила западная 
(современные координаты) окраина композитно
го Сибирско-Казахстанского континента. Восточ
нее Казахстано-Киргизской окраины этого конти
нента существовал Туркестанский палеоокеан, 
имевший, в отличие от Палеоуральского, субме
ридиональную ориенитровку [Диденко, Печерс
кий, 1988]. Вероятно, оба этих палеоокеанических 
бассейна соединялись с Палеотетисом.

Другое важное событие этого периода -  оформ
ление обширных массивов континентальной коры, 
приведшее к становлению Казахстанского и Ката- 
зиатского девонских континентов и к резкому уве
личению Сибирского континента (рис. 8.16).

Для этого временного среза имеется значитель
ное количество палеомагнитных определений (табл.
8.1, рис. 8.16), и представляют они, что самое глав
ное, практически все океанические бассейны, су
ществовавшие в девонское время на месте Урало- 
Монгольского складчатого пояса. Для трех из них 
удалось восстановить простирания осей спредин- 
га. В случае палеопростирания структур Туркес
танского океана имеется альтернативная точка зре
ния [Клишевич, Храмов, 1993], где на основе фа
циального и палеомагнитного анализов предпола
гается его субширотное (ЗСЗ-ВЮ В) простирание. 
О субмеридиональном простирании Туркестанс
кого палеоокеана говорится также и в работе В.С. 
Буртмана и его коллег [1998].

Карбон (рис. 8.17). К раннекаменноугольному 
времени положение группы лавразийских конти
нентов несколько изменилось. Это выразилось, в 
первую очередь, в сближении Сибирско-Казах
станского блока с Восточно-Европейским, привед
шем к почти полному закрытию Уральского па
леоокеана за счет дифференцированного враще
ния этих блоков по часовой стрелке. Намечается 
отчетливая тенденция смещения тектонической 
активности, связанной с образованием новых бас

сейнов с океанической корой, на восток-]юго-во-сток в сторону Катазии. В Центральной Азии про
должают функционировать остатки только Х х  
вулканических дуг: Саурской и Хаирханской

В это время могли возникать небольшие океа
нические бассейны за счет деструкции уральской 
окраины Восточно-Европейского континента. 
Один из таких бассейнов -  Полярноуральско-Ар
ктический -  предполагается на Полярном Урале 
[Руженцев, Диденко, 1998]. Фрагменты его литос
феры (офиолиты, включая толеитовые базальты, 
Dg-Cj) слагают нижние аллохтонные пластины 
массивов Сыум-Кеу (Наунтинская) и Рай-Из 
(Нордвыменшорская).

Проведенные кинематические расчеты движе
ний Восточно-Европейского и Сибирско-Казах
станского континентов на координаты Полярного 
Урала показывают: 1) скорость смещения этих кон
тинентов вдоль меридиана в интервале средний 
девон -  карбон менялась от 6-8 до 1-2 см/год (в 
фамене-турне произошло резкое уменьшение ско
рости северного дрейфа Восточно-Европейского 
континента с 8 до 3 см/год); 2) в это же время 
скорость его вращения по часовой стрелке также 
упала с 0.65±0.41 до 0.42±0.45 °/млн лет, а скорость 
вращения Сибиро-Казахстанского континента уве
личилась с 0.30±0.46 до 0.64±0.42 °/млн лет. Веро
ятно, процесс дифференцированного вращения 
континентов нашел отражение в раскрытии в по
зднем девоне -  раннем карбоне Полярноуральс
ко-Арктического бассейна. Амплитуда раскрытия 
бассейна, рассчитанная по этим данным, могла 
достигать 500 км [Руженцев, Диденко, 1998].

Коллизионные процессы в системе Палеотетиса- 
I привели к общему сжатию в пределах Северной 
Евразии. Оно сопровождалось закрытием последних 
реликтовых бассейнов (Хангай-Хэнтэйский и При- 
балхашский), а также формированием напряженных 
складчато-глыбовых и сдвиговых деформаций. Ины
ми словами, средний и поздний карбон -  эпоха важ
ных структурных перестроек в истории Земли, при
ведшая к формированию гигантского континента 
Северной Евразии, включающего в себя докембрий- 
ские массивы, а также области салаирской и кале
донской стабилизации (рис. 8.17).

Одновременно с закрытием океанических бас
сейнов Палеотетиса-I юго-восточнее, в пределах 
Катазии, в раннем карбоне формируется ряд оке
анических бассейнов Палеотетиса-И: Внутренне- 
Монгольский, Южно-Гиссарский и Северо-Па
мирский. Их заложение произошло в раннем кар
боне, что подтверждается появлением хорошо вы
раженных рифтогенных комплексов и резким уве
личением скорости миграции полюса для Севе
ро-Китайского и Таримского континентальных бло
ков. Бассейны Южного Гиссара и Северного Па-





мира существовали недолго. В конце раннего кар
бона вдоль северо-западной их периферии появ
ляются островодужные системы, а в среднем кар
боне бассейны закрываются в связи с коллизией 
Северной Евразии, Таримского и Афгано-Таджик
ского гондванских микроконтинентов [Зоненшайн 
и др., 19906; Моссаковский и др., 1993].

Рання пермь (рис. 8.18). Начало перми является 
временем главных континентальных столкновений 
и образования единой Лавразии [Зоненшайн и др., 
19906]. Вращение по часовой стрелке лавразийских 
континентов продолжается, что привело к полному 
их перемещению в Северное полушарие. К этому 
времени практически завершилось формирование 
структуры Урало-Монгольского складчатого пояса 
в его Уральской, Казахстанской и, отчасти, Туркес
танской областях. Размеры и относительная ориен
тация многих структур этой части пояса близки к 
современным. Вероятно, сквозное развитие с палео
зойского времени до мезозойско-кайнозойского 
имели только сдвиги, такие как, правосторонние Та- 
ласо- Ферганский, Центрально-Казахстанский, Чин- 
гиский [Зоненшайн и др., 1990 а,б; Самыгин, 1974] и 
сдвиг между Русской платформой и Казахстано- 
Тянь-Шаньским блоком [Клишевич, Храмов, 1995].

Внутренне-Монгольский палеоокеан, в отличие 
от Гиссаро-Памирского, просуществовал дольше -  
до поздней перми включительно [Руженцев и др., 
1989]. Здесь также вдоль северо-западной пери
ферии бассейна формируется островодужная си
стема (С3-Р2), которая к юго-западу сменяется од
новозрастным Евроазиатским окраинно-континен
тальным вулканическим поясом [Моссаковский, 
1975]. Континентальная коллизия (соединение кон
тинентов Северной Евразии и Сино-Корейского) 
привела в среднем триасе к раздавливанию Внут
ренне-Монгольского палеоокеана и обдукции сла
гавших его комплексов на южный край Северо- 
Евразиатского континента. Сказанное хорошо со
гласуется с палеомагнитными данными. Отмеча
ется [Zhao et al., 1990], что коллизия (сутурирова- 
ние океанических бассейнов) раньше происходи
ла на юго-западе пояса Палеотетис-Н, с чем, по- 
видимому, связано более раннее (в карбоне) зак
рытие Южно-Гиссарского и Северо-Памирского 
бассейнов.

Континентальная коллизия в среднем триасе 
завершила формирование У рало-Монгольского 
складчатого пояса в его Центрально-Азиатской ча
сти, которая, вместе с Южно- Китайским континен
том и несколькими гондванскими микроконтинен
тами, вошла в состав Северо-Евразиатского супер
континента. Начавшаяся в ордовике и активно про
явившаяся в среднем и позднем палеозое тенден
ция, выражающаяся в раскалывании Катазии и Гон- 
дваны, структурном обособлении сиалических бло

ков и их смещении в сторону Северо-Азиатского 
континента с одновременным формированием в их 
тылу новых океанических бассейнов, получила в 
мезозое и кайнозое дальнейшее развитие. Эта про
блема рассмотрена в специальных работах [Белов 
и др., 1985; Руженцев и др., 1982,1989].

8.4. Геодинамические условия 
формирования 

спрединговых комплексов 
в Палеоазиатском, Уральском 

и Туркестанском палеоокеанах
Спрединг представляет собой глобальное гео- 

динамическое явление, приводящее к новообра
зованиям литосферы океанического типа. Тради
ционно считалось, что спрединг присущ дивер
гентным границам плит в срединно-океанических 
хребтах. Как показали исследования последних 
20 лет, в том числе и авторов настоящей работы, 
явление спрединга не ограничивается только вы
шеуказанной геодинамической ситуацией. Особен
но наглядно это проявилось при изучении и типи
зации древних о ф и о л и т о в ы х  ассоциаций, входя
щих в структуру покровно-складчатых поясов 
мира. Оказалось, что встречаемость “чистых” сре
динно-океанических офиолитов в структурах 
складчатых поясов незначительна, а количество 
офиолитов, образованных в зонах развития при
митивных и зрелых островных дуг, задуговых бас
сейнов и внутриплитных поднятий, в несколько 
раз выше. Именно такое соотношение прослежи
вается и для Урало-Монгольского покровно-склад
чатого пояса (табл. 8.1).

Комплексное использование геолого-структур
ных, петрогеохимических, минералогических, тер
мобарогеохимических, петромагнитнтых и палео- 
магнитных данных позволило обоснованно охарак
теризовать палеогеодинамические процессы фор
мирования спрединговых комплексов в структу
рах Палеоазиатского, Уральского и Туркестанско
го палеоокеанов. Данный подход дал возможность 
выделить шесть основных типов геодинамических 
обстановок, в которых формировались изученные 
палеоспрединговые комплексы (табл. 8.1).

1. Офиолиты, образованные на дивергентных 
границах плит. К этому типу офиолитов можно 
отнести массивы Шулдакский ( D ^ ) ,  Карашат (V- 
Gj), Чон-Саир (V-Gj), формирование которых 
происходило за достаточно короткое время (до 
10 млн лет) и было одноактным. Этим условиям 
отвечают спрединговые комплексы линейного 
типа, как правило, концентрированного, реже 
диффузного. Вертикальный разрез спредингово- 
го комплекса этого типа представляет собой со-

Рис. 8.18. Магнитотектоническая реконструкция Урало-Монгольского покровно-складчатого 
пояса для ранней перми

Условные обозначения см. на рис. 8.12



вокупность магматических образований (снизу 
вверх): магматические камеры, выполненные 
изотропным габбро; развитый лайковый комплекс 
типа “дайка в дайке” (каналы магмовыведения); 
мощные подушечно-трубовые лавы.

К этому же типу относятся первые стадии спре- 
динговых образований двухфазных офиолитовых 
комплексов, магматическая часть которых форми
ровалась в тех же геодинамических обстановках 
дивергентных границ. В эту группу входят офио- 
литовые массивы: Куртушибинский, Курайский, 
Северо-Саянский, Хан-Тайширский, Баян-Хон- 
горский, Войкаро-Сыньинский, Киргизатинский, 
Сарталинский, Ходжагаирский (табл. 8.1).

2. Офиолиты, о<бразованные в геодинамических 
условиях внутриплитных океанических поднятий. 
Этот тип проявлен не во всех регионах, наиболее 
характерен он для второй фазы офиолитов Алайс
кого хребта: Киргизатинский, Сарталинский, Ход
жагаирский аллохтоны (табл. 8.1). Вполне вероят
но, что к этому же типу можно отнести среднепа
леозойские офиолиты Южной Монголии (Дзолен, 
Гурван-Сайхан). Для этих объектов нет достаточ
ных петро- и геохимических данных, но сходство 
их разрезов с южнотянынанскими офиолитами по
зволяет нам отнести их в эту группу.

Для этого типа характерно преобладание лай
ковых роев, как правило, построенных внутри по 
типу “дайка в дайке”. В межроевых пространствах 
преобладают единичные параллельные дайки, уда
ленные друг от друга на метры и десятки метров. 
Весьма характерным элементом палеоспрединго- 
вых комплексов этого типа являются силлы или 
их группы, типа “силл в силле”. Разрез офиолитов 
данного типа существенно усложняется по срав
нению с первым: нижние горизонты и межрое
вые пространства здесь представлены разнообраз
ными офиолитовыми образованиями ранних ста
дий (от ульрабазитов до лав и осадков). Для офио
литов второй фазы характерно наращивание раз
реза не только по вертикали, но и по латерали.

3. Офиолиты, образованные в геодинамических 
условиях трансформных разломов. Выделение это
го типа офиолитов по петрогеохимическим характе
ристикам практически невозможно, магматические 
породы этих комплексов имеют NMORB свойства. 
Но при этом обнаруживаются структурно-морфо- 
логические особенности, не свойственные офиоли- 
там первых двух типов, которые выражаются в раз- 
ноориентированносги дайковых комплексов (Нарын- 
ские офиолиты Северо-Восточной Ферганы; табл. 8.1) 
или в появлении ветвящихся, пересекающих друг 
друга небольших дайковых роев и отдельных даек 
(Баян-Хонгорские офиолиты Монголии).

Для пород лав и даек вышеперечисленных трех 
типов офиолитов (1,2 и 3) характерно наличие ти- 
таномагнетитов с составами, близкими к титано- 
магнетитам базальтов современных океанов; сред
няя доля ульвошпинели в них составляет пример
но 60 % при небольшом изменении диапазона со
ставов 50-65 %.

4. Офиолиты, образованные в геодинамических 
условиях примитивных (энсиматических) остро
вных дуг. Для этого типа характерны две модифи
кации: одна представлена офиолитами второй 
фазы, которые наложились на более ранние офио
литы других типов (Куртушибинский, Курайский, 
Северо-Саянский, Хан-Тайширский, Войкаро-Сы
ньинский массивы); другая представлена более 
ранними офиолитами первой фазы, на которые 
наложились спрединговые образования энсиали- 
ческих островных дуг и задуговых бассейнов (мас
сивы Наранский, Шатский и Сыум-Кеу).

Отличительной особенностью этих образований 
является появление в разрезе бонинитовых серий. 
К структурно-морфологическим особенностям 
этих офиолитов можно отнести наличие разобщен
ных дайковых роев, их разнориентированность, что 
также свойственно спрединговым образованием 
других типов, например, трансформных разломов. 
Несомненным остается тот факт, что офиолиты 
примитивных островных дуг' формировались в 
условиях рассеянного спрединга.

5. Офиолиты, образованные в геодинамических 
условиях энсиалических островных дуг. К этому 
типу относятся спрединговые комплексы масси
вов Среднетерсинского, Толпакского и Караулче- 
кинского. К структурно-морфологическим особен
ностям этих офиолитов можно отнести преобла
дание силлов над дайками, причем силловые па
кеты зачастую построены по типу “силл в силле”. 
Как и в предыдущем случае, несомненным оста
ется тот факт, что офиолиты энсиалических остро
вных дуг формировались в условиях рассеянного 
спрединга.

6. Офиолиты, образованные в геодинамических 
условиях задуговых бассейнов. Спрединговые ком
плексы этого типа представлены, как правило, вто
рой фазой в офиолитовых массивах Баян-Хонго- 
ра, Шатского, Среднетерсинского и Базарбая. В 
случае последнего массива спрединговый комп
лекс задугового типа выполняет одну основную 
фазу. Отличительной чертой спрединговых обра
зований этого типа является мозаично-блоковое 
строение дайковых серий -  Хабарнинский мас
сив Южного Урала. Офиолиты этого типа пред
ставлены разноориентированными лайковыми 
роями, в некоторых из них отмечается явное пре
обладание силлов над дайками. Тип спрединга ха
рактеризуется как рассеянный.

Для пород лав и даек последних трех типов 
офиолитов (4, 5 и 6) характерно наличие титано- 
магнетитов с большим разбросом их составов, где 
доля ульвошпинели может варьировать от первых 
процентов до 50 %, причем средняя доля ульвош- 
пицели в титаномагнетитах базальтоидов островных 
дуг обоих типов и задуговых бассейнов существен
но ниже таковой чистых океанических и состав
ляет примерно 20-25 %.

Проведенная нами типизация офиолитовых 
комплексов позволила более адекватно отобразить 
место их формирования на магнитотектонических



реконструкциях и проследить пространственную 
и временную эволюцию палеоспрединговых ком
плексов. Можно считать доказанным, что Урало- 
Монгольский пояс -  гетерогенное сооружение, 
включающее структуры, сформировавшиеся в па
леоокеанах тихоокеанского и тетического типов -  
Палеоазиатского и Палеотетиса-I и -II, соответ
ственно.

Наиболее сложная ситуация устанавливается 
для Палеоазиатского океана

Здесь можно выделить по крайней мере четы
ре палеогеодинамические обстановки развития 
спрединговых процессов. Прежде всего, это -  
спрединг в рифтогенных структурах при расколе 
древних сиалических блоков, сменившийся, воз
можно, спредингом в условиях, близких к средин
но-океаническим хребтам и трансформным раз
ломам с формированием собственно океаничес
кой литосферы. Следующей стадией, связанной с 
началом развития зон субдукции, является спре
динг в условиях формирования на океанической 
литосфере примитивных островных дуг с бони- 
нитами. Третий тип представлен спрединговыми 
комплексами, развивавшимися в условиях раско
ла развитой островной дуги и начала формирова
ния задугового бассейна. Четвертая обстановка 
связана с развитием спрединговых процессов в 
задуговых бассейнах.

Развитие Палеоазиатского океана, располагав
шегося между Сибирским и Восточно-Гондванс- 
ким континентами, не соответствует циклу Виль
сона Стиль его закрытия был аккреционным. Боль
шую роль в процессе закрытия Палеоазиатского 
океана играли продольные и поперечные сдвиги, 
наследовавшие нередко древние трансформные 
разломы.

Для Уральского палеоокеана устанавливаются 
два типа геодинамических ситуаций формирова
ния палеоспрединговых комплексов: связанные с 
образованием океанической литосферы в средин
но-океанических хребтах (1) и с последующим раз
витием на этой литосфере примитивных островных 
дуг с бонинитами (2).

Для Туркестанского палеоокеана устанавлива
ются также только два типа геодинамических си
туаций: в начале, в условиях срединно-океаничес
ких хребтов, формировалась океаническая литос
фера (1), на которой затем происходило образова
ние внутриплитных океанических островов при 
повторном спрединге (2). Все установленные спре- 
динговые процессы протекали в условиях откры
того океана. Полученные нами данные показыва
ют существенное отличие в геодинамическом раз
витии Туркестанского палеоокеана от двух других, 
выраженное в отсутствии спрединговых комплек
сов, образованных над зонами субдукции.

Бассейны тетического ряда являются новооб
разованными в результате рифтинга Северо-Ази
атского каледонского континента Катазии и Вос
точной Гондваны. Характерна импульсивность 
процесса их становления. Их заложение происхо

дило в ордовике (Уральский, Туркестанский па
леоокеаны), конце силура (Южно-Монгольский), 
раннем карбоне (Внутренне-Монгольский и Южно- 
Гиссарский палеоокеаны). Тектоническое разви
тие бассейнов тетического типа укладывается в 
цикл Вильсона, включая континентальную колли
зию на завершающих этапах развития структур, и 
варьирует для различных бассейнов в интервале
30-100 млн лет.

Эволюцию геодинамических процессов, уста
новленных нами для трех палеоокеанов, вероятно 
нельзя рассматривать отдельно от других глобаль
ных процессов, протекавших во всей литосфере 
Земли.

Для установления более общих закономернос
тей эволюции тектономагматической активности 
нами был проведен анализ скоростей движения 
континентальных плит, распространенности офи- 
олитов, содержания изотопов Sr в водах Мирово
го океана в венд-палеозойское время [Диденко, 
1998; Куренков, Диденко, Симонов, 2001; Симо
нов, 1993], который показал, что эти явления взаи
мосвязаны.

По многочисленным данным [Диденко и др., 
1994; Добрецов, 1990; Зоненшайн и др., 1990 а,б; 
Моссаковский и др., 1993; Пучков, 1993, 2000; 
Хайн, Ломизе, 1995; Хайн, Сеславинский, 1991; 
Pickering, Smith, 1995], в позднерифейское-палео- 
зойское время намечается пять эпох увеличения 
образования океанической коры.

1. Поздний рифей -  ранний кембрий. Образо
вание коры океанического типа получило широ
кое развитие в океанах Прототетис, Среднеевро
пейском, Палеоазиатском и в Верхояно-Колымс
кой и Тасманской складчатых областях.

2. Конец кембрия -  средний ордовик. Образо
вание океанической коры получило широкое раз
витие в океане Япетус, остаточных бассейнах Цен
трального Казахстана, Северного Тянь-Шаня. 
Вероятно, во второй половине этого периода на
чал развиваться Уральский палеоокеан.

3. Конец ордовика -  силур. Остатки новообра
зованной океанической коры этого времени нахо
дятся сейчас в виде офиолитов в герцинских 
складчатых областях -  Уральской, Южно-Тянь- 
Шаньской, Чарской, Гоби-Хинганской и в других 
складчатых зонах.

4. Средний девон -  ранний карбон. Офиолиты, 
образовавшиеся в начале этого периода, также 
принадлежат герцинским складчатым областям. 
Они развиты на Полярном и Южном Урале, Юж
ном Тянь-Шане и в Южном Гоби и представляют 
собой новую генерацию продуктов спрединга в 
уже существовавших бассейнах Палеотетиса-I и 
закрывшихся в позднем девоне -  раннем карбоне. 
Одновременно с этим формируется система оке
анических бассейнов Палеотетис-П: Внутрен
не-Монгольский, Южно-Гиссарский и Северо- 
Памирский.

5. Поздний палеозой. Офиолиты этого возраста 
известны на Центральном Памире, в Афганистане,



на Тибете и по обе стороны Тихого океана. Замы
кание этих бассейнов произошло уже в мезозое.

Эти интервалы максимального развития океа
нической коры отчетливо фиксируются на зави
симости распространенности офиолитов во вре
мени, построенной В.Е. Хаиным и К. Б. Сеславин
ским [1991].

Как видно по этим данным, периоды наиболь
шего развития офиолитовых комплексов в палео
зойскую эру: 600-540, 500-470, 450-420, 400-330, 
290-250 млн лет. Они примерно совпадают по вре
мени с увеличением скоростей миграции палео- 
магнитных полюсов континентов и с уменьшени
ем величины 87S r/86Sr в морских карбонатных 
осадках, т.е. с большим поступлением ювенильно
го стронция в воды Мирового океана из мантии 
при больших объемах образования океанической 
коры [Диденко, 1998]. Можно предположить, что 
периоды увеличения скоростей миграции плит 
связаны с эпохами увеличения объемов спредин- 
га в океанах, с открытием новых палеоокеаничес- 
ких бассейнов и являются отражением на поверх
ности Земли перестройки конвективных течений 
в мантии.

Почти все вышеуказанные периоды увеличения 
офиолитообразования предварялись рифтингом 
того или иного континента. Следовательно, риф- 
тинг континентальной коры и есть первое прояв
ление на поверхности мантийного теплового диа- 
пира (горячей струи). Образование последнего, в 
свою очередь, связано, вероятно, с экранирова
нием мощной корой малоподвижных континен
тальных масс теплового потока из глубин Земли 
[Трубицын, Бобров, 1993].

Из анализа петрогеохимических и петромагнит- 
ных данных следует, что в пределах Палеоазиатс
кого океана преобладали офиолиты субдукцион-

ного (островодужного) типа. Прежде всего, сле
дует отметить систему зон субдукции, функцио
нировавших с перерывами от позднего венда до 
карбона. В течение всего этого времени они со
храняли близкое палеопростирание и смещались 
к северу: венд-раннекембрийская островная дуга 
(система дуг) Алтае-Саянской области и Монго
лии протягивалась от 10° ю.ш. до 20° с.ш.; ордо- 
викско-раннесилурийская островная дуга (систе
ма дуг) преимущественно субмеридионального 
простирания Центрального Казахстана протягива
лась в ордовике от экватора до 20° с.ш., в раннем 
силуре -  от 6° до 20° с.ш.; девонская зона субме
ридионального простирания, включающая крае
вые вулканические пояса и островные дуги Цент
рального Казахстана и Иртыш-Зайсанской облас
ти, располагалась на широтах от 20° до 30° с.ш., в 
карбоне Жарма-Саурская островная дуга имела 
северо-северо-западное простирание и находилась 
на широте 30-35° с.ш.

В пределах Палеоазиатского океана в венд-кем- 
брийское время существовали субмеридиональ
ные структуры не только конвергентного типа, но 
и дивергентного, хотя их гораздо меньше, чем пер
вых. Вероятно, Палеоазиатский океан являлся ча
стью Палеопацифики, располагавшейся между 
Сибирским и Восточно-Гондванским континента
ми, и был схож с западной частью современного 
Тихого океана.

В “океанической” истории развития Урало-Мон
гольского покровно-складчатого пояса четко вы
деляется два этапа: первый связан с зарождением 
и закрытием собственно Палеоазитского океана к 
середине палеозоя преимущественно аккрецион
ным путем, второй -  с перманентным раскрыти
ем океанов тетического типа: Уральский, Туркес
танский, Южно-Монгольский.



Вместо заключения

Анализ базитовых комплексов офиолитовых 
ассоциаций У рало-Монгольского покровно-склад
чатого пояса и других складчатых областей Земли 
позволяет утверждать следующее.

I. Формирование палеоспрединговых комплек
сов происходило как в один, так и в несколько 
этапов, причем многоэтапные офиолитовые ассо
циации преобладают в структурах покровно-склад
чатых областей.

И. Моностадийные офиолиты представлены, в 
основном, разрезами “нормальной” океанической 
коры, формировавшимися в условиях концентри
рованного линейного спрединга в геодинамичес- 
ких обстановках срединно-океанических хребтов 
и, отчасти, трансформных разломов. Такие обра
зования можно отнести к относительно коротко- 
живущим ассоциациям, от момента образования 
до обдукции которых прошло не более 10-20 млн 
лет, а порой и первые миллионы лет.

III. Полистадийные, как правило, двухстадий
ные, офиолиты могут сочетать в себе фрагменты 
и/или “нормальной” океанической коры, ранних 
и зрелых островных дуг, задуговых бассейнов. 
Основной объем магматической части таких офи- 
олитов формировался в условиях рассеянного 
спрединга в течение длительного времени (до 
100 млн лет).

IV. Палеомагнитные данные и выполненные на 
их основе магнитотектонические реконструкции 
показывают, что основной объем обдуцирован- 
ных венд-среднепалеозойских офиолитов Урало- 
Монгольского покровно-складчатого пояса фор
мировался в зоне экваториальных и тропических 
широт.

V. Выявлена отчетливая тенденция асимметрич
ного движения блоков от группы Гондванских к 
Лавразийским континентам в венд-палеозойский 
период. Это может свидетельствовать о направ
ленности мантийных конвективных движений из 
области южных высоких широт к приэкваториаль
ным, определяя тем самым многие особенности 
палеоспрединга в изученных нами регионах.

Естественно, в теории спрединга остается не
мало дискуссионных вопросов, решение которых 
требует дополнительных исследований.

Прежде всего, это касается проблемы соотно
шений спредингового процесса и тектонической

расслоенности литосферы. Не возникает сомне
ний, что эти два ведущих процесса теснейшим об
разом связаны, особенно в таких ситуациях, когда 
и расслоенность, и спрединг проявляются в од
них и тех же геодинамических обстановках: сре
динно-океанических хребтов, трансформных раз
ломов, островных дуг и задуговых бассейнов. В 
конкретных случаях роль каждого из этих двух 
процессов может быть главенствующей или под
чиненной, а иногда и сопоставимой.

К этой же группе вопросов относится геодина- 
мическое противоречие, выражающееся во взаи
мосвязанности спрединга и стабильных мантий
ных плюмов. Действительно, одновременное дли
тельное сосуществование фиксированных в про
странстве восходящих тепломассопотоков трудно 
совместить с подвижностью литосферных плит. 
Тем не менее, трудно представить процесс разви
тия спрединга вне пределов поднимающихся ра
зогретых масс. Более того, анализ изученных объек
тов показал, что амплитуда джампинга осей спре
динга увеличивается по мере усложнения геоди- 
намической обстановки. Предполагается, что оно 
сопровождается возрастанием мощности литосфе
ры. В таком случае можно ставить вопрос о зави
симости степени рассеянности спрединга от мощ
ности литосферы, вовлекаемой в геодинамичес- 
кие ситуации растяжения, а также о влиянии ро
тационного эффекта.

Благодаря нашим исследованиям удалось уста
новить, что формирование венд-среднепалеозойс
ких офиолитов У рало-Монгольского пояса про
исходило в зоне экваториальных и тропических 
широт. В этих же широтных зонах в палеозое рас
полагались и континенты лавразийской группы. 
Геодинамическая интерпретация причин такой 
концентрации требует углубленного анализа. Впол
не вероятно, что палеоположения изученных объек
тов тяготели к зоне низких широт (в древней си
стеме координат). Такое предположение согласу
ется с гипотезой горячего экваториального пояса 
ранней Земли [Глуховский, Моралев, 1994; Глу- 
ховский и др., 1998] и моделью активизации тек
тонических и сейсмических процессов в приэква
ториальной зоне [Левин, 2000; Левин, Чирков,
1999]. Другое объяснение может быть связано с 
существенным вкладом недипольной составляю



щей в геомагнитное поле того времени. Имеющи
еся данные для мезозоя-кайнозоя и второй поло
вины палеозоя говорят о том, что вклад диполь
ной составляющей в геомагнитное поле был не 
менее 90-95 %, но полностью исключить второе 
предположение -  эффект “недипольности” геомаг
нитного поля в раннем палеозое -  нельзя.

Широкое распространение офиолитов в струк
турах покровно-складчатых: областей традицион
но связывается с процессами обдукции [Книппер, 
1975; Пейве и др., 1977; Хайн, 1979; Добрецов и 
др., 1985; Моссаковский и др., 1989; Добрецов, 1990; 
Зоненшайн, Кузьмин, 1993; Coleman, 1971, 1984; 
Dewey, 1976; Brookfield, 1977; Gealey, 1980]. Одна
ко исследования современных и древних актив

ных континентальных окраин указывают на “спо
койное” течение процессов субдукции океаничес
кой литосферы. Для выяснения этого противоре
чия необходимо определить общие закономерно
сти, влияющие на транспортировку и сохранность 
фрагментов океанической литосферы в структу
рах покровно-складчатых сооружений.

***

Решение обозначенных выше проблем внесет 
достойный вклад в создание теории спрединга, 
которая, в свою очередь, самым серьезным обра
зом ускорит процесс перерастания научной па
радигмы тектоники плит в более общую теорию 
глобальной геодинамики.
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