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ОТ РЕДКОЛЛЕГИИ

Происхождение и структурное положение пород офиолитового ком
плекса привлекают к себе внимание многих геологов. Офиолиты, впер
вые выделенные в Альпах в 1926 г. А. Штейнманом как магматическая 
триада начальной эпохи развития геосинклиналей, после расширения 
геологических исследований в океанах вновь стали объектом изучения 
не только петрологов и геохимиков, но и тектонистов. Это обусловлено 
тем, что в офиолитовом комплексе пород континентов были обнаружены 
глубоководные отложения, характерные для современных океанов. По
этому идея, предполагавшая, что офиолиты континентов представляют 
собой океаническую кору геологического прошлого, нашла себе широ
кую поддержку.

Все это послужило причиной того, что проблема офиолитов заняла 
в настоящее время одно из ведущих мест в геологии. Их изучение мо
жет дать ответ на основной вопрос теоретической тектоники — первич
ны ли на нашей планете континенты и океаны и какова общая направ
ленность в развитии земной коры. Проблема геологии офиолитов 
важна еще и потому, что с их породами связаны крупнейшие месторожде
ния таких важных полезных ископаемых, как хром, никель, платина, 
медь, ртуть и др.

По предложению советских геологов, в рамках Международной 
программы геологической корреляции, осуществляемой ЮНЕСКО сов
местно с Союзом геологических наук, с 1974 г. разрабатывается проект 
«Офиолиты континентов и сравнимые с ними породы дна океанов». 
По единой научной программе в нем ведут исследования ученые 
36 стран, представляющие различные геологические школы и направ
ления. План международных исследований пород офиолитовой ассо
циации предусматривал многосторонний анализ различных складчатых 
поясов континентов и дна океанов. Они уже были проведены в Иране, 
Канаде и США, а также на западе Тихого океана. Многие районы, та
кие, как Альпийский п о я с  Европы, Урал и Карибский регион, будут 
районами подобных экспедиций в ближайшем будущем.

Этот номер нашего журнала посвящен в основном тектоническим 
аспектам проблемы офиолитов, знания которых очень важны для по
нимания ранних этапов развития геосинклинальных поясов и прямых 
корреляций между океанами и континентами.



№ 6

Г Е О Т Е К Т О Н И К А
Ноябрь — Декабрь 1977 г.

УДК 551.24 +  552.11

А. В. П Е И В Е, Н. А. Б О Г Д А Н О В, А .Л . К Н И П П Е Р ,
А. С. П Е Р Ф И Л Ь Е В

ОФИОЛИТЫ: СОВРЕМЕННОЕ СОСТОЯНИЕ И ЗАДАЧИ 
ИССЛЕДОВАНИЯ

Новые материалы, полученные при детальном изучении офиолитов, по
зволяют наметить основные вопросы, которые нуждаются в скорейшем раз
решении. Рассматриваются основные гипотезы о происхождении пород офи- 
олитовой ассоциации: магматическая, вулканическая, мантийная и мантий
но-магматическая. Приводится анализ структурного положения офиолитов 
внутри складчатых зон континентов. Подчеркивается факт повсеместного 
присутствия офиолитов в тектонических породах. Предполагается, что для 
разнотипных структур характерны отличные типы разреза офиолитов. Харак
тер деформаций внутри разреза офиолитового комплекса свидетельствует 
о тектонических движениях по субгоризонтальным поверхностям внутри 
литосферы. Наиболее важной из них, видимо, является поверхность Мохоро- 
вичича.

Офиолитовый комплекс в последние 10—15 лет привлек к себе самое 
пристальное внимание геологов всего мира. В круг исследований вклю
чаются выходы еще не изученных офиолитов, а казалось бы, хорошо 
обследованные их разрезы анализируются заново. Это связано в первую 
очередь с ключевым положением пород офиолитовой ассоциации в 
гипотезе новой глобальной тектоники, которая рассматривает офиолиты 
как океаническую кору, формирующуюся в зонах спрединга. Сторонни
ки этой гипотезы, зародившейся в середине 60-х годов нашего века, 
придерживаясь актуалистических позиций, сравнивают разрезы офио
литов складчатых зон протерозоя и фанерозоя с разрезом коры совре
менных океанов. Такой взгляд влечет за собой признание огромных 
горизонтальных перемещений континентальных плит. Из этого также 
следует, что распределение в пространстве бассейнов с океанической 
корой в геологической истории не остается постоянным: в протерозое 
оно было совсем иным, чем в нижнем палеозое, а верхнепалеозойские 
океаны не имели ничего общего с нижнепалеозойскими структурами с 
корой океанического типа. Возникновение Пангеи в конце палеозоя 
сменилось разрушением этого континента в позднем триасе — ранней 
юре.

Детальное изучение пород офиолитового комплекса на континентах 
и в океанах привело геологов к нескольким важным выводам, из кото
рых наиболее существенные следующие.

1. Офиолитовый комплекс имеет определенный разрез, который за
кономерно повторяется в различных по возрасту складчатых зонах.

2. Офиолитовый комплекс имеет сложное внутреннее строение. В его 
составе присутствуют породы, отличающиеся друг от друга по проис
хождению, составу, степени метаморфизма и характеру деформаций.

3. Разрезы офиолитов складчатых зон континентов сходны с разре
зами коры современных океанов.

4. Офиолитовый комплекс во всех без исключения складчатых зонах 
континентов является аллохтонным и располагается внутри крупных 
тектонических покровов, корни которых в большинстве случаев неиз



вестны или предполагаются лишь путем палинспастических реконструк
ций.

Изучение офиолитовых серий в настоящее время продолжается поч
ти во всех странах мира. Лавина нового фактического материала, ка
сающаяся всех вопросов геологии офиолитовой ассоциации, переполня
ет научные издания. Этот огромный фактический материал еще ждет 
своего обобщения. Однако уже в настоящее время можно подытожить 
некоторые главные направления, по которым происходит изучение 
офиолитов, и наметить основные вопросы, нуждающиеся в скорейшем 
разрешении. Поскольку авторы настоящей работы являются геологами 
регионального и тектонического профиля, то при дальнейшем изложе
нии ими не будут затрагиваться некоторые вопросы, связанные с гео
химическим и петрографическим изучением пород офиолитовой серии.

Главной проблемой при изучении офиолитов складчатых зон конти
нентов, на наш взгляд, является восстановление первичного палеотек- 
тонического положения этого комплекса, или, другими словами, опре
деление той структуры, в которой был рожден разрез офиолитовой 
ассоциации. Этот вопрос может быть решен двумя способами.

1. В результате детального изучения внутреннего строения офиоли- 
тового сообщества. Для этого в первую очередь необходимо выяснить 
временные и генетические соотношения между важнейшими членами 
его разреза (вулканитов с габброидами и долеритами, долеритов с габ- 
броидами, габброидов с ультраосновными породами).

2. При помощи детального изучения положения офиолитов в совре
менной складчатой структуре континентов. Для решения этой проблемы 
необходимо изучить взаимоотношение офиолитов с подстилающими и 
перекрывающими их породами, происхождение и структурную позицию 
метаморфических пород, ассоциирующих с офиолитами, а также при
чины метаморфизма в офиолитовой серии пород.

Решение поставленных выше проблем должно дать ответ о месте 
формирования офиолитовых комплексов и привести к созданию общей 
геологической теории об истории формирования оболочек земного шара 
и типе движений внутри тектоносферы.

НЕКОТОРЫЕ ЗАДАЧИ, СВЯЗАННЫЕ С ИЗУЧЕНИЕМ ВНУТРЕННЕГО 
СТРОЕНИЯ РАЗРЕЗА ОФИОЛИТОВОЙ АССОЦИАЦИИ

Одним из важнейших достижений в изучении офиолитового ком
плекса явилось установление его типового стратиграфического разреза, 
впервые описанного в конце 30-х годов в Хатае, а затем и в массиве 
Вуринос Греции. В дальнейшем этот разрез был установлен на Кавка
зе, Западном Саяне, на Камчатке, в Корякии, на Урале, в Италии, на
о. Кипр, в Омане, Калифорнии, п-ове Ньюфаундленд, на Новой Гвинее 
и др. Повсеместно в основании этого разреза располагаются в различ
ной степени серпентинизированные дуниты и гярттбургитьт с отдельны
ми линзами лерцолитов. Средняя часть разреза состоит из своеобраз
ного полосчатого комплекса, в котором чередуются прослои клинопи- 
роксенитов, верлитов, дунитов^и^габбро, причем вверх по разрезу коли
чество и мощность габбровых прослоев постепенно увеличиваются и 
верхняя часть полосчатого (layered) комплекса сложена почти исклю
чительно габбро, которые иногда обладают полосчатой текстурой, 
обусловленной чередованием прослоев с различным содержанием тем
ноцветных минералов. Верхняя—цдгть полосчатого комплекса часто 
содержит рои диабазовых, ттплрриторьтх и тоналитовых даек, выделен
ных в массиве Троодос (Кипр) под названием комплекса параллель
ных даек (sheeted dyke complex). Дайки считаются магмоподводящими 
каналами для эффузивов_осщ*щюго состава, которые слагают самую 
верхнюю часть^офиолитового комплекса. Это главным образом толеи-



товые базальты с массивной или подущечной текстурой, которые пере> 
^ л а ^ в-а1бтсГТТугубоководными осадкам1Г1Г11ёрекрываются и м и ТЬ а дио- 
ляритами, наннопланктоновыми известняками и глинами)' ^

На происхождение пород офиолитовой серии существуют три основ
ные точки зрения.

1. Магматическая гипотеза

Изверженный облик пород офиолитового комплекса естественно 
привел исследователей к магматической гипотезе его происхождения. 
Кажущиеся постепенные переходы между различными членами этого 
сообщества породили представление о том, что различные группы пород 
вышеописанного разреза возникли в результате гравитационной диф
ференциации внутри единой магматической камеры. При этом перво
начальный состав внедряющейся магмы считался базальтовым. Эта ги
потеза, говорящая об интрузивном происхождении пород офиолитового 
комплекса, возникла в конце прошлого — начале нынешнего века и 
вплоть до настоящего времени пользуется большой популярностью. 
Некоторые изменения, внесенные впоследствии в эту концепцию (на
пример, ряд последовательных интрузий гипербазитовой и габброидной 
магмы, возникших в единой магматической камере в зоне глубинного 
разлома), не меняют ее сущности.

Однако ряд геологических фактов с самого начала противоречил 
магматической гипотезе. Главным из них является отсутствие досто
верно доказанных высокотемпературных активных контактов ультра- 
основных пород с окружающими их отложениями, которые было бы 
можно объяснить воздействием ультраосновной магмы. Это в сущности 
говорит о том, что нам не известны породы, в которые внедрялся интру
зивный комплекс. Такого противоречия, казалось бы, избегает вулка
ническая гипотеза происхождения пород офиолитовой серии. По мне
нию ее сторонников, офиолиты представляют собой огромный по 
мощности поток базальтовой магмы, вылившийся на морское дно. Поток 
моментально остыл с поверхности, и дальнейшее остывание магмы про
исходило внутри «мешка», где в результате гравитационной дифферен
циации и возник стратифицированный разрез офиолитовой серии.

Магматическая гипотеза происхождения офиолитового комплекса 
как результат дифференциации единой первоначальной магмы встре
чает ряд возражений со стороны петрологов и геохимиков, которые 
отрицают генетическое родство ультраосновных и основных пород офио
литового разреза. Неясной остается и глубина кристаллизации ультра
основных пород полосчатого комплекса и габбро: с одной стороны, со
гласно всем петрологическим расчетам, они, казалось бы, должны 
кристаллизоваться в условиях постоянных высоких температур, т. е. на 
большой глубине; а с другой — они связаны единым разрезом с лава
ми, что указывает на малую глубину камеры, в которой происходила 
кристаллизация. Вулканическая гипотеза помимо вышеуказанных не
достатков встречает еще ряд трудностей чисто геологического порядка: 
невозможно представить себе поток базальтовой магмы мощностью в 
10—12 км, излившийся на дно морского бассейна, как говорится, в 
«один присест». Кроме того, все считавшиеся ранее первичными кон
такты «офиолитового мешка» с подстилающими породами оказались 
тектоническими, что сразу поставило под сомнение все дальнейшие 
построения сторонников этой точки зрения.

2. Мантийная гипотеза

Все эти трудности, связанные с магматической гипотезой происхож
дения офиолитового комплекса, вызвали как следствие представления 
о мантийном происхождении дунит-гарцбургитовой части разреза этой



ассоциации. По мнению сторонников этой гипотезы, ультрабазиты пред
ставляют собой или блоки мантии, или же застывшие на большой глу
бине интрузии, тектонически внедренные в верхние слои литосферы. 
Габброиды офиолитового комплекса, по этой гипотезе, являются или 
частями «базальтового слоя», вынесенными вместе с протрузиями 
ультрабазитов, или же представляют собой более поздние интрузии. 
Стремясь объяснить постоянное сонахождение ультраосновных пород 
и габбро, многие петрологи, особенно в Советском Союзе, считают 
габбро метасоматическими образованиями, возникшими по ультрабази- 
там в условиях высоких температур, т. е. на уровне верхней мантии или 
нижней части базальтового слоя. Некоторые исследователи идут еще 
дальше и считают сами гипербазиты вторичными породами, возникши
ми в результате преобразования протопланетного вещества.

Оставляя в стороне петрологические тонкости этого спора, во время 
которого магматисты и трансформисты, рассматривая один и тот же 
образец, в зависимости от своих позиций находят в нем или признаки 
типичной магматической (кумулятивной) или же типичной метасома- 
тической структуры, отметим только, что с точки зрения последователь
ной мантийной гипотезы постоянная связь гипербазитов и габбро, с 
одной стороны, и базальтов с глубоководными осадками — с другой, 
не поддается объяснению. Остается непонятным, почему внедрение 
мантийных блоков (гипербазиты +  габбро) всегда происходит только в 
области со специфическим магматизмом и осадконакоплением. Не 
обьясняется этой гипотезой и закономерно повторяющийся разрез 
офиолитовых массивов, приведенный выше.

Ключевое положение пород офиолитового комплекса в гипотезе 
новой глобальной тектоники резко усилило интерес к его изучению. 
В результате исследований, проведенных в последнее десятилетие, был 
получен ряд новых фактов, которые привели к созданию новой гипоте
зы, которая, как это часто бывает, соединила в себе, казалось бы, не
совместимые точки зрения сторонников магматического и мантийного 
происхождения пород офиолитового комплекса. Как показали эти ис
следования, в составе офиолитового сообщества присутствуют два рез
ко отличающихся"'друг от друга комплекса пород.

3. Мантийно-магматическая гипотеза

Детальные исследования офиолитовой серии показали, что дунит- 
гарцбургитовая часть разреза, включающая в себя и лерцолиты, пре
терпела ряд сложных и неоднократных деформаций (в том числе и 
бластомилонитизацию в безводных, т. е. глубинных условиях), которые 
обычно отсутствуют в полосчатом комплексе и тем более в базальтои- 
дах верхней части офиолитовой ассоциации. Это свидетельствует о вре
менном разрыве между образованием пород лерцолит-дунит-гарцбурги- 
тового и полосчатого комплексов. Дуниты и гарцбургиты в таком слу
чае могут представлять собой рестит^^твердый остаток, возникший 
при отделении базальтовой выплавки из недифференцированного ман
тийного вещества — пиролита (некоторые петрологи считают, что оно 
имело лерцолитовый состав). Слоистый комплекс и габбро тогда пред
ставляют собой продукт дифференциации базальтовой магмы, внедрив
шейся в этот рестит. Диориты (в том числе и кварцевые), плагиограни- 
ты, комплекс «параллельных даек» и эффузивные базальты также явля
ются дифференциатами той же самой единой магмы основного состава. 
Исследование этой части разреза в общем подтверждает предложенную 
гипотезу: в габбро и ультраосновных породах слоистого комплекса 
наблюдается типичная кумулятивная, как многие думают, магматиче
ская структура, вдоль контакта слоистого и дунит-гарцбургитового 
комплекса присутствуют магматические брекчии и кайма клинопирок-



сенитов, возникшая в результате контактового метаморфизма; между 
тектонической полосчатостью в дунит-гарцбургитах и лерцолитах и 
полосчатостью слоистого комплекса наблюдается структурное несогла
сие. Картирование контактов этих двух разных групп пород показы
вает, что слоистый комплекс располагается не только выше видимой 
части дунит-гарцбургитового комплекса, но и внутри него. Такой раз
рез офиолитовой ассоциации, по мнению сторонников этой гипотезы, 
возникает в пределах срединно-океанического хребта, где вдоль его 
осевой трещины происходит внедрение пиролитового астенолита, кото
рое сопровождается выплавлением базальтовой магмы и возникнове
нием пород дунит-гарцбургитового комплекса в виде твердого остатка. 
В результате дифференциации базальтовой магмы возникает типичный 
стратиформный комплекс типа Стилуотера, Скаергарда и др. Эта гипо
теза, пользующаяся в настоящее время огромной популярностью за 
рубежом, хорошо объясняет многие факты, с трудом поддававшиеся 
объяснению более ранними гипотезами. В частности, она снимает 
проблему «wall rocks», т. е. тех пород, в которые внедрялась магма.

Таким образом, новейшая точка зрения на происхождение пород 
офиолитового разреза как бы ассимилировала в себе чисто мантийную 
и классическую интрузивную гипотезы становления офиолитов. Эта 
«мантийно-магматическая» гипотеза верно служит концепции новой 
глобальной тектоники в той ее части, которая говорит о рождении слоя 
«2» и «3» современных океанов в зоне срединно-океанических хребтов. 
Однако соединив в себе старые гипотезы и освободив их от некоторых, 
иногда весьма существенных недостатков, «мантийно-магматическая» 
гипотеза становления офиолитов все же вобрала в себя целый ряд про
тиворечий, свойственных старым гипотезам. Кроме того, уже в настоя
щее время появилось много новых фактов, позволяющих утверждать, 
что по крайней мере часть офиолитовых разрезов формировалась по- 
иному.

1. Петрологические исследования показывают, что в целом ряде слу
чаев (Лигурийские Альпы и юго-западная Турция) породы полосчатого 
комплекса претерпели ряд деформаций, в том числе и пластического 
течения, которые обычно отсутствуют в секущих их диабазовых телах 
комплекса параллельных даек. Более того, в Хабарнинском массиве 
Урала габбро полосчатого комплекса метаморфизовано в условиях 
амфиболитовой фации, в то время как рвущие его дайки претерпели 
лишь зеленокаменное изменение. Это заставляет предполагать наличие 
перерыва между образованием слоистого комплекса и серий диабазо
вых даек, секущих этот комплекс.

2. В ряде разрезов офиолитового комплекса верхняя часть разреза 
(слоистый комплекс и диабазовые дайки) подвержены брекчированию 
и метаморфированы в условиях низов амфиболитовой — верхов зелено
сланцевой фаций метаморфизма (Лигурийские Альпы Италии, Нью
фаундленд, Камчатка, Малый Кавказ). Этот тип деформаций и мета
морфизма полностью отсутствует в базальтах и глубоководных осад
ках, перекрывающих эти брекчии, что заставляет предполагать наличие 
перерыва между образованием комплекса параллельных даек и вулка
ногенно-осадочной частью разреза офиолитового комплекса. Наличие- 
этого перерыва иногда подчеркивается и разным химизмом базальтов, 
и даек, что говорит о том, что в некоторых случаях дайки не являются 
магмоподводящими каналами эффузивной серии офиолитового сооб
щества. Так, например, в юго-западной Турции (покровы Анталья)* 
диабазовые дайки имеют толеитовый состав, а кроющие их базальты: 
имеют ярко выраженную щелочную тенденцию.

3. В тесной ассоциации с породами офиолитовых комплексов неред
ко находятся такие метаморфические образования, как основные гра- 
нулиты, двупироксеновые гнейсы, эклогитоподобные породы, амфибо



литы (в том числе и гранатовые) и зеленые сланцы. В ряде случае» 
доказано, что эти метаморфиты возникли по породам полосчатого ком
плекса и диабазам. В одних случаях контакты между неметаморфизи- 
рованными офиолитами и метаморфитами резкие, что заставляет пред
полагать разновозрастность тех и других (Иран, Малый Кавказ, Альпы,, 
максютовский комплекс Урала). В других случаях наблюдаются посте
пенные переходы между метаморфизованными и неметаморфизован- 
ными породами офиолитового комплекса (Войкарский и Кимперсайский 
массивы Урала, Центральная Анатолия).

Эти два обстоятельства заставляют считать, что такие метаморфи
ческие комплексы возникли в силу разных причин. В случае временно
го разрыва между метаморфизованными образованиями и породами 
офиолитового комплекса мы имеем пример «офиолита в офиолите» и 
тогда логично допустить, что в процессе становления земной коры «за
крытие» и «открытие» бассейнов с океанической корой происходили не
однократно. Если это так, то сонахождение неметаморфизованного и 
метаморфизованного слоистого комплекса в едином разрезе внутри, на
пример, Средиземноморского пояса, может указывать нам на сущест
вование Палеотетиса или еще более древней океанической структуры.

В случае постепенных переходов мы, видимо, имеем дело с одним 
офиолитовым комплексом, метаморфизм которого скорее всего связан 
с механизмом его выведения в верхние части земной коры и становле
нием в структуре складчатого сооружения.

НЕКОТОРЫЕ ЗАДАЧИ, СВЯЗАННЫЕ С ИЗУЧЕНИЕМ СОВРЕМЕННОГО 
ПОЛОЖЕНИЯ ОФИОЛИТОВОГО КОМПЛЕКСА ВНУТРИ 

СКЛАДЧАТЫХ ЗОН КОНТИНЕНТОВ

Одним из главных вопросов при изучении структурного положения 
офиолитов является вопрос об их первичном положении в протострук
туре конкретного складчатого сооружения. Другими словами, нам не
обходимо знать те породы, которые окружали офиолитовый комплекс 
в момент его становления, т. е. в конце концов установить тип коры. 
Сторонники интрузивной или мантийной гипотезы этого вопроса не ста
вили. По их мнению, вулканическая часть офиолитового комплекса на
капливается на ранней стадии развития геосинклинали, которая закла
дывается на коре любого типа, а затем прорывается интрузиями (про- 
трузиями) ультраосновных пород и габбро. Часто наблюдающаяся ли
нейность в распределении ультраосновных тел привела геологов к вы
воду о том, что породы офиолитовой «формации» возникают в узких 
линейных трогах, протягивающихся на первые тысячи километров при 
ширине в первые десятки километров. Эти троги располагаются на* 
коре континентального типа или среди нее и ограничиваются глубин
ными разломами. Такая точка зрения, казалось бы, находит подтверж
дение в следующем геологическом факте: ультраосновные породы и 
габбро очень часто располагаются вдоль зон соприкосновения геологи
ческих комплексов, возникших в абсолютно разных палеогеографиче
ских условиях. Это обстоятельство немедленно влечет за собой предпо
ложение о наличии трога, граничившего с расположенным рядом ли
нейным поднятием по глубинному разлому, о внедрении вдоль этого 
разлома магматических масс и т. д. и т. п.

Однако весь имеющийся в настоящее время материал по структур
ному положению пород офиолитовой серии в складчатых сооружениях 
указывает, что во все^ случаях офиолиты глягяют крупные аллохтон
ные пластиньщервиЧное положение которых можно только предпола
гать после ряда допущений в палинспастических реконструкциях. Ви
димое минимальное перемещение этих покровов порой достигает 200 км 
(Оман). Именно в результате шарьирования офиолиты в структуре



складчатых сооружений граничат с миогеосинклинальными или даже 
платформенными осадками. Это обстоятельство говорит о том, что по
роды офиолитового сообщества и окружающие их в настоящее время 
образования часто являются «случайными соседями».

Одним из важнейших достижений науки за последнее десятилетие 
явилось установление определенного сходства между разрезами офио
литового комплекса складчатых областей континентов и коры современ
ных океанов. Это заставило предполагать, что на месте современных 
складчатых поясов или вблизи них (имеются в виду зоны, в которых 
присутствуют породы офиолитовой серии) некогда располагались бас
сейны с корой океанического типа. Эти впадины затем были раздавле- 
ны в результате сближения континентальных масс, а выполнявшие эти 
впадины породы были частично выплеснуты в виде тектонических 
покровов на края прилежащих континентальных масс.

В области развития современной океанической коры в пределах 
океанов и окраинных морей геофизический разрез коры сейчас получил 
вещественные характеристики. В результате бурения, драгировок и гео
логических съемок с подводных лодок получены доказательства того, 
что все породы океанической коры имеют тот же разрез, что и офиоли- 
товый комплекс на континенте. Надо отметить, что на океаническом 
дне, как и на континенте, ультрабазиты и габбро сложно деформиро
ваны.

В общепринятой четырехслойной модели строения океанической 
коры первый слой представлен в основном глубоководными осадками 
и в меньшей степени туфами основных эффузивов. Обычно граница 
между первым и вторым слоем проводится по кровле подушечных ба
зальтов. Надо принимать во внимание, что в открытом океане мощность 
первого неконсолидированного слоя часто невелика и достигает первых 
сотен метров. Поэтому при палеотектонических реконструкциях и срав
нениях с разрезом офиолитов он рассматривается сплошь и рядом 
вместе с подушечными лавами.

Толеитовые базальты, в нижней части которых в современной океа
нической коре часто встречаются и породы дайкового комплекса, обра
зуют основную часть разреза второго слоя. Их граница с третьим слоем 
бывает резкая, как, например, в Каймановом желобе, в других местах 
(в Филиппинском море, на западе Тихого океана) она постепенна.

Строение третьего геофизического слоя океанической коры, по-види
мому, очень разнообразно. Отметим, что его мощность также весьма 
непостоянна и изменяется от 1 —1,5 до 5—7 км. Драгировки в желобах 
(Японском, Марианском и Тонга-Кермадек), а также срединно-океани
ческих хребтах (Индийском, Атлантическом, Галапагосском) показали, 
что в нем встречаются как габброиды, так и дуниты, гарцбургиты, сер
пентиниты и амфиболиты, при этом количество серпентинизированных 
ультрабазитов явно преобладает. Таким образом, третьему слою океа
нической коры в разрезе офиолитов скорее всего соответствуют породы 
полосчатого комплекса и, возможно, часть дунит-гарцбургитового.

Таким образом, современные исследования доказали правомерность 
сравнения офиолитов с корой океанического типа и правильность палео
тектонических реконструкций, при которых по выходам офиолитов опре
деляется существование океанов в геологическом прошлом.

«Океаническое» происхождение пород офиолитового комплекса 
подтверждается не только путем сравнения его разреза с корой океа
нического типа. К этому же выводу мы должны прийти при рассмотре
нии пород как подстилающих офиолитовые аллохтоны, так и находя
щихся в их верхней части (выше пород офиолитового комплекса).

Разрезы, подстилающие офиолитовые аллохтоны, обычно формиру
ются в принципиально иной по отношению к офиолитам палеогеографи
ческой обстановке. Наиболее часто в природе встречаются два случая.



В первом из них офиолиты шарьированы на карбонатно-кремнистые 
и  турбидитные серии, как правило, перекрытые флишем.— пр^пвргтни- 
жом шарьирования. Эта породы^ подсталаюшие флиш, имеют порази- 
тельное' сходство с разрезами современных континентальных шельфов. 
Подобного тйшРразрезы в складчатых структурах континентов мы 
обычно относим к категории миогеосинклинальных. Эти миогеосинкли
нали, подстилающиеся корой континентального типа, широко известны 
во многих протерозойских и фанерозойских складчатых системах (Урал, 
Аппалачи, Средиземноморский пояс и др.). Протяженность этих струк
турно-фациальных зон огромна. Например, в Альпийской складчатой 
области шельфовые осадки, всюду сопровождаемые покровами офио- 
литов, прослежены от Северных Аппенин через Динариды, Эллиниды в 
складчатую систему Тавра Турции и Загроса Ирана. На всем этом 
протяжении миогеосинклинальные разрезы обладают удивительным 
литологическим сходством, выражающимся, в частности, в том, что 
мелководные осадки миогеосинклинали в северном направлении сменя
ются все более и более глубоководными фациями. Внутри этого разре
за по аналогии с современными континентальными окраинами по на
правлению с севера на юг удается восстановить шельфовые фации, фа
ции континентального склона и его подножия.

Наличие этих протяженных шельфовых (миогеосинклинальных) 
областей заставляет предполагать, что с ними некогда были сопряже
ны столь же крупные и протяженные структуры, из которых в резуль
тате их раздавливания и были шарьированы офиолитовые аллохтоны. 
Напрашивается лдевидный вывод: если миогеосинклинали складчатых 
зон континентов по своему строению и протяженности идентичны сов
ременным континентальным окраинам, то соответствующие им океани
ческие структуры сопоставимы с современными океаническими впади
нами. "

Во втором, также широко распространенном случае офиолитовые 
аллохтоны подстилаются вулканогенно-осадочными сериями, последо
вательность разреза в, которых, а также наличие известково-щелочных 
эффузивных и интрузивных серий (Урал, о. Ньюфаундленд, Кавказ 
и др.) указывает на их сходство с формациями современных островных 
дуг^Это сходство в ряде случаев еще более усиливается тем, что, как 
и в современных дугах, автохтонные вулканогенно-осадочные серии об
наруживают закономерное изменение состава вулканитов от толеитов 
через щелочноземельные серии к субщелочным породам от внутренних 
к внешним частям складчатых систем (Урал, Малый Кавказ). Так же, 
как и континентальные шельфы, рассмотренные выше, островодужные 
ассоциации прослеживаются на больших расстояниях вдоль складчатых 
поясов (например, вдоль всего восточного склона Урала).

Поскольку островные дуги не могут не обрамлять океанических впа
дин, то и в данном случае мы должны прийти к выводу, что корни офио- 
литовых покровов необходимо искать в океанических бассейнах. Итак, 
анализ разрезов, подстилающих офиолитовые аллохтоны, приводит нас 
к выводу, что эти аллохтоны были рождены в океаническом бассейне. 
.Это положение помимо сходства разреза офиолитовой ассоциации с 
разрезом коры океанического типа, о чем мы уже говорили ранее, 
подтверждается еще и тем обстоятельством, что во многих случаях 
офиолитовый комплекс пород слагает самостоятельные тектонические 
пластины, наиболее молодыми породами в которых являются базальты 
и кремнисто-карбонатные породы (аналоги слоев «2» и «1» океанов 
соответственно). Однако в целом ряде случаев (Урал, о. Ньюфаунд
ленд, Лигурийские Альпы и др.) вулканогенные и осадочные породы 
офиолитовой серии в верхней части офиолитовых аллохтонов кроются 
породами, которые не могут быть включены в офиолитовое сообщест



в о 1. В первом случае (восточный склон Урала) базальтоидные серии 
офиолитового комплекса постепенно сменяются контрастными натрие
выми вулканитами и затем щелочноземельными вулканогенными серия
ми островодужного типа. Видимо, тектонические покровы такого типа 
возникли после формирования островных дуг, зародившихся на океани
ческой коре.

В другом случае выше офиолитов располагаются турбидитные, гли
нистые и кремнисто-терригенные серии, аналоги которых в современ
ных океанических впадинах отсутствуют. В обломочной фракции этих 
отложений часто присутствует большое количество сиалического обло
мочного материала, что также нетипично для открытых океанических, 
бассейнов. В связи с этим приходится предполагать, что часть офиоли- 
товых аллохтонов была рождена не в крупных океанических бассейнах,, 
а в других типах структур с корой океанического типа.

Как известно, в настоящее время имеется ^етыре крупных класса 
структурт обладающие, vnppft иронического или субокеанического типа  ̂
Это рифтовые зоны, типичным представителем которых является Крас
ное море, внутренние моря (например, Черное море), окраинные моря 
(Японское) и^океаны. “Каждая из этих впадин обладае'Г'специфическим. 
набором пород? Поэтому изучение рифтового, океанического и переход
ного этапов развития этих структур и сопоставление их разрезов с раз
резами складчатых областей должно существенно помочь нам в клас
сификации разрезов офиолитов. Важнейшей задачей подобного типа 
реконструкций в складчатых зонах должны являться палинспастические 
реконструкции.
Так, например, при пересечении складчатых систем Большого и Малого 
Кавказа с севера на юг наблюдается следующий одновозрастный 
(юра — нижний мел) латеральный ряд: аспидная формация с покрова
ми толеитов и диабазовыми дайками и флишем в верхней части этого 
возрастного интервала (южный склон Большого Кавказа)— область 
базальт-андезит-липаритового магматизма с интрузиями гранитов и тер- 
ригенно-карбонатными породами в верхней части разреза (Сомхето- 
Агдамская, Карабахская, Лачинская, Гочасская и Кафанская зоны 
Малого Кавказа)— область с развитием офиолитового комплекса, из 
которой в нижнем — верхнем мелу происходила транспортировка офио- 
литовых покровов.

Этот латеральный ряд разрезов имеет большое сходство с разреза
ми активных континентальных окраин, где близкие по составу толщи 
характерны для следующего латерального ряда структур: Японское 
окраинное море — Японская островная дуга — Тихий океан.

Мы не исключаем, что и разрезы меланократового фундамента я 
этих разнотипных структурах, выделяемых в складчатых областях 
прошлого и в современных зонах сочленения континентов и океанов, по 
формационным рядам могут отличаться по своему внутреннему строе
нию и характеру взаимоотношений с вулканогенными осадочными по
родами. В связи с этим возникает заманчивая перспектива определе
ния палеоструктур с корой океанического типа (рифтовая зона, внут
реннее или окраинное море, океанический бассейн) также и по типам 
разреза офиолитового комплекса.

Поставленная в заключении предыдущего раздела проблема вызы
вает ряд вопросов:

— каково происхождение дунит-гарцбургитового комплекса и когда 
и в силу каких тектонических движений происходит его тектоническая, 
переработка;

1 Здесь, естественно, не рассматриваются посттектонические образования (напри
мер, молласы), трансгрессивно перекрывающие тектонические покровы.



— когда, в каких структурах с корой океанического типа и в силу 
каких тектонических движений происходит бластомилонитизация слоис
того комплекса, а в каких не происходит;

— формируется ли комплекс параллельных даек только в условиях 
.срединно-океанического хребта;

— в силу каких движений и в каких структурах с корой океаниче
ского типа происходит брекчирование верхней части слоистого комплек
са и серии параллельных даек;

— в каких типах «офиолитовых» структур вулканическая часть 
офиолитового сообщества отделена перерывом от пород меланократо- 
вого фундамента и наблюдается ли этот перерыв повсеместно;

— присутствуют ли породы гранулитовой или амфиболитовой фа
ций метаморфизма (эклогиты, амфиболиты) во всех разрезах офиоли
тового комплекса или же они характерны лишь для определенных ка
тегорий структур с корой океанического типа;

— каковы генетические связи этих метаморфических образований 
с породами офиолитового комплекса.

Список этих вопросов можно было бы продолжить. К числу важных 
«офиолитовых» проблем относятся также вопросы, прямо связанные с 
историей становления офиолитовых комплексов в структуре складча
тых зон, такие, как условия образования серпентинитового меланжа и 
глаукофанового метаморфизма. В настоящей работе, посвященной 
главным образом проблеме первичного структурного положения офио
литового комплекса, мы не будем касаться этих вопросов. Авторы 
настоящей статьи также не ставят своей задачей ответ на все постав
ленные в начале этого раздела вопросы. Можно думать, что современ
ные исследования тектонистов, петрологов и стратиграфов позволят в 
ближайшем будущем решить эти проблемы. Ниже мы коснемся лишь 
одной проблемы, а именно проблемы типа тектонических движений, 
приводящих к формированию офиолитового разреза.

Концепция литосферных плит предполагает, что главное тектониче
ское движение, приводящее к формированию офиолитовой ассоциации, 
происходило на нижней границе литосферы, вне пределов досягаемости 
для исследований обычными геологическими методами. Выше мы при
вели целый ряд фактов, которые противоречат таким представлениям. 
В первую очередь к ним относятся временной разрыв между формиро
ванием отдельных частей разреза офиолитовой ассоциации, нередко 
разделенных этапами метаморфизма и деформации. По-видимому, во 
всех случаях такой этап деформаций разделяет формирование дунит- 
гарцбургитового комплекса и всех вышележащих комплексов ассоциа
ции. Что касается остальных частей разреза, то в одних случаях они 
•оказываются близкими по времени формирования и связаны между 
собой постепенными переходами, в других — разделены этапами де
формации.

Такие дискордантные границы часто сопровождаются своеобразны
ми тектоническими образованиями, возникающими в процессе станов
ления офиолитового разреза. Так, на границе дунит-гарцбургитового и 
полосчатого комплексов образуются высокотемпературные зоны разлин- 
зования и пластического течения (Войкарский ^  Хабаринский массивы 
Урала). Пластическое течение пород полосчатого комплекса, происхо
дящее в условиях амфиболитовой фации метаморфизма, нередко пред
варяет формирование диабазов комплекса параллельных даек. В по
дошве базальтов часто появляются своеобразные тектонические брек
чии, состоящие из угловатых обломков шдстйлающиХ^ ги-
пербазитов и пород дайкового комплекса (Северная Италия, Южная 
Турция). Точно такие же брекчии и на том же уровне недавно были 
закартированы в Каймановом желобе. Характер этих деформаций и 
характер распределения их по площади свидетельствуют о тектониче-



ских движениях по субгоризонтальным поверхностям внутри лито
сферы. ’ г ”

——СГнашей точки зрения все перечисленные факты свидетельствуют 
о том, что формирование офиолитового разреза и океанической коры: 
в целом происходило длительно и сопровождалось неоднократными тек
тоническими движениями по разным горизонтальным поверхностям: 
внутри литосферы. При этом, очевидно, происходило «сдирание» от
дельных тонких пластин коры в одних местах и скучивание ее в других. 
На месте раздвинувшихся пластин вновь образуются породы офиоли- 
товой ассоциации, что и обусловливает разрыв во времени между от
дельными частями офиолитового разреза.

Породы нижней части коры современных океанов подвергались 
повсеместной тектонической переработке. Серпентинизированные дунит- 
гарцбургитовые комплексы рассланцованы, раздроблены, милонити- 
зированы иногда до такой степени, что становится неузнаваемой пер
вичная природа горных пород (Срединно-Атлантический хребет). Эта 
позволяет предположить не только тектоническую природу поверх
ности, или, лучше говорить, зоны Мохоровичича, но и думать, что в  
петрографическом отношении она представлена тектонизированным 
реститом.

Изложенный в этой работе материал по геологии офиолитовой ассо
циации показывает, что происходит дальнейшее развитие концепций 
мобилизма и что без них трудно объяснить соотношения континентов 
и океанов.
Геологический институт Статья поступила
АН СССР 24 мая 1977 г_
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ОСОБЕННОСТИ ПЕТРОХИМИИ ОФИОЛИТОВ 
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Рассмотрены особенности петрохимии офиолитовых комплексов различ
ных регионов и коренных пород дна современных океанов. Показано, что 
различные петрохимические типы офиолитов находят аналоги в ассоциациях 
океанических пород.

Наблюдающийся в последние годы большой интерес к проблеме 
офиолитов и их сравнению с породами современных океанов привел к 
тому, что многие разрезы офиолитов оказались в настоящее время доста
точно детально и всесторонне изучены. Ранее в геологии существовало 
мнение о том, что все породы (кроме нижнего дунит-гарцбургитового 
комплекса) офиолитовых ассоциаций связаны в единую линию толеито- 
вой дифференциации (Brunn, 1960; Moores, 1969 и многие другие).

Такие же данные приводились и для интрузивных комплексов совре
менных океанов, которые сопоставлялись с офиолитовыми ассоциациями 
складчатых зон континентов (Дмитриев, 1973). Однако изучение офио
литовых ассоциаций показывает, что в их состав часто входят различные 
по возрасту и составу комплексы пород. Одновременно с этим рядом 
исследователей было показано, что характер дифференциации пород 
офиолитовых разрезов более сложен, чем это представлялось нам 
раньше (Bailey, Blake, 1974; Miyashiro, 1975, и др.). Все это привело к 
тому, что ряд исследователей (Добрецов, 1974; Rocci et al., 1975; Miya
shiro, 1975) начали выделять различные офиолитовые комплексы. При 
этом различие в характере дифференциации этих комплексов ими объ
яснялось разной структурной приуроченностью офиолитов. Было выде
лено несколько типов офиолитовых ассоциаций.

1. Офиолиты, содержащие дифференцированные вулканические 
серии. Рядом исследователей они считаются типичными ассоциациями 
основания островных дуг (Добрецов, 1974; Miyashiro, 1975).

2. Офиолиты, содержащие феррогаббро в составе габброидной части, 
разреза. Некоторые исследователи (Добрецов, 1974; Rocci et al., 1975) 
предполагают, что эти офиолитовые комплексы формировались в крае
вых морях.

3. Кроме того, Н. Л. Добрецов (1974) и А. Миасиро (Miyashiro, 1975) 
выделяли еще офиолитовые ассоциации, характерные для глубоководных, 
желобов. В их состав попадали офиолиты с четко проявленным щелоч
ным уклоном в габброидах и вулканитах.

Такая трактовка тектонической природы офиолитовых комплексов 
сама по себе вызывала некоторые сомнения. Дело в том, что современ
ные островные дуги развиваются на океанической коре, либо представ
ляют собой структуры типа микроконтинентов. Следовательно, они 
a priori не могут иметь собственных изначально существующих офиоли
товых комплексов.

Кроме того, в последние годы появились данные и о наличии пород 
дифференцированных серий в срединных хребтах океанов (Engel, Fisher,



1975), которые также свидетельствуют о сложном характере развития 
уже собственно океанических структур.

В связи с этим нами были проанализированы составы различных 
комплексов пород, входящих в офиолитовые ассоциации континентов, и 
проведено сравнение полученных результатов с данными по магматиче
ским породам океанов. В качестве основы для петрохимических сопо
ставлений взята трехкомпонентная диаграмма AFM. Эта диаграмма в 
доступной форме отражает сочетание двух очень важных петрохимиче
ских критериев — соотношения железомагнезиальных компонентов и 
основности-щелочности сравниваемых пород. Оба критерия являются 
хорошими показателями степени дифференцированности пород основ
ного состава, которые превалируют в офиолитовых ассоциациях, и в то 
же время соотношение основности-щелочности является важной харак
теристикой принадлежности исследуемых пород к определенной петро
логической серии. Наконец, выбранная диаграмма наиболее часто 
употребляется в современной, особенно в зарубежной литературе по 
офиолитам и породам океанического дна, что позволяет учесть макси
мально возможное количество существующих данных.

ПЕТРОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ПОРОД 
ОФИОЛИТОВЫХ АССОЦИАЦИИ КОНТИНЕНТОВ

По петрохимическим особенностям отдельных комплексов пород, 
входящих в офиолитовую ассоциацию, а также по направленности в 
эволюции составов офиолиты континентов могут быть подразделены на 
четыре типа. Первый тип объединяет наиболее полно дифференцирован
ные комплексы, характеризующиеся щелочной в начальной и толеитовой 
в конечной стадии эволюцией составов; второй — недифференцирован
ные комплексы со щелочной в начальной и толеитовой в конечной стадии 
эволюцией составов; третий — офиолитовые комплексы с контрастными 
сериями феррогаббрового и плагиогранитного ряда; четвертый — диф
ференцированные комплексы со щелочной тенденцией эволюции 
состава.

1. Д и ф ф е р е н ц и р о в а н н ы е  к о м п л е к с ы  со щ е л о ч н о й  
в н а ч а л ь н о й  и т о л е и т о в о й  в к о н е ч н о й  с т а д и и  э в о л ю 
цие й  с о с т а в о в .  Офиолитовые ассоциации этого типа представлены 
расслоенными комплексами ультрабазит-габбро-тоналит-плагиогранит- 
ного состава, прошедшими наиболее полную дифференциацию соста
вов— от ультрабазитов до плагиогранитов и плагиолипаритов включи
тельно. Они, видимо, слагают основание некоторых структурных зон 
эвгеосинклиналей. Наиболее характерный пример комплексов этого 
типа — массив Троодос в Альпийской складчатой области. ,Вероятно, 
к этому же типу относятся офиолиты аллохтонного комплекса Литл- 
Порт о. Ньюфаундленд, а также офиолитовая ассоциация горы Наанк- 
ней в Корякском нагорье (рис. 1).

Разрезы офиолитов данного типа включают в себя, как правило, от 
трех до четырех комплексов пород. В обобщенном виде этот разрез 
выглядит следующим образом.

В основании разреза залегают дуниты и гарцбургиты. Вверх по раз
резу количество дунитов увеличивается, здесь же появляются полево
шпатовые ультрабазиты. Выше располагаются тонкопереслаивающиеся 
дуниты, перидотиты, пироксениты, анортозиты, троктолиты, мелано- 
кратовые оливиновые, оливин-пироксеновые габбро и габбро-нориты. 
Вверх по разрезу они постепенно сменяются массивно-полосчатыми 
габброидами и габбро-норитами, переходящими в свою очередь в амфи- 
боловые габбро, габбро-диабазы и диабазы, содержащие штоки или 
расслоенные тела кварцевых диоритов, тоналитов и реже плагиограни
тов. Помимо габброидов в этой части разреза иногда известны метамор-



физованные эффузивы. Выше располагается комплекс параллельных 
даек. В нижней части этот комплекс прорывает габброиды, тоналиты, 
диабазы и метаэффузивы, в верхней — пиллоу-лавы. Предполагается, 
что последние согласно перекрывали габброиды, тоналиты и диабазы 
расслоенного комплекса, а их подошва располагалась в средней части

Рис. 1. Диаграммы AFM для офиолитовых ассоциаций дифференцированно
го типа со щелочной в начальной и толеитовой в конечной стадии эволю

цией составов.
1—дунит-гарцбургитовый комплекс; 2—полосчатый комплекс (пироксе- 

ниты, механократовые габбро, анортозиты); 3 — габбро и габбро-диабазо- 
вый комплекс (а—неметаморфизованные породы; б—метаморфизованные); 
4 — диорит-тоналит-плагиогранитный комплекс; 5 — комплекс параллель
ных даек; 6 — комплекс нижних лав; 7 — комплекс верхних лав; 8 — вул
канические породы дна океанов: а — базальтово-андезитовая серия Во
сточно-Индийского хребта, б — амфиболовые базальты северо-восточной 
части Индийского океана; 9 — линия раздела толеитовых и щелочных се

рий; 10 — линия дифференциации гавайских толеитов. 
Примечание: значками показаны контрастные составы пород комплексов, 

линиями — ареалы распространения пород каждого комплекса

комплекса параллельных даек. Пиллоу-лавы представлены преимущест
венно кератофирами, кварцевыми порфирами и базальтами. В верхней 
части среди них появляются также андезито-базальты, андезиты. 
Завершается разрез комплексом верхних лав, в составе которых пре
обладают базальты, оливиновые базальты и пикриты.

Петрохимические особенности офиолитовых ассоциаций этого типа 
наиболее полно могут быть проиллюстрированы на примере массива 
Троодос (Муре, Вайн, 1973). Нижняя часть офиолитовой ассоциации 
(до лав и комплекса параллельных даек) представлена на диаграмме 
AFM рядом обособленных полей, отчетливо связывающихся в две линии 
дифференциации — щелочную и толеитовую. Щелочная тенденция в
2 Геотектоника, № 6 17



эволюции составов характерна для наиболее магнезиальных членов 
офиолитового ряда — ультрабазитов и оливин-пироксеновых габброидов. 
Как видно из диаграммы, в массиве Троодос эта тенденция выражена 
довольно резко, В других районах щелочная тенденция в эволюции 
составов проявлена гораздо слабее, и все породы практически связыва
ются в единую линию толеитовой дифференциации, характеризующуюся 
лишь незначительным отклонением последней влево, в сторону составов 
с относительно большей щелочностью. Толеитовая линия развития свой
ственна в целом для более кислых и более поздних членов офиолитовой 
ассоциации — амфиболовых габбро, тоналитов и плагиогранитов. При 
этом следует отметить, что в габброидной части разреза эти две тенден
ции еще сосуществуют. На уровне же диоритов и тоналитов преобладаю
щей становится толеитовая.

Другой особенностью рассматриваемого типа офиолитов является 
обособленность составов разных комплексов пород, составляющих 
отдельные части разреза, что в какой-то мере может подтверждать пред
положение многих исследователей о разном времени их формирования. 
Наиболее отчетливо обособлены ареалы фигуративных точек пород 
кислого — среднего и основного — ультраосновного составов. Внутри же 
каждой из этих двух групп (особенно в последней) составы различных 
типов пород обладают петрохимической близостью и перекрывают друг 
друга. Это вытекает также и непосредственно из характера разрезов.

Поведение пород комплекса параллельных даек, а также комплекса 
нижних лав в офиолитах данного типа сложно, неоднозначно и опреде
ляется во многом характером петрохимической эволюции пород под
стилающего габброидного комплекса.

Комплекс нижних лав, достоверно установленный и хорошо изучен
ный лишь в Троодосе, представлен дифференцированной серией базальт- 
андезит-дацитового состава. Большая часть фигуративных точек этой 
серии отчетливо укладывается в единую линию дифференциации, пол
ностью совпадающую с толеитовой ветвью дифференциации пород 
габброидного комплекса. Меньшая часть точек образует на диаграмме 
две более пологие кривые, отвечающие соответственно известково
щелочной и щелочной линиям эволюции составов. Возможно, смещение 
части фигуративных точек пород комплекса нижних лав в сторону 
увеличения относительной щелочности связано с их зеленокаменным 
перерождением. Однако закономерный линейный характер распределе
ния последних на диаграмме AFM позволяет предполагать, что среди 
пород комплекса нижних лав помимо дифефренциатов толеитового ряда 
присутствуют также породы щелочных серий, что, возможно, объясня
ется унаследованным развитием этих двух тенденций от предшествую
щего им во времени собственно габброидного комплекса.

Комплекс параллельных даек, тесно связанный во всех массивах с 
комплексом нижних подушечных лав, представлен в Троодосе слабо
дифференцированными близкими по относительной магнезиальности, но 
достаточно четко отличающимися по относительной щелочности и желе- 
зистости типами пород: диабазами, андезитами, кератофирами и квар
цевыми порфирами. Их фигуративные точки сконцентрированы в трех 
узких ареалах, отчетливо укладывающихся вдоль эволюционных кривых 
пород комплекса нижних подушечных лав. Это еще раз свидетельствует 
о временной и пространственной близости и генетическом родстве этих 
комплексов и генерации их из магм одного и того же состава.

Комплекс верхних подушечных лав, изученный лучше всего в Троо
досе, по петрохимическим особенностям резко отличается от предшест
вующих ему серий как составом отдельных типов пород, так и путями 
эволюции состава в целом. Во-первых, для него характерно преоблада
ние высокомагнезиальных пород и, в частности, присутствие лав ультра
основного состава; во-вторых, присутствие среди них одновременно



пород толеитового ряда и высококалиевых щелочно-оливиновых базаль
тов. Все это свидетельствует о том, что как во времени формирования, 
так и по составу исходных расплавов и глубине зарождения их в земной 
коре комплекс верхних подушечных лав явно не связан с подстилаю
щими частями разреза.

Таким образом, в офиолитовых ассоциациях рассмотренного типа 
выделяются три близких по петрохимическим особенностям группировки 
пород.

Первая группа объединяет дуниты, гарцбургиты, породы полосчатого 
комплекса и оливиновые, оливин-пироксеновые габбро. Для них харак
терны петрохимическая связь всех членов разреза и щелочная тенденция 
эволюции составов.

Вторая включает в себя амфиболовое габбро, габбро-диабазы, тона- 
литы и плагиограниты, породы комплекса параллельных даек й комп
лекса нижних лав. Они не дают единого поля на диаграмме, часто 
наблюдаются разрывы между полями различных пород и, как правило, 
они ложатся на линию толеитовой дифференциации.

Третья представлена породами комплекса верхних лав и характери
зуется контрастностью отдельных типов пород.

2. Н е п о л н о  д и ф ф е р е н ц и р о в а н н ы е  о ф и о л и т о в ы е  а с с о 
ц и а ц и и  со щ е л о ч н о й  в н а ч а л ь н о й  и т о л е и т о в о й  в 
к о н е ч н о й  с т а д и и  э в о л ю ц и е й  с о с т а в о в .  Офиолиты этого типа 
представлены телами ультрабазит-габбрового состава, отличающимися 
от ранее рассмотренных ассоциаций сравнительно меньшей степенью 
дифференциации, не превышающей в них в целом уровня пород основ
ного состава (рис. 2). В тектоническом отношении это приподнятые 
блоки (Маккуори, см. Bailey, Blake, 1974) или тектонические покровы, 
надвинутые со стороны океана на складчатые сооружения внешней 
части переходной зоны (Папуа — Новая Гвинея) (Davies, 1971), а также 
отдельные аллохтоны в структурных зонах Альпийской складчатой 
области (массив Хатай), в палеозоидах Северной Америки (комплекс 
Бэй оф Айленде).

Разрезы офиолитов данного типа включают три комплекса пород: 
1) гарцбургит-дунитовый, 2) пироксенит-габбровый, 3) комплекс 
пиллоу-лав.

Ультрабазитовый и пироксенит-габбровый комплексы по своему 
строению в целом аналогичны нижним частям разрезов офиолитов пер
вого типа. В основании его вскрываются гарцбургиты, дуниты и полос
чатые энстатитовые перидотиты, характеризующиеся в верхней части 
разреза кумулятивными структурами. Выше располагаются переслаи
вающиеся между собой ультрабазиты, оливиновые, оливин-пироксено- 
вые габбро и анортозиты. Последние сменяются переслаиванием оливи- 
довых, пироксеновых габброидов и анортозитов. Венчается разрез 
локально развитыми и сравнительно маломощными амфиболовыми 
габбро и габбро-диабазами.

Комплекс лав сложен преимущественно базальтами и спилитами: 
в верхней части среди них отмечаются дациты, составляющие небольшую 
по мощности часть разреза (Папуа — Новая Гвинея).

Анализ диаграмм AFM показывает, что по химизму отдельных типов 
пород, а также по направленности в эволюции составов рассматрива
емая ассоциация близка офиолитам первого типа, но отличается от них 
полным (Маккуори, Хатей) или почти полным (Папуа — Новая Гвинея) 
отсутствием дифференциатов среднего и кислого состава как среди 
пород габброидного комплекса, так и в вулканогенной части разреза. 
Подобные соотношения позволяют рассматривать эти типы в качестве 
латерального ряда офиолитов с разной степенью дифференциации 
составов, отражающего собой неоднородность в строении базальтового 
слоя земной коры.
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3. О ф и о л и т о в ы е  а с с о ц и а ц и и  с к о н т р а с т н ы м и  с е р и я 
ми ф е р р о г а б б р о в о г о  и п л а г и о г р а н и т н о г о  р я дов .  
К этому петрохимическому типу относятся некоторые из офиолитовых 
ассоциаций, слагающих основание периконтинентальных складчатых 
структур, часть которых непосредственно продолжается в современные 
структуры океанов и переходных зон (Калифорния, Камчатский мыс 
И Д р.) .
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Рис. 2. Диаграммы AFM для неполнодифференцированных офиоли- 
товых ассоциаций со щелочной в начальной и толеитовой в конечной 

стадии эволюцией составов. Уел. обозн. см. рис. 1
Разрез их значительно отличается от разрезов офиолитов первого и 

второго типов. И прежде всего тем, что ультрабазитовая (дунит-гарц- 
бургитовая) составляющая в основании этих разрезов иногда отсут
ствует, и следы ультрабазитов наблюдаются лишь в виде ксенолитов 
клинопироксенитового состава, иногда со значительным количеством 
оливина. Полосчатые оливиновые, оливин-пироксеновые габбро и 
габбро-пегматиты, сменяющиеся вверх по разрезу пироксеновыми
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габбро, слагают низы этих разрезов. Верхнюю часть разрезов образуют 
метабазальты, метадиабазы и амфиболовые габбро. Среди них в резко 
подчиненном количестве встречаются штокообразные тела гранодиори- 
тов, кварцевых диоритов и тоналитов. Венчается разрез пиллоу-лавами 
базальтов, кремнистыми и кремнисто-терригенными породами. В раз
резах офиолитов Хан-Тайшира в Монголии (Зоненшайн, Кузьмин, 
устное сообщение) плагиогранитных пород не наблюдается. Однако 
резко выраженный феррогаббровый тип дифференциации габброидов и



Рис. 3. Диаграммы AFM для офиолитовых ассоциаций с контраст
ными сериями феррогаббрового и плагиогранитного рядов. Уел. 

обозн. см. рис. /1

базальтов, а также наличие метапород позволяют отнести офиолиты 
Хан-Тайшира к описываемому типу.

В разрезах п-ова Камчатского мыса (Марков и др., 1972) этим 
сериям предшествует комплекс многочисленных пластовых тел базаль
тов и диабазов, являющийся, вероятно, аналогом комплекса параллель
ных даек в разрезах офиолитовых ассоциаций.

Особенностью химизма офиолитов данного типа является присут
ствие среди них контрастных серий феррогаббрового и плагиогранит
ного рядов и отсутствие щелочной тенденции дифференциации в полос
чатом комплексе (рис. 3). Для офиолитов описываемого типа харак
терна (Камчатский мыс, Калифорния и др.) постоянная пространствен
ная сближенность с дунит-гарцбургитовыми массивами, которые, 
однако, от них структурно оторваны; последние являются главной 
составной частью офиолитов четвертого типа, где они ассоциируют с 
габбро-амфиболитами.

Породы с феррогаббровой тенденцией развития резко преобладают 
в офиолитах третьего типа и представлены ультрабазитами, габброи- 
дами и базальтами. Составы этих пород выражены на диаграмме AFM 
в виде трех дифференцированных серий, характеризующихся повторяю
щейся в каждой из них направленностью развития составов исключи
тельно в сторону накопления железа при относительном постоянстве 
щелочей. При этом основность плагиоклаза во всех дифференциатах 
этих серий остается постоянной вплоть до высокожелезистых разностей 
пород. Появление же среди них типов пород с относительно более высо
ким содержанием щелочей, как это наблюдается в офиолитах п-ова Кам
чатского мыса, скорее всего связано с процессами метаморфизма, при
водящими к появлению амфибола и более кислого плагиоклаза.

Породы плагиогранитного ряда в составе этих комплексов имеют 
подчиненное значение и представлены кварцевыми диоритами, тонали- 
тами и гранофирами, образующими на диаграмме AFM обособленное 
поле в левом нижнем углу диаграммы.



Рис. 4. Диаграммы AFM дифференцированных офиолитовых ассо
циаций со щелочной тенденцией эволюции составов. Уел. обозн. см.

рис. 1

4. Д и ф ф е р е н ц и р о в а н н ы е  о ф и о л и т о в ы е  а с с о ц и а ц и и  
со щ е л о ч н о й  т е н д е н ц и е й  э в о л ю ц и и  с о с т а в о в .  Среди пород 
офиолитовой ассоциации комплексы этого типа как по характеру раз
резов, так и структурному положению и более молодому возрасту зани
мают особое положение. Поэтому они, вероятно, локализуются в зонах 
вторичного растяжения земной коры (хр. Кумроч, п-ов Тайгонос (Некра
сов, 1976; Марков и др., 1973). К этому же петрохимическому типу



относятся офиолиты Омана (Glennie et al., 1974), массива Озрен (Pamic, 
1971) в динаридах Югославии и др. Петрохимические особенности этого 
типа офиолитов позволяют предположить их, вероятно, более глубинное 
происхождение и относительно более короткую, чем в других типах 
офиолитов, историю развития (рис. 4).

Разрез комплексов этого типа значительно отличается от ранее 
описанных. Нижнюю часть его слагают дуниты и перидотиты; сред» 
последних наряду с гарцбургитами значительное место в разрезах при
надлежит лерцолитам и верлитам. Выше располагаются чередующиеся* 
между собой ультрабазиты, амфиболиты, гранатовые амфиболиты, гра- 
нат-пироксен-амфиболовые кристаллические сланцы и разнообразные 
габброиды. Последние вверх по разрезу сменяются габбро-диабазами и 
диабазами, содержащими ксенолиты метаморфических пород из ниже
лежащих частей разреза. Венчается разрез вулканогенными толщами,, 
состоящими преимущественно из субщелочных базальтов и андезито- 
базальтов и зачастую пространственно разобщенными от собственно' 
офиолитов.

Несколько отличается от этого типового разреза последовательность* 
в офиолитах Омана. Выше ультрабазитов здесь располагается полосча
тый ультрабазит-габбровый комплекс, резко сменяющийся амфиболо- 
выми габбро и габбро-диабазами. Метаморфические породы, столь 
характерные для других массивов, здесь отсутствуют. Однако петро
графическое описание пород этого разреза (Glennie et al., 1974) позво
ляет считать, что некоторые типы пород верхней части его преобразо
ваны метаморфическими процессами.

Данный тип офиолитовой ассоциации характеризуется принадлеж
ностью всех типов почти исключительно к щелочной линии дифферен
циации составов, а также прогрессивным увеличением относительной 
щелочности пород вверх по разрезу. При этом в Омане нарастание 
общей щелочности от ультрабазитов к полосчатому комплексу и затем, 
амфиболовым габбро происходит скачком, в амфиболовых же габбро и 
базальтах — постепенно. В Кротонском массиве хр. Кумроч на Камчатке 
увеличение щелочности в габброидах, амфиболитах и базальтах вверх 
по разрезу происходит постепенно и составы их перекрывают друг друга.

Таким образом, отчетливо видно, что разрезы офиолитов континен
тов и островных дуг не одинаковы. По петрохимическим особенностям 
здесь удалось выделить по крайней мере четыре типа офиолитовых 
ассоциаций. Как отмечалось, ранее предпринимались попытки дать 
петрохимическую классификацию офиолитов и выяснить ее тектониче
скую природу (Добрецов, 1974; Rocci et al., 1975; Miyashiro, 1975). 
Однако высказанные в ряде случаев предположения оказывались не 
достаточно убедительными. Прежде чем обсуждать проблему тектони
ческого положения различных типов офиолитовых комплексов конти
нентов, необходимо, как нам представляется, рассмотреть особенности 
состава магматических пород океанов.

ПЕТРОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД ОКЕАНОВ

Представление об аналогии разрезов офиолитов и пород океанской 
коры базируется на двух основных аргументах. С одной стороны, это 
данные о том, что в строении фундамента океанского дна участвуют 
разновидности пород, типичные для офиолитовых ассоциаций, а с дру
гой— данные геофизики о стратификации разреза океанической коры, 
при которой отдельным горизонтам приписывается определенный веще
ственный состав. Что касается петрографического сходства сопостав
ляемых разрезов, то необходимо отметить, что в последние годы полу
чены новые результаты, все более подтверждающие сложившееся 
мнение. Сейчас уже установлено, что среди пород океанского дна



^помимо главных типов ультрабазитов, габбро и базальтов развиты 
также редкие, но весьма специфические для офиолитов, типы пород, 
такие, как родингиты (Honnprez, Kirst, 1975), хромититы (Чернышова 
и др., 1972), плагиограниты (Engel, Fisher, 1975) и т. п.

Сложнее обстоит дело с вопросом о положении тех или иных пород 
в разрезе и об основных этапах формирования этого комплекса пород. 
Существующие в мировой литературе данные относительно абсолютного 
возраста пород океанского дна отрывочны и зачастую противоречивы. 
Многие типы 'пород, в частности габброиды и серпентинизированные 
.перидотиты, обладают весьма широким диапазоном физических свойств, 
что не позволяет однозначно интерпретировать результаты геофизиче
ских наблюдений. Скважинами глубоководного бурения к настоящему 
времени изучена только верхняя часть разреза, и поэтому о строении и 
составе более глубоких его частей можно судить лишь косвенным обра
зом, используя данные по петрографии пород и приуроченности их 
обнажений к тем или иным геолого-структурным элементам дна океана.

Как показали результаты многочисленных драгировок и глубоковод
ного бурения, в строении верхних горизонтов океанической коры, зале
гающих непосредственно под осадочным чехлом, доминирующая роль 
несомненно принадлежит базальтам. Судя по совокупности наблюда
емых признаков, эти породы в большинстве случаев образуют потоки 
подушечных лав — продукты подводной эффузивной деятельности. 
Значительно реже их можно отнести к гипабиссальным интрузивным 
образованиям. Данные палеонтологических определений возраста пере
крывающих осадков позволили установить, что во всех известных слу
чаях наиболее древние базальтовые излияния на территории современ
ных океанов происходили в средней — верхней юре и что возраст их, как 
правило, уменьшается в направлении от периферических областей океан
ского ложа к срединно-океаническим хребтам.

Две другие группы наиболее распространенных пород океанского 
дна — ультрабазиты и габброиды имеют ряд общих особенностей и боль
шей частью были встречены в пределах одних и тех же обнажений. 
В срединно-океанических хребтах выходы этих пород преимущественно 
развиты на крутых склонах зон трансформных разломов и рифтовых 
ущелий, однако известны они и на гребнях гряд, обрамляющих депрес
сии осевой части хребтов (Дмитриев, Шараськин, 1972; Aumento, Loubat, 
1971). Все известные обнажения габброидов и ультрабазитов в пре
делах океанических плит также связаны со структурами, в формиро
вании которых большую роль играли процессы тектогенеза. В этих 
регионах данные породы приурочены либо к зонам разломов, обрам
ляющих различного рода поднятия, либо к тектоническим уступам, 
осложняющим прогибы глубоководных желобов.

Характерными особенностями океанических габбро и ультрабазитов 
являются признаки их динамометаморфических преобразований и раз
витие в них вторичных минеральных парагенезисов, отвечающих 
амфиболитовой, зеленосланцевой и цеолитовой фациям метаморфизма. 
Эти признаки в сочетании с приуроченностью к зонам тектонических 
нарушений позволяют предполагать, что данные породы характеризуют 
глубинные слои океанической коры и, вероятно, верхние горизонты 
мантии и что их перемещение в верхние структурные этажи было свя
зано либо с блоковыми поднятиями, либо с образованием протрузий, 
тектонических чешуй или геологических тел типа меланжа.

Аллохтонный характер залегания габбро-ультрабазитовых масс и 
отсутствие возрастных определений не позволяют в настоящее время 
дать геологически обоснованное расчленение этого комплекса и четко 
определить взаимоотношения входящих в него пород. В связи с этим 
одни исследователи предполагают исключительно мантийное происхож
дение океанических ультрабазитов (Удинцев, Чернышова, 1965; Удин-



цев, Дмитриев, 1972; Aumento, Loubat, 1971), другие считают, что обе 
группы пород представляют собой комплексы расслоенных интрузий 
основной магмы (Melson, Thompson, 1970; Fisher, Engel, 1969). Соотно
шения этих пород с другими частями разреза океанической коры также 
противоречивы. С одной стороны, были установлены факты их непосред
ственного залегания под слоем осадков и свежих базальтовых лав 
(Melson et al., 1975), с другой — есть основания полагать, что в более 
полных разрезах между ними и базальтами располагается промежуточ-
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Рис. 5. Диаграмма AFM магматических пород современных океанов. 
Уел. обозн. см. рис. 1

Для составления диаграммы было использовано следующее количе
ство анализов: ультрабазитов 130, габбро 65, измененных (метамор- 
физованные) базальтов 98; неизмененных (свежие) базальтов 200; 
ямфиболовых базальтов и амфиболитов 9; андезито-базальтов Во

сточно-Индийского хребта 15

лая толща зеленокаменных эффузивов (Melson et al., 1968). Еще менее 
определенным является вопрос о геологическом положении остальных, 
более редких типов пород океанского дна, все единичные находки кото
рых до сих пор были получены только методом драгирования.

Приведенный краткий обзор данных по офиолитам океанической 
коры показывает, что многие детали ее строения продолжают оставаться 
неясными. Поэтому петрохимические особенности пород в настоящий 
момент могут быть рассмотрены только в общем виде, без того деталь-* 
ного расчленения на определенные возрастные группы или типы, которое 
возможно в разрезах наземных офиолитовых ассоциаций.

За период с 1965 г. по настоящее время в литературе было опублико
вано более 400 анализов океанических базальтов, около 200 анализов 
ультрабазитов и свыше 60 анализов пород группы габбро. Несколько 
хуже охарактеризованы океанические андезиты, гранитоиды и другие 
мало распространенные типы пород. Обобщение этих данных на диа
грамме AFM (рис. 5) позволяет выявить ряд характерных особенностей 
химизма рассматриваемых пород.



Прежде всего следует отметить, что вопреки распространенному 
мнению океанические базальты имеют весьма широкие вариации соста
вов. Так, например, неизмененные породы этой группы образуют на 
диаграмме узкое, но достаточно протяженное тюле, вытянутое вдоль 
хорошо известного толеитового тренда дифференциации. Интересно, что 
несмотря на некоторые различия в степени дифференцированности 
пород из различных регионов, большая их часть располагается в цент* 
ральной области поля, и в целом не удается установить никаких раз* 
личий в составах базальтов в зависимости от их возраста и пространст
венного положения.

Еще более значительны вариации составов базальтов, измененных в* 
результате гальмиролиза, постмагматических процессов и зеленокамен
ного метаморфизма. ,В связи с тем, что составы этих пород в значитель
ной мере перекрываются друг с другом, на диаграмме они объединены, 
в одну группу. Как видно из диаграммы, измененные базальты, с одной 
стороны, отражают особенности химизма исходных пород и частично 
перекрывают поле их составов. Но одновременно с этим все они заметно 
смещены в область более высоких концентраций щелочей. Следует 
отметить, что если в случае гальмиролиза щелочи явно поступали из 
морской воды, то в зеленокаменных породах их источник может иметь, 
иную, ювенильную природу (Гриненко и др., 1975).

Резко иные по составам эффузивы были обнаружены при бурении к: 
северу от островов Рождества в Индийском океане (скв. 211) и на 
Восточно-Индийском хребте (скв. 214) (Hekinian, 1971). В первом- 
случае были пробурены диабазовый силл и потоки амфиболовых базаль
тов, которые, как видно из диаграммы, имеют явно щелочной характер, 
отражающий, по мнению Р. Хекиниана, особенность химизма родо
начальной магмы. На Восточно-Индийском хребте скважиной были, 
вскрыты дифференцированные, обогащенные железом базальты и 
породы, получившие название океанических андезитов. Эти результаты 
показывают, что наряду с доминирующими толеитами определенную 
роль в строении океанической коры могут играть также щелочноземель
ные и щелочные серии пород. Учитывая результаты исследования под
водных гор и гайотов (Hekinian, 1971), можно считать, что такие серии 
наиболее развиты в областях океанического дна, осложненных вулкано
генными поднятиями. На диаграмме породы этих серий занимают 
довольно обширную область, совпадающую с общим полем составов 
вулканических серий внутриокеанических островов.

/Среди габброидов океанского дна обнаружена широкая гамма пород, 
включающая наряду с нормальными и двупироксеновыми габбро также 
анортозиты, троктолиты и породы, обогащенные роговой обманкой и 
титаномагнетитом. Сложность геологической истории формирования 
габброидов, устанавливаемая на основании данных минералогии и 
петрографии, отразилась и на их химических составах, меняющихся в 
весьма широком диапазоне. На диаграмме AFM значительная часть 
пород этой группы располагается вдоль толеитового и щелочноземель
ного трендов дифференциации, повторяя тенденцию, типичную для 
пород базальтового ряда. Эти особенности химизма тех и других пород, 
несомненно, обусловлены процессами дифференциации магм толеито
вого и щелочноземельного состава, которые в случае формирования 
интрузивных тел протекали значительно интенсивнее, приводя к образо
ванию высокомагнезиальных кумулятов, богатых оливином (группа 
оливиновых габбро-норитов и троктолитов).

Титаномагнетитовые габбро, составы которых располагаются в верх
нем углу диаграммы, вероятно, имеют двойственную природу, так как 
в определенных условиях накопление железа является прямым след
ствием магматической дифференциации (Wager, Mitchell, 1951), и в то̂  
же время не исключено, что высокие концентрации этого компонента



могут возникать и вследствие рудного метасоматоза на постмагматиче
ской стадии.

Среди габброидов океанского дна со средними величинами отно
шений магния к железу присутствуют породы, заметно обогащенные 
щелочами. Пока породы такого состава были обнаружены только в 
экваториальной области Срединно-Атлантического хребта, и роль их в 
целом остается неясной. Тем не менее находки этих пород еще раз под
черкивают, что базитовый магматизм океанского дна не ограничивается 
одной только толеитовой линией развития.

Вопрос о петрохимических связях гранитоидных пород, которые 
были обнаружены в Срединно-Атлантическом и Индоокеанском (Engel, 
Fisher, 1975) хребтах, с остальными сериями пород океанского дна 
остается открытым, так как находки каких-либо промежуточных разно
видностей пока неизвестны. Возможно, что они сопряжены с областями 
развития анортозитовой тенденции в габброидной части разреза. Дело 
в том, что океанские анортозиты были обнаружены в тех же районах, 
что и гранитоиды, а на диаграмме AFM обе эти группы пород занимают 
пространственно сближенные области в левом нижнем углу диаграммы.

Океанические типы ультрабазитов представлены главным образом 
серпентинизированными гарцбургитами и лерцолитами, хотя известны 
-единичные находки и таких пород, как дуниты, плагиоклазовые пери
дотиты (Чернышова и др., 1972) и пироксениты (Hekinian, 1970). 
Петрохимические особенности этих пород детально рассматривались в 
работах Л. В. Дмитриева (1969, 1973), который считает, что составы 
океанических ультрабазитов и базальтов комплементарны. Положение 
рассматриваемых пород на тройной диаграмме в принципе не противо
речит такой трактовке, но само по себе не является ее доказательством. 
Дело в том, что большинство ультраосновных пород самых различных 
природных ассоциаций имеет очень близкие соотношения щелочей, 
железа и магния и соответственно занимает на диаграмме крайне 
ограниченную по площади область.

Таким образом, приведенные данные по петрохимии пород океан
ского дна показывают, что в составе океанических комплексов присут
ствует несколько типов рассмотренных выше офиолитовых ассоциаций 
континентов. Это отчетливо видно из приведенной диаграммы (рис. 5).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Рассмотренные особенности петрохимии пород офиолитовых ассо
циаций различных районов и изверженных пород современных океанов 
показывают значительно более сложный характер их развития, чем это 
представлялось ранее. Эта сложность заключается прежде всего в том, 
что наряду с доминирующими породами толеитовой серии во всех раз
резах офиолитов в той или иной мере проявлены тенденции развития 
пород щелочного и щелочноземельного ряда. Эти тенденции могут про
являться уже на ранних этапах формирования офиолитового разреза 
(в габброидной его части) и в ряде случаев определяют весь дальней
ший характер петрохимической эволюции всего комплекса пород.

Несомненно, вопрос о том, с чем связано возникновение отклонений 
от толеитовой линии развития, представляет собой сложную и недоста
точно изученную проблему. В настоящий момент может быть пред
ложено несколько вариантов, объясняющих данное явление.

Традиционной является точка зрения, высказанная рядом исследова
телей, которые полагают, что обогащение щелочами пород океанской 
коры происходит в результате их взаимодействия с морской водой при 
дальнейших метаморфических преобразованиях (Miyashiro, 1975; и др.). 
Такая закономерность действительно установлена для гальмиролизиро-



ванных, цеолитизированных и зеленокаменно перерожденный толеитов- 
океанского дна. Накопление щелочей в этом случае, с одной стороны, 
связано с их сорбцией глинистыми минералами, образующимися при 
подводном выветривании, а с другой — обусловлено фиксацией натрия 
в целом ряде минералов цеолитовой и зеленосланцевой фаций метамор
физма. Однако данный подход решает проблему только частично и 
неприменим при объяснении генезиса неизмененных пород, обогащенных 
щелочами, например, таких, как амфиболовые базальты и андезито- 
базальты Восточно-Индийского хребта.

Другое возможное объяснение заключается в том, что офиолитовые1 
ассоциации представляют собой не единую комагматичную серию пород,, 
а образовались в результате нескольких разновременных циклов магма
тизма. Такая трактовка в принципе хорошо согласуется с данными о 
резко различном возрасте отдельных членов некоторых офиолитовых 
разрезов, которые были 'Приведены в ряде работ (Книппер, 1975; Мар
ков, 1975). В этом случае сочетание различных серий пород и степень их 
дифференцированности будут зависеть от таких факторов, как геохими
ческая эволюция мантийного источника, глубина зарождения магмати
ческого очага, изменение физико-химических условий в процессе era* 
развития и, наконец, тектонические особенности района, в пределах 
которого развивалась магматическая деятельность.

Несомненно, что все эти факторы, имеют достаточно сложную при
чинную и временную взаимосвязь, которая в каждом конкретном случае 
может иметь те или иные специфические закономерности. В связи с 
этим особый интерес представляет проблема корреляции разных типов 
офиолитовых ассоциаций с тектоническими условиями их образования. 
Как уже отмечалось, в настоящее время наметилась тенденция класси
фицировать офиолитовые ассоциации складчатых областей, исходя ив 
принципов геолого-структурного и тектонического районирования совре
менных океанов. Проведенный нами анализ существующего фактиче
ского материала показывает, что этот вопрос пока не может быть решен 
однозначно.

В самом деле, например, на Восточной Камчатке, которая представ
ляет собой типичную островную дугу в относительно зрелой стадии раз
вития, мы встречаем офиолитовые ассоциации с контрастными сериями 
(3-й тип, п-ов Камчатского мыса) и с дифференцированными комплек
сами со щелочной тенденцией развития составов (4-й тип, хр. Кумроч). 
Если, исходя из геологических особенностей района, предположить, что 
последний ти^ характерен для зон вторичного растяжения в тылозой. 
части островных дуг, то в офиолитах Омана, которые относятся к этому 
же петрохимическому типу, мы увидим его в ситуации, которая по тек
тоническим особенностям более всего соответствует условиям континен
тальной окраины атлантического типа. Можно привести еще целый ряд 
аналогичных примеров, которые показывают, что тектоническая типи
зация выделяемых петрохимических типов офиолитов сложна и не. 
решается так просто, как это хотелось бы многим из нас.
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НЕКОТОРЫЕ АСПЕКТЫ СТРУКТУРНОГО ПОЛОЖЕНИЯ 
СЕРИИ ПАРАЛЛЕЛЬНЫХ ДАЕК В ОФИОЛИТОВЫХ 

КОМПЛЕКСАХ

Описаны параллельные дайки в различных офиолитавых комплексах, 
рассмотрены их соотношения. Предлагаются различные модели формирова
ния этих пород.

ВВЕДЕНИЕ

Серия базальтовых параллельных даек, состоящая из тысячи интру
зивных тел, сейчас рассматривается многими геологами как неотъемле
мая часть в строении офиолитового комплекса (Church, 1972; Anony
mous, 1972). Дайки меняются по ширине от 30 см до 5 м и обычно несут 
контактовые изменения. На рис. 1 серия параллельных даек интер
претируется как протяженный слой даек между габбро и массивными 
диабазами или шаровыми базальтами. Дайки прослеживаются вниз по 
разрезу в габбро и контактово метаморфизуют их. По направлению 
вверх по разрезу количество даек быстро сокращается и они прерыва
ются под подошвой широко распространенного покрова базальтов.

На Кипре И. Гасс (Gass, 1967, стр. 124) выделил два основных типа 
даек, «среди которых одни в целом связаны с офиолитами, а другие 
являются подводящими каналами к перекрывающей их серии шаровых 
лав». И. Гасс (Gass, 1968, стр. 40) отметил, что «пластовые диабазы» 
на расстоянии около 100 км прорваны 48 000 почти параллельных даек, 
ориентированных вертикально к «пласту», и он высказал предполо
жение, что растяжение коры было эквивалентно им по площади. Сепии 
параллельных даек, ассоциирующих с офиолитовым комплексом, были 
описаны в Ньюфаундленде (Church, 1972; Upadhyay, Dewey, Neale, 
1971, и др.), в Омане (Reinhardt, 1969) и в Турции (Vuagnat, Cogulu, 
1968; Parrot). Хотя большая часть параллельных даек связана с пере
крывающими их вулканическими породами, соотношение даек и магма
тических пород офиолитового комплекса остается неясным и имеет про
тиворечивое толкование. Однако дайковые серии могут играть важную 
роль в сопоставлениях и интерпретации структурной и петрологической 
эволюции океанической коры и верхней мантии. Я уверен, сложность 
строения и условия образования серии параллельных даек как с петро
логической, так и со структурной точки зрения привлекут к себе внима
ние еще многих геологов.

Близкие структурные связи между базальтовыми дайками и обога
щенными натрием кислыми породами, которые выделяются в группу под 
названием плагиогранитов, впервые были установлены в комплексе 
горы Каньон в Орегоне Г. Р. Химмелбергом и автором в 1966 г. С этого 
времени, анализируя опубликованные работы и в результате личных 
наблюдений, автором было установлено, что по крайней мере в 12 рай
онах распространения офиолитового комплекса, вероятно, наблюдаются 
подобные соотношения. Идеи, которые предлагаются ниже, обсужда-
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Рис. 1. Верхняя часть сводного разреза офиолитов, по
строенного по данным из трех районов Ньюфаундленда 

(по W. Church, 1972)
1 — дуниты и гарцбургиты; 2  — хромиты; 3  — верлиты 
и клинопироксениты; 4  — серые пироксениты; 5  — габ
бро; 6  — кварцевые диориты; 7 — параллельные диаба
зы; 8  — брекчиевидные шаровые лавы; 9  — шаровые ла

вы; 10 — осадочные породы

лись на нескольких конференциях, а также с сотрудниками Геологиче
ской службы США П. У. Гюлдом, С. Е. Брауном и М. К. Блейком, 
познакомившимися с текстом данной работы.

СТРУКТУРНЫЕ СООТНОШЕНИЯ ДИАБАЗОВЫХ ДАЕК И ГАББРО

Соотношение параллельных даек и габбро даже в простейших слу
чаях не было достаточно полно изучено и поэтому до конца не понято. 
В комплексе Бей-оф-Айлендс на Ньюфаундленде X. Вильямсом и 
Дж. Малпасом (Williams, Malpas, 1972) была дана общая картина 
соотношения параллельных даек и габбро (см. рис. 2), которая, как они 
сами отмечают, вызвала у них замешательство. В письме X. Вильямс 
(устное сообщение, 1973) отмечает: «Одно мне продолжает оставаться 
неясным в Бей-оф-Айлендсе — если габбро и шаровые лавы сменяли 
непосредственно друг друга, то какова была природа контакта между 
ними? Если дайки одновозрастны с шаровыми лавами и прорывают 
габброиды, то шаровые лавы, которые должны несогласно перекрывать 
габбро, не должны прорываться дайками... Габбро было полнокристалли
ческим и застывшим в то время, когда оно интрудировалось дайками».

На упрощенной схеме У. Черча (Church, 1972; см. рис. ,1), так же как 
на сходной с ней схеме Э. Мурза и Ф. Байна (Moores, Vine, 1971, 
стр. 462), для массива Тродос пропущены две важные особенности их
3 Геотектоника, № 6 33



петрологического соотношения. Если дайки образуют закалку в под
стилающих слоистых габбро, то они не могли быть дериватами послед
них. Если они внедряются в габброиды из более нижних слоев, как это 
было описано и установлено, то такой комплекс не мог бы проникнуть 
сквозь них, не нарушив нижележащего слоя. Как же они возникли там, 
где их сейчас находят?

X. Вильямс и Дж. Малпас (Williams, Malpas, 1972) описывают 
соотношение между вулканическими породами, включая параллельные 
дайки и изверженные образования в одном из участков выхода комп
лекса Бей-оф-Айлендс (см. рис. 2), где полностью, по их мнению, пред
ставлена офиолитовая ассоциация, и подчеркивают следущее 
(стр. 1220—1223): «Массив Блоу-ми-Даун включает все типы пород, 
которые обычно встречают в офиолитовой ассоциации. Ультраосновные 
породы залегают в основании разреза и переслаиваются в контактовой 
зоне с перекрывающими их габброидными образованиями. Основные

с

Рис. 2. Геологическая карта северной части горы Блоу-ми-Даун, комплекс Бей-оф- 
Айлендс, Ньюфаундленд (по Williams, Malpas, 1972)

Формации Блоу-ми-Даун-Брук: 1 — граувакки и аркозовые песчаники. Комплекс Бей- 
оф-Айлендс; 2 — ультраосновные породы; 3 — габброиды; 4 — параллельные дайки и 

брекчии; 5 — основные шаровые лавы и брекчии.
Структурные обозн.: 6  — геологические границы (установленные, предполагаемые); 7 — 
падение слоев (установленное, предполагаемое); 8  — падение даек (наклонное, верти
кальное); 9 — слоистость в изверженных породах (наклонная, вертикальная); 10 — оси 
синклиналей с изгибами; 11 — брекчированность в лайковом комплексе; 12 — тектони

ческая граница в основании комплекса Бей-оф-Айлендс; 13 — крутые разломы

дайки впервые встречаются в габбро, которые они перекрывают, и 
далее вверх по разрезу их количество резко возрастает; они образуют 
слой, на 100% состоящий из параллельных даек. Дайки сменяются 
залегающими выше основными шаровыми лавами и местами проры
вают последние, проникая далеко вверх в разрез вулканических пород.

Картирование горизонтов... показывает, что плутон в целом образует 
синклинальную структуру северо-восточного простирания с субгоризон- 
тадьным положением оси этой складки... Параллельные дайки и брек- 
чированные дайковые породы обнажаются на обоих центроклинальных 
замыканиях синклинали, где они подстилаются габбро и перекрываются 
вулканическими образованиями. На восточном замыкании синклинали 
дайки имеют северо-западное простирание и полого наклонены на 
северо-восток или юго-запад. Они ориентированы обычно под прямым 
углом как к оси синклинали, так и к простиранию контактов между



главными слоями пород, слагающими массив. На западном замыкании 
синклинали дайки в большинстве случаев брекчированы и их первичная 
ориентировка нарушена. Дайковый комплекс в восточном замыкании 
синклинали, который имеет по меньшей мере около 1,5 км в ширину, 
может быть прослежен почти на 9,6 км в направлении, перпендикуляр
ном к простиранию даек. Изучение карт, снятых несколько лет тому 
назад, позволяет предположить, что и по направлению на юг дайковый 
комплекс прослеживается почти на 8 км.

Параллельные дайки... сложены среднезернистыми массивными 
породами, которые обычно имеют равнозернистую текстуру. Они 
изменяются по ширине от одного фута до нескольких футов (местами 
несколько больше) и могут быть прослежены от , нескольких десятков 
до сотен футов по простиранию. Зона обжига изменчива в большинстве 
обнажений. Она изменяется по ширине от нескольких дюймов до 
фута и представлена изменением зернистости пород от среднезернистых 
до тонкозернистых и афанитовых разностей вблизи контакта».

Рис. 3. Схема структурных соотношений между дайками диабазов, альби- 
товых гранитов и слоистыми габбро. Мощность даек меняется от 0,25 до 3 м

Контакт между главными типами параллельных даек и габбро в 
связи с проблемами объема и места, к сожалению, не рассматривается 
X. Вильямсом и Дж. Малпасом, хотя он самым серьезным образом 
влияет на интерпретацию их структурных соотношений. Основы этой 
проблемы в деталях продемонстрированы на рис. 3. А она очень важна 
в связи с тем, что дайки сейчас образуют сплошной слой и расположены 
плотно одна к другой, перекрываясь базальтами, причем интрузивные 
дайки диабазов составляют 90 или более процентов внутри дайкового 
комплекса.

В пределах слоя габбро, однако, обнаруживается обратное соотно
шение между дайками и вмещающими породами, и дайки, которые их 
прорывают, составляют от 0 до 10—15%. Контакт между дайками, кото
рые проходят сквозь весь слой габбро, и вмещающими породами весьма 
сложный. Габбро не представляют собой интрузию, потому что несут



следы метаморфизма или кумулятивные структуры додайкового воз
раста. Контакт в той или иной степени должен быть приурочен к основ
ным тектоническим зонам, образовавшимся уже ко времени внедрения 
если не всех, то по крайней мере последних даек. Интенсивное брекчи- 
рование даек и других пород, особенно вдоль контактовых зон, способ
ствует этой трактовке.

«Брекчированные породы даек по меньшей мере так же широко рас
пространены, как и параллельные дайки в пределах комплекса Бей-оф- 
Айлендс, и брекчированные дайки более часто встречаются, чем массив
ные дайки в комплексе Литтл-Порт... Брекчированность часто встреча
ется в параллельных дайках, хотя она обычна для этих тел ниже по 
разрезу, в офиолитовой толще комплекса Бей-оф-Айлендс. Создается 
впечатление, что брекчирование, которое часто сопровождает дайковые 
формы в пределах комплекса Литтл-Порт, особенно характерно вдоль 
контактов слоистых габбро и вулканических пород или смятых гранитов 
и эффузивов. Точное-время образования брекчий остается неясным, но 
оно близко с периодом формирования всей формации перемещенных 
интрузивных пород Бей-оф-Айлендс, и можно предположить, что играет 
важную роль в развитии офиолитовой ассоциации в целом. Они могут 
служить очень удобным полевым маркером для выделения пород, кото
рые формировались в результате (или были вовлечены в процесс) 
образования океанической коры» (Williams, Malpas, 1972, стр. 1220).

Там же X. Вильямс и Дж. Малпас (стр. 1225) приходят к следую
щему заключению: «Нет никаких указаний на то, что брекчиевидность 
дайковых пород (или сходных с ними образований) произошла в 
результате деформаций или в процессе перемещения комплекса. Рас
пространение этого явления, главным образом среди дайковых пород 
офиолитового разреза и притом повсеместное, позволяет предполагать 
их генетическую связь с формированием офиолитов. Основная масса 
(или цемент брекчий) сложена тонким фрагментарным материалом, 
образовавшимся в изверженных породах в результате воздействия газа 
или флюидов. Первоначально происходило разрушение даек, а затем, 
возможно, перенос отдельных обломков пород вдоль зоны дробления. 
Это явление, следовательно, объясняется нами как периодическое брек
чирование струями газ,а или флюидизацией».

Хотя предложенная выше гипотеза и объясняет интенсивную брекчи
рованность даек ,, она никак не касается главной структурной связи 
комплекса параллельных даек и подстилающих их пород.

Соотношения между параллельными дайками и габбро, видимо, 
более четки на Ньюфаундленде в районе Бетс-Коув, чем на горе Блоу- 
ми-Даун. В Бетс-Коув часть дайкового комплекса в отдельных местах 
параллельна крутопадающим слоистым габбро (Upadhyay, Dewey, 
Neale, ,1971, стр. 30—31): «При прослеживании вкрест простирания оси 
слоистых габбро в дайковом комплексе постепенно увеличивается 
процент основных даек и одновременно уменьшается их мощность. 
Комплекс параллельных даек далее состоит почти на 100% из основных 
тел, средняя мощность которых около 0,5 м. Одни из них включают 
обломки габбро и диоритов, в других имеется лишь полоска закалива
ния. Юго-восточнее Бартоне-Понд комплекс включает узкие прожилки 
серпентинитов, прослеживающихся параллельно простиранию даек. 
Там, где габбро отсутствует и комплекс даек прорывает гипербазиты, 
в их составе начинают преобладать ультраосновные тела, хотя в пере
ходной зоне видно, как пироксенитовые фации прорываются основными 
дайками...

Залегающие выше шаровые лавы... обычно отделены разломом от 
комплекса параллельных даек, за исключением района к северу от 
Бетс-Бит, где наблюдается узкая переходная ,зона между ними. Здесь 
на небольшом расстоянии быстро уменьшается количество даек».



Необычное, если не уникальное соотношение между параллельными 
дайками и перевернутым разрезом перидотитов и габбро было описано 
Ж. Парро в Кызыл-Даге, южнее Искендеруна, в Турции. Здесь 
Ж. Парро была описана следующая последовательность ,(с указанием 
мощности образований): массивные гарцбургиты—2 км; полевошпато
вые перидотиты—1,25 км; габбро, хорошо и плохо слоистые,—З к м ;  
комплекс параллельных даек—2,5 км, но его ограничивает разлом. 
Полевошпатовые перидотиты и габбро обычно имеют кумулятивную 
слоистость и образуют вместе с гарцбургитами согласный разрез мощ
ностью около 6 км, простирающийся на северо-восток и наклоненный 
под углом 45° на СЗ. Диабазовые дайки прорывают перидотиты и 
габбро; их количествошостепенно увеличивается в габбро и далее они 
образуют сплошной слой. Все дайки имеют контакты закаливания 
(Vuagnat, Cogulu, 1968), вертикальны и простираются на восток. 
Таким, образом, дайки по диагонали пересекают структуру перидотито- 
габбрового разреза (как его простирание, так и угол наклона). Для 
того чтобы объяснить современное вертикальное положение дайковых 
тел, Ж. Дарро предположил, что разрез перидотитов и габбро был 
перевернут после внедрения даек и повернут на 180 или 210°. Разрезы 
деформаций таких масштабов предполагаются им только для того, 
чтобы объяснить вертикальное положение даек, что само по себе 
необычайно интересно. Внедрение даек после дислокаций в перидотитах 
и габбро наиболее четко устанавливается на Кипре (Moores, Vine, 
1971), продолжением которого, по .мнению Ж. Парро, являются покровы 
Кызыл-Дага.

В Омане, согласно Б. Рейнхарду, разрез перидотито-габбро-доле- 
рито-диабазового покрова образуют структуру круто наклоненного 
веера. Габбро слоистые, а диабазовые дайки образуют единый горизонт 
и «переход между слоистыми породами, и дайками постепенный» 
(Reinhardt, 1969, стр. 5). -Слоистость в габбро, по-видимому, представ
ляет собой одну из модификаций кумулятивного типа. Б. Рейнхард 
(Reinhardt, 1969, стр. 7) отмечает, что все основные породы (габбро, 
долериты, диабазы и спилиты) могут образовывать дайки друг в друге. 
Субгоризонтальные шаровые лавы несогласно перекрывают дайки и 
последние не проникают в них.

СТРУКТУРНЫЕ СООТНОШЕНИЯ ПЛАГИОГРАНИТОВ

Во многих офиолитовых .комплексах установлены лоле’вошпатовые 
интрузивные породы, которые богаты натрием, но отличны от нормаль
ных гранитоидов и ассоциируют с диабазовыми дайками и дайковым 
комплексом. Эти породы изменяются пю составу от кварцевых диоритов 
до альбитовых гранитов и часто в русской литературе для их описания 
используется термин «плагиограниты» (Атег. Geol. Inst., 1972). 
Несмотря на тесную ассоциацию с альпинотипными габбро офиолито- 
вого комплекса, они, с общей тонки зрения, образуют весьма своеобраз
ную петрологическую свиту (Thayer, Himmelberg, 1968; Thayer, 1967). 
Исходя из этого, название плагиограниты используется как собиратель
ный термин для целой группы изверженных пород, по аналогии с тер
мином «офиолиты», который используется , для крупного комплекса 
магматических и вулканических образований.

Специальные названия, такие, как кварцевые диориты, трондьемигы 
и альбитовые граниты (Gilluly, 1933), могут применяться для отдельных 
интрузивных тел. Более основные породы этой группы, кварцевые дио
риты и трондьемиты и, по-видимому, большинство альбитовых гранитов 
имеют обычные гранитные структуры и представляют собой интрузии. 
Однако* некоторые породы с высоким содержанием' альбита имеют 
гранофировые структуры и, вероятно, они образовались в 4 результате



альбитизации и перекристаллизации более основных пород (Gilluly, 
1933). Некоторые породы, связанные с этой группой, также, возможно, 
образовались в результате перекристаллизации лавовых потоков 
кератофиров и кварцевых кератофиров (Thayer, Himmelberg, 1968). 
Р. Вильсон (Wilson, 1959), использовал полевое определение «грано- 
фировые породы» для пород такого типа, которые обладали мирмики- 
товой структурой и имели очень низкое содержание калия.

Р. Вильсон (Wilson, 1959) первый описал на^Кипре очень сложные 
соотношения между габбро, плагиогранитами и параллельными дай
ками диабазов; он установил, что большинство тел гранофиров моложе 
встречающихся вместе с ними даек диабазов. Долее поздними работами 
на Кипре было установлено, что дайки плагиогранитов широко распро
странены среди параллельных диабазов и в группе Базал, которая 
сложена главным образом основными дайками ,(Веаг, 1960li2; Gass, 
1960; (Morel, .I960; Moores, Vine, 1971). Л. Бэар (Bear, 1960±) и Э. Мурз 
и Ф. Вайн (Moores, Vine, ,1971) также описали габброидные и кварцево
диоритовые дайки, прорывающие диабазы. На Кипре плагиогранитные 
тела, представленные в основном дайками и мелкими интрузиями, при
урочены к широкой пограничной зоне между габбро и диабазами. Хотя 
некоторые вулканические породы прорываются и метаморфизуются 
плагиогранитами, я в 1973 г. во многих дорожных выемках видел, что 
большинство основных даек моложе, чем плагиограниты, но и те и дру
гие несомненно моложе габбро. Р. Вильсон (Wilson, 1959), И. Гасс 
(Gass, 1960) и Л. Бэар (Bear, 1966, стр. 30) .каптировали или интер
претировали плагиограниты как часть магматического интрузивного 
комплекса.

В Омане, Б. Рейнхард (Reinhardt, 1969) описал лейкократовые 
породы, богатые кварцем и натриевыми полевыми шпатами, прорываю
щие перидотиты, габбро, диабазы и шаровые лавы. Он установил, что 
они редко образуют интрузии вдоль зон срыва в магматических поро
дах, а чаще встречаются в основной массе в магматических брекчиях 
между полосчатыми габбро и параллельными дайками или образуют 
дайки, линзы и некки, которые рвут дайковый комплекс и перекрыва
ются шаровыми лавами. В свою очередь плагиограниты интрудированы 
более молодыми дайками диабазов и спилитов. На фотографиях, 
любезно присланных мне Б. Рейнхардом, хорошо видно, что их соотно
шения идентичны с положением подобных пород в районе горы Каньон 
в Орегоне. Б. Рейнхард (Reinhardt, ,1969) интерпретировал эти породы 
как остаточную фракцию, образовавшуюся на субвулканическом уровне 
от диабазово-спилитовой магмы.

ДИАБАЗОВЫЕ ДАЙКИ И ПЛАГИОГРАНИТЫ В КОМПЛЕКСЕ 
КАНЬОН-МАУНТИН

Комплекс КаньОн-Маунтин в Орегоне представляет собой один из 
лучших объектов для выявления соотношений между магматическими 
породами и параллельными дайками как базальтовыми, так и плагио- 
гранитными. Этот комплекс образован главным образом блоком перидо
титов и габбро шириной 7—8 км и длиной 18—20 км (Thayer, 1956; 
Thayer, Himmelberg, ,1968). Северная часть его сложена преимущест
венно перидотитами, а южная — габброидами. И перидотиты и габбро 
несут на себе следы высокотемпературного метаморфизма и реликты 
кумулятивной слоистости, ^которая круто наклонена. Вдоль северной 
границы комплекса с пермскими эвгеосинклинальными отложениями 
прослеживается широкая зона расслднцованных серпентинитов, падаю
щая почти вертикально и включающая многочисленные тектонические 
блоки эвгеосинклинальных пород и амфиболитов. Во внутренней части 
офиолитового разреза небольшие штоки кварцевых диоритов, которые



представляют одну из разновидностей комплекса плагиогранитов, 
прорывают их и образуют широкие зоны роповообманковых роговиков 
или эпидиофитов (Thayer, Himmelberg, 1968; Thayer, 1972). У южного 
контакта покрова габбро сильно раздроблены и рассланцованы, а также 
прорваны массивными плагиогранитами, которые изменяются по 
составу от трондьемитов до альбитовых гранитов. Внедрение боль
шинства альбитовых пород происходило последними.

Рис. 4. Слоистые габбро, прорванные дайками диабазов, ко
торые в свою очередь брекчированы альбитовыми гранитами.
Там, где молоток, диабазы (светло-серые) прослеживаются от 
контакта до контакта, но выше и ниже альбитовые граниты 
(белые) проникают в габбро, образуя в них жилы и линзы.

Комплекс Каньон-Маунтин, Орегон

Базальтовые дайки и плагиогранигы, меняющиеся от кварцевых 
диоритов до альбитовых гранитов, тесно ассоциируются пространст
венно и ,во времени с перидотитами и габбро и в других выходах среди 
эвгеосинклшнальных толщ. Базальтовые дайки пересекают тела пери
дотитов и габбро, но значительно больше их ib габбро. Вдоль южной 
границы комплекса дайки близко ^расположены друг к другу, а к югу 
от габбро они слагают оплошной слой. Все базальтовые дайки имеют 
интрузивные контакты с>габбро и перидотитами.

Структурные соотношения базальтовых даек- и плагиогранитов 
различны и характер метаморфизма показывает, что имеются два 
типа пород, внедрение которых происходило более или менее одно
временно в поддающийся оценке промежуток времени. Одни базальто
вые дайки в габбро полностью перекристаллизованы в эпидиориты и 
амфиболиты в контактах с кварцевыми диоритами (Thaeyr, Himmel
berg, 1968; Thayer, 1972), а другие прорывают кварцевые диориты и 
альбитовые граниты. Брекчированные дайки, приведенные на фото
графии (рис. 4), по-видимому, имеют промежуточный возраст внедре
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ния между кварцевыми диори
тами или трондьемитами и аль- 
битовыми гранитами. Дайки, 
ориентированные согласно со 
слоистостью в габбро, вблизи 
от молотка, прослеживаются в 
пределах всего обнажения и 
имеют контакты закаливания. 
Повсеместно альбитовые гра
ниты брекчируют диабазы, пе
реносят их обломки, проникая 
в трещины и расширяя трещи
ны в массивных габбро. Хотя 
диабазы подвергаются пере
кристаллизации с образовани
ем роговой обманки и альбита, 
в каемках шириной в несколь
ко миллиметров они же под
вергаются расплавлению и ам- 
фиболитизации, что происходит 
со многими другими дайками 
в контакте с кварцевыми дио
ритами. Контактовый метамор
физм тонких даек альбитовых 
гранитов немного сходен с ме
таморфизмом кварцевых дио
ритов. По-видимому, имеются 
базальтовые дайки трех воз
растов: моложе кварцевых дио
ритов, древнее диоритов, но 
моложе альбитовых гранитов, 
и моложе альбитовых гранитов.

Южная граница комплекса 
проводится вдоль сложной зо
ны, образованной как гнейси- 
рованными метакумулятивны- 
ми габбро с зернистостью в 
1 мм, так и базальтовыми дай
ками с интрузивной структурой 
и плагиогранитами в кератофи
рах. Местный рельеф, превы
шение которого достигает 
250—300 м, и великолепная об
наженность позволяют просле
дить почти вертикальный кон
такт габбро на 12 км (рис. 5). 
Вдоль части контакта массив
ные плагиограниты прорывают 
габбро и подвергают их пере
кристаллизации до образова
ния роговообманковых эпидио
ритов. Перекристаллизованные 
плагиогранитами габбро и диа
базы часто брекчированы. 
В других местах габбро проры
вает однородный тип базальто
вых даек. Между габбро и пе-



ния в целом параллельны 
структурам в кератофи
рах. Дайки альбитовых 
гранитов встречаются 
вместе и местами пересе
кают тела базальтов 
(рис. 6). Выделить среди 

даек базальтов тела мо
ложе или древнее альби
товых гранитов очень 
трудно, так как в тех зо
нах, где многочисленны 
альбитовые граниты или 
базальты, определить где 
дайки, а где вмещающие 
породы, просто невозмож
но. Например, некоторые 
базальтовые дайки обра
зуют контакты закалива
ния в среднезернистых 
(2—3 мм) альбитовых 
гранитах и в свою очередь 
прорываются гранитами. 
Некоторые тела тонкозер
нистых гранофиров между 
базальтовыми дайками 
имеют каемки закалива-

рекрывающими их третичными породами прослеживается зона шириной 
от 1 до 4 км, состоящая из перемежающихся параллельных даек кера
тофиров, базальтов и альбитовых гранитов. Кератофиры представляют 
собой первично-слоистую породу, в которых прослойки кварца сменяют
ся обогащенной альбитом порфиритовой лавой, и круто наклонены под 
углом в 60° и более. Базальты и диабазы образуют параллельный ком
плекс, состоящий из даек мощностью от нескольких сантиметров до 
15 м, общая ширина выхода которого изменяется от десятков до несколь
ких сотен метров. Все базальтовые дайки ориентированы параллельно 
контакту габбро; большин
ство контактов закалива-

Рис. 6. Дайки альбитовых гранитов (белые) и 
базальтов или диабазов (серые) у южного кон
такта с габбро, комплекс Каньон-Маунтин, Оре
гон. Внизу (слева) альбитовые граниты прорыва
ют диабазы, но другие базальтовые дайки в свою 

очередь пересекают альбитовые граниты

ния с развитием в них 
эпидота, которые образо
вались в результате внед
рения порфиритовых ке
ратофиров. Последние 
после контактового воз
действия базальтовых да
ек приобрели сходство с 
альбитовыми гранитами.

Не имеется никаких
указаний на находки шаровых лав, даже в обломках, но некоторые из 
тонкозернистых базальтов могут быть лавами. Многие кератофиры со
держат фенокристаллы высокотемпературного кварца и, можно думать, 
что в них сохранился их первичный состав; точно их общая мощность 
неизвестна, но, возможно, она не менее 2 км. Единственные шаровые 
лавы в районе, возрастные соотношения которых с комплексом извест
ны, много моложе офиолитов, так как они залегают на граувакках и 
конгломератах, содержащих обломки всех пород комплекса.



Комплекс Каньон-Маунтин переместился в современное положение 
в два этапа, вызванных совершенно различными процессами. Габбро 
и перидотиты были передвинуты в виде застывшего тектонического 
блока мощностью около 8 км и по меньшей мере длиной 18—20 км. 
Породы коры по обе стороны от блока претерпели альбит-хлоритовую 
или низкие степени зеленосланцевого метаморфизма, почти не рас- 
сланцованы или слегка деформированы; в сравнении с ними габбро и 
перидотиты метаморфизюваны иногда до пироксеновой гранулитовой 
фации. Интрузии плагиогранитов и базальтовые дайки у южного окон
чания комплекса, вероятно, располагались между габбро и кератофи
рами вдоль тектонической зоны, которая ограничивала трог океаниче
ской коры в это геологическое время. Силикатные интрузивные породы 
и самые ранние базальтовые дайки, по-видимому, внедрялись вскоре 
после тектонического перемещения перидотито-габбрового блока. 
Отсутствие контактового метаморфизма между кварцевыми диоритами 
и габбро и локальная мобилизация и метасоматоз габброидов рас
творами квар'цевых диоритов указывают на то, что габбро было еще в 
разогретом состоянии, когда происходило внедрение диоритов (Thayer, 
Himmelberg, 1968). Крутое залегание и параллельная ориентация 
альбитовых гранитов и базальтовых даек в перидотитах, габбро и во 
вмещающих эти породы кератофирах позволяет предполагать, что 
дайки внедрились вертикально в коровые образования. Некоторые из 
самых поздних даек, вероятно, несогласно перекрывались верхнетриа
совыми шаровыми лавами. Крупный блок, который включает пери
дотиты, габбро и залегающие на нем кератофиры, выглядит относи^ 
тельно неизмененным, по крайней мере со времени внедрения боль
шинства или всех даек, т. е. с послеюр^ского времени. Комплекс 
Каньон-Маунтин, по-видимому, был вовлечен в систему островной 
дуги в промежуток между среднепермским и позднетриасовым време
нем. После своего перемещения он был погружен внутрь разреза, 
состоящего из многих тысяч метров триасовых и юрских андезитовых 
вулканокластических пород, турбидитов и черных сланцев, которые 
отлагались в крупных местных морских трогах или бассейнах. 
Несмотря на различия в условиях залегания и тектоническом поло
жении, сходство между этим комплексом, офиолитами Омана, комп
лексом Троодос на Кипре и другими остается поразительным.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Все комплексы параллельных даек, описанные в офиолитах, имеют 
много общих черт строения. Дайковые серии структурно встречаются 
в самом верху или выше габброидной части офиолитового комплекса, 
но базальтовые и плагиограмитные тела могут также прорывать пери
дотиты. Дайковые серии прорывают или внедряются по трещинам в 
перидотиты или габбро под любым углом с образованием различных 
форм контактов, а отдельные дайки иногда пронизывают насквозь все 
породы комплекса. Базальтовые дайки, проникающие в перидотиты и 
габбро, образуют тонкие корки закаливания, но с ними не связаны 
признаки высокотемпературного метаморфизма, который в той или 
иной степени свойствен веем альпинотипным перидотитам и габбро. 
В результате воздействия последующих орогенических процессов в 
настоящее время дайки наклонены под углом 60° или более круто. 
Сейчас плагиоГраниты также сосредоточены в верхней части слоя 
габбро в офиолитовом комплексе и главным образом вдоль границы 
между ^габбро и параллельными дайками. Плагиограниты и базальто
вые дайки меняются по возрасту относительно друг друга; одни базаль-



товые дайки прорывают и метаморфизуют ранние диориты, другие 
пронизаны поздними телами альбитовых гранитов. Обычно плагио- 
граниты внедряются вслед за базальтовыми дайками в габбро и пери
дотиты и два типа дайковых тел образуют параллельный комплекс, 
в котором разные по составу дайки находятся между собой в самых 
разнообразных соотношениях. Крутые залегания первичной кумулятив
ной слоистости и продуктов метаморфизма, образовавшихся в резуль
тате дифференциации расплава в перидотитах и габбро, свидетель
ствуют о том, что процессы деформации отделяли данное расслоение 
большинства офиолитовых комплексов от периода перекристаллизации, 
вызванного внедрением интрузий плагиогранитов и базальтовых даек.

Комплекс базальтовых даек внедрялся в зонах спрединга, как пред
полагает автор, в следующих условиях. Наклон перидотито-габбрового 
блока в почти вертикальное положение должен был происходить 
вблизи от срединного рифта или в океанической коре до образования 
рифта. Одинаковое положение дайкового комплекса в габбро, так же 
как и в перидотитах, свидетельствует о том, что наклон блока достигал 
90° или даже был большим и направление вращения происходило в 
сторону рифта. Деформации такого огромного масштаба, которые 
привели к повороту блока мощностью по меньшей мере в 6 км, напри
мер в Кызыл-Даге, или наклону на 60° или более 15-километрового 
перидотито-габбрового блока, как в Омане (Reinhardt, 1969), должны 
были сопровождаться образованием высоких хребтов и подъемом 
пород фундамента на вершину этих хребтов океанического дна. Одним 
из эффектов данной субокеанической орогении был бы разрыв в сплош
ном покрове габбро и выход перидотитов в осевой зоне хребта. Струк
турные процессы этого типа, однако, обычно ассоциируются или 
обусловлены механизмом сжатия, а не растяжения. Этот вывод нахо
дится в противоречии с современной теорией спрединга океанического 
дна по следующей причине: складчатость, которую большинство гео
логов связывает с процессами сжатия, исключает возможность внедре
ния дайкового комплекса, обусловленное, по их мнению, растяжением 
в альпинотипном перидотито-габбровом комплексе.

Имеется еще два более серьезных несоответствия теории спрединга 
океанического дна, согласно которой: 1) параллельные дайки явля
ются широко распространенным и обычным компонентом океанической 
коры и 2) дайки образовались как дериваты той же магмы, что и 
альпинотипные габбро, которые образовались до даек и прорываются 
последними (Moores, Vine, 1971). Оба эти положения спорны. Дайко- 
вый комплекс в полном виде был описан на Кипре, в Омане, Турции и 
Ньюфаундленде и представляет собой, как я думаю, исключительное 
явление, так как в других районах он не был обнаружен. Только 
относительно маломощные или непротяженные комплексы даек, подоб
ные обнажающемуся на горе Каньон, были установлены на западе 
Соединенных Штатов (Hopson et al., 1973; Hopson, Mattinson, 1973). 
Если действительно параллельные дайки повсеместно распространены, 
как полагают некоторые геологи, то почему они не были обнаружены 
во многих других альпинотипных комплексах или в виде блоков не 
были встречены в меланже, где преобладают шаровые лавы, габбро и 
•серпентиниты? Базальтовые дайки, по-видимому, внедрялись неодно
кратно в широком диапазоне времени; они сопровождали все основные 
периоды деформаций и перекристаллизации, а также основные этапы 
изменения ориентации первичных кумулятивных структур в перидоти
тах и габбро. Плагиограниты, вероятно, были более тесно связаны с 
габбро, чем диабазы, если при объяснении их генезиса можно исполь
зовать обычные критерии. Взаимное пересечение или чередование 
интрузий таких различных пород, как плагиограниты и толеиты,



в интенсивно деформированные перидотиты и габбро делает весьма 
проблематичным предположение о том, что все эти четыре группы 
пород образовались в результате дифференциации общей магмы, даже 
если ее внедрение и происходило малыми порциями, как думают 
Э. Мурз и Ф. Вайн (Moores, Vine, 1971).

Итак, относительно редко встречающийся комплекс параллельных 
даек в офиолитах свидетельствует о том, что он является скорее ред
ким, чем обычным компонентом палеозойской и мезозойской океаниче
ской коры, а его структурные соотношения с основными изверженными 
породами не могут быть объяснены с позиций концепций спрединга 
вдоль срединно-океанических хребтов. И, наконец, последнее, соотно
шение базальтовых даек с альпинотипными габбро и перидотитами 
показывают, что последние претерпели существенный высокотемпера
турный метаморфизм и деформации в период перемещения их от 
срединно-океанического хребта до зоны субдукции или в пределах 
зоны субдукции, но так или иначе эти характерные черты офиолитов 
были до внедрения параллельных даек базальтов. Современные теории 
спрединга океанического дна не могут полностью объяснить соотноше
ния базальтовых пород и плагиогранитов в перидотитах и габбро и 
образований, перекрывающих комплекс Каньон-Маунтин в Орегоне. 
Потребуются еще более детальные исследования параллельных даек 
и плагиогранитов для того, чтобы полностью понять все соотношения 
между этими телами и альпинотипными перидотитами и габбро и 
путь их формирования в океанической коре.
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Офиолитовая ассоциация залегает среди тектонических покровов, над
винутых на край платформы при обдуктивном скучивании палеоокеаничё- 
ской окраины. Ассоциация представлена разновозрастными комплексами.
Блоки наиболее древних гарцбургитов дисконформны к дунит-верлит-клино- 
пироксенит-троктолитовой серии пород, развившейся на границе гарцбурги
тов и габбро. Комплекс диабазов внедрялся между габбро-гипербазитовым 
основанием, испытавшим метаморфические изменения, и океаническими осад
ками. Образованием комплекса амфиболитов, плагиогранитов и тоналитов 
заканчивалось формирование ассоциации. Выделены три главных этапа мета
морфизма офиолитов. Ранний метаморфизм гранулитовой фации проявился 
локально в подошве габбро-гипербазитовых покровов. Амфиболизация габ
бро и ранняя серпентинизация гипербазитов прошли до внедрения диабазов. 
Зональный метаморфизм преимущественно амфиболитовой фации сопрово
ждал скучивание офиолитов в предорогенное время и спаял блоки офиоли

тов в единое тело фундамента океанической структуры.

Офиолитовая ассоциация с момента выделения ее Г. Штейнманном 
(Steinmann, 1906) остается предметом всесторонней дискуссии, которая 
затрагивает как вопросы строения ассоциации, так и ее происхождения. 
В последние годы в связи с исследованиями офиолитовой ассоциации, 
проводящимися геологами многих стран в рамках проекта «Офиолиты 
континентов и сравнимые с ними породы дна океанов» Международной 
программы геологической корреляции, эта дискуссия стала особенно 
оживленной. Принятый большинством геологов разрез офиолитовой ас
социации включает деформированные гипербазиты, полосчатые габбро, 
плагиограниты, серии диабазовых даек и подушечных лав, переслаива
ющихся с пелагическими осадками и радиоляритами.

Среди ряда концепций, обсуждаемых в этой проблеме, авторам пред
ставляется предпочтительной та, которая рассматривает офиолиты как 
блоки океанической коры и верхней мантии (De Roever, 1957; Hess, 
1965; Moores, 1969; Vine, Hess, 1970; Пейве и др., 1971, и др.). Не оста
навливаясь на обсуждении и аргументации всех существующих концеп
ций, изложим в обоснование наших представлений некоторые материа
лы еще не завершенных исследований офиолитов на Полярном Урале, 
в пределах Войкаро-Сыньинского массива.

Общая цель работы — выявление строения и главных этапов форми
рования офиолитовой ассоциации в этом районе, где среди толщ запад
ной окраины Уральского складчатого пояса палеозоид (рис. 1) вскры
вается один из наиболее полно сохранившихся разрезов офиолитов 
Урала, хорошо обнаженных в пределах всего массива.

Геологическое картирование массива, а также структурно-петроло
гические исследования гипербазитов авторы статьи длительное время 
проводили в составе Воркутинской геологической экспедиции. В послед
ние годы, работая в ГИН АН СССР по проекту «Офиолиты...», авторы 
изучают состав, строение различных групп пород ассоциации и струк
турные взаимоотношения между ними. Авторы приносят благодарность



Н. А. Штрейсу, Н. А. Богданову и А. С. Перфильеву за обсуждение ру
кописи и замечания и надеются, что приводимые материалы могут слу
жить сопоставлению офиолитов подвижных поясов различных регионов.

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ ОФИОЛИТОВ

Участок Уральского складчатого пояса палеозоид, вмещающий офио- 
литы Войкарского массива, имеет протяженность около 200 км и шири
ну 50—80 км. В поперечном сечении пояса выделяется несколько паке
тов покровов, перекрывающих толщи палеозойского чехла окраины 
Восточно-Европейской платформы.

В окраинной зоне платформенного автохтона, по данным В. Н. Пуч
кова (1975) и ряда других исследователей, вертикальный разрез чехла, 
перекрывающего терригенно-эффузивные серии позднего докембрия, 
сложен тремя последовательными терригенно-карбонатными сериями: 
ордовикско-верхнесилурийской, средне-верхнедевонской и нижне-верх
некаменноугольной. Отложения серий разделены стратиграфическими 
несогласиями и перекрываются флишевыми толщами пермско-триасово
го возраста. Мощность платформенного чехла (без флишевых отложе
ний) нарастает от 2 до 7 км и более к восточной периферии платфор
мы, намечая положение окраинного бассейна, характеризовавшегося 
режимом компенсированного прогибания. Восточная граница бассейна 
следится в осадках чехла цепью рифовых построек, которые появились 
в разрезах с венлокского времени силура и интенсивно формировались 
до нижнего девона. Западнее этой границы накапливались терригенно- 
известняково-доломитовые толщи шельфа; восточнее формировался 
иной тип разреза.

С востока толщи автохтона перекрываются Лемвинским пакетом 
тектонических покровов, подошвы которых наклонены в юго-востоку 
(5—60°). Покровы деформированы в линейные складки северо-восточ
ного простирания, местами опрокинутые к северо-западу. Нижний, са
мый западный — Пагицский покров сложен толщами осадков, которые 
в работах К. Г. Войновского-Кригера (1945, 1967), Н. П. Хераскова 
(1967), А. С. Перфильева (1968) и ряда других исследователей отно
сятся к миогеосинклинальным формациям. Развивая их представления, 
В. Н. Пучков (1975 и др.) включает эти толщи в состав конденсирован
ного разреза подножия континентального склона.

Материалы многих исследователей и наши наблюдения показывают, 
что вертикальный формационный разрез покрова начинается с терри- 
генно-кремнисто-сланцевой формации (Ot—D4). Ее низы слагает толща 
(300 м) псаммитовых полимиктовых, часто известковистых осадков (О^ 
с пропластками метадиабазов, перекрываемая толщей (Oi_3?) вулкано- 
миктовых пестроцветных алевритистых сланцев (до 500 м).  Завершает
ся разрез формации толщей (до 200 м) пелагических известняков, фта- 
нитов, яшмоидов и турбидитов с редкими пропластками вулканитов 
(0 3?—Di). Выше располагается кремнисто-терригенная олигомиктовая 
формация (D2) — до 200 м. Ее сменяет известняково-кремнисто-глини
сто-сланцевая формация (D2—С2), в низах более глубоководная. Она 
имеет мощность до 500 м и скользящий с востока на запад возраст верх
ней границы за счет замещения ее с востока мощной (до 1500 м) грау- 
вакковой формацией (С4—С2). Завершается разрез толщей (более 1 км) 
терригенного флиша (С3—Pi).

Вышележащий и расположенный восточнее Грубеинский покров сло
жен толщами, в которых разрез нижней формации меняется. Выше вул- 
каномиктовых пестроцветных алевросланцев (Oi) здесь располагаются 
андезито-базальтовые вулканиты мелководных и наземных извержений 
(до 500 м) с пачками олигомиктовых известковистых песчаников, из
вестняков, кремнисто-углистых, углистых алевросланцев, туфосланцев



и вулканомиктовых конгломератов (Ct—D?). Верхняя часть разреза 
сложена толщей (до 600 м) олигомиктовых алевропесчаников с пропла
стками диабазов, кератофиров и окремненных туффитов. По положению 
в разрезе и составу эта толща увязывается с олигомиктовой формаци
ей (D2) Пагинского покрова. Грубеинский покров перекрывает почти 
повсеместно Пагинский и надвинут на южном фланге на терригенно- 
олигомиктовые и карбонатные толщи платформенного разреза.

Верхний, крайний восточный покров Лемвинского пакета — Молюд- 
щорский сложен терригенно-фтанит-спилитовыми толщами (Oj—D?), 
разрез которых близок тагильскому типу. Подстилая офиолиты, он пе
рекрывает нижележащие западные покровы и местами надвинут на 
флиш или граувакки. В подошве покрова участками базальтоиды пре
вращены в полосчатые сланцы с субщелочными амфиболами и стильп- 
номеланом, а пелиты — в тонкополосчатые хлорид-серицит-кварц-альби- 
товые сланцы. На южном фланге покрова, в его подошве, располагают
ся мелкие тела серпентинитов (Яротинское, Хосаятское и др.), а на се
верном— Монтылорская зона серпентинитового меланжа.

Пакет офиолитовых покровов, строение которого рассмотрено ниже, 
в северной части массива перекрывает покровы Лемвинского пакета. 
Структурно выше и восточнее офиолитов располагается разрез магни
тогорского типа, где подушечные спилитовые лавы, полосчатые окрем- 
ненные туффиты с линзами яшмоидов, радиоляритов и известняков 
(S—Dt) перекрываются толщами андезито-базальтовых вулканитов с 
пачками алевропелитов и линзами рифовых известняков (D2). Среди 
верхних вулканитов встречаются линзы конгломератов с обломками 
пород офиолитовой формации и досреднедевонских толщ (Волков, 
1948; Лупанова, Маркин, 1964).

Таким образом, на Войкарском массиве в разрезе краевой складча
той зоны палеозоид, вмещающей офиолиты, к верхам пакетов тектони
ческих пластин последовательно надстраиваются блоки все более уда
ленных от континента разрезов окраины палеоокеанической области. 
Наиболее высокая и восточная часть этого разреза представлена фор
мациями вулканического поднятия океанической области, основание 
которого слагают офиолиты.

Разрезы покровов, подстилающих офиолиты, характеризуют слож
ный рельеф осадконакопления, включавший, по-видимому, и окраинные 
поднятия (Грубеинский покров), и окраинные глубоководные впадины 
(компенсированный пелагический разрез Пагинского покрова). Состав 
и строение этих разрезов не укладываются в представления (Пучков, 
1975) о существовании здесь начального этапа рифтообразования. Ско
рее они свидетельствуют о периодическом обдуктивном скучивании раз
резов коры окраины океанической структуры, которое вызывалось 
пульсационным вдавливанием в нее призмы континентального края.

СТРОЕНИЕ ОФИОЛИТОВЫХ ПОКРОВОВ

Гипербазиты, габбро, метабазиты и тоналиты, вскрывающиеся в при
водораздельных хребтах массива и его восточных отрогах, рассматри
вались на ранних этапах его изучения как разновозрастные интрузив
ные формации (Алешков, 1929; Заварицкий, 1932, и др.) длительно 
существовавшей унаследованной глубинной зоны магматической актив
ности на границе между палеозойскими мио- и эвгеосинклиналью Урала 
(Молдаванцев, 1960). В. Ф. Морковкина (1967) рассматривала верли- 
ты, пироксениты, габбро и габбро-амфиболиты в этой группе пород как 
продукты сложных реакционных взаимодействий между протрузивным 
телом гипербазитов и более молодой интрузией гранитоидов. Петроло- 
го-тектонический анализ этой группы пород выявил ее принадлежность 
к офиолитовой ассоциации, слагающей наклоненный к востоку монокли-



нальный разрез коры океанического типа. В нем герцбургиты сменяют
ся вверх породами дунит-верлит-клинопироксенит-габбровой (полосча
той) серии и затем тоналитами (Савельева, 1974; Буртман и др., 1974; 
Пейве, 1974). Н. Л. Добрецов (1974) в разрезе ассоциации выделил три 
типа офиолитов, формировавшихся при разных давлениях: нижние ча
сти разреза — при высоких и средних, а верхние — при низких. Матери
алы авторов позволяют уточнить эти представления.

В геологической структуре офиолитов массива выделяются три круп
ных и сложнопостроенных покрова (Войкарский пакет), отделенных 
четкими структурными границами и сложенных различными сериями 
пород. Нижний, самый западный покров — Хулгинский сложен в основ
ном гранатовыми и цоизитовыми амфиболитами, средний — Пайер- 
ский — гипербазитами, габбро и диабазами, а верхний — Лагортинский 
сложен амфиболитами и тоналитами, перекрытыми формациями вулка
нического поднятия. Подошвы покровов наклонены на юго-восток 
(5—60°). Ниже приводится их характеристика.

Хулгинский покров полно вскрыт в средней (хр. Хордъюсс) и южной 
(верховья р. Хулги) частях массива, где наибольшая его мощность, по 
геофизическим данным, достигает 3—4 км. Его подстилают эффузивные 
толщи Лемвинских покровов, превращенные в подошве в катаклазиты 
и хлорит-актинолит-альбитовые очковые сланцы. В кровле покрова на. 
протяжении значительной части границы располагаются черные серпен
тиниты и серпентинитовые милониты, подстилающие вышележащий 
Пайерский покров.

В основании Хулгинского покрова прослеживается толща хлорит- 
лавсонитовых, глаукофановых и гранат-глаукофановых сланцев мощ
ностью до 200 м (Добрецов и др., 1974; Савельева, 1974), которая сме
няется вверх гранатовыми, цоизит-гранатовыми и цоизитовыми амфи
болитами, участками насыщенных пропластками плагиомигматитов, 
плагиогранитогнейсов и жилами плагиогранитов (Савельева, Шляхова, 
1970). Полосчатость амфиболитов, падающая к юго-востоку, имеет 
устойчивые северо-восточные постирания и вместе с тем очерчивает 
многопорядковые линейные складки течения, наклоненные или опроки
нутые к северо-западу.

Толща амфиболитов Хулгинского покрова содержит ксеногенные 
тела двупироксеновых кристаллосланцев, наиболее крупные из которых 
имеют размеры выходов 5 x20  и 10X20 км; форма их приближается к 
линзовидной. Удлинение тел согласно с простиранием полосчатости ам
фиболитов, а контакты наклонены на юго-восток. Ориентировка полосча
тости кристаллосланцев в южной части Хулгинского покрова согласна с 
полосчатостью вмещающих амфиболитов, тогда как в хр. Хордхюсс она, 
очерчивая складки течения, имеет устойчивые северо-западные прости
рания и круто сечется полосчатостью амфиболитов.

В верховьях р. Хулги среди кристаллосланцев сохранились участки 
площадью 2—4 км2, сложенные массивными лабрадор-битовнитовыми 
(Агьв-тт) габбро-норитами с крупно- и среднезернистыми порфировид
ными структурами. От массивных габбро-норитов к очково-полосчатым 
кристаллосланцам наблюдаются постепенные переходы. Появление по
лосчатой текстуры сопровождается частичным замещением плагиоклаза 
гранатом. Резкие границы с габбро-норитами имеют породы, которые 
образуют среди них секущие зоны роговиковоподобных, тонко- и средне
зернистых, линзовидно-полосчатых бластомилонитов. Они состоят из ги
перстена, клинопироксена, плагиоклаза (Апво- 8о) и' граната, соответст
вуя гранатовому гранулиту. Не вызывает сомнения то, что эти породы, 
как и крупнозернистые кристаллосланцы (плагиоклаз-двупироксеновые 
гранулиты), образовались по габбро-норитам. Среди гранулитов содер
жатся редкие тела дунитов с оторочкой апотроктолитовых пород гранат- 
шпинель-пироксенового состава. Габбро-нориты и гранулиты по хими-

494  Геотектоника, № 6



ШШШ# ^ 2  И з  C Z ] 4  0 s  К П З »  C Z T '
I м | 8 I S Iэ | е | ffl I о I» НГ~Н2 П Г ~ |УЗ

Рис. 2. Валовые химические составы гипербазитов и габбро Войкаро-Сыньинского мае* 
сива: 1 — гарцбургиты; 2 — дуниты; 3 — метадуниты (данные Ефимова, Ефимовой, 1967 
и авторов); 4 — энстатититы; 5 — вебстериты; 6 — верлиты; 7 — клинопироксениты; 8 — 
троктолиты; 9 — битовнитовые габбро-нориты; 10 — актинолит-анортитовые породы; 
11 — лабрадоровые габбро-нориты и апоноритовые гранатовые гранулиты; 12 — жиль

ные габбро-нориты в гарцбургитах; 13 — гранат-цоизитовые амфиболиты

ческому составу близки к океаническому толеиту (рис. 2) и отличаются 
от габбро Пайерского покрова большей железистостью и титанисто- 
стью. Переход этих пород во вмещающие амфиболиты выражается в 
первую очередь сменой парагенезиса клинопироксен +  плагиоклаз пара
генезисом роговая обманка +  гранат-)-кварц.

В южной части Хулгинского покрова, среди гранат-роговообманко- 
вых амфиболитов, содержащих тектонические блоки гранатовых грану- 
литов, встречено линзовидное тело мраморизованных известнякоа 
(10X600 ж), вытянутое согласно с простиранием полосчатости амфибо
литов. В эндоконтактах мраморизованные известняки полосчато обога-



Рис. 1. Схематическая геологическая карта Войкаро-Сыньинского массива.
А — ордовикско-девонские отложения: 1 — карбонатные формации платформенного 
шельфа, перекрытые каменноугольно-пермскими граувакками и флишем; 2 — кремнисто
сланцевые формации окраинного моря; 3 — туфогенно-терригенные формации внешнего 
островного поднятия; 4 — вулканогенно-терригенные формации склона вулканического 
поднятия (тагильский тип разреза). Б — силурийско-девонские отложения: 5 — вулка
ногенные формации вулканического поднятия (магнитогорский тип разреза); 6  — дио
риты. В  — офиолиты и связанные с ними метаморфические породы: 7 — тоналиты; 8 — 
туфогенно-терригенные толщи, метаморфизованные в эпидот-амфиболитовой фации; 9  — 
гранатовые и гранат-цоизитовые амфиболиты, глаукофановые сланцы; 10 — плагиокла- 
зовые амфиболиты; 11 — габбро-диабазы, диабазы; 12 — габбро-нориты, гранатовые гра- 
нулиты (а) и габбро-нориты, эвкриты (б); 13 —  верлиты, клинопироксениты, троктоли- 
ты; 14 — оливин-антигоритовые породы; 15 — дуниты; 16 — гарцбургиты; 17 — полос
чатость гарцбургитов; 18 — серпентинитовый меланж; 19 — геологические границы; 20 — 
надвиги в основании тектонических покровов (а — достоверные, б — предполагаемые)
Геотектоника, № 6 (вкл. к ст. Савельева А. А., Савельевой Г. Н.)



щены оливином, диопсидом и гроссуляром, апатитом и магнетитом. 
Образования такого рода широко известны среди метабазитов гранули- 
товой и амфиболитовой фаций метаморфизма Урала, Прибайкалья, 
Кольского полуострова и рассматриваются нами вслед за многими ис
следователями как скарнированные (?) известняки, метаморфизованные 
изофациально с вмещающими породами.

В целом в составе пород и структуре Хулгинского покрова отраже
ны стадии высокотемпературных пластических деформаций массивных 
габбро-норитов с образованием полосчатых гранатовых гранулитов и 
дробление их на блоки, сопровождавшееся преобразованием габбро и 
гранулитов в полосчатые амфиболиты со структурами пластического 
течения. Приуроченность узкой зоны глаукофановых сланцев к подошве 
покрова, а также глаукофанизация подстилающих эффузивов и обраста
ние глаукофаном роговой обманки амфиболитов показывают, на наш 
взгляд, связь глаукофанового метаморфизма с надвиганием Хулгинско
го покрова на эффузивные толщи при скучивании покровов, а не про
хождение его в краевом глубоководном желобе in situ, как полагает 
Н. Л. Добрецов (1974).

Пайерский покров, расположенный восточнее Хулгинского, перекры
вает его на значительных участках, соприкасаясь местами с эффузива- 
ми Молюдшорской пластины. В северной части массива породы покрова 
почти вплотную подходят к флишевым толщам, а в массиве Рай-Из ги- 
пербазиты северного фланга покрова надвинуты на граувакковые тол
щи. В ненарушенных разрезах амфиболиты Хулгинского покрова обо
гащаются к кровле будинами амфиболизированных гипербазитов; выше 
они сменяются амфиболизированными гипербазитами нередко с очково
полосчатыми текстурами и затем гарцбургитами Пайерского покрова, 
т. е. в этих- разрезах оба покрова оказываются «спаянными» амфиболи
тами. Чаще всего в подошве Паейрского покрова, где этот переход сор
ван, к границе приурочены серпентинитовые милониты (мощностью до 
200 ж), которые в подошве массива Рай-Из сменяются серпентинитовым 
меланжем (Дергунов и др., 1975).

Выше располагаются гарцбургиты, дуниты, породы полосчатой се
рии, а также толща диабазов с редкими дайками альбитофиров. В такой 
последовательности наращиваются к востоку полные разрезы этого по
крова. В наиболее полных разрезах породы полосчатой серии, кроме 
того, подстилают гарцбургиты. Верхняя граница покрова проходит в 
подошве амфиболитовых или тоналитовых бластомилонитов, залегаю
щих в основании вышележащей Лагортинской пластины. Общая мощ
ность покрова по геологическим и геофизическим данным составляет 
0,5—6 км.

Большую часть покрова слагают гарцбургиты, дуниты и образовав
шиеся по ним метаморфиты ультраосновного состава. Эти породы обра
зуют цепь сообщающихся линзовидных тел (20—60Х 10—18x0,5—6 км), 
вытянутых в северо-восточном направлении. Их контакты наклонены к 
юго-востоку под углами 5—60°.

Гарцбургиты резко преобладают среди гипербазитов северной поло* 
вины покрова; в южной они сохранились в виде небольших разрознен
ных тел среди замещающих их ультраосновных метаморфитов. Гарцбур
гиты имеют полосчатую текстуру, обусловленную неравномерным рас
пределением энстатита в системе субпараллельных полос неритмичного 
строения с мощностью до 1,5 ж. В пределах полос разноориентирован
ные зерна энстатита и хромшпинелида группируются в линейные агре? 
гаты, вытянутые, как правило, по падению полосчатости, но наклонен
ные положе или круче ее. Местами линейность выражена слабо или 
отсутствует. В западной, нижней части разреза гарцбургитов она про
явлена четко и ориентирована длинной осью по падению полосчатости.

Микроструктура гарцбургитов разнозернистая: в крупнозернистой



(6—8 мм) оливиновой матрице редкие крупные таблицы энстатита 
(до 4 мм) у иногда с ламеллями клинопироксена, окружены мелкими 
(0,5—1 мм) зернами оливина, энстатита и единичными зернами диопси
да. Хромшпинелид ксеноморфен к энстатиту и образует взаимные про
растания с диопсидом. Таким образом, в гарцбургите на фоне однород
ного крупнозернистого оливинового каркаса, представляющего наиболее 
раннее образование, в системе, полос кристаллизовались хромшпинелид- 
оливин-пироксеновые агрегаты с переменным идиоморфизмом минера
лов нескольких (?) генераций. Степень серпентинизации гарцбургитов 
составляет 60—70%. Серпентин представлен хризотилом, развивающим
ся по петельчатой сетке трещин без выделения магнетита.

Полосчатость гарцбургитов очерчивает многопорядковые эшелони
рованные складчатые структуры, наиболее крупные из которых имеют 
мульдо- или желобовидную форму. Простирание осей складок северо- 
восточное, а наклон полосчатости на крыльях и в замках составляет 20— 
80°. Их крылья осложнены складками течения, наклоненными к северо- 
западу, в замках которых мощность полос увеличивается, а на крыльях 
резко сокращается, что сопровождается слиянием полос.

Петрографический тип гарцбургитов выдержан. При различных ва
риациях содержания энстатита в полосах его среднее количество в поро
де составляет 15—20%, оливина 80—85%, диопсида 0,5% и хромшпине- 
лида до 1,5%. Составы сосуществующих оливина (Fa8f4-io,5) и энстатита 
(F s8(5_9 |2, Woo.g-2,2) не испытывают значимых изменений ни в вертикаль
ном разрезе тел гарцбургитов, ни по латерали во всей полосе их выхо
дов. Состав диопсида меняется от Ene0>iWo35fiFsM до En50|oWo4ef9Fs3>1 
(табл. 1). На фоне стабильного коэффициента распределения железа— 
магния в паре оливин—энстатит (0,94—1,04) эта же величина в паре ди
опсид—энстатит меняется от 1,2 до 1,67. С увеличением содержания фер- 
росилитовой молекулы в энстатите в нем возрастает количество глино
зема; глиноземистость сосуществующего диопсида сопряженно понижа
ется. Количество окиси хрома в пироксенах уменьшается с увеличением 
их железистости. Состав акцессорного хромшпинелида в гарцбургитах 
сохраняется довольно постоянным и заметно меняется только вблизи ду- 
нитовых тел.

Составы минералов гарцбургитов *
Т а б л и ц а  1

Окисел 1118-1 1410-1 2514-1 1118-2 1410-2 2514-2 1118-3 1410-3 2515-3

Si02 41,21 42,00 41,53 51,78 50,56 53,18 51,20 51,00 51,68
т ю 2 0,01 0,007 0,03 0,04 H. д. 0 ,l4 0,13 0,14 H. Д.
А 1Д 0,21 0 ,2 2 0,53 1,63 3,15 3,(5 1,83 3,62 3,85
Сг2Од 0,15 0,04 0,05 0,40 H. д. 0,40 0,72 H. Д. H. Д.
Fe2Os H. Д. 1,13 1,67 H. Д. i H. Д. H. д. 0,70 H. Д.
FeO 8,28 7,27 7,51 6,08 6,48 6 ,1 2 3,17 1,67 1,90
MnO H. Д. 0 ,11 H. Д. 0,14 0,16 0,14 0,14 H. Д. H. д.
MgO 48,36 47,30 48,00 36,67 35,83 34,46 22,36 20,25 17,81
CaO 0,08 0 ,1 2 0,09 0,62 0,84 1,18 18,14 20,72 23,18
NiO 0 ,2 2 0,16 0,23 0,08 0,10 0 ,1 2 u,07 H. д. H. Д.
П.п.п. 0,36 1,31 0,70 2,08 1,92 1,< 8 1,93 1,50 0 ,6 6
Сумма 98,88 99,67 100,31 99,52 99,04 99,97 99,77 99,50 99,08
Fa 8,7 8,9 9,4
Fs 8,5 9,0 8,8 4,8 3,5 3,1
En 90,4 89,5 89,0 6 ) ,1 55,5 50,0
Wo M 1,5 2 ,2 35,1 41,0 46,9

П р и м е ч а н и е .  1118-1, 1410-1, 2514-1 — оливины; 1118-2, 1410-2, 2514-2 — энстатиты; 1118-3, 1410-3. 
2514-3 — диопсиды.

сива, В табл. 1«и*5 приведены составы наиболее типичных минералов и пород Войкаро-Сыньинского мае-



Дуниты окаймляют гарцбургиты по периферии и проникают внутрь 
их полей, где вскрываются в приосевых зонах складок в виде тел раз
личной формы с границами, секущими полосчатость гарцбургитов. Круп
ные тела дунитов часто окружены ореолами дунитовых жил различной 
мощности и протяженности. По периферии ореолов дунитовые жилы со
держат сгустки энстатитита и сопровождаются жилами разнозернистых 
пегматоидных энстатитов, вебстеритов, реже — габбро-норитов и брон- 
зит-анортитовых пород. Морфология, структура жил и зональность ми
неральных парагенезисов свидетельствуют об их метасоматической ин- 
фильтрационной природе (Заварицкий, 1932; Савельева, 1974). Метасо- 
матический процесс рассматривается нами как выщелачивание из гарц
бургитов кремния, кальция и алюминия с последующим переотложением 
этих компонентов в виде жил пироксенового и пироксен-плагиоклазово- 
го состава.

Дуниты крупных тел и маломощных жил состоят из оливина (8— 
10 мм) и хромшпинелида (около 1%), ассоциирующего с редкими таб
личками диопсида. Петельчатая ранняя серпентинизация дунитов такая 
же, как и в гарцбургитах, но кроме хризотила термоанализом устанав
ливается брусит. Состав оливина (Fa6i8_ni5) здесь меняется шире, чем в 
гарцбургитах. Статистический максимум приходится на Fa8>5; в магне-* 
зиальную сторону уклоняются оливины крупных тел (Fa6>0- 7,5), в желе
зистую (Fa9>5_10,5) — оливины дунитов краевых зон. В дунитовых жилах 
среди гарцбургитов состав оливина аналогичен гарцбургитовому 
(табл. 2). Акцессорный хромшпинелид отличается от акцессория гарц
бургитов широкими вариациями состава при относительно высоких хро- 
мистости и железистости (табл. 3). Самая высокая хромистость достига
ется в хромшпинелидах, сосуществующих с наиболее магнезиальным 
оливином; наибольшая железистость хромшпинелида устанавливается в 
дунитах краевых зон.

Составы минералов и валовой химический состав гарцбургитов и ду
нитов (табл. 4, 5, см., рис. 2) типичны для их петрографических анало
гов многих офиолитовых поясов. Следует подчеркнуть, что важнейшая 
характеристика гипербазитов — общая железистость в гарцбургитах бо-

Т а б л и ц а  2
Составы минералов из дунитов, энстатититов, вебстеритов и клинопироксенитов

Окисел 157 ЯЗ **0 1785 ЛЗ 1088-1 1088-2 55 79

Si02 41,03 41,30 42,63 40,54 55,06 56,20 53,83 53,30 51,60
т ю 2 0,01 0,01 0,0C8 0,01 0,02 0,026 0,036 0,08 0,11
А12о3 0,08 0,05 Сл. 0,(4 0,93 1,11 1,07 2,50 2,69
Сг2Оэ 0,07 0,06 0,19 0,C8 0,62 0,44 0,70 0,50 0,32
Fe20 3 1,13 2,25 1,76 1,10 1,77 1,13 0,88 1,30 3,56
FeO 5,76 6,19 7,20 6,71 4,75 6,26 2,09 3,16 2,99
MgO 50,95 47,63 45,46 49,40 33,17 32,84 18,54 17,17 16,80
CaO 0,11 0,22 0,44 0,11 0,95 0,53 21,50 21,08 20,10
NiO 0,28 0,18 0,17 0,23 0,065 0,C8 0,04 0,05 0,04
MnO H. д. 0,10 0,12 0.12 0,15 0,19 0,14 0,12 0,16
П.п.п. 0,10 1,68 1,62 0 J 5 1,99 1,01 0,71 0,93 1,43
Сумма 99,49 99,67 99,57 99,09 99,48 99,79 99,61 100,34* 100,13*
Fa 6,8 8,8 9,8 8,2
Fs 7,2 10,7 4,7 7,9 9,9
En 93,8 88,3 52,0 49,2 48,4
Wo 2,0 1,0 43,3 42,9 41,7

П р и м е ч а н и я .  157, 33, 70, 1785 — оливины из дунитов; ЛЗ — энстатит из энстатитита; 1088-1—эн- 
статит и 1088-2 — диопсид из вебстерита; 55, 79 — диопсиды из клинопироксенитов.

В том числе, в образце 55 — NatO =  0,13; KiO =  0,05. 
В том числе, в образце 79 — Na*0 =  0,23; К*0 =  0,10.



Составы акцессорных хромшпинелидов

Окисел 31 1228 735 157 33 1785 ЛЗ А69 низ

Сг20 3 28,12 42,01 27,36 48,58 45,57 53,44 45,89 45,88 45,89
А120 3 35^04 21,64 35,94 12,84 17,(9 8 97 11,79 13,42 14,03
Fe20 3 4^9 3,31 0,92 5,12 3,67 2,27 11,33 10,36 9,06
FeO * 12,(5 19,70 14,31 2 ),5Э 19,83 23,86 19,63 21,16 20,67
MgO 16,57 10,87 15,62 9,43 10,58 7,65 7,73 7,24 7,73
CaO 0,44 0,11 0,22 0,07 0.11 0,11 Н. д. Сл. Сл.
ТЮ2 0,08 0,19 Н. д. Н. д. 0,35 Н. д. » Н. д. Н. д.
Si02 2,68 2,2) 3,08 3,00 1,92 3,00 3,36 1,64 1,40
Сумма 99,37 99,03 97,57 99,54 99,12 99,33 99,67 99,70 99,78
cp * 34 56 34 70 62 78 68 64 63
/** 38 56 41 65 58 76 79 73 68

Количество ионов в пересчете на 32 (О)
Сг'" 5,5 9,0 5,4 11,3 9,9 12,7 10,8 10,2 10,1
А Г 10,3 6,5 10,6 4,4 5,5 3,2 4,1 4,5 4,6
Fe'" 0,2 0,5 — о.з 0,6 0,1 1,1 1,3 1,3
Fe" 3,0 4,5 3,3 5,2 4,6 6,1 6,3 5,8 5,4
Mg" 5,0 3,5 4,7 2,8 3,4 1,9 1,7 2,2 2,6

П р и м е ч а н и я :  31, 1228 — гарцбургит серпентинизированный; 735 — гарцбургит регенерированный; 
157, 33 — дуниты, серпентинизированные в гарцбургитах; 1785 — дунит регенерированный; ЛЗ — энста- 
титит; А69, НИЗ — дуниты полосчатой серии.

* ф =  Сг"'/Сг"' +  А Г" +  Fe"'.** f =  Fe7Fe"-fMg".

Т а б л и ц а  4
Составы пород дунит-гарцбургитовой серии и ультраосновных метаморфитов

Окисел 3340 1118 1228 Б155 33 2514 Ж2514 Г152 1785

Si02 39,58 43,36 41,06 36,32 35,88 44,00 40,63 43,6) 40,47
т ю 2 0,01 0,02 0,02 0,04 0,01 0,02 0,02 0,02 0,06
А120 3 0,48 0,94 0,95 0,53 0,53 1,42 0,9) 0,61 0,54
Сг20 3 0,31 0,41 0,43 0,37 0,55 0,39 0,39 0,41 0,31
Fe20 3 4,99 2,18 3,86 4,53 4,01 1,28 2,34 4,10 3,28
FeO 3,74 6,26 4,46 4,03 4,10 8,14 6,4) 4,63 4,90
МпО 0,11 0,13 0,11 0,10 0,11 0,14 0,13 0,12 0,11
MgO 41,26 41,67 42,19 43,88 44,13 41,11 41,28 41,63 47,87
CaO 0,57 0,67 0,51 0,28 0,06 2,02 1,23 1,05 0,67
Na20 0,10 0,14 0,10 0,02 0,10 0,С6 0,14 0,08 0,05
к 2о Сл. 0,02 0,05 0,03 0,10 0,03 0,04 Сл. 0,04
NiO 0,11 0,15 0,10 H. д. 0,13 0,15 0,15 0,15 0,17
П.п.п. 8,64 4,11 5,99 10,04 10,38 1,58 6,05 6,80 1,88
Сумма 99,93 99,96 99,83 100,17 100,09 100,34 99,66 100,17 100,35
F * 9 10 9 9 9 11 10 10 8
RO/Si02 ** 1,64 1,55 1,64 1,94 1,93 1,59 1,68 1,65 1,88

П р и м е ч а н и я :  3340, 1118, 1228 — гарцбургиты серпентинизированные; Б155, 33 — дуниты серпен
тинизированные; 2514 — гарцбургит регенерированный; Ж2514 — оливнн-антигорнтовая порода; Г152 — кум- 
мингтонит-оливиновая порода; 1785 — дунит десерпентинизированный.

* F  =  (Fe" +  Fe"'/Mg" +  Fe" +  Fe"')Xl00.
** R0/Si02 =  MgO -f- FeO +  СаО/ЗЮ* (мол. кол.) Обе величины рассчитаны для безводных составов.

лее стабильна (8—10), нежели в дунитах (6—И ), где она связана со 
структурным положением пород. Содержания окислов хрома и никеля 
также резче варьируют в дунитах и в среднем заметно выше, чем в гарц
бургитах; количество окислов титана и ванадия в гарцбургитах и дуни
тах почти одинаково. Стабильный состав гарцбургитов наряду с рас
смотренными особенностями их структуры позволяет предполагать, что



Составы пород полосчатой серии

Окисел Б72 H123 Б79 HI 19 A79 Б55 3311 B2334

Si02 34,74 34,66 44,00 41,62 53,76 51,3) 46,85 46,80тю2 0,1 3 0,(3 0,1 7 0,04 0,11 0,(9 0,73 0,13
AIA 1,48 0,84 1,75 1,03 2,88 2,88 15,57 17,39
СГ203 0,82 0,64 0,31 0,19 0,24 0,53 0,01 0,016
Fe20 3 6,13 7,42 4,43 5,15 3,62 1,39 4,33 0,65
FeO 3,89 3,89 7,49 3,89 4,82 3,63 6,19 7,69
MnO 0,12 0,13 (*,16 0,14 0,15 0,11 0,25 0,13
MgO 43,53 43,o5 29, 2 33,31 19,95 18,88 6,95 10,25
CaO 0,43 Сл. 7,95 7,14 14,34 18,92 13,02 12,61
Na20 0,08 0,05 0,14 0,10 0,29 0,27 1,58 0,98
K20 O i. 0,05 0 5 0,05 0,05 Сл. 0,10 0,04
NiO 0,1-5 0,(6 0,< 1 0,(3 0,02 0,02 H. д. 0,004
П.п.п. 11,49 12,51 4,65 7,33 2,91 1,83 4,34 2,68
Сумма 99,73 100,32 100,03 100,01 99,94 99,79 99,92 99,37
F* 11 13 18 12 18 12 45 31

П р и м е ч а н и я :  (А) Западные типы разрезов: Б72 — дунит; Б79 — верлит; А70 — клинопироксенит; 
3311 — габбро-норит; (В) Восточные типы разрезов: Н123 —дунит; Н119—верлит; Б55 — клинопироксе
нит; В2334 — габбро-норит.

* См. табл. 4.

формирование гарцбургитов связано с процессом рестирования верхней 
мантии в условиях ее частичного (?) плавления.

Ультраосновные метаморфиты, развитые по гарцбургитам и дунитам, 
слагают линейные зоны мощностью до 400 м северо-восточного прости
рания, которые пересекают внутреннюю структуру полей гарцбургитов 
и границу гарцбургит—дунит. Границы зон метаморфитов наклонены 
на юго-восток положе границ гарцбургит—дунит. Иногда метаморфиты 
разделяют дуниты и гарцбургиты.

Значительную часть метаморфитов представляют массивные оливин- 
антигоритовые породы, которые обычно сохраняются в висячем боку зон. 
Вблизи границы с гарцбургитами в них наблюдается реликтовая полос
чатость и тени структуры гарцбургитов. Породы состоят на 60—70% из 
деформированного оливина (Fa8,e-i0,5) со спайностью, погруженного в 
листовато-чешуйчатый антигорит с редкими призмами новообразованно
го диопсида. Реликты акцессорного хромшпинелида сохраняются в яд
рах среди магнетита и хлорита; по составу реликтовый хромшпинелид 
аналогичен акцессорию гарцбургитов. Характерно присутствие самород
ной меди, а также сульфидов железа и никеля.

Среди массивных оливин-антигоритовых пород и, как правило, в при- 
кровлевой части зон метаморфитов встречаются тела, сложенные несер- 
пентинизированными гарцбургитами. Размеры тел достигают сотен мет
ров по протяженности и десятков метров мощности.. От серпентинизиро- 
ванных гарцбургитов они отличаются гранобластовыми однородными 
структурами, полным отсутствием серпентина, иногда относительно вы
соким содержанием диопсида (3—5%) и повышенной глиноземистостью 
акцессорного хромшпинелида (см. табл. 1, 4, 3). На контакте свежих 
гарцбургитов и оливин-антигоритовых пород развита маломощная зона 
тальк-оливиновых пород. В гарцбургитах появляются тальк-оливиновые 
и антигорит-оливиновые прожилки, вначале редкие, а затем сгущающие
ся в решетку ромбоэдрического рисунка, в ячейках которой сохраняются 
овоидные и шарообразные включения свежих гарцбургитов. В кровле 
зон метаморфитов между серпентинизированными гарцбургитами и оли- 
•вин-антигоритовыми породами местами наблюдаются постепенные пере
ходы от гарцбургитов с хризотилом к оталькованным гарцбургитам 
(тальк в псевдоморфозах по энстатиту), далее — к оливин-куммингтони-



товым породам, где магнезиальный куммингтонит замещает тальк и в 
свою очередь замещается оливином второй генерации. К внутренней ча
сти зон этот ряд образований сменяется массивными оливин-антигорито- 
выми породами.

Таким образом, в прикровлевой части разреза зон сохраняются уча
стки наиболее высокотемпературных изменений серпентинизированных 
гарцбургитов — вторичные безводные парагенезисы, на которые вновь 
накладывается ретроградный метаморфизм.

В подошве метаморфических зон массивные оливин-антигоритовые 
породы сменяются сланцами и бластомилонитами того же состава с 
порфирокластовыми, сланцевато-очковыми структурами. Сланцы содер
жат будинированные линзовидные блоки дунитов протяженностью до 
километра и мощностью до первых сотен метров. Дуниты часто перекри- 
сталлизованы и десерпентинизированы с образованием пегматоидных 
гигантокристаллических структур; большие тела перекристаллизованы 
с периферии, мелкие — обычно полностью. Оливин этих дунитов имеет 
повышенную магнезиальность (Fa5f7_82) и насыщен тонкими включения
ми хромшпинелида и магнетита. Оливин обладает четкой спайностью и 
деформирован с образованием тонкозернистого гранобластового агре
гата оливина по периферии крупных зерен или вдоль трещин, рассекаю
щих их. Акцессорный хромшпинелид перекристаллизованных дуйитов 
заметно укрупнен и отличается повышенной хромистостью и желези- 
стостью от акцессория дунитов, не испытавших перекристаллизации.

Как видно, в целом оливин-антигоритовые, тальк-антигоритовые и 
куммингтонит-оливиновые породы наследуют химический состав серпен
тинизированных гарцбургитов, сохраняя отношение R 0/S i02~ l,7  и же- 
лезистость F = 10 , что свидетельствует об изохимическом характере ме
таморфизма. Преобладание закисного железа над окисным и относи
тельно пониженное содержание воды в оливин-антигоритовых породах 
отражают их образование при более высоких температурах, нежели ран
няя серпентинизация гарцбургитов, т. е. метаморфизм был прогрессив
ным по отношению к ней. Образование устойчивой ассоциации оливин + 
+ антигорит+магнетит +  (клинопироксен), близкой к равновесной, отве
чает условиям метаморфизма хлоритоидной субфации зеленых сланцев 
(Evans, Trommsdorff, 1970). Десерпентинизация дунитов происходила, 
по-видимому, в тех же условиях, при температуре (^ 5 0 0 ° ) , превышав
шей поле устойчивости хризотила и брусита серпентинизированных ду
нитов.

Состав и гранобластовые структуры свежих гарцбургитов позволяют 
рассматривать их как проявление наиболее высокотемпературной ста
дии (t^750°C ) прогрессивного метаморфизма, протекавшего на ранних 
этапах формирования линейных зон ультраосновных метаморфитов.

Породы дунит-верлит-клинопироксенит-габбровой (полосчатой) се
рии в ненарушенных разрезах Пайерского покрова подстилают и пере
крывают гарцбургиты. Непосредственно к последним примыкает зона 
дунитов мощностью до сотен метров, за которой следует зона частого и 
неритмичного чередования эшелонированных линз, пропластков клино- 
пироксеновых дунитов, верлитов, клинопироксенитов, связанных посте
пенными переходами. Мощность этой зоны достигает местами километ
ра, тогда как мощность отдельных тел меняется от долей метра до сотен 
метров. Текстурам пород зоны переслаивания присущи пятнистость, не
равномерная зернистость, беспорядочная ориентировка и изменчивость 
количественных соотношений породообразующих минералов. Восточнее 
гарцбургитов разрез этой зоны наращивается через троктолиты битовни- 
товыми (Ап85—8э) габбро-норитами и эвкритами, слагающими большую 
часть серии. Обладая однородной, выдержанной равномерно-зернистой 
структурой, они характеризуются пониженной кремнекислотностью, вы
сокой магнезиальностью, а также устойчивыми высокими содержаниями



окиси кальция и глинозема при низком содержании титана (см. табл. 1, 
рис. 2). Состав этих габбро-норитов и эвкритов аналогичен составу габ
бро срединно-океанических поднятий (Bailey, Blake, 1974).

В восточных габбро-норитах присутствуют ксенолиты дунитов и вер- 
литов, вытянутые вдоль общего простирания границ полосчатой серии. 
Мощность и протяженность ксенолитов меняется от метров до сотен мет
ров. Тела этих пород имеют симметричное строение: дуниты центральной 
части окружены оторочкой верлитов, клинопироксенитов, сменяющихся 
к контакту с габбро-троктолитами. Такая же зональность наблюдается 
и в экзоконтактах жил габбро-норитов, проникающих в дуниты.

Породы полосчатой серии детально охарактеризованы В. Ф. Морков
киной (1968). Мы лишь отметим, что химические составы пород зоны 
переслаивания, окаймляющих гарпбургиты с запада и востока, очень, 
близки, а их общая железистость и железистость оливина нарастают от 
дунитов к габбро (см. рис. 2). Наиболее железистые дуниты, контакти
рующие с габбро, по составу близки к метадунитам Кытлымского масси
ва (Ефимов, Ефимова, 1967). Пироксены клинопироксенитов полосчатой 
серии имеют более железистый состав и содержат больше титана, но 
меньше кальция и хрома, чем клинопироксены гарцбургитов и вебстери- 
товых жил.

Резкое несогласие структуры гарцбургитов (см. рис. 1) и границ по
род полосчатой серии, а также ее перечисленные характеристики при
водят нас к выводу, что дуниты, верлиты, клинопироксениты и трокто- 
литы зоны переслаивания представляют собой продукты реакционных 
взаимодействий (магматического и высокотемпературного метасомати- 
ческого замещения) габбро-норитов с твердыми блоками гарцбургитов. 
Оливин-анортитовый парагенезис троктолитов отражает формирование 
пород реакционной зоны при низких давлениях и температурах гранули- 
тового уровня.

Метаморфизм пород полосчатой серии в Пайерском покрове резко 
различен. В подошве гарцбургитов наряду с верлитами и клинопироксе- 
нитами, содержащими хромшпинелид, широко распространены шпинеле
вые (герцинит-плеонастовые) верлиты, вебстериты и лерцолиты. Шпи
нелевые лерцолиты имеют очково-полосчатые текстуры и переменное 
соотношение минералов с варьирующей и в целом повышенной желе- 
зистостью. Апотроктолитовая природа этих лерцолитов устанавливается 
по замещению оливин-анортитового парагенезиса шпинель-клинопирок- 
сен-ортопироксен ( +  оливиновым), что отвечает гранулитовой фации ме
таморфизма средних давлений. Наблюдаются также шпинель-амфибол- 
ортопироксен-оливиновые породы с коронитовыми структурами, особен
но четко наследующими текстуры плагиоклазовых гипербазитов. По 
всем этим породам развиваются гранат-цоизит-роговообманковые ам
фиболиты, фиксирующие более поздний этап амфиболитового метамор
физма.

Габбро восточной полосы превращены на значительных площадях в 
своеобразные актинолит-анортитовые (Апв0- 9в) породы с параллельно
полосчатой и складчато-полосчатой текстурами, среди которых габбро, 
верлиты и клинопироксениты содержатся в виде тектонических блоков. 
Контакты этих пород выражены резкой сменой массивного габбро освет
ленной актинолит-анортитовой породой, в которой пироксены замещены 
актинолитом, а анортит сохраняется свежим. Подобные изменения габ- 
броидов были описаны в Срединно-Атлантическом хребте (Coombs, 
1961) как метаморфизм погребения и позднее рассматривались как ме
таморфизм океанического дна, проходивший в условиях зеленосланцевой 
фации (Миасиро и др., 1973). По химическому составу эти породы, как 
и их океанические аналоги,; обеднены в сравнении с исходным габбро 
железом, кремнием и обогащены магнием, кальцием и алюминием 
(см. табл. 5). По-видимому, эти преобразования отражают этап мета



морфизма зеленосланцевого уровня с участием процессов низкотемпера
турного метасоматоза в приповерхностной части разреза океанической 
коры.

Толща диабазов и габбро-диабазов располагается восточнее и выше 
по разрезу габбро-гипербазитового комплекса (см. рис. 1). Подошва тол
щи с резким несогласием ложится на различные породы полосчатой се
рии и наклонена к юго-востоку (10—60°). В основании разреза залега
ют средне- и крупнозернистые габбро-диабазы и амфиболовые габбро 
(до 600 м), состоящие из роговой обманки, замещающей авгит, и плаги
оклаза (Апзо-ео), часто преобразованные в пятнистые пегматоидные габ
бро-амфиболиты.

Верхи толщи представлены диабазами, нижняя часть разреза кото
рых имеет массивную текстуру; выше по разрезу часто хорошо выраже
на структура параллельных даек («sheeted complex); Moores, Vine, 
1971), часто сложных, ветвящихся, с многократным внедрением дайки в 
дайку и симметричными или односторонними зонами закаливания. Зака
лочные зоны имеют на каждом из участков общие простирания, но меня
ются от места к месту и наклонены круче подошвы толщи. Соотношение 
габбро-диабазов и диабазов сложные: встречаются дайки и жилы габбро- 
диабазов, секущие диабазы и включающие их угловатые ксенолиты; 
вместе с тем габбро-диабазы пронизаны дайками диабазов и содержатся 
в них в качестве ксенолитов. Многократные попеременные внедрения 
этих пород одна в другую, очевидно, свидетельствуют о постепенных пе
реходах между ними и близком времени образования. Диабазы даек ча
сто содержат ксенолиты и крупные блоки пород полосчатой серии. Ни
где в районе не наблюдалось, чтобы дайки диабазов прорывали гарц- 
бургиты. В верхней части толщи диабазов встречаются ксенолиты, сло
женные кремнистыми сланцами, вторичными кварцитами и породами с 
реликтовой слоисто-обломочной структурой (S i02 — 60—77%; Na20  + 
+ К20 — 1 —11%). Среди диабазов содержатся редкие и маломощные 
дайки альбитофиров. Общая мощность толщи не превышает 1,5 км.

Лагортинский покров, крайний восточный в Войкарском пакете, сво
ей центральной частью перекрывает различные горизонты разреза под
стилающего Пайерского покрова. Его южный фланг надвинут на мета- 
базиты Хулгинского покрова, а северный, между массивами Рай-Из и 
Войкаро-Сыньинским,— на толщи Молюдшорского покрова, метаморфи- 
зованные в эпидот-амфиболитовой фации. В подошве покрова располага
ется зона тонкополосчатых амфиболитовых бластомилонитов плагиок
лаз (Апзо-во)-роговообманкового состава. Участками амфиболиты содер
жат пропластки плагиомигматитов, а также жилы и линзы плагиограни- 
тов. Мощность зоны не превышает первых сотен метров. Бластомилони- 
ты содержат тектонические блоки гипербазитов, габбро (в том числе и 
актинолит-анортитовое) и диабазов, испытавших разные стадии амфибо- 
литизации. Количество и размеры этих включений убывают на восток и 
вверх по разрезу зоны амфиболитов.

Полосчатость пород наклонена к юго-востоку (40—60°) и очерчивает 
изоклинальные складки течения, опрокинутые к северо-западу. С глав
ной зоной амфиболитовых бластомилонитов подошвы Лагортинского 
покрова сопряжены многочисленные оперяющие зоны бластомилонитов 
того же состава, которые проникают в породы кровли подстилающих 
покровов, расчленяют их на блоки и включают обломки их пород.

Разрез Лагортинского покрова наращивается толщей тоналитов 
кварц-(биотит)-плагиоклаз-роговообманкового состава, мощность кото
рых не превышает нескольких сотен метров. На северном и южном 
флангах покрова амфиболиты сменяются тоналитами через зону частого 
переслаивания амфиболитов, лейко- и меланократовых тоналитовых 
мигматито-гнейсов полосчатого, реже артеритового облика. Последние 
состоят из переменных количеств роговой обманки, плагиоклаза, квар



ца и иногда биотита. В средней части покрова амфиболиты и мигматито- 
гнейсы сохранились не повсеместно и тоналиты контактируют с габбро и 
диабазами подстилающего Пайерского покрова, а жилы тоналитов про
никают в толщи этих пород на десятки-сотни метров от контакта. В эн- 
доконтактовой зоне тоналиты содержат ксенолиты клинопироксенитов, 
габбро, диабазов и амфиболитов, количество которых убывает внутрь 
тоналитов. В зоне западного контакта тоналиты часто имеют полосчатые 
бластомилонитовые структуры, в которых полосчатость наклонена на 
юго-восток (до 60°) и изогнута в складки течения, опрокинутые к северо- 
западу.

Соотношения пород Лагортинского покрова с подстилающими тол
щами и состав ксенолитов показывают, что они образовались последни
ми в офиолитовой ассоциации района. Определения абсолютного возра
ста тоналитов калий-аргоновым методом (Лупанова, Маркин, 1964) поз
воляют наметить время окончания формирования офиолитовой ассоциа
ции в 420—440 млн. лет. Такой же возраст имеют и амфиболиты Вой- 
карского массива. Таким образом, офиолитовая ассоциация в ее оконча
тельном объеме сложилась в предорогенный этап геологической истории 
района.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Офиолитовая ассоциация пород на Войкаро-Сыньинском массиве об
нажается в сложной покровной структуре. Она формировалась на пред- 
орогенном этапе эволюции в ходе обдукционного скучивания палеоокеа- 
нической окраины перед континентом и сложена разновозрастными 
комплексами: а) гипербазитов и габбро, б) диабазов и в) амфиболитов, 
плагиогранитов и тоналитов, представляющих в приведенной последова
тельности все более молодые образования.

Полосчатые гарцбургиты выдержанного состава, формировавшиеся, 
возможно, при рестировании верхней мантии (и сохранившие черты ча
стичного (?) плавления), несут следы наиболее древних пластических 
деформаций, предшествовавших их совмещению с габбро. Габбро, габ
бро-нориты и связанная с ними реакционная полосчатая серия пород 
резко дискордантны к структурам гарцбургитов и образовались на сле
дующем этапе формирования ассоциации.

Ранний метаморфизм габбро и гипербазитов в коровых условиях вы
разился в образовании гранатовых гранулитов по габбро и герцинит- 
оливин-двупироксеновых пород по троктолитам, подстилающим гарцбур
гиты. В верхней части разреза океанической коры габбро испытали свое
образный метаморфизм зеленосланцевой фации. К концу этого этапа, 
вероятно, закончилась ранняя массовая серпентинизация гипербазитов.

Образование комплекса диабазов отражает самостоятельный этап 
внедрения базальтовой магмы между сформированным габбро-гиперба- 
зитовым комплексом пород, испытавших к этому времени существенные 
преобразования, и океаническими осадками. По-видимому, это внедре
ние синхронно накоплению осадков и базальтоидных вулканитов досред- 
недевонской части разреза.

Окончательный облик офиолитовой ассоциации в значительной мере 
обусловлен процессами локального метаморфизма, сопровождавшего 
глубинное шарьирование и скучивание гипербазитов, габбро и диабазов 
на предорогенном этапе. На этом этапе в пологих зонах проскальзыва
ния внутри гипербазитов образовались оливин-антигоритовые, кумминг- 
тонит-оливиновые породы и сопутствующие им ультраосновные метамор- 
фиты, в габбро-норитах и гранатовых гранулитах, подстилающих гипер- 
базиты,— гранат-цоизитовые амфиболиты, а в габброидах, перекрываю
щих гипербазиты, в диабазах — плагиоклаз-роговообманковые амфибо
литы. Метаморфизм амфиболитовой фации спаял на этапе транспорти
ровки все группы пород офиолитовой ассоциации в единое тело сложно- 
построенного фундамента океанической структуры.
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ЭВОЛЮЦИЯ ВОСТОЧНЫХ АЛЬП: РАБОЧАЯ ГИПОТЕЗА, 
ОСНОВАННАЯ НА ТЕКТОНИКЕ ПЛИТ

В основу анализа альпийского орогенеза в Восточных Альпах положена 
модель тектоники плит. Основные процессы происходили здесь в следующей 
последовательности: 1) в течение поздней юры и раннего мела образовыва
лась океаническая кора типа срединно-океанических хребтов в Пеннинском 
океане; 2) в позднем мелу и эоцене океаническая кора разрушалась в зоне 
субдукции и 3) в позднем эоцене — позднем миоцене столкновение двух 
континентальных плит сопровождалось вертикальным поднятием.

ВВЕДЕНИЕ

Эта работа представляет собой синтез детальных исследований, пос
вященных изучению офиолитового детрита в верхнемеловом и третичном 
североальпийском флише и в отложениях формации Гозау (Dietrich, 
1976; Dietrich, Fraaz, 1976). Палинспастические реконструкции Северных 
Известковых Альп базируются также на предположении, что к северу от 
тектонического окна Тауэрн не происходило крупных горизонтальных 
перемещений (рис. 1, 2, а, б).

Образование океанической коры в результате растяжения континен
тальной плиты и последующее разрушение океанических образований в 
зоне субдукции рассматриваются в качестве основных механизмов аль
пийского орогенеза. Разрез осадочных пород Восточных Альп интерпре
тируется в связи с этой моделью тектоники плит. Предлагаемая гипоте
за позволяет разбить альпийский орогенез на пять тектонических фаз.

Первичный рифтогенез в Восточных Альпах (пермо-триас — 235— 
200 млн. лет). В течение пермо-триаса вдоль Восточных Альп образова
лось две различные системы рифтов. В северной системе рифтов проис
ходило образование осадочных прогибов Северных Доломитовых Альп 
(между Зальцбургом и Веной), выполненных обломочными породами, 
эвапоритами и в меньшей степени щелочными базальтами пермо-триаса. 
Южная система рифтов (см. рис. 2, а, б) заложилась параллельно пред
полагаемому палеозойскому разлому — линеаменту Пустартел — Гейл- 
таль (Gansser, 1968). Она прослеживалась от поля нижнепермских рио
литов и игнимбритов у Боцена (Боценские кварцевые порфиры) на за
паде до области распространения «диабаз-роговиковой» формации в Ди- 
наридах на востоке.

В пределах этой системы накапливались эвапориты, а также подвод
ные щелочные базальты и формировались интрузии (типа предацитов и 
монцонитов Предаццо, см. рис. 1). В этих рифтовых системах не проис
ходило образования океанической коры, а южная из них не продолжа
лась в Западные Альпы. Однако северная граница Северной рифтовой 
системы в последующем послужила зоной, вдоль которой в ранней юре 
начал раскрываться Пеннинский океан.

Образование Пеннинского океана (ю р а— 195—150 млн. лет, 
рис. 2, в, г). На основании тектонических и палеогеографических рекон
струкций для Западных Альп в их пределах были выделены две различ-



Рис. 1. Схематическая тектоническая карта Восточных Альп. Гельветы: 
1 — пермско-третичный чехол; 2 — фундамент — центральные гнейсы; 3 — 
Рено-Данубикский флиш и дикий флиш (верхний мел — эоцен). Пеннины: 
4 — пермско-мезозойские отложения, включая блестящие сланцы и офиоли- 
ты; 5 — сланцы Тауэрн с глаукофаном и включениями эклогитов, Австро- 
альпы: 6 — предальпийский фундамент, местами включает и пермско-мезо- 
зойский чехол. Южные Альпы: 7 — палеозой; преимущественно вулканиты. 
Северные Доломитовые Альпы: 8 — пермско-третичный чехол; 9 — форма
ция Гозау; 10 — граниты (эоцен (? )— олигоцен); 11 — вулканиты (палео

цен — плиоцен)



Рис. 2. Палеогеографические реконструкции Центральных и Восточ
ных Альп (звездочки — базальты, галки — эвапориты, треугольни

ки— брекчии).
а — скифско-анизийское время; б — ладинско-карнийское время; в — 
средняя юра — открытие Пеннинского океана; г — позднеюрское — 
нижнемеловое время — океаническая фаза; д — сеноманско-эоцено- 
вое время — фаза субдукции; е — позднеэоценово-олигоценовое вре

мя — столкновение континентальных плит

ные Пеннинские океанические зоны юрского и мелового возраста (Trum- 
ру, 1960, 1975). Эти зоны разделяются «платформой» Бриансонэ. По на
правлению на восток (в районе тектонического окна Энгадин) эти зоны 
сливаются и продолжаются дал^е, видимо, как единый пояс. Поэтому на 
палинспастическом разрезе (рйс. 3) показан один Пеннинский пояс. 
Пьемонтская зона прослеживается на юге вдоль континентального скло
на Австроальпийско-Южноальпийско-Адриатической плиты (Карний- 
ская плита по Dewey et al., 1973).

Время открытия Пеннинского океана может быть определено по воз
расту брекчий, которые формировались на южном и северном континен
тальных склонах (см. рис. 2, в), Нижне- и среднеюрские брекчии пред-



Евразиатская плита Абстроальпиискал -Адриатическая плита

Рис. 3. Палинспастические разрезы через Восточные Альпы (поздняя пермь — олигоцен) 
для каждой из пяти тектонических фаз.

а — поздняя пермь — триас (235—200 млн. лет); б — средняя юра (170 млн. лет); в — 
поздняя юра — ранний мел (150—110 млн. лет); г — сеноман — эоцен (100—45 млн. лет); 
д  — поздний эоцен — олигоцен (43—30 млн. лет), столкновение континентальных плит

ставляют собой важный элемент в строении нижних австроальпийских 
покровов Гризона (южный склон Пьемонта), так же как и в покровах 
Брёш в Предальпах и в лежащих на их продолжении покровах Шаме 
Гризона (северный склон Пьемонта). Валлисский пояс протягивается 
вдоль Евразиатского континентального склона на север (Ультрагельветг



ский и Гельветский районы). Возраст значительной части разреза вал- 
лисских блестящих сланцев (schistes lustres) не установлен, поэтому 
время образования Валлисского Пеннинского трога не может быть точ
но датировано, но, по-видимому, в течение средней или поздней юры про
исходило расширение дна моря, несомненно продолжавшееся в раннем 
мелу.

Океаническая фаза (поздняя юра — ранний мел, 150—110 млн. лет, 
рис. 2, г и 3 ,в ). Наиболее важным показателем образования океаниче
ской коры типа срединно-океанических хребтов и тем самым спрединга 
служат выходы пород офиолитовой ассоциации (в определении офиоли- 
тов, данном на Пенроузской конференции 1972 г. и принятом междуна
родной рабочей группой проекта «Офиолиты...» МПГК).

В Пьемонтском поясе океанических пород (Пьемонтский океан) 
океаническая кора типа срединного хребта представлена весьма широко, 
хотя часто отдельные элементы разреза офиолитов тектонически разоб
щены. Он прослеживается от Апеннин до Вены или от офиолитов зоны 
Цермат (Bearth, 1974) через покровы Ароза-Платта (Dietrich et al.,
1974) , тектонические окна Энгадин и Тауэрн до зоны Рейхнитц. Во мно
гих разрезах видно, что верхнеюрские радиоляриевые кремнистые слан
цы и кальпионелловые известняки переслаиваются с подушечными лава
ми и перекрываются сланцами и алевролитами нижнего мела. Блестя
щие сланцы Западных Альп и части Гризона (блестящие сланцы Авер- 
зера) представляли собой образования континентального склона Пен
нинского океана. В ряде районов они включают прослои подушечных 
лав, силлы и туфы, а также реликтовые обломки габброидов и ультра- 
базитов.

В Валлисском поясе океанических пород (простирающемся от Ва- 
нуаза до Гризона и Форарлберга) обнажается разрез блестящих слан
цев, возможно, юрского и, несомненно, нижнемелового возраста, мощ
ность которого несколько километров. Обильные прослои основных вул
канитов (подушечные лавы, силлы и туфы), местами замещающие и 
обычно переслаивающиеся с блестящими сланцами, не имеют характера 
стандартной последовательности, свойственной офиолитам. Серпентини
ты здесь встречаются в узких фрагментарных линзах среди интенсивно 
деформированных пород. Габброиды очень редки. Все это позволяет пред
полагать, что линейный трог, который выполнялся обломочными поро
дами* не испытывал процессов бокового растяжения или спрединга.

Субдукция коры Пеннинского океана (сеноман — эоцен, 100— 
45 млн. лет, рис. 2, д и 3, г). Резкое увеличение размеров Срединно-Ат
лантического хребта в течение сеноманского и кампанского времени сме
нилось более быстрым спредингом (Hays, Pitman, 1973), и как следствие 
этого происходило относительное перемещение Евразиатской и Афри
канской плит (Dewey et al., 1973). Палеомагнитные данные для Южных 
Альп и Италии (Soffel, 1974; Lowrie, Alvarez, 1975; van den Berg et al.,
1975) указывают на то, что район Италии (называемый в этой статье 
Австроальпийско-Южноальпийско-Адриатической плитой) испытывал 
левостороннее вращение. В этот период началось закрытие Пеннинского 
океана. Процесс сопровождался широким формированием мощных толщ 
флиша в трогах вдоль северной окраины нижних Австрийских Альп. 
Субдукция и поддвиг Пеннинской океанической литосферы были на
правлены на юг, под австроальпийско-южноальпийскую сиалическую 
кору. Несколько важных признаков указывают на направление и угол 
наклона зоны субдукции: наличие обломков офиолитов во флише и от
ложениях формации Гозау, присутствие интенсивно метаморфизованных 
реликтов офиолитов в тектонических окнах и тип раннетретичного — 
олигоценового вулканизма на юге Восточных Альп.

а) Офиолитовый детрит встречается во флише Северных Альп (верх
немеловой Рено-Данубикский флиш и эоценовый дикий флиш) и в
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верхнемеловых отложениях Гозау (Северные Доломитовые Альпы) 
(Dietrich, Franz, 1976).

Позднемеловые и эоценовые впадины выполнены конгломератами, 
брекчиями, песчаниками, мергелями, глинистыми сланцами и в меньшей 
степени рудистовыми известняками. Эти отложения трансгрессивно пе
рекрывают уже деформированный разрез мезозоя Доломитовых Альп. 
Базальные конгломераты и брекчии, так же как и другие горизонты об
ломочных пород формации Гозау, могут служить маркирующими 
горизонтами для датировки различных фаз альпийской складча
тости.

Подобно грубозернистым и плохоокатанным обломкам в отложениях 
формации Гозау в терригенных породах верхнего сантона — нижнего 
кампана Доломитовых Альп встречаются также обломки пород офиоли- 
товой ассоциации:

песчаники с фрагментами метабазальтов, серпентинитов и офикаль- 
цита во многих прослоях содержат относительно многочисленные зерна 
хромшпинелидов;

отдельные разности песчаников состоят из серпентина и зерен офи- 
кальцита, а прослои конгломератов включают гальку метабазальтов 
(подушечных лав), гиалокластитов, габброидов, серпентинитов и офи- 
кальцита.

Офиолитовые включения хорошо окатаны, отполированы и относи
тельно невелики по размерам (не более 50 мм в диаметре). Они облада
ют недеформированной текстурой, и ассоциация метаморфических мине
ралов в них (хризотил-лизардитовые серпентиниты, а офикальциты, так 
же как и метабазальты, изменены в цеолитовой и нижней зеленосланце
вой фациях) отвечает относительно низкой степени метаморфизма океа
нической коры.

Анализ обломочного материала формации Гозау верхнесантонско- 
го — нижнекампанского возраста свидетельствует о том, что офиолито- 
вый детрит переносился на значительное расстояние интенсивными по
токами и турбидитными течениями. Для сравнения подчеркнем, что бло
ки карбонатных пород (некоторые, самые крупные, достигают размеров 
с дом) были принесены в прогибы с близлежащего склона континента 
или платформы Доломитовых Альп.

Следовательно, система впадин или трогов Гозау рассматривается 
как локальные прибрежные бассейны внутри разраставшейся призмы 
между континентальным шельфом (Северные Доломитовые Альпы) и 
наклоненной линзой флиша, которая формировалась над зоной субдук- 
ции. Сходные современные впадины в системе дуга — желоб имеются в 
ряде мест в Тихом океане (Seely et al., 1974; Karig, Sharman, 1975). 
Офиолитовый детрит смывался с погружавшихся линз основания и осад
ков пеннинской океанической коры.

б) Реликты офиолитов обнажаются в нескольких тектонических ок
нах Северных Доломитовых Альп, например в Энгадине и Тауэрне 
(Bickle, Pearce, 1975), а также в офиолитовой зоне Грисона — Ароза, 
Платта и Маленсо (Dietrich et al., 1974) (рис. 4). В окне Тауэрн зона 
субдукции фиксируется по поясу распространения голубых сланцев и эк- 
логитов (Miller, 1974) (рис. 4). Для сравнения укажу, что в тектониче
ских окнах Австрийских Альп раннеальпийский высокотемпературный 
метаморфизм датируется возрастом от 105 до 65 млн. лет и является 
парным для низкотемпературного пояса. В последующем весь регион 
подвергся воздействию «центральноальпийской» фазы высокотемпера
турного метаморфизма, время проявления которой датируется от 38 до 
8 млн. лет (наиболее полный обзор данных приведен в работе Frey e.t al., 
1974).

в) Раннетретичная — олигоценовая магматическая (в основном вул
каническая) активность в Южных Альпах выразилась излиянием изве



стково-щелочных пород (базальтов 
Винченды и андезитов — риолитов в 
Эгани и в юго-восточной части 
Альп). Она, возможно, была связана 
с частичным переплавлением погру
жавшейся океанической плиты (см. 
рис. 3, г). Минимум несколько сотен 
километров океанической коры в со
ответствии с геометрическими пост
роениями было погружено в зону 
субдукции. Быстрый процесс субдук- 
ции сопровождался метаморфизмом 
высоких давлений. Эпизодически 
могли происходить движения, на
правленные в обратную сторону. 
В заключительную стадию субдук
ции образовались пластины, сложен
ные различными породами (высокие 
пеннинские покровы и покровы Ниж
них Австрийских Альп), которые на 
меридиональных разрезах занимают 
положение между Лихтенштейном и 
Сент-Морицом, а также обнажены в 
тектонических окнах Энгадина и Та- 
уэрна.

Сближение Евразиатской и Ав- 
строальпийско-Адриатической плит 
и последующее вертикальное подня
тие (поздний эоцен — поздний мио
цен, 42—5 млн. лет, см. рис. 2, а и 
3, г).

В результате вращения против 
часовой стрелки Адриатическая пли
та переместилась на север в направ
лении Евразиатской плиты, и при 
столкновении этих двух континен
тальных плит произошло поддвига- 
ние сиалической коры Евразиатской 
плиты под кору Австроальпийско^ 
Южноальпийско - Адриатической 
плиты. Образовавшаяся в результа
те этого необычно мощная сиаличе- 
ская кора вызвала процессы изоста- 
тического выравнивания и в связи с 
этим вертикальные поднятия круп
ного масштаба в области Централь
ных Альп. Они сопровождались в 
течение олигоцена и миоцена интен
сивным эрозионным срезом Альп и 
образованием к югу и северу от них 
молассовых отложений. Таким об
разом в результате эрозии и подня
тий обнажились нижние горизонты 
сиалической коры — центральные 
гнейсы и перекрывающие их глауко- 
фановые сланцы и эклогиты пеннин
ских покровов (см. рис. 4).
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По-видимому, процессы субдукции под Южные Альпы продолжались 
и в течение олигоцена и миоцена, и в результате образовывалась грано- 
диоритовая и тоналитовая магма массивов Адамелло, Бергелл и Бахер 
(рис. 4), происходило излияние андезитовых и риолитовых лав (Колли- 
Югани и Кроаца в Словении), а также проявлялись процессы высоко
температурного «центральноальпийского» метаморфизма.
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Ж А К Л  И Н Д Е С М О Н

МНОГОФАЗНЫЙ МЕТАМОРФИЗМ ОКЕАНИЧЕСКОЙ 
И КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ ЗАПАДНЫХ АЛЬП

Западно-Альпийский пояс сложен серией надвиговых пластин, сложенных 
как офиолитами, так и сиалическими породами, которые некогда слагали 
окраины океанического бассейна и европейский форланд. Разрез офиолитов, 
в целом содержащий все его члены, хотя -и разобщенные пространственно, 
петрографически различен в северной и южной частях пояса. Это, вероятно, 
связано с его различным происхождением внутри единого океанического бас
сейна. В результате эоальпийского (позднемелового) метаморфизма возник
ли минералогические ассоциации высоких давлений — низких температур. 
Предполагается, что их возникновение связано с существованием зоны суб- 
дукции. Широко распространен бароусский тип метаморфизма, получивший 
название мезоальпийского (поздний эоцен — нижний олигоцен). Этот мета
морфизм наложился на эоальпийские ассоциации, а его минералогические 
сообщества подверглись перекристаллизации в позднем олигоцене — раннем 
миоцене.

В В Е Д Е Н И Е

Офиолиты при рассмотрении их в глобальном масштабе подчеркива
ют древние границы плит и по общепринятым в настоящее время кон
цепциям представляют собой фрагменты океанической коры, включен
ные в складчатые обрамления континентов. Метаморфизм высокого дав
ления указывает на распространение, сходное с офиолитовым, как эта 
показано на карте Р. Колмена (Coleman, 1971). Что же касается Запад
ных Альп, то здесь не только офиолиты, но и континентальные окраины 
были затронуты метаморфизмом высокого давления, за которым следо
вали фации с нормальными градиентами.

Цель данной статьи — краткое изложение метаморфической истории 
западной части Альп, т. е. той части Альпийской дуги, которая образует 
изгиб, достигающий 180° между Швейцарскими Альпами и окончанием. 
Лигурийских Альп. Вначале мы напомним о структуре Западных Альп, 
используя терминологию тектоники плит, затем перейдем к последова
тельному описанию минералогических ассоциаций в офиолитах и конти
нентальной коре внутренней и внешней окраин океанического бассейна. 
Этот бассейн характеризовался большим разнообразием пород как в на
чальные, так и в более поздние этапы своего развития. Каждая из струк
турных единиц характеризовалась своими термодинамическими условия
ми, эволюция во время которых будет изложена ниже.

Краткое изложение метаморфических событий Альп в целом можна 
найти у М. Фрея и его соавторов (Frey et al., 1974) и на карте метамор
фических фаций (Niggli et al., 1973). В настоящей статье ссылки на ли
тературу ограничены, но многочисленную библиографию, касающуюся 
Западных Альп, можно найти в ряде работ: Dal Piaz et al. (1972), Boc- 
quet (Desmons) 1974, Dal Piaz (1974), Hunziker (1974), Compagnoni 
et al. (1975).



Альпийская цепь, так же как и другие мезозойские цепи Средиземно- 
морской области, возникла в результате столкновения Европейской пли
ты (или суперплиты) и одной из микроплит, слагавшей передовую часть 
Африканской плиты (суперплиты). В Альпах эта Африканская микро
плита называется Карнийской (по Dewey et al., 1973), Инсубрийской

Рис. 1. Тектонические единицы Западных Альп 
1 — Европейская плита (европейский форланд, дофинейско-гельветская зона, Бриансон- 
ская зона и/и Гран-Сен-Бернар, зона Комбен и долина р. По); 2—зона Церматт — Заас 
(древняя океаническая область); 3 — Южно-Альпийская плита (зона Ивреа); 4 — зона 
Сезия и покров Дан Бланш; 5 — наложенный знак — континентальная доальпийская 
кора (кристаллические дофинейско-гельветские и пеннинские массивы, включая цоколь 
Бриансонской зоны или Гран-Сен-Бернар; кристаллические южноальпийские единицы);

6 — Пеннинский фронт — контакт между аллохтонными и автохтонными единицами. 
Граница между зонами Сезия и Ивреа образует линию Канавезе (Инсубрик). Граница 
между зоной Церматт — Заас и зоной Комбен дается приблизительно, поскольку эти 
две зоны перетасованы, в частности, на юге области. Бриансонский цоколь в Лигурий

ских Альпах не выделен.
А — массив Амбен (Бриансонский); Вг — Бриансон; GdP — Гран-Парадизо; Mg — пере
вал Монженевр; МВ — массив Монблан; MR — Монте-Роза; Qu — район Кейрас; R — 

массив Рюитор (зона Гран-Сен-Бернар); V — массив Вануаз (бриансонский)



или Южно-Альпийской (по Dal Piaz et al., 1972; Dal Piaz, 1974; Bocquet 
(Desmons), 1974).

В мезозое, в начале альпийского орогенического цикла, две супер
плиты отодвинулись друг от друга; их граница в зависимости от сече
ния этого бассейна проходила либо внутри океанического бассейна, сооб
щавшегося с Тетисом, либо по его обрамлению.

В средней части Западных Альп с востока на запад, т. е. по направ
лению от внутренних зон (вогнутая сторона дуги) к внешним последова
тельно выделяются следующие структурные единицы (рис. 1).

1. Зона Сезия является частью южноальпийского цоколя, который 
был включен в альпийский ороген во время закрытия океанического бас* 
сейна.

2. Пьемонтская зона представляет собой древний океанический бас
сейн и его обрамление. В настоящее время в той зоне выделяются две 
части (Bearth, 1967; Dal Piaz, 1971): зона Церматт — Заас, сложенная 
офиолитовой серией, и зона Комбен, включающая осадки и вулканогенно
осадочные породы, представляющие собой осадочную призму континен
тальных окраин бассейна (миогеосинклиналь и эвгеосинклиналь по 
Dietz и Holden, 1966).

3. Пеннинские зоны (внутренние кристаллические массивы на восто
ке и Бриансонская зона, или зона Гран-Сен-Бернар, на западе) сложе
ны доальпийским кристаллическим цоколем и чехлом, возраст которого 
верхний палеозой — палеоцен. Большая часть массивов, слагающих эту 
зону, залегает в аллохтоне. Эти единицы относятся к Европейской плите.

4. Внешние, или дофинейско-гельветские, зоны также сложены доаль
пийским кристаллическим цоколем и чехлом, возраст которого охваты
вает интервал времени от верхнего палеозоя до третичного периода. Эти 
комплексы являются автохтонными.

5. Молассовое предгорье сложено осадками позднего палеогена —
неогена. i

Сразу к востоку от альпийских зон, отделяясь от них узким внутри- 
континентальным бассейном, находится зона Канавезе. Далее на росток 
проходит линеамент, характеризующийся многочисленными подвижка
ми— линия Канавезе и ее продолжение — Инсубрийская линия. Этот ли
неамент является границей зоны Ивреа — континентальной инсубрий- 
ской коры, не затронутой альпийским метаморфизмом. Перидотитовый 
массив Ланцо, расположенный к югу от зоны Сезия, является частью 
подконтинентальной инсубрийской мантии, как это показали геофизиче
ские исследования (Giese et al., 1973).

Все эти структурные единицы отделяются друг от друга надвигами и 
образуют серию надвиговых пластин с вергентностью к внешним зонам. 
В северной части пьемонтской зоны зона Церматт располагается в виде 
покрова на породах зоны Комбен, в то время как в южной части офио- 
литы образуют серию чешуй различных размеров, которые заключены 
в осадочные породы зоны Комбен и образуют тектонические образова
ния, похожие на меланж.

П ЬЕМ О Н ТСКА Я ЗОНА (ЗО Н Ы  Ц ЕРМ АТТ И КО М БЕН ): 
В Н У Т Р Е Н Н Е Е  С ТР О ЕН И Е И М И Н ЕР А Л О ГИ Ч ЕС К И Е АССОЦ ИАЦИИ

А. Зона Церматт — Заас: офиолитовая серия
В зоне Церматт присутствует типичная офиолитовая серия, несмотря 

на то, что местами слагающие ее породы пространственно разобщены. 
Например, в южной части зоны различные члены офиолитовой серии об
нажаются в виде линз различных размеров, перемешанных с породами 
зоны Комбен.

Залегающие в основании ультрабазиты всегда полностью серпенти- 
низированы. За исключением массива Монженевр, близ Бриансона, сер



пентин представлен антигоритом, первичные пироксены часто баститизи- 
рованы. Присутствие оливина связано с альпийским метаморфизмом; он 
встречается, начиная от окрестностей дер. Церматт на севере до верхней 
части массива Гран Парадизо.

В северной части зоны присутствует главным образом титаноклино- 
гумит; серпентиниты сильно деформированы и обнаруживают сжатые 
складки, устанавливаемые по слоям магнетита. Вполне возможно, что 
эти ультрабазиты представляют собой фрагменты верхней мантии, по
скольку кумулятивные структуры в них отсутствуют. В южной части зо
ны деформации такого типа отсутствуют; недавно здесь были описаны 
хромсодержащие шпинели, а также (в бесплагиоклазовых серпентини
тах) кумулятивные структуры, не затушеванные серпентинизацией 
(Bearth, 1974; Bearth et al., 1975).

Габбро имеют главным образом крупнокристаллическую и пегматоид- 
ную структуру. Судя по результатам анализов, опубликованным в на
стоящее время, речь идет о габбро с нормальным содержанием Mg и 
Fe, но петрографические наблюдения указывают также на несомненное 
присутствие феррогаббро. Кумулятивные и слоистые текстуры были 
описаны только в южной части зоны. Габбро, часто родингитизирован- 
ные, присутствуют также в виде жил, секущих серпентиниты.

Даже в невыветрелых породах видны метаморфические преобразова
ния; кальциевые плагиоклазы магматического происхождения всегда за
мещены альбитом, сопровождаемым силикатами кальция (эпидот, лав- 
сонит или пумпеллиит, в зависимости от условий и степени метаморфиз
ма). Пироксен также в зависимости от условий метаморфизма преобра
зуется либо в натровый пироксен, либо в натровый амфибол. Замещает
ся он также и кальциево-натровым амфиболом и хлоритом.

Комплекс параллельных даек (дайка в дайке), подобный таковому 
Восточного Средиземноморья, в Альпах не обнаружен. Однако простран
ственно разобщенные дайки диабазов прорывают габбро главным обра
зом в южной части зоны. В контакте с серпентинитами находятся также 
небольшие линзовидные тела или жилы кислых пород (плагиогранитов, 
Coleman, Peterman, 1975), в которых метаморфические минералы в за
висимости от места представлены пумпеллиитом и альбитом или даже 
жадеитовым пироксеном-!-кварцем и натровым амфиболом.

Несмотря на метаморфизм и деформации, подушечная структура ба
зальтов часто сохраняется. Вытянутые и метаморфизованные в условиях 
эклогитовой фации подушки, изученные Р. Bearth (1967) в Церматте, 
наиболее примечательны. Омфацит и гранат ассоциируют здесь с глау- 
кофаном, который их частично замещает и в свою очередь замещается 
ассоциацией голубовато-зеленого амфибола и альбита. В других районах 
метабазальты, так же как брекчии и гиалокластиты, содержат либо 
глаукофан-лавсонитовую ассоциацию± пумпеллиит, либо ассоциацию 
хлорита, альбита, эпидота±актинолит, либо только пумпеллиит+ 
+  пренит.

С точки зрения химизма породы офиолитовой серии имеют толеито- 
вую тенденцию, хотя в целом эффузивные породы и спилитизированы. 
Возможно, что при гораздо большем количестве анализов по сравнению 
с тем, чем мы располагаем сейчас, удастся выявить тенденцию к их зна
чительному обогащению железом (по крайней мере в южной части зо
ны), как это было описано на о. Корсика и в Апеннинах.

В чешуях, сложенных слабо метаморфизованными породами, спили- 
тизация лав, так же как и некоторые минералы зеленосланцевой или 
пумпеллиит-пренитовой фаций, связана, вероятно, с метаморфизмом в 
условиях океанического дна, который в некоторых местах затушеван 
альпийским метаморфизмом.

Серия заканчивается осадками, мощность которых не превышает не
скольких десятков метров. Это кремнистые сланцы, обогащенные мар



ганцем в северной части зоны, где развивается пьемонтит, а также слан
цы и мраморы. Осадочная серия в южной части зоны полностью соот
ветствует осадкам, венчающим офиолитовую серию Апеннин.

По химизму и составу пород, а также по отсутствию истинного комп
лекса параллельных даек, пьемонтская офиолитовая серия является ти
пичным представителем офиолитов Западного Средиземноморья; этот 
комплекс противопоставляется офиолитам Восточного Средиземно
морья, формирующим серию, обогащенную кремнеземом, с  повышенным 
содержанием хрома и пониженным — титана (Rocci et al., 1975).

Минералогические метаморфические ассоциации, присутствующие в 
офиолитах, о которых речь пойдет ниже, показаны на тетраэдре рис. 3, а.

Б. Зона Комбен
Зона Комбен представляла собой осадочную призму, располагавшую

ся на окраине океанического бассейна. Речь пойдет о блестящих сланцах 
(Calcescisti у итальянских авторов, Schistes lustres у французских и 
Biindnerschiefer у немецких), переслаивающихся с подчиненным коли
чеством мраморов и пород основного состава. Эти породы — древние 
силлы, туффиты и лавовые потоки — только в очень редких случаях соп
ровождаются ультрабазитами и не образуют, следовательно, офиолито
вую серию.

Метабазиты и блестящие сланцы зоны Комбен никогда не содержат 
ни эклогитов, ни жадеитовых пироксенов, а лишь (см. тетраэдр, 
рис. 3, б) минералогические ассоциации фации зеленых сланцев с глау- 
кофаном, либо с натровым±железистым амфиболом и лавсонитом 
(кристаллы последнего иногда имеют размеры более 2 см и богаты 
включениями, а также обнаруживают многочисленные стадии кристал
лизации). В кремнистых породах, богатых железом, присутствуют стиль- 
пномелан и деерит.

В. Соотношения между различными частями Пьемонтской зоны
(гипотеза)

Пьемонтская и Апеннинская впадины (рис. 2) слагали один и тот же 
океанический бассейн (Dal Piaz, 1974). Максимальная ширина послед
него не может быть очень большой из-за геометрии плит, обрамлявших 
Тетис в мезозое. Возможно, что здесь существовал срединный хребет, 
но пока убедительных доказательств в пользу этого предположения не 
существует.

О незначительном растяжении Европейской плиты в перми и особен
но в триасе свидетельствуют массивы и интрузивные жилы основного со
става, а также различие между осадочной серией европейского форлан- 
да (дофинейско-гельветский и пеннинский чехол) и осадочной призмой 
(зона Комбен); эти серии уже тогда были обособлены. Некоторые ра
диометрические определения, которыми мы располагаем в настоящее 
время, а также палеонтологические данные, касающиеся осадочной ча
сти, венчающей офиолитовую серию Апеннин, свидетельствуют о верхне
юрском (вплоть до нижнего мела?) возрасте офиолитов.

На северо-западе возникает Валлисский трог, который протягивался 
вплоть до Центральных Альп. Эта Валлисская структурная единица 
выполнена пелитовыми сланцами и переслаивающимися с ними порода
ми основного состава, которые, вероятно, не принадлежат к офиолитовой 
серии. В западной оконечности бассейна вулканогенно-осадочная серия 
имеет нижне- и среднемеловой возраст.

Как уже было сказано выше, северная часть зоны Церматт отлича
ется от ее южной части как по характеру магматизма, так и по осадко- 
накоплению, а также своей тектонической и метаморфической историей.



^1 'Г  Лиеиоийская область7  ^  /
— ______ А  7 / Л  Л _____ А Л  A  f a f l g g S g  +  +  -н ^  +4 - 4- 4- 4- 4*4------- ^  _

-----------------f\ а л л л л а л а л л л а л л л л л л л л ,.  rs.
л л а л а л л л л л л а а л л л а л л л а л  ИНСибоикСкаЯА 
л а л а а а а а л а л л л а л л а а л а л л  r  ч п и п и л  л

плита,  Л А Л Л Л Л Л Л а А Л Л Л А Л Л А Л Л Л Л Л Л Л  плита, а  А
‘ Европейская

Р ис. 2. Схема Альпийско-Апеннинского бассейна и его континентального обрамле
ния до субдукции, которая затем вовлечет под Инсубрикскую плиту (двойная 
стрелка) так называемую пьемонтскую часть океанической коры и сорванные 
части континентальной европейской и инсубрикской коры (по Del Piaz, 1974). 
Обычными стрелками схематично показано возможное происхождение, а также 
надвигание (на севере), либо перемешивание (на юге) субдуцированных элемен

тов во время их вторичного надвигания на европейскую кору

Кроме того, офиолитовая и осадочная серии призмы южной части зоны 
■обнаруживают сходство с таковыми Апеннин. Во время закрытия Аль
пийско-Апеннинского бассейна (см. рис. 2) в нем можно выделить две 
зоны: 1) Западная, или Пьемонтская, охваченная метаморфизмом высо
кого давления и 2) Восточная, или Лигурийская (не затронутая этим ме
таморфизмом) (Dal Piaz), отдельные фрагменты которой были впослед
ствии перемещены в западном направлении, где они залегают в виде 
слабометаморфизованных офиолитовых чешуй (Монженевр, Гец). Одна
ко это не объясняет литологические различия, существующие внутри 
пьемонтской серии, затронутой метаморфизмом высокого давления.

В бассейне с симметричным растяжением, если взять за ось какую- 
либо зону или срединный хребет, значительные различия в одновозраст
ном магматизме могут наблюдаться лишь на расстоянии, существенно 
превышающем протяженность западной части Альпийской дуги и Апен
нин. Более вероятна разница в возрасте, особенно в поперечном направ
лении, так же как изменение глубины бассейна может объяснить проис
хождение различных офиолитовых масс. Хребет, если только он был 
один, мог и не занимать срединного положения в бассейне, но это мало 
о чем говорит. Следует учесть, что в процессе субдукции, которая яви
лась причиной закрытия бассейна, хребет ей не мешал (хотя он и был 
«субдуктивным») вследствие своего охлаждения в ходе длительного про
межутка времени, разделявшего конечный период образования океани
ческой коры и явление субдукции.

АВ СТРО -АЛ ЬП И Й СКИ Й  Ц О КО ЛЬ: ЗО НА С ЕЗИ Я

В зоне Сезия в альпийских минералогических ассоциациях иногда 
еще угадываются реликты амфиболитов, гнейсов и мраморов, в боль
шинстве своем возникших в процессе герцинского метаморфизма, про
ходившего в условиях амфиболитовой фации (Hunziker, 1974). Эти поро
ды аналогичны таковым соседней зоны Ивреа, которые в догерцинское 
время слагали инсубрикскую (африканскую) континентальную кору. 
Зона Сезия была, однако, захвачена альпийскими деформациями, мета



морфизмом и надвигообразованием, в связи с чем ее нужно относить к 
Европейской плите для времени закрытия Альпийско-Апеннинского 
океанического бассейна.

Минералогические ассоциации альпийского цикла представлены 
здесь особенно хорошо. Метабазиты, нередко сильно будинированные, 
обнаруживают ассоциацию с омфацитом и гранатом (в среднем: альман
дин 50—67: пироп 10—22, спессартин 1—5 — Compagnoni et al., 1975; 
Desmons, Ghent, в печати). Эта ассоциация сопровождается и сменяет
ся глаукофаном, а затем частично замещается ассоциацией с голубова
то-зеленым амфиболом и альбитом. В пелитовых породах присутствуют 
глаукофан и гранат, иногда — жадеитовый пироксен и хлоритоид. Древ
ние полевошпатовые пегматиты содержат кристаллы жадеита, размер 
которых часто превышает 10 см (jd~90) и который ассоциирует с квар
цем. В-интрузивных гранитоидах верхнепалеозойского возраста плаги
оклаз замещается жадеитовым пироксеном, который сопровождается 
кварцем, а биотит либо окружен по краям гранатом, либо полностью им 
замещен. В этих гранитоидных породах древние включения основных 
пород метаморфизованы в условиях эклогитовой фации и обнаружива
ют кристаллы крупных размеров.

Свежий либо замещенный эпидотом и парагонитом лавсонит встреча
ется во внутренней части южной зоны.

Породы в западной части зоны Сезия в настоящее время метаморфи
зованы исключительно лишь в условиях фации зеленых сланцев и содер
жат актинолит, зеленый биотит, фенгит и клиноцоизит. Здесь нет ника
ких признаков того, что эти породы ранее были метаморфизованы в ус
ловиях эклогитовой фации метаморфизма.

АЛ Л О ХТО Н Н Ы Й  ЕВ Р О П ЕЙ С К И Й  П ЕН Н И Н СКИ Й  Ц О КО Л Ь И ЧЕХО Л

А. Цоколь

В пеннинских массивах цоколя, уже метаморфизованных главным 
образом в амфиболитовой фации и гранитизированных в герцинскую и/ 
возможно, в каледонскую эпохи, присутствуют реликтовые структуры эк- 
логитовых ассоциаций. Однако в метабазитах чаще всего наблюдается 
ассоциация глаукофан — клиноцоизит, либо водная ассоциация с голубо
вато-зеленым амфиболом, альбитом, эпидотом и хлоритом. В породах 
кислого ряда жадеит присутствует как реликтовый минерал, окруженный 
продуктами его распада (альбит, парагонит) и натровым пироксеном, 
обогащенным закисным железом (эгирин или эгирин-авгит?). Хлоритоид 
появляется в породах, богатых глиноземом (см. тетраэдр рис. 3, в).

Б. Чехол
Пеннинский чехол, включающий как осадки, так и небольшое коли

чество магматических пород, имеет верхнепалеозойско-эоценовый возраст 
и развит главным образом на внешней и южной стороне пеннинских зон 
(район Бриансона). Жадеит встречается всего в нескольких точках, где 
он приурочен к кремнисто-пелитовым породам и присутствует в виде 
реликтов или же замещен альбитом и белой слюдой. Обычны железосо
держащие голубые амфиболы, состав которых варьирует от кроссита до 
рибекита. Любопытным является наличие кристаллов голубого амфи
бола, обволакивающих остатки замещенных железом скелетов форами- 
нифер верхнемелового — палеоценового возраста. При хорошей сохран
ности эти голубые амфиболы обнаруживают сложную четко выраженную 
зональность, где вблизи магниево-алюминиевого ядра повышенное вна
чале содержание железа уменьшается по направлению к периферии 
кристаллов и вновь возрастает вдоль поверхностей спайности (Bocquet 
(Desmons), 1974). Эти голубые амфиболы подвержены самым разнооб-



Рис. 3. Многофазные альпийские минералогические ассоциации: а — в пьемонтских 
офиолитах зоны Церматт; б ^ -в  пьемонтских метаосадочных породах (зона Комбен) и 

в — в бриансонском кристаллическом цоколе.
R2O3= AI2O3+ FегОз+ ТЮ2; RO =  MgO+ MnO.

Когда в одной точке нанесены два минерала, то связующая пунктирная линия относится 
ко второй ассоциации, т. е. ассоциации, содержащей минерал, названный вторым. На 

фигуре показаны лишь явно доказанные отношения.
Сокращенные названия минералов: ab — альбит; act — актинолит; aeg— эгириновый 
пироксен; ambg — голубовато-зеленый амфибол (обычно близкий к актинолиту); chi — 
хлорит; ctd — хлоритоид; de — деерит; ер — эпидот и (клино) -цоизит; gr — гранат; jd — 
жадеитовый пироксен; lw — лавсонит; Na—am — натровый амфибол; о т  — омфацит — 
хлоромеланит; ра — парагонит; ри — пумпеллиит; ру — Са—Fe — пироксен (салит) —

геденбергит

разным изменениям и псевдоморфным замещениям — альбитом, хло
ритом, кальцитом, фенгитом и реже стильпномеланом. В некоторых маг. 
матических породах первичный кальциевый плагиоклаз замещается аль
битом, лавсонитом или пумпеллиитом. Стильпномелан развит также в 
гранитоидах («гнейсы Sapey»), где он возникает за счет первичного био
тита и кальциевого полевого шпата. Сильно обогащенные глиноземом 
породы (древние бокситы) содержат хлоритоид, парагонит и феррокар- 
фолит.

В Н ЕШ Н И Е Д О Ф И Н ЕИ С К О -ГЕЛ Ь В ЕТ С К И Е  ЗОНЫ  
(ЕВ Р О П ЕЙ С К И Й  АВТО ХТО Н )

Во внешних кристаллических массивах преобладают доальпийские 
минералогические ассоциации, имеющие по крайней мере нижнепалео
зойский и герцинский возраст.

Альпийский метаморфизм, который не шел дальше фации зеленых 
сланцев, наложил, однако, отпечаток на более северные массивы (акти



нолит, зеленый биотит, стильпномелан, фенгит и клиноцоизит Монблана, 
von Raumer, 1974).

Степень метаморфизмов осадков, слагающих чехол, который широко 
распространен во внешнем обрамлении, устанавливается либо по типич
ным минералам пумпеллиито-пренитовой и цеолитовой фаций, либо в пе- 
литовых или мергелистых породах степенью кристаллизации иллита. По 
направлению к внешним зонам следы метаморфизма быстро исчезают, 
и осадки здесь затронуты лишь диагенезом.

П Е Т Р О Г Е Н Е Т И Ч Е С К И Е  Н А БЛ Ю Д ЕН И Я: РЕЖ И М Ы  Д А В Л ЕН И Я  
И Т ЕМ П ЕР А Т У Р Ы

Минералогические ассоциации, содержащиеся в породах различных 
структурных единиц, будут различными в зависимости от их пространст
венного положения и времени образования. Некоторые из них показаны 
на тетраэдрах на рис. 3.

Экспериментальные реакции по равновесию этих ассоциаций касают
ся областей стабильности жадеита и других натриевых пироксенов, хло- 
ритоида, лавсонита, пумпеллиита, пренита и цеолита. Также выявляется 
граница между гранатовым гранулитом и эклогитом (Ringwood, Green, 
1966), а также между зеленосланцевой и амфиболовой фациями в поро
дах основного состава (Liou et al., 1974).

Как метаморфический минерал арагонит еще никогда не был встре
чен в Западных Альпах. Считается, что он должен формироваться в ус
ловиях высокого давления, а затем преобразовываться в кальцит при на
личии бароусской фации метаморфизма.

Давления порядка 10—15 кбар играли главенствующую роль в обра
зовании эклогитов и ассоциаций жадеит+кварц (без эклогита), если 
предположить, что образование этих ассоциаций идет при температурах 
250 и 480—550° С соответственно. Эта последняя температура получена 
из соотношений стабильных изотопов 0 18/0 16 (Desmons, O’Neil, в печа
ти) и по распределению записного железа и магния между клинопирок- 
сеном и гранатом зоны Сезия и зоны Церматт (Desmons, Ghent, в печа
ти; Raheim, Green, 1975; Dal Piaz, Ernst, 1976).

Присутствие лавсонита, не ассоциирующего с жадеитом, говорит о 
давлении по меньшей мере в 3 кбар и температуры не выше 420° С. Ассо
циация пумпеллиит + пренит формировалась между 250—350° С. Темпе
ратуры около 550° С служат границей между зеленосланцевой и амфибо
литовой фациями при давлениях между 2 и 5 кбар.

Вслед за фацией зеленых сланцев с глаукофаном возникают ассоциа
ции, характерные для бароусской фации метаморфизма, которая обра
зуется, вероятно, при температурах от 325±25°С и давлениях 3±1 кбар 
(хлорит, фенгит, зеленый биотит, эпидот) (переход к амфиболитовой фа
ции в Монте-Роза; Frey et al., 1976).

Различные минералогические ассоциации обладают двумя тенденция
ми. Первая из них связана с общей эволюцией этих ассоциаций во време
ни, начиная с ассоциаций фаций высокого давления (что объясняет низ
кий градиент Т/Р) и кончая ассоциациями, характерными для нормаль
ного градиента (бароусская ассоциация зеленых сланцев, а в 
северо-восточной части — амфиболитовая). Эта тенденция объясняет 
значительный спад давлений, либо сопровождающихся, либо не сопро
вождающихся небольшим увеличением температуры.

Вторая тенденция отражает разницу метаморфизма в различных 
структурных единицах. Эта разница, направленная от.внутренних зон к 
внешним, устанавливается как по фациям высокого давления, так и по 
различным фациям бароуеского метаморфизма: эклогитовые и амфи
болито-зеленосланцевые ассоциации на востоке и диагенетические на за
паде. Внутри каждой структурной единицы также обнаруживается изме
нение в минеральных ассоциациях: по направлению с севера на юг мета
морфизм происходит во все более и более низких температурных



условиях. Например, в зоне Церматт эклогиты первой фации по направ
лению к югу уступают место ассоциациям с глаукофаном и лавсонитом± 
±жадеит; в пеннинском цоколе (Монте Роза) амфиболиты второй фа
ции замещаются в южном направлении ассоциацией зеленых сланцев с 
биотитом, а затем и с хлоритом.

Х Р О Н О Л О ГИ Ч ЕС К И Е Д А Н Н Ы Е

Хотя минералогические ассоциации и эволюционируют от фаций вы
сокого давления к фациям, отвечающим нормальному геотермическому 
градиенту, радиометрические данные все же показывают, что история 
давлений и температур была более сложной. Калий-аргоновым и руби- 
дий-стронциевым методами (Bocquet (Desmons) et al., 1974; Hunziker, 
1974; Delaloye et Desmons, 1976) были выделены три группы возрастов. 
Первая группа — от 90 до 67 млн. лет (поздний мел и граница с палео
ценом), названная эоальпийской, получена по минералам фаций высоких 
давлений, а также по некоторым зеленовато-голубым амфиболам, кото
рые являются продуктами изменения минералов высоких давлений. Ми
нералы фации зеленых сланцев с глаукофаном и особенно минералы ба- 
роуеской фации (зеленые сланцы и амфиболиты) имеют возраст около 
38 млн. лет (поздний эоцен — граница с олигоценом) и названы альпий
ской или мезоальпийской группой. Это возраст лепонтинской термиче
ской кульминации в Центральных Альпах (Jager et al., 1967; Hunziker, 
1970, 1974).

Наконец, несколько определений, дающих возраст конец олигоцена — 
начало миоцена (30—15 млн. лет; позднеальпийская фаза) были полу
чены только по голубым амфиболам. К этому времени основной тектоге- 
нез был уже завершен, и горизонты, содержащие голубые амфиболы, 
уже, видимо, находились близко от поверхности. Впрочем, белая слюда, 
находящаяся в этих же породах, сохранила калий-аргоновые изотопные 
соотношения, указывающие на мезоальпийский возраст; это говорит о 
том, что в процессе позднеальпийской фазы температуры не должны бы
ли превышать 350° С, т. е. температуры, при которой начинается потеря 
аргона. Можно скорее думать о перераспределении аргона после крис
таллизации (возможно, в связи со слабыми деформациями), чем о крис
таллизации голубого амфибола для этого времени.

КРАТКИ Й  О БЗО Р ЭВОЛЮ Ц ИИ  ТЕРМ О Д И Н АМ И Ч ЕСКИ Х УСЛО ВИ Й  
ВО ВРЕМ ЕН И  Д Л Я  КАЖ ДОЙ С ТР УКТУРН О Й  ЕДИ Н ИЦ Ы

Данные, касающиеся временной эволюции термодинамических усло
вий для каждой из структурных единиц, представлены на рис. 4, кото
рый, однако, нуждается в некоторых комментариях.

Эта фигура, конечно, схематична, и значения, указанные для темпе
ратуры и в особенности для давления, носят приближенный характер; 
также обстоит дело и с шириной (продолжительность во времени) пиков 
давления и температуры.

В зонах Сезия, Церматт и пеннинском цоколе пики давления отно
сятся к позднему мелу (эоальпийский или мезоальпийских возраст ас
социаций высоких давлений Бриансонской зоны остается неясным), ко
торые сопровождаются или за которыми следует незначительный тем
пературный пик. Затем для позднего эоцена во всех зонах отмечаются 
слабые пики давления и более значительные или аналогичные темпера
турные пики.

Следует подчеркнуть, что' в Альпах в противоположность францис
канской серии Калифорнии офиолитовая формация отделена от времени 
ее метаморфизма в условиях фаций высокого давления длительным про
межутком времени.



Рис. 4. Распределение и эволюция во времени Р — 7-условий альпийского метаморфиз
ма в Западных Альпах. Давление указано на абсциссе справа, температура — на абс
циссе слева и время в млн. лет на ординате. Схемы для зон Сезия и Церматт взяты 
у Hunziker’a (1974) и слегка изменены. Пунктирными линиями изображены условия, 
имевшие место только в одной из частей рассматриваемой зоны. Прерывистая линия 
относится к недоказанным значениям Р—7. На схемах показаны изменения Р—7 — 
время в бриансонском цоколе и в одной из частей его кремнисто-осадочного чехла. Мо
дель А отображает историю Р—7, соответствующую эоальпийскому возрасту метамор
физма высокого давления; модель Б будет применима лишь в том случае, если мета

морфизм высокого давления был мезоальпийским

Никаких признаков эоальпийского метаморфизма не обнаружено ни 
в зоне Комбен (Delaloye, Desmons, 1976), ни в пеннинском чехле, в ко
тором эоценовый возраст самых молодых горизонтов указывает на от
сутствие позднемеловой метаморфической фазы. Тот факт, что в настоя
щее время тектонические единицы, затронутые эоальпийским метамор
физмом, разделяются единицами, в которых эоальпийский метаморфизм 
отсутствует, а граница между ними проходит по надвигам, приводит к 
выводу о том, что надвиги моложе метаморфизма, а единицы с эоаль
пийским метаморфизмом возникли в другом месте («транспортирован
ный» метаморфизм — Dal Piaz et al., 1972).

Общее понижение интенсивности метаморфизма поперек, т. е. по на
правлению к внешним зонам, также читается на этих диаграммах, где 
продольные изменения, т. е. изменения, происходящие внутри одной и 
той же зоны и идущие с севера на юг, изображены пунктирной линией.

ГИ П О ТЕЗА  О П РО И СХО Ж Д ЕН И И  А Л ЬП И Й СКИ Х М ЕТА М О РФ И Ч ЕСКИ Х ФАЗ 

А. Эоальпийские фации высоких давлений

Ранее альпийский метаморфизм рассматривался как однофазный. 
Время его проявления относилось к позднему эоцену — олигоцену. 
В 1958 г. Ф. Элленберже выдвинул гипотезу о «геосинклинали покровов», 
в которой он старался объяснить происхождение глаукофановых ассо
циаций пеннинских зон при помощи давления, связанного с тектониче
ским скучиванием. Однако установление эоальпийского возраста этих



метаморфических ассоциаций заставило исследователей отказаться от 
этой гипотезы. Кроме того, эта точка зрения не объясняет того обсто
ятельства, что более верхние единицы альпийской структуры (зона Се- 
зия и зона Церматт) носят следы метаморфизма в условиях наиболее вы
соких давлений.

Сверхдавления, вызванные тектоническими движениями, или флюи
дами, почти не проявлялись на обширной территории Западных Альп, 
где наблюдаются лишь ассоциации высоких давлений. Эта территория 
имеет в настоящее время ширину 50 км, что не учитывает сокращения 
коры с момента образования этих ассоциаций высокого давления.

Наличие субдукции в настоящее время устанавливается в зонах 
Беньофа. Логично считать, что субдукция существовала и в прошлом, 
что дает возможность объяснить происхождение высоких давлений, ас
социирующих с незначительной температурой.

«Субдуктивная» эволюционная схема (начиная с океанической ста
дии и кончая подъемом метаморфических комплексов к поверхности), 
должна учитывать (для Западных Альп) ширину затронутой метамор
физмом зоны, присутствие одновременно океанической и континенталь
ной коры в этой зоне и, наконец, последовательность развития метамор
физма и тектогенеза. При составлении схемы, представленной в данной 
работе (рис. 5), автор руководствовался гипотезой, предложенной 
Д. Даль-Пиацем и его соавторами (Dal Piaz et al., 1972) и дополненной 
Ж. Боке (Ж. Десмон) (Desmons, 1974). До нижнего мела Европейская 
и Африканская плита (Инсубрикская микроплита) разделялись бассей
ном с океанической корой неопределенной ширины. Эта океаническая 
кора образовалась в верхней юре. В верхнем мелу субдукция привела к 
закрытию бассейна. Одновременно с океанической корой в субдукцию 
были вовлечены фрагменты двух континентальных плит, которые, так 
же как и океаническая кора, претерпели метаморфизм высокого давле
ния. В конце верхнего мела субдукция прекращается; большая часть по
глощенной океанической коры теряется в астеносфере, в то время как 
общее сближение Африки и Европы объясняется теперь накопленным 
поднятием единиц, надвигавшихся с вергенцией к западу. В конце эоце
на или на границе с олигоценом региональный бароусский метаморфизм 
затрагивает весь комплекс структурных единиц; это связано либо со 
скучиванием покровов, либо с возникновением теплового купола. После
дующая история региона не была связана с глубинными процессами.

Следует подчеркнуть два характерных момента в этой схеме.
1. Структурные единицы, втянутые в субдукцию, не образуют единого 

целого с океанической корой, а существуют с ней параллельно. Внутри 
субдукционной плиты происходят дифференцированные движения от
дельных ее элементов. Следовательно, уже в этот момент закладывается 
покровная структура, плоскости надвигов которой приурочены к кон
тактам отдельных структурных единиц.

2. Возвращение к поверхности субдуцированных единиц должно про
исходить быстро с тем, чтобы минералогические ассоциации высокого 
давления не оказались стертыми метаморфизмом, связанным с нормаль
ным геотермическим градиентом. Этот подъем осуществлялся по на
клонным зонам, унаследованным от плоскостей субдукции, либо по па
раллельным им плоскостям. Здесь вновь речь идет об образовании над
вигов, возникновение которых в позднем мелу отмечается в некоторых 
местах на поверхности геологами, занимающимися вопросами струк
турной геологии.

В этой схеме не учитываются вращения или миграция зоны субдук
ции к западу. Это явление, так же как его место и возраст, остается ги
потетичным.

Представляется возможным, что давление, связанное со скучиванием 
покровов, вызвало появление глаукофановых фаций в начале мезо-
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Рис. 5. Схема эволюции зоны субдукции с учетом метаморфических фаций Западных 
Альп при предположении, что парагенезы высокого давления бриансонской зоны явля
ются эоальпийскими (верхний мел). Взято у Dal Piaz и др. (1972), дополнено Bocquet 
(Desmons) (1974). Пунктирными линиями изображены массы, затронутые метаморфиз

мом высокого давления.
А — верхний Австро-Альпийский покров (серия Вальпеллин покрова Дан Бланш); В — 
бриансонская «кремнистая серия»; b — бриансонский карбонатный чехол; С — дофиней- 
ско-гельветский кристаллиникум; Со — зона Комбен; Iv — зона Ивреа; L — ультраос- 
новной массив Ланцо; Р — внутренний пеннинский криста ллиникум; S — зона Сезия;

Z — зона Церматт — Заас

альпийской фазы. Неясным остается вопрос о том, связана ли бароус- 
ская фация метаморфизма с перегрузкой после достижения нормального

Б. Мезоальпийские фации

геотермического градиента или же для нее необходим дополнительный 
принос тепла из глубин (Jaget et al., 1967; Compagnoni et al., 1975). Ес
ли бы существовал термический купол, то с ним мог бы быть связан оли- 
гоценовый вулканизм.

Во всяком случае одновременность олигоценового вулканизма и ме- 
зоальпийского метаморфизма дает возможность говорить об их едином 
происхождении.
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ПРОИСХОЖДЕНИЕ И СТРУКТУРНОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
ОФИОЛИТОВОГО КОМПЛЕКСА НА ПРИМЕРЕ 

ЗАПАДНОГО НЬЮФАУНДЛЕНДА

Офиолиты Западного Ньюфаундленда имеют признаки океанского про
исхождения. Предполагается, что они образовались в результате частичного 
плавления шпинелевого лерцолита с образованием расплава пикритового 
толеита и гарцбургитового остатка. Дифференциация толеитового расплава 
послужила причиной формирования базальтов, диабазов и габбро, которые 
сходны с современной океанической корой.

Основной вопрос — выяснить характер перемещения офиолитов на кон
тиненты. Изучение только состава офиолитов не дает на него ответ. Необ
ходимо также провести анализ седиментации и структурного положения 
офиолитов в складчатых поясах. Видимо, на Ньюфаундленде покровы 
офиолитов образовались в процессе частичной субдукции окраины конти
нента. Одновременно с перемещением покровов происходит скучивание осад
ков, лоддвинутых под пластины офиолитов. Эта модель необязательна для 
всех складчатых поясов.

Офиолиты нижнепалеозойского возраста распространены на востоке 
Северной Америки в Аппалачской горной системе, но наиболее хорошо 
представлены на западе Ньюфаундленда (рис. 1). Здесь они впервые 
были описаны Стевенсом- (Stevens, 1970). В районе Бей-оф-Айлендс и 
Бетс-Ков обнажаются наиболее полные разрезы комплекса (Church, 
Stevens, 1971; Williams, Malpas, 1972; Upadyay et al., 1971; Dewey, Bird, 
1971). В других местах встречаются только разрозненные члены офиоли- 
товой ассоциации (Norman, Strong, 1975; Malpas and Strong, 1975; Wil
liams et al., 1973).

В этой статье основное внимание будет посвящено разрезу района 
Бей-оф-Айлендс Западного Ньюфаундленда, где офиолитовый комплекс 
наиболее полно представлен, а ассоциирующиеся с ними осадочные об
разования прекрасно обнажены.

ПРОИСХОЖДЕНИЕ И СТАНОВЛЕНИЕ ОФИОЛИТОВОГО КОМПЛЕКСА 

А. Региональная геология
На Западном Ньюфаундленде выделяются четыре основных комп

лекса пород: докембрийский фундамент, автохтонный осадочный чехол, 
покровы осадочных образований и офиолиты с сопутствующими им от
ложениями.

Докембрийский фундамент сложен высоко метаморфизованными об
разованиями с возрастом около 1 млрд. лет. Он представляет собой часть 
Гренвильской провинции Канадского щита. Сейсмические исследования 
свидетельствуют, что мощность коры на западе Ньюфаундленда обычная 
для щита, т. е. около 12 км или несколько более (Sheridan, Drake, 1968). 
Однако фундамент запада Ньюфаундленда отличается от области щита 
тем, что его породы прорваны базальтовыми дайками и интрузиями ран
некембрийского возраста. Местами они слагают до 60% площади, заня
той метаморфическими породами (Williams, Stevens, 1969).



Рис. 1. 'Местонахождение офиолитовых пород в Западном 
Ньюфаундленде

Нижнекембрийские песчаники, сланцы и известняки трансгрессивно 
перекрывают породы фундамента. Начиная с позднекембрийского вре
мени этот район представлял собой медленно опускающийся шельф с 
карбонатным осадконакоплением, которое продолжалось до конца ран
него ордовика. После этого шельф стал быстро погружаться и был 
перекрыт флишевыми образованиями, снос обломочного материала ко
торых шел с востока. В это же время покровы осадочных пород и офио- 
литов переместились во флишевый прогиб.

Тектонические покровы, 'сложенные породами осадочного чехла щита, 
включают породы от нижнего кембрия до верхов нижнего ордовика. 
Вероятно, они залегали на континентальном склоне и у его подножия. 
Их окружают более молодые образования флиша, принесенные с вос
тока.

Тектонические чешуи, содержащие осадочные породы, каждая из ко
торых запечатана в тектонический меланж, непосредственно перекры
вают автохтон. Офиолиты и ассоциирующиеся с ними образования 
слагают самые высокие по разрезу покровы. Эти верхние покровы обра
зованы по меньшей мере четырьмя важнейшими группами пород, при 
этом каждая группа встречается в одной или нескольких перекрываю
щих друг друга чешуях. В большинстве мест верхние тектонические по
кровы залегают на флишевых обломочных осадочных отложениях, но мес
тами они залегают один на другом. В этом случае можно установить 
правильную структурную последовательность групп (рис. 2).

Наиболее широко представленная группа пород в верхних покровах 
включает полосчатые габбро, амфиболиты и полосчатые граниты, имею
щие сложные соотношения; они прорываются слабо развитым комплек
сом параллельных даек; последние в свою очередь неотделимы от неде- 
формированных подушечных лав, слагающих также часть тех же покро
вов. Полосчатые габброиды, амфиболиты и гранитные породы не имеют



непосредственных связей с основной массой офиолитов, слагающих вы
шележащие покровы, и были описаны как комплекс Литтл-Порт (Wil
liams, Malpas, 1972). Основные офиолитовые чешуи выделяются в комп
лекс Бей-оф-Айлендс. Однако породы комплексов как Литтл-Порт, так 
и Бей-оф-Айлендс, в целом сходны с образованиями массива Тродос на 
Кипре (этим классическим разрезом офиолитового комплекса) во всех 
наиболее важных чертах геологического строения, включая сложную 
тектоническую историю, а также первичную стратиграфию комплекса.

Рис. 2. Порядок положения чешуй в аллохтоне Хамбер-Арм, За
падный Ньюфаундленд

1 — Бей-оф-Айлендс, 2 — Литтл-Порт, 3 — Оулд-Мен-Ков, 4 — 
Скиннер-Ков, 5 — группа Хамбер-Арм, 6 — автохтон

Они также содержат сходное массивное сульфидное оруденение (Duke, 
Hutchinson, 1973). Было также установлено, что офиолиты Бей-оф- 
Айлендс изменяются по минеральным характеристикам сверху вниз: от 
палагонита через хлорит — в подушечных лавах до актинолита — в па
раллельных дайках и зеленой роговой обманки — в габбро (Williams, 
Malpas, 1972), т. е. так же, как было описано Гассом и Стевингом (Gass, 
Steving, 1973), в комплексе Тродос. Третий покров среди верхних чешуй 
с магматическими породами — покров Скиннер-Ков содержит щелочные 
вулканиты и связанные с ними дайки, которые интерпретируются Строн
гом (Strong, 1974) как верхние серии хребта и ассоциируются с офиоли- 
тами. Они прямо сопоставимы с серией верхних подушечных лав комп
лекса Тродос.

Итак, анализ стратиграфии докембрия и нижнего палеозоя Запад
ного Ньюфаундленда ц его геологической эволюции трактуется как тек
тоническое развитие раннепалеозойской континентальной окраины (Ste
vens, 1970; Williams, Stevens, 1974).

Б. Стратиграфия и геохимия офиолитов

Офиолиты комплекса Бей-оф-Айлендс представлены в четырех разоб
щенных массивах (с севера на юг): Тайбл, Норт-Арм, Блоу-ми-Даун и 
Льюс-Хиллс. У всех них одинаковое структурное положение, и они пред
ставляют собой либо четыре разобщенных тектонических тела, либо один 
покров, расчлененный эрозией. Только два массива (Блоу-ми-Даун и 
Норт-Арм) имеют полные разрезы офиолитового комплекса, но все четы
ре включают базальные ультраосновные породы и сопровождающие их 
динамотермальные амфиболитовые ореолы. Разрезы офиолитов в трех 
самых северных массивах образуют пологую синклиналь северного про
стирания с субгоризонтальной осевой частью. Тектонически каждый из 
них представляет собой субгоризонтальный покров, надвиги в основании 
которого ограничивали разрез офиолитов на глубине (рис. 3).

1. Л е р ц о л и т ы .  Лерцолиты образованы минералогической ассоциа
цией, состоящей из оливина, клинопироксена, ортопироксена, цейлонита, 
в меньшей степени корунда, с метаморфической роговой обманкой и ти
танистым флогопитом. Они являются нижним членом разреза ультра-
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основных пород и обнажаются непосредственно выше амфиболитового 
ореола гор Тейбл. Тектонизированная (деформированная) текстура в 
них образована вытянутыми и ориентированными измененными фено- 
кристами ортопироксена в местах сопряжения их с окружающей основ
ной массой, сложенной оливином, которые наблюдаются повсюду, хотя 
последним процессом изменения породы была серпентинизация. Жилы 
баститизированного энстатита имеют как переориентированную текстуру, 
так и первичную, и представляют собой продукт фракционной кристал
лизации в процессе тектонизации, и частично образовались в период маг
матического плавления ультрабазитов. Таким образом, имеются ука
зания на длительные деформации и магматическую активность — про
цессы, которые происходили в поднимающемся мантийном материале по 
оси спрединга. Тектонизированная текстура в породах, следовательно, 
интерпретируется как результат мантийных деформаций.

Равновесное сосуществование клинопироксена, ортопироксена и оли
вина с глиноземистой фазой, на что указывает в данном случае наличие 
шпинели, может быть использовано для определения условий давления 
и температуры, при которых происходила данная минералогическая кри
сталлизация (O’Hara, 1967; Davis, BoucL 1966; Wood, Banno, 1973; Mc-



Gregor, 1974). Они соответствуют давлениям в 20 кб и температуре в 
1100° С, что позволяет определить глубины формирования породы ъ ЬЬкм. 
Следовательно, шпинелевые лерцолиты представляют собой частично 
истощенный материал верхней мантии в соответствии с моделями строе
ния верхней мантии, предложенными О. Хара (O’Hara, 1968) и Рингву- 
дом (Ringwood, 1969).

2. Г а р ц б у р г и т ы .  Гарцбургиты, включающие подчиненные тела 
дунитов и энстатититов, образуют основную часть разреза ультраоснов- 
ных пород, максимальная мощность которых в горах Тейбл достигает 
4 км. Минералогически они образованы оливином, ортопироксеном и 
хромшпинелью. В этих породах устанавливается очень небольшое коли
чество клинопироксенов, нижний их контакт с лерцолитами прослежи
вается по наличию этого минерала. Мантийная тектонизированная тек
стура повсеместно присутствует в гарцбургитах, как и в пироксенитах 
(клинопироксен и ортопироксен), жилы которых обычны в нижней части 
разреза этой зоны. Жилы дунитов и слоистость, напротив, увеличивают
ся по направлению к верхам гарцбургитовых тел, где они частично пере
секают друг друга. Тела дунитов обычно ассоциируются с прожилками 
хромитов.

3. Д у  ни ты. Хотя дуниты встречаются в большем или меньшем коли
честве во всем разрезе ультрабазитов, зона, состоящая почти только из 
дунитов, мощностью приблизительно около 350 м встречается выше гарц* 
бургитов. К сожалению, точная мощность этой зоны не может быть 
установлена из-за постепенного перехода ее в подстилающие и пере
крывающие породы. Нижний контакт во многих местах маркируется по 
линзам клинопироксенитов и подиформных хромитов, обычно встречаю
щихся в виде подчиненных минеральных ассоциаций в дунитах. Коли
чество плагиоклазов увеличивается в интеркумулятивной фазе этой зоны. 
Кумулятивные структуры характерны для всей зоны дунитов в отличие 
от мантийно-тектонической текстуры, типичной для подстилающих пород. 
Хотя обычно дуниты в разной степени серпентинизированы (местами 
до 65%), тем не менее в оливинах хорошо видны признаки кумулятов с 
кумулятивными и интеркумулятивными хромитами. Обычный по разме
рам образец, включающий хромиты и плагиоклазы, имеет постепенные 
минералогические переходы, которые представляют фазы кумуляции. 
Переходы между дунитами с кумулятивной структурой и гарцбургитами 
с тектонизированной текстурой имеют мощность в несколько метров. Эти 
структурные отличия позволяют предполагать генетические различия 
между данными типами пород, на которые указывают также и другие 
признаки, описанные ниже.

4. П е р е х о д н а я  с е р и я .  В верхней части разреза преобладают 
полевошпатовые дуниты, переслаивающиеся с норитами, троктолитами 
и анортозитами. Мощность этой зоны, которую Смит (Smith, 1958) на
звал критической, достигает 100—200 м. Она является переходной между 
ультрабазитами и перекрывающими их основными породами.

Изменение характера слоистости от сантиметров до нескольких мет
ров по мощности представляет собой также весьма интересную особен
ность. В некоторых местах встречаются посткумулятивные деформации, 
но их ограниченность по разрезу и окружение недеформированными об
разованиями позволяет предполагать, что складки возникли в результате 
оползания кристаллической каши. Простирание слоев, в целом весьма 
выдержанное, местами нарушается оползневыми складками. Наклон ч 
слоев может быть много положе, чем в смежных ультраосновных обра
зованиях, и опрокинутые падения для них нехарактерны. Слоистость 
обусловлена наличием линз различных типов пород, которые часто огра
ничены по размерам и редко прослеживаются по латерали на значитель
ные расстояния. Минеральный состав, возможно, представляет собой 
остатки первичной магматической слоистости, которая сравнима со сход



ными чертами структуры, описанными в тектонически недеформирован- 
ных алливалитах Рум, на Внутренних Гебридах. Особенности вмещаю
щих формаций позволяют предполагать быстрое осаждение, возможно, 
при воздействии возникавших турбидитных потоков, существование ко
торых предполагалось Вагером и Диром (Wager, Deer, 1939) при фор
мировании интрузии Скеергард.

Смит (Smith, 1958) классифицировал породы кристаллической зоны 
на основании соотношений плагиоклаза (битовнит — Ап 75), клинопи- 
роксена (диопсид — авгит) и оливина (Fo 85). Химические варианты 
состава минералов этой зоны весьма ограничены, а скрытнокристалли
ческие прослои не были еще достоверно доказаны. Там, где преобладает 
плагиоклаз, были установлены линзы харизита и алливалита. Гидрогра
наты в большинстве случаев замещают плагиоклазы, причем состав ме
няется по направлению к трикальцит-гексадриту, находящемуся в конце 
этого ряда.

Прожилки крупнозернистого клинопироксена, как конкордантные, так 
и пересекающие слоистость, встречаются в ряде мест, но чаще всего в 
основании критической зоны. Клинопироксен обычно представлен по 
составу чистым диопсидом, Ca47Mg49Fe4, ассоциирующимся с небольшим 
количеством серпентинизированного оливина.

5. Г а б б р о и д ы .  Породы габбрового состава в разрезе комплекса 
Бей-оф-Айлендс слагают равный объем с ультраосновными образова
ниями. Г абброиды обычно слоисты, но осадочной слоистости типа града
ционной или косой в них не было отмечено. В некоторых разрезах на
правление увеличения зернистости в прослоях быстро меняется, что по
зволяет сравнивать их образование с «дифференциацией потока». В дру
гих местах псевдокосая слоистость возникла в результате тектонических 
дислокаций еще незатвердевшей массы.

Анортозитовое габбро обычно постепенно переходит в мелагаббро, 
что вызывается увеличением количества содержания клинопироксена и 
возрастанием содержания анортита в плагиоклазе. Роговообманковое 
габбро, в котором прослои амфиболитов обусловливают слоистость, 
встречается в разрезах гор Норт-Арм и Тейбл и приурочено к верхам 
зоны габброидов (Malpas et al., 1973). Оливин в габброидах присутствует 
редко, но повсеместно он является относительно ранним кристаллизую
щимся минералом и обычно включен в плагиоклаз. Часть оливина сер- 
пентинизирована, а неизмененные кристаллы обогащены железом.

Актинолит и зеленая роговая обманка развиты как вторичные мине
ралы, образовавшиеся в результате первичного метаморфизма, тогда как 
пренит формируется вдоль более поздних поперечных жил.

6. Ди о р и т ы.  Обогащенные натрием диоритовые породы или квар
цевые диориты, по составу близкие к трондьемитам, пересекают грубо
зернистые габброиды и встречаются как часть разреза диабазовых даек 
в горах Норт-Арм и Блоу-Ми-Даун. Эти небольшие тела ассоциируются 
с верхними габброидами, а также были встречены в виде жил и даек 
вблизи месторождения меди у горы Сент-Грегори. В ультраосновных 
образованиях тела диоритов не установлены. Обычно диориты имеют 
цвет от розового до серого, и зернистость их меняется от средней до мел
кой. Плагиоклаз, представленный альбитом или олигоклазом, часто из
менен и встречается в виде зональных идиоморфных фенокрист. Порода 
иногда содержит до 50% кварца, а акцессорные минералы в ней вклю
чают эпидот, апатит, циркон и реже пирит. Эти кварцевые диориты 
интерпретируются как образования поздней стадии дифференциации 
толеитовой магмы.

7. Д и а б а з ы .  Параллельные диабазовые дайки наиболее широко 
развиты в горах Блоу-Ми-Даун и также установлены в ризрезе Норт- 
Арм. Дайки и связанные с ними брекчированные дайковые породы в 
обоих районах были первоначально описаны как метавулканическиеоб-



разования, слагающие кровлю интрузии и отделяющие нижние габброи- 
ды от подушечных лав, залегающих на них (Smith, 1958).

Параллельные дайки представлены темно-серыми до зеленоватых 
среднезернистыми массивными, в большинстве случаев равнозернистыми 
породами. Иногда главным образом центральные части широких даек — 
плагиофировые. Контакты закаливания были встречены во многих 
местах. Массивные дайковые породы в основном состоят из равного коли
чества плагиоклаза и актинолита. Кое-где актинолит окружает цветной 
каймой ядра реликтового клинопироксена.

Брекчии образованы фрагментами угловатых плотно притертых друг 
к другу дайковых пород, изменяющихся по размеру и окруженных це
ментом, состоящим из того же материала. Они представляют собой те 
же разрушенные дайки внутри дайкового комплекса. Размеры обломков 
не превышают размеры даек, которые развиты по периферии. Некоторые 
обломки, хотя их отнюдь не большинство, несут следы повторного раз
рушения. Однако движения обломков относительно друг друга не могли 
быть значительны, так как расположение фрагментов грубозернистых и 
тонкозернистых разностей внутри брекчии сохраняется первичным, су
ществовавшим до образования корок закаливания. Брекчированность 
ограничивается только зоной диабазов, и ее следы отсутствуют как в 
перекрывающих диабазы подушечных лавах, так и в подстилающих их 
габброидах (Williams, Malpas, 1972). Брекчированные дайки встречают
ся и в виде интрузивных тел в свежих массивных габбро. Эти дайки 
имели активные контакты с габбро до того, как они были брекчированы, 
о чем свидетельствует расположение обломков. Механизм холодного об
разования брекчий, без разрушения вмещающих дайки магматических 
пород, еще до конца не понят, но, возможно, он является результатом 
миграции магматических растворов (Williams, Malpas, 1972).

Все дайки метаморфизованы от низких степеней амфиболитовой до 
зеленосланцевой фации, скорее © результате внутренних (постмагмати
ческих) процессов, чем регионального метаморфизма, связанного со 
складчатостью. Основными метаморфическими минералами в них яв
ляются актинолит, хлорит, эпидот и цоизит. Иногда встречаются пренит 
и пумпеллиит.

8. П о д у ш е ч н ы е  лавы.  В разрезах гор Блоу-Ми-Даун и Норт- 
Арм обнажаются подушечные лавы. Подводящими каналами для лав 
служат подстилающие их дайки. Они перекрываются алевролитами, а в 
основании горизонта лав находятся сульфидсодержащие прослои. Лавы 
идентичны подушечным разностям массива Тродос на Кипре (Searle, 
1972). Подушечные лавы, мощность которых приблизительно 300 м9 вен
чают магматический разрез офиолитов.

9. О с а д о ч н ы е  породы,  з а л е г а ю щ и е  на о ф и о л и т а х .  
Осадочные породы максимальной мощностью до 200 м перекрывают во 
многих разрезах подушечные лавы и, несомненно, являются частью офио- 
литового комплекса. Это главным образом красновато-бурые песчаники, 
красные сланцы и алевролиты, и иногда среди них встречаются конгло
мераты с редкой рассеянной галькой.

Осадочные породы хорошо слоисты и отсортированы, и поверхность 
слоев определяется по мелкой ряби и следам потоков. Наличие фраг
ментов вулканических пород и отсутствие калиевых полевых шпатов 
отличают эти осадки от песчаников, подстилающих надвиговые пласти
ны. Эти осадки не имеют литологически заметного сходства с современ
ными осадками глубоководных океанских впадин или трогов, вытянутых 
вдоль океанических хребтов. Кроме того, хотя осадочные породы, обо
гащенные марганцем, встречаются в других разрезах офиолитов 
Ньюфаундленда (Upadhyay, 1973) и развиты на океанском дне (Scott 
et al., 1976), тем не менее литологически они резко отличны от осадочных 
пород, характерных для разреза офиолитов Бей-оф-Айлендс. Присут



ствие в последних ооломков кварца и крупная зернистость отдельных 
осадочных горизонтов позволяют предполагать, что источники их сноса 
были, по-видимому, по своему составу близки к гранитоидам.

10. П е т р о г е н е з и с  п о р о д .  Химические анализы как основных, 
так и редких элементов были выполнены на атомном абсорбционном 
спектрофотометре и на атомном флюоресцентном спектрофотометре. 
Изучались все типы пород, за исключением осадочных. Результаты этих 
исследований приводятся в данной статье только в форме диаграмм, 
ко они могут быть посланы авторами по просьбе читателя.

Рис. 4. Диаграмма FeO—MgO—Na20+K 20 офиолитов Бей-оф-Айлендс 
в сравнении с другими хорошо известными офиолитами 

1 — дуниты, 2  — пироксениты, 3  — габбро, 4  — дайки, 5  — подушечные лавы

На первой диаграмме (рис. 4) видно, что состав ультраосновных по
род комплекса Бей-оф-Айлендс близок к составу тех же пород офиолитов 
Папуа и Омана и в целом совпадает со средними ультрабазитами офио
литов, химический состав которых был подсчитан Тайером (Thayer, 1967). 
Сходные результаты были получены и по океаническим породам, подня
тым драгами (Р. Скотт, личное сообщение). Ориентация направлений на 
диаграмме состава ультраосновных — основных пород комплекса Бей- 
оф-Айлендс несколько более сложная, чем это можно было ожидать. 
Общая тенденция состава нижних габброидов ориентирована поперек 
диаграммы, т. е. в сторону от вершины FeO. Это направление может быть 
результатом увеличения Na20  и К*0, но эти породы не несут следов 
повышенной щелочности. Таким образом, направление дифференциации 
было таково, что привело к уменьшению количества Fe20 3 и MgO в 
ультрабазитах и нижних габбро, но возрастанию содержания этих эле



ментов в верхних габбро, дайках и подушечных лавах. Фракционная кри
сталлизация .оливина сменяется кристаллизацией клинопироксена. Кри
сталлизация плагиоклаза способствует обогащению остаточного раство
ра железом, что приводит в дальнейшем к увеличению Fe20 3. В резуль
тате такого обогащения железом в заключительную стадию происходит 
кристаллизация магнетита и титаномагнетита. Норман и Стронг (Nor
man, Strong, 1975) подчеркивали уже наличие сходной картины для дру
гих офиолитов Ньюфаундленда и указывали на значительное сходство 
между основными породами этих комплексов и океаническими толеи- 
тами.

Количество Сг20 3 и NiO нанесено на диаграмму для ультраосновных 
альпинотипных перидотитов и ультрабазитов толеитовой стратиформной 
интрузии на примере массива Маскокс, Северо-Западной территории 
Канады (рис. 5). Прослеживается четкий раздел от оливиновых перидо
титов из ультрабазитов и основных пород стратиформных интрузий.

0,6 г
Альпинотипные перидотиты /  

++ /

>  /  • г
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Рис. 5. Отношения NiO 
(вес.%) к Сг20 3 (вес.%) 
для габбро, дунитов и 
ультраосновных тектони- 
тов в альпинотипных пе
ридотитах и слоистых 

интрузиях
1 — габбро, 2  — дуниты, 
3  — ультраосновные тек- 

тониты

Сходный раздел выдерживается и между породами, встреченными выше 
и ниже границы гарцбургит — дунит. Эти различия позволяют сопостав
лять одни ультрабазиты с породами стратиформного комплекса, а дру
гие— с альпинотипными перидотитами.

Неизмененные зерна оливина почти всего разреза были подвергнуты 
исследованиям на электронном микроанализаторе (табл. 1). Резкое 
уменьшение содержания форстерита у гарцбургит-дунитовой границы 
было установлено в разрезах гор Тейбл и Норт-Арм. Оливин в лерцоли- 
тах и гарцбургитах включает Fo92, тогда как обычно в составе дунитов 
и вышележащих пород встречается низкое содержание Fo88.

Т а б л и ц а  1

Тип пород Содержание Fo в оливине (%)

Оливиновое габбро л 75,1
Дуниты 1 КуМуЛЯТь! 81,1

87,51 ) 89,1
Г арцбургиты \ 91,6

» 1 91,4
» 1 Тектониты 93

Лерцолиты [ 89,7
» J 89,8

Хромиты также отличны по обе стороны этой границы. Красная хром- 
шпинель является основным хромсодержащим минералом в гарцбурги
тах, тогда как непрозрачный черный хромит типичен для дунитов. 
Основная концентрация их происходит в подиформных телах и в глав
ную кумулятивную фазу в основании дунитовой зоны. Появление гори



зонта вкрапленных хромитов может также указывать на резкую смену 
содержания Fe2Os в расплаве (Malpas, Strong, 1975).

Клинопироксен кристаллизуется в основную фазу образования дуни- 
товой зоны. Поэтому довольно часто встречаются в ней заметные тела 
клинопироксенитов. Наступление этой фазы также подчеркивает грани
цу между гарцбургитами и дунитами.

Значение границы между гарцбургитами и перекрывающими их дуни
тами заключается в том, что она отражает переход от пород мантийного 
происхождения к породам, образующимся в результате кристаллиза
ционной дифференциации в коровых условиях, на относительно высоких 
уровнях стратиформных интрузий. Ирвин и Финдлей (Irvine, Findlay, 
1972) предложили такую же модель для образования комплекса Бей-оф- 
Айлендс, но они не относили дуниты к коровым породам. Этот горизонт 
может быть назван «петрологическим Мохо» или генетической границей 
между корой и мантией (Malpas, 1973). Такой же раздел был предложен 
Гринбаумом (Greenbaum, 1972) для комплекса Тродос. Критическая 
зона (125—500 м выше по разрезу), вероятно, представляет собой сей
смическую границу Мохо, так как отражает более резкие различия в плот
ности пород. Однако имеются указания на то, что петрологический Мохо 
иногда также устанавливается сейсмическими методами как менее чет
кий раздел и ои отмечается ниже современной границы Мохо в океане 
на глубине около 600 м (М. Keen, R. Moberly, личное сообщение, 1972).

Виллиаме и Малпас (Williams, Malpas, 1972) уже отмечали общее 
сходство химического состава основных пород комплекса Бей-оф- 
Айлендс и океанических толеитов, принимая для сопоставления усред
ненный состав последних (Engel et al., 1965; Melson et al., 1968). Однако 
общее количество щелочей и кремнезема, проекция внутри тетраэдра 
базальтов, количество изотопов стронция и валовое содержание К20  
(Malpas, 1977) указывают на то, что не все основные породы являются 
типичными толеитами. Имеются несомненные доказательства, что основ
ные породы комплекса Бей-оф-Айлендс представляют собой переходную 
серию между толеитовыми и среднещелочными образованиями. Подоб
ные породы переходной серии были обнаружены в осевой части Средин
но-Атлантического хребта Аументо (Aumento, 1968), а также Мюиром 
и Тилли (Muir, Tilley, 1964). Во время последнего рейса в район Средин
но-Атлантического хребта между 26 и 11° с. ш. авторами были собраны 
образцы базальтов из центральной рифтовой долины, которые имеют 
среднещелочную природу. В свете перечисленных выше фактов с внесе
нием определенных поправок в состав океанических толеитов, предло
женный впервые Энгелем и его соавторами (Engel et al., 1965), они мо
гут быть отнесены к одной и той же группе.

Фазовые соотношения мантийного давления с определенным составом 
при частичном плавлении, определяемые глубиной и базальтовыми со
ставляющими, просто отобразить в системе СаО—MgO—А120 3—Si02. 
Правило проекции этого тетраэдра было предложено О’Харой (O’Hara, 
1968, стр. 86—87). Результаты пересчета анализов разреза Бей-оф- 
Айлендс представлены на проекции (рис. 6), где контрольная кривая оли
вин — ортопироксен (период частичного плавления состава шпинелевого 
лерцолита) пересекает обычный состав лерцолитов и положение гарц- 
бургитового среднего состава и полностью контролируется составом, на
ходящимся в расплаве оливина и энстатита. Состав последнего расплава, 
образовавшегося в результате частичного плавления шпинелевого лерцо
лита, должен также располагаться на диаграмме в этих контрольных 
линиях и до тех пор, пока небольшое количество клинопироксена оста
нется в гарцбургите, должен включать оливин, ортопироксен, клинопи
роксен и т. д. Точка А отвечает 18—20 кб.

Химический состав первичного расплава отвечает пикритовым толеи- 
там и родствен коматиитам (Cawthorn, Strong, 1975). Начиная с момента



Рис. 6. Проекции тетра
эдра CaO-MgO—AI2O3— 
Si02 (I) на плоскость 
CaSi03—MgSi03 — А120 3 
из фигуративной точки 
оливина, (II) на пло
скость 2Ca0*3Si02—
2Mg0-Si02 — 2А120 3 • 
•3Si02 из фигуративной 

точки энстатита 
Ру — пироп; Р1 — пла
гиоклаз; Ор — ортопи
роксен; Ср — клинопи-
роксен; sp — шпинель;
1 — гарцбургиты, 2—  ду- 
ниты, 3  — лерцолиты,
4 — габбро, 5 — базаль

ты, 6  — дайки
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первичного плавления этой магмы, по-видимому, разделяется на два рас
плава: нефелиново-нормативно-щелочной и толеитовый. В зависимости 
от давлений при фракционной кристаллизации возможно возникновение 
основных пород переходного типа (Malpas, 1977).

Основные породы, без сомнения, представляют собой продукт кри
сталлизации при низких давлениях (неглубокое залегание). Однако точ
ное положение и природа кристаллизационной магматической камеры 
остаются еще не установленными. Гринбаум (Greenbaum, 1972) предло
жил модель, в которой рассмотрел одну крупную магматическую каме
ру, протягивающуюся вдоль простирания хребта наподобие трогового 
бассейна и питающуюся в осевой части по пульсирующему каналу. 
Он считал, что так происходит образование комплекса Тродос на Кипре. 
Основными аргументами против этой модели служат результаты струк
турного анализа: Трудно себе представить механизм, удерживавший тон
кую покрышку диабазов над крупным очагом магмы, в которую внедря
лись дайки у оси спрединга и которая сохранилась вне осевой части 
хребта в виде одного горизонта. Слабость этого положения осознает и 
сам Гринбаум. Таким образом, отсутствуют какие-либо доказательства 
наличия конвекции магмы в крупных масштабах, которая могла бы суще
ствовать в камере, где основную роль играл бы температурный градиент, 
высокий в осевой части и понижающийся к периферии.

Эти противоречия отсутствуют в модели Мурза и Вайна (Moores, 
Vine, 1971), которые высказали предположение, что образование комп
лекса Тродос происходило в нескольких небольших магматических ка
мерах под центром спрединга. Доказательства, поддерживающие эту 
модель, можно найти во взаимоотношениях между телами габброидов в 
основной зоне габбро (Аллен, личное сообщение, 1974), а также в нали
чии секущих даек в кумулятах габбро, и более того, в кумулятах ультра- 
базитов. При анализе разреза малых интрузий последняя модель более 
всеобъемлюща, чем предположение о наличии одного магматического 
очага. В модели малых камер дайки могут возникать и позже, прорывая 
последовательно другие дайки, габбро и местами ультраосновные куму- 
ляты, ориентируясь вертикально к поверхности. Поэтому и для офиоли- 
тов Ньюфаундленда, образовавшихся в центре спрединга, Стронгом и 
Малпасом (Strong, Malpas, 1975) была предложена модель, близкая к 
модели Мурза и Вайна.

В. Метаморфические породы, связанные с офиолитами

Ореолы метаморфических пород под альпинотипными периодититами 
или в основании офиолитовой ассоциации встречаются во многих разре
зах земного шара (Challis, 1965; Dickey, 1970; Green, 1964; Karamata, 
1968; Loomis, 1972; MacGregor, 1964; MacKenzie, 1960; Smith, 1958). 
Отсутствие контактовых ореолов в других местах скорее свидетельствует 
о структурных отличиях, чем о том, что ореолов метаморфических пород 
никогда не было, так как большинство офиолитов и альпинотипных пе
ридотитов ограничены разломами.

Метаморфические породы всех типов, встречающиеся в основании 
офиолитовой ассоциации, слагают комплекс Бей-оф-Айлендс. Эти обра
зования, которые формируют часть покровов Бей-оф-Айлендс, обычно 
описываются как «базальные ореолы» (Malpas et al., 1973; Williams, 
Smith, 1973). Контактовые породы приурочены к определенному страти
графическому уровню в основании офиолитового разреза, не подчиняясь 
современной структурной подошве покрова, которая определяется сер- 
пентинитовым меланжем. В тех разрезах, где породы ореола прекрасно 
обнажены, их мощность достигает приблизительно 130 м и состав ме
няется от полосчатых пироксеновых амфиболитов в контакте через гра- 

' натсодержащие филлиты до аргиллитов. В некоторых местах встречают-



ся родингитовые породы, образовавшиеся в результате последующего 
кальциевого метасоматоза.

Последняя дискуссия между Мак-Таггартом (MacTaggart, 1972) и 
Мурзом и Реймондом (Moores, Raymond, 1972) отражает ранние и более 
поздние точки зрения на альпинотипные перидотиты: с современных по
зиций их не надо противопоставлять. Если альпинотипные перидотиты 
представляют собой дериваты мантии и в большинстве регионов являют
ся ультрабазитовой частью офиолитового комплекса (сейчас разобщен
ного), то окружающие их ореолы метаморфических пород могут не пред
ставлять контактовых температурных градиентов. Скорее они не отра
жают связи с первичным перемещением офиолитов, а обусловлены более 
поздними тектоническими процессами и метаморфизмом. Подобная гипо
теза о взаимосвязи контактовых пород комплекса Бей-оф-Айлендс с пе
ремещением надвиговых чешуй была предложена Малпасом и его со
авторами (Malpas et al., 1973) и Виллиамсом и Смитом (Williams, Smith, 
1973). Постоянное положение ореолов, их выдержанная небольшая ши
рина, полное сходство в составе и их структурные и метаморфические 
характеристики — все это может быть истолковано при помощи модели 
тектоники плит, которая объясняет метаморфические ореолы как резуль
тат метаморфических процессов при выбросе океанической коры и ман
тии на окраину континента. Согласно модели тектоники плит, породы 
верхней части коры перекрыты субгоризонтальной пластиной океаниче
ской коры и мантии, которые повсеместно сорваны приблизительно с од
ного и того же уровня (в 3—6 км от поверхности мантии, что сопостав
ляется с мощностью ультрабазитовой части офиолитового комплекса). 
Ореол в данном случае представляет собой продукт динамотермального 
метаморфизма, а его структурный рисунок и метаморфические минералы 
отражают раннюю стадию отрыва. В пользу этой точки зрения свиде
тельствует следующее: во-первых, направление простирания хребта, или 
центра спрединга, в пределах которого офиолиты первоначально обра
зовались, определяется по ориентировке параллельных даек в переме
щенном комплексе. Они должны быть параллельны хребту, с которого 
были смещены (Williams, Malpas, 1972). Более того, направление наибо
лее раннего перемещения (по-видимому, оно происходило под углом к 
окраине континента) относительно простирания хребта может быть 
выявлено при сравнении простирания дайкового комплекса с направ
лением перемещения надвигов, которое может быть установлено по вер- 
гентности и ориентировке плоскостей ранних лежачих складок в преде
лах контактового метаморфического ореола. Выясняется, что эти про
стирания пересекаются под тупым углом, а это в свою очередь позволяет 
сделать предположение о том, что хребет пересекал окраину континента.

Второй вопрос, касающийся механизма перемещения океанической 
коры и мантии на окраину континента, почти совсем не изучен или прак 
тически совсем не понят (Coleman, 1971; Moores, MacGregor, 1972). Мо
гут быть два основных источника температурного метаморфизма при 
образовании контактовых ореолов: первый — нагрев пород мантии и вто
рой— температура, образовавшаяся при перемещении. Термодинамиче
ские расчеты предполагают температуру 800° С в основании покровов. 
Вычисления общего объема тепла, которое образовалось в результате 
трения в основании покровов, в идеальных условиях свидетельствуют, 
что температуры не могли быть более 200° С. Следовательно, первичный 
нагрев ультраосновных пород до их перемещения должен был достигать 
1100° С. Такие температуры на глубине 3 о  в мантии в океанических 
условиях в настоящее время могут быть допустимы лишь для двух 
структур. Это либо в пределах или рядом с центром спрединга, либо в 
окраинном бассейне, где высокий тепловой поток обусловлен магмати
ческой активностью над зоной субдукции.

Итак, источник тепла — фактор, контролирующий распределение и 
положение геоизотерм, часто остающийся до конца непонятым почти во



всех исследованиях условий регионального метаморфизма (приемлем 
или не приемлем ли мы эту модель), останется в целом также почти 
недоказанным. Однако мы можем в целом высказать предположение, 
что офиолиты были перемещены из их первичного океанического поло
жения вскоре после их образования и поэтому несли в себе еще много 
остаточного тепла. Мало вероятно, что онй находились на краю круп
ного океанического бассейна, вдалеке от центра спрединга.

Г. Перемещение офиолитов

Проблема перемещения больших масс относительно некомпетентных 
и слаботектонизированных пород на крупные расстояния давно уже при
влекает внимание геологов. Обычно для подобного объяснения привле
кают гравитационные силы, так как они вызывают минимальные дефор
мации в перемещаемых породах. В этом случае тело не толкают или 
тянут — оно просто оползает. Однако для объяснения крупных горизон
тальных перемещений применение гипотезы гравитационного оползания 
затруднено, так как невозможно представить себе склон такой длины для 
подобного перемещения (Lemoine, 1973).

Для объяснения этой дилеммы в свое время предлагалась модель 
миграции областей поднятий. Перемещенные породы, образовавшие 
группу вращавшихся блоков, иногда выделявшихся под названием «со
ставной клин» (Merla, 1957), многократно испытывали воздымание в на
правлении перемещения. Один из вариантов этой гипотезы предполагает 
волновое перемещение зоны поднятия, на гребне которого в сторону 
движения волны транспортировались сорванные породы. Никаких убеди
тельных доказательств для подтверждения существования «составного 
клина» или перемещающейся волны не было приведено. Роджерс и Нил 
(Rodgers, Neals, 1963) первыми предположили, что аллохтон Хумбер-Арм 
был перемещен гравитационными силами. Их гипотеза частично осно
вывалась на сравнении с механизмом движения Таконского клиппа, ко
торый сполз с соседних с ним тор Грин (Zen, 1961). Никто серьезно не 
анализировал гравитационную гипотезу Роджерса и Нила, хотя оня 
встречает много серьезных возражений.

Более поздними наследованиями (Stevens, 1970) была установлена 
важная роль мощной верхней пластины офиолитов в строении всего 
аллохтонного пакета. Было высказано предположение, что в процессе 
движения на запад покрова офиолитов последовательно образовывались 
чешуи из субстрата окраины континента и скапливались в основании 
аллохтона. Следовательно, самая верхняя пластина из набора чешуй 
перемещалась на самое большое расстояние (Stevens, 1970, фиг. 4, ниж
няя). Хотя первоначальное образование покрова и смещение офиолитов 
на окраину континента было вызвано процессами сжатия, дальнейшая 
фаза перемещения этих покровов контролировалась гравитационными 
силами. Этот тип перемещения представляет собой один из вариантов 
«надвиговых чешуй», по Бухеру (Bucher, 1955), и название «гравита
ционные пластины надвигового пакета чешуй» вполне применимо для 
описания движения этого типа. Хотя предыдущие исследователи были 
весьма эрудированными, никто из них (Williams, 1971; Williams, Malpas, 
1972; Dewey, 1974) не применял этого термина для объяснения природы 
и строения аллохтона, позволяющего восстанавливать палеогеографию 
до образования покровов; своего рода тектонический закон Вальтера. 
Тем не менее проблема склона остается до конца не объясненной, ибо 
гравитационные силы остаются весьма важными движущими силами.

Пластины верхних частей аллохтона переместились по меньшей мере 
на 100, а может быть, и на 200 км. Если оползание происходило со скло
на с наклоном только 5°, то тогда разница в высотах между его проти
воположными концами была бы не менее 9 км и весь он был погружен



под воду (Stevens, 1970). Ясно, что проблема склона остается, а если это 
так, то каким путем было собрано в один аллохтон столько различных 
типов пород, образовавшихся в отличающихся друг от друга условиях у 
подножия континента и в глубоком океаническом бассейне без сложней
ших деформаций или метаморфизма большинства их компонентов?

И СТОРИ Я Ф ОРМ ИРОВАНИЯ Н И Ж Н ЕП А Л ЕО ЗО Й СК О Й  О КРАИ Н Ы  
КО Н ТИ Н ЕН ТА В ЗАПАДНОМ  Н ЬЮ Ф А УН Д Л ЕН Д Е

А. Развитие континентального шельфа

Геологическая летопись в разрезе автохтона наиболее проста для 
расшифровки. Очень важно отметить, что после начала трансгрессии 
нижнекембрийского моря здесь не было магматической деятельности или 
крупных несогласий вплоть до момента перемещения на шельф офиоли- 
тов. Ниже принимается за постулат то, что офиолиты представляли со
бой литосферу окраинной впадины, образовавшейся на западе Прото- 
атлантики. Считается также, что зона субдукции, наклоненная на запад, 
с которой было связано образование этого окраинного бассейна, исчезла, 
не оставив следов в разрезах осадочных пород непосредственно в сопре
дельных с ней регионах.

Осадочный разрез автохтона имеет относительно простую историю. 
После периода стабильного мелководного осадконакопления, продол
жавшегося от нижнего кембрия до середины аренигского времени, шельф 
был разбит на блоки. Весьма возможно, что сначала на западе, а позд
нее на востоке образовались локальные горсты, которые отставали на 
общем фоне опускания. Погружение началось после короткого периода 
воздымания.

В течение эпохи погружения прогрессивно все более глубоководные 
фации осадков проникали на территорию бывшей платформы, создавая 
прекрасное подтверждение остающемуся в силе закону Вальтера (Mid
dleton, 1973). Мелководное выдержанное известковое осадконакопление 
сменяется формированием известковых турбидитов и глинистых осадков. 
Перемещение на них аллохтона сопровождалось уже образованием фли- 
ша, который частично включал материал аллохтона.

Трудно точно установить, как глубоко под воду был погружен авто
хтон в момент перемещения аллохтона, но сейчас структурно выше по
кровов залегают около 6 км мелководных рифогенных известняков. Это 
позволяет высказать предположение, что в момент надвигания офиоли- 
тов край автохтона бы опущен до океанских глубин. Итак, последова
тельность была следующей: мелководное осадконакопление, небольшое 
воздымание, быстрое погружение до океанских глубин и затем надвига
ние покровов офиолитов и ассоциирующихся с ними пород.

Строение разреза осадочных отложений аллохтона позволяет вос
становить следующую геологическую историю: 1) кембрийские и нижне
ордовикские осадки явились частью континентального склона; 2) ба
тиальные осадки — кремненакопление и прекращение седиментации; 
3) появление осадков, источники сноса которых располагались на восто
ке (они включают обломки как офиолитов, так и островодужного комп
лекса); 4) тектоническое перемещение осадочных пород в основание раз
растающегося пакета чешуй под офиолиты и надвигание их на континент.

Следовательно, история развития автохтона и каждой отдельной пла
стины осадочных пород аллохтона в целом сходны. Устанавливаются 
стабильное осадконакопление континентальной окраины, погружение, 
прекращение седиментации, накопление флиша из материала, снесенного 
с востока, и перекрытие породами аллохтона. Нет никаких следов маг-
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матической активности, не считая нижнекембрийских вулканитов. Все это 
не допускает и мысли, что они могли формироваться выше зоны субдук- 
ции.

Такая последовательность геологических событий может послужить 
ключом для решения вопроса транспортировки офиолитов на запад Нью
фаундленда.

Б. Одновременные геологические события в Центральном 
Ньюфаундленде

В течение нижнего палеозоя Центральный Ньюфаундленд был райо
ном островного вулканизма (Strong, 1973), в результате которого в ран
неордовикское время образовалась призма вулканических пород мощ
ностью до 8 км. Вулканические извержения прекратились в карадоке, 
когда завершилась транспортировка офиолитов на континентальную 
окраину в Западном Ньюфаундленде.

Временная и пространственная связь перемещения офиолитов на 
западе и островодужного вулканизма в 150 км к востоку позволяет 
высказать предположение, что образование покровов офиолитов было 
обусловлено наклоненной на восток зоной субдукции, которая также 
предопределяла вулканизм островной дуги в Центральном Ньюфаунд
ленде. Офиолитовые покровы представляют собой часть древней систе
мы дуга — желоб.

Чем больше геофизических и геологических данных поступает о зонах 
океанической субдукции в желобах, тем становится яснее, что в некото
рых из них по крайней мере островной склон включает серию пластин, 
поддвинутых под дугу. В соответствии с одной из современных гипотез 
(Seeiy et al., 1974) внутренний склон желоба образован тектоническими 
пластинами и его рост происходит за счет субдукции тектонических че- 
шуй в самом его основании. Покровные пластины накапливаются над 
погружающейся плитой и в основании обдуцированной плиты, так же 
как пакеты чешуй в аллохтоне, и не перемещаются далеко относительно 
погружающейся плиты. Чешуи, образующие аллохтон, следовательно, 
скапливались снизу.

В результате этого процесса стратиграфические реконструкции для 
аллохтона и автохтона в Западном Ньюфаундленде сходны.

В случае, когда клин континентального склона надвигается на желоб, 
вероятно, будет встречена последовательность, включающая турбидиты 
континентального подножия, осадки абиссальной равнины, отложения же
лоба, которые будут присутствовать в каждой тектонической пластине. 
Летопись осадконакопления, восстанавливаемая в перемещенных отло
жениях под офиолитами, может быть легко объяснена, исходя.из этой 
модели.

Развитие меланжа между каждой из пластин, видимо, можно истол
ковать как результат деформаций под высоким гидростатическим дав
лением, вызываемом в результате поддвига новой пластины в основание 
пакета чешуй. Поэтому нет причин отрицать возможность решарьирова- 
ния субдукцированного фундамента континента, что, вероятно, происхо
дит на Тиморе (Hamilton, 1973), где покровные пластины основания 
Австралийской плиты сейчас размываются, давая обломочный материал 
для Тиморского желоба.

Предполагаемая последовательность геологических событий приве
дена на рис. 7. Возможно, будет высказано возражение против субдук
ции континентальной коры под океаническую литосферу из-за большой 
разности в их плотности, но нужно не забывать, что гренвильский фун
дамент вблизи от древней континентальной окраины прорван многочис
ленными телами нижнекембрийских диабазов (Williams, Stevens, 1969),



Поздний арен иг

Рис. 7. Последовательность событий в истории тектоники Западного Ньюфа
ундленда, показывающих субдукцию континентальной окраины на западную

литосферную плиту

образующих до 60% площади его выходов. Имеются доказательства 
того, что данный интрузивный материал изменяется до эклогитов 
(Church, 1969). Все это повышало плотность коры континента и способ
ствовало субдукции.

З А К Л Ю Ч ЕН И Е

В заключение предлагается схема (табл. 2), показывающая возмож
ные модели перемещения офиолитов. Хотя был сделан ряд упрощений, 
тем не менее она показывает, что каждое местонахождение офиолитов

Т а б л и ц а  2
Офиолиты: Схема последовательности происхождения, становления и их 

структурного положения

Происхождение Тектонические Движения Объяснение структурного положения

Океаническая литосфера 
в центре спрединга

а. Малый океаничес
кий бассейн

б. Крупный океани
ческий бассейн

Многократное перемеще
ние с образованием тер
мального ореола

а. Обдукция всей литосферы — пок
ровная тектоника (Oxburgh,
1972)

б. Перемещение по трансформному 
разлому (Brookfield, 1977)

в. Закрытие окраинного бассейна 
(Armstrong, Dick, 1974)

г. Протрузии в результате серпен- 
тинизации (Smith, Woodcock, 
1976)

д. Субдукция континентальной ок
раины (Seely et al., 1974)

Прямое внедрение в континенталь
ную кору (Dalziel, 1974)

у Тектонически не переме
щенные

требует своего объяснения на основании регионального доступного мате
риала. Нет причин утверждать a priori, что перемещение офиолитов вы
звано одним и тем же механизмом. Более того, последующие тектониче
ские процессы часто ремобилизуют ультраосновную часть офиолито- 
вого комплекса, приводя к еще более сложным соотношениям в разрезах.
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ПРОТООФИОЛИТОВ

На примере катархейских метаморфических образований Алданского 
щита показывается, что древнейшие породы протокоры могут выделяться 
в качестве протоофиолитовой ассоциации. В ее составе выявлены мета ба
зальты, сопоставимые с толеитовыми сериями современных океанов, базаль
товые метакоматииты и реже лерцолиты. Анализ условий залегания и соста
ва базитового комплекса протокоры свидетельствует о проявлении вулканиз
ма в условиях отсутствия полей горизонтальных напряжений на ранней ста
дии развития Земли. Петрогенезис вулканогенных пород протоофиолитовой 
ассоциации связывается с процессами генерации магмы на разных глубинах, 
в том числе небольших, при различной степени частичного плавления веще
ства мантии.

В ряду проблем формирования земной коры вопросы ранних этапов 
эволюции континентов занимают одно из важнейших мест. Большинство 
исследователей в настоящее время приходит к выводу, что образование 
континентальной коры происходило в геологическом прошлом путем пре
образования океанической коры. Реликтами такой океанической коры в 
складчатых сооружениях являются офиолитовые ассоциации (Пейве, 
1969). Древнейшими аналогами офиолитовых ассоциаций обычно счи
таются раннедокембрийские комплексы зеленокаменных поясов (Anhae- 
usser, 1973), которые выделяются некоторыми исследователями в каче
стве протоофиолитовых ассоциаций (Наливкина, 1972).

Однако имеются многочисленные данные, свидетельствующие о су
ществовании первичной коры (протокоры) более древней, чем комплексы 
зеленокаменных поясов. Относительно ее состава существуют диамет
рально противоположные взгляды. Одни исследователи предполагают, 
что первичная кора имела сиалический состав (Салоп, 1973; Шейнманн, 
1970; Sutton, 1967, Windley, 1973, Wilson, 1973). Другие считают, что 
кислая континентальная кора сформировалась путем преобразования 
первичной коры базит-гипербазитового состава (Фролова, 1951; Марков, 
1962; Павловский, Марков, 1963; Хайн, 1964; Новикова, 1975; Павлов
ский, 1967, 1970, 1975; Глуховский, Павловский, 1973; Долгинов и др., 
1973; Муратов, 1975; Gill, 1961, Wilson, 1959, Dietz, 1965, и др.). В по
следнее время появились геологические и геохимические данные, дей
ствительно свидетельствующие о возможности сравнения раннедокем- 
брийских базит-гипербазитовых комплексов с офиолитовыми или, точ
нее, с протоофиолитовыми ассоциациями.

Настоящая статья имеет целью осветить на примере катархея Алдан
ского щита особенности строения и состава этих древнейших образова
ний, показать целесообразность их выделения в качестве протоофиоли-4 
товой ассоциации и наметить отлйчия последней от офиолитовых комп
лексов фанерозоя.



В настоящее время на юге Алданского щита выявлены породы древ
нейшего базитового основания, к которому принадлежат нижние гори
зонты курультино-гонамского комплекса и их аналоги в юго-западной 
и юго-восточной частях щита (Павловский, 1967, 1970; Глуховский, 1971; 
Глуховский, Ставцев, 1973). В основу вывода о существовании базито
вого основания был положен фактический материал, характеризующий 
особенности разреза и состава курультино-гонамского комплекса.

Разрезы курультино-гонамского комплекса южной и юго-западной 
частей Алданского щита отличаются поразительным сходством во всех 
участках его развития. Всегда в его нижней части залегает толща кри
сталлических сланцев основного состава (преимущественно гиперстен- 
и двупироксен-плагиоклазовых) видимой мощностью до 5 км. Это иман- 
граканская и каруракская свиты бассейна р. Олёкма (Миронюк, 1966) 
и танграканекая, аммунактинская, сыгынахская, муравьевская и джи- 
линдинская свиты кряжа Зверева (Ветлужских и др., 1966). Выше за
легает толща разнообразных гнейсов и кристаллических сланцев, содер
жащая в основании пачки гранат- и силлиманитсодержащих гнейсов, 
пласты кварцитов и линзы корундовых пород (холоднинская свита или 
свита Зверева). Мощность этой толщи 2—3 км. Верхи курультино-го
намского комплекса сложены биотитовыми, биотит-гиперстеновыми, 
амфиболитовыми и другими гнейсами и кристаллическими сланцами 
курбаликитской и авикской свит. Мощность всего комплекса составляет 
9—10 км. Древнейший возраст кристаллических сланцев из нижних час
тей разреза на основании определений калий-аргоновым методом по 
гиперстену и диопсиду оценивается в 4520 и 4580 млн. лет (Глебовиц- 
кий и др., 1965), что, вероятно, отвечает времени наиболее ранних этапов 
метаморфизма.

В западной части Алданского щита к катархейским образованиям 
отнесена несмуринская толща (Глуховский, 1971), которая сложена ги
перстеновыми, биотит-гиперстеновыми, амфибол-гиперстеновыми, амфи- 
бол-двупироксеновыми, двупироксеновыми кристаллическими сланцами и 
гнейсами. Видимая мощность толщи не более 3 км. Несмуринская толща 
преимущественно основных кристаллических сланцев перекрывается 
мощной (9—12 км) чарской серией разнообразных гнейсов и кристал
лических сланцев, относимой к архею. В основании чарской серии зале
гает толща высокоглиноземистых (иногда гиперстенсодержащих) гней
сов и кристаллических сланцев с прослоями кварцитов. Чарская серия 
древнее 3000 млн. лет, так как радиологический возраст гранито-гнейсов, 
развитых по породам этой серии, достигает ЗОЮ млн. лет (свинцовый 
метод по ортиту, Тугаринов и др., 1967).

На юге центральной части Алданского щита наиболее древними по
родами являются основные кристаллические сланцы горбыляхской свиты. 
Они перекрываются кварцитами и высокоглиноземистыми гнейсами иен- 
грской серии архея (верхнеалданекая и нимнырская свиты), мощность 
которой составляет 6 км. Возраст мраморов иенгрской серии по данным 
уран-свинцового изохронного метода 3200 млн. лет (Герлинг и др., 1970).

Итак, в пределах рассматриваемых частей Алданского щита повсе
местно под архейскими гнейсовыми сериями располагается толща кри
сталлических пород основного состава. Всюду в основании архейских 
отложений залегают толщи или пачки пород с преобладанием в разрезе 
высокоглиноземистых гнейсов и кварцитов. Эти образования представ
ляют собой, очевидно, переотложенные и глубокометаморфизованные 
продукты древнейших кор выветривания, возникших в результате дезин
теграции и химического выветривания древнего базальтового ложа Зем
ли (Фролова, 1951; Павловский, 1970; Сидоренко, 1975).



Толщи основных кристаллических сланцев, слагающие нижние гори
зонты разрезов метаморфических серий Алданского щита, могут рас
сматриваться в качестве выведенного на поверхность гранулит-базито- 
вого («базальтового») слоя. Породы этого слоя там, где они не подверг
лись гранитизации и другим изменениям, действительно имеют высокую 
плотность (2,95—3,5 г/см3) и скорость прохождения продольных волн — 
от 6,36 до 7,2 км/сек (при давлении 1 атм) и могут объединяться в само
стоятельный катархейский комплекс.

Для катархея Алданского щита характерны своеобразные складча
тые формы — овальные отрицательные структуры. В южной части щита 
в пределах относительно широкой (до 250 км) и протяженной (до 
750 км) полосы выходов катархейских пород, ограниченной с севера и 
юга зонами крупных разломов, располагаются три овальных структуры: 
Верхнеалданская, Сутамская и Альванарская (рис. 1).

Рис. 1. Схема тектоники катархейского комплекса южной части Ал
данского щита

1 — структурные линии (кристаллизационная сланцеватость) в катар
хейских образованиях, 2 — массивы анортозитов, 3 — площадь раз
вития нерасчлененных гнейсовых серий гранулитового комплекса 
архея Алданского щита, 4 — площадь развития гранито-гнейсов, миг
матитов и регрессивно метаморфизованных образований архея и ка
тархея в области Становика — Джугджура, 5 — крупнейшие зоны

разломов

Верхнеалданская овальная структура представляет собой сжатую 
по меридиану чашу длиной 400 и шириной до 150 км. От соседних струк
тур она ограничена разрывными нарушениями: на севере и юге — раз
ломами широтного простирания, на востоке и западе — диагональными 
разломами северо-западного простирания. Внутреннее строение чаши 
относительно простое. Ее периферические части (крылья) сложены 
основными кристаллическими сланцами катархея, в то время как в цент
ральных частях развиты архейские гнейсы верхов курультино-гонам- 
ского комплекса. Крылья чаши имеют пологие углы наклона 25—45°, и 
только на периферии структуры, вблизи ограничивающих ее разломов, 
отмечаются более крутые (до 70°) углы падения пластов. Сутамская 
овальная структура (чаша размером 130X80 км) занимает центральную 
часть субширотно вытянутого тектонического блока. В ее центральной 
части широко развиты кольцевые синформные структуры более высоких 
порядков (Глуховский, Павловский, 1973; Павловский, 1975). От смеж
ных фланговых структур она отделена гребневидными антиклинальными 
перегибами с северо-западным простиранием осей. Альванарская оваль
ная структура отделена от Сутамского блока Тыркандинским разломом. 
Она представляет собой чашу (250X200 км), вытянутую в северо-запад
ном направлении. Наклон крыльев чаши 25—45°. Вблизи Тыркандинского 
разлома отмечается усложнение овальной структуры за счет появления 
приразломных складок с крутыми (до 75°) углами наклона крыльев.
£ Геотектоника, № 6 105



Характерной особенностью структуры катархейского комплекса яв
ляется преобладание нелинейных синклинальных форм. Антиклинальные 
структуры, встречающиеся в катархейском комплексе, обычно связаны 
с ростом более молодых (вплоть до раннепротерозойских) гранито-гней
совых куполов. Линейные структуры и разломные ограничения катар- 
хейских чаш в значительной мере связаны с позднеархейскими или еще 
более молодыми дислокациями. Все это позволяет рассматривать чаше
образные синклинали в качестве реликтовых форм наиболее древних 
(видимо, катархейских) структур.

О СО БЕН Н О СТИ  СО СТАВА И П Е Т Р О ГЕ Н Е З И С  К А ТА Р Х ЕЙ С К О ГО  КО М П Л ЕКСА

Петрогенезис катархейского комплекса Алданского щита может быть 
рассмотрен на примере Сутамского блока. В составе комплекса в бас* 
сейне р. Сутам преобладают кристаллические сланцы основного состава: 
пироксеновые, пироксен-плагиоклазовые, двупироксен-плагиоклазовые. 
Подчиненное значение имеют гиперстен-силлиманитовые, гранат-гипер- 
стен-кордиеритовые, гранат-кордиерит-силлиманитовые, силлиманит-, 
кордиерит-, гранатсодержащие биотитовые, гранат-пироксен-биотитовые 
гнейсы, сапфиринсодержащие гиперстен-биотит-гранатовые породы, маг- 
нетитовые и мономинеральные кварциты и кальцифиры. Породы второй 
группы слагают относительно маломощные (до первых десятков метров) 
и не протяженные (до первых сотен метров) прослои и линзообразные 
тела. Основная часть кварцитов и глиноземистых гнейсов группируется 
в центральной части Сутамской чаши. Не исключено, что эти породы, 
занимающие наиболее высокий стратиграфический уровень, могут отно
ситься к более молодой метаморфической серии архея. Пироксеновые 
кристаллические сланцы, переходящие по простиранию в массивные пи- 
роксениты, образуют мощные (до 100 м) и протяженные (до 4—5 км) 
пачки и линзовидные согласные тела, что свидетельствует о стратифи
цированной природе первичных дометаморфических образований.

Среди пород основного состава встречаются относительно крупные 
включения пироксен-оливиновых пород (лерцолитов) линзовидной и 
неправильной формы. Их размеры достигают нескольких десятков мет
ров по длинной оси и 1—2 м в поперечнике.

Среди образований катархейского комплекса развиты также пестрые 
по составу мигматиты и гранитизированные породы, различающиеся по 
составу от полосчатых эндербитов и чарнокитов до кварц-полевошпат- 
гранатовых пород и аляскитовых гранитов. Гранитизация комплекса, 
вероятно, была неоднократной. Наиболее ранние этапы ее, очевидно, за
вершились на рубеже 2900 млн. лет (радиологический возраст биотита 
из гранитизированного пироксенового сланца, р. Авгенкур, калий-арго- 
новый метод).

Для установления формационной природы катархейского комплекса 
наибольшее значение имеет проблема петрогенезиса пород основного и 
ультраосновного состава, представленных в основном пироксеновыми и 
пироксен-плагиоклазовыми кристаллическими сланцами.

Пироксен- и двупироксен-плагиоклазовые кристаллические сланцы — 
это среднезернистые массивные плотные (до 3,05 г/см3) породы темно
серого цвета с буроватым оттенком. Структура гранобластовая, местами 
гетерогранобластовая. Они состоят (вес.%) из гиперстена (5—30), моно- 
клинного пироксена (до 40), плагиоклаза от битовнита до лабрадора 
(25—40), иногда бурой роговой обманки (до 15), магнетита (до 4). 
В эклогитоподобных разностях встречается гранат (до 50).

Пироксениты и пироксеновые кристаллические сланцы — почти чер
ные породы массивного средне- и крупнозернистого сложения. Структура 
их панидиоморфнозернистая и гранобластовая. Они состоят из моно
клинного и ромбического пироксенов (в сумме от 70 до 100 вес.%), лаб-



Химические составы двупироксен-плагиоклазовых кристаллических сланцев катархея бассейна р. Сутам

Окислы

№ пробы

1249/26 1254/a 1262/2 1270/1 1264/6 1257/4 3334 3518 1014/5 1254/2 7023/12 7023/2 1263/2 1014/4 Средний
состав

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

Si02 50,05 47,25 47,34 45,87 48,01 48,74 49,91 50,18 47,48 48,72 49,77 51,73 46,70 52,40 48,90
т ю 2 0,74 1,04 1,60 1,20 1,15 0,67 0,70 1,48 0,96 1,75 1,03 1,37 1,50 1,63 1,25
А120 3 15,96 15,10 18,18 14,31 14,84 16,24 15,96 13,41 13,81 13,85 14,46 13,46 13,85 15,83 14,95
Fe20 3 1,55 3,56 0,71 5,52 4,90 2,24 3,15 4,47 0,60 15,82 11,00 13,58 14,10 1,05 2,80
FeO 10,72 9,05 8,95 10,35 9,68 8,32 9,94 8,90 10,86 12,04 9,90
MnO 0,38 0,55 0,36 0,42 0,49 0,38 0,05 0,24 0,49 0,30 0,20 0,25 0,28 0,27 0,30
MgO 8,22 9,00 7,55 7,79 7,25 9,54 6,45 6,76 9,51 6,10 8,84 5,70 7,76 7,56 7,70
CaO 9,67 11,63 12,08 11,11 10,10 9,82 7,82 10,00 12,68 10,35 11,06 9,28 12,30 6,02 10,30
Na20 1,55 1,30 1,70 1,78 2,26 1,92 2,26 2,46 1,52 1,78 2,48 3,32 2,71 2,51 2,00
K20 0,32 0,24 0,46 0,27 0,42 0,58 0,54 0,56 0,32 0,30 0,99 0,97 0,55 0,40 0,50
p 2o 6 0,03 0,02 0,02 0,01 0,01 0,01 0,30 0,14 0,01 — — -r- — 0,01
S 0,10 0,03 0,09 0,07 0,07 Сл. 0,07 — 0,10 — — — 0,01n.n.n. 1,06 1,03 0,97 1,13 1,06 1,13 2,64 1,01 1,57 0,12 — 0,18 0,89 0,90
Сумма 100,35 99,80 100,01 98,83 100,24 99,59 99,79 99,61 99,91 98,97 99,95 99 ,66 99,93 100,62 9Э ,50

Анализы с 10 по 13 включительно выполнены рентгено-спектральным методом.
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радора (до 10), часто серпентинизированного оливина (до 20), магнети
та, шпинели.

Лерцолиты — меланократовые темно-зеленые плотные (до 3,5 г/см3, 
Vp до 7,2 м/сек при давлении 1 атм) средне- и мелкозернистые породы. 
Центральные части лерцолитовых включений характеризуются массив
ной текстурой и сложены оливином (25—40), гиперстеном (до 60), авги
том (до 10), шпинелью (до 10), магнетитом (до 10). Структура гипи- 
диоморфнозернистая. В краевых метаморфизованных частях этих вклю
чений породы приобретают полосчатую текстуру и гранобластовую 
структуру. Из новообразованных минералов отмечаются биотит и рого
вая обманка, замещающие пироксены, основной плагиоклаз (андезин- 
лабрадор), образующий метабласты в интерстициях темноцветных ми
нералов, серпентин, развивающийся по оливину.

Породы катархейского комплекса, не подвергшиеся позднейшей гра
нитизации, метаморфизованы в гранулитовой фации метаморфизма вы
соких давлений (сутамская фация глубинности, Р = 1 0 —12 кбар, Т =  
=  900—1000°С), что установлено по парагенезисам алюмосиликатных 
минералов высокоглиноземистых (метапелитовых) и пироксен-плагио- 
клазовых (метабазитовых) пород (Маракушев, 1965). Отметим, что в 
условиях гранулитовой фации метаморфизма парагенезис породообра
зующих минералов лерцолитов (оливин-ортопироксен-клинопироксен, 
иногда с флогопитом, роговой обманкой, шпинелью и гранатом) остается 
устойчивым, так как образование глубинных магматических лерцолитов 
осуществляется при еще более высоких параметрах давления и темпе
ратуры (Mehnert, 1975).

Химический состав рассматриваемых пород катархейского комплекса 
приведен в таблицах 1, 2, 3. Анализы выполнены в лаборатории Все
союзного научно-исследовательского института строительных материа
лов и в Институте геохимии СО АН СССР, причем редкие щелочи опре
делялись методом фотометрии пламени, а другие редкие элементы — 
количественным спектральным методом (табл. 4).

Т а б л и ц а  2
Химические составы пироксенитов и пирохсеновых сланцев района бассейна верхнего

течения р. Сутам
N't пробы

Окислы 2222 6341/1 234 1| РИ-90 | Б-262/2 Е-7022 | Е-1014/11 с
1 2 3 11 4 5 6 7 8

SiOa 44,76 45,20 46,66 44,26 44,94 44,53 42,54 44,69
тю2 0,24 0,43 0,64 0,96 1,17 0,61 1,44 0,78
А 12о 8 12,07 6,61 10,36 14,01 10,17 7,99 10,39 10.23
Fe20 8 5,21 4,00 1,38 1,92 9,63 л О RQ. 1,35 2,91
FeO 6,51 5,70 9,29 13,58 10 ,20 lZ,DO 10,80 9 34
MnO 0,28 0,17 0 ,2 2 0,28 0,36 0,27 0,39 0,28
MgO 13,86 24,50 19,01 11,15 8,62 24,23 21,63 17,57
CaO 13,10 7,40 9,21 13,30 11,85 7,99 9,05 10,27
Na20 1,12 0,44 0,65 0,58 1 ,00 1,24 0,62 0,80
k2o 0,92 0 ,1 0 0,27 — 0,26 0,16 0,43 0,49
P A 0,07 0 ,2 0 0 ,0 2 Сл. 0 ,1 0 0,13 0 ,0 2 0,07
s 0 ,0 2 0 ,01 0 ,01 » — — 0 ,0 2 0 ,0 2
П.п.п. 2,31 4,99 2,94 0 ,1 2 1,54 1,26 1,94 2,15
Сумма 100,46 99,56 100,66 100,16 99,84 100,99 100,62 99,60

1—3 — пироксениты, 4 — пироксеннт с гранатом, 5 — пироксеновый сланец с гранатом (эклогитовый 
Сланец, по Кудрявцеву, 1966), 6—7 — пироксеновые сланцы, 8 — средний состав —с. Анализ пробы 6 вы
полнен рентгено-спектральным методом.

Двупироксен-плагиоклазовые кристаллические сланцы характери
зуются сравнительным постоянством содержания основных петрогенных 
компонентов в количествах и соотношениях, указывающих скорее всего 
на их первично-магматическую природу. Так, на диаграмме MgO—



Химические анализы сапфиринсодержащих пород и лерцолитов катархея бассейна
р. Су там

Окислы l 2 3 4 5 6 c c*

Si02 40,95 40,78 47,08 37,54 43,03 42,14 42,45 44,2тю2 0,69 0,65 — — 0,37 0,20 0*28 0,3
А120 8 22,02 24,04 2,19 3,45 8,42 3,33 4,35 4,5
Fe20 8 1,50 0,97 3,59 7,84 2,41 1,28 3,80 4,1
FeO 4,70 5,C9 6,29 8,32 2,54 10,00 6,80 7,1
МпО 0,06 0,13 0,11 0,16 0,15 0,17 0,15 0,2
MgO 27,72 25,48 37,59 32,60 30,37 39,58 35,CO 36,7
CaO 0,11 0,45 1,04 2,64 3,59 1,51 2,20 2,3
Na20 0,22 0,08 0,11 0,19 0,72 0,62 0,40 0,4к2о 1,00 1,18 0,06 0,08 0,71 0,18 0,20 0,2P206 0,01 — Сл. 0,02 0,07 — —

S — Gn. — — 0,04 — —

П.п.п. 1,08 2,66 2,57 7,86 7,61 0,20 4,55
100,06 99,85 100,63 100,70 100,03 99,21 100,20 100,0

С — средний состав лерцолитов.
С* — то же, пересчитан на сухую породу.

Т а б л ица  4
Средние составы древнейших пород Земли, пиролита, океанической коры 

и базальтов Луны

Окислы l 2 3 4 5 6 7 8 9 Го 11 12

Si02 44,2 44,69 48,90 45,45 48,52 48,56 48,39 43,06 43,95 49,34 40,38 43,8
Ti02 0,3 0,78 1,25 0,05 0,40 1,50 0,94 0,58 0,10 1,49 10,90 4,9
A1A 4,5 10,23 14,25 2,80 9,29 16,35 9,41 3,99 4,82 17,04 9,43 13,65
Fe20 3 4,1 2,91 2,80 3,23 2,55 1,95 2,37 1,65 2,20 1,99 — —
FeO 7,1 9,34 9,0 5,78 3,95 8,67 10,91 6,66 6,34 6,82 19,32 19,35
MnO 0,2 0,28 0,30 0,16 0,16 0,19 0,44 0,13 0,19 0,17 0,26 0,20
MgO 36,7 17,57 7,70 38,71 21,90 8,31 10,91 39,32 36,81 7,19 7,20 7,05
CaO 2,3 10,27 10,30 3,08 12,10 11,90 11,63 2,65 3,57 11,72 11,05 10,4
Na20 0,4 0,80 2 ,СО — 0,55 1,99 1,83 0,61 0,63 2,73 0,46 0,33
K20
Количест

0,2 0,49 0,50 ■— 0,01 0,37 0,09 0,22 0,21 0;16 0,17 0,15

во проб 4 7 14
К, % 0,13 0,19 0,55 — — — — — 0,025 0,20 0,14 —

Li 9 4 7 — — — — — 4 6 12 —

Rb 4 6 14 — — 29 — — 0,5 1,6 3,4 —
Ba 25 48 114 — — 73 — — 8 23 200 206
Sr 11 26 178 — — 280 — — — 130 170 445
Cr 3450 977 131 — — 269 — — 4400 303 2100 —
Ni 1450 942 106 — — 89 — — 2500 114 — 147
V 112 152 346 — — — — — 47 314 50 42,5
Co 225 119 75 — — — — — 117 • 42 25 29
K/Rb
Количест

325 237 390 — — 106 — — 500 1250 412 —

во проб 2 4 11
П р и м е ч а н и я :  1—3 — породы основного и ультраосновного ссгтева катархея юга Алданского щи

та (р. Сутам): 1 — лерцолиты, 2 — пироксенсвые сланцы и пироксениты, 3 — двупироксен-плагиоклаэо- 
вые кристаллические сланцы; 4—6 — породы того же состава глубинной коры зоны Ивреа (Mehnert, 1975): 
4 — лерцолиты, 5 — гироксениты, 6 — пирсксен-плагиоклазовые кристаллические сланцы; 7 — базальтовые 
коматииты Южной Африки (Dickey, 1972); 8 — пиролитовая модель верхней мантии (Ришвуд и др., 
1968); 9 — лерцолит по Дели; 10 — океанический толеит (Дмитриев, 1972); 11—12 — породы Луны: И — 
базальты Моря Спокойствия «Апсллон-П» (Мейсон и Мелсон, 1973), 12 — базальты, Море Изобилия, «Лу
на-16» (Виноградов, 1972).

Na20  +  К20 —F e0+ F e20 3 (рис. 2) составы пород катархея вытянуты 
вдоль железо-магниевой стороны треугольника, что является характер
ной чертой толеитовых серий. На этой же диаграмме видно, что боль
шинство фигуративных точек составов катархейских кристаллических 
сланцев основного состава попадает в поле составов пород срединно-



Ntt20+K20 MgO
Рис. 2. Диаграмма MgO—Na20  +  K20—Fe0+Fe20 3 

Кружки — двупироксен-плагиоклазовые кристаллические сланцы. Залитые 
кружки — пироксеновые сланцы и пироксениты. Заштриховано — поле со
ставов толеитовых базальтов срединно-океанических хребтов. Линия со
ставов известково-щелочных серий островных дуг — 1—1. Линия составов 

пород толеитовых базальтов срединно-океанических хребтов — 2—2

МдО

Рис. 3. Диаграмма СаО—MgO—А120 3 
Точки составов те же, что и на рис. 2. Поля на диаграмме: 1 — перидоти- 
товых коматиитов, 2 — базальтовых коматиитов типа Гелюк, 3 — базаль
товых коматиитов типа Барбертон и Батпласс, 4 — континентальных и 

океанических толеитов



океанических хребтов, нанесенных по данным Э. Боннати и др. (1973). 
Здесь же видно, что фигуративные точки составов пироксеновых слан
цев и пироксенитов лишь частично попадают в поле толеитовых ба
зальтов и большей частью располагаются за его пределами, в стороне 
еще более магнезиально-железистых пород. Обе группы точек явно из
бегают линии составов пород известково-щелочных серий островных дуг.

Для двупироксен-плагиоклазовых и пироксеновых кристаллических 
сланцев в целом характерны более широкие вариации составов, чем для 
толеитовых серий современных океанов. Последний вывод не является

Рис. 4. Диаграмма Са—А1
Точки составов и поля на диаграмме те же, что и на рис. 3

Рис. 5. Диаграмма Na20 —MgO 
Точки составов те же, что на рис. 2 

Поля на диаграмме: I — перидотитовых и базальтовых коматиитов 
типа Гелюк, II — базальтовых коматиитов типа Барбертон и Бат- 
пласс, III — габбро-базальтов, IV — диоритов-андезитов, V — тона- 

литов — дацитов, гранодиоритов-риодацитов, гранитов-риолитов

новым, так как известно, что докембрийские гипербазит-базитовые поро
ды характеризуются более широким изменением составов, чем совре
менные толеиты, и включают своеобразные высокомагнезиальные раз
ности, получившие название коматиитов.

С целью более детального анализа составов рассматриваемых пород 
приводятся диаграммы СаО—MgO—А120 3 (рис. 3), Са—А1 (рис. 4), 
Na20 —MgO (рис. 5), позволяющие различать по химизму базальтоиды 
толеитовых и коматиитовых рядов (Viljoen, Viljoen, 1969). Как видно 
на этих диаграммах, составы пироксеновых сланцев и пироксенитов рас
полагаются вблизи полей базальтовых коматиитов, а составы двупирок- 
сен-плагиоклазовых сланцев тяготеют к полю толеитовых базальтов. 
В целом эти породы образуют хотя и не резко различные по химизму 
(см. рис. 4), но обособляющиеся (см. рис. 3, 5) группы. Для пироксено
вых сланцев и пироксенитов характерно типичное для коматиитов отно
сительно высокое содержание MgO (обычно более 9%), отношение 
Са/А1, равное или превышающее 1, низкие содержания калия (обычно 
ниже 0,9%). В то же время средний химический состав двупироксен- 
плагиоклазовых кристаллических сланцев очень близок к среднему со
ставу океанических толеитов (см. табл. 4). Единственным отличием, 
пожалуй, являются более высокие содержания в катархейских породах 
калия и несколько более высокие концентрации железа. Катархейские 
лерцолиты характеризуются довольно постоянным составом, близким к 
среднему составу по Дели и к лерцолитам срединно-океанических хреб-

МдО,%

2
Рис. 4 Рис. 5 '



Рис. 6. Диаграмма составов катархейских пород протоофиолитового комплекса Алдан
ского щита.

Двойной кружок — лерцолиты. Залитый кружок — двупироксеновые кристаллические 
сланцы. Пунктирные линии вверху — поле океанических базальтов, внизу — поле уль- 
траосновных пород современных океанов. Сплошные линии — по/я составов катархей

ских пород

тов. Их химический состав и физические свойства близки также к пи
ролиту (Грин, Рингвуд, 1972).

Для суждения о петрогенезисе лерцолитов, пироксеновых сланцев 
и пироксенитов, а также двупироксен-плагиоклазовых кристаллических 
сланцев может быть дополнительно использована диаграмма В. Н. Ло- 
дочникова, модифицированная М. И. Кузьминым в отношении порядка 
нанесения окислов (рис. 6). На эту диаграмму нанесены составы рас
сматриваемых катархейских пород. С помощью этой диаграммы выяв
ляется наличие двух групп пород. Первая — объединяет лерцолиты и 
пироксеновые сланцы, вторая — плагиоклаз-пироксеновые сланцы. Ли
нии комплементарности пород первой группы при переходе к линиям 
второй группы испытывают излом, что свидетельствует о некомплемен- 
тарности пород этих групп, или, другими словами, невозможности объе
динения их в единую генетическую ассоциацию. На диаграмму нанесены 
также поля составов пород срединно-океанических хребтов, рассчитан
ные ранее. Как видно, поле составов плагиоклаз-пироксеновых сланцев 
катархея почти полностью совпадает с полем составов океанических ба
зальтов. В то же время поле ультраосновных пород современных океанов, 
намного меньше общего поля лерцолитов и пироксеновых сланцев ка-



тархея. В данном случае только наиболее магнезиальные лерцолиты 
катархея располагаются в пределах или вблизи ноли океанических 
ультрабазитов. Из этого следует, что для базитов катархея, превращен
ных в плагиоклаз-пироксеновые сланцы, может предполагаться тот же 
генезис, что и для пород толеитовых серий современных океанов или 
офиолитовых комплексов фанерозоя. Вместе с тем породы коматиитовой 
группы (включающей лерцолиты в качестве ультрабазитового рестита) 
практически не имеют аналогов в фанерозойских офиолитах и современ
ных океанических комплексах.

По редкоэлементному составу катархейские породы также несколько 
отличаются от аналогичных пород ложа современных океанов и фанеро
зойских офиолитовых ассоциаций. Катархейские породы по сравнению с 
океаническими характеризуются более высокими содержаниями лито- 
фильных элементов и в первую очередь рубидия и бария. При этом со
держания рубидия, бария и стронция повышаются от лерцолитов к пи- 
роксен-плагиоклазовым сланцам. Повышенное содержание литофильных 
элементов в породах катархея по сравнению с океаническими, очевидно, 
является характерной геохимической особенностью первичных (домета- 
морфических) образований. Возможно, что в связи с малым количеством 
проб указываемые содержания рубидия в лерцолитах и пироксеновых 
сланцах недостоверны. Однако концентрация рубидия и бария в двупи- 
роксен-плагиоклазовых сланцах, для которых количество анализов до
статочно велико, тоже на порядок выше по сравнению с океаническими 
толеитами. Содержания сидерофильных элементов в катархейских поро
дах сопоставимы с их содержаниями в соответствующих породах средин
но-океанических хребтов. Следует отметить также более низкие (в 2— 
3 раза) содержания хрома в породах катархея.

О Б С У Ж Д ЕН И Е Р ЕЗУ Л Ь Т А Т О В

Анализ состава рассмотренных групп пород катархейского комплек
са юга Алданского щита показывает, что они имеют скорее всего пер
вично-магматическую природу. Среди них обособляются группы, отве
чающие по составу толеитовым базальтам, базальтовым коматиитам и 
лерцолитам. Первичная природа пород основного состава определяется 
как преимущественно вулканогенная на основании особенностей вало
вого химического состава и условий залегания пород. Такие признаки, 
как слоистый характер пачек кристаллических сланцев основного соста
ва, их выдержанность по простиранию и наличие прослоев метаосадоч- 
ных образований (гранатовые гранулиты, кварциты и кальцифиры) по
зволяют рассматривать метабазиты в качестве метаморфизованных вул
канических пород. Это не исключает, разумеется, вероятности существо
вания в составе рассматриваемого комплекса пластовых и отдельных 
секущих тел габбро или, скорее, диабазов и долеритов, комагматичных 
с метавулканитами.

Необходимо отметить, что большая роль вулканических пород основ
ного состава, вмещающих силлы долеритов, габбро-долеритов и габбро, 
характерна не только для катархейского комплекса Алданского щита. 
В рассматриваемом случае значительный метаморфизм не позволяет раз
личать метабазиты, образованные по вулканическим, интрузивным или 
метасоматическим породам основного состава. Аналогичная картина 
наблюдается и в других протоофиолитовых комплексах, метаморфизо
ванных в условиях гранулитовой или амфиболитовой фаций. Однако 
сходные комплексы известны не только среди интенсивно метаморфизо
ванных образований. В частности, катархейские толщи Алданского щита 
хорошо сопоставимы с архейскими комплексами зеленокаменных поясов 
Канадского, Западно-Австралийского, Южно-Африканского и Индостан- 
ского щитов. В составе комплексов зеленокаменных поясов, во многих



случаях метаморфизованных не столь интенсивно, чтобы были уничто
жены структурные и текстурные признаки первичных образований, по
давляющая часть пород основного и ультраосновного состава достоверно 
имеет метавулканическую природу, а количество интрузивных компонен
тов (габбро и диабазов) резко подчинено (Anhaeusser, 1973, Dickeu, 
1972). В тех случаях, когда базиты значительно изменены последующи
ми процессами метаморфических и метасоматических преобразований, 
определение первичной природы этих пород связано со значительными, 
трудностями даже в более молодых комплексах. В качестве примера мо- 
жет быть приведен докембрийский комплекс пород зоны Ивреа в Альпах, 
где базиты, неоднократно описывавшиеся как диориты и габбро, в на
стоящее время рассматриваются многими исследователями как метавул
каниты (Mehnert, 1975).

Возможно, что ограниченная роль пород типа диабазов (долеритов) 
и габбро в составе древних протоофиолитовых комплексов является 
одним из отличий их от офиолитовых (океанических) ассоциаций фане- 
розоя, где, как известно, габброиды являются характерным и часто 
встречающимся компонентом (Бонатти и др., 1973; Пейве, 1969).

Второй особенностью протоофиолитовых комплексов, отличающей Их 
от офиолитов фанерозоя и пород ложа современных океанов, является 
присутствие таких специфических магматических пород, как коматииты. 
Известно, что среди фанерозойских образований перидотитовые кома
тииты отсутствуют, а базальтовые коматииты очень редки. Приурочен
ность этих пород к раннедокембрийским комплексам весьма характерна 
и показана в настоящее время как для комплексов зеленокаменных поя
сов, так и для гранулит-базитовых (чарнокитовых) комплексов многих 
древних щитов (Cawthorn, Strong, 1974). Выявление пород коматиитовой 
группы в составе катархейских образований Алданского щита свидетель
ствует о большом сходстве его с протоофиолитовыми комплексами дру
гих районов. Присутствие коматиитов в составе протоофиолитовых комп
лексов свидетельствует о некоторых специфических особенностях усло
вий их формирования по сравнению с офиолитовыми ассоциациями фа
нерозоя и современных океанов. Известно, что выплавление коматиита 
может происходить из пиролита с относительно высоким отношением 
кальция к алюминию, отвечающему по составу пироксеновому лерцо- 
литу (Cawthorn, Strong, 1974). Действительно, в нашем случае устанав
ливается комплементарность коматиитов и пироксеновых лерцолитов 
(см. рис. 6). Тела пироксеновых лерцолитов, встречающиеся среди пород 
катархейского комплекса Алданского щита, могут, таким образом, рас
сматриваться как сохранившиеся глубинные включения в метавулкани
тах. Об этом свидетельствуют условия залегания лерцолитовых тел и 
наличие структур магматических пород в их центральных неметаморфи- 
зованных частях. Несомненно, что специфика петрогенезиса коматиитов 
связана с действием какого-то процесса магмообразования, отличного от 
процесса одностадийного выплавления толеитов из вещества мантии, 
характерного для современных океанов и офиолитов фанерозоя. Веро
ятно, также, что мантийное вещество раннего докембрия отличалось от 
фанерозойского относительно большим количеством пиролита состава 
пироксенового лерцолита.

Третья особенность катархейского комплекса Алданского щита, от
личающая его от более молодых офиолитовых ассоциаций вплоть до 
современных океанических, состоит в том, что породы древних комплек
сов относительно обогащены литофильными элементами (в первую оче
редь рубидием и барием) по сравнению с их более молодыми аналогами. 
В настоящий момент невозможно сказать, в какой мере этот признак 
окажется устойчивым для сходных комплексов других районов. Решение 
вопроса несомненно требует сбора и анализа значительно более обшир
ного материала по геохимии раннедокембрийских пород, чем приведено



в настоящей работе. Однако постановка вопроса о вероятности сущест
вования геохимических особенностей, общих для всех протоофиолитовых 
комплексов, представляется вполне правомерной.

Таким образом, могут быть намечены основные особенности прото
офиолитовых комплексов, позволяющие говорить о целесообразности их 
обособления как среди прочих раннедокембрийских образований, так и 
среди семейства офиолитовых ассоциаций. Вместе с тем, принадлеж
ность рассмотренного катархейского комплекса Алданского щита к 
группе протоофиолитовых ассоциаций достаточно очевидна. В его соста
ве наблюдаются все характерные компоненты этих ассоциаций, такие, 
как толеитовые базальты, гипербазиты (лерцолиты) и седиментогенные 
породы (кварциты, высокоглиноземистые кристаллические сланцы идр.). 
Общее строение разреза комплекса сходно с типичными разрезами про
тоофиолитовых комплексов зеленокаменных поясов (Anhaeusser, 1973; 
Windley, 1973). Породы ультраосновного состава встречаются преиму
щественно в нижних горизонтах; средняя часть сложена главным обра
зом метабазальтами; седиментогенные породы появляются в массовом 
количестве лишь в верхних частях разрезов. Анализ петрохимических 
характеристик свидетельствует о практически полном сходстве метаба
зальтов катархейского комплекса с толеитовыми базальтами офиолито
вых ассоциаций современных океанов (см. рис. 6).

Приведенные соображения позволяют предполагать исключительно 
большую роль вулканических процессов при формировании протоофио
литовых комплексов.

Нелинейный характер тектонических структур катархейского комп
лекса Алданского щита свидетельствует о площадном проявлении вул
канизма и отсутствии полей горизонтальных напряжений (Павловский, 
1975). Можно даже предполагать, что чашеподобные формы, типичные 
для катархейского комплекса, являются реликтами древнейших вулка
но-тектонических структур. Присутствие в составе катархейского ком
плекса таких парапород, как высокоглиноземистые гнейсы и кварциты, 
а также, возможно, граувакки, может свидетельствовать о перерывах 
вулканической деятельности, когда в кальдерах и других понижениях 
рельефа происходило накопление продуктов дезинтеграции базальтового 
ложа.

Перечисленные выше обстоятельства показывают специфичность гео- 
динамических условий и среды формирования катархейских комплексов 
по сравнению с офиолитовыми ассоциациями фанерозоя. Интересно так
же отметить, что катархейские метабазиты по своему химизму весьма 
близки к лунным базальтам (см. табл. 6). Вместе с тем, равно как и 
толеитовые базальты современных океанов, они отличаются от лунных 
базальтов меньшими содержаниями титана, железа, хрома и других 
элементов. Эти данные свидетельствуют в пользу представлений о право
мочности выделения лунного этапа в развитии Земли и возможности 
сравнения древнейших протоофиолитовых комплексов Земли с породами 
лунной коры (Муратов, 1975; Павловский, 1975).

ЗА К Л Ю Ч ЕН И Е

1. На примере катархейского комплекса Алданского щита обосновы
вается возможность выделения протоофиолитовых ассоциаций. В их со
ставе так же, как и в офиолитовых комплексах фанерозоя, наблюдается 
сочетание гипербазитов и базитов при подчиненной роли седиментоген- 
ных пород. Отличительными особенностями протоофиолитовых комплек
сов от офиолитовых ассоциаций фанерозоя являются: подчиненная роль 
габброидов, присутствие пород коматиитового состава, повышенное со
держание в метабазитах литофильных элементов.



2. Указанные особенности протоофиолитовых комплексов, связанные 
со спецификой петрогенезиса базитов на раннедокембрийских этапах 
развития Земли, характерны не только для катархейских толщ Алдан
ского щита, но и для гранулит-базитовых комплексов и комплексов зеле
нокаменных поясов многих древних щитов.

3. Для древнейших протоофиолитовых комплексов, в частности для 
катархея Алданского щита, характерны специфичные нелинейные отри
цательные структуры. Их формирование, вероятно, отражает важней
шую особенное™ геодинамического режима самой ранней (лунной) ста
дии развития Земли — отсутствие полей горизонтальных напряжений.
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Камалетдинов М. А., Казанцева Т. Т. Есть ли криптоэвгеосинклиналь на Южном
Урале? ............................................................................................................ j
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Хроника
Богданов Н. А. Офиолиты континентов и дна океана
О работе Подкомиссии по тектонической карте мира во время XXV сессии Меж

дународного геологического конгресса (Сидней, август 1976 г.)
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О П Е Ч А Т К А
В статье «Структуры и эволюция земной коры Центрального Казахста

на» Р. М. Антонюк и др., опубликованной в № 5, 1977 г., на рис. 1 следует 
поменять местами римские цифры IV и VI.
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