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60 ЛЕТ СССР

60 лет назад создан Союз Советских Социалистических Респуб
лик— первое в мире государство дружных равноправных республик, 
совместно строящих коммунизм. Этот исторически небольшой срок отме
чен динамичным ростом экономики советских республик и стремитель
ным социально-экономическим развитием Советского Союза в целом. 
Волей народов нашей страны произведен невиданный рывок от отста
лой царской России к могучей индустриальной державе с высокомеха
низированным сельским хозяйством, передовой наукой и культурой. Та
кой же скачок за это время совершили все науки о Земле и геологиче
ская служба страны, что было вызвано необходимостью создания круп
ной минерально-сырьевой базы, ибо она является одной из главных дви
жущих сил экономики, основой научно-технического прогресса.

Геологическая служба страны, представленная до революции только 
Геологическим комитетом, была преобразована в разветвленную госу
дарственную систему, состоящую из ряда геологических министерств, 
многих управлений, объединений, трестов, экспедиций, партий. Науч
ные геологические исследования, которые ранее в небольшом объеме 
велись в Академии наук и некоторых университетах, стали уделом мно
гочисленных геологических институтов, созданных не только в Москве 
и Ленинграде, но и в самых различных районах Советского Союза — 
прежде всего во всех союзных и автономных республиках, многих цент
рах Урала, Сибири и Дальнего Востока.

За годы советской власти трудом геологов создана самая мощная в 
мире минерально-сырьевая база, которая позволяет обеспечить потреб
ности высокоразвитых промышленности и сельского хозяйства. Возник
ли благоприятные условия для ускоренного развития энергетики, чер
ной и цветной металлургии, химической промышленности, строительной 
индустрии, производства удобрений и др. Наша страна вышла на пер
вое место в мире по добыче углей, железных и марганцевых руд, хро
митов, цемента, асбеста, минеральных удобрений и др.

Решающая роль геотектоники в поисках полезных ископаемых обще
известна. Отечественная геотектоника по существу является ровесни
цей Советского Союза. Она развивалась и мужала одновременно с рас
ширением и усовершенствованием других геологических исследований и 
прежде всего геологического картирования, бурения, геофизических ра
бот. Основой всех исследований по тектонике являются регионально
тектонические, которые в нашей стране получили особо мощное разви
тие. Наиболее сжатое картографическое выражение синтеза этих иссле
дований— тектонические карты, пионерами создания которых являют
ся советские геологи. Они же первыми стали создавать тектонические 
карты океанических пространств. Наряду с обзорными картами состав
лены многочисленные региональные тектонические карты республик, 
краев, областей, представляющие собой хорошую основу для прогнозных 
карт на поиски самых различных полезных ископаемых. Значительный 
вклад внесен в создание палеотектонических, тематических и специали
зированных карт. Советские исследователи возглавляют Подкомиссию 
по тектонической карте мира Международного геологического конгрес
са, которая опубликовала Международную тектоническую карту Евро
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пы (два издания) и завершила работу по составлению Международной 
тектонической карты мира.

Бурное развитие не только региональных, но и методических и теоре
тических исследований выдвинуло советскую геотектонику уже к 60-м 
годам на одно из первых мест в мировой тектонической науке. Это свя
зано с крупными достижениями в развитии и усовершенствовании мето
да анализа фаций и мощностей, палеогеологических карт, перерывов 
и несогласий, формационного анализа и др. Этому же способствовали 
крупные успехи в развитии теории геосинклиналей, учении о разломах, 
древних и молодых платформ, эпиплатформенных орогенных областях, 
общих гипотез развития Земли, оформление новых самостоятельных на
правлений — неотектоники, тектонофизики, сейсмотектоники.

Дальнейшие успехи советской теоретической геотектоники связаны с 
многими разработками: представление о заложении геосинклиналей на 
коре океанического типа и преобразования этой коры в ходе ее разви
тия в континентальную, усовершенствование учения об эндогенных ре
жимах, установление общей стадийности докембрийских этапов разви
тия земной коры, изучение структуры дна океанов, исследование конти
нентальных и океанических рифовых зон, выяснение тектонической рас
слоенное™ тектоносферы, сравнительная тектоника планет, установле
ние общих закономерностей развития земной коры и всей Земли в це
лом и т. д.

Советские тектонисты значительно расширили свои международные 
исследования по линии различных проектов: программы геологиче
ской корреляции, верхней мантии, геодинамики, литосферы и др.

Во многих вузах страны в настоящее время читаются специальные 
курсы по геотектонике. Расширению геотектонических знаний способ
ствовало создание широкоизвестных учебников по тектонике.

Работа советских тектонистов высоко оценена общественностью: 
некоторые из них удостоены звания Героев Социалистического Труда, 
награждены орденами и медалями Советского Союза, удостоены союз
ных и республиканских Государственных премий.

Большая роль в развитии тектонических исследований принадлежит 
Междуведомственному тектоническому комитету и его региональным и 
тематическим комиссиям и секциям, а также основанному в 1965 г. 
журналу «Геотектоника».

Несомненно, советские тектонисты и в дальнейшем внесут значи
тельный вклад в развитие всех направлений геотектоники, в том числе 
и в одну из основных проблем геологии — тектонические закономер
ности размещения полезных ископаемых.
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П Е Й В Е А. В., С А В Е Л Ь Е В А. А.

СТРУКТУРЫ И ДВИЖЕНИЯ в ЛИТОСФЕРЕ

Структура литосферы—тонкой пленки на поверхности планеты — ха
рактеризуется вещественно-тектонической вертикальной расслоенностью 
и латеральной неоднородностью. Она сформирована пространственным со
вмещением разновозрастных горных масс и наиболее концентрированно про
явлена в коровом слое литосферы, особенно — в континентальном. Цикличе
ское и неуклонное наращивание во времени континентальной коры путем 
преобразования коры океанической, смена во времени рисунков размещения 
сегментов с океаническим и континентальным типами разрезов литосферы, 
структуры материков и океанического дна, а также данные об отсутствии 
астеносферы — все это объективно отражает дифференциальные движения 
всей толщи литосферы, вблизи свободной поверхности планеты, к которым 
применимы законы упруговязких взаимодействий.

Геологические процессы в литосфере обусловлены протекающей со вре
мени аккреции планеты радиальной дифференциацией вещества в гравита
ционном поле и вызванными этой дифференциацией пульсационно-цикличе- 
скими движениями мантийных масс. Вблизи свободной поверхности Земли 
эти движения имеют преимущественно латеральную направленность, слож
ную переменную динамику и режим. Обосновываемое положение обусловли
вает иные подходы к пониманию и более глубокое мобилистическое содер
жание структурной эволюции и движений литосферы, нежели то, что вклю
чает в настоящее время концепция тектоники жестких литосферных плит.

Становится все более ясным, что наблюдаемое строение внешней 
оболочки Земли — ее литосферы — обусловлено сложными движениями 
горных масс. Движения масс горных пород тесно связаны с их составом, 
реологией, тепловым состоянием, а также вещественными преобразова
ниями. Ключевым моментом для характеристики таких движений и 
вызванного ими структурообразования во внешней оболочке становят
ся геологические наблюдения, лабораторные эксперименты [3] и фи
зическое моделирование [4], которые показывают определяющую роль 
вязких движений и дают возможность описывать геологические явления 
с привлечением законов гидромеханики. Такие исследования раскрыва
ют иное, более глубокое мобилистическое содержание структурной эво
люции и механических движений литосферы, нежели то, что в настоя
щее время включает концепция тектоники жестких литосферных плит.

Литосфера составляет около двух процентов среднего радиуса Зем
ли и является по существу тонкой пленкой на ее поверхности. Качест
венно она отличается от более глубоких земных оболочек, но является 
вместе с тем их непрерывным продолжением. Отсюда следует, что ди
намические и кинематические характеристики структурообразования, 
основанные на наблюдениях во внешней оболочке, могут в известной 
мере переноситься на явления, протекающие во внешней мантии и бо
лее глубоких оболочках планеты.

Широкий спектр геологических явлений, прямо или косвенно свя
занных с природой и свойствами движений литосферы, показывает боль
шую теоретическую и прикладную значимость и актуальность их изу
чения, особенно необходимого в сфере выяснения кинематических и 
динамических условий, в которых осуществляются эти движения. Имен
но здесь наиболее остро в настоящее время ощущается недостаток но
вых фактов и гипотез, которые стимулировали бы дальнейшее углубле
ние и расширение геологических исследований.
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СТРУКТУРА ЛИТОСФЕРЫ
О движениях внешней оболочки в течение обозримой геологической 

истории Земли мы судим по ее структуре, закономерностям пространст
венного размещения и времени формирования геологических объектов, 
по деформациям горных пород, закономерностям изменения их веще
ственного состава, по геофизическим данным и другим прямым или кос
венным признакам. Непосредственные наблюдения за современными 
движениями земной коры также могут быть использованы для расшиф
ровки структурной эволюции внешней оболочки в геологическом прош
лом.

Литосфера характеризуется наиболее охлажденным и вязким состоя
нием горных пород, чем в более глубоких земных оболочках. Можно 
думать, что здесь наблюдаются и наиболее высокие градиенты реологи
ческих свойств и вещественного состава*. Геофизические исследования 
последних лет показали отсутствие повсеместной определенной границы 
у литосферы, а также сплошности подстилающей ее астеносферной обо
лочки. Области сейсмических волноводов, идентифицируемых с толщами 
пород пониженной вязкости, образуют разобщенные астенолинзы в 
верхней мантии и в земной коре, а местами многократно повторяются 
в одном вертикальном разрезе. Таким образом, они характеризуют лишь 
локальные черты строения литосферы.

Сегодня реальным остается представление о постепенном и доста
точно неопределенном переходе литосферной оболочки в подстила
ющую мантию, который осуществляется в разных частях планеты на 
различных расстояниях от ее поверхности, а также о сложной и неодно
родной структуре литосферы в вертикальном и латеральном направле
ниях.

Океанические и континентальные сегменты. Морфоструктурное раз
личие первого рода выражено определенным рисунком размещения сег
ментов с океаническим и континентальным типами вертикального раз
реза. В океаническом типе мантийные породы (измененные приповерх
ностными процессами или свежие) слагают литосферу вплоть до основа
ния чехла океанических осадков или базальтовых покровов, а местами 
просто обнажены на поверхности дна океанов. В океанических сегмен
тах вещество мантии в широких масштабах освобождается от избыточ
ных кинетических продуктов вещественной дифференциации и охлажда
ется. Здесь, в зоне активной циркуляции океанических вод, как показы
вают многочисленные изотопные исследования, породы мантии активно 
химически взаимодействуют с веществом гидросферы и атмосферы 
(гидратация, карбонатизация, обогащение некоторыми химическими 
элементами), несколько меняют свой состав и приобретают новые физи
ческие свойства. В частности, при этом происходит понижение плотно
сти гипербазитов на 10—15% и более, приобретение измененными тол
щами положительной плавучести, а также изменение реологических 
свойств относительно неизмененных пород верхней мантии. Наблюдае
мый в вертикальном разрезе океанических сегментов на глубинах 4— 
7 км от поверхности дна сейсмический раздел М, по-видимому, реально 
соответствует основанию зоны массовой гидратации мантийных пород 
и фиксирует нижнюю часть корового слоя.

Из петрологических исследований последних лет постепенно выри
совывается характерная и важная черта эндогенной эволюции пород, 
слагающих океаническую литосферу тех участков, где она не испытала 
тектонического скучивания. Выражена эта черта тем, что вещественно
структурные преобразования мантийных ультрамафитов и базитов про
текают в плавном или скачкообразном режиме вязкого течения в твер
дом состоянии, сопровождаемого регрессивным спадом общего давле
ния и температур. Вне областей тектонического скучивания не наблю
дались прогрессивные преобразования мантийных пород, которые раз
вивались бы в условиях температур и (или) давлений, нараставших до 
уровня амфиболитовой, гранулитовой или эклогитовой фаций метамор
физма. Все эти данные к настоящему времени прочно легли в основу
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представления о том, что сегменты с океаническим типом литосферы, за
нимающие во всей геологической истории Земли большую часть ее по
верхности, являются не просто выступами верхней мантии, но и облас
тями ее истечения из глубинных оболочек или латеральной циркуляции 
вблизи свободной поверхности планеты.

Континентальные сегменты отличаются от океанических в первую 
очередь большей толщиной корового слоя (20—60 км). Многочисленные 
и надежные геологические наблюдения показывают, что основной объем 
континентальной коровой оболочки сложен скученными и тектонически 
перемешанными породами коры океанических сегментов, испытавших в 
той или иной степени наложенные химические преобразования, физиче
скую и (или) химическую дезинтеграцию, а также наложенный прогрес
сивный метаморфизм (часто многократный) от зеленосланцевой до гра- 
нулитовой или эклогитовой фаций. Значительную часть этих масс со
ставляют тела диоритового и гранитного состава. Многие из них сфор
мированы при прогрессивных метаморфических преобразованиях, ча
стичной метаморфической дифференциации и ремобилизации вещества 
в призмах тектонических смесей, которые оказались в области теплово
го воздействия высоконагретой мантии.

Многими исследованиями установлено, что все эти массы, а также 
покрывающие их вулканогенно-осадочные чехлы сложены породами с 
плотностью меньшей, чем у неизмененных пород верхней мантии, и на
ходятся в состоянии положительной плавучести относительно послед
них. Поэтому при рассмотрении структурной эволюции литосферы на 
основе вязких движений сред ее континентальные сегменты рациональ
но рассматривать как некоторые сгустки корового слоя, находящиеся 
в состоянии плавучести в веществе верхней мантии.

М о з а и ч н о с т ь  строения океанических и континентальных сегмен
тов выражена чередованием разновозрастных геологических образова
ний слагающих их формаций, магнитных полосовых аномалий в океа
нах, а также их структурных рисунков.

Давно замечено, что история структурной эволюции литосферы про
текает пульсационно-ритмически и включает довольно длительные от
резки времени относительного покоя и кратковременные (в масштабах 
геологического времени) периоды энергичной тектонической активности. 
Такие периоды активизации получили название тектонических фаз, фаз 
складчатости или орогенных фаз, которые группируются в тектониче
ские эпохи (кайнозойскую, мезозойскую, герцинскую, каледонскую и 
более древние). Постепенно стало выясняться, что некоторые тектониче
ские фазы и эпохи проявились в формировании структуры не только 
отдельных континентов, но охватывали многие континентальные секто
ры и выражены в сегментах океанических. Становится, таким образом, 
очевидным планетарный масштаб периодичности в тектонической акти
визации литосферы.

Известно вместе с тем, что некоторые тектонические фазы или це
лые эпохи образования коры континентального типа проявились на од
ном материке (или их группе) и не проявились на другом (других). 
Трудно допустить, чтобы столь мощные явления не отразились на всей 
планете. Возникает очевидная альтернатива — те материки, в которых 
тот или иной период тектонической активности не проявился скучива- 
нием корового материала и образованием коры континентального типа, 
испытали иные синхронные структурные преобразования—деструкцию.

По мере создания и пополнения глобальных тектонических и геоло
гических карт, составляемых на основе сопоставления синхронных обра
зований, стали постепенно проясняться и главные способы формирова
ния структуры литосферы. Таких способов оказывается несколько, и ча
ще всего реализуется их комбинация. Два из них представляют вариан
ты аккреции, один — деструкцию.

Первый выражен у континентальных сегментов последовательным 
и в целом конформным обрастанием с периферии наиболее древних 
коровых масс все более молодыми образованиями (Северо-Американ
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ский, Австралийский континенты). Это явление (рис. 1) реализуется 
вдоль активных окраин континентов и концентрируется обычно не по 
всему их периметру. Близкая картина последовательного наращивания 
коры наблюдается и в океанических сегментах, что иллюстрируется 
размещением в них мезозойских и кайнозойских образований. Сущест
венной особенностью рисунка наблюдаемых здесь разновозрастных об
разований является приуроченность древних из них к периферии океани
ческих сегментов, а наиболее молодых — к срединно-океаническим хреб
там. Имеется много геологических данных, показывающих, что подобные 
явления существовали в течение всего фанерозоя и, вероятно, в докемб
рии.

Другой способ отражает аггломерацию отдельных разновозрастных 
и разновеликих континентальных масс с независимой внутренней струк
турой. Составление тектонической карты северной Евразии [2] и ряд 
последующих работ по тектонической корреляции геологических собы
тий в ее пределах показали, что сочленение таких фрагментов или их 
групп происходило длительно и в разное время, с концентрацией их в 
северном полушарии планеты. Отчетливо это явление прослеживается 
с каледонской эпохи до настоящего времени. В случае Евразии мы стал
киваемся с примером длительно сохраняющейся и устойчивой тенден
цией роста весьма крупного сгустка континентальных коровых масс.

В третьем способе отражена противоположная, но неразрывно свя
занная с аккрецией тенденция в структурной эволюции литосферы. 
Это — деструкция ранее созданных областей коры на отдельные фраг
менты, которая ведет к ее перестройке и рекомбинации структурных 
рисунков. Повсеместно этот способ характеризуется разрывом сплош
ности коры, сопровождается подъемом кровли неизмененных пород 
верхней мантии и образованием в области разрыва океанического или 
субокеанического типа разреза литосферы. В океанических сегментах 
этот способ выражен формированием молодых участков коры среди 
более древних и, как явствует из геологических и магнитометрических 
карт, перестройкой структурных рисунков литосферы и в том числе раз
мещения срединно-океанических хребтов. В общем случае с этим спо
собом связано образование резких структурных несогласий вдоль гра
ниц древних и новообразованных участков литосферы.

Реализация перечисленных способов формирования мозаичной 
структуры литосферы осуществляется синхронно в ходе тектонических 
эпох или фаз и протекает взаимосвязанно. Наблюдаемая рекомбинация 
рисунков размещения океанических и континентальных сегментов ли
тосферы говорит об активных латеральных движениях и их периодиче
ских перестройках во внешней оболочке Земли.

Анализ эволюции строения литосферы показывает, что главными ее 
структурными элементами являются плиты и разделяющие их мобиль
ные пояса. Основа такого разделения в сущности — относительная кон
центрация термально-динамической активности сопредельных или срав
ниваемых областей. Осредненные реологические свойства горных масс 
из синхронных образований такого рода обладают небольшими разли
чиями. Так, например вязкости пород в оцениваемом интервале значений 
(1019—1022 П) разнятся на величины с высокими порядками малости.

Говоря о плитах, мы имеем в виду геологические тела регионального 
масштаба с латеральной протяженностью, значимо превышающей вер
тикальную, а также с некоторой осредненной однородностью геологиче
ского строения, реологических свойств их горных масс. При одинаков 
вых или обратных линейных соотношениях размеров понятие плиты 
вырождается и можно говорить только о блоках. Детальное геологиче
ское картирование и высокоточные геофизические исследования, рас
крывающие тонкую структуру литосферы, показывают, что плиты в 
свою очередь расслоены и представляют собой пакеты литопластин, про
слаиваемых астенолинзами или астенослоями [3]. Вместе с этим из ска
занного ранее следует, что с глубиной реологические особенности плит 
становятся все более расплывчатыми и неопределенными.
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Вклейка к ст. Хайн В. Е. и др., к стр. 25

Схема районирования консолидированной континентальной и океанической 
коры по времени образования. Составили В. Е. Хайн, Л. Э. Левин, 1980 г. 
Области с корой преимущественно континентального типа. /  архей-ранне- 
протерозойские, 2 — позднепротерозо'йско-раннекаледонские (преимущественно 
'байкальские), 3 — каледонские, 4 — герцинские, 5 киммерииские, 6 — аль
пийские, 7 — субконтинентальная кора островных ^дуг. Области с корой 
океанического и субокеанического типа: раннемезозоиские, в том числе: 8 —  
допозднеюрские и 9 — позднеюрские (в краевых морях позднеюрско-раннеме-

ловые); позднемезозойские, в том числе 10 — раннемеловые и 11— поздне
меловые (в краевых морях позднемезозойско-раннекайнозойские), На — 
в океанах и крупных по площади котловинах краевых морей и 116 — неболь
ших по площади котловинах краевых морей; кайнозойские, в том числе 12 — 
палеогеновые (а — в океанах и крупных по площади котловинах краевых 
морей, б — небольших по площади котловинах краевых морей), 13 — неоге
новые; 14 — разновозрастная, преимущественно неогеновая кора в глубоко

водных желобах, 15 линеаменты



Составными элементами структуры литосферы являются зоны пла
стического течения пород, рассеянного трещинообразования, а также по
верхности концентрированного хрупкого разрыва. Эти образования ог
раничивают плиты или литопластины, являются равномасштабными им 
по значимости и функционально взаимосвязанными с их формировани
ем и эволюцией.

Те и другие структурные элементы литосферы имеют ограниченную 
протяженность в латеральном и радиальном направлениях. Количество 
их также меняется от места к месту, и все это, вместе взятое, объектив
но отражает вертикальную и латеральную мозаичность строения внеш
ней оболочки Земли. Особенно подробно это свойство изучено в преде
лах континентов, где вертикальные разрезы коры включают множест
венное чередование плит, микроплит и литопластин, сложенных коровы
ми и (или) мантийными породами. Совмещенные в ходе скучивания, 
эти тела слагают тектонически стратифицированную инфраструктуру 
верхней части разреза литосферы, свидетельствуя о ее тектонической 
расслоенное™ [3]. Детальные исследования крупных перидотитовых 
массивов — фрагментов верхнемантийных масс —также выявляют веще
ственно-структурную неоднородность их вертикального разреза. Эта 
позволяет экстраполировать вывод о тектонической расслоенности на 
верхнюю мантию.

С т р у к т у р н а я  д и с г а р м о н и я .  Фундаментальной характеристи
кой литосферы является структурная дисгармония слагающих ее плит 
и литопластин. Она проявляется в дискордантных соотношениях и ав
тономности их внутренней структуры, чем характеризует тектоническое 
перемешивание горных масс при их дифференциальном латеральном 
движении. Реально документируются палеосрывы коры с мантийного 
основания вблизи сейсмораздела М. Обнажённый в складчатых обла
стях, этот срыв обособливается зонами интенсивных преобразований 
ультрабазитов и габброидов, которые протекают в условиях субсоли- 
дусных и солидусных температур и умеренных давлений. Текстуры по
род в самой зоне и в сопредельных участках имеют характерные рисун
ки вязкого пластического течения и пластических срывов. Достаточно 
ясно в складчатых областях выражены и более высокие уровни высоко- 
амплитудных дифференциальных тектонических перемещений.

К числу косвенных свидетельств глубинных латеральных тектони
ческих движений относятся петрологические данные по дискретности 
барических уровней фракционного выплавления базитовых магм и со
путствующих ему перестройках минеральных ассоциаций в мантийных 
перидотитах. Излияния платобазальтов происходили в разное время 
в Сибири, Декане, Северной и Южной Африке, Южной Америке. Они 
перекрыли обширные пространства континентальных плит. Эти излия
ния отразили одновременное и массовое зарождение очагов магмогене- 
рации в подкО$'5й5иГс)бласти, широко рассеянных по латерали и скон
центрированных в ограниченном и значительно меньшем вертикальном 
диапазоне расстояний (по барическим условиям выплавления). Дрени
рование выплавок на поверхность было, очевидно, связано с множест
венным образованием в коре трещин растяжения, с высоким тепловым 
содержанием и подвижностью мантии в области магмогенерации. Поэ
тому можно думать, что излияния платобазальтов происходили над 
обширными областями латеральных дифференциальных движений ко
ры и высоконагретой верхней мантии. В равной мере это относится и 
к массовым покровным излияниям базальтов в'океанических сегментах.

Известно, что излияния платобазальтов происходили в пределах раз
вивавшихся эпиконтинентальных впадин, которые заполнялись одно
временно мелководными терригенными осадками. Известно также, что 
иногда длительное развитие эпиконтинентальных впадин с терриген- 
ным выполнением завершалось внедрением крупных масс базитовых 
расплавов (Трансваальская впадина в Южной Африке, Удоканская в 
Сибири, Седбери в Канаде и др.). Судя по мощности осадков, накоп
ленных до внедрения интрузий, глубина прогибания этих впадин со



ставляла более 15 км. Синхронность этих событий отражает поднятие 
верхней мантии, активизированной в отношении магмогенерации. Ины
ми словами, образование обширных впадин — прогибов континентальной 
коры — увязывается с утонением ее основания, вызванным дифферен
циальными движениями мантийных и коровых масс. В рассмотренных 
случаях прорыв коры базитовыми выплавками отражает ее закритиче- 
ское утонение и разрыв сплошности. В связи с этим можно полагать, 
что образование и отмирание на континентальных сегментах обширных 
впадин и поднятий (синеклиз и антиклиз) в целом связано с латераль
ным перераспределением (перетеканием) подкоровых масс, но не всегдЗ 
сопровождалось разрывами сплошности коры и явлениями магмогене
рации, например в случае перетекания достаточно охлажденной мантий
ной массы.

Из данных, полученных при изучении офиолитовых ассоциаций по
род — аналогов разрезов верхней части палеоокеанических сегментов 
литосферы, следует, что в них положение одного из уровней дифферен
циальных движений маркируется бароуровнем минеральной перестрой
ки шпинелевых лерцолитов в плагиоклазовые и сопутствующего фрак
ционного выплавления оливин-плагиоклазовых низкобарических базаль
товых магм (ниже уровня охлажденной коры, но не ниже 20—25 км от 
поверхности). Оба явления сопровождаются резкой перестройкой и на
растанием интенсивности течения перидотитов в твердом состоянии. 
Здесь же концентрируются габброидные массивы — остывшие бассей
ны выплавок, которые заполняли разверзавшиеся пространства в оча
гах магмогенерации. Строение разрезов и структура слагающих пород 
показывают, что течение магматических расплавов в этих бассейнах и 
пространственные ограничения последних имели наклонную или субго
ризонтальную ориентировку. Она конформна ориентировке структур вяз
кого течения или срывов в перидотитах (плагиоклазовых лерцолитах, 
гарцбургитах), минеральные составы которых термобарически равновес
ны таковым в габброидах.

Структурно выше, в разрезах офиолитов располагается уровень фор
мирования базитовых дайковых роев и субгоризонтальных силлов — их 
питающих промежуточных камер. Те и другие сопряжены с лавовыми 
покровами, переслаивающимися с океаническими осадками. В мезозой
ских и кайнозойских областях океанических сегментов литосферы такие 
покровы занимают весьма обширные пространства. Полагая, что при 
подводных излияниях базальтовые лавы не могут растекаться далеко 
от магмоподводящих каналов и, имея в виду ограниченность по времени 
фаз тектоно-магматической активизации, мы неизбежно должны приз
нать значительную латеральную (но не обязательно сплошную) рас
пространенность явлений генерации и дренирования на поверхность магм 
в течение ограниченного интервала времени. Хорошо известно, что об
разование даек и силлов этого типа концентрируется только в узком ин
тервале— маломощном прикровлевом слое многокилометровых пе- 
ридотитовых толщ офиолитовых разрезов и что нижняя граница уровня 
их формирования отстоит от поверхности излияний и осадконакопления 
на расстоянии не более 1—2 км. Здесь, таким образом, мы сталкиваем
ся с еще одним, практически приповерхностным уровнем дифференциаль
ных движений. Перечисленными уровнями дифференциальных движений 
во внешней оболочке Земли приведенный список, по-видимому, не ис
черпывается и будет пополняться дальнейшими исследованиями.

Количественная оценка дифференциальных движений, охватываю
щих внешнюю оболочку, основывается в первую очередь на сравнении 
масштабов синхронных геологических образований, которые формиру
ются в ходе аккреции — деструкции отдельных сегментов или областей 
внешней оболочки. Существенную помощь этому могли бы оказать мас
совые данные по современным скоростям их дифференциальных движе
ний. Здесь также весьма ощутим недостаток наблюдений.

Из сравнения масштабов аккреции и деструкции литосферы, проте
кавших в течение синхронных тектонических фаз (эпох) в разноудален
но



ных участках внешней оболочки следует, что протекали они от места к 
месту взаимосвязанно. На основе достоверных и многочисленных дан
ных такого рода можно уже сейчас приближенно говорить о различных 
дифференциальных скоростях латерального перемещения масс в тече
ние синхронных интервалов времени. Ограниченный объем опубликован
ных данных по скоростям горизонтальных перемещений плит по разло
мам в океанических и континентальных сегментах за равные промежут
ки времени показывает, что в разных местах эти скорости различны. 
Важным следствием этих измерений явился вывод о том, что скорости 
перемещения масс в океанических секторах литосферы в среднем на по
рядок выше, чем в пределах континентальных. Эти измерения и вытека
ющий из них вывод находятся в соответствии с данными о мозаичной 
структуре внешней оболочки Земли.

Как видно, такая структура определяется в первую очередь вещест
венно-тектонической расслоенностью, сформирована пространственным 
совмещением разнородных и разновозрастных горных масс и наиболее 
концентрированно проявлена в коровом слое литосферы, в особенной 
мере — в континентальном. Все сказанное ложится в основу представле
ния, что мозаичная структура литосферы отражает движения слагаю
щих ее пород вблизи практически всей свободной поверхности планеты. 
При этом осуществляются дрейф, срывы и скучивание корового слоя в 
одних местах и его новообразование (наращивание) в других. Таким 
образом, смена во времени рисунков размещения сегментов с океаниче
ским и континентальным типами разрезов литосферы характеризует 
динамику изменения латеральных движений масс во внешней оболочке. 
Структура тех или иных участков литосферы отражает локальные усло
вия и особенности движений, дифференциального взаимодействия пе
ремещающихся масс пород и их реологические свойства.

РЕЖИМ ДВИЖЕНИЙ

Явления цикличности в чередовании периодов повышенной и пони
женной тектонической -активности ясно показывают неоднородность 
скорости движения за равные промежутки времени. Эта неоднород
ность сопровождается перестройками планетарных картин коровоман
тийных движений, характеризующими уже пространственные изменения 
за синхронные интервалы времени.

Важная особенность режима таких движений заключена в опреде
ленной периодичности колебаний уровня Мирового океана. Давно за
мечено, что в строении осадочных чехлов материков отражено чередо
вание эпох (фаз) затопления значительных пространств и их осушения. 
Рядом исследований [1, 5] показано, что при этом происходят взаимо
связанные изменения скорости осадконакопленйя, а периодичность 
этих явлений носит планетарный масштаб и синхронизируется с перио
дичностью в тектонической активности. Показано также соответствие 
кульминаций тектонической активности в мезозойской и кайнозойской 
эпохах (для этого времени наблюдения наиболее надежны) разрастанию 
срединно-океанических поднятий и трансгрессиям в пределах континен
тальных сегментов.

Отмеченная цикличность не единственная, а накладывается на явле
ние с большей периодичностью. Последнее проявлено во всех океаниче
ских сегментах и выражено в юре — нижнем мелу накоплением относи
тельно мелководных отложений, сменившихся с позднего мела накопле
нием все более глубоководных. Таким образом, фиксируется постепен
ное общее углубление Мирового океана, и можно думать в связи с этим, 
что в течение мезозойской и кайнозойской эпох происходит некоторое 
длиннопериодное растекание внешней оболочки в океанических сегмен
тах, которое осложнено цикличностью с короткопериодными фазами 
ускорения и замедления процесса. Из [5] и многих других геологиче
ских дацных можно заключить, что затухающий режим таких осцилля
ций, пo-видимoмv\ вообще характерен для тектонических эпох и фаз фа-
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нерозоя, а возможно, и докембрия. Существование осцилляций и их ре
жим для внешней оболочки порождают представление о пульсирующем 
и затухающем режиме подтока глубинных* мантийных масс в область 
периферической оболочки.

Взаимодействие масс. Отдельным аспектам взаимодействий для ряда 
геологических ситуаций посвящено много работ, связанных с разработ
кой концепции тектоники жестких литосферных плит. Использование 
ряда полученных при этом выводов представляется, однако, преждевре
менным, поскольку принимавшиеся посылки и граничные условия опи
раются на неподтверждающиеся положения (жесткость плит, наличие 
астеносферы), либо не учитывают ряд взаимодействий и условий при 
движениях литосферы (движения в континентальных сегментах лито
сферы, определяемая этими сегментами ее общая механическая неодно
родность) .

Представлениям тектоники жестких литосферных плит мы проти
вопоставляем гипотезу дифференциальных движений литосферы, про
исходящих в условиях упруговязких взаимодействий слагающих ее 
масс. Геологически эта концепция основывается на признании двух 
(рундаментальных фактов: необратимого наращивания объема корового 
слоя и внешней оболочки Земли на протяжении обозримой геологиче
ской истории и существовании вещественно-структурной расслоенности 
этой оболочки.

Океанические сегменты, как было показано выше, наращиваются 
преимущественно за счет мантийных масс, периодически поступающих к 
свободной поверхности внешней оболочки, и в малой мере за счет осаж
дения продуктов дезинтеграции ранее образованных кор. Континенталь
ные сегменты наращиваются путем скучивания и аккреции части коро
вых масс из океанических сегментов литосферы, подкорового материала 
и значительных по объему внутри- и окраинно-континентальных оса
дочных призм, образованных из продуктов дезинтеграции и преобразо
ваний более древней коры.

Наращивание корового слоя тесно сопряжено с циклическим фор
мированием его мозаичного строения и тектонической стратификации 
путем тектонического совмещения масс при неравномерных и дифферен
циальных движениях вблизи свободной поверхности планеты. Отсюда 
вытекает главное положение гипотезы: геологические процессы во 
внешней оболочке Земли обусловлены радиальной дифференциацией ее 
вещества и вызванными этим пульсационно-циклическими движениями 
мантийных масс, которые вблизи свободной поверхности планеты имеют 
преимущественно латеральную направленность, сложную и переменную 
динамику и режим.

В качестве постулируемых условий, при которых реализуются эти 
процессы, мы принимаем, что Земля является самогравитирующим и 
гидродинамически уравновешенным телом вращения, в котором: (а) вы
полняется принцип эквивалентности инерционной и гравитационной 
масс; (б) вещественно-плотностная неоднородность отражает равновес
ную кинетику перехода от первичной хаотической к некоторой упорядо
ченной неоднородности, возникающей при дифференциации вещества и 
теплового вырождения всей системы; (в) движения в литосфере и ман
тии характеризуются упруговязкими взаимодействиями, а возникающие 
при этом напряжения реализуются как в пограничной области между 
взаимодействующими массами с разными свойствами и (или) состояния
ми, так и внутри каждой из взаимодействующих масс.

Близкий подход к рассмотрению этой проблемы продемонстрирован 
при обсуждении ее механических аспектов [4]. Предлагаемое решение 
не противоречит основным геологическим наблюдениям и имеет наибо
лее всеобъемлющий вид в сравнении с другими концепциями. Соглас
но этому решению, наблюдаемые явления обусловлены гравитационно
вещественной дифференциацией вещества во внутренних оболочках 
Земли. Положение, размеры и режим эволюции очагов дифференциации 
характеризуются неизбежной нестационарностью и регламентированной
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периодичностью. Нестационарность и периодичность появления очагов 
•связывается с неравномерным течением дифференциации разных облас
тей мантии и в разное время. В результате этого периодически возника
ют и, исчерпавшись, вырождаются условия для энергетической актив
ности, а следовательно, и для конвективных движений.

Из сказанного следует ряд выводов, обусловливающих подход к 
оценке главных тицов взаимодействий при движениях в литосфере.

L В доступной наблюдениям и оценке внешней оболочке дифферен
циация пород выражена фазовыми перестройками минеральных ассо
циаций и фракционным разделением масс на менее и более плотные, 
легко- и тугоплавкие, легко- и малоподвижные образования. Нет осно
ваний полагать, что в глубинных оболочках Земли это явление распро
странено менее широко. Из [4] следует, что его масштабы оказываются 
достаточными, чтобы быть главной причиной для восходящих конвек
тивных массовых движений и возникновения слоисто-оболочечной струк
туры планеты, в которой продукты дифференциаций стремятся занять 
наиболее благоприятные энергетические положения.

Таким образом, сущность гравитационно-вещественной дифференци
ации в пределах мантии сводится, с одной стороны, к выведению из нее 
легких и подвижных веществ, обогащению ими внешней оболочки (на
ращиванию ее толщины), с другой — к продвижению фронта реагирова
ния мантии — ее подошвы — в направлении к ядру. В несколько ином 
виде здесь выражен тот же процесс аккреции внешней оболочки, но про
текающий в глубинной ее части.

Следствием такой дифференциации является преобладание восходя
щих тепломассопотоков и отсутствие крупных замкнутых конвективных 
ячей в качестве главной характерной черты движений в мантии. При 
приближении к свободной поверхности планеты восходящие массопото- 
ки неизбежно должны трансформироваться в латеральные, в которых 
некоторая материальная точка может неограниченно долго перемещать
ся вдоль свободной поверхности, не погружаясь в направлении ядра 
[4].

2. В нарастаниях и спадах тектонической активности находят, таким 
образом, свое отражение изменения энергетической активности тех 
областей мантии, которые ответственны за подток масс ко внешней обо
лочке и за изменения количества их движения. Можно полагать в связи 
с этим, что принципиальные перестройки общих рисунков латеральных 
движений вблизи свободной поверхности и создаваемые ими структуры 
в ходе тектонических эпох отражают пространственные перераспределе
ния главных областей мантийной энергетической активности. Частные 
перестройки и (или) активизация движения в рамках тектонических 
фаз характеризуют как пульсационные неоднородности в режиме эволю
ции таких областей, так и некоторые неоднородности количества дви
жения.

3. Мгновенная картина стационарного тепломассопотока характери
зуется в каждом из частных сечений вертикальными градиентами ско
рости движения и теплового состояния, понижающимися в направлении 
свободной поверхности. Такими же понижениями, но с меньшими гра
диентами, характеризуется латеральный тепломассопоток в продольном 
сечении от области истечения к его периферии. Изменения скорости 
движения и теплосодержания масс, поступающих во внешнюю оболочку, 
неизбежно должны обусловливать различие уровней их приближения к 
свободной поверхности, режим изменения теплового состояния пород 
(адиабатический или иной) и их реологических свойств, изменения диф
ференциальных скоростей латерального растекания и, таким образом, 
порождать волнообразную структуру движений в поверхностном слое 
(кинематические волны), усложняя картину массовых движений.

Структурное выражение главных типов взаимодействий масс здесь 
может быть представлено только в виде принципиальной качественной 
оценки, поскольку подробная характеристика требует привлечения ино
го аппарата обсуждения.
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В разрезе, мало меняющемся с глубиной по плотности и вязкости 
или с исчезающе тонким коровым слоем (океанического типа), прибли
жение массопотока к свободной поверхности способно вызвать образо
вание поднятия над областью истечения (рис. 2; 3, Л, Б). Его высота 
будет определяться гравитационной неустойчивостью, а латеральные 
размеры и форма — мерой подтока масс к поверхности, скоростью их 
латерального растекания и формой сечения восходящего массопотока. 
Области магмогенерации и извержения естественно связывать с такого 
рода образованиями, а особенности фракционного выплавления — с ди-
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намикой движения масс и их охлаждения. Возможность такой связи- 
продемонстрирована в большом числе публикаций по петрологическим 
условиям фракционного плавления базальтовых магм. Связь магмогене- 
рации с областями сопряжения частных латеральных кассопотоков— 
участками высоких градиентов дифференциального количества их дви
жения — выглядит менее очевидной.

В неоднородном разрезе, в котором внешний коровый слой значимо 
отличается плотностными и реологическими свойствами, структурное 
выражение его взаимодействия с массопотоком приобретает иной вид 
(см. рис. 2, 3). Существенным моментом в реакции корового слоя оказы
ваются условия свободы или стесненности его дрейфа. В таком разрезе, 
приближение массопотока к поверхности вызовет вовлечение в лате
ральное движение и растекание мантийных масс все более близких к 
поверхности горизонтов коры над областью истечения. Утоняясь здесь, 
кора будет прогибаться, оседать. Ее нижняя поверхность будет стре
миться приобрести выпуклый, а внешняя—вогнутый профили; закри- 
тическое утонение приведет к разрыву сплошности коры — вначале по 
системе рассеянных трещин, а затем в виде концентрированного разры
ва и образования области зияния. Дальнейшее растекание мантийного 
массопотока в стороны и дрейф корового слоя в направлении его рас
пространения может привести к полному или неполному удалению фраг
ментов коры из области истечения. Фрагменты, оставшиеся здесь после 
исчерпания потенциальной энергии движения, фиксируются в структуре 
зоны растекания в качестве микроплит или микроконтинентов.

Если скорость новообразования коры на фронте восходящего ман
тийного потока оказывается сопоставимой со скоростью образования 
некоторой критической мощности корового слоя или меньшей, то фор
мирование впадины в рельефе будет продолжаться и после разрыва 
коры, существовавшей к началу всего процесса. Этой последователь
ности событий соответствует динамика формирования внутри- и меж
континентальных рифтов, внутриконтинентальных и краевоморских 
впадин. Все они характеризуются разрезом с высоким стоянием, выпук
лым профилем и часто разуплотнением прикровлевой части верхней 
мантии, а также вогнутой кровлей или разорванным профилем фунда
мента корового слоя.

В области сопряжения мантийных латеральных массопотоков с не
равными количествами движения, дрейф участка корового слоя с поло
жительной плавучестью неизбежно должен замедляться над осью зоны 
сопряжения. Оказавшись здесь, такая коровая масса должна испыты
вать некоторые латеральные и вертикальные колебательные движения, 
отражающие динамику равновесия количеств движения у сопрягаю
щихся потоков. Поступление дополнительных коровых масс в этой си
туации обусловливает наращивание с периферии первоначально по
ступившего сюда фрагмента коры.

Рис. 2. Схема формирования корового слоя над восходящей и латеральной ветвями 
мантийного массопотока в главных моментах его структурой эволюции 

1 — осадочно-вулканогенный чехол океана предшествующей тектонической эпохи (а) и 
новообразованный (б); 2 — коровый слой океанический; 5 — то же,, континентальный; 
4—5 — верхняя мантия, часто обедненная базальтовыми компонентами-'(^) и необед- 
ненная (5); 6 — ранние граувакки; 7 — поздние граувакки и м о л а с с ы ; — области эро
зии подошвы коры и переотложения эродированного материала; 9 — вулканиты и ин
трузии примитивных базитовых выплавок; 10 — вулканиты контрастных и дробно диф
ференцированных серий; 11 — бароуровень стабильности оливин-плагиоклазовой 
ассоциации (условно); 12 — изотерма фракционного плавления базальтов (а) и траекто
рии относительного движения точек (б) недеплетированной (залитые) и деплетирован- 
ные (незалитые) мантии. А — возрастание тепловыделения в зоне коцентрации дефор
маций; Б — пластификация литосферного слоя и выдавливание части масс к свободной 
поверхности, фракционное выплавление базальтов; В — выход к поверхности части ман
тийного материала и новообразование корового слоя; Г — начало скучивания корового 
слоя океана; Д  — образование субконтинентального сгустка корового слоя; Е — 
подъем разогретых мантийных масс к основанию континентальной коры и ее частичное 
фракционное плавление; Ж  — эрозия подошвы коры, подкоровый массоперенос и скучи-

вание коры



Если значительный по латеральной протяженности участок конти
нентальной коры избыточно перекрывает область сопряжения мантий
ных массопотоков, то некоторые его окраины оказываются под воздей-

Рис. 3. Схема взаимодействия коры и мантийного массопотока (точечные линии) в океа
ническом (Л — Г) и континентальном (Д — 3) сегментах литосферы 

Л, Б — эволюция структуры океанического корового слоя (черная заливка) над вос
ходящим мантийным массопотоком при подходе его к поверхности (Л) и латеральном 
растекании (Б); В , Г — то же, для случая над областью сопряжения массопотоков при 
спаде (В) и росте (Г) импульса движения; Д  — 3  — последовательные стадии разрыва 
континентальной коры (редкая штриховка), образование области с океаническим типом 
разреза литосферы (Е), сопряженных складчатых областей (Ж) и внутренней отмер

шей впадины (3) (точечный крап)
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ствием встречных движений. Создаются, таким образом, условия разры
ва потока в основании коры (вдоль границы реологически наиболее не
однородных толщ), а также роста в коре касательных напряжений. 
Векторы этих напряжений в целом будут ориентированы к оси сопря
жения потоков и дополнительно менять свою направленность и величи
ну соответственно неоднородностям количества движения по периметру 
всего наращиваемого участка корового слоя.

Как следствие создаются условия для возникновения многих геоло
гических явлений: а — сжатия и скучивания коры — наибольшего по 
периферии области аккреции и убывающего к ее центральной части; 
б — прогрессивного роста термального и (или) барического метамор
физма за счет перехода части механической энергии в тепловую; в — 
вторичных пучений поверхности мантийного массопотока, из-за чего 
способны организоваться вторичные структуры растяжения коры в пре
делах ее участка, нависающего над потоком со встречным движением; 
г — образование вторичных вихрей в подкоровой зоне мантийного пото
ка в связи с (в), развитие дочерних противотоков и рост теплоотдачи в 
области движения с вихрями.малого масштаба; д — дифференциальных 
.сдвиговых смещений отдельных участков коры, чье развитие ведет к 
формированию внутри корового сгустка дополнительных подвижных зон 
или областей с преобладанием сбросово-сдвиговых смещений и где по
следовательно чередуются участки и (или) периоды сжатия (зоны нало
женной активизации, повторной орогении) и растяжения (некоторые 
рифты, грабены, зоны магматической проницаемости).

При переменном количестве движения в восходящем массопотоке, 
в области его трансформации в латеральный, неизбежно возникновение 
кинематической волны, расходящейся от оси истечения. В силу конеч
ности импульса количества движения такая волна будет постепенно 
вырождаться. При этом можно ожидать, что при некоторой критической 
скорости ее распространения, на фронте волны может возникнуть раз
рыв потока.

В океаническом типе разреза литосферы формирование сопутству
ющего поднятия в рельефе, с узкой зоной растяжения в приосевой ча
сти свода, может продолжаться до начала спада импульса восходящего 
движения. После этого над осью истечения (в тылу расходящейся вол
ны) начинает формироваться область прогибания кровли мантийного вы
ступа и воронки проседания в коровом слое (осевая рифтовая впадина). 
Расходящаяся кинематическая волна будет при этом распространяться 
от оси зоны истечения, затухать по амплитуде и увеличивать период по 
мере вырождения.

В свете сказанного становится возможным различать среди средин
но-океанических хребтов участки, которые характеризуют разные ста
дии прохождения кинематической волны, вызванной мантийным массо- 
потоком. Среди них участки с «быстрым» спредингом соответствуют на
чальным, а с «медленным» спредингом — конечным стадиям подтока 
и распространения волны. Особенность окраинных центров спрединга 
в таком случае определяется тем, что развитие волны происходит в 
обстановке, в которой существует некоторая реологическая анизотро
пия среды, задаваемая разницей свойств океанического и континенталь
ного разрезов литосферы; рост мантийного выступа может происходить 
под или перед козырьком континентальной коры. Как следствие этого 
развивается осеасимметричное распространение волны с дополнитель
ным количеством движения, меньшим в сторону континентальной мас
сы и большим в сторону океанической (рис. 4).

Скачок количества движения на фронте волны создает возможность 
для срыва потока и опрокидывания ее гребня. Отсюда: а) скучивание 
корового материала, наибольшее на фронте волны и наименьшее в 
тылу; б) перемещение «на плаву» фрагментов коры, сгруженных на 
фронте волны до момента ее вырождения, что обеспечивает их значи
тельный латеральный перенос; в) завальцевание и затягивание коро
вых масс под мантийные, вплоть до области соприкосновения с высоко-
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нагретыми частями мантийного массопотока. Реализация последней 
возможности создает условия для гравитационной или гидростатической 
неустойчивости включенной призмы коровых пород и для выплавления 
магм с широким спектром составов, в том числе андезитовых.

Распространение мантийной кинематической волны вблизи конти
нентальной окраины и формирование на ее фронте призм тектонических 
смесей корового материала хорошо согласуется с формированием по 
обе стороны окраинно-морского центра спрединга — со стороны конти
нента— краевого орогенного пояса, а со стороны океана — островодуж- 
ной постройки (см. рис. 4). Перед каждой из призм формируется фрон
тальная компенсационная впадина. На континентальной коре, с боль
шим запасом плавучести, можно ожидать несколько меньшие глубины 
прогибания таких впадин. Разрушение эрозией сопряженного ороген
ного поднятия ведет к их заполнению терригенными толщами и форми
рованию краевого прогиба. Для океанической коры с меньшим запасом 
плавучести естественно ожидать большие глубины погружения и в силу 
меньших количеств поступающего сюда дезинтегрированного материа
ла, меньшую степень заполнения осадками. Таким может быть одно из» 
возможных объяснений образования всей перечисленной группы струк
тур.

Существенным моментом взаимодействия восходящего потока ман
тийных пород с коровой оболочкой является передача тепла, создающая 
условия для прогрессивных метаморфических преобразований коровых 
пород. При обсуждении геодинамических моделей структурной эволю
ции литосферы принято исходить из представления о конвекции, кото
рая не учитывает теплоперенос за счет движения пород, отдающих и 
принимающих тепловую энергию.

Многочисленные данные по многоэтапным вязким деформациям, со
провождающим метаморфизм, раскрывают широкое участие в нем дви
жения горных масс. Это обстоятельство приводит к представлению о зна
чительной роли в метаморфических процессах тепломассопереноса к  
вынужденной конвекции. Допущение такого явления означает, что по
ток теплоносителя в состоянии не только поддерживать или нара
щивать температуру своих стенок, не только вовлекать их в дрейф в 
силу условий неразрывности, но оказывается способным уменьшать 
вязкость стенок, вовлекать таким образом новые массы в движение и* 
за счет этого увеличивать свое сечение. Иными словами, речь идет о 
том, что мантия может эродировать низы литосферы или корового 
слоя, а также перераспределять некоторые массы в их основании. На
копление здесь критического объема перераспределенного материала 
способно создавать вторичные области гравитационной неустойчивости 
и в конечном итоге становиться одной из причин, порождающей вторич
ные конвективные явления во внешней оболочке, в частности явления 
гранитно-купольной тектоники и образование некоторых кольцевых 
структур.

При таком подходе, предусматривающем явления селективного плав
ления, смешения, контаминации и фракционного плавления вещества, 
открывается возможность для обсуждения условий и динамики форми
рования в континентальных сегментах крупных и уникальных массивов 
магм среднего, кислого, ультращелочного и карбонатитового составов. 
Кроме того, раскрывается возможность привлечения фактора эрозии 
подошвы коры или литосферы подступающими мантийными массами.

Применительно к явлениям магматизма, использование понятия о 
тепломассопереносе в ходе вязких течений мантии и литосферы^ позво
ляет продвинуться в геодинамическом истолковании состава выплавок 
в зависимости от динамики движений. Очевидно, что при некоторых ско
ростях движения мантийного массопотока режим его остывания и спад 
общего давления не всегда обеспечивают состояние пород, необходимое 
для фракционного выплавления магм. Определяющее влияние на со
ставы магм помимо термобарических условий оказывает состав пород 
или их тектонических смесей в очагах фракционного плавления. Поэто
18



му при достаточном теплосодержании мантийных пород и в зависи
мости от толщины оболочки, покрывающей мантийный поток, обеспечи
вается образование базальтов повышенной щелочности (большие глу
бины) или толеитовых (меньшие глубины).
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Рис. 4. Схема взаимодействия коры и мантийного латерального массопотока в основ
ных стадиях прохождения длиннопериодно'й волны через участок литосферы с конти
нентальным (редкая штриховка) типом разреза (А — Г) и развитие вторичного ман
тийного диапира, окраинного моря, краевого орогена и островной дуги в области актив

ного сопряжения континентального и океанического типов литосферы (Д — 3) 
Стрелками показано направление движения масс, прерывистыми линиями — положе

ние сейсмофокальной зоны, другие условные обозначения см. на рис. 3
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Соприкосновение высоконагретого мантийного массопотока с основа
нием континентального корового слоя и прогрев его до температур се
лективного плавления сиалического вещества создают условия для об
разования кислых магм, известных в разрезах начального развития не
которых рифтов. До момента полного разрыва континентального коро
вого слоя и выведения его остатков мантийным массопотоком за изо
терму селективного плавления сиалического вещества можно ожи
дать продолжения его выплавления и извержения совместно с базаль
тами. При этом не исключается возможность новообразования части 
кислых магм путем ликвационного фракционирования базальтовых рас
плавов. По-видимому, такой вариант отражен в накоплении риодацит- 
базальтовых контрастных серий на ранних и поздних этапах эволюции 
подвижных поясов.

При образовании хаотических тектонических смесей корового или 
корово-мантийного материала путем либо массопереноса при подкоро
вой эрозии, либо накопления и включения его призм во вторичный ман
тийный поток на фронте кинематической волны, тепловое воздействие 
высоконагретых мантийных масс способно создать необходимые условия 
для выплавления серий с андезитовыми, дробно дифференцированными 
и вообще пестрыми по составу и набору выплавками. Такое взаимодей
ствие мантийных и коровых масс при фракционном плавлении может в 
ряде случаев удовлетворительно объяснять присутствие в магматитах 
континентов и их окраин высоких отношений стронциевых изотопов или 
высоких концентраций химических элементов, характерных для коро
вых пород.

Геологическая природа полосовых магнитных аномалий в океанах.
Главной особенностью геологической структуры океанических сегмен
тов и тесно связанной с ней структуры магнитного поля является по
лосовое чередование разновозрастных участков. В первом приближении 
их границы повторяют очертания материков и простирание срединно
океанических хребтов. К настоящему времени многими, в том числе и 
нами, поддерживается представление о связи этой особенности с растя
жением коры (спредингом), вызванным подтоком подкорового материа
ла из глубинных оболочек.

В гипотезе жестких литосферных плит модель спрединга основана 
на постулате, что наращивание этих плит происходит вдоль оси средин
но-океанических хребтов и осуществляется подставлением новых клинь
ев охлажденной астеносферы, раздвигающих ранее выдвинутые массы 
в стороны от осевой зоны. Отсюда: а) формирование остаточной намаг
ниченности в каждом новообразованном блоке океанической коры про
исходит над осью спрединга и однородно (по знаку, но не интенсив
ности намагниченности) по мере охлаждения его пород ниже темпера
туры Кюри; б) знакопеременная структура магнитохронологической 
шкалы для океанов характеризует последовательное и непрерывное при
ращение новообразованных участков коры в осевой зоне спрединга. 
Сопоставление возраста конкретного участка океанической коры, пред
сказываемого на основе этих положений, с палеонтологическим возра
стом основания ее осадочно-вулканогенного чехла дает, как правило, 
хорошую сходимость. Это расценивается как подтверждение правиль
ности модели и ее посылок.

Рисунок магнитного поля океанов характеризуется чередованием 
пространств с независимой внутренней структурой (площади юрско- 
нижнемелового, верхнемелового — кайнозойского возраста). Каждое 
из них включает конформные между собой области со спокойным маг
нитным полем и области полосовых аномалий с разноамплитудной и 
знакопеременной напряженностью магнитного поля. Внутри верхне
меловых— кайнозойских площадей с полосовыми аномалиями в свою 
очередь выделяются области с конформным их рисунком, разделенные 
зонами нарушения согласованности ориентировок аномалий. Периоды 
перестройки рисунков магнитного поля, а также областей со спокойным 
магнитным полем отчетливо синхронизируются с периодами формиро-
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Рис. 5. Схема формирования зоны спрединга и полосовых магнитных аномалий 
А — рост импульса восходящего движения, разрастание области спрединга, ее подня
тие (черное) и сопряженное погружение прилегающих океанических (тонкая штрихов
ка) и континентальных (без крапа) участков литосферы; Б — спад импульса движе
ния мантии, углубление дна океанического сегмента и сопряженное поднятие матери
ков; В — сравнительный график мезозойских и кайнозойских трансгрессий (по [15]) 
с углублением океанического дна к кайнозою (верхняя часть) и сопряженных этапов 
перестройки рисунка полосовых магнитных аномалий в океане (нижняя часть, зали
тые участки), цифры — млн. лет; Г — Ж — два последовательных цикла образования 

зон спрединга в стадиях разрастания (Г, Е) и спада (Д, Ж)
1—3 — литосферный слой: 1 — до активизации; 2 — в первом; 3 — в последующем 
циклах активизации; 4—5 — изотермы Кюри на прогрессивной (4) и регрессивной (5) 
стадиях эволюции области спрединга; 6 — излияния базальтов; 7 — направление дви

жения массопотоков ‘ *
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вания складчатых поясов и главных границ регрессивно-трансгрессив
ных циклов осадконакопления на материках (рис. 5, А —В). Периоды 
формирования участков океанической коры с конформными рисунками 
магнитных аномалий соответствуют периодам спада тектонической ак
тивности.

Другим важным обстоятельством является сопоставимость периодов, 
масштабов и механизмов массовых покровных излияний базальтов, в 
мезозойское и третичное время в океанах и на материках. Гигантские 
области были охвачены не концентрированными в узких зонах, а рас
сеянными по латерали внедрениями даек и излияниями базальтовых 
лав; наиболее крупными фрагментами этих областей в океанах явля
ются площади со спокойным магнитным полем. В сравнении с их разме
рами узкая осевая зона современных срединных хребтов, где изливались 
четвертичные базальты, оказывается малопредставительной для обсуж
дения механизма спрединга во всей его полноте и может иллюстриро
вать только некоторые его особенности.

Не может оставаться вне внимания и то обстоятельство, что области 
со спокойным магнитным полем характеризуются наименьшей расчле
ненностью рельефа вообще и наименьшими амплитудами вертикальных 
перемещений акустического фундамента в частности. Этим они отлича
ются от областей с полосовыми магнитными аномалиями (в первую оче
редь от срединных хребтов) с характерными вертикальными блоковыми 
подвижками в системе длиннопериодных волновых движений.

Тонкие магнитометрические исследования последних лет показыва
ют, что интегральный расчетный вектор остаточной намагниченности 
пород, получаемый суммированием его значений в каждой из единиц 
изучаемого океанического разреза, не соответствует фактически наблю
даемому над этим разрезом. Характерная магнитометрическая особен
ность таких разрезов — вертикальная перемежаемость толщ со знако
переменными и разноориентированными векторами остаточной намагни
ченности пород. Что в таком случае определяет наблюдаемая магнитная 
аномалия? Что характеризует ее природу и возраст в случае, когда она 
выделена над длительно формировавшимся стратиграфическим разре
зом, который содержит многоярусные покровы базальтов и меланокра- 
товый фундамент, отделенный от базальтов стратиграфическим пере
рывом?

Среди образований, формирующих разрез океанической коры, геоло
гически надежно документируются две его части. Верхняя включает 
осадки с органическими остатками, базальтовые покровы и их подво
дящие каналы (дайки). Возраст этой части разреза надежно датируется 
палеонтологическими данными; с ним согласовываются определения 
возраста другими методами датировок. Нижняя часть разреза включа
ет различно преобразованные вторичными процессами мантийные пе
ридотиты и ассоциированные габброиды, которые охарактеризованы 
единичными радиологическими датировками. Вещественно-структурные 
исследования пород из этой части разреза и из офиолитовых ассоциа
ций в складчатых поясах материков показывают длительность, слож
ность и многоэтапность их формирования. Из этих же исследований из
вестно, что формирование комплексов из нижней и верхней частей раз
реза океанической коры разделено временем многоэтапной серпентиниза- 
ции ультрабазитов и родингитизации габброидов, а часто и стратигра
фическим перерывом с неизвестной продолжительностью — обстоятель
ство, также важное для выбора модели спрединга.

Сообразуя перечисленные обстоятельства между собой и со сказан
ным ранее, мы приходим к представлению, что структурообразование 
в океанических сегментах происходило циклично и синхронно тектони
ческим эпохам или фазам структурообразования на материках. В ходе 
каждого из циклов различаются этапы тектонической активности (соб
ственно спрединга) и относительного покоя или спада активности. С 
первыми связано формирование областей с однородным (спокойным) 
магнитным полем одного знака намагничения или зон несогласий между
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областями с автономными и конформными структурными рисунками 
магнитного поля. Со вторым связано формирование областей развитая 
конформных полосовых аномалий с дробной знакопеременной нам*аг- 
ниченностью. Таким образом, спрединг представляет наиболее актив
ные и относительно непродолжительные периоды структурной пере
стройки внешней оболочки Земли, в ходе которых реализуется в наи
большем масштабе разгрузка напряжений, накапливаемых здесь под 
воздействием активных движений мантии. Формирование же областей 
с полосовыми магнитными аномалиями соответствует относительно 
продолжительным периодам спада тектонической активности, в ходе 
которых структурообразование охватывает маломощную зону, включа
ющую кору и прилегающую верхнюю мантию.

Такое представление открывает возможность выделять в структур
ной эволюции океанической коры этапы предыстории спрединга (океа
нической или континентальной), этап активизации внешней оболочки в 
зоне спрединга и этап его отмирания (см. рис. 5, Г—Ж ). При таком 
подходе этап спрединга включает: а) разгрузку механических напря
жений, накопившихся во внешней оболочке, в широкой зоне, преобразо
вание части механической энергии в тепловую; как следствие во внеш
ней высоковязкой оболочке возникает зона с пониженной вязкостью 
пород, ширина которой в порядках величин сопоставима с толщиной 
активизированной оболочки; это явление способствует выдавливанию 
части ее масс к свободной поверхности, т. е. образованию вторичного 
восходящего тепломассопотока и в его пределах интенсивной структур
ной перестройкой этой оболочки; б) подъем к свободной поверхности 
изотерм (в том числе изотерм фракционного плавления базальтов и 
изотермы Кюри), растекание тепломассопотока от оси зоны активиза
ции с передачей импульса движения сопредельным участкам оболочки 
с большими вязкостями пород; в) подъем рельефа над восходящим 
массопотоком, сопровождаемый максимальным масштабом растяжений 
оболочки вблизи поверхности и образованием по периферии поднятия 
компенсационных впадин; г) активизация фракционного плавления ба
зальтов по всему поперечному сечению восходящего тепломассопотока 
и покровных излияний базальтов; при этом, по-видимому, возможна 
магматическая активизация мантии под сопредельными участками 
внешней оболочки, не вовлеченными прямо в зону спрединга.

В этапе отмирания зоны спрединга можно ожидать явления спада 
интенсивности движений и как следствие вырождения тепломассопото
ка, т. е. снижения со временем магматической активности вообще и в 
направлении к оси тепломассопотока в частности; постепенного спада 
температур и перемещения к оси тепломассопотока изотерм, в том чис
ле изотермы Кюри; постепенного понижения рельефа дна от периферии 
к оси вырождающегося темпломассопотока по мере исчерпания потен
циальной энергии движения.

Можно думать, таким образом, что образование видимой геологи
ческой структуры океанической коры вне зон ее скучивания и обуслов
ленной ею структуры полосовых магнитных аномалий оказывается тес
но связанным с регрессивной ветвью цикла формирования зон спредин
га. Эта часть эволюции выражена наиболее ярко и представлена гипсо
метрическим понижением поверхности срединного хребта от его пери
ферии к оси отмирающей зоны спрединга (оси тепломассопотока), омо
ложением в том же направлении возраста коры и магнитных аномалий.

Развитие геологической структуры коры в океанической литосфере 
может быть прямо прослежено на сравнительно коротком интервале 
времени (150—100 млн. лет), соответствующем продолжительности 
альпийской орогении материков. Сравнительно с их длительно форми
рующейся структурой она естественно менее сложна, в чем заключена 
се отличительная особенность. Это еще раз косвенно указывает на пе
риодическое высокое стояние в океанических сегментах кровли мантии, 
которое прямо отражено в малых глубинах заложения разрывных зон, 
нахождения очагов магматической и сейсмической активности.
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Обращаясь ко всему сказанному, мы видим, ч$о структурная эволю
ция литосферы регламентируется множественной периодичностью дви
жений: а) быстрых и длиннопериодных, протекающих во временных 
рамках тектонических эпох; б) накладывающихся на них с меньшей пе
риодичностью, сопоставимой с продолжительностью тектонических фаз 
и в рамках этих фаз — тектонических эпизодов; в) связанных с изоста- 
тической компенсацией; г) сопоставимых по шкале времени с продол
жительностью извержений, землетрясений, автершоков и, наконец, 
д) с периодичностью собственных упругих колебаний Земли. Ясно, 
что каждое из этих движений выражается в структурообразовании че
рез те или иные особенности реакций среды (ньютоновские и неньюто
новские). Часть из них геологически документируется -как разные ме
ханизмы массопереноса путем вязкого и пластического течения в твер
дом состоянии или перемещения по разноамплитудным хрупким разры
вам.

Весь геологический опыт показывает, что каждый из участков лито
сферы или мантии одновременно участвует во многих перечисленных 
типах движений. Это обстоятельство никак нельзя упускать из виду 
при обсуждении кинематических и динамических условий структуро- 
образования.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Итак, развивая мобилистические представления А. Вегенера в гео
логии^ мы приходим к выводу, что ле жесткие литосферные плиты, а 
вся масса литосферы вместе с покрывающей ее тонкой пленкой коры 
неравномерно движется вдоль свободной поверхности Земли по перио
дически изменяющимся направлениям и формирует ее . чрезвычайно 
сложную структуру. Эти движения, вызванные вещественно-гравитаци
онной дифференциацией и порожденными ею конвективными тепломас- 
сопотрками, начались с окончанием аккреции протопланетного облака 
и, по-видимому, кончатся с началом исчерпания энергетических воз
можностей дифференциации и теплового вырождения планеты.

Нельзя сказать, что и предлагаемая нами концепция дифференци
ального дрейфа готова сегодня объяснить все геологические явления. 
Имеется еще достаточно много частных неясностей, существование ко
торых обязано в первую очередь недостаточности данных и отсутствию 
разумных физических толкований их природы.

Вместе с тем нам представляется, что предлагаемый подход позво
ляет развивать идеи мобилизма в геологии, оказывается более гибким и 
широким, чем тектоника жестких литосферных плит, и снимает с обсуж
дения многие проблемы, возникшие в отрыве от геологического опыта. 
Представляется также, что исследования с широким подходом к пробле
ме в комплексе геологических, петрологических, металлогенических и 
механических ее аспектов создают условия для нового понимания строе
ния и эволюции Земли.

Авторы глубоко благодарят В. П. Мясникова, В. Е. Фадеева и 
Т. М. Энеева за плодотворные обсуждения вопросов, затрагиваемых в 
статье, и замечания по ее тексту.
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Г E O T  Е К Т  О Н И К  А
Ноябрь — Декабрь 1982 г.№ 6

У Д К  551.24

Х А И Н В .  L,  Л Е В И Н Л . Э . ,  Т У Л И А Н И Л . И

НЕКОТОРЫЕ КОЛИЧЕСТВЕННЫЕ ПАРАМЕТРЫ ГЛОБАЛЬНОЙ
СТРУКТУРЫ ЗЕМЛИ

Статья посвящена анализу распределения площадей основных струк- 
турных элементов континентов и Мирового океана и соотношению с ними 
объемов вулканогенно-осадочного чехла. Направленность развития конти
нентальной и океанической коры выясняется путем. анализа распределения 
ее площади по времени формирования. В итоге устанавливается хорошая 
корреляция с более ранними подсчетами подобного плана, уточняются мно
гие параметры распределения площадей и объемов в связи с истюльзовани- 
ем принципиально новой тектонической основы, намечаются некоторые зако
номерности в направленности эволюции верхней оболочки Земйй. Эти зако
номерности определяются: возрастанием тектонической активности от ран
него докембрия, протогея к все более молодым эпохам неЪгея; вероятным 
увеличением мощности океанической коры от протоокеанов к современным; 
определенной упорядоченностью взаимосвязанного процесса растяжение — 
сжатие; нарастание площади эпиплатформенного орогенеза по мере разрас
тания молодой океанической коры.

По мере развития геологической науки и накопления новых знаний, 
о строении континентов и океанов неоднократно предпринимались по
пытки количественного анализа различных аспектов глобальной струк
туры Земли. Они касались на ранних этапах самых общих, приближен
ных, оценок объема и химического состава осадочной оболочки [18, 21], 
а затем возможно детального выявления распределения объемов, масс 
и среднего химического состава трех главных слоев земной коры — «ба
зальтового», «гранитного» и осадочного [1, 9, 101; строения собственно 
осадочной оболочки [8]; выяснения скорости накопления различных 
типов пород на континентах [11]; сравнительной оценки интенсивности 
вулканизма на континентах и в океанах [6, 12]; изменения интенсивно
сти эффузивного вулканизма океанов [5]; распределения объемов вул
каногенно-осадочного чехла в Мировом океане [16].

Данная статья в отличие от указанных выше исследований имеет 
целью рассмотреть в неразрывном единстве, с одной стороны, распреде
ление площадей основных структурных элементов континентов и Миро
вого океана, а с другой — соотношение с ними объемов вулканогенно
осадочного чехла. Основные принципы выделения этих элементов на со
временном уровне знаний содержатся в двух обобщающих работах [15,. 
17].

Наш анализ основан на количественной обработке «Тектонической 
карты Мира» М 1 :25 000 000, составленной В. Е. Хаиным, Л. Э. Леви
ным, Ю. Я. Кузнецовым в 1977 г. и опубликованной в 1982 г. Подсчет 
площадей и объемов был выполнен методами интегрального исчисления 
с введением поправок за искажение проекции карты. Ошибка в подсче
те площадей не превышала ±5% , а мощности чехла были приняты в со
ответствии с имеющимися геолого-геофизическими материалами, в том 
числе и данными глубоководного бурения.

РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ПЛОЩАДЕЙ ОСНОВНЫХ СТРУКТУРНЫХ 
ЭЛЕМЕНТОВ ЗЕМЛИ

Дифференциация основных структурных элементов Земли, принятая 
при подсчете площадей, была проведена в соответствии с их принадлеж
ностью к четырем главнейшим типам коры — континентальному, суб
континентальному, океаническому и субокеаническому в понимании 
И. П. Косминской [3]. При этом учитывалось, что распространение в
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пределах Мирового океана первых двух типов коры имеет место в сред
нем до изобаты 2000 м, где в соответствии с данными геофизики начи
нается исчезновение из разреза «гранито-гнейсового» слоя и появляется 
кора переходного, а затем океанического типа. Соответственно из об
щей площади Земли в 510 млн. км2 на долю континентальной и субкон
тинентальной коры приходится 208,9 млн. км2, против 301,1 млн. км2 
суммарной площади океанической и субокеанической коры.

В пределах континентальной коры были выделены прежде всего две 
категории областей — платформы и зрелые орогены. Первые, в свою 
очередь, подразделены на щиты, плиты древних и молодых платформ. 
Вторые — на эпиплатформенные и эпигеосинклинальные орогены с 
дальнейшей детализацией по возрасту либо складчато-метаморфическо
го основания (эпиплатформенные орогены), либо завершающей склад
чатости (эпигеосинклинальные орогены). Субконтинентальную кору 
представляют структуры островных дуг.

В области океанической коры выделены структурные элементы двух 
основных типов — океанические плиты и внутриокеанические подвиж
ные пояса (хребты), дифференцированные в зависимости от принадлеж
ности к определенному океану. К субокеанической коре отнесены мно
гие котловины окраинных и внутренних морей, за исключением тех из 
них, которые представляют апофизы океанов подобно Тасманову морю 
и Калифорнийскому заливу. Одновременно как океаническая, так и суб
океаническая кора была районирована по времени образования (рису
нок см. вклейку к стр. 9).

Однако данные о площади основных структурных элементов Земли 
отражают главным образом особенности морфологии земной коры, обу
словленные сложным сочетанием горизонтальных и вертикальных дви
жений ее отдельных блоков. Направленность развития коры может быть 
выяснена путем анализа распределения ее площади по времени форми
рования. При этом имеется в виду, что подавляющее большинство 
/структурных элементов включает генерации, сформированные в две или 
даже три эпохи тектоно-магматической активности. Относительно гомо
генными в этом плане являются только островные дуги и внутриокеани
ческие подвижные пояса. Соответственно результаты подсчета площадей 
структурных элементов и распределения коры по времени образования 
рассматриваются далее в неразрывном единстве (табл. 1, 2).

В области распространения континентальной коры наибольшую пло
щадь занимают раннедокембрийские, т. е. архейско-нижнепротерозой
ские складчато-метаморфические комплексы. Они представляют
83,9 млн. км2 фундамента древних платформ и 12 млн. км2 одновозраст
ных ему по консолидации блоков, втянутых в эпиплатформенный ороге
нез. Присутствие блоков раннего докембрия установлено также в осно
вании молодых платформ и ряда позднедокембрийских и фанерозойских 
складчато-геосинклинальных систем. Минимальное значение площади 
раннедокембрийского основания может быть оценено в 40,2 млн. км2.

Таким образом, достоверная площадь распространения раннедо- 
кембрийских комплексов составляет 95,9 млн. км2, или 47,3% площади 
континентальной коры, а вероятная не менее 136,1 млн. км2, или 67,1% 
площади всей континентальной коры. Последнее заключение несколько 
меньше более раннего подсчета [20], где оказалось, что комплексы ран
него докембрия могут занимать до 80% площади современных континен
тов. Отмеченное расхождение в оценках вызывает необходимость даль
нейшего изучения особенностей эволюции многих фанерозойских склад
чато-геосинклинальных систем, имея в виду прежде всего их заложение 
на океанической или континентальной коре, а также возраст последней.

Щиты занимают не более 15% площади континентальной коры, или
29,2 млн. км2. На долю щитов семи платформ Лавразии приходится
11,7 млн. км2 против 17,5 млн. км2 общей площади щитов пяти платформ 
Гондваны. Аналогичным оказывается суммарное соотношение распреде
ления в их пределах площади архейской (11,5 млн. км2) и раннепроте- 
розойской (17,7 млн. км2) коры. На щитах Лавразии это соотношение
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Таблица 1
Распределение площадей земной коры по времени образования

Земная кора Время образования Площадь, 
10* км2

% от площади 
земной коры 

в целом

Континентальная до Раннедокембрийская * 95,9 18,9
изобаты 2000 м Байкальская 36,3 7,1

Каледонская 12,5 2,5
Герцинская 20,6 4,0
Киммерийская 17,0 3,3
Альпийская (ранняя) 20,4 4,0

Субконтинентальная Альпийская (поздняя островодуж- 
ная)

Итого континентальной и субконти
нентальной коры

6,2 1,2

208,9 41,0

-Океаническая Киммерийская (преимущественно 
позднеюрская — меловая)

124,1 24,3

Альпийская 152,4 29,9
Итого океанической коры 276,5 54,2

Лреимуще^ гвенно 
субокеаническая

Раннекиммерийская (позднепалео- 
зойско-раннедоезозойская)

4,2 0,8

кора Позднекиммерийская (преимущест
венно позднемезозойско-раннекай- 
нозойская)

20,4 4,0

Земная кора в целом 510,0 100

* В таблице данные только для древних платформ и областей эпяплатформенного орогенеза. Общее 
распространение докембрийской коры составляет минимум 136 млн. км2, Или 26,7% площади поверхности 
Земли.

3,8 против 7,9 млн. км2, а Гондваны— 7,7 против 9,8 млн. км2. С генети
ческих позиций эти соотношения, вероятно, кажущиеся, поскольку в ос
новании многих раннепротерозойских блоков находится и архейская 
кора.

Самый крупный по площади в пределах Лавразии — Канадский щит, 
занимающий 7,2 млн. км2, или совместно с выступами фундамента Грен
ландии— 8 млн. км2, а наименьший — Украинский, равный 0,06 млн. км2. 
На платформах Гондваны особо выделяются по площади щиты Афри
кано-Аравийской платформы, занимающие 7,4 млн. км2, а наименьши
ми оказываются щиты Индостанской платформы — 0,9 млн. км2.

Плиты древних платформ охватывают чуть менее 42% площади кон
тинентальной коры, или 84,9 млн. км2. В пределах Лавразии их общая 
площадь 34,1 млн. км2, а Гондваны — 50,6 млн. км2. Самая крупная пли
та северного ряда — в пределах Северо-Американской платформы и 
Гренландии, занимающая 18,1 млн. км2, а наименьшая — Гиперборей
ская — 0,6 млн. км2. В южном ряду древних плит наибольшей оказыва
ется находящаяся в пределах Африкано-Аравийской платформы, равная 
по площади совместно с областями байкальской консолидации 33,0 млн. 
км2, а наименьшей — в пределах Индостанской платформы, занимаю
щая 4,2 млн. км2.

Таким образом, в сумме щиты и плиты древних платформ Лавразии 
(45,8 млн. км2) меньше по площади, чем аналогичные структуры Гонд
ваны (68,1 млн. км2). Напротив, площади самых крупных и наименьших 
щитов и плит Лавразии и Гондваны равновелики.

Области байкальской консолидации охватывают 17,9% площади 
континентальной коры, или 36,3 млн. км2. Лишь 5,4 млн. км2 из этой 
площади втянуто в эпиплатформенный орогенез. Остальные 30,9 млн. 
км2 находятся в сложных пространственных соотношениях с плитами 
как древних, так и молодых платформ. Древние платформы Лавразии, 
а также Индостанскую, Австралийскую и, по-видимому, Антарктиче
скую платформы Гондваны эти области наращивают по периферии.
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В пределах Южно-Американской и Африкано-Аравийской древних плат
форм, а также и молодых платформ они принимают значительное уча
стие и в строении их внутренних районов.

Суммарная площадь восьми областей гренвильско-байкальской кон
солидации Лавразии 19,6 млн. км2. Три из них — Примексиканская, 
Арктическая, а также юго-восточного (Прикаспий) и северо-восточного 
(Тиман) обрамления Восточно-Европейской платформы имеют площадь 
от 2,0 млн. км2 и более, тогда как остальные — 0,5—0,7 млн. км2 (см. 
рисунок).

На континентах Гондваны байкалиды распространены в пяти облас
тях, но крупных по площади только три. Так, из общей площади Южно- 
Американской платформы в 16,2 млн. км2 на долю байкалид (совмест
но с ранними каледонидами Патагонской плиты) приходится 8,9 млн. 
км2. Для Африкано-Аравийской платформы аналогичное соотношение
22,9 и 10,1 млн. км2. В Антарктиде на долю байкалид и салаирид при
ходится 4,1 млн. км2. Общая площадь байкалид Гондваны — 26,3 млн. 
км2. Таким образом, по порядку величин соотношение площадей байка
лид Лавразии и Гондваны аналогично площадям щитов и плит древних 
платформ.

Области каледонской консолидации занимают около 6,0% площади 
континентальной коры, или 12,5 млн. км2. Из этой площади 7,1 млн. км2 
представляют орогены, а остальные 5,4 млн. км2 входят в состав фун
дамента молодых плит и межгорных впадин, главным образом Восточ
но-Австралийской и Западно-Сибирской плит, а также восточного, шель
фового обрамления Северных Аппалачей.

Области герцинской консолидации охватывают до 10,2% площади 
континентальной коры, или 20,6 млн. км2. В состав фундамента молодых 
плит и межгорных впадин входит 8,9 млн. км2, а в строении орогенов 
участвуют остальные 11,7 млн. км2. Наибольшим распространением гер- 
циниды пользуются в Евразии, где участвуют в строении внутриконти- 
нентальных Урало-Охотского (6,7 млн. км2) и Средиземноморского 
(5,2 млн. км2) подвижных поясов. Все остальные окраинно-континен
тальные подвижные пояса (Южные Аппалачи, Западно-Тихоокеанский 
и др.) характеризуются приблизительно одинаковой площадью герци- 
нид — от 0,6 до 2,1 млн. км2.

Плиты молодых платформ включают часть областей байкальской, 
каледонской, герцинской и даже раннекиммерийской консолидации. 
Однако они занимают лишь 10,1 млн. км2, или 5% площади континен
тальной коры. Почти все они, за исключением Восточно-Австралийской 
и Патагонской, связаны с Лавразией. Самая крупная — Западно-Сибир
ская — 2,9 млн. км2, а наименьшая — Иберийская — 0,4 млн. км2.

Общая площадь платформ Лавразии — 54,4 млн. км2, а Гондваны — 
69,6 млн. км2. Платформы в целом охватывают почти 61% площади кон
тинентальной коры, или 124,0 млн. км2 (табл. 2).

На домезозойском основании возникли почти все и эпиплатформен- 
ные орогены, которые занимают 13,8% площади континентальной коры, 
или 28,1 млн. км2 (см. табл. 2). Наибольшая их часть, представленная 
раннедокембрийскими блоками, имеет площадь 12 млн. км2, остальные 
от 3,3 до 6,7 млн. км2. Из областей киммерийской консолидации в эпи- 
платформенный орогенез втянуты лишь отдельные участки в Антаркти
де, юге Африки и востоке Азии площадью до 0,7 млн. км2. Если учиты
вать, что Верхояно-Чукотская область киммерид площадью в 2,1 млн. 
км2 также может рассматриваться в качестве эпиплатформенного оро- 
гена, то общая площадь эпиплатформенных орогенов увеличивается до
30,2 млн. км2.

По времени проявления восходящих движений рассматриваемые 
орогены подразделяются на три группы: мезозойскую, кайнозойскую, 
мезозойско-кайнозойскую длительного, но прерывистого развития. Пло
щадь первой из них 1,1 млн. км2; второй—23,9 млн. км2, третьей — 
3,1 млн. км2. В пространственном отношении около половины областей 
эпиплатформенного орогенеза (12,5 млн. км2) связано с внутриконти-
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Таблица 2
Распределение площадей основных структурных элементов Земли

Земная кора Структурные элементы Площадь  
Ю* км*

% ОТ площади 
земной коры 

в делом

Континенталь- Платформы Щиты 29,2 5,7
ная до изо- Плиты древних плат- 84,9 16,6
баты 2000 м форм

Плиты молодых плат- 10,1 2,0
форм

Итого 124,2 24,3
Зрелые орогены Эпиплатформенные, в 28,1 5,5

том числе
на дорифейском основа- 12,0 2,3

НИИ
на байкальском основа- 5,4 U

НИИ
на каледонском основа- 3,3 0,6

НИИ
на герцинском основа- 6,7 1,3

НИИ
на киммерийском основа- 0,7 0,1

НИИ
Эпигеосинклинальные, в 34,2 6,7

том числе
каледонские 3,8 0,7
герцинские 5,4 1,1
киммерийские 9,9 1,9
альпийские 15,1 .3,0
Межгорные прогибы об 16,2 3,2

ластей активизации
Субконтинен Островодужные 6,2 1,2

тальная Итого орогенов. 84,7 16,6
Структурные элементы 208,9 40,9

континентальной и суб
континентальной коры

Океаническая Океанические пли Тихого океана 108,1 21,2
ты, включая сво Индийского океана 47,3 9,4
довые поднятия Атлантического океана 45,6 8,9
и глыбовые Арктического океана 4,3 0,8
хребты Итого 205,3 40,3

Внутриокеаниче- Восточно-Тихоокеанский 35,1 6,9
ские подвижные с ответвлениями
пояса (хребты) Индоокеанскиё 15,9 3,2

Атлантический 20,0 3,9
Арктический 0,2 0,05
Итого 71,2 14,0
Структурные элементы 276,5 54,3

океанической коры в
целом

Субокеаниче Глубоководные
ская котловины окра

инных и внут
ренних морей 24,6 4,8

Земная кора в целом 510,0 100,0

нентальными Средиземноморским и Урало-Охотским подвижными поя
сами; значительная часть е окраинно-континентальным Тихоокеанским 
(5,1 млн. км2), а также Западно- и Восточно-Африканским и Индостан- 
ским рифтовыми поясами (4,4 млн. км2), остальные с Арктическим окра
инно-континентальным подвижным поясом.

Области киммерийской консолидации завершенного и незавершенно
го формирования охватывают 8,3% площади континентальной коры, или 
17,0 млн. км2. В строении собственно зрелых орогенов Земли участвуют
11,5 млн. км2, а остальные 5,5 млн. км2 представляют основание чехла 
главным образом межгорных прогибов. В пределах Средиземноморско
го пояса на долю киммерид приходится до 4,0 млн. км2, Урало-Охотско-
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го совместно с Верхояно-Чукотской областью 3,3 млн. км2, Анд сов
местно с Антарктандами — 3,9 млн. км2, Кордильер Северной Америки —
3,5 млн. км2 и Новозеландской области (орогены и Новозеландское кра
евое плато) — 2,2 млн. км2. В этом распределении обращает внимание 
почти полное равенство областей киммерийской консолидации Евразии 
(7,3 млн. км2) и обеих Америк (7,4 млн. км2).

Области раннеальпийской консолидации занимают 10% площади 
континентов, или 20,4 млн. км2. В ряде случаев, преимущественно на 
обрамлении Тихого океана, эти области рассматриваются в качестве 
субконтинентальной коры незавершенного формирования [14]. В стро
ении эпигеосинклинальных орогенов участвуют 15,1 млн. км2, а осталь
ные 5,3 млн. км2 — основание чехла межгорных впадин, распространя
ющихся порой на шельф окраинных и внутренних морей.

Распределение площадей альпид между подвижными поясами Зем
ли следующее: Восточно-Тихоокеанский (Анды и Кордильеры) — 
8,1 млн. км2; Средиземноморский до Гималаев включительно — 6,8 млн. 
км2; Западно-Тихоокеанский совместно с восточным (Индонезийским) 
окончанием Средиземноморского пояса — 5,5 млн. км2. Как и в случае 
киммерид эти значения оказываются весьма близкими по порядку.

Эпигеосинклинальные орогены в современной структуре Земли зани
мают 17% площади континентальной коры, равной 34,2 млн. км2. Одна
ко более половины ее (25 млн. км2) принадлежит областям киммерий
ской и раннеальпийской консолидации. Они отличаются также после
довательным увеличением площади от каледонской (3,8 млн. км2) до 
альпийской тектоно-магматической эпохи (15,1 млн. км2).

В пространственном отношении наибольшую площадь занимают эпи
геосинклинальные орогены Средиземноморского и Урало-Охотского по
ясов (16,5 млн. км2) или без Верхояно-Чукотской области 14,4 млн. км2 
и Кордильер Южной и Северной Америки (10,1 млн. км2). На орогены 
Западно- и Восточно-Атлантического поясов приходится 2,4 млн. км2,. 
Западно-Тихоокеанского пояса — 3,3 млн. км2 и Арктического пояса —
1,9 млн. км2.

Общая площадь зрелых орогенов Земли составляет 62,3 млн. км2, а 
совместно с межгорными прогибами (16,2 млн. км2) достигает 78,5 млн. 
км2, или 38,7% площади континентальной коры.

Область позднеальпийской, островодужной коры ранней стадии фор
мирования в структурном отношении относится к ранним орогенам. Она 
имеет минимальную площадь в 6,2 млн. км2, что составляет 2,9% всей 
площади континентальной и субконтинентальной коры до изобаты 
2000 м.

Суммарная площадь всех орогенных областей Земли достигает
84,7 млн. км2 (см. табл. 2).

Для океанической и субокеанической коры распределение площадей 
существенно иное. На долю киммерийской (преимущественно поздне- 
юрско-меловой) океанической коры приходится 124,1 млн. км2, а суб
океанической — не более 4,2 млн. км2. Площадь альпийской (кайнозой
ской) океанической коры составляет 152,4 млн. км2, а преимущественно- 
позднемезозойско-раннекайнозойской субокеанической коры — 20,4 млн. 
км2.

Океанические плиты занимают 74,2% площади океанической коры и 
40% земной коры в целом, или 205,3 млн. км2. Самые крупные 
(108,1 млн. км2) находятся в Тихом океане, а наименьшие (4,3 млн. км2) 
в Северном Ледовитом океане.

Внутриокеанические подвижные пояса охватывают 25,8% площади 
океанической коры, или 71,2 млн. км2. Тенденция в распределении пло
щади этих поясов между отдельными океанами аналогична отмеченной 
для океанических плит.

На глубоководные котловины окраинных и внутренних морей с суб
океанической корой приходится лишь 24,6 млн. км2, или менее 5% пло
щади всей земной коры.
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В целом распределение площадей континентальной и океанической 
коры по времени образования обнаруживает колебания интенсивности 
между отдельными тектоническими циклами фанерозоя, которые впол
не удовлетворительно коррелируются с теоретической кривой продол
жительности этих циклов [13]. Отклонение от кривой имеет место лишь 
для площади герцинской коры, что, вероятно, связано с неоднозначно
стью определения времени начала киммерийского этапа в различных 
структурных элементах Земли.

Глобальная структура Земли характеризуется еще несколькими ко
личественными особенностями (см. табл. 1, 2): 1) ведущей ролью кон
тинентальной, раннедокембрийской (26,7% площади) и океанической, 
киммерийско-альпийской (54,2% площади) коры; 2) близкими пара
метрами площади зрелых орогенов (12,2%) и внутриокеанических под
вижных поясов (14%), а также некоторой сопоставимостью площади 
континентальных платформ (24,3%) и океанических (40,3%) плит; 
3) спецификой соотношения площадей океанической и субокеанической 
коры, поскольку 45% площади современных океанов и только 16,8% 
площади окраинных и внутренних морей занимает кора, сформировав
шаяся в мезозое на киммерийском этапе; последнее свидетельствует, 
во-первых, о взаимосвязанном, хотя и с некоторым запаздыванием на 
15—20 млн. лет, процессе образования океанической и субокеанической 
коры, а во-вторых, об увеличении интенсивности этого процесса от ме
зозойской к кайнозойской эре.

Существенное превышение суммарной площади континентальной и 
субконтинентальной альпийской коры (26,6 млн. км2) над площадью 
киммерийской континентальной коры (17,0 млн. км2), возможно, также 
является отражением упомянутой направленности эволюции верхней 
оболочки Земли на поздней стадии ее формирования.

РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ОБЪЕМОВ ОСАДОЧНОГО ЧЕХЛА

При подсчете объемов вулканогенно-осадочного чехла была пред
принята попытка выяснения ряда параметров, позволяющих судить об 
особенностях формирования основных групп седиментационных бассей
нов в фанерозое. С этой целью подсчет объемов проводйлся: 1) по при
надлежности структурных элементов к четырем типам земной коры 
(складчатые геосинклинальные системы из рассмотрения были исклю
чены) [9, 10]; 2) по условиям распространения чехла в зоне шельфа, 
континентального склона и глубоководных котловин; 3) по принадлеж
ности чехла к образованиям палеозойской эры, с одной стороны, или 
совместно мезозойской и кайнозойской эр — с другой. В итоге было 
установлено, что из суммарного объема чехла в 459 млн. км3 около 
34,2%, или 167,6 млн. км3, содержится в седиментационных бассейнах 
континентов, а 65,8%, или 291,4 млн. км3,— Мирового океана (табл. 3).

Во внутренней области плит древних платформ находится 87 млн. 
км3, в том числе 57 млн. км3 осадков палеозойской эры, что соответст
венно равно 19 и 12,2% от общего объема чехла. На площадях молодых 
платформ (без морского продолжения) — 26,3 млн. км3, в том числе
4,2 млн. км3 осадков палеозойской эры, или 5,8 и 0,9% от общего объе
ма чехла.

На долю межгорных прогибов зрелых орогенов приходится значи
тельно меньший объем в 18 млн. км3, или 3,9% от общего объема чехла. 
Между прогибами разновозрастных областей активизации распределе
ние объема следующее: кибарские и гренвильские 0,05; байкальские 0,4; 
каледонские 0,7; герцинские 4,0; киммерийские 4,8; альпийские 8,1 млн. 
км3.

Зона приподнятого по отношению к океану крыла периокеанических 
прогибов, сформировавшегося на континентальной коре, включает
107,5 млн. км3 осадков, в том числе 14,4 млн. км3 палеозойской эры. Та
ким образом, с учетом объема чехла домезозойских межгорных проги
бов и некоторых внутриплатформенных синеклиз типа Гудзонова зали
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ва суммарный объем слабо деформированных и неметаморфизованных 
палеозойских осадков может достигнуть 81,8 млн. км3, или 17,8% от 
общего объема чехла.

Для сравнения интенсивности осадконакопления на континентальной 
коре в палеозое и мезозое — кайнозое могут быть использованы такие 
показатели, как объемная скорость седиментации и средневзвешенная 
мощность \

Таблица 3
Распределение объемов вулканогенно-осадочного чехла между основными группами 

седиментационных бассейнов континентов и Мирового океана
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Континен- Плит древних платформ (внутренние области) 37,0 13,7 87,0 19,0
тальная В том числе осадков палеозойской эры 57,0 12,2

Плит молодых платформ (без морского продол- 8,8 3,3 26,3 5,8
жения)

В том числе осадков палеозойской эры 4,2 0,9
Итого на плитах 45,8 17,0 113,3 24,7
В том числе осадков палеозойской эры 61,2 12,9
Межгорных прогибов зрелых орогенов 7,6 2,8 18,0 3,9
В том числе осадков палеозойской эры 5,2 1,1

Субконти- Внутридуговых морей и рифтов, в том числе 5,8 2,2 24,3 5,3
йенталь- на островах 0,2 0,1 1,3 0,3
ная шельфе и склоне 4,0 1,5 14,8 3,2

котловинах 1,6 0,6 8,2 1,8
Преиму Внутренние моря — внутрискладчатые впадины 11,1 4,1 38,0 8,3
щественно В том числе на шельфе и склоне 4,6 1,7 26,9 5,9
субокеа котловинах 6,5 2,4 11,1 2,4
ническая Окраинные моря — перикратонные прогибы 8,3 3,1 33,7 7,4

В том числе на шельфе и склоне, 3,8 1,4 29,4 6,5
котловинах 4,5 1,7 4,3 0,9

Континен Периокеанические прогибы 81,5 30,3 200,7 43,7
тальная— В том числе на континентах 17,2 6,4 35,0 7,6
океаниче шельфе и склоне 26,5 9,8 107,5 23,4
ская котловинах 37,8 14,1 58,2 12,7

осадков палеозойской эры на континентах, шель 14,4 3,1
фе и склоне

Океани Внутриокеанические плиты Тихого океана 108,1 40,2 30,0 6,6
ческая
Континен Внутриплатформенные синеклизы в пределах от 0,9 0,3 1,0 0,2
тальная дельных окраинных морей

Итого
1. В седиментационных бассейнах Земли в целом 269,1 100 459,0 100
2. На континентах 70,6 26,2 167,6 34,2
3. В области морского продолжения континентальной и 40,0 14,9 179,6 39,1

субконтинентальной коры
4. Для континентальной и субконтинентальной коры в це- 106,4 39,5 347,2 75,6

лом
5. Осадков палеозойской эры в области континентальной 81 г8 17,8

коры
6. В Мировом океане 198,5 73,8 291,4 65,8
7. В области океанической коры 145,9- 54,21 88,21 19,1
8. В области субокеанической коры 12,6■ 4,7 23,61 5,3

Наиболее высокими значениями указанных показателей характери
зуется темп осадконакопления в палеозойскую эру на древних плитах 
(о. с. с.— 1,7 и с. м.— 1,5) и, напротив, в мезозое и кайнозое в пределах 
зоны периокеанических прогибов на континентальной коре (0,6—0,4 и 
6,1—3,1). В мезозое — кайнозое на древних плитах о. с. с. равно 0,13 и

1 Объемная скорость седиментации (о. с. с.) — в км3/год, а средневзвешенная мощ
ность (с. м.) — в км.
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с. м. 0,8. На молодых плитах для палеозоя о. с. с. 0,012 и с. м. 0,48, а для 
мезозоя — кайнозоя соответственно 0,09 и 2,5. В межгорных прогибах 
для палеозоя о. с. с. 0,014 и с. м. 1,2, а для мезозоя — кайнозоя соответ
ственней 0,05 и 2,5. Для указанной выше зоны периокеанических проги
бов в палеозое о. с. с. не превышала 0,04, а с. м. 0,3. Из этих данных 
следую т три вывода: 1) о более интенсивной денудации континентальной 
коры в палеозойскую эру; 2) о тяготении основных ареалов седимента
ции к древним и современным океаническим окраинам; 3) о зависимо
сти скорости седиментации от орогенеза, что не подтверждает противо
положного мнения Дж. Гилули [19].

Окраинные и внутренние моря соответствуют четырем типам струк
турных элементов — современным геосинклинальным впадинам в тылу 
островных дуг, внутрискладчатым впадинам преимущественно переход
ной зоны от зрелых к ранним орогенам, перикратонным прогибам в об
ласти перехода от платформы к зрелым орогенам (древним активным 
окраинам), небольшой части периокеанических прогибов современной 
пассивной окраины. Соответственно в их пределах имеют место различ
ные сочетания взаимопереходов континентальной или субконтиненталь
ной коры в океаническую и субокеаническую. Последние два типа рас
пространены в глубоководных котловинах.

В межгорных прогибах ранних орогенов содержится до 5,3% общего 
объема осадочного чехла, или 24,3 млн. км2 3; во внутрискладчатых впа
динах— 8,3%, или 38 млн. км3; в перикратонных прогибах—7,4%, или
33,7 млн. км3. Из этого количества 72,4 млн. км3 находится главным об
разом в пределах шельфа и континентального склона, а остальные 
23,6 млн. км3 в глубоководных котловинах.

В периокеанических прогибах, включая некоторые окраинные моря, 
находится 43,7% общего объема осадков, или 200,7 млн. км3. Его рас
пределение таково: континент 35,0; шельф и континентальный склон 
107,5; океанические котловины 58,2 млн. км3. Таким образом, как это 
было показано и ранее, окраинные и внутренние моря совместно с пе- 
риокеаническими прогибами аккумулируют подавляющую (до 60%) 
часть объема вулканогенно-осадочного чехла континентов и Мирового 
океана [16].

Для сравнения интенсивности седиментации в пределах коры раз
личного типа может быть использован показатель средневзвешенной 
мощности. В области континентальной коры он равен 1,63 км, но воз
растает до 4,6 км в пределах ее морского продолжения. Седиментацион- 
ные бассейны области собственно субконтинентальной коры характери
зуются с. м.— 3,8 км, а в зоне перехода к субокеанической коре с. м.
2,2 км. Однако последний усредненный показатель обладает в конкрет
ных случаях окраинных и внутренних морей, диапазоном изменения от 
0,2 до 5—7 км [4].

Седиментационные бассейны на океанической коре имеют суммар
ную площадь 145,9 млн. км2 (в контуре изопахиты 0,2 км) и объем чех
ла 88,2 млн. км3, что определяет с. м. в 0,6 км.

Глобальное распределение осадочного чехла характеризуется следу
ющими особенностями (см. табл. 3):

1) значительным превышением объема мезозойско-кайнозойского 
комплекса (377,2 млн. км3, или 82,2%) над палеозойским (81,8 млн. км3, 
или 17,8% )2;

2) крайне неравномерным распределением объема между группами 
седиментационных бассейнов — континентов (34,2%), переходной зоны 
от континента к океану (53,3%) и океанов (19,1%);

3) сосредоточением 43,7% объема в периокеанических прогибах, в 
структурном отношении наложенных на триаду окраина континентов — 
переходная зона — котловина и занимающих только 15,9% поверхности

2 Имеются в виду только слабо деформированные и неметаморфизованные оса
дочные породы палеозойского возраста.

3  Геотектоника, № 6 33



Земли, а также 16% объема во впадинах окраинных и внутренних мо
рей, представляющих лишь 4,8% упомянутой поверхности.

Эти особенности наряду с другими приведенными данными свиде 
тельствуют о тесной парагейетической связи между процессом образо
вания современных океанов и темпом седиментации, имея в виду также 
отсутствие компенсации осадконакоплением формирования океаниче
ских плит, обусловленного высокой скоростью спрединга.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Критерием оценки достоверности подсчетов является их сравнение с 
итогами других работ такого же плана, прежде всего А. Б. Ронова,. 
А. А. Ярошевского [10]. Подобное сравнение кроме сходства обнару
живает и некоторые различия, вызванные главным образом разной тек
тонической основой и степенью ее детализации. Определение суммарной 
площади коры континентального и субконтинентального типов практи
чески совпадает, поскольку составляет у А. Б. Ронова и А. А. Ярошев
ского 213,9 млн. км2 против 208,9 млн. км2, подсчитанных в данной ра
боте. То же касается основных структурных элементов океанической и 
субокеанической коры.

Однако распределение площадей структурных элементов континен
тальной коры оказывается в отдельных случаях заметно различным, что* 
обусловлено существенно новыми геолого-геофизическими материала
ми, использованными при составлении «Тектонической карты Мира», 
тогда как А. Б. Ронов и А. А. Ярошевский проводили подсчеты на осно
ве тектонических карт «Физико-географического атласа Мира», издан
ного в 1964 г. Новые материалы во многом изменили представления о 
времени консолидации ряда складчатых геосинклинальных систем фа- 
нерозоя, что и вызвало уточнение их площади. . Особенно это касается 
суммарной площади байкальско-герцинских и киммерийско-альпийских 
систем, которая составляет по нашим подсчетам соответственно 70,3 и
42,7 млн. км2 против 45,6 и 52,3 млн. км2 по данным А. Б. Ронова, 
А. А. Ярошевского. При этом суммарные площади разновозрастных 
складчатых систем оказываются близкими 113,0 и 97,9 млн. км2. Совпа
дение одновременно отмечается для площадей щитов и плит, которые 
составляют 29,2 и 124,2 млн. км2 против 35,0 и 116 млн. км2.

Новые данные предоставили возможность уточнить направленность 
изменения средневзвешенной (средней у А. Б. Ронова, А. А. Ярошевско
го) мощности осадочного чехла от континента к океану. Ранее эта мощ
ность определялась на платформах в 2,4 км, на шельфе и континенталь
ном склоне в 2,5 км, а на океаническом ложе в 0,4 км. Теперь это следу
ющий ряд: платформы 2,47; шельф и континентальный склон 4,5; внут
ренние моря — внутрискладчатые впадины 3,4; окраинные моря — пе- 
рикратонные прогибы 4,0; океанические плиты 0,6 км.

Как следствие уточнился и характер распределения объемов осадоч
ного чехла, поскольку А. Б. Роновым и А. А. Ярошевским был получен 
ряд: платформы 210; шельф и континентальный склон 160; океанические 
котловины 120 млн. км2; теперь этот ряд следующий: платформы 113,3; 
межгорные прогибы зрелых орогенов 18; шельф и континентальный 
склон 179,6; океанические котловины 88,2 млн. км2. Суммарный объем 
осадочного чехла в Мировом океане, определенный ранее в 277 млн. км3 
[16], ныне не только подтверждается, но и оказывается практически 
идентичным в этих работах по подсчетам независимыми методами, так 
как разница в итоге не превышает 10 млн. км3 (280 и 291,4 млн. км3).

Подсчет объемов осадочных пород в складчатых геосинклинальных 
системах в данной работе не проводился. Однако была предпринята по
пытка проверки по новым данным среднего значения мощности чехла в 
миогеосинклиналях, намеченного ранее А. Б. Роновым и А. А. Ярошев
ским в 12,5 км. В итоге для четырех крупных регионов были получены 
следующие значения: Альпийско-Гималайский пояс 9,9 км; палеозоиды 
внеальпийской Европы и Западной Азии 12,1 км; палеозоиды и кимме-
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риды внеальпийской Азии и Австралии 11,6 км; орогены Южной и Се 
верной Америк — Анды, Кордильеры и Айпалачи 12,8 км. Отсюда сред
нее значение мощности чехла в миогеосинклиналях определяется в 
11,6 км. Если иметь в виду, что общая площадь складчатых систем нео
гея составляет 56,5 млн. км2, то рассматриваемый объем оказывается 
равным 655,4 млн. км3. Отсюда суммарный объем пород стратисферы 
континентов и океанов составит 1104,4 млн. км3, что точно соответству
ет значению в 1100 млн. км3, которое было получено А. Б. Роновым и 
А. А. Ярошевским [10]. Совпадение, конечно, поразительное, особенно 
если учесть вычисления Р. Гаррелса и Ф. Маккензи [1], определивших 
тот же объем в 1280 млн. км3.

Таким образом, принципиальных расхождений результатов данной 
работы с подсчетами других авторов нет, что и убеждает в достоверно
сти проведенных вычислений. Одновременно итоги подсчетов подтвер
ждают ряд предыдущих выводов теоретического плана [8], а именно: 
о резко выраженной диспропорции в распределении объемов осадочно
го чехла между основными структурными элементами Земли, о разли
чиях в строении континентов северного и южного ряда, о неравномерно
сти распределения объемов по вертикальному разрезу осадочной обо
лочки.

Первый из этих выводов в особом пояснении не нуждается, посколь
ку вполне очевиден из распределения 459 млн. км3 чехла между плат
формами (24,7%), межгорными прогибами зрелых (3,9%) и ранних 
(5,3%) орогенов, внутрискладчатыми впадинами (8,3%), перикратон- 
ными (7,3%) и периокеаническими (43,7%) прогибами, внутриокеани- 
ческими плитами Тихого океана (6,5%).

Второй вывод находит отражение для Лавразии и Гондваны в суще
ствующих между ними соотношениях по порядку величин — площадей 
щитов, а также раннедокембрийской коры в их пределах, платформ и 
областей байкальской консолидации. Все эти тектонические элементы в 
Лавразии на 4/з и 2/3 площади меньше, чем в Гондване, что свидетельст
вует о значительно более высокой интенсивности тектонических процес
сов в пределах платформ южного ряда на протяжении главным образом 
позднего докембрия.

Третий вывод, как это было показано выше, подтверждается соот
ношением объемов палеозойских (81,8 млн. км3) и мезозойско-кайнозой
ских (377,2 млн. км3) отложений в общем разрезе стратисферы, а так
же подобных же неравномерных соотношениях на плитах древних и 
молодых платформ раздельно (см. табл. 3). Одновременно должно от
метить кажущееся равенство между объемами палеозойских 
(61,2 млн. км3) и мезозойско-кайнозойских (52,1 млн. км3) осадочных по
род на плитах древних и молодых платформ совместно, вызванное рез
кими колебаниями темпа седиментации в различных структурных эле
ментах континентальной коры на протяжении фанерозоя.

Результаты количественного анализа глобальной структуры Земли 
обнаруживают также некоторые новые закономерности в направленно
сти эволюции ее верхней оболочки. Тектоническая активность Земли не 
ослабевает, а, напротив, возрастает от раннего докембрия, протогея к 
все более молодым эпохам неогея.

Этот вывод следует из расчета средней скорости формирования кон
тинентальной коры, равной для протогея минимум 0,06 км2/год и для 
неогея 0,09 км2/год. Впрочем, различия в скорости формирования коры 
между протогеем и неогеем могут оказаться почти несущественными, 
если комплексы раннего докембрия все же охватывают до 80% площа
ди континентов. Более детальный анализ обнаруживает, что при почти 
равном значении площади байкальской (35,9 млн. км2), каледонско- 
герцинской (34,4 млн. км2) и киммерийско-альпийской (42,7 млн. км2) 
коры скорости ее формирования нарастают вдвое, составляя соответ
ственно 0,05; 0,1 и 0,2 км2/год. Столь, казалось бы, парадоксальное за
ключение встречает подтверждение в количественных параметрах вул
канической активности.
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Известны различные оценки объемов вулканических продуктов, на
копившихся на материках в фанерозое: около 28 млн. км3 [22]; до 
20,5 млн. км3, но могут достигать совместно с океанами 61,5 или даже 
300 млн. км3 [6]; не менее 150 млн. км3 с неравномерным распределе
нием от палеозоя к мезозою и кайнозою [11, 12]; 960 млн. км3 для Зем
ли в целом [7], что неприемлемо, поскольку почти равно всему объему 
пород стратисферы.

По А. Б. Ронову и В. Е. Хайну с сотрудниками [11, 12], в течение 
большей части неогея имело место общее возрастание интенсивности 
на континентах вулканизма, в том числе геосинклинального, а с позд
ней юры — мощное усиление вулканизма океанического. Это усиление 
было неравномерным во времени, но могут быть выделены два этапа — 
на первом (рифей — средняя юра) максимумы платформенной вулка
нической активности в основном совпадают с максимумами орогенного 
вулканизма; на втором этапе (поздняя юра — кайнозой)— с максиму
мами океанического вулканизма. Из 150 млн. км3 объема вулканических 
продуктов на континентах около 110 млн. км3 приходится на палеозой
ско-среднеюрские, а остальные 40 млн. км3 на позднеюрско-плейстоце- 
новые вулканиты.

В океанах объем эффузивной деятельности может быть определен 
как произведение площади океанической коры (276,5 млн. км2) на сред
нюю мощность ее второго слоя, равную 2 км. Отсюда объем океаниче
ских эффузивов не менее 550 млн. км3, а суммарный объем позднеюрско- 
плейстоценовых вулканитов материков и океанов до 600 млн. км3. Этот 
последний объем, косвенно учитывающий и кору, поглощенную в зонах 
субдукции (эффузивы островных дуг и краевых морей), в 6 раз пре
вышает ориентировочный объем палеозойско-среднеюрских вулканитов.

Таким образом, возрастание эндогенной активности имело место не 
только от протогея к неогею, но и на протяжении неогея. Как правило, 
она усиливалась в начале эпох океанообразования и снижалась к их 
концу. Для кайнозоя по сравнению с меловым периодом понижение ак
тивности фиксируется по данным глубоководного бурения [5, И]. Одним 
из авторов данной работы — Л. И. Тулиани было подмечено также, что 
площадь максимальной эндогенной активности в поздней юре — кай
нозое (океаны совместно с краевыми морями) представляет удвоенную 
поверхность внешнего ядра, откуда предположительно начинается хи
мико-плотностная дифференциация вещества мантии. Эта особенность 
строения Земли еще раз свидетельствует о взаимосвязи интенсивности 
тектонической активности в ее верхних оболочках с процессами на раз
деле ядро — мантия.

Если иметь в виду, что эвгеосинклинальная часть областей байкаль
ской и каледонско-герцинской консолидации представляет зоны скучи- 
вания древней океанической коры, то оказывается возможным оценить 
ее вероятную былую мощность. Площадь прото- и палеоокеанов под
считывается вычитанием из общей площади земной коры, полученных 
в результате проведенного анализа значений площадей архей-ранне- 
протерозойских и палеозойских континентов. Объем же байкальской и 
каледоно-герцинской коры определяется как произведение ее мощно
сти, принято и по данным Р. М. Деменицкой [2], на соответствующую 
площадь. Деление объема на площадь древнего океана и приводит к 
искомому результату. Однозначным этот результат, конечно, не являет
ся, но и сугубо ориентировочная оценка оказывается довольно неожи
данной. Мощности океанической коры образуют нарастающий ряд: 
в протоокеанах от 0,9 до 3 км; в палеоокеанах от 2,7 до 3,6 км; в совре
менных океанах в среднем до 10 км. Этот нарастающий ряд не только 
отражает возрастание эндогенной активности, но и в соответствии с за
конами изостазии свидетельствует о меньших по сравнению с современ
ными океанами глубинах воды в прото- и палеоокеанах. Последнее 
вполне согласуется с общей направленностью эволюции гидросферы 
Земли. Низкие мощности океанической коры требовали также меньших 
добавочных напряжений для перемещений литосферных плит.
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Эволюция литосферы Земли на фоне нарастания эндогенной актив
ности все же характеризовалась определенной упорядоченностью взаи
мосвязанного процесса растяжения — сжатия. Это следует из пример
ного равенства площадей отдельных щитов, а также древних платформ 
Лавразии и Гондваны; близких значений площадей океанических (внут- 
риокеанические подвижные пояса) и континентальных орогенов; прак
тического равенства площади континентальной коры и суммарной пло
щади океанических плит; удельного равенства площади океанических 
пл ит (74,2% от площади океанической коры) и континентальных плит 
совместно с эпиплатформенными орогенами (75,1% от площади конти
нентальной коры).

Вполне очевидно еще два обстоятельства — нарастание площади, 
охваченной эпиплатформенным орогенезом, по мере разрастания моло
дой океанической коры, поскольку 80,5% площади этих орогенов пред
ставляют образования кайнозойской эры; наложенный характер ороген- 
ного процесса в целом по отношению к областям докиммерийской кон
солидации. Отсюда следует, что океанообразование и горообразование — 
это две тесно связанные ветви формирования современной структуры 
литосферы, взаимодействие которых происходит на уровне астеносферы.
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ПРОБЛЕМА ТЕРМОТЕКТОГЕНЕЗА

Показана крупная роль процесса термотектогенеза, обусловленного 
эндогенным тепломассопереносом в областях щитов, древних платформ 
и складчатых зон неогея. Подчеркнуто научное и практическое значение 
процесса.

В последние годы все больше и больше привлекают внимание авто
номные процессы складчатости, вулканизма, плутонизма, метаморфиз
ма, метасоматоза и металлогении, порой значительно оторванные bq 
времени от предшествующих аналогичных событий геологической исто
рии той или иной части литосферы и наложенные на, казалось бы, кон
солидированную более древнюю структуру, будь то древний щит, про
топлатформа или более молодые фанерозойские платформы и складча
тые зоны. Сумму этих процессов называют по-разному: аркогенезом, 
активизацией, тектоно-магматической активизацией, автономной акти
визацией, диасхизисом, ремобилизацией фундамента, тектоно-термаль- 
ной переработкой, ревивацией и т. д. Обилие наименований свидетель
ствует о широкой распространенности подобных процессов, их много- 
ликости. Помимо чисто научного интереса их познание имеет, как из
вестно, большое практическое значение.

В свете сказанного полезно ознакомиться с некоторыми примерами 
выражения тектоно-термальных процессов на различных континентах 
и в разное время. Сущность этих процессов вслед за В. К. Кеннеди [59] 
будем называть термотектогенезом.

ДРЕВНЯЯ ПЛАТФОРМА ЭРИА И КАЛЕДОНИДЫ ШОТЛАНДИИ

Анализ каледонской структуры Северо-Западного нагорья Шотлан
дии показал [36, 37], что там в конце докембрия оформилось краевое 
поднятие, нарастившее древнюю платформу Эриа и сложенное главным 
образом сланцевой серией Мойн (верхний протерозой, рифей). Однако 
эта окраина платформы позже почему-то стала ареной интенсивнейшей 
складчатости, мощного плутонизма и метаморфизма в эпоху каледон
ской «орогении».

В свое время О. Джонс [56] считал заманчивым предположение о 
том, что на северо-западе Шотландии сохранились остатки огромной 
нижнепалеозойской Дернесской геосинклинали. Это предположение так 
и осталось неподтвержденным. Единственным реальным свидетелем 
тектонического режима нижнего палеозоя на северо-западе этой страны 
является узкая (от 2 до 20 км) полоса типично платформенных отложе
ний кембрия и ордовика, протягивающаяся вдоль фронта надвига Мойн. 
Кембрий лежит трансгрессивно то на различных горизонтах Торридона 
(верхний протерозой, рифей), то непосредственно на более древних 
гнейсах Льюис. Вне зоны надвига Мойн кембро-ордовик залегает очень 
спокойно. В чешуях надвига нижнепалеозойский платформенный чехол 
местами метаморфизован и смят в мелкие складки.

Морфология сложных складчатых структур, осложненных надвига
ми, была выявлена и описана многими, в том числе В. Кеннеди [57, 58]. 
На северо-западе Шотландии в них принимают участие льюисские гней
сы раннего докембрия, метаморфиды мощной рифейской серии Мойн, 
формировавшейся, по-видимому, в миогеосинклинальных условиях [37], 
а также такие представители чехла платформы Эриа, как осадочные
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Рис. 1. Схематическая геологическая карта севера Шотландии [по В. Г. Беличенко, 1]
1 — гнейсовый фундамент платформы Эриа; 2 — серия Торридон; 3 — гнейсы Льюис в 
зоне каледонид; 4 — серия Мойн; 5 — серия Дальредиен; 6 — девонская моласса; 7 — 
мезозойско-кайнозойские образования; 8 — каледонские гранитоиды; 9—13 — изограды 
индекс-минералов: 9 — биотита; 10 — граната; 11 — кианита; 12 — силлиманита; 13 — 
андалузита; 14 — зоны разломов:’ I — Мойн, II — Грейт-Глен, III — Окраинный разлом

серии Торридона, относящегося к рифею [31], кембрия и ордовика. Еще 
сложнее складчатые формы, наблюдаемые южнее — в Грампианском 
нагорье, в строении которого принимает участие не только серия Мойн, 
но и эвгеосинклинальные накопления серии Дальредиен (рифей — 
кембрий) и ордовика.

На всю эту очень сложную систему деформаций наложена термаль
ная структура, как это показал В. Кеннеди [57]. На карте (рис. 1) 
видна довольно простая структура термальной антиклинали, шарнир 
которой плавно погружается на юго-запад. В области наивысшего стоя
ния шарнира расположена зона силлиманита. Убывание степени мета
морфизма на крыльях и периклинали зафиксировано постепенной сме
ной зон кианита, граната и, наконец, биотита.

Синтектонические и посттектонические плутоны кислого и в мень
шей мере основного и ультраосновного состава приурочены главным 
образом к зонам наиболее высокотемпературного метаморфизма, где 
локализованы поля интенсивной гранитоидной мигматизации.

Тесная связь во времени и в пространстве таких явлений, как регио
нальный метаморфизм с его зонами типа Барроу, гранитизация, миг- 
матизация и каледонская складчатость не вызывает сомнений. В эпоху 
каледонид резко проявилась ведущая роль направленного и локализо
ванного эндогенного теплового потока — «струи», максимум которого 
был сосредоточен в ядре термальной антиклинали. Этот поток, который 
в известной мере можно было бы сравнить с «фильтрующей колонной» 
Пьера Термье [63], был действительно ведущим фактором всей суммы 
наложенных процессов, фактором термотектогенеза на севере Шотлан
дии в эпоху каледонской «орогении». Направленный термальный поток 
не «посчитался» с существованием платформы Эриа и ее краевого под
нятия на северо-западе Шотландии, с наличием Грампианской геосин
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клинали. Контуры термальной антиклинали, несколько искаженные бо
лее молодым сдвигом Грейт-Глен, автономны, они секут границы меж
ду окраинной структурой платформы и грампианской эвгеосинкли- 
налью. Все это с достаточной ясностью указывает на независимость про
цесса термотектогенеза от таких частных тектонических структур, как 
древняя платформа Эриа, ее краевое поднятие и примыкающая к нему 
геосинклинальная область. Существующие факты, следовательно, ука
зывают на глубинный, подкоровый источник тепловой энергии, столь 
ярко проявивший себя на севере Шотландии в середине палеозойской 
эры. Подкоровый источник тепла существовал, по-видимому, не очень 
долгое время, измеряемое интервалом между формированием синтекто- 
нических кислых плутонов и их посттектонических собратьев. Начало 
прогрева и, видимо, выноса таких теплоносителей, как кремнезем и ще
лочи, было ознаменовано не только появлением ранних плутонов, но и 
интенсивной складчатостью. Завершение процесса термотектогенеза за
фиксировано появлением поздних гранитоидов и оформлением термаль
ной антиклинали с ее зонами метаморфизма, наложенными на уже со
зданную складчатую структуру.

Обращает на себя внимание отсутствие какой-либо «покрышки» на 
большей части области проявления термотектогенеза, особенно в ее се
верной части. Дернесская геосинклиналь О. Джонса оказалась мифом, 
термальная антиклиналь, видимо, формировалась на небольшой глуби
не, может быть, даже в приповерхностных условиях. Геотермический 
градиент, надо думать, был здесь необычайно высоким в эпоху каледон
ской складчатости.

«ПРОВИНЦИЯ» ГРЕНВИЛЛЬ КАНАДСКОГО ЩИТА

На юго-востоке Канадского щита обычно выделяют зону гренвилль- 
ской складчатости, происшедшую около 1 млрд, лет назад [62].

Е. Кранк [60] считал, что древняя докембрийская серия Гренвилль 
формировалась в условиях геосинклинального режима, что хотя геосин- 
клинальный процесс здесь развивался медленно, тем не менее после
дующие явления складчатости, плутонизма и метаморфизма происходи
ли, так сказать, на «законном основании», как это свойственно геосин- 
клинальным областям. А. А. Богданов и В. Е. Хайн [4] писали о том, 
что гренвиллиды спаяли и нарастили древние карельские глыбы, что 
«гренвилльский пояс...— настоящая геосинклинальная система» (с. 214).

Е. В. Павловский [39, 40] отрицал геосинклинальную природу этой 
области и сопоставлял ее с зонами перикратонных опусканий, первона
чально выделенных им на юге Сибирской платформы [38]. Им же было 
подчеркнуто значение большого отрыва во времени складчатости, гра
нитизации и метаморфизма от предшествующей седиментации, где бы 
и как бы она ни осуществлялась в условиях платформенного или гео
синклинального режима. Позже М. А. Семихатов [44] присоединился 
к этой точке зрения на природу «провинции» Гренвилль и предложил 
новый термин — «диасхизис» для обозначения совокупности «процессов, 
метаморфизма, гранитизации и тектонических движений, которые на
кладываются на значительно более древние гранито-гнейсовые комп
лексы и налегающие на них покровные толщи и вызывают интенсивные 
их динамотермальные преобразования» (с. 260). Попытка глобальной 
характеристики явлений диасхизиса была предпринята Ч. Б. Борукае- 
вым [6].

Интересные данные о геологии «провинции» Гренвилль приведены в 
работе Г. Винни-Эдвардса [65]. Им выделены здесь пять разновозраст-. 
ных комплексов. Самый древний — архейский «дотектонический» комп
лекс фундамента. Далее следует также «дотектоническая» метаседи- 
ментогенная «группа» Гренвилль, относимая к нижнему протерозою 
(афебию), затем также «дотектонический» интрузивный комплекс (анор
тозит, габбро, мангерит и кварцевый монцонит), внедрившийся около 
1,4 млрд, лет назад. Более молодыми являются синтектонические плу
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тоны гренвилльской «орогении» (около 1 млрд, лет) пестрого состава — 
от слюдяного пироксенита до щелочного сиенита, а также мелкие, ме
стами секущие тела лейкогранитов. Последний комплекс диабазовых 
даек (верхний протерозой, гадриний) посттектонической.

Для монотонных гнейсов фундамента характерна различная степень 
метаморфизма (от верхов альмандин-амфиболитовой до гранулитовой 
фации). Г. Винни-Эдвардс подчеркивает, что этот пестрый метамор
физм был создан не в архее, а гораздо позже, во время гренвилльской 
«орогении», т. е. около 1 млрд, лет назад. Осадочная серия Гренвилль 
(афебий) состоит из переслаивания парагнейсов с мраморами, кварци
тами, известково-силикатными породами. Эта серия формировалась в 
платформенных условиях.

Следующий этап геологической истории области Гренвилль был 
ознаменован внедрением многочисленных крупных интрузий анортози
тов, габбро, мангеритов и кварцевых монцонитов. Анорогенные анорто
зитовые крупные тела имеют разнообразную форму (куполовидную, 
пластинчатую, воронкообразную) и обычно демонстрируют отсутствие 
связи со структурой вмещающих пород. Минеральный состав их одно
образен, некоторые массивы гомогенны, другие расслоены, особенно по 
периферии. В анортозитах встречены ксенолиты различных пород ’серии 
Гренвилль. На контактах с вмещающими породами установлены зоны 
закалки, как это наблюдается по периферии массивов Морин и Роумейн 
[54]. Остывание анортозитовых интрузий происходило, видимо, в усло
виях малой или умеренной глубины. Существующие данные свидетель
ствуют в пользу представлений А. Баддингтона [52] о том, что габбро- 
анортозитовая магма была достаточно подвижной для внедрения при 
значительно более низких температурах, чем 1350° С, в присутствии не
большого количества воды и при частичной раскристаллизованности. 
Г. Винни-Эдвардс, однако, полагает, что внедрение и кристаллизация 
анортозитов и других связанных с ними магматических образований 
происходили по классическому образцу в условиях катазоны (65, fig. 13]. 
В тех же условиях, по его мнению, позже протекал и высокотемпера
турный региональный метаморфизм древней серии Гренвилль. По пред
ставлению этого исследователя вся «провинция» Гренвилль в начале' 
рифея (в хеликии) опустилась на 15—20 км, сохраняя в то же время 
стабильный, т. е. платформенный режим. Деформации всей сильно на
гретой толщи пород Гренвилль являются результатом пластичного те
чения. Об интенсивном нагреве свидетельствует высокотемпературный 
региональный метаморфизм, мыслимый, как обычно думают, только в 
условиях катазоны. Для подтверждения своих взглядов Г. Винни-Эд
вардс выдвигает странную мысль о внезапном возникновении геосин- 
клинального прогиба в рифее около 1,0 млрд, лет назад в зоне Грен
вилль, о накоплении в этом гипотетическом прогибе мощной (до 20 км) 
осадочной серии, от которой, однако, не сохранилось никаких следоб 
[65, с. 181]. Искусственность этих построений очевидна. Вся сумма пре
восходных наблюдений этого исследователя приводит, конечно, совсем 
к иному выводу, к признанию ведущей роли термотектогенеза, возник
шего под влиянием интенсивного теплового потока около 1,0 млрд, лет 
назад и охватившего всю «провинцию» Гренвилль. Процесс термотек
тогенеза в Канаде был гораздо более мощным, чем в каледонидах Шот
ландии, и охватывал большую площадь. Именно этим процессом без 
всяких натяжек легко и естественно объясняется и высокотемператур
ный метаморфизм серии Гренвилль и все те замечательные особенности 
ее тектоники, созданные пластическими деформациями в остывающей 
неоднородной среде и столь осязаемо описанные Г. Винни-Эдвардсом.

ЗОНА САЯНО-БАЙКАЛЬСКИХ КАЛЕДОНИД

Роль и значение каледонид в геологической истории Саяно-Байкаль
ской горной страны освещены в известных трудах Л. де-Лонэ, М. М. Те- 
гяева, А. А. Бооисяка, Я. С. Эдельштейна, Е. В. Павловского, Л. И. Са



лопа, В. Г. Беличенко, С. В. Чеснокова, П. М. Хренова и др. Вместе с 
тем продолжают существовать и иные представления о тектонике этой 
обширной горной страны. Многие еще придерживаются взглядов 
Н. С. Шатского, считавшего Байкальское нагорье тектонотипом зоны 
байкальской складчатости, завершившейся в конце докембрия или в 
начале кембрийского периода. Эти взгляды нашли отображение на из

вестных тектонических картах СССР, Европы и Евразии, составленных 
под руководством Н. С. Шатского, А. А. Богданова, А. Л. Яншина, в 
работах К. А. Клитина [20]. Существуют и другие представления о тек
тонике Байкальской горной страны, высказываемые отдельными гео
логами, на которых здесь мы не будем останавливаться.

В ходе времени и развития детальных исследований все более и 
более выясняется огромная роль каледонских складкообразовательных 
движений, процессов каледонского гранитообразования и регионально
го метаморфизма. Об этом можно судить по содержанию свежих публи
каций, из множества которых следует упомянуть работы Ю. П. Бутова, 
А. Н. Занвилевич, Б. А. Литвиновского [7], В. Г. Беличенко [1], 
С. В. Чеснокова [50], В. И. Давыдова, А. А. Малышева, А. Л. Шпиль- 
кова [17], П. М. Хренова [49].

Роль и значение процессов термотектогенеза в палеозойском отрез
ке геологической истории Саяно-Байкальской горной страны пока оце
нить в полном объеме еще затруднительно. По-видимому, эта роль была 
немаловажной, особенно в процессе формирования областей положи
тельных вертикальных движений, создававших в конце докембрия и в 
нижнем палеозое орогенные поднятия. Явные проявления термотекто
генеза обнаружены в Патомском нагорье, где оконтурены крупные тер
мальные синклинали и антиклинали северо-восточного простирания. 
Эти термальные структуры наложены, в частности, на широтные склад
ки бодайбинской серии. Вопрос о возрасте метаморфизма регионального 
типа решается по-разному [1,9, 24, 42, 47].

Также дискуссионной является проблема возраста гранитных интру
зий на севере Байкальского нагорья. В Витимо-Патомской орогенной 
зоне каледонид к числу палеозойских интрузий иногда относят крупные 
тела мамско-оронских гнейсо-гранитов и огромное поле мусковитонос
ных пегматитов [9]. Эти гранитоиды, парагенетически связанные с ин
тенсивными процессами полифациального регионального метаморфиз
ма, по мнению Д. А. Великославинского, появились в протяженной зоне 
повышенного теплового потока. Тому же термальному фактору, веро
ятно, обязаны гигантские поля гранитоидов, буквально «затопивших» 
южную половину Байкальской горной области. Итоги дискуссии о роли 
и значении процессов термотектогенеза в зоне каледонид Восточной 
Сибири в известной мере подведены в монографиях В. Г. Беличенко 
[1], П. М. Хренова [49].

Интенсивность термального потока в этой, казалось бы, консолиди
рованной зоне была в конце палеозойской эры, по-видимому, слабее, 
чем в ее начале. Об этом свидетельствует сравнительно небольшая рас
пространенность и небольшие размеры плутонов и эффузивных полей 
герцинского времени в Восточном Саяне, на севере и юге Прибайкалья, 
в Забайкалье [17]. Новый этап повышенной активности процессов тер
мотектогенеза в области так называемой завершенной каледонской 
складчатости наступил по всем признакам в начале мезозойской эры, 
или, может быть, в пермо-триасе [17]. Особенно ярко эти процессы про
явились в Западном Забайкалье, где возникает линейная система впа
дин типа грабен-синклиналей и разделяющих их возвышенностей. Эти 
структуры давно привлекают внимание многих исследователей. Во впа
динах шло накопление мощных вулканогенных толщ (трахиандезиты, 
липариты), обычно перекрываемых угленосными и иными формациями 
молассового типа. Линейные возвышенности (своды) стали ареной раз
вития субвулканических щелочных и ультракислых гранитоидов, несу- 

_ щйх редкометальное оруденение. Простирание наложенных структур в 
общих чертах совпадает с ориентировкой складчатых форм каледонид
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В это же время на северо-западе Прибайкалья по разломам произо
шло внедрение крупных интрузий кварцевых и фельзитовых порфиров. 
Давно было установлено [32] контактовое воздействие порфиров на 
известняки улунтуйской свиты верхнего протерозоя (рифея), высказа
ны соображения в пользу мезозойского возраста интрузий. Однако по
следующие наблюдения в Прибайкалье [8, 43] породили представления 
о древнем, якобы среднепротерозойском возрасте кислых пород и об их 
эффузивном происхождении. Исследования С. В. Чеснокова [50, 51] 
показали существование кислых вулканитов в среднем протерозое и 
вместе с тем подчеркнули интрузивную природу крупных порфировых 
тел и их сравнительно молодой, вероятно, мезозойский возраст. Именно 
эти субвулканические интрузии несли полиметаллическую минерализа
цию, на что давно указывал А. Д. Щеглов. В то же время в Прибай
калье существовали и вулканы, о чем свидетельствует недавняя наход
ка кислых туфов и туффитов в составе юрских отложений Иркутского 
угленосного бассейна.

Рис. 2. Схема Саяно-Байкальского св одоро го  п о дн ят и я  [ по М. Е. Медведеву, см. 49] 
/ — обобщенные изогипсы сводовых поднятияй; 2 — впадины байкальского типа; 3 — 

кайнозойские базальты; 4 — разломы

В кайнозое вся мощь процессов термотектогенеза проявилась в об
ласти стыка зоны Саяно-Байкальских каледонид с Сибирской платфор
мой. Здесь началось формирование гигантского Саяно-Байкальского 
сводового поднятия и рассекающих его впадин байкальского типа, вы
явленное довольно давно [32] (рис. 2). Была высказана мысль об осо
бом типе движений земной коры, приводящих путем длительного про
цесса к образованию линейных геоморфологически выраженных струк
тур— сводов (антиклиналей) и синклинальных байкальских впадин. 
Этот тип пластических движений, их длительность и геоморфологиче
ское выражение заслужили особого наименования. Так появился новый 
термин — аркогенез [34, 35].

Крупные участки земной коры, охваченные наложенными процесса
ми аркогенеза, и в настоящее время находятся в состоянии высокой тек
тонической активности, о чем свидетельствует их интенсивная сейсмич
ность, вулканическая деятельность третичного и четвертичного перио
дов, многочисленные выходы горячих источников. Пластичные аркоге- 
нические движения нельзя рассматривать как какие-то поверхностные 
явления, они охватывают по всем признакам огромные толщи литосфе
ры. Иногда впадины байкальского типа называют «рифтом», т. е. гра-
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Рис. 3. Геотермические модели байкальской зоны [по С. В. Лысак и В. А. Голубеву,-

27]
1 ,2  — измеренные величины тепловых потоков; 3 — доверительный интервал среднего 
значения теплового потока; 4 — теоретическая кривая распределения теплового потока: 
5 — дополнительный источник глубинного тепла; 6 — изотермы, С°, 7 — водная масса 
Байкала; 8 — осадочый слой; 9 — «гранитный» слой; 10 — «базальтовый» слой; 11 — 

верхняя мантия; 12 — конвективный тепловой поток из мантии

бенами, забывая об их длительной предыстории, о том, что они разви
вались в виде конседиментационных синклиналей. Прекрасным приме
ром тому является Тункинская впадина — звено в системе впадин Бай
кальского типа. Приятно отметить, что о пластическом, стиле новейшей 
тектоники стали уверенно высказываться и геофизики [18]. Оформле
ние впадин в качестве грабен-синклиналей и грабенов (рифтов) нача
лось довольно поздно, лишь на грани плиоцена и плейстоцена [26].

Интересные новые данные о геотермии зоны впадин Байкала пока
зали здесь резкое увеличение теплового потока (рис. 3), идущего по 
всем признакам из мантийного диапира [27].

Эти исследования позволяют установить генетическое родство про
цессов аркогенеза и термотектогенеза. Аркогенез является частным слу
чаем более общего процесса термотектогенеза и наблюдается отчетли-
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во в областях развития, доступных для изучения мезозойско-кайнозой
ских осадочных и магматогенных образований со всеми особенностями 
их тектоники.

СИБИРСКАЯ ПЛАТФОРМА

В пределах Сибирской платформы широко проявились процессы 
термотектогенеза, наложенные как на фундамент, так и на платфор
менный чехол. Новые данные получены при помощи дистанционного 
зондирования — геолого-геофизической интерпретации материалов де
шифрирования космических снимков.

В восточной части Сибирской платформы выделены три крупных 
кольцевых структуры со сложным внутренним строением: Алдано-Ста- 
новая, Хета-Оленекская и Вилюйская (рис. 4). Все они имеют концен- 
трически-кольцевое строение, обусловленное дуговыми линеаментами и

Рис. 4. Схема размещения овоидно-кольцевых систем восточной части фундамента
Сибирской платформы

/ — границы овоидно-кольцевых систем: I — Хета-Оленекской, II — Вилюйской, III — 
Алдано-Становой; а — по данным дешифрирования космических снимков, б — по дан
ным анализа карты магнитного поля; 2 — внутренние концентрически-кольцевые зоны; 
3 — главные разломы фундамента; 4 — граница Сибирской платформы; 5 — выступы 
кристаллического фундамента: А — Анабарского и Б — Алданского щитов; 6—7 — ин
дикаторы процессов термотектогенеза: 6 — верхнеархейские — нижнепротерозойские 
троговые структуры; 7 — области Алданского щита, активизированные в раннем про
терозое и частью в палеозое и мезозое; 8 — области складчатых и разрывных дефор
маций платформенного чехла преимущественно мезозойского возраста; 9 — проявле
ния полихронного ультраосновного щелочного магматизма; 10 — поля развития мезо
зойских кимберлитов; 11—12 — проявления полезных ископаемых, имеющих вероятную 
генетическую связь с процессами термотектогенеза: 11 — площади развития страти- 
формного медного и свинцово-цинкового оруденения; 12 — нефте- и газопроявления: 
а — газовые и газоконденсатные месторождения, б — притоки газа и газопроявления, 

в — притоки нефти, г — нефтепроявления
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разделяющими их зонами. Помимо этого, они часто осложнены ради
альными линеаментами и кольцевыми структурами меньших размеров, 
часть которых в виде своеобразных сателлитов локализована вдоль 
внешнего овала главной мегаструктуры. Последняя характеризуется 
размерами от 700 до 1200 км, а кольцевые структуры более высоких по
рядков— от 50 до 400 км. Совокупность дуговых, кольцевых и радиаль
ных линейных структурных элементов, связанных между собой прост
ранственно, функционально и исторически, получила название овоидно: 
кольцевых систем [ 12, 29].

В настоящее время можно говорить о двух типах овоидно-кольце- 
вых систем: синформном и антиформном. В первом типе внешние части 
мегаструктур типа Алдано-Становой образованы в различной степени 
гранитизированными и тектонически переработанными гипербазит-ба- 
зитовыми (гранулит-базитовыми) комплексами катархея и отчасти гней
совыми сериями архея. К ним же приурочены верхнеархейские — ниж
непротерозойские шовные прогибы (палеоавлакогены, троги), а также 
локально развитые отложения протоплатформенного чехла. Здесь же 
наблюдаются продукты динамотермальной переработки гранулит-бази- 
тового комплекса, а также протерозойские вулканиты основного и сред
него состава, анортозиты и рапакиви. Налицо свидетельства высокой 
тектонической подвижности и проницаемости внешних частей синформ- 
ных овоидно-кольцевых систем. Их внутренние части более стабильны 
и сложены гнейсовыми сериями архея или вулканогенно-осадочными 
образованиями протерозоя. Некоторые структуры-сателлиты характери
зуются аналогичным синформным строением.

Естественно, что в антиформном типе овоидно-кольцевых систем 
соотношения разновозрастных структурно-вещественных комплексов 
должны быть обратными. Во внутренней части этих структур развиты 
древнейшие гипербазит-базитовые комплексы, в то время как их внеш
ние части образованы более молодыми гнейсовыми сериями архея. Кан- 
тиформному типу относятся Хета-Оленекская и Вилюйская овоидно- 
кольцевые системы. Анабарский щит, как полагает М. 3. Глуховский, 
является своеобразным секториальным клином Хета-Оленекской овоид- 
но-кольцевой системы, ограниченным радиальными линеаментами. Здесь 
обнажена внутренняя часть мегаструктуры, сложенная в разной степе
ни гранитизированными (эндербиты, чарнокиты, гранито-гнейсы и миг
матиты) гранулит-базитовыми породами далдын-верхнеанабарского 
комплекса. Лишь на крайнем северо-востоке щита, где вскрывается 
внешняя часть овоидно-кольцевой системы, развиты породы хапчанской 
серии — первично-высокоглиноземистые и терригенно-карбонатные от
ложения — продукты дезинтеграции базальтового ложа, наподобие 
иенгрской серии Алданского щита. Учитывая то обстоятельство, что 
простирания структурно-вещественных комплексов раннего докембрия 
во всех наиболее полно обнаженных овоидно-кольцевых системах в це
лом конформны их дуговым линеаментам, можно говорить о'квазили
нейной структуре Анабарского щита — фрагмента более крупного ова
ла, большая часть которого погребена под платформенным чехлом.

Отнесение Вилюйской овоидно-кольцевой системы к структурам ан- 
тиформного типа основано исключительно на интерпретации геофизи
ческих материалов [12].

На основании комплексной интерпретации овоидно-кольцевые систе
мы считаются древнейшими тектоническими элементами фундамента 
древних платформ. Они отражают делимость гипербазит-базитовой пер
вичной коры (примакруста — prima crusta) на ранней — лунной стадии 
развития Земли [13, 29]. Дуговые линеаменты, образующие каркас 
овоидно-кольцевых систем, интерпретируются в свою очередь как зоны 
высокой тектонической подвижности и проницаемости — реликты раз- 
ломных ограничений положительных и отрицательных вулкано-текто
нических структур ранних этапов формирования литосферы. Положи
тельные структуры могут рассматриваться в качестве реликтов вулка
но-тектонических поднятий типа щитовидных вулканов, а отрицатель-
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ные как вулкано-тектонические депрессии, бассейны полихронного вул
каногенно-осадочного накопления.

В пределах овоидно-кольцевых систем обоих типов широко прояви
лись процессы древнейшей (3600—3100 млн. лет) гранитизации и мета
морфизма. Так были сформированы первые консолидированные ядра 
континентов в нуклеарную стадию [39]. Замечательной особенностью 
овоидно-кольцевых систем является длительность их существования и 
фрагментарная активизация отдельных частей, включая кольцевые 
структуры-сателлиты и радиальные линеаменты. Зародившись на ран
них этапах развития Земли, дуговые и радиальные разломы, по-види
мому, всегда служили каналами, соединяющими астеносферный слой с 
поверхностью Земли, или, иными словами, каналами тепломассоперено- 
са. Судя по всему, наиболее высокой степенью .подвижности и прони
цаемости обладали внешние части синформных овоидно-кольцевых си
стем. Ярким примером этому может служить Джугджуро-Становая об
ласть в южном секторе Алдано-Становой овоидно-кольцево^ 'системы. 
Особенности тектоники и магматизма этой дугообразной области, об
рамляющей центральную часть Алданского щита, были обобщены ра
нее [14]. Здесь интенсивно проявлены процессы раннепротерозойской 
гранитизации, изменившей вещественный состав гранулит-базитового 
комплекса пород. Она же обусловила существенную структурную пере
стройку, выраженную гранито-гнейсовыми куполами и валами, образо
ванием крупных центров гранитизации и разуплотнения, фиксируемых 
на космических снимках и геофизических картах в виде кольцевых 
структур второго и более высоких порядков [29]. Необходимо подчерк
нуть, что пластические деформации фундамента в процессе термотекто- 
генеза привели не только к формированию куполов и сопряженных с 
ними межкупольных структур оседания, но и к соответствующим де
формациям и метаморфизму облекающих их пород протоплатформенно- 
го чехла, игравшего роль теплового барьера фронта гранитизации [11]. 
Формированию чехла предшествовало развитие многочисленных шов
ных прогибов (палеоавлакогенов, трогов), выполненных терригенно-вул- 
каногенными и кремнисто-железистыми формациями позднего архея — 
раннего протерозоя. Происхождение структур подобного типа можно 
связывать с высоким тепловым потоком, приуроченным к внешней ча
сти овоидно-кольцевых систем и более локально к сублинейным ослаб
ленным зонам, т. е. с термотектогенезом. Это сближает троговые струк
туры раннего докембрия с современными рифтами [15].

Геологические наблюдения хорошо подтверждаются данными свин
цово-изохронного метода определения возраста метаморфических пород 
Становой области, свидетельствующими о том, что древнейшие поро
ды, изначально метаморфизованные более 3600 млн. лет назад, (подверг
лись гранитизации и реоморфизму на рубеже 2000—1800 млн. лет [19]. 
Последующая перекристаллизация пород, по данным радиохронологи- 
ческих определений, произошла в результате термальных событий в 
позднерифейское время — 700 млн. лет. Хотя структурно-вещественные 
комплексы этого времени в Становой области не обнаружены, тем не 
менее указанный возраст термальной переработки субстрата свидетель
ствует о непрекращающемся и достаточно интенсивном потоке, прони
зывающем всю область гигантского гранито-гнейсового свода, каковой, 
представлялась в это время южная дуга внешней части овоидно-коль- 
цевой системы.

Мезозойский этап геологического развития этого региона знаменует
ся интенсивнейшим термотектогенезом, выразившимся в /грандиозном 
унаследованном аркогеническом воздымании земной коры, в формиро
вании впадин, выполненных угленосной юрской молассой. В осевой 
части свода возникли многочисленные крупные трещинные и плитооб
разные тела коровых гранитоидов. Закончился процесс мезозойского 
термотектогенеза в позднем меле. К этому времени завершилась ин
тенсивная вулканическая деятельность, сопровождавшаяся накоплени
ем в межгорных прогибах грубообломочной молассы и внедрением мно
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гочисленных даек и малых тел. В результате этого термального собы
тия, датируемого свинцово-изохронным методом— 100 млн. лет [19], 
произошла последняя перекристаллизация древнейших метаморфиче
ских пород Джугджуро-Становой области.

По всей видимости, процессы термотектогенеза протекали по всему 
периметру Алдано-Становой овоидно-кольцевой системы, в пределах ее 
наиболее подвижной и проницаемой внешней части, обычно перекрытой 
платформенным чехлом. В некоторых местах чехол в значительной сте
пени деформирован, иногда метаморфизован и прорван интрузивными 
телами различной морфологии и состава, как, например в Олекминской 
зоне дислокаций платформенного чехла, прорванного дайками, субще
лочных пород или в Нельканской чешуйчато-надвиговой зоне в крае
вой восточной части Сибирской платформы [45]. В тылу этой зоны, на 
границе с Южно-Верхоянским синклинорием, располагается антиклино- 
рий Сетта-Дабана, где широко проявились процессы девонского и ран
некаменноугольного магматизма, а также термального метаморфизма 
в зеленосланцевой и амфиболитовой фациях.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

1. Краткость, ясность, емкость и целесообразность термина «термо- 
тектогенез» дают ему предпочтение перед такими расплывчатыми тер
минами, как активизация, тектоно-термальная переработка, тектоно- 
магматическая активизация, автономная активизация, ревивация, ре
мобилизация фундамента и др. Большой заслугой М. А. Семихатова 
[4, с. 260] является то, что он подчеркнул значение процессов термо
тектогенеза. Однако термин «диасхизис», предложенный им, нельзя, к 
сожалению, считать-удачным. Ведь речь идет не о «взламывании» древ
них структур, а об их переработке процессами пластических и дизъюнк
тивных деформаций, процессами плутонизма, вулканизма и региональ
ного метаморфизма.

2. В рамках настоящей работы невозможно приведение новых мно
гочисленных и ярких примеров термотектогенеза, /наблюдаемых в Афри
ке, Северной Америке и на других континентах. Многие зоны термотек
тогенеза еще совсем недавно трактовались как области геосинклиналь- 
ной складчатости. Развенчание подобных взглядов можно найти в све
жих трудах многих авторов, из которых упомянем В. Кеннеди [59], 
С. Е. Колотухину [22], Ч. В. Борукаева [6], Н. А. Божко [5] и др. Не
давно роль термального потока в истории герцинид Западной Европы 
отметили Г. Цварт и У. Дорнзипен [66].

3. Длительность существования мантийного теплового потока в раз
ных местах и в различное время была неодинаковой. Сравнительно не
долгой была жизнь термального «дыхания» субстрата в нижнем палео
зое Шотландии, в рифейское время в зоне Гренвилль. Продолжитель
ное время—от начала неогея до настоящего времени— действовал с 
перерывами тепловой поток в пределах Саяно-Байкальской горной 
страны. С особой мощью проявлялся термотектогенез в раннем до
кембрии.

4. Сомнительна глубинность высокотемпературного регионального 
метаморфизма, связанного с термотектогенезом. Подобный метамор
физм, по-видимому, мог осуществляться в приповерхностных условиях. 
Об этом свидетельствует отсутствие каких-либо признаков былого су
ществования мощных геосинклинальных отложений, якобы перекрывав
ших в палеозое север Шотландии (мифическая Дернесская {Геосинкли
наль). То же можно сказать о мнимой рифейской геосинклинали в зоне 
Гренвилль. В этом аспекте нельзя не вспомнить соображения Д. С. Кор- 
жинского об условиях формирования таких характерных представите
лей гранулитовой‘фации регионального метаморфизма, как чарнокито 
вые гнейсы: «...образование при высокой температуре чарнокитовых ми
нералов связано не с большим давлением, а с определенной щелоч
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ностью метаморфизующих растворов, а потому не может быть прямо 
связанным с глубинностью» [23, с. 59].

5. В. И. Вернадский давно [10] обратил внимание на роль радио
генного тепла. В раннем докембрии огромные площади были охвачены 
процессами регионального метаморфизма. Геотермический градиент 
здесь был очень большим, на что давно указывала Н. В. Фролова ([48, 
55]. Старая идея о том, что чем порода древнее, тем она сильнее мета- 
морфизована, оказалась ошибочной. Она «скончалась» после находки 
на юге Африки обширных полей слабометаморфизованных пород ран
него докембрия (серия Онвервахт), -после установления возраста (верх
ний ордовик — конец динанта) «эталонных» гранулитов Саксонии [64]. 
Надо думать, что интенсивность эндогенного теплового потока была 
неодинаковой на протяжении 4,5 млрд, лет геологической истории. Прав, 
по-видимому, был В. В. Белоусов [2], предполагавший неравномерное 
и меняющееся во времени распределение радиоэлементов внутри Земли. 
Опыт показывает, что наряду с сегментами литосферы, обладавшими в 
известные моменты высоким геотермическим градиентом, существовали 
зоны с очень низкими соответствующими показателями. Прекрасным 
примером служит небольшой «холодный» массив Совьих гор в Нижней 
Силезии, уцелевший в хаосе энергичного герцинского термотектогенеза 
[41, 61].

6. Дальнейшее углубленное исследование процессов термотектоге
неза, вероятно, приведет не только к новым теоретическим обобщениям, 
но может также дать и практический эффект, ибо с этими процессами, 
как известно, связана разнообразная и богатая минерализация. Огра
ничимся здесь лишь несколькими примерами (рис. 4).

К Сетте-Дабанскому сегменту, Алдано-Становой овоидно-кольцевой 
системы приурочена Кыллахская зона стратиформного полиметалличе
ского оруденения, контролируемая скрытым поднятием фундамента 
[3, 16]. В мезозое она стала ареной термотектогенеза. Формирование 
полиметаллических руд Кыллахской зоны происходило в две стадии: 
стадия сингенетичного накопления в карбонатных венд-кембрийских 
отложениях платформенного чехла рассеянной вкрапленной рудной ми
нерализации и стадия гидротермально-метасоматического преобразова
ния первичных руд [3]. Последняя значительно оторвана во времени 
от седиментации и была ведущей при формировании промышленных 
концентраций металлов в стратиформных месторождениях полиметал
лических и медных |руд. По данным ряда исследователей, поздние суль
фидно-кварцево-карбонатные прожилки в стратиформных месторожде
ниях возникают при температуре 120° С при участии газо-водно-солевых 
растворов [25]. Не исключена также ведущая роль мощных тепловых 
потоков при формировании стратиформных месторождений меди и на 
противоположном фланге Алдано-Становой овоидно-кольцевой систе
мы в Олекмо-Витимской горной стране. В раннем протеорозое, как ука
зывалось выше, с ними связываются ремобилизация и пластические де
формации кристаллического основания, метаморфизм и складкообразо
вание удоканекой серии, а также регенерация первично-осадочных руд 
месторождений удоканскош типа. Отметим, что проявления подобной 
же минерализации известны и в Джугджуро-Становой области [21].

В пределах платформенного чехла западного сегмента внешней ча
сти Алдано-Становой овоидно-кольцевой системы широко развиты серии 
палеозойских даек габбро-диабазов и субщелочных пород (бассейн ниж
него течения р. Олекмы и на левобережье р. Лены). Один из дуговых 
линеаментов овоидно-кольцевой системы пространственно совпадает с 
полем развития среднепалеозойских траппов и одновременно с восточ
ной границей Березовского прогиба. Поэтому не исключено, что в пре
делах внешней части овоидно-кольцевой системы в бассейне рек Олек
мы и Лены, где породы платформенного чехла смяты в серию удлинен
ных антиклиналей, существует валоподобное поднятие активизирован
ного фундамента, к которому, так же как и в Кыллахской зоне, дтриуро-
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чена стратиформная медно-полиметаллическая минерализация и, кро
ме того, здесь в скважинах отмечаются нефте- и газопроявления [30].

К внешнему овалу Хета-Оленекской овоидно-кольцевой системы при
урочены известные кимберлитовые поля — Алакитское, Далдынское^ 
Верхне-Чомурдахское, Западно-Улукитское, Куранахское, Лукачанское, 
Ары-Мастахское, Дюкенское, Мунское и др., Попигайская вулкано-тек
тоническая структура, каменский комплекс ультрабазитов и щелочных 
габброидов, а также Куонамкская и Силигирская площади оо страти- 
формным полиметаллическим оруденением. Анализ размещения ким
берлитовых полей и других глубинных магматических комплексов по
казывает, что подавляющая часть их располагается в узлах тектониче
ской интеграции — на .пересечении радиальных и дуговых разломов. 
Кроме того, повышенной проницаемостью обладают узлы пересечения 
радиальных разломов в центральных частях овоидно-кольцевых систем. 
Так, в центральной части Хета-Оленекской структуры локализованы 
ультраосновные щелочные интрузии Меймеча-Котуйского района, а в 
центральной части Вилюйской — кимберлитовые трубки Мало-Ботуо- 
бинекого района. Предполагается приуроченность кимберлитовых полей 
к склонам поднятий фундамента [28]. Как полагает В. С. Трофимов. 
[46], кристаллизация алмазов кимберлитов происходила в особых оча
гах на глубине нескольких километров под влиянием неоднократного 
поступления мантийных тепловых и флюидных потоков, в результате 
которых создавалась непрерывно меняющаяся Р—Т-обстановка. На 
связь кимберлитов с горячими точками мантии указывают также Кроуг, 
Морган и Харгревс [53]. Таким образом, узлы тектонической интегра
ции овоидно-кольцевых систем представляют собой каналы тепломас- 
сопереноса, роль которого в формировании глубинных магматических 
пород несомненна. Можно думать, что с мощными тепловыми потоками 
генетически связан процесс формирования Вилюйской группы газовых 
месторождений, которые, как и кимберлитовые трубки, приурочены к 
центральной части одноименной овоидно-кольцевой системы на пересе
чении радиальных разломов.

Таким образом, не только с явлениями погружения и катагенеза 
можно связывать одну из стадий формирования стратиформных медно
полиметаллических месторождений в платформенном чехле, локализу
ющихся во внешних участях овоидно-кольцевых систем, а также образо
вание нефти и газа (см. рис. 4). Генезис этих месторождений вполне 
можно увязать с восходящими тепловыми потоками по наиболее мо
бильным и проницаемым тектоническим зонам фундамента, т. е. с про
цессами термотектогенеза.
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УДК 551.243(476+474)

Г А Р Е Ц К И Й Р. Г.

ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ ТЕКТОНИКИ БЕЛОРУССИИ 
И ПРИБАЛТИКИ

Описаны основные структурные элементы территории Белоруссии и При
балтики и освещена история их тектонического развития. Сделаны некото
рые общие выводы о строении и развитии ряда крупнейших тектонических 
форм Восточно-Европейской платформы.

Территория Белорусской ССР и республик Прибалтики расположе
на на западе Восточно-Европейской платформы и почти целиком пере
крыта рифейско-антропогеновым платформенным чехлом Русской пли
ты. На севере она ограничена выходами пород фундамента на поверх
ность Балтийского щита, а на юге — Украинского. Тектоника региона 
наиболее выразительно изображена на тектонических картах Белорус
сии и Прибалтики [24, 25] и описана в соответствующих монографиях — 
объяснительных записках к картам [20, 22].

В фундаменте территории Белоруссии и Прибалтики обычно выде
ляют изометричные массивы, которые сложены досвекофенно-карель- 
скими комплексами, и разделяющие их линейно-вытянутые свекофенно- 
карельские складчатые системы [5, 8, 20, 22 и др.]. Они ограничены 
протяженными суперрегиональными и региональными доплатформен- 
ными разломами. В последнее время была установлена стадийность 
формирования фундамента региона, которая выражается в смене про- 
тоокеанической стадии переходной, а затем континентальной и в про
грессивном преобразовании первоначальной протоокеанической коры в 
зрелую кору континентального типа. На первых двух стадиях станов
ления континентальной коры были сформированы главные тектониче
ские элементы фундамента: Белорусско-Прибалтийский гранулитовый 
пояс, Брагинский гранулитовый массив и Центральнобелорусский позд
неархейский прогиб [3].

Важно отметить, что структуры фундамента, в том числе и крупней
шие доплатформенные разломы, на западе Восточно-Европейской плат
формы имеют преобладающее юго-западное простирание, отчетливо 
прослеживаются до линии Тейсейра—Торнквиста, которая под тем или 
иным углом резко их обрезает и является послебайкальской юго-запад
ной границей платформы. Эпохи свекофенно-карельской складчатости, 
процессы гранитизации и диафтореза во время готской и дальсландской 
тектоно-магматической активизации привели к окончательной крато- 
низации и становлению фундамента Восточно-Европейской платформы.

Современные тектонические элементы чехла наиболее выпукло вы
деляются по поверхности фундамента (подошве чехла)— важнейшему 
тектоническому разделу плит (рис. 1). Изучение распространения раз
новозрастных отложений платформенного чехла, региональных пере
рывов в осадконакоплении, формационных рядов, соотношения струк
турных планов его разных секций с выделением моментов их перестроек 
позволяет подразделить чехол на ряд структурных мегакомплексов, ком
плексов, этажей и подэтажей. Доплитные мегакомплексы, сформиро
вавшиеся до образования плиты, подразделены на квази- и катаплат- 
форменньщ. Первый из них (раннерифейский) развивался одновремен
но с эпохами кратонизации, второй —в структурах растяжения в основ
ном после их завершения. Он подразделен на среднерифейский (пин- 
ско-руднянский) и позднерифейско-ранневендский (оршанско-вильчан- 
ский). Плитный мегакомплекс сформировался на последующих этапах
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Рис. 1. Схематическая структурная карта поверхности фундамента территории Бело
руссии и Советской Прибалтики

1 — стратоизогипсы поверхности фундамента, км; 2 — разломы. Цифрами на рис. обо
значены прогибы: 1 — Елгавский, 2 — Клайпедский, 4 — Кретингский, 6 — Прегольский; 
погребенные выступы: 3 — Тельшяйский, 5 — Калининградский, 7 — Мазурский, 8 — 
Вилейскнй, 10 — Ивацевичский, 11 — Бобруйский, ,12 — Ярцевский, 13 — Суражский, 
14 — Гремячский; 9 — Центральнобелорусский массив; 15 — Городокско-Хатецкая сту

пень; 16 — Брагинско-Лоевская седловина

преимущественно нисходящих движений земной коры, охвативших об
ширные пространства платформы. Он состоит из следующих структур
ных комплексов: волынско-балтийского (верхнебайкальского), талсин- 
ско-жединского (каледонского), кобленцско-среднетриасового (герцин- 
ского) и верхнетриасово-антропогенового (киммерийско-альпийского).

Раннерифейский (готский) комплекс сложен вулканогенно-терри- 
генными и терригенными формациями и выполняет относительно не
большие грабены и грабенообразные впадины и прогибы. Наиболее хо
рошо изученной структурой этого типа является Овручская грабен-син
клиналь, которая расположена на самом севере Украинского щита и 
вытянута в субширотном направлении на 110 км при ширине от 18— 
20 км на западе до 5—6 на востоке. Она имеет асимметричное строе
ние: крутое (до 60—80°) северное крыло, оборванное разломом, и поло
гое (3—10°) южное. Для грабен-синклинали характерны четкие запад
ная и восточная центриклинали [9].

Образования, выполняющие сходные грабенообразные впадины и 
прогибы, вскрыты одиночными скважинами в других местах региона 
(Глуск, Бобруйск, ряд участков Восточной Польши и др.).

В среднем рифее против края древней платформы в районе Волыни 
от Галицийской геосинклинальной области к северо-востоку вдавался
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Рис. 2. Карта мощностей отложений рифея [7]
1 — щиты (А — Балтийский, Б — Сарматский); 2 — геосинклинальная область, 3—5 —- 
границы современного распространения отложений: 3 — пинской и руднянской свит, 
4 — оршанской и лапичскоЙ свит, 5 — вильчанской серии; б, 7 — изопахиты отложений 
(м): 6 — пинской свиты, 7 — оршанской и лапичской свит; 5, 9 — разломы: 8 — консе- 
диментационные, 9 — постседиментационные; 10 — краевые, швы, разграничивающие 
платформенные и геосинклинальные области. Цифрами на карте обозначены: I — Во- 
лыно-Оршанско-Крестцов'ский палеопрогиб (а — Волынская впадина, б — Оршанская 
впадина, в — Рогачевско-Бобруйская седловина); II — современный Лукувско-Ратнов-

ский горст

протяженный Волынско-0ршанско-Крестцовский палеопрогиб, выпол
ненный терригенными красноцветными отложениями дооршаКского ри
фея (полесская серия Волыни, пинская свита юга Белоруссии, руднян- 
ская свита северо-восточной Белоруссии [12]). На юге палеопрогиба 
обособлялась Волынская впадина с максимальными мощностями отло-
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жений среднего рифея (свыше 900 м) — рис. {2. Отделяясь от нее Рога- 
чевско-Бобруйской малоамплитудной седловиной субширотного прости
рания, на северо-востоке территории Белоруссии и соседних областей 
наметилась Оршанская впадина (с мощностями среднерифейских от
ложений более 400 м), а еще далее к северо-востоку расположена Крест- 
цовская впадина с отчетливым «северным дентриклинальным замыка
нием.

Волынско-Оршанско-Крестцовский палеопрогиб разделил ранее 
практически единую обширную область фундамента запада Восточно- 
Европейской платформы на два крупнейших щита: Сарматский и Бал
тийский. В современном структурном плане этот палеопрогиб не пред
ставляет собой единого тектонического элемента, так как в 'последую
щем на него был наложен ряд разновозрастных и разнонаправленных 
структур, разделивших его на отдельные отрезки. Как реликты этой 
некогда протяженной отрицательной структуры сохранились Крестцов- 
ский прогиб, Оршанская впадина и частично Волынская впадина, хо
рошо вырисовывающиеся по поверхности фундамента (см. рис. 1).

Связь Волынско-Оршанско-Крестцовского палеопрогиба с геосин- 
клинальной областью, расположение в районе изгиба края платформы, 
продольная асимметрия, несомненно, говорят о том, что эту структуру 
следует отнести к особой категории поперечных прогибов, выделенных 
Н. С. Шатским [28]. Однако отсутствие отчетливых разломных огра
ничений и центрального грабена, относительно низкая скорость текто
нических движений и слабоконтрастный рельеф, рассеянный магматизм, 
и только в крайней южной части, не позволяют твердо назвать его авла- 
когеном, или палеорифтом. В то же время описываемый палеопрогиб 
входил в единый Волынско-Среднерусекий линеамент, северо-восточная 
часть которого носит отчетливые черты рифтового генезиса. .Видимо, 
Волынско-Оршанско-Крестцовский палеопрогиб можно классифициро
вать как своеобразную структуру, вызванную процессами незавершен
ного недоразвитого рифтогенеза [1].

В раннебайкальский (позднерифейско-ранневендский, или оршанско- 
вильчанский этап) произшло формирование Оршанско-Крестцовской 
палеовпадины, которая унаследованно развивалась в пределах север
ной и центральной частей Волынско-Оршанско-Крестцовского палео
прогиба и представляла собой значительно более широкую отрицатель
ную Структуру, по своей морфологий и генезису приближающуюся к 
самым ранним синеклизам. Она выполнена главным образом красно
цветной кварцевой формацией оршанской свиты верхнего рифея и по
кровно-ледниковой формацией вильчанской серии нижнего венда. Су
щественные опускания этого времени, достигавшие в центральной .ча
сти палеовпадины 600 м, еще более подчеркнули по поверхности фун
дамента ранее заложившиеся Оршанскую и Крестцовскую впадины. 
Отчетливо проявился и Клинцевский грабен, не менее контрастно со
хранившийся и в современной структуре поверхности ^фундамента (см., 
рис. 1).

Не исключено, что Оршанеко-Крестцовская палеовпадина связана 
не столько «с Волынско-Оршанско-Крестцовским палеопрогибом, сколь
ко с зоной схождения и выклинивания Пачелмского и двух ветвей (Мос
ковской и Валдайской) Среднерусского авлакогена, т. е. она возникла 
над участком тройного сочленения авлакогенов [15].

Геофизические данные позволяют предполагать, что на дне Балтий
ского моря в пределах осевой части синеклизы восточнее о. Готланд, 
от Аландских островов на севере до Гданьской бухты на юге, протяги
вается Центральнобалтийский ров, выполненный предположительно от
ложениями рифея — венда [4].

С позднебайкальским (волынско-балтийским) ортоплатформенным 
этапом плитного развития связано начало образования таких структур, 
как Московская синеклиза, Балтийско-Приднестровская система пери- 
кратонных опусканий ц всей Русской плиты в целом. Через территорию
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Белоруссии и Прибалтики проходил последовательно смещавшийся к  
запад-северо-западу волынский Кобринско-Могилевский и валдайско- 
балтийский Кобринско-Полоцкий прогибы, которые соединяли обе глав
нейшие структуры запада Восточно-Европейской платформы — внут
реннюю синеклизу и пер'икратонное опускание.

Вся совокупность имеющихся материалов о рифейских отложениях 
юго-запада Восточно-Европейской платформы позволяет исключить 
прежние предположения о протягивающемся в это время вдоль его края 
продольном перикратонном .прогибе [13, 27]. Только в волынское вре
мя венда начала формироваться субмеридиональная Кобринская впа
дина, которая включала структурный залив, протянувшийся вдоль края 
платформы. Эту структуру можно считать начальным элементом пери^ 
кратонного опускания. Кобринская впадина в основном выполнена эф
фузивно-осадочной толщей \(трапповая формация) мощностью до 500 м. 
В валдайское время ца юго-западном склоне Восточно-Европейской 
платформы сформировались уже отчетливо выраженная продольная 
Кобринскю-Прутская зона перикратонных опусканий, лростиравшаяся с 
юго-востока на северо-запад свыше чем на 900 км через территорию 
Молдавии, Румынии, западных областей Украины, Белоруссии и приле
гающих районов Польши [7].

В балтийское время раннего кембрия участок максимальных проги
баний (до 400 м) Мазовецко-Прутской зоны перикратонных опусканий 
существенно сместился к северу и северо-западу, в районы западной 
Волыни и южной Польши.

На каледонском этапе зона перикратонных опусканий на западе 
Восточно-Европейской платформы распространилась от Молдавии до 
Прибалтики включительно, достигнув максимальных размеров, отве
чающих ее обобщенному названию — Балтийско-Приднестровской 
(рис. 3). Ее протяженность около 1500 км. Она выполнена мощной (до 
3500 м) толщей терригенных и карбонатных пород, возраст которых от 
послебалтийского кембрия до жединского века раннего девона. Мак
симальные мощности отложений каледонского структурного комплекса 
приурочены к Балтийской синеклизе, Подлясско-Брестской впадине и 
Приднестровскому опусканию, разделенных соответственно Мазурским 
и Лукувско-Ратновским структурными носами. Каледонский этап был 
определяющим в формировании краевой Балтийской синеклизы и Под
лясско-Брестской впадины, которые представляют собой составные ча
сти Балтийско-Приднестровской системы перикратонных опусканйй и 
имеют форму субширотных структурных заливов, раскрывающихся на 
запад и дентриклинально замыкающихся на востоке.

Балтийская синеклиза имеет форму асимметрично незамкнутого на 
западе эллипсоида, вытянутого в северо-восточном направлении. Ее 
длина около 700, ширина 450 км. Поверхность фундамента в ее бортовых 
частях залегает на отметках от —0,3 до —1 км, а в осевой части погру
жается с северо-востока на юго-запад от —1 до —5 км [22]. В преде
лах Балтийской синеклизы выделены структуры более высокого поряд
ка: Лиепайская впадина, ,Елгавский, Клайпедский, Кретингский и Пре- 
гольский прогибы, крупный Лиепайско-Салдусский выступ и более мел
кие Тялыияйский, Болыиаковский, Калининградский, Южно-Калинин
градский выступы и др. Для выполняющих Балтийскую синеклизу от
ложений (в первую очередь преобладающих по мощности кембрийских 
и особенно силурийских) характерно последовательное изменение ли- 
*голого-фациального облика пород с северо-востока .на юго-запад от 
мелководных прибрежных до глубоководных. Широкое распространение 
глубоководных фациальных зон в течение многих веков свидетельству
ет о существовании на востоке Балтийской синеклизы длительного не
компенсированного прогибания [31].

Подлясско-Брестская впадина на севере и юге ограничена субширот
ными разломами, на востоке центриклинально замыкается к Полесской 
седловине и раскрывается на запад. Она вытянута на 260 км при шири
не до 130 км. Вдоль ее осевой части поверхность фундамента погружена
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Рис. 3. Карта мощностей отложений каледонского структурного комплекса [7]
1 — участки фундамента, перекрытые ранее платформенным чехлом, вне области се
диментации; 2 — палеограница распространения отложений; 3 — изопахиты (км); 

остальные обозначения см. на рис. 2
Цифрами на карте обозначены: I — Балтийско-Приднестровская система перикратон- 
ных опусканий (1а — Балтийская синеклиза, 16 — Подлясско-Брестская впадина, 1в — 
Приднестровское опускание: 1 ^ — днестровско-прутская часть, 1в2— волынская часть); 

II — Мазурский структурный нос; III — Лукувско-Ратновскйй структурный нос

с востока на запад от —0,5 до —5 км. Впадина асимметрична: южное 
крыло более крутое (погружение поверхности фундамента 28—30 м/км), 
северное пологое (14—17 м/км). Морфологию, близкую к современной, 
Подлясско-Брестская впадина приобрела в герцинский этап в результа
те значительных тектонических движений на окружающих ее положи
тельных тектонических структурах и прежде всего Лукувско-Ратновско- 
го горста на юге и Белорусской антеклизы на севере.
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Рис. 4. Сейсмогеологический разрез Припятского прогиба по профилю VIII—VIII [20]. Заштрихованы нижняя и верхняя верхне
девонские соленосные толщи. Названия структур относятся к подсолевым отложениям



На примере формирования Балтийской синеклизы и Подлясско- 
Брестской впадины можно сделать вывод, что образование подобных 
крупных отрицательных структур древних платформ происходило в ре
зультате наложения и интерференции разновозрастных прогибов и 
впадин разного простирания, миграции их осевых частей, проявления 
значительных поднятий различных структур, т. е. наряду с основным 
этапом развития, определяющим главные черты современной архитек
туры рассматриваемых тектонических элементов (в данном случае это 
каледонский этап), в их тектонической истории имелись существенные 
разнонаправленные структурообразующие тектонические движения, сум
марное воздействие которых и создало их современную структуру [6].

Главным событием герцинского этапа развития на территории Бе
лоруссии и Прибалтики было формирование Припятского прогиба — 
северо-западного окончания Припятско-Донецкого авлакогена, который 
Н. С. Шатский [30] описал в качестве тектонотипа подобных структур.

Припятский прогиб расположен между Белорусской и Воронежской 
антеклизами и Жлобйнской седловиной на севере и Украинским щитом 
на юге. Он состоит из собственно Припятского грабена и его северного 
плеча — Городокско-Хатецкой ступени. От Украинского щита прогиб 
отделен Южно-Припятским краевым разломом, представляющим собой 
зону сбросов общей амплитудой по поверхности фундамента 2—4 км. 
Северной границей в целом всего прогиба на западе и только грабена 
на востоке является Северо-Припятский краевой разлом, состоящий из 
серии кулисообразно подставляющих друг друга разрывов типа сбро
сов с суммарной амплитудой 2—3,5 км. Полесская седловина отделяет 
Припятский прогиб от Подлясско-Брестской впадины, а Брагинско- 
Лоевская седловина — от Днепровско-Донецкого прогиба. От Полесской 
седловины'в глубь прогиба вдается высоко приподнятый по разломам 
Микашевичско-Житковичский выступ с выходом пород фундамента на 
поверхность. Максимальная длина Припятского прогиба около 280, ши
рина 140—150 км.

По количеству скважин, вскрывших породы фундамента и подсоле
вого ложа, а также по плотности отработанных здесь сейсмических про
филей, т. е. по геолого-геофизической изученности, Припятский прогиб 
уникален среди подобных структур типа поздних плитных авлакогенов.

Припятский прогиб выполнен главным образом среднедевонско- 
среднетриасовым (герцинским) структурным комплексом, мощность 
которого достигает 5—6 км. Внутри него ведущим структурным этажом 
является верхнефранско-среднекаменноугольный, в состав которого 
входят такие характерные формации, как франская галогенная галито- 
вая, фаменская галогенная калиеносно-галитовая, верхнедевонская ще- 
лочно-ультраосновная — щелочно-базальтоидная, фаменская карбонат- 
но-терригенная сланценосная, триасовая молассоидная пестроцветная 
и др. [20, 23].

Тектонические формы Припятского прогиба различны для различ
ных структурных подразделений его разреза (рис. 4). Поверхность фун
дамента и все доливенские (подсолевые) комплексы и этажи имеют 
блоковое щ пликативно-блоковое строение. Здесь выделяются структу
ры II порядка: тектонические ступени, выступы, грабен, горст. К струк
турам III порядка относятся зоны приразломных поднятий и опусканий, 
состоящие соответственно из структурных носов, гемиантиклиналей, не
больших моноклинальных блоков и структурных заливов, синклиналей, 
гемисинклиналей. Тектонические формы ливенско-елецкого подэтажа 
(нижнесоленосные и межсолевые отложения) являются переходными 
от преимущественно блоковых и пликативно-блоковых структур подсо
левых отложений к пликативным структурам верхнесолевых и надсоле- 
вых отложений. Поэтому среди них имеются как ступени, выступы, зоны 
приразломных поднятий и опусканий, так и валы, синклинальные зоны, 
антиклинали, синклинали. Строение этого подэтажа преимущественно 
блоково-пликативное. Для верхнесолейосной толщи и вышележащих 
подразделений характерны в основном пликативные формы: валы, ан
60



тиклинали, брахиантиклинали, купола, синклинальные зоны, синклина
ли, брахисинклинали, мульды. Многообразны соляные структуры При- 
пятского прогиба, среди которых можно выделить два типа, восемь 
классов, виды и разновидности [10, 19, 20, 22].

Разломная тектоника подсолевого ложа определяет основные зако
номерности формирования и распространения соляных структур При- 
пятского прогиба и других областей галокинеза. Накоплению мощной 
фаменской соленосной толщи предшествовало образование глубокого 
некомпенсированного Задонско-Елецкого прогиба с аккумулятивными 
и аккумулятивно-тектоническими бортами и расчлененным аккумуля
тивным и эрозионно-тектоническим рельефом в пределах глубоковод
ной депрессии и шельфа. Глубоководный (не менее 700 м) задонско- 
елецкий бассейн возник в результате относительно кратковременных 
интенсивных опусканий, обусловленных преобразованием континен
тальной консолидированной коры в субокеаническую. Выявлено, что 
соленосные формации прогиба согласно залегают на подстилающих 
отложениях в наиболее погруженных частях бассейна и трансгрессивно 
по периферии и в сводах поднятий.

Морфологические особенности Припятского прогиба, история его 
развития, положение в единой системе Сарматско-Туранского линеамен- 
та, формационный ряд выполняющих его отложений, магматизм, увели
ченный тепловой поток и некоторые другие признаки позволяют рас
сматривать этот прогиб как часть древнего палеозойского рифтового 
пояса [2, 20 и др.].

Центральную часть региона занимает Белорусская антеклиза — тек
тоническая область с высоким (до +0,1 км) залеганием фундамента. 
В плане она имеет форму разностороннего скошенного к северо-востоку 
треугольника с субширотным основанием протяженностью около 600 км. 
В наиболее приподнятой части антеклизы фундамент выходит под 
плиоцен-антропогеновые отложения. Эта часть выделяется как Цен
тральнобелорусский массив. В его пределах на востоке обособляется 
самая высокая часть антеклизы — Бобовнянский выступ, расположен
ный между Налибокским й Северо-Припятским разломами. Погружаю
щиеся по простиранию периклинальные части Белорусской антеклизы 
обособлены в качестве погребенных выступов: западного — Мазурского, 
северо-восточного — Вилейского, юго-восточного — Бобруйского, южно
го— Ивацевичского. Обращенные к Балтийской синеклизе и Оршанской 
впадине склоны антеклизы выделяются соответственно как Прибалтий
ская и Приоршанская моноклинали. В районе сочленения Вилейского 
погребенного выступа и Центральнобелорусского массива Белорусская 
антеклиза осложнена малоамплитудным Воложинским грабеном севе
ро-западного простирания.

* Воронежская антеклиза, отделяющаяся от Белорусской Жлобинской
седловиной, заходит на территорию Белоруссии и соседних областей 
северо-западным и юго-западным периклинальными окончаниями. По
следнее обособляется как Гремячский погребенный выступ, южное кры
ло которого постепенно переходит в Приднепровскую моноклиналь, по
гружающуюся по поверхности фундамента в сторону Днепровско-До
нецкого прогиба до глубины —1 км. К северу от Гремячского погребен
ного выступа, отделяясь от него Клинцовским грабеном, расположен 
Суражский погребенный выступ, простирающийся в запад-юго-запад- 
ном направлении. Северо-западную периклиналь антеклизы представля
ет собой Ярцевский погребенный выступ, который с северо-востока огра
ничен Торопецко-Вяземским прогибом, а с юго-запада — Оршанской 
впадиной.

Сравнительно-тектонический анализ антеклиз Восточно-Европейской 
платформы (Белорусской, Воронежской и Волго-Уральской) показал, 
что наиболее четко они выделяются по поверхности фундамента; в об
разованиях раннегерци-нского подкомплекса они выражены значительно 
слабее; по мезозойским отложениям они, а Волго-Уральская и по перм
ским, не выделяются, по этим отложениям намечаются сложно постро
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енные моноклинали. На ранних этапах (байкальский, каледонский^ 
антеклизы развивались как остаточные пассивные структуры, образо
вавшиеся в результате опускания сопредельных отрицательных струк
тур, что подтверждает ранее установленные выводы [14, 29]. На глав
ном герцинском этапе поверхность фундамента антеклиз приняла фор
му, близкую к современной. В то время в их пределах в отличие от 
прежних представлений [14, 29] зафиксированы активные тектониче
ские движения. В течение киммерийско-альпийского этапа антеклизы,_ 
а Волго-Уральская еще к концу герцинского, оказались погребенными 
под обширными моноклиналями. В этот этап формировалась Западно- 
Белорусская моноклиналь как отдаленный борт Датско-Польского про
гиба и Приднепровская моноклиналь — пологий борт Припятско-Днеп- 
ровской (Украинской) синеклизы, унаследованно развившейся над 
Припятско-Донецким авлакогеном. Первая моноклиналь погребла Бе
лорусскую антеклизу, вторая — Воронежскую.

Полное обособление антеклиз различное: Волго-Уральской в позд
нем венде, Белорусской — во вторую половину раннего кембрия, Воро
нежской— в позднем девоне. Завершение их развития также различно: 
Волго-Уральской до карбона включительно, Белорусской до перми, 
Воронежской до триаса. Следовательно, антеклизы от полного обособ
ления до завершения развития существовали разное время: Волго- 
Уральская в течение 320 млн. лет, Белорусская 280 млн. лет, Воронеж
ская 180 млн. лет. Большинство осложняющих антеклизы тектониче
ских элементов унаследованно развивалось в течение почти всех плат
форменных этапов.

Более полувека, начиная с нашего столетия, в геологической лите
ратуре шла дискуссия о так называемом Полесском девонском вале, 
соединявшем Балтийский и Украинский щиты. В ней приняли участие 
такие выдающиеся геологи, как А. П. Карпинский, А. Д. Архангельский, 
С. Бубнов, Д. Н. Соболев, Н. С. Шатский и др. В настоящее время твер
до доказано, что подобной структуры в девонских отложениях 
нет. Однако Белорусская антеклиза вместе с Латвийской и Полесской 
седловинами образует погребенную зону повышенного залегания фун
дамента, соединяющую Балтийский и Украинский щиты. Этот По
лесско-Латвийский подземный мост вместе с упомянутыми щитами был 
назван В. Е. Хаиным [27] Балтийско-Украинской полосой поднятий. 
Она представляет собой главную меридиональную тектоническую ось 
Восточно-Европейской платформы, причем хорошо отмечается не толь
ко в современной структуре, но и оказывала заметную роль в палеотек
тонике платформы в течение огромного отрезка времени—от рифея до 
антропогена. Эта тектоническая ось значительно сдвинута на запад 
Восточно-Европейской платформы, отмечая тем. самым ее асимметрию. 
К востоку от оси идет плавное, но протяженное погружение фундамен
та, к западу — более резкое и короткое. Такая же асимметрия отмеча
лась и в палеотектоническом плане.

На территории Белоруссии и Прибалтики известно более 500 ло
кальных структур. Однако распространены они весьма неравномерно. 
Так, подавляющее их большинство (более 50%) приурочено к Припят- 
скому прогибу. Значительное их количество расположено в пределах 
Балтийской синеклизы. Меньше локальных структур на площади Бело
русской антеклизы, Южного склона Балтийского щита, Оршанской и 
Подлясско-Брестской впадин, Жлобинской, Латвийской и Полесской 
седловин [11, 26]. Такая закономерность размещения локальных струк
тур связана прежде всего с тем, что большинство из них обязаны своим 
формированием разрывным дислокациям. Поэтому в пределах Припят- 
ского прогиба, для которого с его рифтовым генезисом характерна ши
рокая сеть разрывных нарушений, развито такое большое количество 
локальных структур. К тому же здесь широко распространены соляные 
структуры.

Локальные структуры Белоруссии и Прибалтики имеют различные 
морфологию, время формирования, связь с осадконакоплением, генезис
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и т. д. По форме в плане выделяются вытянутые структуры типа анти
клиналей и синклиналей, брахиантиклиналей и брахисинклиналей, 
структурных носов и заливов, гемиантиклиналей и гемисинклиналей,, 
небольших горстов и грабенов, овальные и округлые типы куполов и 
мульд, изометричные блоковые типа моноклинальных 'блоков различ
ной конфигурации и др. По размерам преобладают мелкие (площадью 
до 20 км2) и средние (до 70 км2). Их около 65%. Для Балтийской сине
клизы эта цифра увеличивается до 75%, для Припятского прогиба 
уменьшается до 60%, а для Белорусской антеклизы и Оршанской впа
дины даже до 50%. Здесь возрастает относительное число крупных ло
кальных структур (площадью более 70 км2). В Припятском прогибе 
таких структур около 100.

Локальные структуры различны и по амплитуде. В Припятском про
гибе значительное число структур (более 100) имеет большую амплиту
ду (до 200—300 м и более). На остальной территории Белоруссии и 
Прибалтики локальные структуры с такой амплитудой исчисляются 
единицами. Преобладают структуры с небольшой амплитудой, причем 
малоамплитудных (до 50 м) насчитывается более 100. Размеры и ампли
туды локальных структур уменьшаются вверх по разрезу.

Кроме наиболее широко развитых приразломных локальных струк
тур, связанных с формированием разрывных дислокаций, на территории 
Белоруссии и Прибалтики встречаются локальные структуры другого 
пипа: не приуроченные к разрывам; облекания; уплотнения; возможно, 
обусловленные увеличением мощностей не только галогенных, но и кар
бонатных толщ; кратерообразные (по-видимому, астроблемы) и др. 
Некоторые из них являются смешанными по происхождению. В связи с 
таким разнообразием генезиса локальных структур среди них обнару
жены сквозные, погребенные, навешанные (бескорневые) и дисгармо
ничные. В районах со значительным изменением региональных накло
нов, обусловленным интенсивным развитием крупных и средних текто
нических форм, а также переменой наклонов приразломных участков, 
вызванной энергичным смещением по разрывам, иногда возникают свое
образные расформированные или частично расформированные локаль
ные структуры. В частности, они доказаны в пределах Припятского про
гиба.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Анализ эволюционного ряда структур территории Белоруссии и При
балтики, а также других регионов древних платформ показал, что по 
мере развития платформ шло последовательное уменьшение площади 
структур поверхности обнаженного фундамента за счет чехольных. Сре
ди последних от доплитных этапов к плитным возрастало разнообразие 
типов платформенных структур. Для квазиплатформенного этапа типич
ны грабен-синклинали, грабенообразные прогибы, впадины, мульды. На 
катаплатформенных этапах увеличилось типовое разнообразие плат
форменных структур, главным образом линейных. Появились крупней
шие отрицательные тектонические элементы — доплитные авлакогены 
(палеорифты), перикратонные прогибы, моноклинали склонов щитов. 
Им были соподчинены или развивались самостоятельно структуры 
I порядка: выступы, седловины, моноклинали, грабены, прогибы, впади
ны и более мелкие элементы. На поздних этапах развития платформ 
появился принципиально новый тип субглобальной структуры — плиты. 
Эволюция платформ особо значительно отразилась в многообразии 
плитных структур по сравнению с доплитными. Впервые сформирова
лись специфические крупнейшие плитные тектонические формы: сине
клизы, а<мфиклизы, антеклизы, а из новообразованных мелких и локаль
ных элементов — разнообразные соляные структуры и др.

Большое значение в строении фундамента и чехла территории Бело
руссии и Прибалтики имеют разломы, которые образуют достаточно 
густую сеть ортогонального и диагонального простираний и подразде
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лены на два типа: платформенные (проникающие в чехол) и доплатфор- 
менные (не проникающие в чехол). Каждый из типов в свою очередь по 
рангу ограничиваемых ими структур разделен на краевые суперрегио
нальные, краевые региональные, граничные субрегиональные и локаль
ные [18, 20J.

Анализ соотношений современных тектонических планов разновоз
растных структурных комплексов чехла территории Белоруссии и При
балтики как между собой, так и с внутренним строением фундамента 
показывает большую сложность процессов наследования и новообразо
вания [17J. В целом отмечается общая наложенность тектонических 
элементов чехла по отношению к структурам фундамента. В то же вре
мя некоторые разломы фундамента представляют собой наиболее устой
чивый консервативный фактор в передаче наследования и прежде всего 
простираний в платформенные этажи, главным образом доплитные.

Установление особенностей строения и структурного развития тер
ритории Белоруссии и Прибалтики позволило наметить не только общие 
тектонические закономерности размещения, но и определить более част
ные локальные зависимости распределения основных полезных иско
паемых региона, и прежде всего нефти и газа, горючих сланцев, углей, 
каменных и калийных солей, железных руд, лавсонита, подземных ми
нерализованных вод и др. [20—23 и др.].
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ВАЖНЕЙШИЕ ОСОБЕННОСТИ ТЕКТОНИКИ КАЗАХСТАНСКОГО 
И СРЕДНЕАЗИАТСКОГО СЕГМЕНТОВ УРАЛО-МОНГОЛЬСКОГО

СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА

Рассмотрены особенности тектоники и истории развития Казахстанского 
и Среднеазиатского сегментов Урало-Монгольского пояса. Показана эволю
ция строения земной коры региона. Обсуждается связь тектоники и особен
ностей металлогении Казахстана и Средней Азии.

Казахстан и северо-восточная часть Средней Азии (Тянь-Шань) отли
чаются особо сложным и разнородным геологическим строением, различ
ной ориентировкой тектонических структур, своеобразными особенно
стями геологического развития. Поэтому естественно, что эта территория 
привлекала и до сих пор привлекает внимание специалистов по тектони
ке и металлогении и считается удобным полигоном для проверки текто
нических гипотез. Геологии и тектонике этой территории посвящено ог
ромное количество публикаций геологов различных советских социали
стических республик, как местных геологических центров — Алма-Аты, 
Ташкента, Фрунзе, Душанбе, так и общесоюзных — Москвы, Ленингра
да, Новосибирска и др.

Представления о региональном тектоническом строении Казахстана 
и Средней Азии, заложенные Н. Г. Кассиным, Н. С. Шатским, Д. В. На- 
ливкиным, В. А. Николаевым, С. С. Шульцем и др. в 30-40 годы, разви
ты, дополнены и оформлены на современном уровне А. А. Абдулиным, 
Н. А. Афоничевым, М. А. Ахмеджановым, А. А. Богдановым, О. М, Бори
совым, Л. И. Боровиковым, В. Ф. Беспаловым, Б. И. Борсуком, Р. А. Бору- 
каевым, А. К. Бухариным, В. А. Бушем, Ю. А. Зайцевым, В. И. Кнауфом, 
В. Г. Королевым, Г. Ф. Ляпичевым, А. Е. Шлезингером, А. Е. Шлыги- 
ным, Е. Д. Шлыгиным, А. Л. Яншиным и мн.др. Не останавливаясь на 
конкретных часто противоречивых взглядах отдельных исследователей, 
постараемся дать обобщенное современное представление, как кажется 
авторам, достаточно объективное, без крайностей и преувеличений от
дельных теоретических гипотез.

В настоящее время установлено и, пожалуй, никем не оспаривается 
принадлежность большей части Казахстана и Средней Азии к Урало- 
Монгольскому складчатому поясу, дугообразно протягивающемуся с се
вера до Урала и из Западной Сибири через Казахстан в Среднюю Азию, 
испытывающему на описываемой территории разворот от меридиональ
ного направления на восток и северо-восток и уходящему в пределы 
Монголии и Китая и далее на Дальний Восток. За его пределами оста
ются лишь Прикаспийская впадина — своеобразный структурный эле
мент длительного прогибания, по стабильному развитию наиболее близ
кий к Восточно-Европейской платформе, и южные районы Советской 
Средней Азии, где располагаются внешние структурные элементы аль
пийского средиземноморского складчатого пояса и отделяющие послед
ний от Урало-Монгольского пояса докембрийские Карабогазский, Кара
кумский и Таджикский стабильные блоки (срединные массивы). В свете 
современных представлений палеозойские структуры Мангышлака и его 
западного продолжения должны представлять апофизы Урало-Монголь
ского пояса, протягивающиеся в западном направлении его южные суб
широтные ветви.

В объеме журнальной статьи невозможно сколько-нибудь подробна
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описать все особенности тектонического строения и развития такого 
крупного региона, возможно, наиболее сложного и наиболее изученного 
из внутриконтинентальных глобальных складчатых элементов мира. Мы 
ограничимся анализом некоторых вопросов, которые, как нам кажется, 
определяют важнейшие черты его геологического строения и раскрыва
ют историю его развития и как следствие некоторые проявления метал
логении. Не делая упора на какую-либо одну из основных противоборст
вующих гипотез — фиксистскую и мобилистскую, мы постараемся объею 
тивно изложить фактические данные, используя современные представ
ления о тектонических структурах пояса [28] и общие принципы текто
нических классификаций [25]. В этом плане для описываемой террито
рии нужно отметить два важных факта. Во-первых, горизонтальные пе
ремещения по отдельным сдвиговым разломам, как это доказано во мно
гих случаях, составляют километры и первые десятки километров (на
пример, Чилик-Кеминский разлом в Заилийском Алатау, Каратау-Та- 
ласский и др.), а суммарные амплитуды перемещений по системам раз
рывов могут достигать сотни километров. Естественно, что на фронте 
перемещений возникали зоны сжатия и надвигов или раздвиги, где гори
зонтальные перемещения также могли быть значительными [23]. Во- 
вторых, существование многочисленных выходов континентальной коры 
докембрия (архея — нижнего протерозоя), общность разрезов на этих 
выходах, начиная от Уралтауского (Башкирского) антиклинория до во̂ - 
сточных районов Казахстана [27], не дают возможности предполагать 
существование крупных океанических бассейнов с типичной корой океа
нического типа уже в позднем протерозое и палеозое. Это свидетельст
вует о том, что ни фиксистские, ни мобилистские гипотезы в своих край
них вариантах для нашей территории не приемлемы и заставляют соче
тать определенные аспекты этих воззрений [2].

Геосинклинальной режим, который существовал на описываемой ча
сти Урало-Монгольского пояса в течение палеозоя и отчасти позднего 
докембрия, окончательно сменился платформенным в начале триасового 
периода, но относительную стабильность отдельные его площади приоб
ретали неодновременно и можно выделять области разновременной кон
солидации (завершающей складчатости), земная кора которых после 
деструктивных явлений или раздвигов вновь приобретала черты конти
нентальной.

Таким образом, вследствие чередовавшихся процессов деструкции 
(деградации) земной коры, раздвигов и консолидации на территории Ка
захстана и Средней Азии возникли и обособились срединные массивы I 
и II типа, линейные складчатые структуры, пояса ультрамафитов и 
офиолитов (шовные зоны), структурно-формационные зоны различного 
типа [21], зоны глубинных разломов [23] и т. п. Общая картина отлича
ется сложностью и неоднородностью [6].

В пределах описываемой части Урало-Монгольского пояса по возра
сту и территориальному положению выделяется несколько крупных 
структурных элементов — складчатых систем. Центральное положение 
занимает каледонская сложнопостроенная Кокчетав-Тянь-Шаньская сис
тема, значительную часть которой занимают крупные относительно устой
чивые блоки — срединные массивы I типа [24]. Хотя площади некото
рых из них значительны и в их пределах вулканогенно-осадочные тол
щи отсутствуют совершенно, тектоно-магматические процессы проявле
ны практически повсеместно. Это позволяет объединять их в систему с 
прогибами, в которых накапливались геосинклинальные осадки с различ
ной долей вулканитов. Вторая каледонская, Чингиз-Тарбагатайская си
стема представляет виргацию Кокчетав-Тянь-Шаньской. Каледонские 
системы разделяют герцинские, среди которых выделяют Уральскую, 
Мангышлакскую со сложными срединными массивами, Южно-Тянь- 
Шаньскую, Джунгаро-Балхашскую, Зайсанскую. Нужно отметить неко
торую условность в их выделении, но подобное деление используется ча
ще всего. Иногда выделяют Ерементау-Заилийскую и Северо-Тянь-Шань- 
скую системы, обособляя отдельно стабильные блоки [6].

5 * 67



Среди многочисленных проблем тектоники Урало-Монгольского поя
са Казахстана и севера Средней Азии мы остановимся на нескольких и 
рассмотрим: а) начальные этапы геосинклинального развития пояса, 
б) блоковое строение и шовные структуры, в) пульсационность разви
тия, г) процессы консолидации.

Начальные этапы развития геосинклинального режима. К раннегео- 
синклинальному этапу, как правило, относят формирование вулканоген
ных существенно кремнисто-спилито-диабазовых толщ, обычно слагаю
щих видимое основание в эвгеосинклинальных зонах. Это широко рас
пространенное мнение сейчас уже не кажется вполне достоверным и 
развитие поясов неогея предполагается с рифея [8]. Изучение поздне
протерозойских толщ в Северном Тянь-Шане, Урале, в Каратау, Улу- 
тау и других районах Казахстана подтверждает эту идею и показывает, 
что этот вопрос решается не столь просто. Изучение проблемы байкаль
ской складчатости приводит исследователей к противоречивым выво
дам. Определение тектонических условий позднепротерозойского осадко- 
накопления затруднено. Это объясняется в первую очередь слабой обна
женностью верхнепротерозойских толщ, перекрытых на обширнейших 
площадях более молодыми образованиями, их относительно малой вы
держанностью, тектонической «нехарактерностью» и т. п. Однако отсут
ствие типичных орогенных комплексов «байкалид» заставляет думать об 
отсутствии законченного байкальского тектонического цикла на описы
ваемой территории и на более тесную связь вендских, позднерифейских 
отложений с тектоническими процессами в палеозое.

Время заложения Урало-Монгольского геосинклинального пояса, как 
сказано, обычно относят к венду — началу кембрия. Именно в это время 
началось формирование характерных эвгеосинклинальных комплексов и 
появление раздвиговых структур. Но, по-видимому, такая точка зрения 
нуждается для описываемой площади в пересмотре, что сейчас и дела
ется. Изучение позднепротерозойских отложений вызывает споры по 
проблемам байкальской складчатости. Существующие представления о 
байкальской складчатости даже в западных зонах Уральской системы 
и на юго-западе Сибирской платформы оспариваются [15], и обосновы
вается мнение о том, что рифейские отложения этих зон представлены 
платформенными и рифтовыми формациями.

В Северном Тянь-Шане позднепротерозойские отложения отличаются 
сложностью становления, внутренними несогласиями и магматизмом [5, 
18, 19]. То же наблюдается и в Срединном и Южном Тянь-Шане [1]. 
При всей близости к геосинклинальным отложениям комплексы этих об
разований несут своеобразные черты: в них отсутствуют типичные эвгео- 
синклинальные офиолитовые комплексы раннего этапа развития гео
синклинали, магматиты имеют смешанный состав, несут одновременно 
черты вулканитов собственно геосинклинального и орогенного этапов. 
Гранитоидные интрузивы, возраст которых нередко спорен, отличаются 
своеобразием, повышенной щелочностью при умеренной основности (на
пример, кварцевые монцонитоиды Кумыстинского интрузива в Каратау), 
хотя иногда их относят и к гранодиоритам (Северный Тянь-Шань). Ви
димо, этим отложениям на площадях стабильных массивов (например, 
Атасу-Джунгарском) соответствовали более близкие платформенным 
кварцито-карбонатные толщи.

Своеобразие средне- и позднерифейских отложений, отлагавшихся в 
широких плоских прогибах, заставляет думать, что становление Урало- 
Монгольского пояса началось еще в рифее. Оно не было резким, и обра
зования, которые мы считаем по стандартной схеме, особенно хорошо 
выраженной Ю. А. Билибиным [7], раннегосинклинальными, на самом 
деле такими не являются. Офиолитовый комплекс характеризует, по-ви
димому, не начало геосинклинального процесса, а его зрелый этап, его 
кульминацию.

Общая картина перехода к геосинклинальному этапу отражается в 
образовании пологих обширных прогибов, в которых накапливались раз
личные карбонатно-терригенные осадки [9], дополнявшиеся позднее вул- 
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канитами. Ю. А. Зайцев [12] относит это время к позднему рифею, ког
да, по его мнению, складчатостью завершился ранне- и среднерифейский 
тектонический этап и начали накапливаться платформенные отложения, 
наращиваемые позднее осадками геосинклинального типа. Другие авто
ры, особенно занимающиеся Северным Тянь-Шанем, придают байкаль
ской складчастости большее значение [18].

Эволюция протерозойских образований самого начала геосинкли
нального процесса может быть прослежена на примере хр. Каратау, вхо
дящего в каледонскую Кокчетав-Тянь-Шаньскую складчатую систему. 
Здесь [20] разрез нижнего — среднего рифея начинается маломощными 
(первые сотни метров) карбонатными, глинисто-карбонатными, тонко
зернистыми терригенными, иногда углеродистыми отложениями, близ
кими по мощностям и составу к платформенным образованиям. Они сме
няются вулканогенной толщей (кайнарская свита) верхнего рифея, в ко
торой наряду со средними и основными ассоциируются кислые эффузи- 
вы. Последние широко распространены и в других районах Тянь-Шаня 
(свита Большого Нарына) и Казахстана и могут знаменовать начало 
геосинклинального процесса [14]. Выше несогласно расположена Улу- 
тауская серия венда, представленная карбонатно-сланцевыми отложе
ниями, песчаниками и тиллитоподобными конгломератами. Мощность и 
толща умеренные. В других районах на этом уровне развиты также крас
ноцветные терригенные и в меньшей степени вулканогенные породы. Со
став довендских образований свидетельствует о том, что уже в это время 
доминировали условия растяжения, чередовавшиеся с локальными сжа
тиями и поднятиями. В некоторых районах (Северо-Западный Каратау) 
предвендские (?) поднятия, складчатость и сжатия очевидны и им со
путствовал магматизм, но в других районах такие движения были ме
нее очевидными. Этот этап можно было бы назвать предгеосинклиналь- 
ным. Но сопряженность с геосинклинальными процессами противоречит 
этому, может быть его следует называть протогеосинклинальным.

Эволюция геосинклинального развития выразилась в конце венда и 
в кембрии в переходе к активным растягивающим движениям, формиро
ванию ранних эвгеосинклйнальных комплексов, излияниям недифферен
цированных вулканитов толеитового и щелочноземельного типа в глав
ных зонах растяжения, где, может быть, в континентальной коре воз
никли «зияния» гранитного слоя, где земная кора по своему строению 
стала близкой к океанической и не исключено, что была почти «обнаже
на» верхняя мантия («перидотитовый слой»). Для описываемой терри
тории завершение этого этапа отличается четко выраженным сжатием, 
закрытием раздвиговых зон, связанных с выжиманием интрузивных и 
протрузивных масс ультрамафитового и основного состава, и формиро
ванием ультрамафитовых поясов [2].

Положение ультрамафитовых поясов, значительная часть которых 
не подверглась гранитизации, не перекрыта более молодыми образова
ниями или намечается по геофизическим данным, определяет раннегео- 
синклинальное строение описываемой территории. Их размещение в пер
вую очередь определяет контуры относительно стабильных блоков.

Насколько можно судить по имеющимся данным, возраст ультрама
фитовых поясов каледонской эпохи описываемой территории большей 
частью отвечает концу кембрия — началу ордовика, но, возможно, он не 
всегда идентичен. Во всяком случае на южном фланге Уральской систе
мы крупнейший Кимперсайский массив, а с ним и весь Кимперсайско- 
Даульский пояс считаются сейчас досилурийскими, без более Дробного 
уточнения. Массивы Боровского пояса (Кокчетавская глыба) считаются 
раннекембрийскими, но их взаимоотношения с кембрийскими отложе
ниями не известны.

Интересно отметить, что ультрамафитовые пояса в ряде случаев не
посредственно рассекают древние стабильные блоки (срединные масси
вы), особенно на флангах, затухая в их пределах [11]. Такие внутрибло- 
ковые швы с ультрамафитами можно видеть на продолжении Джалаир- 
Найманского пояса в Улутау-Карсакпайском массиве. Возможно, что
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меридиональный пояс >льтрамафитов этого блока также является ран
некаледонским. Полагают, что массивы Боровского пояса ультрамафи- 
тов, находящиеся в обрамлении Кокчетавскогр массива (Кокчетавской 
глыбы), сформировались в период раннегеосинклинального режима в 
смежных прогибах.

Геосинклинальный режим ранних этапов сопровождался активной 
гидротермально-осадочной деятельностью — излияниями глубинных рас
творов на подводную поверхность литосферы и накоплением осадков 
гидротермального генезиса как в зонах прогибов, так и на смежных по
гружающихся стабильных блоках (яшмы и другие кремнистые породы, 
некоторые карбонатные породы, фосфориты и т. п.).

Блоковое строение и шовные структуры. Ведущей чертой Урало- 
Монгольского складчатого пояса является его сложное мозаичное строе
ние, не только в казахстанской и среднеазиатской частях, но и в Салаи- 
ро-Саянской области, в Монголии, под чехлом эпигерцинской Западно- 
Сибирской плиты. Пояс, по общему признанию, состоит из относительно 
устойчивых внутригеосинклинальных блоков и относительно подвижных 
зон, различающихся своей мобильностью, интенсивностью и глубиной 
проявления геосинклинального режима на разных отрезках времени, в 
различных частях его территории. Такие блоки представляют собой ре
ликты раздробленного догеосинклинального фундамента, в различной 
степени переработанные геосинклинальными процессами, или области 
каледонской ранней консолидации. И те, и другие обычно именуют сре
динными массивами. В этом разделе основное место мы уделяем релик
там древней платформы.

Пожалуй, первым, кто отчетливо указал на блоковое строение Ка
захстана и севера Средней Азии, был Н. Г. Кассин [17], проследивший 
на известных к тому времени материалах положение устойчивых блоков 
(микроконтинентов) в течение геосинклинального и складчатого разви
тия казахстанской части Урало-Монгольского пояса, начиная от докем
брия. Эти взгляды прошли проверку временем, испытав некоторые моди
фикации, и их сейчас разделяет подавляющее большинство исследова
телей. Важнейшие выделенные Н. Г. Кассиным устойчивые структурные 
элементы учитываются во всех современных тектонических схемах.

Проблема срединных массивов активно обсуждалась на Всесоюзном 
совещании в 1974 г. Срединным массивам Урало-Монгольского пояса 
было уделено большое внимание [24]. В то же время доминирует идея, 
что блоковое строение геосинклинальных областей, существование сре
динных массивов — характерная черта не только палеозойского геосин
клинального развития Казахстана и Средней Азии, но и других поясов— 
палеозоид Европы, Средиземноморского пояса и т. д. В нашем регионе 
срединные массивы выражены особенно отчетливо, поскольку здесь не 
выдерживается линейность структур и можно видеть их разворот и ду- 
гообразность. Срединные массивы хорошо видны в палеозойской струк
туре Европы (Чешский, Центральный, Французский массивы и т. д.), на 
северо-востоке СССР (Охотский, Омолонский и другие массивы). Боль
шое число срединных массивов выделено в альпийском средиземномор
ском складчатом поясе (Родопский, Анатолийский, Иранский и др.). 
В современных тектонически активных областях, для которых можно 
предполагать близкий к древнему геосинклинальному режим, также 
можно найти прогибы (шовные структуры) и отдельные блоки («мик
роконтиненты») с близкой к континентальной земной корой. Такие об
ласти лучше всего видны на участках разворота, изгиба региональных 
подвижных поясов (Индонезийский архипелаг, Карибская дуга и т. п.)

Существование блоков и разделяющих их шовных зон отчетливо вы
явилось на ранних этапах геосинклинального развития, когда погруже
ние широких линейных зон позднего протерозоя сменилось раздвигами 
венда — кембрия и особенно после первых сжимающих движений, сфор
мировавших в конце кембрия — начале ордовика тела ультрамафитов. 
Амплитуды раздвигов почти не поддаются оценке, но можно думать, что 
они составляли десятки километров и едва ли не первые сотни, т. е. они
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должны соответствовать порядку сдвиговых перемещений в диагональ
ных зонах.

В зонах раздвигов земная кора имела близкие к океанической черты 
строения. Здесь происходили извержения вулканитов спилит-диабазовэ- 
го ряда, но общее строение таких зон остается в значительной степени 
невыясненным.

Последующие сжимающие усилия закрыли зоны раздвигов, привели 
к скучиванию осадков и вулканогенных толщ, вызвали внедрение уль- 
трамафитов в форме интрузий и протрузий, становление габбро-плагио- 
гранитных комплексов. Развитие шовных структур — отдельных геосин- 
клинальных прогибов — определило положение и форму срединных мае- N 
сивов, о первоначальных очертаниях которых, видимо, правильнее всего 
судить по положению ультрамафитовых поясов. Контуры блоков не всег
да видны отчетливо, поскольку их краевые зоны, особенно после ранней 
инверсии центральных зон раздвигов и формирования ультрамафито
вых поясов, испытывали погружения. В них накапливались толщи опре
деленного состава, различного в разных крыльях структуры. В целом 
положение главных шовных зон и контуры блоков практически не меня
лись после ранней инверсии, хотя на отдельных участках появлялись но
вые шовные структуры, но их сравнительно немного и время их станов
ления было ограниченным (ранний карбон).

В Казахстане и Средней Азии выделяется до 14 отдельных стабиль
ных докембрийских блоков (срединных массивов), наибольшие из них— 
Кокчетавский, Улутау-Карсакпайский, Атасу-Джунгарский, Моюнкум-

Рис. 1. Схема размещения важнейших срединных массивов и шовных структур в пре
делах Казахстанского и Среднеазиатского сегментов Урало-Монгольского складчатого

пояса
1 — ориентировочное положение контуров относительно устойчивых докембрийских 
(срединных массивов), 2 — предполагаемое положение важнейших шовных структур, 

определенное по ультрамафитовым поясам

ский, Кызылкумский, Южно-Тургайский, Северо-Устюртский (рис. 1). 
Особенности срединных массивов очень разнообразны. Среди них есть 
в значительной мере обнаженные (Кокчетавский,’ Улутау-Карсакпай
ский) и перекрытые в той или иной мере средне-позднепалеозойскими и 
мезозой-кайнозойскими отложениями. Степень геосинклинальной пере
работки их также сильно колеблется [13]. Практически все блоки или 
по крайней мере их части испытали сильную деструкцию, прогибание,
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магматизм и складчатость, и о наличии срединных массивов можно су
дить лишь по выходам высокометаморфизованных пород в осевых зо
нах антиклинориев, обломкам пород, вынесенных магматическими про
дуктами, по общей геологической обстановке (палеогеографическому 
и палеотектоническому анализу).

В ордовикском периоде в области каледонской консолидации актив
ная переработка блоков происходила вдоль тектонических швов — зам
кнувшихся зон раздвигов. Интересно, что фациальный состав отложений 
в различных крыльях раннеордовикских линейных поднятий существен
но отличался. Это особенно хорошо видно вдоль Заилийской, Джалаир- 
Найманской, Ерементауской шовных структур, по южной и западной пе
риферии которых развиты вулканогенные отложения, а на востоке — 
терригенные флишоидные толщи.

В некоторых блоках, в настоящее время принадлежащих областям 
герцинской консолидации, прогибания и деструкция продолжались уна- 
следованно в ордовикское, силурийское и даже в девонское и раннека
менноугольное время, как это показал Н. А. Афоничев [3, 41 для Джун
гаро-Балхашской системы.

Интересно отметить, что шовные структуры, фиксируемые поясами 
ультрамафитов, далеко не всегда сопровождались деградацией и пере
стройкой коры. Для Улутауского, Боровского и некоторых других поя
сов создается впечатление, что стайовление молодых альпинотипных 
ультрамафитов не сопровождалось прогибанием ни до их внедрения, ни 
после становления пояса, поскольку они залегают непосредственно сре
ди древних регионально метаморфизованных толщ внутри срединных 
массивов [11, 14]. Возможно, в некоторых случаях такие цепочки уль- 
трамафитовых тел представляют продолжения типичных офиолитовых 
поясов (например, выходы ультрамафитов Эскулинского поднятия нахо
дятся на продолжении Джалаир-Найманского пояса, если его трассиро
вать прямолинейно, однако общее направление каледонских геологиче
ских структур делает юго-западнее этого поднятия разворот на север).

Пульсационность развития. Пульсационность движений, чередование 
сжимающих и растягивающих движений — обычные особенности разви
тия геосинклинальных областей — весьма характерны и для описывае
мых сегментов Урало-Монгольского пояса [16, 22]. Пульсационность 
движений отражена в первую очередь в многочисленных несогласиях, 
особенно хорошо и часто наблюдаемых в шовных (межблоковых) про
гибах и в краевых прогнутых частях блоков на инверсионных этапах, но 
затухает в центральных частях блоков, слабо затронутых прогибанием 
и соответствующими деструктивными явлениями в земной коре, которые 
придавали ей пластичность.

В развитии геосинклинальных процессов в данной части Урало-Мон
гольского пояса последовательно сменялись периоды преобладания сжа
тия и растяжения. На этот общий фон накладывались этапы растяжения 
и сжатия меньшего порядка, и, изменяясь в интенсивности проявления 
отдельных видов движений, одна тенденция сменялась другой.

Условия преобладания тенденции к растяжению характеризуются 
общими морскими трансгрессиями, появлением зон раздвига с субокеа
нической корой, излияниями мантийных базальтовых магм, проникнове
нием на поверхность глубинных флюидов. Период сжатия отличается 
становлением поясов ультрамафитов, какой бы генезис им ни придавали, 
интрузиями габбро-плагиогранитов, частыми фазами складчатости, ло
кальными линейными поднятиями, а затем и общей инверсией с внед
рением крупных батолитовых тел гранитоидов.

В Казахстане и северных районах Средней Азии в цикле позднепро- 
терозойско-палеозойского геосинклинального развития намечаются два 
главнейших мегаэтапа растяжения и два последующих мегаэтапа пре
обладающего сжатия, соответствующие каледонской и герцинской тек
тоническим эпохам. Они относятся к единому большому геосинклиналь- 
ному циклу, но проявились по-разному в различных областях. Отдель
ные мегаэтапы далеко не идентичны по своему геологическому смыслу,
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а отражают естественное поступательное геологическое развитие. В каж
дом из мегаэтапов намечаются отдельные пульсации — периоды растя
жения и сжатия, отражающиеся в местных трансгрессиях, несогласиях, 
внедрениях интрузивных пород, излияниях вулканитов разного состава, 
формировании гидротермально-осадочных образований.

Эпоха растяжения раннего мегаэтапа охватывает поздний протеро
зой и кембрий. В пределах устойчивых блоков эти отложения часто зале
гают без отчетливых внутренних несогласий (например, Атасу-Джун- 
гарский блок) при сохранении своеобразия накапливающихся толщ. 
В других случаях (Каратау-Таласская, Большекаратауская, Терскей- 
ская зоны) несогласия в этих толщах отмечаются, но в целом направ
ленность геологического развития не изменяется, эволюционируя в сто
рону повышения «эвгеосинклинальности» и смены терригенных и карбо
натных толщ вулканогенными эвгеосинклинальными (Киргизская и Та
ласская зоны — эволюция в период позднего рифея, венда, кембрия).

Пульсационность процессов особенно нарастает на мегаэтапе общего 
сжатия в инверсионный этап (в ордовике и силуре) в области каледо- 
нид. Для этих отложений в шовных структурах и зонах прогибания, где 
деструкция была значительной, а пластичность коры достаточно высо
кой, возрастает число внутренних несогласий и прослоев конгломератов 
(например, в Чу-Балхашском районе). В то же время в некоторых струк
турных элементах тектонические движения практически отсутствовали 
(хр. Каратау).

Второй мегаэтап, в котором доминировали растягивающие движения, 
начался, видимо, в девонское время; возможно, что об этом свидетельст
вует формирование девонского вулканического пояса и перемещение гра- 
нитоидной магмы. Это как будто подтверждает трансгрессия и расшире
ние геосинклинальных морских бассейнов в раннем девоне на периферии 
Джунгаро-Балхашской системы (особенно в Джунгарском Алатау) и в 
среднем девоне на периферии Зайсанской системы (Рудно-Ал тайская зо
на). С этим связана активизация геосинклинального режима в Южно- 
Тянь-Шаньской системе. Несколько запаздывали растягивающие движе-' 
ния в Уральской системе, где переход к этому этапу падает, видимо, на 
вторую половину (конец?) девонского периода.

Глобальные растягивающие усилия в конце девонского периода и на
чале карбона выражены явственно. Они сказались в широкой трансгрес
сии и опусканиях на обширных территориях и не только в сохранивших
ся геосинклинальных областях, но и на площадях консолидированных 
до девона и в девоне массивов. В некоторых зонах активного растяже
ния происходили излияния глубинных гидротермальных растворов. В это 
время раздвиги нарушили цельность земной коры и создали условия для 
формирования ультрамафитовых тел. Общая тенденция к растяжению 
нарушалась отдельными импульсами сжатия, приведшими, например, к 
консолидации юго-западной и северной периферии Джунгаро-Балхаш
ской системы и на западе южного фланга Уральской системы в среднем 
девоне, но общая картина достаточно'отчетлива.

Кульминация растягивающих усилий, видимо, падает на визейский 
век, после чего начался новый мегаэтап, характеризующийся вновь пре
обладанием тенденции к сжатию. Эта смена, как и в конце кембрия — 
начале ордовика, выразилась во внедрении тел ультрамафитов и форми
ровании ультрамафитовых поясов в Зайсанской, Уральской и Южно- 
Тянь-Шаньской системах и отдельных тел ультрамафитов в Джунгаро- 
Балхашской системе (камкорский, джунгарский комплексы).

Дальнейшее послевизейское развитие шло при преобладании сжи
мающих усилий, которые выразились в несогласиях, общей инверсии и 
консолидации во второй половине карбона и орогенных движениях. Ин
тенсивность процессов постепенно снижается после среднего карбона, 
когда последовавшая консолидация превратила всю площадь казахстан
ской и среднеазиатской частей Урало-Монгольского пояса в молодую 
платформу.

Процессы консолидации. Смена собственно геосинклинального режи
7 3 .



ма орогенным, которому соответствует консолидация и перестройка 
земной коры с формированием гранитного слоя (если он был дегради
рован или отсутствовал в зонах раздвига) [10]. Часто со временем кон
солидации совпадает главная фаза складчатости, но иногда несогласия 
между позднеинверсионными и орогенными отложениями отсутствуют 
(например, в Джельтауской зоне Кокчетав-Тянь-Шаньской системы ме
жду силуром и нижним девоном, в Карачатырской зоне Южно-Тянь- 
Шаньской системы между средним — верхним карбоном и пермью 
и т. д.). Тем не менее и в зонах согласного залегания инверсионных и 
орогенных комплексов отмечаются поднятия и смена морских отложений 
континентальными, формирование субсеквентных вулканических поясов.

По-видимому, складчатые движения и локальные поднятия позднего 
протерозоя, кембрия и первой половины ордовика не приводили на опи
сываемой территории к консолидации сколько-нибудь заметных террито
рий и не создавали консолидированных областей (срединных массивов 
II типа). Ранняя консолидация отдельных блоков, возможно, имела ме
сто в пределах Салаиро-Саянской системы, но эту систему мы не рас
сматриваем. Консолидация проходила в различной степени. Иногда она 
приводила к появлению тектонического режима, близкого к платформен
ному (квазиплатформенному, субплатформенному), но иногда после нее 
происходили магматические, в том числе интрузивные процессы, а тек
тоническая жизнь была сравнительно активной. Такие области неустой
чивой консолидации находятся в краевых частях вновь образованных 
консолидированных блоков. Иногда краевые зоны вновь приобретали 
собственно геосинклинальный режим или своеобразный режим, близкий 
к геосинклинальному.

На описываемой территории первая эпоха консолидации прошла в 
конце ордовика, когда Кокчетавский, Улутауский, Кызылкумский, Мо- 
юнкумский и другие блоки и разделяющие их зоны испытали складча
тость и инверсию (рис. 2). Дальнейшие тектонические процессы в силу-

Рис. 2. Схема размещения областей разновозрастной консолидации в пределах Казах
станского и Среднеазиатского сегментов Урало-Монгольского складчатого пояса 

Области консолидации: 1 — позднеордовикской (таконской), 2 — силурийской (чингиз- 
ской), 3 — среднедевонской (тёльбесской), 4 — раннекаменноугольно'й (саурской), 5 
средне- и позднекаменноугольной (саякской), 6 — срединные массивы, сильно затрону
тые герцинскими тектоно-магматическими процессами, 7 — докембрийские Восточно- 

Европейская платформа и Таримский массив
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рийском периоде привели к консолидации Чингиз-Тарбагатайской систе
мы, которая стала играть роль мегантиклинория между явно остаточной 
продолжавшей унаследованное геосинклинальное развитие Джунгаро- 
Балхашской системой и, возможно, также остаточной Зайсанской систе
мой, а также нарастили с востока сформированный в конце ордовика 
Казахстанско-Тань-Шаньский массив каледонской консолидации.

Каледонская консолидация выразилась в формировании дугообраз
ных структур, крупные антиклинории и синклинории и гранитоидные поя
са которых меняют простирание. Казахстанско-Тянь-Шаньский консо
лидированный массив, особенно если относить к нему Чингиз-Тарбага- 
тайскую систему, имеет явно полукольцевой дугообразный облик. Нара
щивание его консолидированными площадями в дальнейшие эпохи соз
дало своеобразную картину «казахстанских тектонических дуг», выяв
ленную Е. Д. Шлыгиным [26].

Следующие этапы консолидации относятся совершенно условно к 
герцинской эпохе. Наиболее отчетливо последовательное сокращение об
ласти с геосинклинальным режимом отмечается в Джунгаро-Балхаш
ской системе. Здесь можно выделить области среднедевонской (тель- 
бесской), раннекаменноугольной (средневизейской) и среднекаменно
угольной консолидации. Зайсанская и Южно-Тянь-Шаньская системы 
были консолидированы в среднекаменноугольное (для Южно-Тянь- 
Шаньской, возможно, и позднекаменноугольное) время. Южные райо
ны Уральской системы испытали консолидацию в среднедевонское (за
падные зоны) и среднекаменноугольное (восточные зоны) время.

Процессы консолидации превратили в среднекаменноугольное время 
описываемую территорию в стабильную область, орогенные явления в 
которой (в первую очередь становление вулканических поясов) продол
жались во многих районах (на площадях наиболее поздней консолида
ции и смежных с ними) вплоть до начала триасового периода. В это 
время возникла Евразиатская платформа, включающая древние плат
формы — Восточно-Европейскую, Сибирскую, Китайскую — и другие 
меньшие стабильные массивы, а также районы сформированной в па
леозое молодой платформы. Порой время окончательного перехода про
двигают до юры включительно, однако локальность распространения 
юрских прогибов, особенности их положения и фациального состава от
ложений, трапповый (платформенный) тип юрского и триасового магма
тизма свидетельствуют об авлакогенном этапе существования молодой 
платформы во второй половине триаса и юрском периоде.

Анализируя приведенные выше данные, можно по тектонике Урало- 
Монгольского пояса сделать некоторые выводы, имеющие не только ре
гиональный,. но и общий тектонический смысл. Их нельзя игнорировать 
при построении общих тектонических гипотез.

1. Формирование казахстанского и среднеазиатского сегментов про
исходило в пределах площади древней платформы. Данных, которые бы 
товорили о существовании на этой территории океанических бассейнов, 
не имеется.

2. Этапу, который обычно называется раннегеосинклинальным, пред
шествовало формирование в позднем рифее (а может быть и ранее) про
гибов со специфическими вулканогенно-осадочными отложениями. Эти 
прогибы были близки к авлакогенам древних платформ, но отличаются 
переходом при дальнейшем геологическом развитии в геосинклиналь- 
ные области.

3. Кульминации растягивающих движений отразились в раздвигах 
континентальной коры — возможно, со вскрытием «базальтового» и да
же мантийного («перидотитового») слоев, что облегчало внедрение и 
выход на поверхность подкоровых ультрамафитов. Земная кора в этих 
зонах за счет раздвиговых движений и за счет базификации (деструк
ции) приобретала строение, близкое к океаническому с зияниями в гра
нитном слое.

4. Явления растяжения и сжатия периодически сменяли друг друга,
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причем в тектонических процессах имела место определенная ритмич
ность. Наиболее грубые ритмы выражены в преобладании тенденций к: 
растяжению на мегаэтапах — поздний рифей — кембрий и девон — на
чало каменноугольного периода до среднего визе и в преобладании сжа
тия на мегаэтапах ордовик — силур и визе — пермское время. На фоне 
общей тенденции проявлялись периодические движения противополож
ного знака, что определяет ритмичность более высоких порядков. Она 
выражается в фазах складчатости, трансгрессиях, регрессиях и т. п.

* *
*

Сложные тектоно-магматические процессы геосинклинального разви
тия определили не менее сложную картину распределения полезных ис
копаемых во времени и пространстве. Не останавливаясь на особенно
стях размещения экзогенных и собственно магматических полезных ис
копаемых, рассмотрим закономерности положения некоторых важных 
эндогенных (пневмато-гидротермальных) месторождений, более тесно 
зависящих от тектонических условий. Хотя принципы их размещения в 
Казахстане и северных районах Средней Азии в целом подчиняются 
общим закономерностям, установленным еще Ю. А. Билибиным [7] 
и др., в их локализации есть особенности, зависящие от блокового строе
ния и пульсационного развития, на которые обращается недостаточное 
внимание.

В качестве наиболее характерных примеров проанализируем текто
ническую позицию некоторых важных групп месторождений полезных 
ископаемых, имеющих промышленное значение.

Металлогенические зоны с проявлениями хрома, кобальта и никеля, 
асбеста, талька, приуроченные к ультрамафитовым поясам, распростра
нены на рассматриваемой территории в значительном количестве, но 
особенно интересны пояса, принадлежащие Уральской складчатой систе
ме (Кемпирсайский досилурийский, Аккаргинско-Джетыгаринский ран
некаменноугольный) и, возможно, еще Зайсанской (Чарский-Горноста- 
евский), хотя по значению они несравнимы. Их тектоническое положе
ние очевидно: они приурочены к зонам раздвига, возникшим на месте 
наиболее интенсивных деструкций континентальной земной коры. Сте
пень рудообразования именно в отмеченных выше поясах зависела, воз
можно, от ширины раздвигов, что влияло на размеры ультрамафитовых 
тел, от активности более позднемагматических, пневмато-гидротермаль
ных и экзогенных процессов. Возможно, однако, что сама активность 
раздвиговых процессов в зонах Уральской системы является следствием 
ее краевого положения в Урало-Монгольском поясе.

Металлогенические зоны с характерной колчеданной и/или золото
рудной жильной минерализацией также, по общему мнению, занимают 
определенное тектоническое положение. Они совпадают с зонами разви
тия основных и средних вулканитов, как обычно считают, раннегеосин- 
клинального этапа. Такая связь очевидна, но формирование вулканоген
ных толщ, возможно, и не следует относить к раннему этапу. Они воз
никают уже после становления ультрамафитовых поясов в смежных‘с 
ними зонах. Таковы, в частности, вулканиты силура — девона Мугод- 
жар, возникшие после становления Кемпирсайского пояса ультрамафи- 
тов, ордовикские толщи Чингиз-Тарбагатайской системы, также сформи
рованные после внедрения ультрамафитов. После этих вулканитов уже 
отлагались в первом случае послеинверсионные (фамен и карбон) или 
во втором — инверсионные (силур) толщи. Короче говоря, формирова
ние колчеданных месторождений в этих районах, по нашему мнению, 
следует связывать с вулканогенными толщами прогибов, отлагавшимися 
после возникновения ранних внутригеосинклинальных поднятий и фор
мирования ультрамафитовых поясов, т. е. относить к инверсионному эта
пу. Колчеданные месторождения появляются не во всех таких вулкано
генных поясах, в которых они, казалось бы, должны быть. Типичные 
объекты отсутствуют, например, около Джалаир-Найманского, Южно-
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Тянь-Шаньского, Тектурмасского поясов. Возможно, здесь играла роль 
глубина изменения строения коры. Колчеданоносные зоны от других 
вулканических зон подобного типа отличаются высокой насыщенностью 
вулканитами, большими их мощностями при относительно узком лате
ральном распространении, что свидетельствует о глубине деструкции 
(деградации) континентальной коры и, возможно, приуроченности их к 
закрытым к этому времени зонам раздвигов, в которых еще не сформи
ровалась типичная континентальная земная кора (отсутствовал «гранит
ный» слой).

Существенно свинцово-цинковые промышленные месторождения за
нимают в описываемой части Урало-Монгольского пояса совершенно оп
ределенную региональную геолого-структурную позицию и положение 
во времени. Практически все они находятся в краевых зонах области ка
ледонской консолидации (на площадях неустойчивой каледонской и 
среднедевонской консолидации). Такую площадь занимают месторожде
ния рудного пояса, протягивающегося по периферии Казахстанско-Тянь- 
Шаньского консолидированного массива от Усекского и Текелийского 
рудного районов в Джунгарском Алатау к Новалы-Кызылэспинскому ан- 
тиклинорию, Акбастауской и Акжал-Аксоранской рудным зонам и, на
конец, к Успенской металлогенической зоне. Можно заметить, что наибо
лее благоприятны районы среднедевонской консолидации и районы со
членения областей устойчивой и неустойчивой каледонской консолида
ции. К этим районам приурочены практически все промышленные место
рождения Юго-Восточного и Центрального Казахстана.

Хотя о возрасте свинцово-цинковых месторождений этого пояса су
ществуют различные суждения, важнейшее значение фамен-раннека- 
менноугольного времени (вплоть до раннего — среднего визе включи
тельно) неоспоримо. К этому времени явно приурочены важнейшие ме
сторождения Успенской, Акжал-Аксоранской зон, Туюкского района 
и др. Более спорным остается возраст месторождений Текелийского рай
она и др., но и для этих объектов возможность позднедевонского — ран
некаменноугольного возраста отбросить сейчас нельзя. Таким образом, 
объекты пояса формировались в условиях относительно слабо консоли
дированной вновь сформированной континентальной коры во второй ме
гаэтап растягивающих движений.

Возможно, близкое положение занимает и железорудная минерали
зация, которая распространена в тех же или смежных районах неустой
чивой каледонской консолидации, в ее зонах, близких к области устой
чивой консолидации, или в краевых частях последней (Каражальская 
группа месторождений в Центральном Казахстане, Холзунское на Ал
тае). Эти месторождения близко синхронны со свинцово-цинковым ору
денением, иногда предваряя его промышленные концентрации (Жаиль- 
минская мульда). В других случаях, располагаясь на внешней перифе
рии области неустойчивой каледонской консолидации, железорудные 
месторождения формируются несколько позднее, уже в начале второго 
мегаэтапа сжатия (Тургайский железорудный пояс).

Рудный Алтай с его многочисленными свинцово-цинковыми и поли
металлическими объектами занимает аналогичную позицию. Районы 
свинцово-цинкового оруденения находятся в полосе сочленения области 
каледонской консолидации (Горный Алтай — Салаиро-Саянская склад
чатая система) и герцинской Зайсанской складчатой системы. Их появ
ление также связано со вторым мегаэтапом растяжения в областях, где 
деградация (деструкция) земной коры не заходила особенно далеко. Ин
тересно в связи с этим заметить, что в этом рудном поясе наиболее ин
тересные объекты располагаются на площадях относительно неглубокого 
залегания каледонского фундамента. Там, где залегание каледонского 
основания более глубокое (Белоубинско-Южно-Алтайская структурно
формационная зона), интенсивность полиметаллического и свинцово-цин
кового оруденения несколько снижена.

Такую же картину можно наблюдать и на западной периферии Ка- 
захстанско-Тянь-Шаньского массива каледонской консолидации. Здесь
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свинцово-цинковое оруденение также распространяется в пределах об
ласти неустойчивой каледонской консолидации, особенно вблизи ее гра
ниц с устойчиво-консолидированной областью и с герцинской геосинкли- 
нальной системой. В первой позиции расположены месторождения хр. 
Каратау (Миргалимсай, Ачисай и др.) и для второй — месторождения 
Кызылкумов (Учкудук и др.), Карамазара (Алтын-Топкан, Кансайидр.), 
Срединного Тянь-Шаня. Здесь большая часть месторождений также при
урочена к площадям, на которых существовал каледонский или более 
древний фундамент, и они также возникли преимущественно во время 
второго мегаэтапа растяжения (поздний девон — ранний карбон).

Интересно отметить, что в выделенных тектонических областях рас
пространения свинцово-цинкового оруденения оно относится к различ
ным формациям и генетическим типам: отмечены свинцово-цинковые и 
полиметаллические колчеданные объекты (стратиформные и жильные), 
стратиформные барито-серебряно-свинцовые, скарновые, вкрапленые 
свинцово-цинковые в измененных вулканитах, жильные и т. д. Они зале
гают в различных породах: в вулканитах, карбонатных и сланцевых тол
щах. Разнообразие их, вероятно, во многом зависит от локальной обста
новки формирования, но их геохимический состав определила общая 
тектоническая региональная обстановка.

В связи с этим можно считать перспективными области неустойчи
вой каледонской консолидации, перекрытые мезозойско-кайнозойскими 
отложениями, в частности районы Тургайского прогиба, особенно погра
ничную полосу между каледонидами и герценидами.

Группа меднопорфировых месторождений не имеет столь явно вы
раженной тектонической позиции. Несомненно, что для их локализации 
благоприятны площади субсеквентных вулканических поясов разного 
возраста — девонского, позднепалеозойского с контрастными вулканита
ми. Хотя такое значение для многих объектов бесспорно, распростране
ние субсеквентных вулканитов еще не определяет формирование медных 
месторождений этого типа. Не исключено, что важное значение имеет 
сочетание площадей развития субсеквентной деятельности и древних 
шовных структур с ультрамафитовыми поясами. Во всяком случае для 
таких объектов, как Коунрад, Актогай меднопорфирового типа, Успен
ская, Чатырколь — жильного, не исключено распространение в нижних 
структурных этажах образований офиолитовых и инверсионных вулка
ногенных поясов. В других случаях распространение ультрамафитов в 
фундаменте предполагать трудно (Коксай в Южной Джунгарии, Сары- 
шаган в Западном Прибалхашье).

Очень характерна тектоническая позиция молибдено-вольфрамовых 
месторождений. Они возникали уже после полной консолидации той или 
другой геологической области на мегаэтапах сжатия. Они, как известно, 
связаны с лейкократовыми гранитами, обычно завершающими развитие 
гранитоидного магматизма. Такие граниты приурочены к определенным 
глубинным подвижным зонам, рассекающим консолидированные обла
сти. Их ориентировка в линейных выдержанных складчатых системах 
обычно согласная с общей ориентировкой структурных элементов, но в 
области с меняющейся ориентировкой последних (Центральный и Cev 
верный Казахстан) они занимают самостоятельную позицию и могут 
рассекать складчатые структуры под разными углами. Несомненно, что 
при становлении месторождений этой группы существовала земная кора 
с хорошо развитым гранитным слоем, более спорно, но весьма вероятно 
предположение о том, что этот слой молодой, вновь сформированный, а 
области с древней континентальной корой в описываемой части Урало- 
Монгольского пояса менее благоприятны для их формирования.

Исследования металлогении Казахстана и Средней Азии (К. И. Сат- 
паев, X. М. Абдуллаев, А. И. Семенов, Е. Д. Карпова, И. X. Хамрабаев 
и др.) установили сложное зональное распределение полезных ископае
мых, особенно рудных, находящееся в сложной зависимости от тектоно^ 
магматической обстановки. Приведенные сведения отражают лишь неко
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торые из них, наиболее интересные с нашей точки зрения. Общая карти
на значительно сложнее: каждая складчатая система несет свои метал- 
логенические черты, являющиеся следствием специфических особенно
стей; времени становления, структурного положения, строения, тектони
ческого развития, особенностей магматизма и пневмато-гидротермаль- 
ной деятельности.
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Г Е О Т Е К Т О Н И К А
Ноябрь — Декабрь 1982 г.№ 6

УДК 551.243.8(47 + 57)

К О Г А Н А. Б., Х И Т А Р О В Ю. Н .

ОСНОВНЫЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАЗЛОМНОИ ТЕКТОНИКИ 
ПЛАТФОРМЕННЫХ ТЕРРИТОРИИ СССР

Излагаются закономерности размещения дизъюнктивных нарушений 
в пределах платформенных территорий СССР. Показано, что ориентировка 
разломных зон хорошо согласуется с положением палеокоординат тектони
чески активных эпох и, следовательно, с тектоникой плит.

Вопросы изучения разломов, их генезиса, размещения и значения в 
общем ряду геологических явлений привлекают многих исследователей, 
и по этим вопросам существует обширная литература.

Не претендуя на всеобъемлющее освещение всех проблем, связанных 
с изучением разломов, авторы попытались выявить лишь основные за
кономерности разломной тектоники платформенных областей СССР. 
Для этого необходимо было получить максимальную информацию о 
крупных разломах и разломных'зонах исследуемой территории, что бы
ло осуществлено путем решения следующих задач. 1. Выделения линей
ных элементов из геомагнитного поля. 2. Сопоставления выделенных ли
нейных элементов со свободными картами внутреннего строения и рель
ефа фундамента СССР с целью установления геологической природы 
объектов, с которыми связаны линейные элементы геомагнитного поля. 
3. Выделения на основе комплексной интерпретации геолого-геофизиче
ских материалов блоков земной коры различных порядков и выявления 
их связи со структурами фундамента и осадочного чехла.

Наиболее полную информацию по разломам можно получить из гео
магнитного поля. Предпосылками для этого являются, с одной стороны, 
наиболее полная и равномерная изученность территории СССР аэромаг
нитной съемкой и, с другой — выраженностью дизъюнктивных структур 
в геомагнитном поле, поскольку к этим структурам, как правило, при
урочены внедрения интрузий, обладающих повышенной магнитной вос
приимчивостью. Кроме того, даже когда в зоны разломов не интрудиро- 
ваны породы с повышенными магнитными свойствами, подвижки по ним 
нарушают структуру геомагнитного поля, и эти нарушения при соответ
ствующей методике интерпретации могут быть выявлены.

Для выделения линейных элементов из геомагнитного поля был ис
пользован метод направленного суммирования с одновременной частот
ной фильтрацией (НСЧФ) [1]. Анализу этим методом была подвергнута 
карта геомагнитного поля СССР масштаба 1: 10 000 000, изданная в 
1968 г. под редакцией Н. М. Соловьевой. Обработка поля осуществля
лась при базе суммирования, обеспечивающей минимальную протяжен
ность выявляемых объектов, равную 340 км. Благодаря этому в резуль
тате анализа могли быть выделены только крупнейшие линейные эле
менты геомагнитного поля СССР, связанные с геологическими объекта
ми протяженностью в сотни и тысячи километров. В результате анализа 
были получены две веерные группокарты, представленные на рис. 1. На 
первой веерной группокарте отчетливо видны линейные элементы гео
магнитного поля, простирания которых укладываются в угол ±65° от 
вертикали к нижней рамке рисунка (рис. 1, а), а на второй—линейные 
элементы, простирания которых укладываются в угол ±65° от перпен
дикуляра к боковой рамке рисунка (рис. 1,6).

Как следует из рассмотрения этих результатов, существуют «лине- 
аменты» геомагнитного поля огромной протяженности. Совершенно яс
но, что геологическими объектами, соответствующими столь протяжен
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ным линейным элементам геомагнитного поля, могут быть только раз
ломы земной коры, поскольку никакие пликативные структуры подобной 
протяженностью не обладают. Таким образом, выбранная методика и 
масштаб анализируемых материалов позволили выделить «линеаменты» 
геомагнитного поля, возникновение которых могло быть обусловлено 
только планетарными разломами.

Сводная карта осей магнитных аномалий, представленная на рис. 2, 
была получена путем снятия с увязанных между собой веерных группо- 
карт осей наиболее протяженных аномалий. Рассмотрение этой карты 
показывает, что «линеаментов» геомагнитного поля огромной протяжен
ности много и они, прихотливо пересекаясь, создают очень сложную и 
на первый взгляд хаотическую картину. Некоторые из них простираются 
на многие сотни и тысячи километров, целиком пересекают территории 
платформ, а иногда продолжаются и за их пределами.

Большинство выделенных осей магнитных аномалий визуально про
следить в наблюденном геомагнитном поле не удается. Это подтвержда
ет предположение, что наблюденное поле, являясь сложным и интерфе
ренционным, содержит в себе обильную информацию, извлечение кото
рой требует специальных методов интерпретации.

Внимательное рассмотрение полученной сводной карты осей магнит
ных аномалий показывает, что хаотичность осей — кажущаяся, а на са
мом деле они размещаются закономерно. Все поле осей отчетливо рас
падается на три области, отличающиеся характером расположения осей 
аномалий. Четко обрисовываются Восточно-Европейская и Сибирская 
платформы и разделяющая их Западно-Сибирская плита. Оси аномалий 
в этих областях образуют геометрически почти правильную сетку, со
стоящую из двух перпендикулярных друг другу систем. Этими система
ми платформенные территории СССР расчленяются на практически 
правильные прямоугольники и ромбы. Сгущения осей аномалий преиму
щественно одного направления повсеместно образуют достаточно ширэ- 
кие и протяженные зоны.

Очевидно, что понять взаимосвязь выявленных линейных аномалий 
геомагнитного поля невозможно без комплексной интерпретации всех 
имеющихся геолого-геофизических материалов.

Сопоставление сводной карты осей магнитных аномалий с известны
ми системами пликативных и дизъюнктивных структур по тектониче
ской карте фундамента территорий СССР масштаба 1 : 5 000 000 (глав
ный редактор Д. В; Наливкин) подтверждает высказанное выше пред
положение о соответствии выявленных осей магнитных аномалий раз
ломам. Их большая протяженность, выдержанность простираний, пря
молинейность— позволяют утверждать, что эти магнитные «линеамен
ты» по своей природе являются зонами глубинных разломов.

Здесь возникает вопрос о причинах, вызвавших появление этих си
стем крупнейших дизъюнктивных нарушений. Очевидно, что образование 
таких гигантских структур, пересекающих обширные области с различ
ным геологическим строением, связано с явлениями планетарного мас
штаба.

Причинам возникновения планетарной трещиноватости посвящена 
обширная литература, приводить которую здесь нет необходимости. Сог
ласно наиболее распространенной точке зрения, изменение скорости вра
щения Земли приводит к возникновению в ее коре напряжений, ориен
тированных вдоль параллелей и меридианов. Как по направлению этих 
напряжений, так и диагонально к ним возникают деформации, образую
щие две главные равноправные (равнозначные) системы планетарных 
разломов — ортогональную и диагональную.

Однако приведенные здесь материалы находятся в явном противоре
чии с подобной точкой зрения.

Сопоставление сводной карты осей магнитных аномалий (которые, 
как уже говорилось выше, в большинстве своем связаны с зонами глу
бинных разломов) с географическими координатами (рис. 2) показыва
ет, что в пределах различных платформ основные направления прости-
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рис. 1. Веерные группокарты линейных элементов геомагнитного поля (объяснение з тексте)



Рис. 16



Рис 2. Сводная карта осей магнитных аномалий



раний осей магнитных аномалий принципиально различны. Благодаря 
этому на платформенных территориях СССР нет двух равноправных си
стем разломов.

Действительно, подавляющее большинство «магнитных линеамен- 
тов» Сибирской платформы расположено диагонально к современным 
широтам и меридианам, а на Восточно-Европейской платформе они па
раллельны им, хотя в ее пределах и имеется небольшое число «магнит
ных линеаментов», диагональных к географическим координатам.

Почему же в пределах одной древней платформы зоны глубинных 
разломов в основном соответствуют ортогональной системе планетарных 
разломов, а в пределах другой древней платформы — диагональной? 
Более того, как следует из сопоставления этих разломов с уже упоми
навшейся выше тектонической картой, и ориентировка разновозрастной 
складчатости фундамента подчиняется такой же закономерности.

Нам представляется, что эта закономерность объясняется зависимо
стью простирания планетарных разломов от положения палеомеридиа
нов и палеоширот во времена тектонически активных эпох, что полно
стью подтверждает высказанное нами ранее аналогичное предположе
ние в отношении Сибирской платформы [1, 2, 5].

На рис. 2 приведено положение палеоширот и палеомеридианов ри- 
фейского времени — самого древнего, для которого проводились палео- 
магнитные измерения [3, 6]. Здесь отчетливо видно, что в эту одну из 
наиболее древних тектонически активных эпох палеокоординаты в пре
делах Восточно-Европейской платформы располагались практически 
параллельно современному положению географических координат, а в 
пределах Сибирской платформы — диагонально по отношению к ним.

Из сопоставления палеокоординат Восточно-Европейской и Сибир
ской платформ различных тектонически активных эпох следует, что в 
послерифейское время эти платформы изменяли свое положение по от
ношению друг к другу, а, начиная с юрского периода, их взаимная ори
ентировка приобрела современное положение. Из этого же сопоставле
ния видно, что, если направления палеокоординат на Сибирской плат
форме во все тектонически активные эпохи близки между собой, то на 
Восточно-Европейской платформе они резко отличаются: рифейские — 
близки по направлениям к современным, а все остальные располагают
ся диагонально.

Исходя из всего вышеизложенного, наши представления об образо
вании систем планетарных разломов в пределах платформенных терри
торий СССР коротко сводятся к следующему (более подробно о меха
низме возникновения планетарных разломов изложено в работе [1]).

Как на Восточно-Европейской, так и на Сибирской платформах на
правления простираний большинства глубинных разломов близки к по
ложению палеокоординат рифейского времени. Отсюда можно предпо
ложить, что в эпоху становления этих древних платформ изменение ско
рости вращения Земли повлекло за собой изменение ее формы, и как 
следствие возникновение напряжений на так называемых критических 
широтах [4], что привело в близкое к рифею время к заложению систе
мы глубинных планетарных разломов широтного и меридионального про
стирания. Эти платформы были ориентированы по отношению друг к 
другу таким образом, что возникла единая система разломов, ортого
нальная к палеокоординатам того времени. Эта система и зафиксирова
лась во внутреннем строении фундамента и, следовательно, в геомагнит-, 
ном поле.

Подвижки по этим разломам возобновлялись во все последующие 
тектонически активные эпохи в случаях, когда направление простираний 
разломов или совпадало с направлением палеоширот и палеомеридиа
нов данной эпохи, или было диагонально по отношению к ним.

Как следует из сопоставления палеокоординат различных тектони
чески активных эпох, Восточно-Европейская платформа, начиная с пос- 
лерифейской эпохи и до самого последнего времени, была развернута 
диагонально по отношению к современному положению географических
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координат. Видимо, благодаря этому здесь отмечается ряд «магнитных 
линеаментов», диагональных как рифейским палеокоординатам, так и 
современным географическим координатам. Они возникли в послерифей- 
ские тектонически активные эпохи как результат разрядки напряжений, 
возникших по направлениям, параллельным палеоширотам и палеомери
дианам этих эпох. Таким образом, в пределах Восточно-Европейской 
платформы имеются две системы глубинных разломов, диагональных 
друг к другу. Одна из них, включающая большую часть разломов, па
раллельна рифейским палеокоординатам и современным географиче
ским координатам. Другая, включающая меньшую часть разломов, па
раллельна всем палеокоординатам, кроме рифейских, и диагональна к 
современным географическим координатам.

Несколько иная картина наблюдается на Сибирской платформе, где 
основная масса разломов также была заложена как параллельная ри
фейским палеокоординатам. Но здесь на протяжении огромного проме
жутка времени от рифея и до юры направление палеокоординат было 
близко к направлению палеокоординат рифейского времени.

На территории этой платформы наблюдается лишь незначительное 
число «магнитных линеаментов», параллельных современным географи
ческим координатам. В связи с тем, что на тектонической карте фунда
мента СССР наблюдаются аналогичные простирания древних массивов, 
то можно предположить, что их заложение произошло еще до рифея.

Существование на Восточно-Европейской платформе двух диагональ
ных друг к другу разновозрастных систем планетарный разлом объясня
ет причину более сложного строения фундамента этой платформы по 
сравнению с фундаментом Сибирской платформы. Этот же факт, вероят
но, послужил причиной возникновения представлений о наличии двух 
равноправных систем планетарных разломов. Однако из всего вышеиз
ложенного очевидно, что все системы глубинных разломов возникли как 
первоначально ортогональные системы. Лишь последующие изменения 
ориентировки платформ превратили отдельные системы в диагональные 
по отношению к современному положению географических координат. 
Отсюда можно утверждать, что не существует и первоначально не воз
никает двух равноправных систем планетарных разломов (ортогональ
ной и диагональной). Одновременное наличие ортогональной и диаго
нальной систем разломов (по отношению к современным географиче
ским координатам) говорит лишь о существовании двух разновозраст
ных систем разломов.

Обращает на себя внимание тот факт, что на обеих платформах по
давляющее число разломов ортогонально к рифейским палеокоордина
там. Это позволяет предположить, что глубинные разломы были в основ
ном заложены во время становления и начальный период существования 
этих древних платформ. В последующие тектонически активные эпохи 
заложение новых разломов происходило менее активно, а основные по
движки проходили по ранее ослабленным зонам.

Таким образом, все разломы и разломные зоны первоначально воз
никают как ортогональные по отношению к палеокоординатам той тек
тонически активной эпохи, в которую они были заложены. Отсюда выте
кает, что разломы, имеющие параллельные или перпендикулярные друг 
другу простирания, следует рассматривать как возникшие одновремен
но, а все разломы других простираний были заложены в иные тектони
чески активные эпохи. Это обстоятельство, наряду с учетом других фак
торов, может значительно облегчить определение возраста разломов.

Изучение сводной схемы осей магнитных аномалий позволило про
вести и выделение блоков фундамента различных порядков, начиная от 
крупнейших глыб земной коры, образующих Восточно-Европейскую и 
Сибирскую платформы и Западно-Сибирскую плиту, и кончая относи
тельно мелкими блоками. Все эти блоки были сопоставлены с наблюден
ными гравитационным и геомагнитным полями, картами внутреннего 
строения фундамента, рельефа его поверхности и структурной картой 
нижних горизонтов осадочного чехла. Сопоставление показало, что бло
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ки разных порядков и разделяющие их разломные зоны, хотя и по раз
ному, отражаются в физических полях, в строении фундамента и в рель
ефе осадочных горизонтов. Будучи установленными, они видны по всем 
данным, и это позволяет сделать весьма существенные геологические 
выводы.

Знание возраста заложения разломов и их пространственного распо
ложения (позволяющего наметить блоки земной коры различных поряд
ков) дает возможность проследить влияние движений этих блоков на 
сформирование рельефа поверхности фундамента и структур осадочного 
чехла. Это позволяет осветить многие вопросы геологической истории и 
теологического строения самих разломов и связанных с ними пликатив- 
иых структур. В этом заключается практическое значение установлен
ных закономерностей разломной тектоники.

Выделение «магнитных линеаментов» из наблюденного геомагнит
ного ноля СССР и последующее их сопоставление с различными геоло
го-геофизическими материалами позволило выявить основные законо
мерности разломной тектоники платформенных территорий СССР, имею
щие как теоретическое, так и практическое значение: 1) простирания 
разломов всегда ортогональны по отношению к палеокоординатам вре
мени их заложения; возможно возникновение и диагональных разломов, 
но они имеют явно подчиненный характер; 2) наиболее интенсивное за
ложение разломов происходило во время становления древних плат
форм и начальный период их существования.
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М И Л Л Е Р Ю . В .

ПОСЛОЙНОЕ И СУБПОСЛОЙНОЕ ТЕЧЕНИЕ ПОРОД И ЕГО РОЛЬ 
В СТРУКТУРООБРАЗОВАНИИ

Послойное или близкое к послойному течение лучше, чем какой-либо 
другой механизм, объясняет некоторые структурные парагенезисы, среди 
которых выделены собственно 'метаморфический и покровов течения. Это 
подтверждается экспериментами на эквивалентных материалах, в результа
те которых получены складки сдвигового течения (волочения) разных тип»в, 
линейные и плоскостные деформационные элементы.

Широкое развитие специальных структурных исследований в пос
ледние 10—15 лет и попытки механической интерпретации наблюдае
мых ассоциаций структурных форм все чаще приводят геологов к за
ключению о первостепенной роли течения горных пород в процессе 
структурообразования. Эта тенденция особенно усилилась после того, 
как стало ясно, что механические свойства горных пород не в состоя
нии обеспечить передачу тангенциальных напряжений на расстояния, 
сопоставимые с шириной тектонических зон и складчатых поясов, а по
этому механизмы продольного изгиба и расплющивания не могут вы
ступать в качестве доминирующих. Фундаментальное исследование 
процесса течения пород с теоретических и экспериментальных позиций 
выполнено Е. И. Паталахой [7—9 и др.]. Однако эти работы, так же 
как и некоторые другие, касаются преимущественно течения, ориенти
рованного под большими углами к слоистости. Между тем в природе, 
особенно в метаморфических комплексах, широчайшим распростране
нием пользуются структурные парагенезисы, которые трудно объяс
нить иначе, как результатом строго послойного или близкого к послой
ному течения пород.

ВАЖНЕЙШИЕ СТРУКТУРНЫЕ ПАРАГЕНЕЗИСЫ

Прямым структурным выражением послойного течения пород явля
ется параллельная напластованию кристаллизационная сланцеватость 
(S) деформационного генезиса, характерная для большинства мета
морфических комплексов. О деформационном генезисе сланцеватости 
в первую очередь свидетельствуют: 1) расплющивание в плоскости 5  
псаммитовых зерен, галек, будин, палеонтологических остатков, д р у 
г и х  объектов, 2) вращение в плоскости S порфиробласт, будин, галек, 
иных включений, более вязких, чем вмещающая их порода, 3) сквозное 
развитие сланцеватости в самых различных разновидностях пород, в 
том числе в ортопородах и в птигматитовых жилах различного генезиса и 
состава, пересекающих слоистость (рис. 1,а), в последнем случае слан
цеватость обычно оказывается субпараллельной осевым поверхностям 
птигматитовых складок, 4) тесная связь сланцеватости с мелкими резка 
асимметричными складками различной степени сжатости, вплоть да 
изоклинальных (рис. 1, б—г). Для этих складок характерно локаль
но е, часто спорадическое, развитие в пределах отдельных горизонтов и 
пачек, при этом слои, смятые в складки, чередуются с недеформиро- 
ванными слоями, а стратиграфические единицы сколько-нибудь значи
тельной мощности оказываются недислоцированными. В результате 
непосредственно наблюдаемая в обнажениях мелкая изоклинальная 
складчатость, часто несущая признаки многоэтапного развития, 
сплошь и рядом сочетается с гораздо более простой мегаструктурой. 
Сланцеватость по-разному соотносится с описанными складками: об-
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Рис. I. Некоторые разновидности структур послойного и субпослойного течения в гор
ных породах (а — д) и леднике (е)

а — рассланцованная пегматоидная птигматитовая жила, музкольский комплекс, Цент
ральный Памир; б — кварцито-сланцы максютовского комплекса, Южный Урал; в — 
сланцы агинского комплекса, Восточное Забайкалье; г — гнейсы ваханской серии, Юго- 
Западный Памир; д — сланцы в переслаивании с мраморами, музкольский комплекс,. 
Центральный Памир; е — дислокации в приподошвенной, обогащенной обломочным 
материалом, «пластической зоне» ледника — принципиальная схема (по Shaw, [12])

наруживает нечеткие соотношения (рис. 1, б), отвечает их осевым по
верхностям (рис. 1, в) или сама деформируется в складки, при этом с 
осевыми поверхностями часто бывает связана новая сланцеватость, 
локально пересекающая раннюю (рис. 1, г). В тех случаях, когда ха
рактер асимметрии мелких складок отчетливо наблюдается, можно 
убедиться, что их рисунок соответствует направлению вращения пор- 
фиробласт и других включений повышенной вязкости (рис. 1, г) —это 
главный признак прямой генетической связи рассматриваемых складок 
с процессами послойного или близкого к послойному течению пород.

Во многих комплексах одновременно с кристаллизационной сланце
ватостью и мелкими складками наблюдаются крупные или даже ги
гантские лежачие изоклинали с длиной подвернутых крыльев, измеря
емой сотнями метров или даже многими километрами. Изучение этих 
складчатых структур почти повсеместно указывает на их теснейшую 
пространственную и генетическую связь с пологими сместителями, над- 
виго- и покровообразованием и позволяет квалифицировать их как.
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важнейшую форму покровной складчатости (рис. 1, д). С выходом за 
пределы ареала метаморфических пород кристаллизационная сланце
ватость и мелкие складки, с нею связанные, утрачиваются, а пологие 
сместители и сопряженные с ними покровные складки сохраняются, 
так же как системы покровов или тектонических пластин. Отсюда по
слойная или близкая к послойной сланцоватость деформационного ге
незиса и мелкие складки, не выходящие за пределы ареала метамор
фических пород, характерные для подавляющего большинства мета
морфических комплексов, можно рассматривать в качестве собственно 
метаморфического структурного парагенезиса. Пологие сместители и 
системы лежачих преимущественно крупных изоклинальных складок, 
получающие сквозное развитие как в метаморфических, так и в неме- 
таморфизованных комплексах, целесообразно относить к парагенезису 
покровов течения.

Можно предположить, что оба выделенных парагенезиса близки в 
генетическом отношении и отражают различные формы горизонталь
ного, преимущественно послойного и близкого к послойному течения 
материала: метаморфический парагенезис реализуется в условиях по
вышенных пластичности, гомогенности и мобильности пород, обуслов
ленных перекристаллизацией, синхронной с деформацией, парагене
зис покровов течения осуществляется в обстановке умеренной пластич
ности. Развитие в этих условиях послойной или примерно послойной 
системы деформационных плоскостных элементов, непосредственно от
ражающих горизонтальное течение материала, представляется совер
шенно закономерным. В то же время принципиальная возможность 
образования складок, да еще изоклинальных, в обстановке послойно
го течения и соответствующего продольного растяжения слоев нахо
дится в противоречии с умозрительными заключениями. Между тем 
логика геологических фактов неоднократно приводила исследователей 
к представлению о существовании некоторого, в значительной степени 
гипотетического механизма, позволяющего без каких-либо промежу
точных стадий дислоцировать горизонтально или полого залегающие 
слои в лежачие складки различной степени сжатости, до изоклиналь
ных [1, 4, 5, 10]. На послойное или близкое к послойному течение как 
наиболее вероятный способ формирования таких структур указывают 
не только особенности самих парагенезисов, но и некоторые дополни
тельные соображения, в частности анализ условий формирования 
складчатости в современных ледниках, находящихся в условиях про
дольного течения и растяжения [И, 12]. Мелкие лежачие, часто со
вершенно изоклинальные складки устойчивого рисунка развиваются, 
в частности, в подошве ледников, где помимо субпослойного течения и 
продольного растяжения сказываются повышенные градиенты скоро
стей течения, обусловленные трением льда о подстилающие породы 
(рис. 1, е). Для проверки принципиальной возможности формирования 

в таких условиях рассматриваемых структурных парагенезисов был 
поставлен ряд экспериментов на эквивалентных материалах.

ЭКСПЕРИМЕНТ

Эксперименты выполнялись эпизодически с 1972 по 1977 гг. в тек- 
тоно-физической лаборатории МГУ с использованием многослойных 
моделей, изготовлявшихся по методике, разработанной Ю. М. Горело
вым, В. Г. Талицким и другими сотрудниками лаборатории. Слои при
готавливались из порошка канифоли с последующим уплотнением под 
прессом. В моделях чередовались светлые слои повышенной вязкости 
(90% канифоли, 10% машинного масла) и темные слои пониженной 
вязкости (85% канифоли, 15% машинного масла). Исходные размеры 
многослоев составляли в длину 125—130, в ширину 95—100, в высоту 
от 45 до 65 мм. Многослой помещался в крайнюю правую часть мо
дельного ящика (рис. 2, а, в) и нагревался до 60°, чем обеспечива
лась вязкость, отвечающая условиям подобия. Горизонтальное, изна-
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чально строго послойное течение, сопровождавшееся продольным рас
тяжением слоев, достигалось путем сближения верхней и 'нижней сте
нок модельного ящика. Течение могло осуществляться только в одном 
направлении: справа налево. Деформация составляла 50% и продол
жалась 16—18 мин. Градиент скоростей течения (сдвиговый эффект)

Й1 Ш Ш Ш

Рис. 2. Экспериментальное исследование послойного и субпослойного течения 
41, б — первая серия опытов: а — многослой до деформации, б — многослой после де
формации. в, г — вторая серия опытов: в — многослой до деформации, г — многослой 
после деформации. Светлые слои — повышенной вязкости, темные слои — пониженной 
вязкости. Цифры в кружках — номера слоев повышенной вязкости и места их выкли
нивания в левой части модели. Цифры в квадратахпункты проявления самой позд
ней складчатой деформации каждого слоя повышенной вязкости. На врезке: Вр — про 
екция шарниров складок на верхнюю поверхность модели, — линейность растяже

ния. Пояснения в тексте

обеспечивался трением о стенки модельного ящика. В отличие от 
сквозных желобов и труб (рис. 3, а) в условиях наших опытов материал 
ниоткуда не поступает, и потому распределение скоростей течения в 
разных сечениях модели закономерно меняется (рис. 3, б), а области 
повышенных градиентов скоростей течения (на рис. 3 заштрихованы) 
но мере развития деформации расширяются справа налево и в пределе 
могут перекрыться (рис. 3, в). Условия подобия контролировались ра
венством, удовлетворяющим требованиям, предъявляемым к модели
рованию вязкопластичных деформаций [2]: Cn= CpC^CzCt, где С — от
ношение соответствующих природных и модельных параметров (tj—вяз
кости р—плотности, g— ускорения свободного падения, I — линейных 
размеров, т —времени). Природные параметры: ц — 1018 пуаз, р — 
2,6 г/см3, g — 10 м/с2 I — /г-102 см (метры), т — /гхЗ-1013 с (млн. лет). 
Модельные параметры: 105 пуаз (90% канифоль при / = 60°), р — 
1 г/см3, g — 10 м/с2, / — п х  1 см (сантиметры), т — 6• 104 с.

Выполнены две серии опытов. В первой серии многослой состоял 
из двух светлых (вязких) слоев мощностью около 10 мм, между кото
рыми помещались четыре темных слоя той же мощности, разделенных
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тонкими (2,5 — 3 мм) светлыми слоями (рис. 2, а, б). Во второй серив 
многослой состоял из 23 чередующихся светлых и темных слоев одина
ковой мощности ( » 2  мм), а условия деформации несколько усложня
лись: в подошве модели устанавливалось неподвижное препятствие, 
призванное локально повысить градиент скоростей течения (рис. 2, в.

ш
| ■ ^  | |̂  | , , , , , °

5 Ч̂ЧЧЧЧЧЧЧЧЧЧЧ̂  ̂ ^

Рис. 3. Эпюры скоростей течения потока в трубе 
или желобе (а) и на различных стадиях течения 
в условиях рассматриваемой модели (б, в). Вер
тикально заштрихованы поля с повышенными 

градиентами скоростей течения

г). Кроме того, трение о дно модельного ящика понижалось по сравне
нию с трением в кровле многослоя, что должно было привести к по
давлению складок в нижней части модели. На первый взгляд резуль
таты, полученные в первой и второй сериях опытов, существенно отли
чаются друг от друга (рис. 2, б, г), однако детальный анализ свиде
тельствует о их принципиальном сходстве. В обоих случаях развились 
две системы резко асимметричных складок противоположного рисункаг 
из которых одна тяготеет к подошве, другая — к кровле многослоя. Ин
тенсивность складчатой деформации возрастает справа налево — по 
направлению течения материала. В этом же направлении наблюдается 
вовлечение в складчатую деформацию слоев, все далее расположен
ных от подошвы и кровли. Нетрудно убедиться, что каждый слой, рас
положенный ближе к центру модели, образует складку левее, чем пре
дыдущий (места вовлечения светлых слоев в складчатую деформацию 
указаны цифрами в квадратах). Шарниры складок располагаются суб
горизонтально и образуют в плане пологие дуги, выгнутые по направ
лению течения материала, как показано на рис. 2 (врезка). Макси
мальное перемещение по горизонтали и соответствующее растяжение 
испытали слои, слагающие центральные части многослоев, минималь
ное— тяготеющее к подошве и кровле. Это видно по местам выклини-, 
вания светлых слоев в левой части моделей (цифры в кружках, 
рис. 2,6, г) и обусловлено трением о нижнюю и верхнюю стенки мо
дельного ящика. Местами возникла линейность, наиболее отчетлива 
наблюдаемая на поверхности моделей, образованная вытянутыми зер
нами канифоли и ориентированная параллельно направлению течения 
(а-линейность). Исследование моделей под бинокуляром показало, чта 
местами на границе слоев в результате перемешивания зерен канифо
ли, различно окрашенных и неодинаковой вязкости, развилась плоско
параллельная текстура, которая согласно специальным экспериментам 
[3] может рассматриваться как аналог кливажа горных пород. На
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участках, где складки не развиты, кливаж располагается строго па
раллельно слоистости, а в замках складок деформируется совместно 
со слоистостью или отвечает их осевым поверхностям, реже обнаружи
вает нечеткие соотношения. Во второй серии опытов (рис. 2, г) по 
сравнению с первой (рис. 2, б) общая картина деформации оказалась 
более детальной в силу равномерной тонкослоистой текстуры много- 
слоя. Система асимметричных складок, развитых в нижней части мо
дели, как и ожидалось, получила сравнительно слабое развитие, а мес
та выклинивания светлых слоев 5, 6, 7 и смежных с ними темных сло
ев, слагающих в совокупности центральную часть многослоя, смести
лись в кровле — влияние ослабленного трения в подошве многослоя. 
В результате в крайней левой части модели начала формироваться 
складка, отражающая неравномерную скорость течения многослоя в 
делом.

АНАЛИЗ РЕЗУЛЬТАТОВ ЭКСПЕРИМЕНТА

Сопоставление результатов эксперимента с теоретически получен
ным распределением скоростей течения (рис. 3, б, в) показывает, что 
складки сформировались в областях повышенных градиентов скорос
тей течения. При этом наиболее интенсивная складчатость наблюдает
ся там, где повышенные градиенты возникли раньше и действовали 
дольше, а слабая складчатость—там, где эти градиенты возникли поз
же и действовали кратковременно. Участки моделей, не испытавшие 
складчатости, отвечают областям, куда градиенты, достаточные для 
развития складок, не успели распространиться. Отсюда следуют по 
крайней мере два вывода. Во-первых, складки являются результатом 
пары сил и связанных с ними вращательных моментов, обусловленных 
перепадами скоростей течения в системе . смежных слоев, пачке или 
многослое в целом. Рисунок складок регламентируется направлением 
вращения (знаком вращательного момента). Во-вторых, модели предо
ставляют возможность проследить стадийность деформации, что удоб
но продемонстрировать по результатам второй серии опытов (рис. 2, г). 
На инициальной стадии деформации, когда значительные градиенты 
скоростей течения еще не достигнуты, в пределах всей модели осущест
вляется строго послойное течение, выражающееся в послойном клива
же и линейности растяжения. Асимметричные складки начинают фор
мироваться только по достижении некоторого критического значения 
градиента скоростей течения, достаточного для структурного выраже
ния. С образованием первой такой складки строго послойное течение 
сменяется субпослойным, поскольку в замках складок течение осу
ществляется уже под углом к слоистости, на что указывает кливаж, 
параллельный их осевым поверхностям.

Анализ и сопоставление морфологии асимметричных складок на 
разных стадиях их формирования позволили выделить три эволюцион
ных ряда (типа) бкладок. К первому ряду относятся складки, образо
ванные вращением некоторого отрезка светлого слоя на различные уг
лы, вплоть до образования изоклинальной складки (рис. 4 ,а). Второй 
эволюционный ряд начинается с образования раздувов, которые по
степенно становятся все более асимметричными, пока не оформятся в 
складки, сопоставимые со складками первого типа (рис. 4, б). Склад
ки первого и второго типов обусловлены вращательными моментами 
низких порядков в элементарной системе, состоящей из трех слоев — 
темный, светлый, темный, где светлый, более вязкий слой, выступает в 
качестве определяющего характер складчатой деформации. Размеры 
этих складок ограничены величиной вращающегося отрезка слоя (пер
вый эволюционный ряд) или изначальной величиной раздува (второй 
эволюционный ряд).Образование складок происходит эпизодически — 
в момент, когда слой или участок слоя попадают в область повышенного 
градиента скоростей течения. Третий генетический ряд составляют 
складки, короткие крылья которых упираются в кровлю или подошву
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многослоя, т. е. непосредственно связанные с поверхностями сместите- 
лей (рис. 4, в). Эти складки деформируют не один, а целую пачку сло
ев независимо от их вязкостных свойств и связаны с вращательными 
моментами более высоких порядков, чем складки первого и второго ти
пов. Большинство из них формируется вблизи кровли и подошвы мно
гослоя. Кроме того, в крайней левой части модели развивается склад
ка, связанная с более низкой скоростью течения в кровле многослоя*

Рис. 4. Эволюционные ряды и соответствующие им типы складок 
сдвигового течения (волочения): а — первый, б — второй, в — тре

тий. По результатам опытов второй серии. Пояснения в тексте

чем в подошве, т. е. обусловленная вращательным моментом наиболее 
высокого порядка, захватывающим весь многослой. Рост складок про
исходит за счет увеличения длины короткого подвернутого крыла пу
тем «перекатывания» длинного крыла в короткое через область замка. 
В отличие от складок первого и второго типов размеры складок треть
его типа могут быть сколь угодно большими и определяются только 
длительностью деформации.

Если применить к рассмотренной модели принципы определения 
разновозрастности и последовательности развития структурных форм 
[в]. получим, что к первому этапу деформации относятся послойный 
кливаж (S4) и линейность растяжения (L4), ко второму — все складки: 
(Е2), кроме одной, обусловленной вращательным моментом наиболее 
высокого порядка, — она относится к третьему этапу деформации (F3). 
Фактически возрастные соотношения рассмотренных структурных 
форм гораздо сложнее, чем предполагается концепцией строго после
довательного проявления этапов деформации. Действительно: 1. В раз
ных частях деформируемого объема за один и тот же промежуток вре
мени сформировались структурные формы, отвечающие разному коли
честву этапов деформации, при этом на некоторых участках все это* 
время развивались только кливаж и линейность Lt. 2. Образование 
складок F2y о т н о с я щ и х с я  к  первому и второму типам, происходит эпи
зодически, тогда как развитие прочих складок продолжается с момен
та их возникновения на протяжении всего дальнейшего процесса одно
направленного течения материала. 3. По мере дальнейшего развития 
деформации и распространения областей повышенных градиентов ско
ростей течения на новые участки модели там должны развиваться все 
новые складки F2 первого и второго типов, в то время как в левой час
ти модели уже существует складка Fs. Это значит, что в рамках одно
направленных потоков этапы деформации не могут выполнять функ
ции относительных временных реперов.

Все выделенные типы складок встречаются в природе. Складки пер
вого и второго типов широко распространены в метаморфических поро-
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дах, а иногда и в неметаморфизованных — например, в таврической се
рии Крыма. Складки третьего типа, непосредственно связанные прост
ранственно и генетически с поверхностями сместителей и теоретически 
не ограниченные в размерах, в природных условиях ближе всего отве
чают покровным и встречаются как в метаморфических, так и в неме
таморфизованных комплексах. Механизм, близкий установленному эк
спериментально, был предсказан для них И. И. Белостоцким [1].

ВЫВОДЫ

1. Выполненные эксперименты показали, что послойное, или субпо
слойное, течение гораздо лучше, чем какой-либо другой механизм, объ
ясняет сложные, на первый взгляд противоречивые, особенности струк
турных парагенезисов собственно метаморфического и покровов тече
ния. С этих же позиций находят объяснение обычные складки волоче
ния, развитые в крыльях более крупных пликативных структур, струк
турные формы, осложняющие любые субсогласные с напластованием 
дизъюнктивы и некоторые другие довольно часто встречающиеся 
структурные ситуации.

2. По мере развития послойного течения, — на инициальной стадии 
деформации энергетически наиболее выгодного, — в результате сдвиго
вого эффекта, неравномерного межслоевого трения и многих других не
случайных и случайных причин в слоистой толще неизбежно возника
ют градиенты скоростей течения и связанные с ними вращательные 
моменты разных знаков и разных порядков. Асимметричные складки 
различной степени сжатости до изоклинальных, дисгармоничные отно
сительно подстилающих и перекрывающих слоев возникают выбороч
но— там, где вращательные моменты оказываются достаточными для 
структурной реализации. По механизму образования эти складки от
носятся к разновидности складок течения и могут быть названы склад
ками волочения, или, пользуясь терминологией Е. И. Паталахи, склад
ками сдвигового течения.

3. Рисунок складок сдвигового течения (волочения) определяется 
соотношением скоростей или направлений течения в слоях, подстилаю
щих и перекрывающих деформируемый слой (серию слоев, пачку и 
т. п.), или, что то же самое, знаком вращательного момента. В много- 
слое одновременно могут развиваться складки противоположного ри
сунка. Шарниры складок субперпендикулярны направлению течения 
материала, что позволяет определять траекторию течения и соответст
вующего растяжения толщи. Смена ориентировки шарниров от этапа к 
этапу отражает изменение направления течения материала.

4. Установлено три типа складок сдвигового течения' (волочения). 
Первый и второй типы обусловлены вращательными моментами низ
ких порядков, что приводит преимущественно к локальному наруше
нию залегания более вязких слоев, переслаивающихся с менее вязки
ми. Размеры этих складок теоретически ограничены. Складки третьего 
типа обусловлены вращательными моментами более высоких порядков 
и генетически связаны с согласными и субсогласными со слоистостью 
поверхностями сместителей. Размеры складок третьего типа теорети
чески не ограничены и определяются только длительностью деформа
ции.

5. Однонаправленное послойное и субпослойное течение неоднород
ных по механическим свойствам пород теоретически может привести к 
любому количеству этапов деформации, в том числе к этапам, выража
ющимся в изоклинальной складчатости.

6. Механика однонаправленного послойного или субпослойного те
чения и осложняющих его вращательных моментов разных знаков и 
разных порядков не подчиняется принципам последовательного прояв
ления этапов деформации, поскольку в этих условиях смена одного 
этапа последующим определяется не скачкообразным изменением ори
ентировки внешних сил, а лишь созданием благоприятных условий для



структурной реализации вращательных моментов, которые в потенци
але имеют место в обстановке послойного течения.

7. Выполненные эксперименты объяснили лишь немногие — наибо
лее бросающиеся в глаза закономерности, дали ответ на некоторые — 
наиболее животрепещущие вопросы и в то же время целый ряд вопро
сов поставили. Из них наиболее актуальны следующие: В какой сте
пени и в каких масштабах реализуются в природе закономерности, по
лученные в условиях эксперимента? Каковы пространственные и фак
тические возрастные соотношения структурных форм, развивающихся 
в результате одновременно действующих вращательных моментов раз
ных знаков и разных порядков? В какой степени применимы к таким 
пространственным сочетаниям пликативных дислокаций используемые 
принципы определения разновозрастности и последовательности раз
вития структурных форм? Эти и другие вопросы ждут своего решения.

Автор выражает искреннюю признательность В. В. Белоусову, 
Н. Б. Лебедевой, Т. М. Гептнер за предоставленную возможность по
становки экспериментов, а также Ю. М. Горелову и В. Г. Талицкому 
за помощь в техническом осуществлении опытов.
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ОБЛАСТИ И ЗАПАДНОЙ МОНГОЛИИ

Территория Западной Монголии и Алтае-Саянской области рассматри- 
вается как единая область каледонид, являющаяся восточной окраиной ка
ледонского пояса Центральной Азии. Тектоническое развитие этой области 
описывается как конструктивный процесс последовательного преобразования 
океанической коры в континентальную. Выделяются и описываются особые 
структуры, образованные в результате локальной деструкции земной коры 
на разных стадиях ее формирования.

В последние годы понимание геосинклинального процесса как про
цесса преобразования тонкой океанической коры в мощную континен
тальную получило широкое признание [44, 45]. При этом геосинкли- 
нальная область проходит ряд последовательных стадий развития, ко
торым отвечают комплексы характерных геологических формаций [46]. 
На основе использования этих комплексов — показателей стадий раз
вития в Геологическом институте АН СССР составлена новая тектони
ческая карта Северной Евразии, для которой авторы настоящей статьи 
подготовили макет Алтае-Саянской области и Западной Монголии. 
В несколько измененном виде он приведен на рис. 1.

На карте Евразии для складчатых областей обычно показываются: 
комплексы меланократового основания [37], представленные гиперба- 
зит-габбро-габбро-диабазовами ассоциациями; комплексы, отвечающие 
океанической стадии развития, для которой характерен спилито-диаба- 
зовый' и спилито-кератофировый вулканизм, кремнисто-карбонатное и 
кремнисто-сланцевое осадконакопление; комплексы переходной стадии, 
характеризующиеся отложением мощных терригенных и осадочно-вул
каногенных формаций преимущественно андезитового состава; комплек
сы, отражающие становление гранитно-метаморфического слоя земной 
коры в отдельных зонах и представленные нижними молассами и суб- 
секвентными вулканитами; и наконец, комплексы континентальной ста
дии, когда во всей тектонической области интенсивно проявлялся суб- 
секвентный вулканизм и формировались молассы, заполнявшие межгор
ные впадины и^прогибы. Нетрудно заметить, что перечисленные ком
плексы составляют вертикальный формационный ряд, характеризующий 
последовательную смену стадий геосинклинального процесса, в резуль
тате которого происходит рост земной коры по вертикали, т. е. отмечен
ное выше превращение тонкой океанической коры в мощную континен
тальную.

Другая тенденция развития проявляется в латеральной миграции 
геосинклинального процесса от периферии к срединным частям складча
тых областей. Как правило, на окраинах этих областей раньше закан
чиваются океаническая и переходная стадии и раньше формируется гра
нито-гнейсовый слой, который таким образом постепенно разрастается, 
захватывая все более внутренние части области по мере завершения в 
них переходной стадии развития. Латеральная тенденция была замечена 
давно и учитывалась при общих и региональных тектонических построе
ниях [3, 34, 54, 67]. Для Урало-Монгольского пояса она была хорошо 
показана Л. П. Зоненшайном [30].

Обе тенденции, вертикальная и латеральная, выражают главную кон
структивную сущность геосинклинального процесса — его созидатель
ную роль при формировании земной коры. Однако, как показали иссле- 7
7  Геотектоника, № 6 97



дования последних лет, и они не исчерпывают всей сложности этого 
процесса.

Нередко поступательное развитие прерывается и локально происхо
дит отступление к более ранней стадии. Весьма вероятно, что при этом 
полностью или частично разрушаются слои земной коры, т. е. происходит 
ее местная деструкция.

В настоящее время деструкции уделяется серьезное внимание в ра- 
6oTaxv многих исследователей [2, 46, 51, 58]. Выясняется, что деструкции 
бывают разных масштабов — от глобальных, приводящих к возникнове
нию новых океанов [58], до локальных, в результате которых образуют
ся отдельные прогибы — моногеосинклинали [22]. Есть основания счи
тать, что процессы деструкции играли заметкую роль при тектоническом 
развитии многих складчатых областей, хотя соответствующие им типо
вые структуры и формации не установлены.

В данной статье авторы стремились проанализировать тектоническое 
развитие Алтае-Саянской области и Западной Монголии, показать его 
вертикальную и латеральную тенденции, а также конструктивное и де
структивное содержание.

О наиболее ранних этапах геологического развития рассматривае
мой территории обычно судили по карбонатным и кремнисто-карбонат
ным отложениям, содержащим остатки древних организмов [49] и за-
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легающим в основании разрезов складчатых сооружений [9, 10]. До не
давнего времени их возраст всюду считался рифейским [18, 19] и в со
ответствии с этим выделялся догеосинклинальный этап накопления 
карбонатных толщ для всей описываемой области [34, 42]. Однако про
веденные в последнее время специальные стратиграфические исследова
ния в соседних районах Западной Монголии [15, 16] ставят под сомне
ние рифейский возраст некоторых карбонатных толщ и внутри Алтае- 
Саянской области и позволяют условно считать их также венд-нижне- 
кембрийскими. Поэтому о довендском этапе развития рассматриваемой 
территории сейчас говорить трудно из-за отсутствия каких-либо надеж
ных геологических свидетельств. Только за пределами каледонид Алтае- 
Саянской области, на поднятиях, примыкающих к Сибирской платфор
ме (Протеросаян), распространены заведомо рифейские отложения [65].

Непосредственно на восточном и северо-восточном обрамлениях ка
ледонид в байкалидах широко известны карбонатные отложения более 
молодого, венд-нижнекембрийского возраста; павловская свита Май
ского [64, 65] и низы боксонской Сархойского прогибов [8], нарынская 
свита Сангилена [1], низы хубсугульской серии Северной [28, 32] и ца- 
ганоломская свита Западной Монголии [39]. Все эти отложения отно
сятся к карбонатной и терригенно-карбонатной формациям. Почти всю
ду эти преимущественно карбонатные отложения лежат выше моласс и 
толЩ эпиконтинентальных вулканитов кислого и среднего составов, ко
торые несогласно и с размывом перекрывают древнее метаморфическое 
основание. Карбонатные толщи также отделены от вулканогенных не
согласием и глубоким размывом, причем базальные конгломераты со
держат гальки и валуны не только эффузивных, но и интрузивных гра
нитных пород [25]. Следовательно, карбонатная и терригенно-карбонат- 
ная формации венд-кембрийского возраста, по всей вероятности накап
ливались в окраинной эпиконтинентальной части бассейна на коре с 
хорошо развитым «гранитным» слоем, сформированной в довендское 
время.

Рис. 1. Тектоническая схема Алтае-Саянской области и Западной Монголии 
Область с континентальной корой, сформированной в докембрии: 1 — складчатое ос
нование: мраморизованные известняки, доломиты, кварциты, кристаллические сланцы, 
гнейсы, гранито-гнейсы, амфиболиты (PR); 2 — субсеквентные вулканиты: кварцевые 
порфиры, андезиты, их туфы, туфобрекчии (R3?); 3 — эпиконтинентальные карбонатные 
и терригенные отложения (V — Gi). Область с континентальной корой, сформирован
ной к девону (каледониды). Комплексы пород океанического фундамента: 4 — гипер- 
базиты и габброиды, 5 — докаледонские метаморфиты (Томский, Сисимский выступы). 
Комплексы пород океанической стадии развития: 6 — спилито-диабазовые (V — Gi), 
7 — спилито^кератофировые (V — Gi), 8 — кремнисто-карбонатные (V — Gi). 9—11 — 
Зоны, прошедшие переходную стадию развития в условиях островных дуг, в которых 
гранитно-метаморфический слой земной коры сформировался к верхнему кембрию. 
Комплексы пород, образованные в условиях островных дуг и краевых морей: 9 — анде
зито-базальтовые вулканиты (Gi—2) , Ю — терригенно-кремнистые, вулканогенные и 
карбонатные породы (Gi- 2). Комплексы пород, образованные в межгорных впадинах: 
11 — полимиктовые известковистые песчаники, известняки, конгломераты й субсеквент
ные кислые вулканиты (G2). 12—18 — Зоны, прошедшие переходную стадию развития 
в условиях краевых морей. 12—13 — Подзоны с гранитно-метаморфическим слоем, 
сформированным в основном в ордовикё. Комплекс терригенных пород, образованных 
в условиях краевого моря: 12 — олигомиктовые плагиоклаз-кварцевые песчаники, алев
ролиты, флишоиды и турбидиты (G2— Oi). Комплексы пород, образованные в меж
горных впадинах: 13 — молассоиды и андезито-липаритовые вулканиты (О). 14— — 
Подзоны с гранитно-метаморфическим слоем, сформированным в основном к девону. 
Комплексы пород, образованные в условиях краевых морей. 14 — терригенные породы: 
олигомиктовые плагиоклаз-кварцевые песчаники, алевролиты, флишоиды и турбидиты 
(G2 — Oi). Комплексы пород, образованные в условиях внутренних морей; 15 — тер
ригенные и туфогенные полимиктовые песчаники, алевролиты, известковистые песча
ники, известняки (Oi—S). 16 — Комплексы пород, образованные в межгорных впади
нах: трахиандезитовые, липаритовые вулканиты и молассоиды (D). 17—18 — Прогибы, 
возникшие в результате локальных деструкций земной коры. Комплексы пород, обра
зованных в «островодужных» условиях: 17— андезитовые вулканиты, туфопесчаники, 
алевролиты, сланцы, рифогенные известняки (03 — S). Комплексы пород, образован
ных в «моногеосинклиналях»: 18 — песчаники и алевролиты «черносланцевые» (D).

19 — разломы
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К западу от полосы эпиконтинентальных карбонатных формаций в 
венде развивался огромный бассейн океанического типа, распростра
нявшийся на Западную Монголию, Алтае-Саянскую область, Казахстан 
и другие территории Урало-Монгольского пояса. Анализы и сопостав
ление венд-нижнекембрийских формаций позволяют говорить, что во
сточная окраина этого новообразованного океана проходила через Дзаб- 
ханскую зону Западной Монголии на север, в восточную часть Алтае- 
Саянской области. Она имеет сложное современное очертание и пред
ставлена системой пересекающихся и кулисообразно представляющих 
друг друга разломов.

Палеотектоническая граница, вероятно, была еще более сложной и 
извилистой. Обычные для приконтинентальных окраин океанических 
бассейнов формации спилито-кератофирового ряда встречаются как 
вдоль этой границы, так и на некотором удалении от нее, в глубь бассей
на, около крупных карбонатных массивов, таких, как Катунско-Бара- 
тальский, Горно-Шорский, Мрасский и Батеневский горсты. В Западной 
Монголии спилито-керафировая формация прослеживается по восточ
ной окраине Озерной зоны вдоль границы ее с байкальским обрамлени
ем, представленным Даабханской зоной. Здесь вулканиты спилито-кера
тофирового ряда и мощные пачки карбонатных и кремнисто-карбонат
ных пород образуют единую толщу. Во многих случаях (Кузнецкий Ала
тау, Горная Шория, Кембросаян) [7] кератофировая формация налега
ет на кремнисто-карбонатную, что дает возможность предположить на
личие карбонатно-кремнистых образований в основании венда на боль
ших площадях.

В отличие от карбонатной и терригенно-карбонатной формаций, ха
рактерных для древнего обрамления, карбонатные отложения того же 
венд-нижнекембрийского возраста в пределах каледонид находятся в 
тесной ассоциации с кремнистыми породами. На Горном Алтае это ба- 
ратальская [4, 5, 10, 11, 21], Кузнецком Алатау и в Горной Шории ени
сейская [7, 40], в Салаире кивдинская [57], Кембросаяне шиндинская 
и овсянковская свиты [50, 53] и, наконец, в Западной Монголии это 
кремнисто-карбонатная толща на восточной окраине Озерной зоны. 
Устойчивое сочетание кремнистых и карбонатных пород в этих толщах 
дает возможность относить их к единой кремнисто-карбонатной форма
ции, которая находится в сложных структурно-стратиграфических соот
ношениях с раннегеосинклинальными (океаническими) вулканогенными 
формациями. В верховьях р. Сисим (устное сообщение К. П. Астахова) 
и на Томском выступе Кузнецкого Алатау [31] мраморизованные 
кремнисто-карбонатные породы залегают несогласно на метамор- 
физованных в зеленосланцевой фации вулканогенно-терригенных 
породах. В Кузнецком Алатау кремнисто-карбонатная формация пере
крывает глубокометаморфизованные основные вулканиты, а местами, 
возможно, лежит непосредственно на меланократовом основании [60]. 
Особенно отчетливые структурно-стратиграфические связи кремнисто- 
карбонатной формации с раннегосинклинальной спилито-кератофировой 
выявлены на восточной окраине Озерной зоны Западной Монголии. 
Здесь, на междуречье рек Дзабхан и Хунгуй породы обеих формаций 
находятся в теснейшем парагенетическом соотношении и могут быть 
разделены на самостоятельные формации только в отдельных местах, 
где кремнисто-карбонатные отложения сильно увеличиваются в мощ
ности. Аналогичные соотношения наблюдаются в Кузнецком Алатау, 
Горной Шории и Кембросаяне.

Спилит-кератофировая, также венд-нижнекембрийская формация 
распространена в тех же районах на восточных окраинах рассматри
ваемых складчатых областей, вдоль границы с древним восточным и се
веро-восточным обрамлением. Как правило, породы спилито-кератофи
ровой формации залегают в основании разрезов и перекрываются анде- 
зит-базальтовыми и андезит-дацитовыми вулканитами. Такие соотно
шения видны в Улогойской и Хамсаринской зонах Восточной Тувы, где 
к спилито-кератофировой формации относится туматтайгинская свита,
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а к андезито-дацитовой талсинская свита [60]. В северных районах спи- 
лито-кератофировая формация представлена колпинской свитой Кем- 
бросаяна [50], монокской серией северного склона Западного Саяна
[60] , кондомской свитой Кузнецкого Алатау и Горной Шории [41], зо- 
лотухинской свитой Салаира [57], манжерокской свитой Кадринско- 
Баратальского горста и ее аналогов в обрамлении Уйменско-Лебедин- 
ского синклинория [21, 52].

Спилит-кератофировая формация характеризуется в первую очередь 
сочетанием резко различных по составу вулканогенных пород — базаль
тов, натровых липаритов, а также почти полным отсутствием пород сред
него состава. Обычно в подчиненном количестве среди них встречаются 
туфогенные, терригенные и карбонатные породы. Важно отметить, что ба
зальты спилито-кератофировой формации заметно отличаются от океа
нических толеитов пониженным содержанием титана и повышеным ще
лочей. Это может указывать на некоторую дифференциацию магмы, для 
которой необходима достаточно мощная земная кора. Чередование вул
канитов с глинисто-кремнистыми и песчаными осадками, туфами и кар
бонатными, нередко рифогенными породами свидетельствует о сложном 
рельефе, возможно, с вулканическими островами.

Тесная ассоциация спилито-кератофировой и кремнисто-карбонатной 
формаций, близкое совпадение их палеотектонического положения на 
окраине бассейна дают возможность полагать, что обе формации накап
ливались на земной коре, которая была существенно неоднородной и ме
стами имела достаточно мощный базальтовый слой, а местами была 
представлена более глубокими горизонтами меланократового основа
ния. Возможно также, что в ее пределах сохранились участки древней 
континентальной коры, которые обладали несколько большей стабиль
ностью и могли служить основанием для внутренних поднятий, на кото
рых происходило накопление кремнисто-карбонатных толщ, нередко ри- 
фогенных, вначале водорослевых, а затем археоциатовых.

Таким образом, на северной и восточной окраинах рассматриваемой 
территории наметились эпиконтинентальная (карбонатная) и окраинная 
(спилит-кератофировая и кремнисто-карбонатная) зоны крупного океа
нического бассейна.

Основная, собственно океаническая часть этого бассейна простира
лась отсюда далеко на запад, где во многих районах широко и полно 
представлены комплексы пород офиолитовой ассоциации, залегающие, 
как правило, в основании разрезов. В Западном Саянеофиолитовый ком
плекс хорошо обнажен по северному склону в Джойском горсте, в цен
тральной части — в Борусском и на юге — в Куртушубинском горсте
[61] . Наиболее полно он представлен на востоке Куртушубинского гор
ста, где в верховьях р. Коярд обнажаются прекрасные разрезы, начинаю
щиеся с гарцбургитов и дунитов, которые сменяются выше переслаива
нием пироксенитов, дунитов, и габброидов (расслоенный комплекс). Вы
ше располагается сложнопостроенный дайковый комплекс габбро и габ
бро-диабазов, комагматичных с вышележащими шаровыми спилитами. 
Последние слагают нередко мощные (до 2 км) толщи и находятся в ви
де отдельных покровов внутри осадочной части офиолитового разреза, 
представленной филлитами, кварцитами и известняками и содержащими 
верхнедокембрйские и нижнекембрийские органические остатки [12].

В Западной Монголии характерные спилито-диабазовая, кремнисто
туфогенная и кремнисто-терригенная формации представлены достаточ
но полно в средней части Озерной зоны. Здесь в районе хр. Сэрь в осно
вании разреза выходит толща спилитовых пиллоу-лав, лавобрекчий и 
реже туфов и туфобрекчий. Ее мощность не менее 1,5 км. Выше эти ба- 
зальтоиды быстро, но постепенно меняются кремнистыми туфами, туфо
генными песчаниками, гравелитами, иногда конгломератами, содер
жащими в обломках материал разрушения тех же базальтоидов и лх 
туфов. Завершается разрез кремнисто-терригенной формацией, к осно
ванию которой тяготеют массивы археоциато-водорослевых рифогенных 
известняков, а к верхней части — характерный пласт олистостром, мат
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рица которой представлена разнозернистыми полимиктовыми песчани
ками, а несортированные обломки, от 1 см до 4 м в поперечнике, — 
мраморами, кератофирами, базальтоидами, пироксенитами, серпенти
нитами, габброидами, спилитами и другими породами. Характерно от
сутствие обломков кварца и других пород сиалического основания. Мощ
ность олистостромового пласта 70—90 м, выше его продолжаются мел
козернистые кремнисто-терригенныё породы. Выше лежит мощная, до 
300 м, пачка среднеразнозернистых, часто косослоистых, граувакковых 
песчаников. Мощность кремнисто-туфогенной и кремнисто-терригенной 
формаций до 1 км каждая.

Здесь же на хр. Сэрь, на разных горизонтах спилито-диабазовой и 
кремнисто-терригенной формаций несогласно и с базальными конгломе
ратами лежит толща вулканомиктовых песчаников, алевролитов, мерге
лей и песчанистых известняков с остатками трилобитов амгинского яру
са среднего кембрия. Она показывает, что уже в начале среднего кемб
рия резко изменился тектонический режим и бассейн стал мелководным.

Западнее Озерной зоны на Хархиринском нагорье и Монгольском 
Алтае венд-нижнекембрийские отложения представлены базальтоидами, 
кремнистыми туфогенными и терригенными породами с линзами мрамо- 
ризованных известняков. Но они выходят здесь среди более молодых 
терригенных отложений в виде отдельных тектонических блоков, в кото
рых тесно ассоциируются с породами меланократового основания — габ
броидами, гипербазитами и особенно серпентинитами.

Фрагменты офиолитовой ассоциации и раннегеосинклинальных фор
маций часто встречаются и на Горном Алтае, где породы габбро-гипер- 
базитового комплекса, по-видимому, находятся в основании крупных 
тектонических пластин. На границах Баратальского горста она описана 
многими исследователями в виде Чаган-Узунского массива [6, 34, 48]. 
В Теректинском и Курайском хребтах также известны небольшие тела 
пород офиолитовой ассоциации в зонах крупных разломов [21, 47].

Важно отметить также, что небольшие линзы серпентинитов часто 
встречаются в разных районах Монгольского и Горного Алтая, Запад
ного Саяна и Тувы [33, 35, 36]. Как правило, они находятся в зонах раз
ломов среди пород разных систем палеозоя — от венда до девона. Ха
рактерные особенности строения и структурного положения позволяют 
считать эти тела небольшими протрузиями гипербазитов, отторженцами 
меланократового основания, маркирующими его распространение на 
обширных пространствах. По-видимому, венд-нижнекембрийский бас
сейн с меланократовым основанием занимал всю обширную территорию 
Западной Монголии и Алтае-Саянской области, вплоть до его восточных 
эпиконтинентальных («карбонатных») окраин. Возможно также, что 
этот бассейн распространялся далеко на запад, в пределы Казахстана,

В последнее время все более накапливается материалов по химиче
ской характеристике эффузивов, слагающих спилито-диабазовую и спи- 
лито-кератофировую формации. Выше отмечалось, что в тяготеющей к 
окраинным частям бассейна спилито-кератофировой формации базаль- 
тоиды характеризуются повышенным содержанием глинозема, щелочей 
и титана. Этим они существенно отличаются от типовых океанических 
толеитов, а также базальтоидов спилито-диабазовой формации, которая, 
как отмечалось, занимает более внутренние части рассматриваемой тер
ритории и, вероятно, палеобассейна. В ней также намечаются некоторые 
интересные особенности пространственного распределения базальтоидов, 
имеющих разную петрохимическую характеристику. Так, в срединной 
части Западного Саяна примерно 40% вулканитов, слагающих чингинс- 
кую свиту [55], являются типичными низкощелочными толеитами (К20 — 
0,34%, ТЮ2 — 1,69% и Р20 5 — 0,21%) с относительно высоким содержа
нием магния (MgO более 7,33%). Более 40% вулканитов принадлежит к 
базальтоидам повышенной щелочности (К20 ~ 0 ,95%), из них 10% содер
жит К20  более 2%. В этих базальтоидах повышено содержание титана 
(ТЮ2—2,1—2,17%) и фосфора, указывающее на первичное обогащение 
калием. В щелочных базальтах железо преобладает над магнием. Таким
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образом,в Западном Саяне распространены как типичные океанические 
базальты, так и их щелочные разности. Кислых и средних вулканитов 
там до 10%, по-видимому, они являются дифференциатами толеитовой 
магмы и содержат КгО~0,5%.

В спилито-диабазовой формации Озерной зоны доля базальтоидов, 
петрохимические характеристики которых близки к океаническим то- 
леитам, значительно возрастает и достигает 50% общего количества вул
канитов. Соответственно уменьшается количество щелочных базальтои
дов и пород кислого и среднего состава. По всей вероятности, сходную 
характеристику имеют вулканиты, входящие в состав горстов в более 
западных районах Монголии и Горного Алтая. В то время как вулкани
ты из каледонид Центрального Казахстана [63] ближе по своим петро- 
химическим особенностям к эффузивам Западного Саяна, чем Озерной 
зоны Западной Монголии.

Из приведенного анализа следует, что распределение вулканогенных 
пород в пространстве, особенно базальтоидов, имеющих разные петро
химические характеристики, подчинено интересной закономерности: от
носительное количество базальтоидов, близких по составу к океаниче
ским толеитам, увеличивается в западном и юго-западном направлении 
от краевой к срединной части палеобассейна. В этом же направлении 
растет петрохимическое сходство базальтоидов с океаническими толеи- 
тами. В этой связи сходство петрохимических особенностей вулканитов 
Центрального Казахстана, близких к западносаянским, можно считать 
указанием на принадлежность их1 к противоположной, западной окраине 
того же палёоокеана.

Суммируя особенности состава, строения и тектонического положе
ния венд-нижнекембрийских формаций, можно наметить латеральный 
ряд палеотектонических зон, закономерно расположенных с востока на 
запад: «карбонатная» зона обрамления на континентальной коре; «спи- 
лито-кератофировая» и «кремнисто-карбонатная» краевые океанические 
зоны на коре переходного типа; спилито-диабазовая срединная океани
ческая зона на океанической коре. Нетрудно заметить, что эти палеотек- 
тонические зоны могут представлять соответствующие части крупного 
бассейна, который образовался в вендское время на коре океанического 
типа. Можно предположить, что такая кора образовалась путем раздви- 
жения континентальных плит, что привело к вскрытию меланократового 
основания и заложению на нем этого бассейна.

Судя по возрасту спилито-диабазовой, спилито-кератофировой и 
кремнисто-карбонатной формаций, ранняя океаническая стадия разви
тия стала затухать к середине нижнего кембрия, когда наибольшее зна
чение приобрело накопление карбонатных пород особенно в краевой 
части бассейна: усинские известняки Кузнецкого Алатау и Горной Шо- 
рии [7], каянчинские Катунского горста [21], уярские, балахтисонские и 
колпинские Кембросаяна [50], крольские — Майского прогиба [50], 
верхи боксонских известняков в Сархойском прогибе [8] и хубсугуль- 
ской свиты Прихубсугулья [32].

Западнее во внутренних океанических зонах вулканизм также стал 
затухать и спилито-диабазовая формация сменилась кремнисто-туфогея- 
ной, а затем кремнисто-терригенной. В Западном Саяне продолжалось 
накопление спилито-фтанито-сланцевой формации, но также преоблада
ло отложение кремнисто-терригенных пород, а местами археоциатовых 
известняков (верхи чингинской свиты) [60]. Концу нижнего кембрия в 
некоторых разрезах отвечают конгломераты, грубокосослоистые песча
ники и горизонты олистостром с обломками пород офиолитового ком
плекса и гипербазитов меланократового основания. Они установлены в 
Западной Туве [27], по северному склону Западного Саяна [60] и в 
Озерной зоне Западной Монголии. Эти образования свидетельствуют о 
существенных тектонических, в том числе горизонтальных движениях 
в конце кембрия.

Наиболее интенсивные движения происходили на границах внутрен
них океанических и внешних переходных зон, где конец нижнего и нача
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ло среднего кембрия характеризуется интенсивным развитием андези
тового, в основном эксплозивного вулканизма. По всей вероятности, в 
это время возникают Кузнецко-Алатауская, Северо-Саянская и Саяно- 
Тувинская островные дуги. Кузнецко-Алатауской дуге отвечают диа
базы, андезиты, туфы, туфоконгломераты мундыбашской [41] и каим- 
ской свит [21].

Восточнее внутри переходной зоны Кузнецкого Алатау и Кембросая- 
на в нижнем — среднем кембрии вулканизм был менее интенсивным, 
формировались в основном туфопесчано-сланцевые толщи с отдельными 
прослоями андезито-базальтов' и известняков (сыйская и осиновская 
свиты) [41]. В Беллыкском Белогорье и Батеневском кряже продолжа
лось накопление известняков верхней части венд-кембрийского карбо
натного комплекса:

В междуговых прогибах Северо-Саянской и Саяно-Тувинской двой
ных островных дуг в среднем кембрии накапливалась формация зеле
ных туфов (арбатская свита [60]), переходящая по простиранию в вул
каногенные толщи, и андезито-базальтовая формация (хамсаринская 
свита [66]), сменяющаяся вверх туфогенными песчаниками, конгломера
тами и сланцами (карабулукская, аласугская и другие свиты). В Озер
ной зоне, как отмечалось выше, в начале среднего кембрия появились 
первые мелководные терригенные отложения. Вероятно, к этому же сред
не- и верхнекембрийскому времени приурочено образование массивов 
габбро-плагиогранитной формации, наиболее широко распространенных 
в структурах переходной зоны северной и восточной окраин рассматри-* 
ваемой территории. К ним относятся интрузии тануольского комплекса 
Тувы и Западной Монголии, маннского комплекса северного склона За
падного Саяна и др. Андезит-базальтовый эффузивный и габбро-плаги- 
огранитный интрузивный магматизм показывают, что в среднем кембрии 
на территории переходной зоны был сформирован гранитно-метаморфи
ческий слой земной коры и, таким образом, она нарастила структуры 
континентального обрамления. В этом выразилось наиболее раннее про
явление конструктивной сущности геосинклинального процесса, его вер
тикальной и латеральной тенденций развития. Позднее, в верхнем кемб
рии, а местами даже в конце среднего кембрия, здесь в отдельных меж
горных прогибах и впадинах накапливались молассоидные отложения: 
еландинская и кульбичская свиты Горного Алтая [5], горношорская сви
та Горной Шории и китатская Кузнецкого Алатау [41], чампынская сви
та Тоджинской впадины в Туве [66] и красноцветно-терригенная толща 
Баджийского прогиба Протеросаяна [65] и мн. др.

На остальной обширнейшей территории, от восточной окраины За
падного Саяна до Рудного Алтая и от северных подножий Горного Алтая 
до южных склонов Монгольского Алтая, в среднем кембрии начали на
капливаться однообразные терригенные отложения. Они всюду сложе
ны мелко- и среднезернистыми олигомиктовыми песчаниками и алевро
литами серого, серо-зеленого цвета и только в верхних частях их поли- 
миктовыми серо-фиолетовыми и лиловыми разностями. Обломочный ма
териал представлен хорошо окатанными зернами плагиоклаза и кварца, 
редко — кремнистыми породами и кислыми эффузивами, иногда попа
даются единичные обломки известняков и других пород.

Обычно в породах хорошо выражена тонкослоистая текстура, неред
ко флишоидная, но без правильной ритмичности [26]. Местами можно 
заметить тонкую косую слоистость подводных течений в вихревые тек
стуры подводного оползания. В верхних горизонтах, сложенных зелено
фиолетовыми и красноцветными, более грубообломочными породами, 
встречается грубая косая и градационная слоистость, а иногда знают 
волновой ряби.

По преобладанию тех или иных пород серия делится на три толщи: 
нижнюю зелено-сланцевую, среднюю песчаниковую флишоидную и верх
нюю пестроцветн'ую. Это деление выдерживается в Западном Саяне 
(сютхольская, ишкинская, аласучская, кемтерекская и иньсукская сви- 
гы) [29, 60], Горном Алтае и Монгольском Алтае (нижняя, средняя и



верхняя свиты горно-алтайскоой серии) [13, 14, 21, 24]. Примерная об
щая мощность серии —5—6 км. Возраст определяется только прибли- 
зительно, так как нижняя стратиграфическая граница остается неизве- 
стной, но наблюдалось несогласное налегание на размытой поверхности 
дислоцированных слоев этой серии среднеордовикских и аренигских по
род [21, 24,52]. Кроме того, велика вероятность фациального перехода 
по латерали на север и восток этих пород к молассоидам средне-верхне
кембрийского и нижнеордовикского возраста [52]; поэтому возраст тер- 
ригенной толщи принимается среднекембрийско-нижнеордовикским.

Особенности строения и состава пород серии позволяют относить их 
к единой песчано-алевритовой флишоидной формации. Отсутствие на 
огромной площади существенных изменений состава и структурно-тек
стурных особенностей, органических остатков, карбонатности и каких- 
либо признаков мелководья позволяет считать ее накопившейся в обшир
ном и глубоком бассейне. Однако следует отметить, что в пределах За
падного Саяна в этой толще появляется материал размыва вулканоген
ных пород, что дает основание относить ее к формации зеленых туфов 
[60]. В целом же, учитывая однообразный кварц-плагиоклазовый состав 
и огромный объем этих терригенных отложений, следует считать их обра
зовавшимися за счет размыва древних сиалических масс восточного кон
тинентального обрамления. Очень прозорливо Н. П. Херасков назвал 
такие толщи аллохтонными геосинклинальными формациями [62], имея 
в виду внегеосинклинальные источники сноса. К началу ордовика эти 
терригенные толщи были повсюду интенсивно дислоцированы, а локаль
но метаморфизованы до амфиболитовой фации и гранитизированы, об
разовав несколько линейных метаморфических зон на Горном Алтае [14, 
21], Западном Саяне [59] и в Западной Монголии |[24]. Тогда же в ор
довике появились первые гранитоиды [43] и начали формироваться мо- 
лассоиды в межгорных впадинах — Еринатская. Улаганская, Урэгнур- 
ская и др., наложенные мульды [21, 23].

Нижнеордовикские метаморфизм, гранитизацию и молассоиды мож
но считать показателями образования достаточно мощного гранитно
метаморфического слоя, распространившегося на значительных терри
ториях к западу и югу от зон среднекембрийской стабилизации. Однако 
в пределах этих новых площадей с нижнеордовикским «гранитным» сло
ем, по-видимому, остались крупные «окна» без существенного «гранитно
го» слоя, способные к дальнейшему развитию. Последовавшее в арени- 
ге опускание привело к образованию на месте этих «окон» крупных про
гибов: Западно-Саянского и Хемчикско-Систигхемского [29], Ануйско- 
Чуйского и Уйменско-Лебедского. Вторые из этих парных прогибов были 
наложены на среднекембрийское складчатое основание, хотя генетиче
ски и пространственно по латерали они тесно связаны с первыми.

Ордовикско-силурийские прогибы выполнены терригенно-карбонат- 
ными породами, имеющими много общего в составе и строении: в них 
большую роль играет разнообразный местный материал, и часто они яв
ляются полимиктовыми и даже вулканомиктовыми; присутствуют гли
нистые и известково-глинистые сланцы, известняки; окраска пород ча
ще серая и серо-зеленая, реже буровато- и лиловаю-серая.

Преобладание в обломках местного материала — наиболее характер
ная черта ордовикско-силурийских отложений, резко отличающая их от 
терригенных пород среднекембрийско-нижнеордовикского этапа [20]. 
Вторым отличием служит присутствие известковистого материала, ко
торый полностью отсутствовал в предшествовавших терригенных толщах, 
причем в ордовикско-силурийских толщах заметно закономерное и по
стоянное увеличение его вверх по разрезу во всех прогибах, а в Ануй- 
ско-Чуйском, Чарышско-Инском и частично Западно-Саянском синкли- 
нориях верхний силур сложен мощными пачками массивных известня
ков [29, 56]. Состав и строение ордовикско-силурийских толщ относят 
их к единой терригенно-карбонатной формации, накопившейся в услови
ях внутреннего моря за счет размыва окружающих поднятий. Во многих 
случаях можно проследить постепенный переход от этой терригенно-
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Рис. 2. Расположение деструктивных прогибов и одновозрастных наложенных впадин 
Деструктивные прогибы: 1 — средне-позднедевонские и 2 — позднеордовикско-силурий- 
ские. Наложенные впадины: 3 — средне-позднедевонские и 4 — позднеордовикско-си- 
-лурййские, 5 — каледониды, 6 — герциниды, 7 — разломы. Цифры на схеме: 1 —Коб- 
динский, 2 — Делюно-Юстыдский, 3 — Южно-Алтайский прогибы; 4 — Урэгурская, 

5 — Шарагобийская, 6 — Баинтуинская впадины

карбонатной формации по латерали к молассоидам межгорных впадин
[14, 17,22,29].

Терригенно-карбонатная формация закономерно завершает верти
кальный ряд геосинклинальных формаций, отражая спокойное оконча
ние геосинклинального накопления и выравнивание тектонических усло
вий в каледонидах к концу силура.

Однако в Кобдинской зоне Монгольского Алтая этому же ордовик
ско-силурийскому этапу отвечают совершенно иные, островодужные от

ложения, (рис. 2, 3), несогласно лежащие на складчатых кембро-ордо- 
викских отложениях и занимающие практически всю территорию зоны 
[24]. Решающее место в них принадлежит вулканогенным породам, в 
том числе лавам и туфам андезито-базальтового состава, ассоциирую
щим с вулканомиктовыми и граувакковыми песчаниками и рифогенными 
известняками. В последних содержатся органические остатки верхнеор
довикского и силурийского возраста. Наиболее полно этот комплекс 
представлен в южной части Кобдинской зоны, где описан стратиграфи
ческий разрез всех ярусов ордовикской и силурийской систем [38].

По составу и строению слагающих пород можно выделить три толщи: 
верхнеордовикскую преимущественно терригенную с рифами коралло
вых известняков и вулканитами кислого состава, нижнесилурийскую 
кремнисто-терригенную с черными граптолитовыми сланцами и алевро
литами и, наконец, силурийскую вулканогенную андезито-базальтовую 
с рифами и биогермами коралловых и криноидных известняков. Мощ
ность каждой толщи колеблется от 300 до 500 м и более, а всего разре
за — от 1 до 3 км. Нередко, особенно в зонах разломов, вулканогенные 
породы претерпевают зеленокаменное перерождение, а иногда вместе с 
осадочными превращаются в кристаллические сланцы и гнейсы амфибо
литовой фации метаморфизма.

Вероятно, каждая из трех толщ соответствует геологической форма
ции, но недостаточная изученность не позволяет охарактеризовать каж
дую из них отдельно. В то же время главные и общие для них черты 
строения и состава не оставляют сомнения в принадлежности их к остро- 
водужной вулканогенно-терригенной известняково-рифовой надформа- 
ции.

При прослеживании по простиранию Кобдинской зоны с юга на се
вер, по мере удаления от южномонгольских герцинид, наблюдается по-
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Рис. 3. Сопоставление разрезов деструктивных прогибов и наложенных впадин 
а — Баинтуинская впадина, б — Юстыдский прогиб, в — Шарагобийская впадина, г — 
Кобдинский прогиб, д — Урегнурская впадина. 1 — конгломераты, 2 — гравелиты, 3 — 
песчаники, 4 — алевролиты, 5 — глинистые известняки, 6 — известняки, 7 — кремнистые 
породы разного состава, 8 — известковистые породы разного состава; 9 — лавы (а) и 
туфы (б) разного состава; 10 — среднего; 11 — основного; 12 — туфогенный материал 
в осадочных породах; 13 — хлорито-серицитовые сланцы; 14 — остатки фауны (а) и

флоры (б)

степенное уменьшение доли вулканогенных и тонкозернистых осадочных 
пород за счет увеличения крупнозернистых терригенных. Такие же, ло 
более быстрые и сильные изменения происходят вкрест’ простирания. 
Например, на расстоянии 25—35 км от оз. Ачит-нур в северо-восточном 
направлении происходит переход от типично геосинклинальных «остро- 
водужных» отложений (район гор Гашгурта) сначала к прибрежно-мор
ским (район устья р. Ямату-гол), а затем к типичным красноцветным 
орогенным молассоидам (район оз. Урэг-нур). Он показывает, что в ор
довике и силуре эта зона была геосинклинальным прогибом, ограничен
ным с трех сторон поднятиями и только в южном направлении соединяв
шимся с Южно-Монгольской геосинклинальной областью, где в это вре
мя происходили наиболее активные процессы ранней геосинклинальной 
океанической стадии развития в условиях общего растяжения и погру
жения [22].

Таким образом, геосинклинальный прогиб Кобдинской зоны был зало
жен на кембро-ордовикском складчатом основании после его метамор
физма и гранитизации, т. е. после создания существенного гранитно-ме
таморфического слоя. Состав и строение отложений, выполнявших этот 
прогиб, свидетельствуют о местном возврате к геосинклинальным усло
виям «островодужной» переходной стадии и, возможно, о локальном 
разрушении молодого гранитно-метаморфического слоя*.
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Отклонение от поступательного геосинклинального развития было 
кратковременным, и уже в начале девона все каледониды Алтае-Саян- 
ской области и Западной Монголии, включая Кобдинскую зону, вступи
ли в континентальную стадию в качестве единой орогенной области. В ее 
пределах формировались типичные межгорные впадины, заполнявшиеся 
орогенными андезит-липаритовой и молассовой формациями. Одновре
менно и даже местами несколько раньше началось массовое гранитооб- 
разование. Оно также охватило все тектонические зоны, причем в каж
дой зоне образовывалась своя раннеорогенная гранитоидная формация, 
существенно отличающаяся от других петрохимическими и геохимиче
скими особенностями. Эти особенности, по-видимому, связаны с разли
чиями пород субстрата, бывших исходными для полигенно-метасомати- 
ческого гранитообразования. Знаменательно, что возраст каждой грани- 
тоидной формации закономерно изменяется в пределах соответствующей 
зоны, постепенно становясь все более молодым по мере движения от 
срединных к окраинным частям каледонид к герцинскому поясу Южной 
Монголии. По всей вероятности, в этом выражается определенная лате
ральная направленнность процессов гранитообразования и роста гра
нитно-метаморфического слоя земной коры [43].

Практически повсеместный девонский орогенный магматизм отража
ет интенсивный процесс роста гранитно-метаморфического слоя и завер
шение формирования континентальной коры. Однако и на этом этапе в 
отдельных зонах происходили процессы иного, деструкционного характе
ра (см. рис. 2, 3).

В среднем девоне вдоль восточной окраины Алтайской зоны Мон
гольского Алтая возник глубокий прогиб, заполнившийся мощной, до 
5—7 км, сероцветной песчано-алевритовой («черносланцевой») толщей, 
к началу карбона смятой в крутые линейные складки [23]. Этот круп
ный прогиб, названный Делюно-Юстыдским, протягивается от герцинид 
Южной Монголии вдоль хребта Монгольский Алтай и замыкается у 
южного склона Курайского хребта. Слагающие Делюно-Юстыдский 
прогиб толщи пород характеризуются отчетливыми и однотипными фа
циальными изменениями — постепенными вдоль и резкими вкрест про
стирания прогиба. Они выражаются в уменьшении доли сероцветных 
кремнистых и тонкозернистых пород за счет увеличения крупнообло
мочных и красноцветных при прослеживании с юга на север, от грани
цы с герцинидами Южной Монголии, и в широтном направлении, от осе
вой части прогиба к примыкающим поднятиям, т. е. здесь по мере уда
ления от герцинской зоны происходит такое же закономерное уменьше
ние «геосинклинальности» и увеличение «орогенности», как в описан
ном ордовикско-силурийском прогибе. Нет оснований сомневаться, чта 
девонский прогиб раскрывался в сторону южномонгольского геосин
клинального бассейна, являясь его тектоническим ответвлением, «за
ливом», внедрившимся в область уже сформированных каледонид на 
орогенном этапе их развития. Подобного рода прогибы были выделены 
в качестве моногеосинклиналей, _т. е. единичных, изолированных гео
синклиналей [22].

Вероятно, к этому же классу структур, моногеосинклиналям, при
надлежит Белоубинский синклинорий Южного Алтая, выполненный 
похожей по составу и девонскому возрасту песчано-алевритовой тол
щей. Он занимает аналогичное с Делюно-Юстыдским прогибом текто
ническое положение, ответвляясь от герцинского пояса и внедряясь в 
северо-западном направлении в глубь области каледонид (см. рис. 2).

Возникновение девонских моногеосинклиналей показывает, что да
же в орогенный период, когда в пределах всей области каледонид бы
ла сформирована мощная кора континентального типа* снова могли 
возрождаться геосинклинальные условия в результате деструкции этой 
коры в отдельных линейных зонах.

В заключение на основе анализа строения и развития Алтае-Саян- 
ской области и Западной Монголии, занимающими значительную часть 
Урало-Монгольского пояса, можно сделать следующие выводы:
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1. Алтае-Саянская область и Западная Монголия прошли основные 
стадии развития — океаническую, переходную и континентальную, от 
венда до верхнего палеозоя, и за это время тонкая океаническая кора 
в них преобразовалась в мощную континентальную. В этом преобра
зовании проявились главные черты геосинклинального процесса: сози
дательное, конструктивное содержание и поступательный характер 
развития. Они выразились в постепенном образовании «гранитного» 
слоя коры, увеличении его мощности и разрастании по латерали.

2. Локальные деструкции неоднократно осложняли развитие кон
структивного процесса на разных стадиях и приводили к разрушению 
новообразованных структур и слоев земной коры. При этом возникали 
оригинальные прогибы, в которых развитие как бы повторялось, начи
наясь с более ранней стадии.

3. Деструкции могут быть разных масштабов—от глобальных при 
образовании новых океанов до локальных подвижек в пределах отдель
ных структур [55]. Наиболее существенное значение при анализе склад
чатых областей, по-видимому, имеют локальные деструкции среднего 
масштаба с образованием отдельных, но достаточно крупных прогибов.

4. Возможно, что уже на ранней океанической стадии развития 
Урало-Монгольского бассейна деструкции приводили к локальному 
разрушению зарождавшейся коры и накоплению осадков непосредст
венно на меланократовом основании.

Ордовикская деструкция произошла на переходной стадии. Она раз
рушила молодой «гранитный» слой и вновь привела к накоплению 
островодужных отложений в Кобдинской зоне Западной Монголии.

В среднем девоне, уже на континентальной стадии, снова в резуль
тате деструкции возникли Делюно-Юстыдская и другие моногеосинкля- 
нали, заполнявшиеся осадками переходной стадии.

Вполне вероятно, что ордовикская и девонская деструкции были 
вызваны наиболее активными движениями, происходившими в герци- 
нидах Южной Монголии, которые переживали в это время наиболее 
бурные стадии заложения и развития.

5 В конструктивных и деструктивных процессах проявилось диалек
тическое единство в развитии геологических структур и формировании 
земной коры.
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СОСТАВ И СТРОЕНИЕ ОКЕАНИЧЕСКОЙ КОРЫ В РАЙОНЕ 
ВПАДИНЫ ХЕССА (ТИХИЙ ОКЕАН)

Проведено петрографическое, петрохимическое и геохимическое изучение 
магматических пород впадины Хесса, расположенной на западном фланге 
Галапагосского спредингового центра вблизи точки сочленения трех лито
сферных плит. Вследствие своеобразия геодинамической обстановки породы 
впадины Хесса, сохраняя основные черты строения типичной океанической 
коры, развитой в срединно-океанических хребтах и в офиолитовых поясах 
яа континентах, отличаются большей степенью дифференцированности 
вплоть до образования на конечных этапах ферробазальтовых разностей.

Впадина Хесса является самой западной частью Галапагосского 
рифта и расположена вблизи точки тройного сочленения плит Тихо
океанской, Кокосовой и Наска. В результате исследований в рейсах 
НИС «Дм. Менделеев» (8-м и 14-м) и НИС «Академик Курчатов» 
(24-м) было выяснено строение земной коры этого региона и собран 
представительный каменный материал, характеризующий различные 
слои разреза [3, 8, 12]. В бортах впадины наблюдается закономерная 
смена пород от габброидов, включающих в себя плагиоклазовые перидо
титы, троктолиты, габбро-нориты, оливиновые и нормальные габбро 
(скорости поперечных сейсмических волн в этих породах 6,8 км/с), че
рез долериты (сейсмические скорости 5,5 км/с), которые отвечают, оче
видно, дайковой серии, к базальтам (сейсмические скорости 3,5 км/с), 
представленным пиллоу-лавами, покрытыми железомарганцевыми кор
ками мощностью 2—4 мм [8]. Свежие подушки базальтов подняты со 
дна впадины. На стекловатых корках этих подушек не наблюдается ни
каких следов железомарганцевых минералов, что может свидетельство
вать о сравнительной молодости пород по сравнению с базальтами бор
тов впадины. Анализ глубинного строения рассматриваемого района 
тройного сочленения и геодинамики его развития, выполненный 
Л. П. Зоненшайном с коллегами [3], позволяет полагать, что в бортах 
впадины Хесса вскрыты породы, образовавшиеся в точке тройного соч
ленения Восточно-Тихоокеанского поднятия с Галапагосским рифтом, а 
на дне ее обнажаются базальты, сформированные в результате спредин- 
га в оси Галапагосского рифта.

Таким образом, во впадине Хесса в естественных обнажениях наб
людается стратифицированный разрез океанической коры, а также об
наружены магматические образования, связанные с различными зона
ми спрединга. Разнообразие магматических пород с точной привязкой 
их по вертикали определяет интерес к ним не только с точки зрения изу
чения процессов формирования океанической коры, но и тем, что здесь 
можно на представительном материале изучать процесс дифференциа
ции базальтовой магмы. Обнаружение во впадине Хесса в едином раз
резе интрузивных, субвулканических и эффузивных пород позволяет 
более объективно сравнить океанический разрез с разрезом офиолитов, 
которые большинством исследователей рассматриваются в качестве 
океанической коры геологического прошлого [7, 10]. Интрузивные по
роды, представленные кумулятивными образованиями ультраосновно
го и основного состава, залегают в офиолитах [6] обычно между тек- 
тонизированными и метаморфизированными перидотитами и дайковой 
серией. Природа этих образований вызывает споры, поэтому определен-
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нъш интерес представляет выяснение вопроса комагматичности отдель
ных комплексов магматических пород в современном океане.

ПЕТРОГРАФИЧЕСКОЕ ОПИСАНИЕ ПОРОД ВПАДИНЫ ХЕССА

Среди интрузивных пород, поднятых с самых нижних горизонтов впа
дины Хесса, выделяется несколько разновидностей, связанных между 
собой постепенными переходами. Главными среди них являются пла- 
гиоклазовые перидотиты или оливиниты, троктолиты и разнообразные 
габбро.

Плагиоклазовые перидотиты состоят на 85% из серпентинизирован- 
ных, относительно идиоморфных зерен оливина размером до 3—5 мм, 
интерстиции выполнены почти полностью соссюритизированными и пре- 
нитизированными зернами плагиоклаза. Вокруг оливиновых выделений 
наблюдается каемка ортопироксена. Троктолиты отличаются от перидо
титов лишь количественными соотношениями минералов — оливин 40, 
плагиоклаз 60%. Форма зерен минералов, их соотношения и характер 
вторичных изменений в обоих породах одинаковые. Троктолиты часто 
имеют полосчато-такситовое строение, обусловленное чередованием линз 
и полос, обогащенных оливином и мономинеральными прослоями пла- 
гиоклазитов. Возможно, что плагиоклазовые перидотиты являются ме- 
ланократовыми прослоями в троктолитах.

Среди габброидов отмечаются: оливиновые габбро-нориты, габбро- 
нориты, оливиновые и обычные габбро. Все эти породы близки по струк
турам, а отличаются главным образом по количественным соотношениям 
породообразующих минералов. Оливиновые габбро-нориты состоят из 
оливина (5—30%), ортопироксена (5—15%), клинопироксена (10— 
45%) и плагиоклаза (35—75%). Зерна оливина идиоморфны, в отличие 
от троктолитов они замещаются не серпентином, а иддингситом и таль
ком. Оба пироксена выполняют интерстиции между зернами оливина и 
удлиненно-призматическими зернами плагиоклаза, а ортопироксен, кро
ме того, образует каемки вокруг оливинов. В оливиновых габбро и иногда 
в габбро-норитах клинопироксен часто образует крупные (до .3—5 мм) 
ксеноморфные или короткопризматические зерна с неровными краями и 
с многочисленными мелкими включениями плагиоклазов, что определяет 
пойкилитовые структуры. В отдельных образованиях наблюдается суб
параллельная ориентировка плагиоклаза, подчеркивающая течение маг
мы. Крупные выделения плагиоклаза характеризуются часто мозаичным 
или волнистым угасанием, что указывает на некоторую деформирован- 
ность пород. Отдельные типы габбро содержат до 2—3% рудного мине
рала, однако в оливиновых разностях рудные минералы практически не 
отмечаются. Габброиды подвержены вторичным изменениям, среди ко
торых наибольшим развитием пользуются соссюритизация и пренитиза- 
ция. Кроме того, в некоторых образцах наблюдается развитие цоизита 
по плагиоклазу, актинолита по пироксену. В отдельных случаях цоизит 
образует мономинеральные прожилки и маломощные зонки в ассоциа
ции с пренитом.

Долериты широко варьируют по соотношениям породообразующих 
минералов и структурам. Среди них выделяются две основные разности: 
оливиновые и оливин-плагиоклазовые долериты с крупными вкраплен
никами идиоморфного оливина и плагиоклаза до 3—55 мм в поперечни
ке, которые составляют до 20% объема породы и выделяются на фоне 
среднезернистой основной массы; афировые ферродолериты с микродо- 
леритовой структурой и значительным количеством (до 10—15% объема 
породы) зерен рудного минерала.

Базальты бортов впадины представлены преимущественно афиро- 
выми или мелкопорфировыми разностями. В порфировых разностях 
вкрапленники представлены пироксеном, плагиоклазом и редкими зер
нами оливина, отмечаются также мелкие зерна рудного минерала; 
структура основной массы микролитовая или пилотакситовая.

Базальты дна депрессии — порфировые породы. Вкрапленники пред-
'8 Геотектоника, № 6 ИЗ
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Средние составы магматических пород впадины Хесса, вес.%
Таблица 1

Породы
Плагисжлазовые перидо

титы Троктолиты Габбро
Долериты Базальты

бортов Базальты дна Состав маты  
f  падИны Хесса I II* * габбро-норит габбро среднее

п 4 - 4 - 3 2 5 13 7 8

Si02 38,02 42,85 41,30 43,86 47,40 47,95 47,62 48,57 49,84 49,21 47,35 49,3 46,43
ТЮа 0 ,02 0,02 0,02 0,02 0 ,28 0,28 0,28 1,25 2,30 1,08 0,96 0 ,8 0,61
AI3O3 7 ,2 л 8,11 23,70 25,17 17,89 16,20 17,22 15,81 13,81 15,94 15,87 16,1 17,91
Fe20 3 3,87 4,36 1,10 1,17 1,15 0,98 1,09 4,31 4,84 1,80 _ _ _
FeO 4,12 4,64 2,12 2,25 4,28 4,15 4,15 5,55 7,45 7,21 _ _
FeO* 7,61 8,56 3,11 3,30 5,32 5,03 5,13 9,43 11,81 8,83 8,08 6 ,8 9,69
MnO 0,12 0,14 0,05 0,05 0,10 0,11 0,10 0,16 0,18 0,14 0,13 0,1 —
MgO 32,13 36,20 11,33 13,03 12,13 11,86 12,03 8,66 6,40 9,20 12,80 11,4 13,95
CaO 3,06 3,45 13,57 14,41 12,79 14,50 13,47 9,97 10,17 11,49 10,63 12,6 9,90
Na20 3 0,13 0,15 0,70 0,74 1,36 1,32 1,35 2,71 3,35 2,25 1,95 1,8 0,51
K20 3 0,04 0,05 0,22 0,23 0,07 0,04 0,06 0,17 0,30 0,09 0,17 0,06 ' _
PA 0,04 0,05 0,05 0,05 0,04 0,05 0,05 0,22 0,24 0,11 _ _ __
H20 10,42 — 4,97 — 2,21 1,70 1,18 1,94 1,26 0,61 _ _ _
2 99,06 100,0 99,13 100,0 99,70 99,14 98,60 99,32 100,14 99,13 _ _ __
*F e 19 19 22 22 31 30 30 52 64 49 38 37 35

Примечание.Средние рассчитаны на основании силикатных анализов, ьыполненкых в силикатной лаборатории аналитического отдела УНИГРИ, г. Тула, аналитики: Н. Г-Лукашенко, Н. В. Агапова.

* Составы пересчитаны на безводный остаток; KFe =  FeOx/FeOx -f  MgO, где FeO* =  2  FeO +  0 ,9FeaOs; I -со ст а в  расплавных включений в оливинах из океанических базальтов [2]- 
II — начальный расплав оливинового базальта, образующийся при плавлении лерцолита при Р  15 кб^р [13]; п — количество анализов.



ставлены оливином и плагиоклазом, структура основной массы — гиа- 
лопилитовая или пилотакситовая. Породы совершенно не затронуты вто
ричными изменениями.

Исследование химического состава породообразующих минералов 
рассматриваемых пород* [5] подтверждает их комагматичность. Наб
людается закономерное изменение железистости темноцветных минера
лов при переходе от оливинов'ых разностей пород к безоливиновым, а 
также увеличение в том же направлении количества рудных минералов. 
Все это может указывать на возможность происхождения всей серии 
вулкано-плутонических пород в результате дифференциации единой ба
зальтовой магмы.

ПЕТРОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ПОРОД ВПАДИНЫ ХЕССА

Петрохимические исследования основываются на 41 химическом ана
лизе, большая часть которых приходится на базальты и долериты. 
В табл. 1 помещены средние составы магматических пород впадины 
Хесса, среди которых выделены все петрографические разновидности: 
плагиоклазовые перидотиты, троктолиты, габброиды, причем даны соста
вы оливинового габбро-норита и оливинового габбро, отдельно долери
ты, базальты дна и бортов впадины.

Основная масса точек составов базальтов и долеритов впадины Хес
са на диаграмме AFM (рис. 1) попадает в поле абиссальных толеитов,

F

Рис. 1. Диаграмма AFM для магматических пород впадины Хесса 
1 — базальты дна впадины; 2 — базальты бортов впадины; 3 — долериты;
4 — габброиды; 5 — троктолиты; 6 — плагиоклазовые перидотиты; 7 — 
поле абиссальных океанических толеитов; 8—9 — поле составов пород 
офиолитовых комплексов по L6]: 8 — основные и ультраосновные куму- 

ляты, 9 — метаморфические перидотиты

отражая их общий толеитовый состав. Фигуративные точки составов по
род вытянуты вдоль стороны MF треугольника AFM с небольшим раз
рывом между перидотит-габбровым и базальт-долеритовым комплекса
ми. Габброиды, троктолиты и перидотиты в подавляющем большинстве 
случаев ложатся в поле основных и ультраосновных кумулятов офиоли
товых ассоциаций континентов. Каких-либо закономерных изменений в 
составах базальтов и долеритов не наблюдается. Точки анализов тех и 
других вытягиваются вдоль осевой линии поля абиссальных толеитов, 
отражая, с одной стороны, комагматичность этих пород, а с другой — 
общее накопление железа в конечных продуктах дифференциации с об
разованием ферробазальтовых или ферродолеритовых разностей.

Плагиоклазовые перидотиты, троктолиты и габбро могут быть сопо
ставлены с породами полосчатого или расслоенного комплекса, который
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является постоянным членом многих офиолитовых ассоциаций континен
тов [6]. Такое предположение подтверждается, во-первых, высокими 
содержаниями А120 3, FeO, СаО в перидотитах, чем отличаются обычно 
ультраосновные породы полосчатого комплекса от метаморфических 
гипербазитов низов офиолитовых разрезов, во-вторых, тем, что на диа
граммах Лодочникова (рис. 2) перидотиты, троктолиты и габбро обра-

Рис. 2. Поля составов магматических пород впа
дины Хесса и хантайширского офиолитового 
комплекса Западной Монголии на семикомпо- 

нентнсУи диаграмме В. Н. Лодочникова 
1—2 — поля составов пород впадины Хесса: 1 — 
интрузивные породы, 2 — базальты и долериты; 
3—4 — поля составов пород хантайширского
офиолитового комплекса по [4]: 3 — интрузивные 

породы, 4 — диабазы даек и подушечных лав

зуют единый комплементарный ряд, характер эволюции которого близок 
к тому, который свойствен породам расслоенных серий офиолитовых 
ассоциаций [4]. На диаграмме Si02 — FeOx/FeOx+MgO (рис. 3) точки 
анализов плагиоклазовых перидотитов попадают в поле ультраосновных 
кумулятов офиолитовых ассоциаций континентов, а габброидов — в поле 
основных кумулятов. Точки составов троктолитов частично ложатся в 
поле ультраосновных кумулятов, но в большей части они попадают на 
границу поля основных кумулятов, тем самым подчеркивая переходность 
своего состава между перидотитами и габбро.

Средний состав долеритов по соотношениям большинства петроген- 
ных элементов занимает промежуточное положение между габброидами 
и базальтами бортов рифтовой долины (см. табл. 1)? Габброиды по 
сравнению с долеритами характеризуются более высокими содержания
ми магния, кальция и алюминия, при значительно меньших концентра
циях титана; железа и щелочей. Такая тенденция объяснима с позиций 
кристаллизационной дифференциации, во время которой происходит вы
падение из расплава оливина и высококальциевого плагиоклаза, а в ос
таточных расплавах накапливаются железо, титан и щелочи. Накопле
ние первых двух компонентов в остаточных расплавах отражает фен- 
неровский путь дифференциации толеитовой магмы, свойственный си
стемам с малым потенциалом кислорода.

Базальты бортов впадины Хесса характеризуются широкими вариа
циями составов, в первую очередь по содержаниям титана и железа 
(см. рис. 2 и 4). Большое количество ферробазальтовых разностей оп
ределяет средний существенно железистый состав этих пород.

Более молодые базальты дна впадины (колонка VI, табл. 1) в сред
нем отличаются от базальтов склона большей магнезиальностью при по-
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ниженных концентрациях титана и щелочей, что отражает существенно 
оливиновый состав этих пород, подтверждающийся и петрографически
ми наблюдениями. Составы различных образцов базальтов дна впадины

SiO ,̂ бес. %

Рис. 3 Рис. 4
Рис. 3. Диаграмма Si02—FeOx/FeOx+MgO для магматических пород впадины Хесса 
I и 2 — поля составов пород офиолитовых комплексов по [6]: 1 — основные кумуляты, 

2 — ультраосновные кумуляты. Остальные обозначения см. рис. 1

Рис. 4. Диаграмма ТЮ2—FeO /MgO для магматических пород впадины Хесса 
Пунктиром линия эволюции -составов. Остальные обозначения см. рис. 1

близки, несмотря на то, что опробование проводилось в различных час
тях рифтовой долины. Это определяет то, что на диаграммах AFM и 
ТЮ2 — FeOx/MgO (см. рис. 1, 4) составы этих базальтов образуют ком
пактное поле, расположенное между толеитами с повышенными содер
жаниями железа, слагающими самые верхние горизонты бортов рифто
вой долины и наиболее магнезиальными базальтами, поднятыми в ас
социации с долеритами с нижних частей склона (с глубин 4500—4860 м). 
Таким образом, базальты бортов впадины образуют более дифференци
рованный ряд по сравнению с наиболее молодыми базальтами дна впа
дины, связанными с раскрытием Галапагосского рифта.

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД 
ВПАДИНЫ ХЕССА

Содержание редких элементов было проведено в ограниченном чис
ле образцов, которые являлись типичными представителями различных 
групп и отбирались на основе петрографического и петрохимического 
исследования. Анализы выполнены в лабораториях Института геохи
мии им. А. П. Виноградова СО АН СССР количественными химически
ми и спектральными методами. В табл. 2 приведены данные по содер
жанию редких элементов в исследуемых породах. Общая черта всех 
их — низкий уровень содержаний литофильных редких элементов (К, 
Rb, Li, Ва, Sr, TR и др.), что является характерной чертой океаниче
ских пород, формирующихся в системах срединно-океанических хреб
тов. Интрузивные породы — перидотиты, троктолиты и габброиды 
вследствие высокой магнезиальности характеризуются повышенными 
содержаниями никеля, хрома, кобальта, что может подчеркивать ран
ний кумулятивный генезис этих образований.

В долеритах по сравнению с интрузивными породами отмечается 
некоторое повышение концентраций ряда литофильных элементов (Rb, 
Zr, Y, Yb и т. д.). По редкоэлементному составу они занимают проме-
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Таблица 2
Средние содержания петрогенных и редких элементов в породах впадины Хесса, г/т

Элемент Перидотит T роктолит Габбро ДоЛерит
Ba3aJ

«верхние»

1ЬТЫ
«нижние»

п 1 2 4 2 3 2

к, % 0,017 0,085 0,055 0,080 0,240 0,080
Na. % 0,069 0,640 1,00 1,52 1,94 1,75
Rb 0,8 0,4 0.6 1,7 3,2 2,2
Li 3,7 17 5,8 6,0 6,7 5,4
Ва 24 24 20 15 48 26
Sr 30 126 75 70 120 80
Zr 20 20 32 62 155 68
Ni 990 310 190 240 55 166
Co 135 44 47 60 49 53
Cr * 1400 925 670 520 84 325
V 32 14 130 205 305 180
Cu 93 57 106 135 71 56
Pb 2,0 4,0 4,3 5,5 3,2 3,2
Sn 1,9 1,7 2,6 3,6 4,2 4,0
Zn 74 25 54 101 146 58
Y 4,7 6,8 5,5 10 58 34
Yb 0,5 1,1 1,0 1,5 9,6 5,9
В 36 32 13 22 17 17,2
Ba/Sr 0,8 0,19 0,26 0,21 0,41 0,32
Ni/Co 7,3 7,0 4,0 4,0 1,1 3,1

Примечание, п  — число анализов.

жуточное положение между габброидами и лавами бортов рифтовой 
долины. Например, содержания элементов группы железа в них ближе 
к габбро, а концентрации литофильных редких элементов сопоставимы 
с содержаниями их в базальтах бортов впадины. Интересно отметить, 
что породы, слагающие дайковый комплекс офиолитовых ассоциаций 
континентов, также имеют часто промежуточный редкоэлементный со
став между подушечными лавами и нижележащими габбро [4, 6].

Базальты бортов впадины, особенно их Fe — Ti-разности, характе
ризуются наиболее высокими из всех изученных пород содержаниями 
литофильных редких элементов, а концентрации элементов группы 
железа в них понижены. Таким образом, геохимические данные также 
подтверждают возможность формирования пород, вскрытых в бортах 
впадины Хесса, в результате процессов дифференциации базальтовой 
магмы. Базальты дна впадины характеризуются крайне низкими кон
центрациями К, Rb, Ва, Sr, TR и др.— часто более низкими, чем сред
ние для базальтов срединно-океанических хребтов [1].

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Имеющийся материал по магматическим породам впадины Хесса 
позволяет рассмотреть ряд вопросов, касающихся особенностей форми
рования пород океанической коры Тихого океана в различных спредин- 
говых центрах, а также провести сопоставление океанического разре
за с разрезом офиолитовых ассоциаций континентов.

Все исследованные породы относятся к образованиям толеитовой 
серии, среди щелочей в них резко преобладает натрий над калием, а 
концентрации литофильных редких элементов в них очень низки. Все 
это позволяет рассматривать их в качестве типичных пород океаниче
ского дна. Наибольшее разнообразие магматических образований наб
людается в бортах впадины Хесса, где имеются выходы интрузивных, 
субвулканических и эффузивных пброд, слагающих стратифицирован
ный разрез океанического дна. Геодинамическая интерпретация райо
на тройного сочленения с привлечением геофизических данных по глу
бинному строению района [3] показывает, что плита Наска отодвига
ется от Тихоокеанской плиты на ЮВ 100° со скоростью 14,2 см/год, а 
Кокосовая — на СВ 83° со скоростью 13,7 см/год. Это определяет рас
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крытие Галапагосского рифта со скоростью 4,1 см/год. То, что впадина 
Хесса — молодая рифтовая структура, подтверждается наличием вдоль 
«ее полосовых магнитных аномалий [8]. Галапагосская спрединговая 
зона в качестве развитой рифтовой системы с центральным грабеном 
начинает прослеживаться только на некотором расстоянии (около 
100 км) от Восточно-Тихоокеанского поднятия, а расположенная к за
паду площадь океанического дна имеет аномальное строение, что вы
ражается в подъеме подошвы коры на 2—2,5 км и фиксации под ней 
разуплотненной мантии [3]. Этот район, т. е. район тройной точки, 
характеризуется не линейным, а площадным формированием коры, 
лричем площадь аномальной зоны формируется продолжительное вре
мя, не менее 0,9 млн. лет, что делается возможным благодаря стоянию 
под этой зоной глубинного магматического очага, который определяет
ся геофизическими методами (см. Зоненшайн и др. [3], рис. 2, разре
зы 7, 9). Магматический очаг значительных размеров по присутствию 
широкой зоны затухания сейсмических волн фиксируется во многих 
местах под осевым горстовым поднятием Восточно-Тихоокеанского 
спредингового хребта [23]. Анализ геофизических полей различных 
срединно-океанических хребтов показывает, что большие по объему 
магматические очаги фиксируются во всех спрединговых центрах с 
четко выраженными центральными горстовыми поднятиями, в то вре
мя как в хребтах с центральными рифтовыми долинами, типа Средин
но-Атлантического, значительные по объему магматические очаги не 
обнаруживаются [24]. Крупные магматические очаги должны опреде
лять более широкую зону проявления магматической деятельности под 
осью хребта, а также большую интенсивность процессов магматиче
ской дифференциации в глубинном очаге. Не случайно, очевидно, что 
базальты Восточно-Тихоокеанского поднятия имеют более широкие ва
риации по железистости, чем базальты, сформированные, например, в 
Срединно-Атлантическом хребте [19, 24].

Во впадине Хесса, являющейся самой восточной частью Галапагос
ского рифта, в связи с тем что плиты Наска и Кокосовая расходятся 
под некоторым углом рт тройной точки, о чем уже упоминалось, про
исходит, очевидно, растрескивание океанической коры, что и вызывает 
обнажение в бортах впадины глубинных горизонтов океанической коры, 
сформированной в тройной точке. Как известно, глубинные горизонты 
океанической коры Обычно в рифтовых зонах океана не обнажаются [9]. 
Выходы таких пород фиксируются в зонах трансформных разломов, где 
наряду с горизонтальными перемещениями имеются вертикальные дви
жения и протрузии мантийных гипербазитов [16], в связи с чем океани
ческий разрез в этих структурах часто имеет искаженные соотношения 
различных пород [21]. Во впадине Хесса деформированных гипербазитов 
поднято не было, не обнаружены здесь и ультраосновные породы, отве
чающие мантийным лерцолитам. Это позволяет говорить о том, что ве
щество мантии в данной структуре не проявлено, что существенно от
личает ее от зон трансформных разломов. Интрузивные породы, 
вскрытые в нижних горизонтах впадины Хесса, как отмечалось при их 
описании, являются представителями пород расслоенного комплекса и 
отвечают третьему океаническому слою коры [8]. Долериты, располо
женные между интрузивными породами и базальтами, скорее всего 
представляют зону даек, т. е. зону подъема магмы к поверхности океа
нического дна. Рассматриваемый разрез, как нетрудно видеть, очень 
близок к верхним частям разрезов офиолитовых ассоциаций континен
тов [6], один из которых — хантайширский офиолитовый комплекс 
Монголии был детально исследован нами [4, 11]. Низы офиолитового 
комплекса обычно сложены деформированными и метаморфизованны- 
ми гипербазитами, причем геологические и геохимические данные ука
зывают на оторванность этих гипербазитов от остальных магматиче
ских пород офиолитовых разрезов. Выше залегают интрузивные поро
ды, представленные апогарцбургитами, верлитами, вебстеритами и 
разнообразными габбро, причем вверх по разрезу количество габбро
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увеличивается. В габбро начинают формироваться диабазовые дайки, 
которые далее переходят в самостоятельный горизонт параллельных 
даек. Разрез магматических пород офиолитов венчают подушечные 
лавы. Геологические, петрохимические и геохимические исследования 
хантайширского офиолитового комплекса однозначно свидетельствуют 
о комагматичности всех пород, кроме гипербазитов низов разреза, а 
также то, что интрузивные породы расслоенной серии представляют 
собой остатки глубинного магматического очага, формирующего поро
ды океанического дна. В табл. 3 приведены данные по содержанию не
которых петрогенных и редких элементов в породах различных частей 
разреза ряда офиолитовых комплексов. При сравнении этой таблицы 
с табл. 2 можно видеть, что породы 'впадины Хесса могут быть сопо
ставлены с соответствующими породами офиолитовых разрезов. Осо
бенно хочется подчеркнуть, что ультраосновные разности — плагиокла- 
зовые перидотиты по содержаниям ряда редких элементов группы же
леза лучше всего сопоставимы с ультраосновными породами расслоен
ных серий. Не случайно, очевидно, что и на диаграмме Лодочникова 
(см. рис. 2) можно видеть хорошее сопоставление составов пород вер
хов офиолитового комплекса и соответствующих пород впадины Хесса. 
Аналогия с офиолитовыми комплексами позволяет предполагать, что 
интрузивные породы, слагающие третий океанический слой (перидоти
ты, троктолиты и габброиды), представляют собой закристаллизовав
шийся остаток магматического очага, располагающийся, судя по гео
физическим данным, под Восточно-Тихоокеанским поднятием и Гала
пагосской тройной точке, в низах океанической коры и в самых верхах 
мантии. Судя по разнообразию пород в очаге, в нем протекал интен
сивный процесс фракционной дифференциации, что и определило ши
рокие вариации в составе извергающихся из него базальтов, обнажаю
щихся в бортах впадины Хесса.

Используя данные по мощности различных слоев океанической ко
ры, определенные в районе впадины Хесса [8], а также знание состава 
пород, слагающих эти слои, а для интрузивных образований предпола
гая, что поднятые породы в какой-то мере отражают общие соотноше
ния пород в застывшем магматическом очаге, можно рассчитать со
став магмы, давшей начало всем породам тройной точки. Результаты 
такого расчета приведены в табл. 1. Расчетная первичная магма отве
чает оливиновому толеиту, и среди нормативных минералов в ней от
мечаются: плагиоклаз, диопсид, оливин и гиперстен. Конечно, приве
денный подсчет сугубо предварительный, полученный состав не может 
использоваться для корректировки составов первичных океанических 
магм, но, как видно из табл. 1, он оказался близок, с одной стороны, 
расплавным включениям из оливинов океанических базальтов [2], а с 
другой — расчетным начальным расплавам, образующимся при плав
лении океанических лерцолитов при давлениях 15 кбар [3]. Это может 
указывать в целом на правильность наших построений. Таким образом* 
разнообразие пород бортов впадины Хесса определялось формирова
нием их единого магматического очага, магма которого по составу от
вечала оливиновому толеиту. Большие объемы этого очага, что связы
вается с геодинамическим положением тройной точки, где он и распо
лагается, определили широкое проявление среди его дериватов ферро- 
базальтовых разностей пород, несколько обогащенных рядом редких 
литофильных элементов, по сравнению со средними составами океани
ческих базальтов.

В осевой части впадины Хесса, как указывалось выше, имеются 
базальты, по составу сопоставимые с типичными океаническими ба
зальтами. Можно полагать, что эти породы формировались из не
дифференцированной базальтовой магмы. Галапагосский рифт в ин
тервале между 101—95° западной долготы не имеет выраженного гор- 
стового поднятия, а характеризуется наличием четко выраженного 
грабена. Как мы уже упоминали, в таких спрединговых центрах не 
обнаруживаются значительные по объему магматические очаги, а свя-
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Содержание петрогенных и редких элементов в магматических породах офиолитовых комплексов
Таблица 3

з

Метаморфические гйпербази- 
ты

Породы полосчатого комплекса !̂ Диабазы

пиронсениты и перидотиты троктолиты' габбро дайкового комплекса подушечных лав

1 2 3 4 1 2 5 4 4 5 3 1 2 5 4 5 2 3 2 4 3 6

Na 472 225 — 6810 1393 880 770 — 6810 3100 — 19 066 8600 9850 26 300 20 695 22 600 35 000 32000 29 300 30 000 33180

К 23 134 — 86 451 170 60 78 86 180 100 2 063 415 1480 375 1782 2 200 500 1000 5 050 4 200 3 250

Rb 2,3 1,4 — 0,2 1,7 0,6 0,5 0,3 0,2 0,6 — 2,9 0,7 1,8 0,2 2,3 2,2 — 1,8 2,9 9,0 8,0

Li 3,5 4,0 — — 5,8 1,4 1,0 — — 0,9 2,0 12 3,2 0,9 — 4,6 2,3 15 3,6 23 15 16

Ва 10 15 — 1,9 1,8 13 4,6 3,1 1,9 9,3 — 54 19 16 3,6 29 34 — 38 — — —

Sr 3,4 6 — 28,6 36 10 13 4,6 28,6 85 125 386 19 210 189 137 64 64 86 119 74 218

Ni 2053 1800 2040 1700 479 520 700 435 1120 530 533 175 187 54 55 42 150 137 75 35 104 110

Со 76 172 100 83 53 134 110 40 83 106 68 26 64 33 40 58 68 56 31 36 44 43

Cr 2079 3760 2870 1930 1739 1475 1500 2360 1150 1400 693 710 183 64 115 197 750 300 249 63 216 256

V 55 41 72 25 108 157 72 50 73 133 53 166 181 285 155 223 220 ‘193 208 273 245 231
Примечание. Цифрами обозначены: 1 — офиолиты Севано-Амасийской зоны, Малый Кавказ (данные Э. И. Пополитова); 2 — офиолиты хантайширского комплекса, Западная Монголия [41; 

— офИолиты Корсики [15]; 4 —офиолиты комплекса Пиндос, Греция [22]; 5 — офиолиты Полярного Урала [данные Э. И. Пополитова]; 6 — офиолиты северных Апленин [20].



занные с ними базальты не дифференцированы [24]. Следует отметить, 
что по направлению на восток морфология Галапагосского рифта су
щественно меняется. Между 95—85° западной долготы четко выделя
ется центральное горстовое поднятие, и по структуре Галапагосский 
центр в данном районе близок к Восточно-Тихоокеанскому поднятию 
[17]. Геофизические, в первую очередь магнитометрические исследова
ния, показывают существование в данном районе магматического оча
га, который функционирует не менее 4 млн. лет [14]. Изменение мор
фологии рифтовой зоны сопровождается изменением состава форми
рующихся здесь магматических пород. Широким развитием в данной 
структуре пользуются ферробазальты и связанные с ними андезиты и 
риодациты [18]. Образование последних, как показывают расчеты 
[17], может быть обусловлено фракционированием ферробазальтовых 
расплавов, когда во фракционной кристаллизации наряду с оливином, 
пироксеном и плагиоклазом участвует также магнетит. Очевидно, 
большие объемы магматического очага под этой структурой, сопровож
дающиеся в отличие от Восточно-Тихоокеанского поднятия малой ско
ростью спрединга, определяют исключительную интенсивность диффе
ренциации первичной базальтовой магмы.

Таким образом, имеющийся материал показывает, что в срединно
океанических хребтах могут протекать процессы дифференциации пер
вичной толеитовой магмы, причем степень дифференциации, а соответ
ственно и набор формирующихся пород, связан с морфологией средин
но-океанических хребтов и с геодинамическими условиями их развития.

вы воды

1. Во впадине Хесса вскрывается полный разрез океанической коры. 
Низы коры, соответствующие третьему океаническому слою, представ
лены расслоенным комплексом, включающим плагиоклазовые перидо
титы, трактолиты и разнообразные габброиды. Второй слой представ
лен долеритами и верхними подушечными лавами.

2. Магматические породы бортов впадины Хесса формировались в 
месте тройного сочленения литосферных плит, где создались условия 
для возникновения большого и длительного существующего магматиче
ского очага. Это благоприятствовало процессам дифференциации пер
вичной оливин-толеитовой базальтовой магмы вплоть до возникнове
ния на конечных стадиях ферробазальтовых разностей.

3. Базальты дна впадины отличаются малой степенью дифферен
цированности и примитивным геохимическим составом и, вероятно, 
представляют собой верхние горизонты новообразованной океаниче
ской коры, сформированной при развитии Галапагосского спредингово- 
то центра.
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Г E O T  Е К Т О Н  И К  А
Ноябрь — Декабрь 1982 г.№  6

Х Р О Н И К А

УДК 551.24(476 + 474)

10 ЛЕТ КОМИССИИ ПО ТЕКТОНИКЕ БЕЛОРУССИИ И ПРИБАЛТИКИ

9—10 июня 1982 г. в Минске состоялось очередное IX совещание по тектонике Бе
лоруссии и Прибалтики, посвященное подведению итогов тектонических исследований 
запада Восточно-Европейской платформы за 10 лет работы комиссии и выработке новых 
задач по изучению тектоники Белоруссии и Прибалтики.

Комиссия по тектонике Белоруссии и Прибалтики Междуведомственного тектони
ческого комитета была создана в марте 1972 г. и с самого начала своего создания 
состояла из секций по тектонике Белоруссии, Литвы и Калининградской обл., Латвии,, 
Эстонии. Комиссия насчитывает более 50 человек, из них 10 докторов наук и 30 кан
дидатов. Создание комиссии по тектонике Белоруссии и Прибалтики объединило раз
розненные ячейки белорусских и прибалтийских тектонистов и активизировало их дея
тельность в пределах республик, создало возможность обсуждать важнейшие проблемы 
тектоники Белоруссии и Прибалтики на совещаниях, которые организовывались пооче
редно в столицах всех республик. Комиссия провела совещания на темы: проблемы 
тектоники Припятского прогиба (г. Гомель), разломы Белоруссии и Прибалтики 
(г. Рига), проблема унаследованности и наложенности структур территории Белорус
сии и Прибалтики (г. Таллин), региональная тектоника Белоруссии и Прибалтики- 
(г. Минск), тектоника и полезные ископаемые (г. Калининград), локальные структуры 
(г. Вильнюс), палеотектоника Белоруссии и Прибалтики (г. Таллин) и др. Совместно 
с научным советом по проблемам геологии и геохимии нефти и газа в Риге было про
ведено совещание «Древние платформы и их нефтегазоносность». В результате сове
щаний были опубликованы соответствующие сборники или тезисы докладов.

Комиссия организовала крупные коллективные исследования /по созданию Тектони
ческой карты Белоруссии масштаба 1:500 000, Тектонической карты Прибалтики мас
штаба 1 : 500 000 и объяснительных записок к ним — монографии «Тектоника Белорус
сии» и «Тектоника Прибалтики», а также составлению и изданию справочников по ре
гиональной тектонической терминологии Белоруссии и Прибалтики в двух томах.

В значительной степени под эгидой комиссии вышел из печати ряд монографий: 
«Соляная тектоника Припятского прогиба» (автор В. С. Конищев), «Пермские 
и триасовые отложения Припятского прогиба» (К. Н. Монкевич), «Белорусская анте- 
клиза» (В. Я. Коженов), «Гляцотектоника» (Э. А. Левков), «Тектоника Припятского про
гиба» (коллектив авторов), «Тектоника областей галокинеза древних платформ» 
(В. С. Конищев), «Геологическое строение и полезные ископаемые Латвии» (коллектив 
авторов), «Трещиноватость в районе сланцевых шахт Эстонии и геофизические методы 
их исследований» (Ю. Хейнсалу, X. Андра) и др.

Белорусские и прибалтийские тектонисты являются соавторами таких известных 
изданий, как Международная тектоническая карта Европы, Тектоническая карта юга 
СССР, Карта разломов территории СССР, серии структурных и изопахических карт 
Восточно-Европейской платформы под редакцией В. В. Бронгулеева, геологических 
карт доверхнепермских и докаменноугольных образований Припятско-Днепровского 
прогиба и др.

Тектонисты Белоруссии и Прибалтики совместно с геологами Украины, Молдавии, 
РСФСР принимают участие в исследованиях Международной программы геологиче
ской корреляции — проекта 1№ 86. «Восточно-Европейская платформа (юго-западный 
край)». По линии этого проекта составлена серия литолого-иалеогеографических карт 
и первый макет Международной тектонической карты юго-западного края Восточно- 
Европейской платформы масштаба 1:1500 000. Опубликованы два сборника — «Геоло
гия запада Восточно-Европейской платформы» и «Тектоника и палеогеография запада 
Восточно-Европейской платформы», ряд статей опубликованы в журналах ГДР и др.

В нынешнем совещании приняли участие около 200 представителей научных и про
изводственных организаций Белоруссии, Литвы, Латвии, Эстонии, гости из Москвы, 
Киева, Ленинграда, Львова, Кишинева и др. Заслушано 33 доклада, посвященных 
общим проблемам тектоники древних платформ, тектонике и палеогеографии запада 
Восточно-Европейской платформы. В докладах дана характеристика глубинного строе
ния земной коры, внутренней структуры фундамента, строения поверхности фундамен
та и платформенного чехла, формаций, неотектоники, разломной тектоники и ее влия
ния на размещение месторождений полезных ископаемых. Необходимо отметить боль
шое значение обобщающих докладов В. Е. Хайна «Основные этапы развития древних 
платформ», Е. Е. Милановского «Рифтогенез древних платформ», С. В. Богдановой 
«Тектоника фундамента Восточно-Европейской платформы», В. В. Бронгулеева с соав
торами «Новая карта оельефа фундамента Восточно-Европейской платформы».
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Достаточно высокий уровень тектонической изученности территории Белоруссии 
и Прибалтики обедняется отсутствием данных ГСЗ и радиометрических определений 
возраста пород. Отсюда значительные разногласия в трактовке внутреннего строение 
фундамента, строения земной коры и верхней мантии региона. В фундаменте этой тер
ритории обычно выделяют изометрические (досвекофенно-карельские) массивы и раз
деляющие их линейные (свекофенно-карельские) складчатые системы. В последнее вре
мя была установлена стадийность формирования земной коры региона, которая выра
жается в смене протоокеанской коры переходной, а затем зрелой континентальной. 
На первых двух стадиях были сформированы главные тектонические элементы фунда
мента: Белорусско-Прибалтийский гранулитовый пояс, Брагинский гранулитовый мас
сив и Центральнобелорусский позднеархейсиий прогиб (Н. В. Аксаментова и др.).

Особого внимания заслуживает схематическая карта прогнозных форм рельефа по
верхности Мохоровичича западной части Восточно-Европейской платформы (Р. А. Апи- 
рубите, Г. И. Емельянов, Г. И. Каратаев, И. В. Данкевич, И. К. Пашкевич). Прогноз 
поверхности М дан на основе аномалий геофизических полей неинтрузивного типа, для 
которых установлена тесная корреляционная связь с мощностью земной коры.

Значительные успехи достигнуты в изучении тектоники западной окраины Восточ
но-Европейской платформы (западные районы Украины, Белоруссии, Прибалтики) 
в связи с выполнением 'работ по проекту № 86 МПГК «Восточно-Европейская плат
форма (юго-западный край)». Выявлены основные закономерности строения и разви
тия региона (Р. Г. Гарецкий), охарактеризованы' структуры платформенного чехла 
<И. Б. Вишняков, В. В. Глушко, Г. М. Помяновская, А. В. Хижняков), проведен струк
турно-формационный анализ платформенного чехла Прибалтики (П. И. Сувейздис, 
В. А. Пуура, А. П. Брангулис).

На основе последнего геолого-геофизического материала составлена новая текто
ническая карта Латвии масштаба 1 : 500 000, существенно детализированная в отноше
нии выделения локальных структур (209 против 13 на предыдущей карте), разрывных 
нарушений и их классификации, а также неотектоническая карта Прибалтики масштаба 
1 : 500 000 (А. Д. Шляупа, Л. Э. Берзинь, X. В. Каяк, Я. А. Страуме). Успехи в изуче
нии геологического строения дна Балтийского моря позволили проследить в море про
должение структур, выявленных на суше (Б. Я. Кравцов, Н. К. Озолинь, А. Н. Ефи
мов), установить и охарактеризовать неотектонический этап развития локальных струк
тур в пределах дна Балтийского и Баренцева морей (Л. Э. Берзинь).

Большое внимание было уделено строению и развитию Припятского прогиба, с ко
торым связаны основные перспективы нефтегазоносности Белоруссии. Главные запасы 
нефти и газа приурочены к северной наиболее изученной зоне: здесь удалось установить 
некоторые новые закономерности строения и перспективы поисков залежей нефти 
<Р. Д. Гершзон, Е. Н. Заикина, Г. И. Морозов, В. А. Москвич, Н. А. Борисенко). Вы
явлены особенности тектоники более сложно построенной центральной и южной зон 
Припятского прогиба (И. Д. Кудрявец, В. А. Карпов, А. Н. Кабанов). Проанализиро
вано влияние тектоники на размещение залежей углеводородов. Установлено, что неф
тяные залежи были сформированы к пермскому времени, позже начинается их разру
шение и формирование вторичных залежей (В. Г. Акулич, В. А. Карпов). Месторожде
ния нефти в подсолевых отложениях контролировались разломами древнего заложе
ния, более молодые разломы не играли существенной роли в распределении первичных 
залежей (П. М. Зозуля, М. А. Рынский, В. А. Тюрев).

Основную роль в тектонике Припятского прогиба играют разломы субширотного 
направления. В последнее время все больше данных появляется в пользу выделения ре
гиональных зон разломов северо-восточного направления (3. А. Горелик). Эти зоны 
разломов хорошо прослежены в гравитационном поле (М. С. Орешко, Р. И. Криводуб- 
ский, В. X. Булыга, В. А. Ксенофонтов). Большое значение разрывные нарушения име
ют в образовании ловушек нефти в подсолевом комплексе Припятского прогиба, при
водя в соприкосновение породы коллектора с отложениями, имеющими разную порис
тость и проницаемость (А. М. Синичка).

Припятский прогиб — область активного проявления соляной тектоники и развития 
рифогенных построек. Составлена карта рифогенных фаций Припятского прогиба 
и других районов Белоруссии (С. А. Кручек, В. А. Москвич). Рифогенные фации вы
делены в позднепермском бассейне северо-западной окраины древней платформы 
(С. В. Канев), причем они окаймляют область некомпенсированного осадконакопления.

Были охарактеризованы типы и эволюционный ряд областей галокинеза древних 
платформ (В. С. Конищев), выявлена роль гляциотектоники в преобразовании струк
туры коренных пород (Э. А. Левков), намечена тектоно-радиомагнитная периодизация 
геологической истории Земли (В. М. Чеботарев).

Совещание наметило основные задачи дальнейших исследований по тектонике Бе
лоруссии и Прибалтики и в первую очередь изучение глубинного строения земной коры 
Белоруссии и Прибалтики и проведение с этой целью глубинного сейсмического зонди
рования, а также исследование внутренней структуры фундамента и его рудоносно- 
сти. Была отмечена необходимость расширения формационных, фациальных и палео- 
геоморфологических исследований, изучения влияния тектоники на осадконаколление, 
формирование и размещение осадочных полезных ископаемых, применения сейсмических 
методов для фациального и палеогеоморфологического анализов, усиления работ по 
использованию материалов дистанционных съемок при изучении тектоники, продолже
ния региональных тектонических и палеотектонических исследований, усовершенствова
ния методики средне- и крупномасштабного тектонического и палеотектонического 
картографирования, расширение неотектонических исследований.

Р. Г. Гарецкий, Г. В. Зиновенко
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СТРОЕНИЕ ЗЕМНОЙ КОРЫ И ВЕРХНЕЙ МАНТИИ В ЗОНЕ ПЕРЕХОДА ОТ АЗИАТСКОГО
КОНТИНЕНТА К ТИХОМУ ОКЕАНУ. 1976. 368 с. 3 р. 99 к.

В м онограф ии систематизированы новейшие данные по строению  
и развитию  земной коры  и верхней мантии А зиатского  континента. Рас
см отрены  законом ерности локализации полезных ископаемых в разно
возрастных и различных по строению  тектонических элементах.

Книга рассчитана на ш ирокий кр уг исследователей, интересую щ ихся 
проблемами тектоники и геоф изики.

ЭНДОГЕННОЕ ОРУДЕНЕНИЕ ДРЕВНИХ ЩИТОВ. 1978. 200 с. 2 р. 70 к.

В работе рассмотрена геотектоническая позиция эндогенного  о р уд е 
нения на древних щитах в связи с эволю ционным развитием докем брий- 
ских структурны х элементов земной коры  и их тектономагматической 
активизации в ф анерозое. Показано изменение характера деф ормации 
горны х п ор од  от поверхности земли до оси ультраметам орф изма 
и предлож ена методика структурно-петрологического  изучения крупных 
разлом ов кристаллического ф ундамента.

Книга рассчитана на ш ирокий кр уг специалистов в области тектоники, 
металлогении, рудных м есторож дений, преподавателей и студентов 
вузов.

Заказы просим направлять по одному из перечисленных адресов магазинов «Кни
га —  почтой» «Академкнига»:

480091 Алма-Ата, 91, ул. Фурманова, 91/97; 370005 Баку, 5, ул. Джапаридзе, 13;
320093 Днепропетровск, проспект Ю. Гагарина, 24; 734001 Душанбе, проспект Ланина, 
95; 252030 Киев, ул. Пирогова, 4; 277012 Кишинев, проспект Ленина, 14и; 443002 Куйбы
шев, проспект Ленина, 2; 197345 Ленинград, Петрозаводская ул., 7; 220012 Минск,
Ленинский проспект, 72; 117192 Москва, В-192, Мичуринский проспект, 12; 630090 Ново
сибирск, Академгородок, Морской проспект, 22; 620151 Свердловск, ул. Мамина-Сиби- 
ряка, 137; 700187 Ташкент, ул. Дружбы народов, 6; 450059 Уфа, 59, ул. Р. Зорге, 10;
720001 Фрунзе, бульвар Дзержинского, 42; 310078 Харьков, ул. Чернышевского, 87.
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