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Г Е О Т Е К Т О Н И К А
№ 1 Январь — Февраль 1983

УДК 551.24.01

П Е И В Е А .  В., Р У Ж Е Н Ц Е В С .  В., Т Р И Ф О Н О В В .  Г.

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ РАССЛОЕННОСТЬ И ЗАДАЧИ ИЗУЧЕНИЯ 
ЛИТОСФЕРЫ КОНТИНЕНТОВ

Рассмотрена расслоенная структура литосферы. На примере Памира,
Альп и Аппалач показано, что неравномерная расслоенность литосферы, 
разные скорости перемещения слагающих ее литопластин приводили к их 
деформации и перемешиванию в разрезе.

ВВЕДЕНИЕ

Большинство современных тектонических концепций основано на 
признании двух определяющих положений: во-первых, мобилизма, т. е. 
ведущей роли горизонтальных перемещений горных масс в процессах 
структурообразования; во-вторых, неравномерности пространственной 
реализации этих процессов, обусловливающей делимость литосферы на 
слабо деформированные объемы и разделяющие их зоны интенсивных 
деформаций и смещений. Наиболее популярная в настоящее время тео
рия тектоники плит видит главную причину структурообразования во 
взаимодействии жестких плит, охватывающих всю мощность литосфе
ры и латерально перемещающихся по астеносфере или вместе с ней. 
Но еще в 1967 г., т. е. почти одновременно со становлением теории тек
тоники плит, была показана [8] возможность дифференцированных ла
теральных перемещений отдельных слоев литосферы. Дальнейшее раз
витие этих представлений привело к созданию концепции тектонической 
расслоенности литосферы [4, 9, 10], при которой слои земной коры и 
верхней мантии не образуют единых плит, а перемещаются друг относи
тельно друга и деформируются в значительной мере автономно. Помимо 
вертикальных и наклонных существуют субгоризонтальные подвижные 
зоны (астенолинзы и астенослои), разделяющие литопластины разной 
мощности и состава.

Признаки тектонической расслоенности литосферы обнаружены в 
различных геоструктурных областях, но наиболее полно они представ
лены на континентах в областях скучивания горных масс — орогениче- 
ских и складчатых поясах. Для выявления тектонической расслоенности 
используются геологические, петрологические и геофизические методы.

Прямое доказательство тектонической расслоенности складчатых 
областей современных континентов — существование сорванных покро
вов, образование которых происходило путем структурного отслоения и 
смещения тех или иных объемов горных пород со своего основания. 
Отслоение могло происходить на разных уровнях: внутри осадочного 
чехла, по границе чехол — кристаллическое основание и внутри осно
вания [9]. Об этом свидетельствуют разрезы аллохтонов. Можно по
лагать, что присутствие в структуре обособленных аллохтонных комп
лексов, имеющих стандартный разрез, связано с наличием зоны регио
нального срыва на уровне наиболее глубинных образований комплек
са. Так, присутствие в аллохтонном залегании нижних горизонтов оса
дочного чехла предполагает отслоение и смещение по кровле основа
ния, присутствие гранито-гнейсовых аллохтонов — отслоение и смеще
ние внутри кристаллической коры, присутствие габброидно-метаба- 
зитовых аллохтонов — отслоение и смещение вблизи поверхности Мо- 
хоровичича. Офиолитовые аллохтоны, содержащие дунит-гарцбургито- 
вый комплекс, указывают на то, что по крайней мере в палеоокеанах 
зоны регионального срыва могли распространяться в верхнюю мантию.
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Сорванные покровы — это проявления тектонической расслоенности 
прошлого, позднее вскрытые эрозией. В отличие от них процессы совре
менного тектонического расслоения проявляются на поверхности Земли 
лишь косвенными признаками и обнаруживаются комплексным приме1 
нением геологических, структурно-геоморфологических и геофизических 
методов [6, 10]. В новейшей структуре орогенических областей наряду 
с наиболее выразительными, доминирующими элементами (например, 
продольными новейшими складками и разломами горно-складчатого 
сооружения) выявляются элементы, дискордантные к ним, выраженные 
на поверхности иногда лишь флексурными перегибами, погружением 
или замыканием отдельных хребтов и долин и т. п. Анализ геофизиче
ских полей и данных сейсмологии (геометрия очаговых зон, зон ано
мального распространения и погасания сейсмических волн) позволяет 
дифференцировать новейшие структуры , по глубинам их наибольшей 
активности. Оказывается, что структуры, весьма слабо выраженные 
или не выраженные на поверхности, могут быть заметными на глубине, 
и, напротив, важные элементы поверхностного структурного плана мо
гут ограничиваться лишь осадочным или гранитно-метаморфическим 
слоем, так что на разноглубинных срезах литосферы некоторых регио
нов рисунки новейших структур существенно различаются. Это свиде
тельствует об автономности неотектонического развития и дисгармонии 
перемещений литосферных слоев. В ряде случаев признаками подобной 
дисгармонии являются глубинные неовулканические зоны, дискордант
ные относительно генерального рисунка новейших структур поверхно
сти.

И изучение сорванных покровов, и выявление дисгармонии разноглу
бинных неотектонических структур не позволяют точно локализовать 
современное положение древних и новейших зон срыва и дифференци
рованного перемещения горных масс в глубоких слоях литосферы. Точ
нее это можно сделать, применяя различные сейсмологические методы. 
С их помощью выделяются горизонтальные сейсмофокальные зоны, 
волноводы и протяженные горизонты резкого отражения сейсмических 
волн.

Детальное изучение вертикальных и наклонных сейсмофокальных 
зон внутри континентов и на их окраинах показало, что такие зоны ча
сто имеют четковидное строение, резко расширяясь в одних и сужаясь 
или прерываясь в других горизонтах коры и верхней мантии. Иногда 
такие расширения представляют собой протяженные линзы, т. е. гори
зонтальные сейсмофокальные зоны, чередующиеся с горизонтами, в ко
торых ощутимые землетрясения отсутствуют [2, 10].

Коровые волноводы, регистрируемые методом отраженных волн, 
распространяющихся в глубь Земли под разными углами к поверхно
сти, выделены сейчас в различных геоструктурных областях. Волново
ды представляют собой субгоризонтальные линзовидные зоны пони
женных скоростей прохождения сейсмических волн, что, вероятно, свя
зано с уменьшением вязкости и прочности среды. Поэтому именно 
вдоль волноводов в соответствующей тектонической обстановке можно 
ожидать срывов более вязких и прочных литопластин друг относитель
но друга. Реальность подобных перемещений доказывается в некоторых 
орогенических областях частичным совпадением волноводов и субгори
зонтальных сейсмофокальных зон. Пониженная эффективная вязкость 
таких волноводов, называемых дислокационными, может быть обуслов
лена разупрочнением пород при сейсмогенных подвижках [10].

Регистрация отраженных сейсмических волн, направляемых верти
кально к поверхности, обеспечивает при постоянном перемещении ис
точников сигналов и приемников непрерывность профилирования пло
щадок отражения. Используются вибросейсмические источники, смон
тированные на автомобилях. Этот метод, разработанный в нефтяной 
геофизике, был модифицирован и применен американскими исследова
телями, объединенными в «Консорциум по профилированию континен
тов методом отраженных волн» (COCORP), для изучения строения
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земной коры до глубин 50—60 км [12]. Обнаружены протяженные зоны 
резкого отражения сигналов. Иногда они переходят в надвиги, дости
гающие земной поверхности, или под ними обнаруживаются породы, 
сходные по сейсмоволновым характеристикам с породами, обнажаю
щимися на земной поверхности, но смещенными относительно этих глу
бинных образований. В таких случаях можно уверенно интерпретиро
вать поверхности отражения как глубинные зоны отслоения и лате
рального перемещения горных масс. Следовательно, для обнаружения 
тектонической расслоенности необходимо комбинировать профилирова
ние методом отраженных волн с изучением поверхностной структуры. 
Подобная комплексность нужна и для выявления тектонической рас
слоенности другими сейсмологическими и геофизическими методами. 
Рассмотрим применение такого комплексного подхода на нескольких 
примерах.

АЛЬП Ы

Альпы являются классическим примером горного сооружения, име
ющего покровное строение. С севера на юг здесь выделяются следую
щие зоны: Гельветская (включая Ультрагельветскую), Пеннинская, 
Восточно-Альпийская и Южно-Альпийская. Все они образуют сложней
ший покровный пакет. Однако уровень заложения (отслоения) пла
стин в отдельных зонах различен. Если гельветские являются типичны
ми покровами чехла, то пеннинские и особенно восточноальпийские 
включают мощные массы гранито-гнейсового основания. Южноальпий
ские покровы формировались, по-видимому, уже на мантийном уровне. 
Действительно, расположенная вдоль северного фронта Южных Альп 
зона Ивреа—Вербано представляет собой полосу метаморфических по
род. В структурном отношении это моноклиналь. Разрез ее следующий 
(снизу вверх): 1) лерцолиты, 2) метабазиты, 3) полоса чередования 
метабазитов и кислых гранулитов, количество которых резко увеличи
вается кверху, 4) «строналиты» — низкощелочные кислые гранат-сил- 
лиманитовые гранулиты, 5) биотитовые гнейсы с прослоями мраморов, 
6) орто- и парагнейсы, амфиболиты, прорванные герцинскими гранита
ми [ 14].

Считается, что отмеченный комплекс в основном соответствует ниж
ним слоям коры, а лерцолиты — верхней мантии. Такая интерпретация 
природы зоны Ивреа—Вербано подтверждена комплексными геофизи
ческими исследованиями [11]. Показано, что земная кора в пределах 
Альп содержит коровые волноводы. Один из них, более выдержанный, 
расположен на глубине 10—20 км, второй — 20—50 км (скорости про
дольных волн соответственно 5,5—5,8 и 5 км/с). Характер профиля 
резко меняется в районе зоны Ивреа—Вербано (рис. 1). Здесь у поверх
ности расположен пласт со скоростями продольных волн 7,2—7,38 км/с. 
Он погружается к юго-востоку, смыкаясь под равниной р. По с манти
ей (8,3 км/с). Указанный слой высокоплотностных пород рассматрива
ется как мантийная пластина. Южноальпийская мантийная пластина 
подстилается образованиями со скоростями продольных волн 4—5 км/с. 
Пространственно они соответствуют верхнему коровому волноводу 
Альп, причем столь аномально-малые значения скоростей заставляют 
предположить присутствие здесь значительных объемов жидкой фазы. 
Сказанное не оставляет сомнения в том, что Южные Альпы надвинуты 
на Пеннинскую и Восточно-Альпийскую зоны. Во фронтальной наибо
лее сдавленной части надвинутой пластины на поверхность выведены 
породы «базальтового слоя», а также породы зоны перехода кора—ман
тия. Собственно мантийные породы вскрыты не так широко, но в зна
чительных объемах присутствуют на глубине.

Итак, геологические исследования показали, что в Альпах совмеще
ны пластины различного уровня отслоения: покровы чехла, покровы, в 
составе которых присутствуют породы гранитно-метаморфического 
комплекса, и, наконец, покровы, включающие метабазиты и ультраба- 
зиты. Первые два типа покровов не создают существенных контрастов
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сейсмических скоростей, которые можно было бы определить на совре
менном уровне исследований. Иное дело покровы третьего типа. Их по
явление в разрезе должно отразиться в смещении поверхности М и че
редовании в разрезе литосферы региона высоко- и низкоскоростных 
слоев. Именно такую картину установил П. Гизе [3], обработав ре
зультаты сейсмологических наблюдений методом временных разрезов и 
редуцированных годографов (см. рис. 1).

ПАМИР И АФГАНО-ТАДЖИКСКАЯ ДЕПРЕССИЯ

Тектонические покровы обнаружены в разных частях Памира. 
В Центральном Памире выделяются четыре покровных комплекса, со
ответствующих четырем уровням отслоения: известняки, вулканиты и 
терригенные породы верхнего мела—палеогена; преимущественно тер- 
ригенная толща триаса—нижнего мела; карбонатно-терригенная толща 
кембрия — перми; гнейсы, кристаллические сланцы, кварциты и мра
моры докембрия.

Рис. 1. Схематический разрез литосферы Западных 
Альп [3]

1 — земная кора пододвигающегося блока; 2 — земная 
кора надвигающегося блока; 3 — верхняя мантия; 4 — 

поверхность Мохоровичича

Более глубинные метаморфические породы вскрыты в разрезе Юго- 
Западного Памира. В его основании залегают плагиогнейсы, плагио- 
мигматиты, кварциты и мраморы горанской серии. Они перекрыты пла- 
гиогнейсами шахдаринской серии, сменяющейся кверху докембрийски- 
ми гнейсами, отложениями палеозоя и мезозоя, контактово изменен
ными многочисленными мезозойскими гранитами. Выше залегают фа- 
нерозойские отложения, сорванные и дислоцированные независимо от 
фундамента. Вдоль контакта горанской и шахдаринской серий протя
гивается мощная (несколько сот метров) зона милонитов. Нижняя часть 
шахдаринской серии (хорогская свита) сложена роговообманковыми 
плагиогнейсами и плагиомигматитами, содержащими многочисленные 
будины и линзы эклогитоподобных пород, кислых гранулитов, метагаб- 
броидов, ультрабазитов с гранатом и шпинелью. Контакт горанской и 
шахдаринской свит, ныне изогнутый и очерчивающий купол Юго-За
падного Памира, представляет собой зону шарьяжа, сдвоившего гра
нито-гнейсовый слой региона [9]. Судя по составу пород хорогской сви
ты, срыв приходился на нижнюю часть коры и, возможно, совпадал с 
ее подошвой. Внутренняя структура пластин, обособившихся в процес
се отслоения, характеризуется гигантскими бескорневыми лежачими 
складками, свидетельствующими о значительных деформациях.

Процессы расслоения и перемещения коровых масс, фиксирующие
ся на Юго-Западном Памире, были длительными и, вероятно, охваты
вали несколько тектонических эпох. В масштабе всего Памира наибо
лее полно изучен позднеальпийский этап деформаций, происходивших 
в условиях движения литопластины Индостана к северу относительно 
соседних частей Альпийско-Азиатского орогенического пояса.
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Рис. 2. Глубинные сейсмологические разрезы Таджикско-Памирского сек
тора Средней Азии через г. Душанбе (слева) и оз. Каракуль на Памире 

/  (справа)
1 — поверхность Мохоровячича [2]; 2 — изолинии равных скоростей про
хождения продольных сейсмических волн в мантии [7]; 3 — коровые сейс- 
мофокальные зоны [2]; 4 — Памиро-Гиндукушская мантийная сейсмофо-

кальная зона

Сопоставление времени наиболее интенсивного новейшего надвига
ния и складчатости в разных частях Памиро-Каракорумского региона, 
а также возраста смещений на разных отрезках обрамляющих его с за
пада и северо-востока сдвиговых зон показало, что в течение неотекто- 
нического этапа северный фронт движущейся литопластины неодно
кратно мигрировал к северу. В олигоцене он располагался в зоне Инда, 
в миоцене — в зоне Центрального Памира, в позднем миоцене и плио
цене— в зоне Каракорумского надвига и, наконец, в плейстоцене — на 
южном борту Алайской долины, совпадая с северо-восточным участком 
Дарваз-Алайской зоны молодых нарушений. Механизм миграции пред
ставляется следующим образом. В процессе относительного движения 
Индостанской литопластины к северу располагавшийся перед ней уча
сток внутренней зоны или зод складчатого пояса вовлекался в интен
сивные складчато-надвиговые деформации, вызванные этим движением 
и приводившие к обособлению деформированного участка с боков сдви
гами западного и северо-восточного обрамления Индостанской литопла
стины (Чамано-Дарваз-Алайская и Памиро-Каракульская системы 
сдвигов) и, вероятно, к срыву деформированных и нарушенных разры
вами коровых образований. В результате эти образования теряли спо
собность к интенсивным деформациям, причленялись к краевой части 
литопластины и начинали двигаться вместе с ней, а зона наибольших 
смещений, фиксирующая положение фронта краевой части литопласти
ны, скачкообразно перемещалась к северу. В деформации вовлекался 
следующий участок, претерпевал подобные изменения и т. д.

В итоге неотектонического развития в области Каракорума и Па
мира сформировалась серия прислоненных одна к другой коровых ме- 
гачешуй сложного внутреннего строения, вероятно/ отслоенных и 
структурно обособленных от более глубоких слоев литосферы [10]. 
Этот геологический вывод подтверждается результатами сейсмологиче
ских наблюдений, согласно которым земная кора Памира и Каракору
ма увеличена в мощности до 70 км [2], и в ней чередуются слои по
вышенной и пониженной скорости прохождения сейсмических волн 
[5]. Выполненный Ю. К. Щукиным анализ гипоцентрии коровых зем
летрясений (рис. 2) выявил наклоненную на юг под углом около 30° 
сейсмофокальную зону, которая, будучи продолжена к земной поверх
ности, совпадает с Дарваз-Алайской зоной молодых нарушений, а на 
глубинах 40±10 км смыкается с субгоризонтальной зоной скопления 
гипоцентров, возможно, представляющей собой современное выражение 
региональной зоны срыва коровых структур. Под ней протягивается 
слой с малым количеством гипоцентров, а ниже начинается круто на
клоненная на юг восточная ветвь Памиро-Гиндукущской мантийной
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сейсмофокальной зоны, достигающей глубины 250 км. Она находится 
южнее верхнекоровой сейсмофокальной зоны и, если ее условно про
должить к земной поверхности, достигает ее примерно в зоне Централь
ного Памира.

В Афгано-Таджикской депрессии, выполненной 12-километровой 
толщей смятых мезозойско-кайнозойских осадочных пород, больших 
тектонических покровов неизвестно. Осадочная толща нарушена раз
рывами и смята в складки субмеридиокального простирания. Вместе 
с тем анализ космических снимков и топографии депрессии обнаружи
вает существование субширотных зон нарушений и деформаций, кото
рые при ближайшем рассмотрении оказываются небольшими и нередко 
прерывистыми новейшими разрывами и флексурами. В структуре оса
дочного чехла они играют подчиненную роль, но совпадают с аномалия
ми гравитационного и магнитного полей, отражающими направление 
структур фундамента [6]. Тем самым выявляется дисгармония между 
структурами чехла и основания, подтверждающая идею С. А. Захарова 
о срыве осадочного чехла депрессии по мальмскому соленосному гори
зонту.

Под южным обрамлением депрессии выделяется западная ветвь Па- 
миро-Гиндукушской сейсмофокальной зоны, круто наклоненная на се
вер и не поднимающаяся выше 70 км. Коровые очаги землетрясений 
имеют сложное распределение и в значительной мере приурочены к 
северному краю депрессии — зонам Гиссаро-Кокшаальского и Иляк- 
ского разломов. Таким образом, и здесь зоны мантийной и наиболее 
интенсивной коровой сейсмичности не продолжают одна другую.

Проанализировав невязки времен прогиба сейсмических волн от 
местных глубокофокусных землетрясений на системе станций Средней 
Азии, А. В. Николаев и И. А. Санина [7] обнаружили существенную ла
теральную и вертикальную изменчивость скоростных характеристик 
верхней мантии Афгано-Таджикской депрессии и Памира на глубинах 
до 300 км (см. рис. 2). Если на севере распределение скоростей в об
щем укладывается в рамки слоистой модели, то вблизи Памиро-Гинду- 
кушской сейсмофокальной зоны и южнее распределение высокоскорост
ных и низкоскоростных объемов гораздо сложнее. Этот, пока единст
венный пример столь детального изучения верхней мантии крупного 
региона показывает, что в верхней мантии могут происходить диффе
ренцированные перемещения горных масс, не менее сложные, чем в 
коре, и различные на разных уровнях.

Сейсмофокальная зона развивается в области наибольшей скорост
ной неоднородности мантии, т. е. наиболее дифференцированных воз
можных перемещений. Распределение скоростей не позволяет рассмат
ривать эту зону как область современной субдукции литосферных плит. 
Скорее, сближение Индостана с Евразией реализуется скучиванием гор
ных масс в условиях дифференцированных перемещений и автономных 
деформаций на разных уровнях литосферы, приводящих к ее неравно
мерному утолщению. Окучивание дополняется отжиманием и оттоком 
горных масс в стороны от области наибольшего сжатия литопластин. 
На поверхности это отжимание проявляется развитием субширотных 
зон сдвигов и сдвиговых деформаций в сопряженных с Индостано-Па- 
миром Афганском и Центральноазиатском сегментах орогенического 
пояса.

АППАЛАЧИ

Палеозойские структуры Аппалачей простираются на северо-восток. 
С северо-запада на юго-восток выделяются следующие тектонические 
зоны: Долин и Хребтов, Голубой хребет, Внутренний Пьедмонт, пояс 
Шарлотт, сланцевый пояс Каролина и прибрежная равнина, покрытая 
мощным чехлом эпипалеозойских осадочных пород. Зона Долин и 
Хребтов сложена неметаморфизованными раннепалеозойскими осадоч
ными породами, смятыми в сложные складки и нарушенными надвига
ми. Палеозойские тоЛщи зоны Голубого хребта сильно метаморфизо-
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Рис. 3. Результаты непрерывного профилирования методом отраженных волн (вверху)- 
и схематический разрез земной коры (внизу) Южных Аппалачей [13]

1 — площадки отражения; 2 — нижнепалеозойская осадочная толща зоны Долин и Хреб
тов; 3 — погребенная осадочная толща под зоной Голубого хребта и Внутренним Пьед- 
монтом; 4 — гипотетическая существенно карбонатная часть погребенной осадочной 
толщи; 5 — предполагаемые осадочные образования древнего континентального склона, 
выраженные наклонными площадками отражения под восточной частью Внутреннего 
Пьедмонта и поясом Шарлотт; 6—аллохтонные образования континентальной коры Юж
ных Аппалачей; 7 — автохтонная кристаллическая часть земной коры Южных Аппала

чей; 8 — верхняя мантия; 9 — разломы разных типов

ваны. Они залегают на докембрийском кристаллическом основании с 
радиологическим возрастом пород не менее миллиарда лет. Комплекс 
метаморфических пород аллохтонен. Под ним в тектонических окнах 
вскрыты неметаморфизованные осадочные породы. В зоне Внутреннего 
Пьедмонта сильнометаморфизованные породы (в основном первично
осадочного происхождения) прорваны многочисленными гранитоидны- 
ми интрузиями. Пояс Шарлотт сложен метаморфизованными осадочны
ми породами, а сланцевый пояс Каролина — метаморфизованными вул
каническими породами нижнего палеозоя, близкими по составу к со
временным островодужным образованиям. В фундаменте береговой рав
нины бурением обнаружены породы, сходные с теми, что слагают Внут
ренний Пьедмонт и сланцевый пояс Каролина.

Между отдельными зонами расположены крупные тектонические 
нарушения. Зоны Долин и Хребтов и Голубого хребта разделены круп
ным надвигом, падающим на юго-восток. Между зоной Голубого хребта 
и Внутренним Пьедмонтом находится зона разломов Бревард. Узкий 
офиолитовый пояс Королевских гор отделяет Внутренний Пьедмонт от 
пояса Шарлотт. Основные движения здесь происходили в таконскую и 
акадийскую орогенические эпохи. В зоне Бревард деформации и сме
щения были многократными, но последняя существенная фаза движе
ний приходится на аллегонийскую (ранневарисскую) эпоху. В зоне раз
ломов выведены на поверхность слабометаморфизованные экзотические 
карбонатные породы, которые считаются отторженцами осадочной тол
щи, скрытой под гранитно-метаморфическим комплексом. Это, как и 
тектонические окна зоны Голубого хребта, дает основание предпола
гать, что метаморфические образования, обнажающиеся северо-запад
нее зоны Бревард, имеют аллохтонное залегание и подстилаются неме- 
таморфизованной осадочной толщей.

Поперек Южных Аппалачей, в направлении от г. Ноксвилл (штат 
Теннеси) к г. Огуста (штат Джорджия), было выполнено непрерывное 
профилирование методом отраженных волн [13]. Выяснилось, что смя
тый в складки и нарушенный разрывами осадочный комплекс зоны До
лин и Хребтов на глубине 4 км сорван с кристаллического основания. 
Поверхность срыва очень полого погружается на юго-восток до 10 км 
под метаморфические породы зоны Голубого хребта и Внутреннего 
Пьедмонта (риц. 3). Она прослеживается как поверхность отражающе
го слоя, который по характеру отражений сходен с осадочной толщей,
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слагающей зоны Долин и Хребтов. Вероятно, именно эта осадочная 
толща просматривается в тектонических окнах зоны Голубого хребта. 
Зона Бревард регистрируется как наклоненный на юго-восток надвиг, 
достигающий на глубине поверхности отражающего слоя и сливающий
ся с ней.

Восточнее, под гранитным массивом Эльбертон Внутреннего Пьед- 
монта и западным краем пояса Шарлотт отмечается серия наклоненных 
на юго-восток глубинных площадок отражения. Далее к востоку на тех 
же глубинах 12—18 км фиксируется многослойная линза прерывистых 
субгоризонтальных площадок отражения. Ее и предшествующую об
ласть наклонных отражающих площадок Ф. А. Кук и др. [13] предпо
ложительно рассматривают как осадочную толщу, формировавшуюся в 
раннем палеозое в области континентального склона, и продолжают в 
кровлю этой толщи установленную западнее поверхность регионального 
срыва. На юго-восточном конце профиля выявлена и более глубинная 
зона отражений (30—33 км), вероятно, представляющая собой переход
ную зону между корой и мантией. Во Внутреннем Пьедмонте и зоне 
Голубого хребта мощность земной коры 40—45 км. Такое различие 
мощностей коры, возможно, связано с тем, что здесь с юго-востока на 
северо-запад древняя кора океанического или субокеанического типа 
сменялась корой континентальной. В основании континентального скло
на, на нем и в краевой области континента в нижнем палеозое отложи
лась осадочная толща, которая в таконскую и более поздние орогени- 
ческие эпохи оказалась тектонически перекрытой метаморфическими 
комплексами Аппалачей (см. рис. 3). Последние представляют собой 
результат отслоения гранитно-метаморфического слоя более восточных 
областей. Минимальная амплитуда его надвиганист 9ЛЛ ™

Альпы, Памир и Аппалачи представляют собой не исключения, а 
типичные примеры строения горно-складчатых сооружений.

Срыв перемятых осадочных толщ установлен во Внешнем Загросе, 
зоне Краевых складок северного обрамления Аравийской платформы, в 
Сулеймановых и Киртарских горах. Тектонические покровы чехла с 
многократным наслоением сорванных пластин известны в Карпатах, 
Динаридах, палеозоидах Урала и Тянь-Шаня, каледонидах Скандина
вии, во многих частях Тихоокеанского кольца. Отдельные пластины 
редко выдержаны на значительные расстояния. Амплитуда смещений 
обычно не превышает десятков километров.

Гранито-гнейсовые аллохтоны, возникшие в результате срыва верх
ней части континентальной коры, описаны в Скандинавских горах, Низ
ких и Высоких Гималаях. Есть признаки подобного происхождения ряда 
срединных массивов Альпийского пояса, например Родопского и Мен- 
дересского. Покровное строение установлено и во многих офиолитовых 
поясах. В крупных покровах основания Урала обычно наблюдается сни
зу вверх следующая последовательность пород [9]: 1) дуниты, гарц- 
бургиты (мантийные образования); 2) пироксениты, дуниты, габброиды 
(промежуточный комплекс — переходная зона от мантии к коре); 
3) габброиды, часто превращенные в амфиболиты; 4) габбро-диабазы, 
диабазы, плагиолипариты (дайковый комплекс); 5) кварцевые диори
ты, плагиограниты; 6) вулканогенно-осадочные отложения. Покровы 
подобного типа, представляющие собой результат тектонического сры
ва в верхах мантии палеоокеана, описаны в Омане, на Корсике и Кип
ре, в палеозоидах Тянь-Шаня и Ньюфаундленда, в Новой Гвинее и 
Новой Каледонии, на Калимантане, Филиппинах, Сахалине, Камчатке, 
в Корякском хребте, Орегоне и Калифорнии. В некоторых случаях 
нижний член аллохтонного разреза отсутствует, что позволяет предпо
лагать отслоение горных масс на уровне древней поверхности Мохоро- 
вичича. Сорванные покровы основания не столь многочисленны, как 
покровы чехла, но они крупнее. Амплитуды их перемещений нередко 
измеряются сотнями километров.

СРАВНИТЕЛЬНЫЕ ДАННЫЕ
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Отслоения и дисгармоничные деформации литопластин проявляются 
не только покровообразованием. В разрезе земной коры Восточного 
Кавказа в результате анализа геологических, структурно-геоморфоло
гических, геофизических, сейсмологических данных и материалов деши
фрирования космических снимков намечены три структурных этажа, 
где одновременно, в новейшее время, развиваются зоны нарушений и 
деформаций разных направлений и морфологии [6, 10]. В приповерх
ностном этаже, главным образом осадочном чехле, преобладают склад
ки и надвиги кавказского простирания, продолжающие развиваться и 
в позднечетвертичное время. Ниже, на глубинах около 20 км комплек
сом геофизических данных регистрируется сейсмоактивная зона взбро
сов и надвигов, являющаяся глубинным продолжением зоны Южного 
склона Большого Кавказа, а также простирающиеся диагонально к ней 
более короткие зоны преимущественно сдвиговых смещений, слабо от
ражающиеся в верхнем структурном этаже. На большие глубины, до 
поверхности Мохоровичича прослеживается только указанная сейсмо
активная зона, которая в низах земной коры приобретает крутой на
клон. Эти проявления структурной дисгармонии, вероятно, отражают 
разную реакцию литопластин на общее субмеридиональное сжатие ре
гиона. На коровую структуру Кавказа накладываются вулканические 
и связанные с ними тектонические элементы Транскавказского вулка
нического пояса, отражающие, по данным Е. Е. Милановского, растя
жение и магмообразование на более глубинном, мантийном этаже ли
тосферы. Дисгармония между корой и мантией имеет более крупный 
масштаб и охватывает весь Кавказско-Аравийский сегмент Альпийско- 
Азиатского орогенического пояса. Подобные различия в расположении, 
морфологии и кинематике новейших структур на разных уровнях лито
сферы описал В. И. Макаров [6, 10] в Тянь-Шане и смежной с ним ча
сти Туранской плиты. Под Срединной линией Японии, характеризую
щейся преимущественно сдвиговыми смещениями, обнаружена на глу
бинах более 30 км диагональная к ней структурная зона, формирую
щаяся в условиях поперечного сжатия.

Во всех приведенных примерах дифференцированные перемещения 
и дисгармоничные деформации разноглубинных литопластин происхо
дили в условиях сжатия и приводили, тем или иным путем, к скучива- 
нию горных масс и наращиванию земной коры. Но тектоническая рас- 
слоенность проявляется и в иных динамических и структурных 
условиях [10]. На западе США новейшая структура поверхности опре
деляется правосдвиговой системой Сан-Андреас и связанными с ней 
системами левых сдвигов, надвигов и складок Поперечных хребтов и 
сбросов, грабенов и горстов Провинции Бассейнов и Хребтов. Судя по 
их сейсмическим характеристикам, структурно-геологическим, грави
метрическим, геотермальным и гидрохимическим данным, эти системы 
нарушают верхний слой земной коры мощностью до 15—20 км и глубже 
не продолжаются. Более глубинная новейшая структура литосферы 
предположительно реконструируется по аномалиям структурного рисун
ка поверхности, распределению вулканических образований и теплового 
потока. Главная система глубинных деформаций, расположенная под 
западной ветвью новейших нарушений Провинции Бассейнов и Хребтов, 
образована сочленяющимися почти под прямыми углами зонами отно
сительного растяжения и сдвига, т. е. сходна с рифтово-трансформными 
системами срединно-океанических хребтов. Таким образом, имеет ме
сто дисгармония неотектонического строения верхнекорового и более 
глубинных слоев литосферы региона. На границе дисгармонично раз
вивающихся слоев зарегистрирован маломощный ч прерывистый коро
вый волновод. В описанном случае дисгармония развивается в условиях 
правого сдвига Тихого океана относительно Северо-Американского кон
тинента. Возможно, она характерна и для строения некоторых внутри- 
континентальных рифтовых зон, например, Рейнской и Байкальской. 
Эти сложные грабены ограничены на глубине коровыми волноводами,
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и структура нижележащей литосферы не обнаруживает с грабенами 
прямой связи.

Коровые волноводы выявлены и вне неотектонически активных об
ластей: под палеозоидами Западной Европы и Урала, некоторыми об
ластями Русской плиты, Балтийским, Украинским и Канадским щитами 
[10]. Происхождение волноводов может быть различным, и указывают 
они лишь на возможность отслоения коровых масс и их дифференциро
ванных латеральных перемещений. О широком, может быть, общекон
тинентальном распространении этого процесса свидетельствуют другие 
факты, а именно различия направлений и скоростей относительных пе
ремещений верхнекоровых литопластин и граничащих с ними океаниче
ских литопластин в пределах единого пояса нарушений и деформаций. 
Как правило, океанические литопластины перемещаются быстрее и ино
гда в иных направлениях.

Для океанических областей тектоническое расслоение представля
ется не столь характерным, но признаки его в океанах есть. В некоторых 
трансформных зонах намечается несовпадение структурных планов на 
разных уровнях литосферы, причем речь идет об одновозрастных струк
турах, активных в современную эпоху. Обнаружены волноводы в осно
вании океанической коры. А. С. Перфильев и Н. Н. Херасков [9] 
показали, что в разрезах древней океанической коры Урала, Западного 
Саяна и Монголии дайки, а также сопровождающие или замещающие 
их магматические брекчии насыщают нижнюю, габброидно-ультрабази- 
товую часть древней коры, но количество их резко уменьшается в 
подстилающем дунит-гарцбургитовом слое. Раздвигание океанической 
коры происходило, таким образом, автономно от верхней мантии.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Тектоническое отслоение, дифференцированное перемещение и дис
гармоничное строение субгоризонтальных литопластин — важнейшие 
черты литосферы. Развитие этих черт происходило в течение всего фа- 
нерозоя и вероятно, на более ранних стадиях геологической истории, 
обуславливая как наращивание коры и рост континентов, так, возмож
но, и их деструкцию. Неравномерная расслоенность литосферы, разные 
скорости перемещений и деформации литопластин приводили к их раз
рушению и перемешиванию. Непосредственные наблюдения показыва
ют, что в эти процессы вовлечена вся земная кора и местами верхи ман
тии. Но немногочисленные пока данные о сложном распределении ско
ростей сейсмических волн в более глубоких горизонтах дают основание 
предполагать, что там дифференцированные латеральные перемещения, 
сопровождаемые деформациями слоев и перемешиванием материала, иг
рают не меньшую, а может быть большую роль, чем в земной коре.

Эта новая концепция мобилизма заставляет по-новому подойти к 
решению многих практических задач, в частности металлогенического 
прогноза. Появляются новые аспекты долгосрочного прогноза земле
трясений и сейсмического районирования. Под аллохтонными гранит
но-метаморфическими массами могут скрываться неизвестные место
рождения нефти и газа.

С учетом концепции тектонической расслоенности литосферы конти
нентов требуется пересмотреть старые и организовать новые геофизи
ческие и в первую очередь сейсмологические исследования. Интерпре
тация их результатов должна осуществляться в комплексе с результа
тами геологических и петрологических исследований. В этот комплекс 
входят также структурно-геоморфологические наблюдения и анализ 
аэрокосмических материалов. Важное место в системе изучения лито
сферы континентов занимает моделирование вещественных и тектоно- 
физических преобразований в условиях глубинных температур и дав
лений.

Американские сейсмологи продемонстрировали при помощи специ
ально разработанной аппаратуры и технических средств эффективность
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непрерывного профилирования земной коры методом отраженных волн. 
Заслуживает внимания их предложение создать международную про
грамму подобных исследований на всех континентах [15].

Следует иметь в виду, однако, что профилирование методом отра
женных волн не может определить всех особенностей строения рассло
енной литосферы, в частности наличие в ней волноводов и круто на
клоненных границ неоднородностей. Для их обнаружения нужен ком
плекс всех методов сейсмического зондирования, интерпретируемых с 
учетом данных других геофизических наблюдений. Интересные резуль
таты дают обобщения данных о точном положении гипоцентров, форме 
и механизме очагов землетрясений. Весьма перспективными представ
ляются работы по оценке невязок времен пробега сейсмических волн 
от более или менее удаленных источников на системе многочисленных 
близрасположенных станций приема. Это может дать объемную кар
тину распределения литосферных масс, не воссоздаваемую другими сей
смологическими методами. Перспективы развития метода связаны с 
применением мощных стационарных вибросейсмических источников и 
передвижных приемно-сейсмических систем. В настоящее время такие 
источники созданы, разработаны методы интерпретации наблюдений 
[1]. Таким образом, лишь комплексное применение достижений раз
личных геологических наук позволит создать реальное представление о 
строении и развитии литосферы континентов, необходимое для науки и 
практики.
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Л Е О Н О В М .  Г.

ТЕКТОНО-ГРАВИТАЦИОННЫЕМИКСТИТЫ И ФОРМЫ 
ПРОЯВЛЕНИЯ ГОРИЗОНТАЛЬНЫХ ДВИЖЕНИИ ЗЕМНОЙ КОРЫ

Кластический материал хаотических образований типа тектоно-гравита- 
ционных микститов формируется за счет единого процесса тектонического 
дробления пород при горизонтальных подвижках горных масс, однако тек
тоническая дезинтеграция его происходит различно, в зависимости от кон
кретных условий проявления горизонтальных движений. Можно выделить 
по крайней мере четыре типа тектоно-гравитационных микститов, отвечаю
щих различным способам тектонического скучивания горных масс. Изуче
ние тектоно-гравитационных микститов позволяет считать, что горизонталь
ные движения на разных этапах развития геосинклинайьной области про
являются в разных формах в зависимости от степени зрелости земной коры.

В геологическом строении многих районов мира принимают уча
стие своеобразные комплексы пород, представленные толщами хаотиче
ски нагроможденного несортированного глыбового материала, который 
слагает прослои, линзы и мощные горизонты протяженностью до мно
гих десятков и сотен километров. Эти образования привлекли внимание 
геологов еще в конце прошлого столетия, и оно не ослабело до настоя
щего времени. Комплексы пород с хаотическим внутренним строением 
были описаны разными авторами под различными наименованиями: 
меланж, тиллиты, тиллитоподобные конгломераты, дикий флиш, мега
брекчии, олистостромы и мн. др., причем природа их трактовалась да
леко не однозначно. В настоящее время в результате специального и 
целенаправленного изучения хаотических комплексов [5, 6—8] удалось 
провести их типизацию, разграничить различные типы хаотических 
комплексов один от другого и определить сумму признаков, присущих 
как всему классу этих образований, так и отдельным их разновидно
стям. Полный и всесторонний разбор этих проблем сделан мной в спе
циальной монографии [8], здесь же я затрону только основные, наи
более важные для дальнейшего изложения сведения.

Само название «хаотические комплексы» определяет главную осо
бенность этой ассоциации горных пород — хаотичность внутреннего 
строения. Наиболее существенными чертами строения хаотических 
комплексов пород являются: 1) гетерогенность (ассоциация с иными 
типами отложений, наличие двух разнородных составляющих — мат
рикса и включений); 2) хаотичность внутреннего строения (отсутствие 
осадочных структур и текстур, слоистости и стратификации, незаконо
мерное размещение включений, непостоянство соотношений объемов 
матрикса и включений); 3) наличие значительных масс грубокластиче- 
ского материала всех размеров и формы; 4) наличие перемешанных 
между собой пород различных генетических типов (осадочных, магма
тических, метаморфических).

Все эти признаки или определенная их совокупность позволяют вы
являть хаотические комплексы пород среди других типов геологических 
образований, а это оправдывает их выделение в самостоятельную кате
горию и применение к ним термина «микстит» — «смесь», который ис
пользовали применительно к подобным комплексам пород уже многие 
геологи [11—13, 28]. Содержание этого термина, несколько видоизме
няя формулировки применявших этот термин Л. Шермерхорна и 
Н. М. Чумакова, можно определить следующим образом: «микститы»— 
грубокластические комплексы пород любого литолого-петрографическо- 
го состава и генезиса, состоящие из обломков любых размеров и фор
мы, незакономерно рассеянных в более тонкозернистой, чем обломки,.
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Типизация хаотических комплексов пород (микститов)

Способы переноса кластического материала
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Примечание. Сплошной линией обведены типы микститов, относимые ранее к о/.исюстрсмгм.

6Р-МИКСТИТЫ
(лахары)

основной массе (матриксе), несортированные и нестратифицирован- 
ные.

В составе микститов можно выделить различные типы, что нашло 
отражение в системе их типизации (таблица). Каждый из выделенных 
типов обладает Набором присущих ему характерных признаков. Вопро
сы, связанные с принципами типизации микститов и определением при
сущих им признаков, в полном объеме рассмотрены в упоминавшейся 
уже монографии [8]. В данной же работе я остановлюсь на некоторых 
проблемах, связанных с изучением тектоно-гравитационных микститов.

Как видно из таблицы, в составе образований, которые ранее рас
сматривались как единый тип олистостромов, в настоящее время можно 
выделить две их разновидности [7, 8] — гравитационные микститы,
сформированные совокупностью экзогенных факторов, и тектоно-грави
тационные микститы, в формировании которых значительную роль иг
рают тектонические процессы. Формирование тектоно-гравитационных 
микститов связано с разрушением, дезинтеграцией продвигающихся 
тектонических покровов и шарьяжей. Формирование кластического ма
териала идет различными путями: 1) обрушение фронтального уступа 
надвига или покрова, которое происходит благодаря тектонической дез
интеграции пород аллохтонного массива при участии факторов под
водного или субаэрального выветривания; 2) тектоническое дробление, 
расчешуивание, брекчирование подошвенных частей покровов при их 
движении по дну седиментационного бассейна и на границах разных 
покровов; 3) тектоническое дробление, расчешуивание, брекчирование 
и образование тектонических брекчий в теле материнского массива 
аллохтона с последующим высыпанием или тектоническим выдавлива
нием брекчий и пластин на дневную поверхность или поверхность мор
ского дна.

В дальнейшем обломочный материал или остается непосредственно 
у подножия разрушающегося покровного массива, сохраняя при этом
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черты своего тектонического происхождения, или под действием силы 
тяжести перемещается в бассейн, где происходит отложение осадков 
иного типа. В процессе оползания и захоронения грубообломочного ма
териала толщи приобретают новые, характерные для оползневых тел 
черты, но как и прежде сохраняют в своем внутреннем строении при
знаки первичного генезиса — тектонического. И наконец, во многих 
случаях тектоно-гравитационные микститы вновь перекрываются тек
тоническими покровами, за счет разрушения которых они сформирова
лись, и подвергаются вторичной тектонической переработке, часто вновь 
превращаясь в тектоническую смесь.

Таким образом, генетический ряд становления тектоно-гравитацион- 
ных микститов с момента их зарождения до окончательного оформле
ния в структуре выглядит следующим образом:
Процесс тектонический— >-

Расчешуивание материнско
го массива, тектоническое 
дробление и брекчирование, 
возникновение грубообло
мочного материала

процесс оползания— ►-
Перемещение вниз по 
склону седиментационно- 
го бассейна, дополни
тельное перемешивание и 
дробление, захват осад
ков бассейна

процесс тектонический
Шарьирование массивов на 
тектоно-гравитационные 
микститы, их вторичная тек
тоническая переработка, 
превращение в тектониче
скую смесь

Сказанное приводит к выводу, что тектоно-гравитационные миксти
ты представляют собой комплексы—показатели горизонтальных пере
мещений горных масс.

Образование гравитационных микститов (собственно олистостромов) 
связано с действием обвально-оползневых процессов в условиях грави
тационной неустойчивости масс горных пород, которая может быть вы
звана различными причинами (накопление значительных масс осадков, 
увеличение уклона морского дна, рост антиклинальных поднятий и пр). 
Но обязательным условием формирования гравитационных микститов 
является наличие морфологически выраженного уступа или протяжен
ного склона, т. е. разности высот между областью зарождения обвала 
или оползня и областью отложения дезинтегрированного материала.

Главное же генетическое различие гравитационных и тектоно-грави- 
тационных микститов состоит в том, что грубообломочный материал 
тектоно-гравитационных микститов сформирован в результате дейст
вия тектонических процессов (тектоническое дробление во всех его 
проявлениях: брекчирование, расчешуивание, меланжирование), тогда 
как кластический материал гравитационных микститов сформирован в 
результате действия обвально-оползневых процессов — тектоника толь
ко подготавливает условия для их возникновения. Именно поэтому гра
витационные мйкститы (собственно олистостромы) в противоположность 
тектоно-гравитационным отражают главным образом вертикальные дви
жения блоков земной коры. Следовательно, гравитационные микститы 
можно отнести к категории комплексов—показателей вертикальных пе
ремещений горных масс.

Но вернемся к анализу тектоно-гравитационных микститов. Как 
можно было видеть, образование кластического материала тектоно-гра
витационных микститов связано с тектоническим дроблением, расчешу- 
иванием и меланжированием аллохтонных горных пород, которые фор
мируются в процессе горизонтальных перемещений блоков земной коры. 
Однако было бы неправильно думать, что эти процессы всегда проявля
ются единообразно. Из рассмотрения фактического материала по гео
логии тектоно-гравитационных микститов видно, что образование хао
тических толщ происходит в различных палеотектонических и палеогео
графических условиях и реализуется оно в зависимости от этих усло
вий по-разному. В задачу работы не входит рассмотрение проблемы 
происхождения и механизма формирования тектонических покровов — 
это предмет специального исследования, которому посвящены много
численные публикации, в том числе и крупные монографии [1, 10]. Тем 
не менее изучение тектоно-гравитационных микститов дает дополни
тельную важную информацию по этому вопросу.
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Анализ фактического материала показывает, что может быть выде
лено по крайней мере четыре типа реализации процесса формирования 
тектоно-гравитационных микститов в зависимости от формы проявле
ния горизонтальных движений (рис. 1). Рассмотрим каждый из типов 
на конкретном региональном примере.

ЛИКИЙСКИЙ ТИП (РИС. 1, А)

Наиболее показательным примером микститов этого типа являют
ся тектоно-гравитационные микститы, приуроченные к системе текто
нических покровов Анталья, Ликийских покровов и покровов, образо
ванных внутренними кристаллическими массивами (Битлис). Во всех 
этих районах, приуроченных к южному ограничению Альпийской склад
чатой области (Турция, острова Эгейского моря), тектоно-гравитацион
ные микститы занимают сходную позицию и имеют практически оди
наковый облик. Знаниями по геологии этих районов мы обязаны иссле
дованиям многочисленных геологов [17—20, 23, 24].

В наиболее общем случае в описываемых районах можно выделить 
три группы пород: автохтон, промежуточный комплекс и аллохтон 
(рис. 2). Автохтонные образования представлены карбонатными отло
жениями платформенного типа от сеномана до бурдигала включи-

А

Рис. 1. Четыре способа формирования тектоно-гравитацион
ных микститов в зависимости от формы проявления горизон

тальных движений. Объяснения в тексте
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Рис. 2. Строение Ликийских покровов [20]. Объяснение в тексте

тельно. Промежуточный комплекс представляет собой сложно-постро
енный пакет тектонических чешуй и пластин, сложенный разнообраз
ными породами — от карбона до верхнего мела включительно. На 
образованиях промежуточного комплекса и местами прямо на отло
жениях автохтона залегает тектонический покров перидотитов. Рас
смотрим более подробно строение промежуточного комплекса и его со
отношения с подстилающими и перекрывающими образованиями.

Промежуточный комплекс сложен тремя сериями горных пород. 
Нижние части разреза представлены терригенно-карбонатными мор
скими отложениями от карбона до сеномана включительно. Выше рас
положены толщи флиша сенон-маастрихтского возраста, верхняя часть 
которого сложена хаотическим комплексом. Этот комплекс на основа
нии характерных признаков отнесен нами к категории тектоно-грави- 
тационных микститов [8]. У авторов, изучающих эти отложения, в част
ности у П. Грацианского, этот комплекс описан под названием «дикий 
флиш». Тектоно-гравитационные микститы представлены так называе
мой формацией Карабертлен. Это мощная толща, состоящая из мер
гельно-известковой или глинисто-песчаной основной массы, в которую 
погружены обломки, блоки и гигантские пластины диабазов, радиоля
ритов, известняков и песчаников. Глыбы расположены хаотично, не 
окатаны, сортировка грубообломочного материала, внутренняя страти
фикация и слоистость отсутствуют. Вверх по разрезу отложения «дико
го флиша» сменяются гигантской брекчией (мощностью до 300 м), сло
женной серпентинитовой или «туфовой» основной массой, в которой бес
порядочно расположены обломки и гигантские пластины радиоляритов, 
базальтов, долеритов, ультраосновных и метаморфических пород. Эта 
брекчия и подстилающие образования тектоно-гравитационных миксти
тов интенсивно тектонизированы. Переход между этими двумя разно
стями хаотических комплексов постепенный, как пишет П. Грацианский, 
прогрессивный. Он выражен в смене облика матрикса, который, будучи 
песчано-глинистым внизу, вверх по разрезу становится серпентинито- 
вым. Но состав обломков в той и другой толще идентичен.

Образования автохтона и промежуточного комплекса тектонически 
перекрыты так называемым покровом перидотитов, а в ряде мест и бо
лее нижним покровом диабазов. Породы, слагающие эти покровы, за
ключены в виде обломков и глыб в подстилающих брекчиях и в толще 
«дикого флиша».

Нижняя брекчия отнесена нами к категории тектоно-гравитационных 
микститов, т. е. образований, сформированных в результате тектониче
ской дезинтеграции покровов. Об этом свидетельствует пространствен
но-временная связь хаотических образований с тектоническими покро
вами и практически одновременность их образования. Брекчии и пере
крывающие их покровы залегают на фаунистически датированных
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отложениях сеномана—турона и запечатаны осадками маастрихтского 
возраста. В цементе же брекчий собраны глоботрунканы. Подтвержда
ет вывод о возникновении хаотических брекчий в результате дезинте
грации тектонических покровов и наличие глыб и блоков пород, сла
гающих покровы, которые перекрывают брекчии, и переход к меланжу 
вверх по разрезу, так как верхняя брекчия, судя по описанию и мне
нию изучавших ее авторов, принадлежит именно к этой категории хао
тических комплексов. Таким образом, снизу вверх наблюдается следу
ющая последовательность: флишевые отложения автохтона — тектоно- 
гравитационные микститы — меланж (тектонический микстит) — тек
тонические покровы диабазов и перидотитов — неоавтохтон. Но нужно 
отметить еще две особенности строения и взаимоотношения меланжа 
и тектоно-гравитационных микститов, которые позволяют подметить 
интересную закономерность в их формировании. Первая особенность — 
отсутствие четко выраженного тектонического контакта на границе 
меланжа и тектоно-гравитационных микститов. Вторая особенность за
ключается в том, что толщи тектоно-гравитационных микститов обра
зуют как бы покровы, имеющие большое площадное распространение, 
причем ни по простиранию толщ, ни тем более вкрест простирания не 
происходит сколько-нибудь существенной фациальной изменчивости — 
состав и размерность обломков везде примерно одинаковы. Эти две 
особенности заставляют думать, как уже говорилось, о том, что фор
мирование тектоно-гравитационных микститов непосредственно связано 
с тектонической дезинтеграцией покрова. В процессе этой дезинтеграции 
происходит разрушение подошвенной части покрова и формирование 
тектонического месива — меланжа. В последующем грубокластический 
материал перемещается на незначительное расстояние и отлагается 
непосредственно перед фронтом покрова в виде грубокластических 
брекчий среди флишевых отложений, Наличие «прогрессивного» кон
такта между тектоно-гравитационным микститом и тектоническим мик- 
ститом (меланжем) и выдержанный на огромных пространствах состав 
микститов свидетельствуют о непрерывном надвигании (накатывании) 
покрова на продукты своего разрушения. По существу контакт между 
меланжем и тектоно-гравитационным микститом тектонический, так как 
его возникновение связано с надвиганием покрова, и породы более 
древние налегают на молодые. Но выражен этот контакт не разрывом, 
а зоной, в пределах которой глыбовые брекчии с матриксом из осадоч
ных пород сменяются брекчиями с матриксом тектонического проис
хождения. Подобный процесс может идти только в условиях быстрого 
продвижения покрова, во всяком случае оно не успевает компенсиро
ваться разрушением фронтальных частей [2, 4, 8]. Этот процесс об
легчается тем, что породы офиолитового комплекса, слагающие покро
вы, легко меланжируются и образуют «переходный» слой от более или 
менее монолитного аллохтонного массива к толщам подстилающих глы
бовых тектоно-гравитационных брекчий.

Для микститов ликийского типа наиболее характерны следующие 
признаки: ассоциация с породами офиолитового комплекса и меланжем; 
залегание тектоно-гравитационных микститов на большой площади в 
виде плащеобразных покровов и отсутствие внутренней фациальной из
менчивости вкрест простирания толщ; наличие постепенного перехода 
от тектоно-гравитационных к тектоническим микститам (тектоническим 
брекчиям и меланжам).

Образование этого типа микститов приурочено обычно к ранним и 
средним этапам развития геосинклинальной области и к областям раз
вития пород офиолитового комплекса, т. е. по современным представ
лениям— к областям развития коры океанического типа, выведенной в 
верхние горизонты земной коры в результате интенсивных текто
нических. перемещений. К этому типу могут быть отнесены кампан- 
маастрихтские микститы Ликийского Тавра, Омана, вероятно, Малого 
Кавказа, альб-сеноманские микститы Апусеней, Апеннин и некоторых 
других районов.
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К А В К А З С К И Й  Т И П  (Р И С . 1, Б )

Тектоно-гравитационные микститы этой разновидности образуются, 
как правило, в краевых частях длительно развивающихся флишевых 
прогибов за счет тектонической дезинтеграции ограничивающих фли- 
шевые прогибы поднятий (срединных массивов, микроконтинентов 
и пр.) при компенсации горизонтального перемещения разрушением 
фронтального уступа. К этому типу микститов принадлежат верхне- 
эоценовые-раннеолигоценовые хаотические комплексы Южного склона 
Большого Кавказа, Швейцарских Альп, титонские микститы Болгарии 
и др. Рассмотрим кратко тектоно-гравитационные микститы Южного 
склона Большого Кавказа.

На территории Кавказского перешейка толщи тектоно-гравитацион- 
ных микститов распространены в узкой полосе на границе флишевой 
зоны Южного склона Большого Кавказа и Закавказского срединного 
массива. Полоса выходов хаотических образований вытянута на рас
стояние более чем 200 км в общекавказском направлении при макси
мальной ширине 5—7 км. С севера она ограничена поверхностью над
вига, по которому перекрыта отложениями мел-палеогенового флиша. 
На юге в свою очередь толщи пород, вмещающие тектоно-гравитаци
онные и сопровождающие их гравитационные микститы, надвинуты на 
молассовую зону Закавказского срединного массива. Глыбовые толщи 
заключены во флишевые отложения и приурочены к верхним горизон
там флиша Южного склона Большого Кавказа. Комплекс пород хаоти
ческого строения имеет гетерогенное строение: среди основной массы 
вмещающих отложений, состоящей из характерных для флиша тонко
зернистых песчано-глинистых, реже карбонатных пород с градационной 
слоистостью, расположены включения хаотически нагроможденного 
грубообломочного материала. Включения представлены линзами, пла
стами и горизонтами глыбовых брекчий, конгломерато-брекчий, реже 
конгломератов, состоящих из обломков пород более древних, чем вме
щающий их матрикс. Эти же древние породы встречаются и в виде от
дельных беспорядочно разбросанных обломков глыб и пластин. Брек
чии характеризуются плохой сортировкой и окатанностью обломочного 
материала. Размер обломков варьирует от первых сантиметров до 
многих сотен метров и нескольких километров в длину. Мощность го
ризонтов глыбовых брекчий достигает 100—200 м, протяженность до 
десятков и сотен километров. Толщи пород интенсивно дислоцированы. 
Описываемый комплекс отложений пространственно принадлежит зоне, 
в которой длительное время, начиная с поздней юры и до эоцена вклю
чительно, шло накопление флишевых осадков. Он имеет с подстилаю
щими отложениями стратиграфические взаимоотношения и принадле
жит флишевой формации Южного склона Большого Кавказа. Возраст 
пород хаотического комплекса — поздний эоцен—ранний олигоцен.

Как показывают наблюдаемые соотношения глыбовых брекчий с 
вмещающими отложениями и общая палеогеография бассейна (рис. 3), 
образование микститов связано с интенсивной дезинтеграцией области 
сноса, обрушения и оползания грубого материала в условиях существо
вания тектонического морфологически выраженного уступа. Обосно
вание тектоно-гравитационной природы этих микститов дано ранее [8].

Наличие тектоно-гравитационных микститов (комплексов — пока
зателей горизонтальных перемещений масс) означает [7, 8], что в позд
нем эоцене — раннем олигоцене Закавказский срединный массив испы
тывал горизонтальные перемещения. Внутренняя структура массива 
подтверждает этот вывод [2, 3], так же как и некоторые структурные 
особенности отложений флишевой зоны, свидетельствующие о наличии 
горизонтального сжатия: незначительная конседиментационная склад
чатость, угловые несогласия на границах разновозрастных комплексов 
отложений, в частности в основании микститового комплекса, которые 
вкрест простирания флишевой зоны быстро (на расстоянии 10—15 км 
от борта прогиба) затухают. Тем не менее никаких следов тектониче-
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Рис. 3. Палеогеографический профиль через позднеэоценовый флишевый бассейн 
Южного склона Большого Кавказа

ского перекрытия глыбовых толщ и флишевых отложений в позднем 
эоцене не наблюдается. Таким образом, исходя из структурных данных 
по строению массива и флишевых отложений и из наличия масс текто- 
но-гравитационных микститов, которые накапливались перед фронтом 
уступа за счет его тектонической дезинтеграции, но не были перекрыты 
тектоническими покровами, можно считать, что во фронтальной части 
Закавказского массива существовало равновесие между скоростями на
двигания и разрушения. И движение горных масс в пределах узкой зоны 
компенсировалось разрушением горных пород и их переотложением в 
виде гигантских скоплений глыбового материала во флишевом прогибе. 
Естественно, что массив не представлял собой монолита, а был разде
лен на отдельные тектонические чешуи, раздроблен, брекчирован [3]. 
При этом козырьковые части частных надвигов сползали вместе с мас
сами грубообломочных пород во флишевый бассейн, где и захоронялись 
в виде конседиментационных покровов. /

Кавказскому типу тектоно-гравитационных микститов свойственно: 
наличие значительных масс вмещающих отложений флишевого типа; 
присутствие среди обломков пород двух разновидностей: пород фунда
мента (гранитоиды, метаморфические сланцы) и осадочного чехла плат
форменного типа (главным образом, известняков); присутствие значи
тельных масс гравитационных микститов; изменение фациального со
става вкрест простирания бассейна, выраженное в уменьшении объемов 
и размеров грубообломочного материала, и постепенное выклинивание 
грубых разностей пород.

Тектоно-гравитационные микститы этого типа наиболее распрост
ранены в Альпийской складчатой области, но известны и в других склад
чатых системах (Урал, Тянь-Шань) и связаны главным образом с фли- 
шевым этапом развития геосинклиналей.

ГАРЦСКИЙ ТИП (РИС 1, В)

Знаниями по геологии Гарца мы обязаны исследованиям многочис
ленных геологов и прежде всего М. Рейхштейна [25—27], Г. Лютцен- 
са [21, 22], В. Швана [30], М. Шваба [29]. Гарц относится к средне- 
европейскому среднегорью. Отложения Гарца были сформированы в 
северной, внешней части варисцийского орогена, которая носит назва
ние Реногерцинской зоны. С юга Реногерцинская зона ограничена Сред
негерманской кристаллической зоной, с севера — Субварисцийской зо
ной. Интересующие нас отложения сформированы в восточной части 
южного борта Рейнского прогиба, принадлежащего экстернидам варис
цийского орогена. Глыбовые хаотические накопления (микститы) в 
Гарце широко распространены, и их толщи, имея мощность до 1200 м, 
занимают площадь во многие десятки и сотни квадратных километров. 
Среди хаотических образований, которые до последнего времени выде
лялись как олистостромы, выявлены различные их типы, отличающие
ся друг от друга строением и составом обломков, направлением сноса
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Рис. 4. Геологические разрезы через зону распространения хаотического комплекса
«Гарцгероде» [11]

1 — глинистые сланцы Бланкенбургской единицы (средний — верхний девон); 2—5 — 
породы Южногарцско-Зелькской единицы (франский — фаменский ярусы): 2 — диабазы 
и туфы, 3 — глинистые сланцы, 4 — кремнистые сланцы, 5 — граувакки; 6 — хаотиче
ский комплекс (микстит) «Гарцгероде» (динант); 7 — диабазы; 8 — таннская граувакка;

9 — граниты

материала и пр. Среди них выделен и так называемый олистостром 
Гарцгероде (рис. 4), который занимает площадь порядка 400—500 км2 
при максимальной мощности 1200 м. «Олистостром Гарцгероде» пред
ставляет собой комплекс пород с хаотическим внутренним строением и 
принадлежит к классу тектоно-гравитацконных микститов [8]. Он за
легает на автохтонных отложениях различного возраста — от силура 
до раннего карбона включительно. Перекрыт комплекс тектоническими 
покровами, сложенными породами девона.

В составе комплекса могут быть выделены основная масса (мат
рикс) и включения. Основная масса сложена пелитовым материалом 
темно-серого до черного цвета с алевритовой и песчаной примесью. 
Песчаный и алевритовый материал расположен в матриксе неравно
мерно, в виде маленьких вытянутых линзочек (шлиров); вся масса 
приобретает от этого шлировый облик. Одной из характернейших осо
бенностей строения матрикса является ее «бесструктурность». В мат
риксе отсутствуют какие бы то ни было признаки первичных седимен- 
тационных структур — слоистости, стратификации, гранулометрической 
отсортированности частиц и пр. Отсутствуют в матриксе и признаки 
складчатых структур, хотя тектонизирован он довольно сильно. Основ
ная масса рассланцована и состоит из отдельных линзовидных тел, 
поверхности которых покрыты зеркалами скольжения. Линзочки эти 
имеют «скорлуповатое» строение, обусловленное наличием бесчислен
ных плоскостей рассланцевания.

Включения представлены обломками, глыбами, блоками и гигант
скими пластинами пород различного возраста, которые заключены сре
ди пелитовой основной массы. Площадь пластин достигает иногда не
скольких десятков квадратных километров. Обломки, глыбы и пластины 
расположены беспорядочно. Они образуют то скопления глыбового ма
териала, то отдельные изолированные блоки, «плавающие» в основной 
массе. Крупные пластины разбиты на отдельные чешуи, надвинуты одна 
на другую. Иногда при кажущемся единстве разреза в пластине на
блюдается незакономерное смешение пород разного возраста, при этом 
более древние горизонты разреза оказываются гипсометрически выше 
молодых или вклинены в них. Одной из характерных особенностей хао
тического комплекса Гарцгероде является наличие в матриксе и вклю
чениях остатков фауны одного и того же возраста. Это свидетельствует 
о том, что микстит сформирован из пород первоначально единого раз
реза.
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Рис. 5. Палеогеографическая схема времени формирования хаотиче
ского комплекса «Гарцгероде» [14]

1 — направление переноса таннской граувакки, 2 — направление пе
ремещения микстита «Гарцгероде», 3 — пелагический флиш, 4— пес
чаные прослои в пелагическом флише, 5 — пелитовый флиш (кульм- 
ские глинистые сланцы); 6 — песчаный флиш (таннская граувакка);

7 — микститы

Учитывая совокупность данных по строению микститового комплек
са Гарцгероде и его соотношения с окружающими образованиями, ко
торые изложены как в работах немецких авторов, так и автора этой 
статьи [8], можно восстановить картину возникновения этой разновид
ности хаотических комплексов. В каменноугольное время в пределах 
Рейнского трога происходило накопление флишевых отложений. В пе
риод пароксизма тектонических движений в результате действия сил 
тангенциального сжатия и, вероятно, асимметричного поднятия Сред
негерманского порога на границе жестких пород фундамента и пластич
ных силурийско-девонских отложений чехла произошел срыв, и породы 
чехла в виде гравитационных покровов начали перемещаться к северу 
через зону Випра и Нижнегарцское поднятие в сторону Рейнского фли- 
шевого трога (рис. 5). В процессе перемещения было нарушено един
ство осадочных толщ; движение пластичных пород сопровождалось об
разованием тектонических чешуй, смещением отдельных составляющих 
первоначально единого разреза, рассланцеванием, скучиванием и час
тичной потерей связности. Покровы, сложенные уже деформированны
ми породами, достигнув борта Рейнского прогиба, начинают переме
щаться во флишевый бассейн, но теперь уже под действием чисто гра
витационных сил. Поскольку оползание идет в водной среде, из-за вы
сокой тиксотропии слагающих пород и продолжающегося механическо
го дробления и дезинтеграции образуются грязевые потоки и даже сус
пензии. Все эти процессы (оползание, образование дисперсий, механи
ческое дробление) приводят к полной потере связности в рыхлых поро
дах и к возникновению блоков, обломков и грыб — в более плотных. 
Тем не менее имеются и значительные объемы пород, сохранившие свою 
связность. Они находятся среди дезинтегрированной основной массы в 
виде гигантских пластин. В процессе движения тектонические покровы 
эродировали породы Нижнегарцского поднятия, которые в результате 
захвата оказались включенными в состав хаотического комплекса. Дез
интегрированный, перемешанный материал отлагался в новом бассейне 
в виде тел тектоно-гравитационных микститов.

Наиболее существенными отличительными чертами тектоно-гра
витационных микститов гарцского типа являются: преимущественно 
глинисто-песчаный или карбонатно-глинистый состав пород; резкое пре
обладание матрикса над включениями или примерно равные их объемы; 
отсутствие или очень небольшое количество вмещающих отложений, 
расслаивающих тела микститов; полное отсутствие структур и текстур
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осадочного происхождения, а также складчатых структур; разделение 
матрикса на пелитовую и песчано-алевритовую составные части: алев- 
ропесчаный материал распределен в пелитовом виде мелких шлировых 
выделений; наличие в матриксе и включениях остатков фауны одного и 
того же возраста; чешуйчатое строение пелитового матрикса.

Кроме того, необходимо отметить, что этот тип тектоно-гравитаци- 
онных микститов обладает набором признаков и тектонического покро
ва (все породы микстита — и матрикс и включения — древнее подсти
лающих толщ; микстит представляет собой продукт переработки единой 
толщи пород, которая до дезинтеграции слагала тело тектонического 
покрова), и меланжа (матрикс и включения представляют собой пере
мешанные части первоначально единого разреза; образование этих со
ставляющих произошло в значительной мере за счет тектонического 
расчешуивания, скучивания, брекчирования), и, наконец, оползневого 
образования, т. е. тектоно-гравитационные микститы гарцского типа от
ражают наилучшим образом единство и взаимосвязанность тектониче
ских и оползневых процессов.

Гарцский тип микститов развит преимущественно на флишевой и 
молассовой стадиях развития геосинклинальных систем. Обязательным 
условием его образования нужно считать кроме определенного типа 
тектонических движений участие в формировании покровов значитель
ных масс пластичных песчано-глинистых или глинисто-карбонатных по
род. К гарцскому типу можно, вероятно, отнести третичные микститы 
Сицилии и «чешуйчатые глины» Апеннин.

ДАРВАЗСКИЙ ТИП (РИС. 1, Г)

В чистом виде микститы этой разновидности описаны на Памире [9, 
15] и в Крыму [16].

В пределах Северного Памира (Дарвазский хребет) непосредствен
но вблизи контакта и на контакте неогеновых моласс с палеозойскими 
известняками в толще неогена распространены грубослоистые, несор
тированные брекчии, которые или прислонены к палеозойским извест
някам, или несогласно их перекрывают. Палеозойские породы образуют 
крутой уступ, который состоит из нескольких пологолежащих надвиго- 
вых чешуй, разделенных тектоническими брекчиями. Зона интенсивного 
брекчирования занимает почти половину объема пород. Брекчирование 
проявляется в двух видах: в виде секущих породу кальцитовых жил, 
которые обтекают несмещенные обломки единого массива, и в форме 
известняковых брекчий, в которых обломки смещены и повернуты одни 
относительно других. Брекчированные известняки и известняковые 
брекчии на границах пластин переходят друг в друга, что свидетельст
вует о тектонической природе брекчирования. Здесь же видны и посте
пенные переходы тектонических брекчий, разделяющих чешуи палео
зойского основания, в несортированные осадочные брекчии. Надвиго- 
вые чешуи, начинаясь в теле пород палеозоя, так же как и брекчии, не
посредственно переходят внутрь грубообломочной толщи неогена 
(рис. 6), залегая здесь уже в виде гигантских пластин (площадь их до
стигает десятков квадратных километров). Непосредственные переходы 
тектонических брекчий в осадочные, а тектонических пластин в консе- 
диментационные покровы непреложно свидетельствуют о тектоническом 
происхождении материала микститов в данном районе. В последующем 
грубокластический материал перемещается вниз по склону, но на весьма 
незначительные (первые километры) расстояния под действием обваль
но-оползневых процессов.

Тектоно-гравитационные микститы дарвазского типа связаны с го
ризонтальным расслоением (расчешуиванием) тектонического уступа, 
отделяющего области восходящих движений от бассейна осадконакоп- 
ления, расположенного перед фронтом уступа. Уступ может быть обус
ловлен и вертикальным разломом, и надвигом, однако обязательными,, 
по-видимому, условиями образования микститов этого типа являются:
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Рис. 6. Пластины пермских известняков в неогеновых грубообломочных 
молассовых отложениях Дарвазского хребта (фото И. Г. Щерба)

наличие, с одной стороны, вертикальной составляющей движения и с 
другой — субгоризонтальной тектонической расслоенности фронталь
ной части уступа. Формирование грубокластического материала проис
ходит за счет тектонического дробления и выдавливания брекчий и 
крупных пластин из внутренних частей материнского массива.

Для микститов этого типа наиболее характерно: присутствие облом
ков почти исключительно карбонатных пород; наличие гигантских по 
площади (десятки квадратных километров), но сравнительно маломощ
ных (десятки, реже до сотни метров) пластин; наличие тонких просло
ев брекчий в подошве пластин; в целом незначительные объемы грубо
кластического материала в сравнении с объемом крупных пластин и 
расслаивающих их вмещающих отложений; слабое распространение или 
полное отсутствие гравитационных микститов.

Тектоно-гравитационные микститы дарвазского типа в чистом виде 
наиболее распространены среди молассовых, главным образом грубо- 
обломочных отложений. К этому типу можно отнести хаотические 
комплексы Крыма (массандровская свита), Карпат (конгломераты Бу- 
чеджи), Французских Альп. Микститы дарвазского типа могут встре
чаться и в составе микститов кавказского типа.

ВЫВОДЫ

Итак, несмотря на то что пластический материал тектоно-гравита- 
ционных микститов формируется за счет единого процесса тектониче
ского дробления пород при горизонтальных подвижках горных масс, 
тектоническая дезинтеграция происходит различно, в зависимости от 
конкретных условий проявления горизонтальных движений. В одних 
случаях идет тектоническое расчешуивание и брекчирование пород 
крупных массивов с гранитно-метаморфическим основанием и осадоч
ным чехлом платформенного типа (кавказский тип), в других проис
ходит перемещение осадочных пород из одного бассейна в другой, со
провождающееся дроблением и перемешиванием составных частей не
когда единого разреза (гарцский тип) и т. д. При этом каждый из вы
деленных типов тектоно-гравитационных микститов характеризуется 
набором признаков, по которым можно восстановить особенности про
явления горизонтальных перемещений. Более того, наблюдается и опре
деленная направленность в смене различных типов тектоно-гравитаци
онных микститов с течением времени, а следовательно, и смена форм 
проявления горизонтальных движений. Так, ликийский тип тектоно-гра
витационных микститов наиболее характерен для ранних и средних 
стадий развития геосинклинальной области. Их формирование связано 
с деформацией меланократового фундамента, его меланжированием и 
выжиманием в верхние горизонты земной коры. Кавказский тип приуро
чен к флишевому этапу, когда скучивание захватывает и сиалические
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блоки (срединные массивы, микроконтиненты). Флишевому и молассо- 
вому этапу свойствен и гарцский тип, возникновение которого возможно 
только после накопления достаточно мощных толщ песчано-глинистых 
и глинисто-карбонатных отложений и дифференциального движения 
блоков земной коры (с горизонтальной и вертикальной составляющей). 
Наконец, тектоно-гравитационные микститы дарвазского типа связаны 
с обязательным наличием вертикальной составляющей движения, с фор
мированием горных массивов и молассовых впадин и тектоническим 
выжиманием (выдавливанием) тектонических брекчий и пластин из 
подошвенной части уступов, сформированных надвигами или сбросами.

Естественно, что такая последовательность может нарушаться. 
В частности, микститы дарвазского типа могут образовываться и на 
более ранних, чем молассовая, стадиях, скажем, в едином комплексе с 
микститами кавказского типа, а микститы кавказского типа могут фор
мироваться и на начальных стадиях развития геосинклинали и т. д. Но 
в целом последовательность смены разных типов тектоно-гравитацион- 
ных микститов выдерживается, и она отражает эволюцию горизонталь
ных движений. Изучение тектоно-гравитационных микститов позволяет 
считать, что горизонтальные движения на разных этапах развития гео- 
синклинальной области проявляются в разных формах, которые зави
сят от степени «зрелости» земной коры. Это важно помнить при анализе 
•общей истории развития и становления складчатых областей прошлого.

Таким образом, заканчивая изложение материала, можно отметить, 
•что изучение хаотических комплексов пород (тектоно-гравитационных 
микститов) позволяет восстановить форму проявления горизонтальных 
лодвижек земной коры и их эволюции во времени.
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ВНУТРИПЛИТОВЫЙ ВУЛКАНИЗМ И ЕГО ЗНАЧЕНИЕ 
ДЛЯ ПОНИМАНИЯ ПРОЦЕССОВ В МАНТИИ ЗЕМЛИ

В качестве внутриплитового магматизма рассматриваются все прояв
ления вулканической и интрузивной активности, которые не контролиру
ются границами литосферных плит: вулканические острова в океанах, изо
лированные вулканы и платобазальты на континентах. Они распределены 
на земной поверхности неравномерно, группируясь в крупные (2000—
10 000 км) в поперечнике области, которые отвечают горячим полям в ман
тии Земли. На протяжении последних 120 млн. лет существовали две круп
ные области — Африканская и Тихоокеанская — и две малые области — 
Центральноазиатская и Тасманская; они сохраняли неизменным свое поло
жение на земной сфере. По сравнению с базальтами срединно-океанических 
хребтов внутриплитовые базальты в 2—3 раза обогащены литофильными 
редкими элементами с крупными ионными радиусами и радиогенным строн
цием, что свидетельствует об их выплавке из мантии различного состава: 
соответственно из истощенной астеносферы и неистощенной нижней мантии. 
Горячие поля в связи с этим интерпретируются как отражение восходящих 
ветвей, а расположенные между ними холодные поля — как отражение нис
ходящих ветвей конвективных течений в нижней мантии. Перемещение ве
щества и энергии происходит на двух уровнях: нижнемантийном, где дей
ствует тектоника горячих полей, ответственная за формирование и распад 
Пангей, и верхнем, охватывающем астеносферу и литосферу, где действует 
тектоника литосферных плит, определяющая раскрытие и закрытие океанов 
и образование складчатых поясов.

ВВЕДЕНИЕ

Современный вулканизм приурочен главным образом к границам 
литосферных плит. Но есть, и это давно известно, вулканизм, не свя
занный с границами плит, а появляющийся внутри плит, как в океанах, 
так и на континентах. Извержения на Гавайских островах — наиболее 
привычный и наиболее яркий пример такого вулканизма.

Наилучшим объяснением внутриплитового вулканизма является ги
потеза горячих точек и мантийных струй, предложенная Т. Уилсоном 
[69—71] и У. Морганом [49, 50] и затем поддержанная многими иссле
дователями [32, 33, 37, 51, 56]. Согласно этой гипотезе, внутриплито- 
вый магматизм обусловлен «пятнами» разогретой астеносферы, кото
рые неподвижны относительно нижней мантии и в свою очередь связа
ны с мантийными струями (или плюмажами), поднимающимися от гра
ницы мантии и ядра Земли. Некоторые авторы [37, 56] пришли к вы-, 
воду, что горячие точки представляют собой не только термальные, но 
и геохимические аномалии, поскольку сзязанные с ними изверженные 
породы обогащены многими литофильными элементами по сравнению 
с базальтами срединно-океанических хребтов (базальтами СОХ). Гипо
теза горячих точек хорошо объяснила образование протяженных вулка
нических хребтов в океане, таких, как Гавайско-Императорский, Вос
точно-Индийский, Китовый и др. В этих хребтах происходит последо
вательное удревнение возраста базальтов по простиранию, что согласу
ется с прохождением литосферных плит над неподвижными горячими 
точками в мантии. В представлениях о горячих точках есть, однако, одно 
уязвимое место: мантийные струи рисуются в виде необычайно уз
ких (150 км поперечником) столбов, которые должны пронизывать 
всю толщу мантии от ее границы с ядром до астеносферы, оставаясь 
к тому же неподвижными на протяжении десятков миллионов лет. Уже 
указывалось В. Е. Хаиным и др., например [55], что реологические и
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физико-химические параметры мантии делают маловероятным сущест
вование таких столбов.

Альтернативное объяснение внутриплитового вулканизма предлага
ет концепция так называемой мембранной тектоники, выдвинутая 
Д. Таркоттом [63, 64]. В соответствии с ней жесткие литосферные пли
ты, перемещаясь по эллиптической поверхности Земли, проходят уча
стки с различным радиусом кривизны и в результате этого растрески
ваются, а возникающие трещины заполняются базальтовой выплавкой 
из астеносферы. Следовательно, в мантии нет ни термальных, ни гео
химических аномалий, а особенности состава внутриплитового магма
тизма обусловлены лишь выплавкой базальта на большой глубине, т. е. 
при других термодинамических условиях, чем под срединно-океаниче
скими хребтами, как это предусмотрено известной схемой Грина и Рин- 
гвуда [6]. Эта гипотеза плохо объясняет происхождение линейных вул
канических цепей, а также точечное проявление вулканизма на тех 
плитах, которые движутся, как в Атлантическом океане, в широтном 
направлении, т. е. по линиям равной кривизны.

К выяснению происхождения внутриплитового магматизма мы по
пытаемся подойти, рассмотрев распространение внутриплитовых извер
женных пород на протяжении мезозоя и кайнозоя и проанализировав 
их геохимию в сравнении с базальтами СОХ.

КОМПЛЕКСЫ ПОРОД ВНУТРИПЛИТОВОГО МАГМАТИЗМА

Под внутриплитовым магматизмом следует, по-видимому, понимать 
все проявления вулканизма и интрузивной деятельности, которые не 
подчинены границам литосферных плит. В большинстве случаев такого 
рода проявления действительно обнаруживаются во внутренних частях 
плит вдали от их границ. Немалое количество вулканов, которые от
носятся к той же категории, располагается в гребневой зоне срединно
океанических хребтов, например острова Азорские, Вознесения, Буве, 
Амстердам, Баллени, Пасхи и др. В то же время ни один из этих ост
ровов не находится непосредственно в самой осевой экструзивной зоне, 
где идут излияния низкокалиевых толеитовых базальтов и происходит 
наращивание новой океанической коры; все они располагаются на ка
ком-то, измеряемом десятками километров, расстоянии от осевой зоны, 
т. е. они остаются, строго говоря, внутриплитовыми. Лишь Исландия 
представляет собой выдающееся исключение из этого правила, посколь
ку аномальные по составу базальты, равно как аномальные рельеф и 
глубинное строение, свойственны самой осевой зоне. Термин «внутри- 
плитовый магматизм», как видно, не столь уж точен. В океанах наибо
лее характерная его особенность состоит в появлении щелочных базаль
тов, щелочных и ультращелочных пород и в обогащении всех пород по 
сравнению с базальтами СОХ многими литофильными элементами (К, 
Rb, Sr, Ва, РЗЭ, Zr, Hf, Nb, Та и др.). Не случайно все чаще океаниче
ские базальты разделяются на истощенные (базальты СОХ) и неисто
щенные (базальты океанических островов). Видимо, лучше было бы 
обозначить внутриплитовый магматизм как неистощенный независимо 
от того, где он встречается: внутри плит или на их границах. Но в силу 
традиции мы используем, со всеми сделанными оговорками, прежнее 
наименование.

Вулканические острова в океане — главные формы рельефа, создан
ные внутриплитовым магматизмом. Наибольшим распространением на 
них пользуются вулканиты толеитовой и щелочно-базальтовой серий. 
Щелочные породы подчинены базальтам, хотя встречаются на всех вул
канических островах. К островам примыкают в ряде мест линейные вул
канические хребты. К структурам, образованным внутриплитовым маг
матизмом, следует также отнести разнообразные вулканические мас
сивы, такие, как поднятия Шатского и Хесса в Тихом океане, Брокен 
и Крозе в Индийском океане, Риу-Гранди в Атлантическом океане.
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На континентах к комплексам пород внутриплитового магматизма 
в первую очередь принадлежат траппы. У. Морган [50] подметил, что 
хотя траппы и предшествуют расколу континентов и новообразованию 
океанов, в момент своего излияния они не контролировались никакой 
границей плит. В. Г. Казьмин [13] показал, что эоцен-олигоценовые 
траппы Эфиопского и Сомалийского плато предшествовали образова
нию Эфиопского рифта и расколу Африки в данном месте. Не считая, 
траппов, к внутриплитовому магматизму на континентах относятся оди
ночные вулканы и изолированные вулканические поля, например Ти- 
бести в Африке или Центральный массив в Европе. В эту же группу 
входят магматические проявления по обрамлению континентальных 
рифтовых зон. Преобладающими на континентах являются толеитовые 
базальты — наиболее распространенная порода траппов. Широко раз
виты также щелочные базальты, щелочные и ультращелочные породы, 
щелочно-ультраосновные комплексы, карбонатиты. На континентах раз
виты и кислые породы, что легко объясняется вовлечением в магмообра- 
зование материала континентальной коры.

РАСПРОСТРАНЕНИЕ ВНУТРИПЛИТОВОГО МАГМАТИЗМА 
В НОВЕЙШУЮ ЭПОХУ

На рис. 1 показано распространение внутриплитового магматизма 
за последние 15 млн. лет, т. е. со среднего миоцена до современности.

Для территории океанов на схему нанесены все острова с молоды
ми вулканическими извержениями, а также плато Крозе [41].

На континентах внутриплитовый магматизм был наиболее широко 
проявлен в Африке и Западной Европе. В Африке известны многочис
ленные поля молодых вулканитов к северу от экватора: районы Тибести 
[66], Хоггара и Атакора [36, 45, 58], Западного Судана и Ливии [65]  ̂
Аравийского полуострова [17], Камеруна и островов Фернандо По, Сан- 
Томе и Принсипи [22]. Повсюду развита бимодальная серия, т. е. со
четание основных и кислых пород, обычно преобладают высококалие
вые щелочные базальты, довольно много щелочных пород, а в районе 
Камеруна известны щелочные агпаитовые граниты [22]. Западно-Евро
пейская провинция протягивается от Центрального массива через Рейн
ский грабен (знаменитый Кайзерштуль) в Чехословакию и далее до 
Судет в Польше. К той же провинции 3. Балла (устное сообщение, 
1981 г.) относит щелочные базальты Паннонской низменности в Венг
рии. Кроме щелочных базальтов и кислых пород в Западно-Европей
ской провинции известны щелочные комплексы и карбонатиты. Связу
ющими между Западно-Европейской и Северо-Африканской провинция
ми являются щелочные вулканы Средиземноморья: Везувий, Этна, 
Пантеллери, вулканы Сардинии. Такое сквозное, не считающееся со 
Средиземноморским поясом развитие щелочного и щелочно-базальтово
го вулканизма было подмечено Е. Е. Милановским и Н. В. Коронов- 
ским [23, 24], которые выделили единый Рейнско-Ливийский вулкани
ческий пояс.

На остальных континентах внутриплитовый магматизм распростра
нен более ограниченно. Он сконцентрирован в трех провинциях — 
Центральноазиатской, Колумбийской и Тасманской.

В Центральноазиатскую провинцию входят вулканические плато 
Витимское, Окинское, Хангайское, Дариганга, а также вулканические 
центры в Тункинской долине и во впадине Токка [4, 15, 16, 20]. Воз
раст вулканических извержений охватывает интервал от 50 млн. лет 
до современности, но основной пик приходится на время после 30 млн. 
лет [7]. Часть вулканических центров приурочена к грабенам Байкаль
ской рифтовой зоны, но значительно большая часть, относящаяся к Ви
тимскому плато или плато Дариганга, находится далеко и даже очень 
далеко за пределами рифтовой зоны. Среди базальтов присутствуют 
породы как толеитовой, так и щелочно-базальтовой серий [16]. Среди- 
щелочных базальтов распознаются калиевые и натровые разности, при-
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О -16 м. л.

Рис. 1. Схема распространения внутриплитового магматизма в новейшее время (15—
О млн. лет)

Черным обозначены районы и отдельные точки проявления внутриплитового магматиз
ма. Заштрихованы районы сгущения проявлений внутриплитового магматизма. Окон
турены толстой линией главные области внутриплитового магматизма. Тонкие линии — 
границы литосферных плит, с зубцами — зоны субдукции, без зубцов — оси спрединга 
и трансформные разломы. Номера: 1 — Хуан-де-Фука, 2 — Колумбийское плато, 3 — 
Гавайи, 4— Лайн, 5 — Пасхи, 6 — Сала-и-Гомес, 7 — Галапагос, 8 — Исландия, 9 — 
Азоры, 10— Канарские острова, И — острова Зеленого мыса, 12 — Фернандо-ди-На- 
риньи, 13 — Вознесения, 14 — Св. Елены, 15 — Тристан-да-Кунья, 16 — Буве, 17 — Кро- 
зе, 18 — Центральный массив, 19 — Рейнский грабен, 20 — Чешский рифт, 21 — Сарди
ния, 22 — Марокко, 23 — Хоггар, 24 — Тибести, 25 — Камерун, 26 — Афар, 27 — Реюнь
он, 28 — Маврикий, 29 — Кергелен, 30 — Сен-Поль, 3 1 — Байкал, 32 — Дариганга, 33 — 
Восточная Австралия, 34 — Баллени, 35 — Эребус, 36 — базальты Гренландии, 3 7 —Ту- 
лейская провинция, 38 — траппы Эфиопского и Сомалийского плато, 39 — Декканские 
траппы, 40 — траппы Параны, 4 1 — траппы Амазонки, 42 — поднятие Шатского, 43 — 
базальты Восточного Забайкалья и Монголии, 44 — траппы Карру, 45 — траппы Радж- 

махал, 46 — Центральноатлантическая провинция, 47 — сибирские траппы

чем многие из последних близки к базальтам Гавайских островов [15].
Колумбийская провинция занимает запад Северной Америки, вклю

чая колумбийские платобазальты и породы бимодальной серии провин
ции Бассейнов и Хребтов. Если в пределах последней вулканизм хотя 
бы частично контролируется горсто-грабеновой структурой, то колум
бийские платобазальты имеют плащеобразное залегание и не считаются 
с блоковой тектоникой. Состав вулканизма здесь изучен с большой под
робностью: на Колумбийском плато преобладают толеитовые базальты, 
в провинции Бассейнов и Хребтов много щелочных базальтов и различ
ных щелочных пород. Все исследователи отмечают обогащенность лав 
щелочными и литофильными редкими элементами с крупными ионны
ми радиусами.

В Тасманской провинции к новейшему вулканизму относятся ще
лочные базальты Тасмании, толеитовые и щелочные базальты Виктории, 
Нового Южного Уэльса и северного Квинсленда [22]. К этой же про
винции тяготеют вулканические центры Антарктиды, в том числе вул
кан Эребус, а также острова Баллени и Лорд Хау.

Из сделанного обзора видно, что внутриплитовый магматизм развит 
на земной поверхности неравномерно: области его концентрации пере
межаются с областями его полного отсутствия. Выделяются четыре об
ласти внутриплитового магматизма (см. рис. 1): Тихоокеанская, Афри
канская, Центральноазиатская и Тасманская, причем первые две зна
чительно превосходят по размерам две последние. В очерченные на 
рис. 1 области попадают практически все проявления внутриплитового 
магматизма последних 15 млн. лет. При желании Тихоокеанскую об-
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ласть можни разделить на две части — южную, охватывающую океани
ческие горячие точки к юго-востоку от Гавайских островов, и северную, 
включающую главным образом Колумбийскую провинцию. В Африкан
ской области можно обособить центральную континентальную часть, 
охватывающую Северо-Африканскую и Западно-Европейскую провин
ции, и периферическую, включающую океанические вулканические ост
рова. Аналогично можно разделить и Тасманскую область. Обращает 
на себя внимание значительно большое количество проявлений внутри- 
плитового магматизма на континентах по сравнению с океанами. Впол
не вероятно, что эта разница обманчива и обусловлена лишь меньшей 
изученностью океанов.

Структурно новейший внутриплитовый магматизм проявлен различ
но. Довольно много одиночных вулканов, часто встречаются вул
канические плато. На континентах можно говорить о приуроченности 
многих вулканических полей к разломам: в Африке это линия Каме
руна, грабен оз. Тана, разломы Хоггара, в Западной Европе — Рейнский 
грабен, Чешский рифт, в Азии — грабены Северной Монголии и Тункин- 
ской долины.

В ряде провинций внутриплитового магматизма установлены круп
ные аномалии глубинного строения, выражающиеся в появлении об
ширных линз разуплотненной мантии, которые можно трактовать в ка
честве выступов астеносферы. Они известны в Центральной Азии [29], 
в Афаре [38], под Рейнским грабеном [12], под провинцией Бассейнов 
и Хребтов [62], под Исландией и т. д. С проявлениями внутриплитового 
магматизма часто связаны аномалии в рельефе. Так, Гавайские острова 
располагаются на крупном вздутии океанического дна высотой до 
0,5 км и шириной в 1000 км. Давно подмечено [3] высокое стояние 
Африканского континента, который приподнят над уровнем моря на 
750 м, а его северная часть, где сконцентрирована главная масса новей
шего вулканизма, испытала поднятие с миоцена до современности на 
2000 м [19]. Эта же северная часть Африки подверглась в новейшее 
время сильному раздроблению с обновлением многих древних разло
мов (Казьмин, устное сообщение, 1981 г.). Не случайно к Северной 
Африке приурочено большое число землетрясений с Af>5. Все это на
ходится в полном соответствии с положением Африки в центре очер
ченной области развития внутриплитового магматизма.

СООТНОШЕНИЕ ВНУТРИПЛИТОВОГО МАГМАТИЗМА И ГРАНИЦ 
ЛИТОСФЕРНЫХ ПЛИТ, ГОРЯЧИЕ И ХОЛОДНЫЕ ПОЛЯ 

МАНТИИ ЗЕМЛИ

Как следует из рис. 1, области внутриплитового магматизма не под
чинены границам литосферных плит. Особенно наглядно это видно в 
Африканской области. Базальтовый магматизм здесь совершенно не счи
тается с Альпийским складчатым поясом и появляется как далеко за 
пределами пояса, так вблизи и даже внутри него. Срединно-океаниче
ские хребты частью расположены внутри очерченных областей, но в 
южной части Тихого океана, восточной части Индийского океана и в 
Арктике они не попадают в эти области. В отличие от представления 
о мантийных струях вырисовываются значительно более обширные об
ласти: их поперечник измеряется для крупных областей 9000—10 000 км 
(1/4 земного экватора), а для малых — 3000—4000 км.

Неравномерность распределения внутриплитового магматизма на 
земной поверхности, несомненно, отражает крупнейшие неоднородности 
в мантии и, очевидно, в достаточно глубокой мантии. Существование 
областей концентрации базальтового магматизма на поверхности Зем
ли свидетельствует о соответствующем разогреве мантии под этими об
ластями. Мы предлагаем в дальнейшем именовать такие области горя
чими полями мантии, противопоставляя их холодным полям, где внут- 
оиплитовый магматизм отсутствует.
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РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ВНУТРИПЛИТОВОГО МАГМАТИЗМА В МЕЗОЗОЕ
И КАЙНОЗОЕ

На рис. 2 показано распространение внутриплитового магматизма 
для следующих интервалов геологического времени: 30—50, 60—80, 
100—120, 140—160 и 190—210 млн. лет. Во всех случаях в качестве 
основы взяты палеогеодинамические реконструкции, на которых вос
становлены положения континентов и океанов и прошлые границы ли
тосферных плит, а сами реконструкции ориентированы относительно 
полюсов Земли в соответствии с палеомагнитными данными. Следова
тельно, контуры вулканических полей на схемах отвечают их истинному 
прежнему положению на земной сфере.

В океанах точки на схемах соответствуют пересчитанному на дан
ный момент времени положению подводных гор и вулканических ост
ровов данного возраста. Восстановлены также первичные положения 
подводных массивов на время их образования: поднятия Хесса на уров
не 80 млн. лет, Шатского— 120 млн. лет. На срезе 140—160 млн. лет 
показан подводный массив Мид-Пасифик, расположенный внутри си
стем мезозойских магнитных аномалий.

На континентах в мезозойско-кайнозойское время большое место 
среди внутриплитового магматизма занимают траппы. Поля платоба- 
зальтов на схеме 30—50 млн. лет показаны в Эфиопии и в Тулейско- 
Гренландской провинции. К уровню 60—80 млн. лет относятся траппы 
Индии, к уровню 100—120 млн. лет — траппы Южной Америки, Мада
гаскара и Восточной Австралии, Раджмахальские траппы Индии, 140— 
160 млн. лет — траппы системы Карру в Африке и трапповые поля 
Антарктиды. В Центральноазиатской провинции показаны эоцен-оли- 
гоценовые платобазальты Центральной Монголии, нижнемеловые ба
зальты Восточной Монголии и Забайкалья, юрские щелочные породы 
Восточной Монголии и Сихотэ-Алиня.

Для уровня 190—210 млн. лет материалы по океану практически 
отсутствуют. На континентах этот период отмечен широким развитием 
траппов Сибири. Поля базальтов этого возраста известны в Ньюаркском 
грабене и в его аналогах на Востоке Северной Америки и в ряде гра
бенов Северной Африки, где они предшествовали раскрытию в юре Се
верной Атлантики. Видимо, к этому же времени относятся базальты 
Эйменьшань (Омэйшань) в Китае [26].

На любой из схем видно, что распределение внутриплитового маг
матизма, как и сейчас, было неравномерным. Можно обособить ряд об
ластей, которые оконтурены на каждой схеме. На схемах 30—50, 60— 
80 и 100—120 млн. лет сохраняются те же области, что и сейчас, т. е. 
две крупные — Тихоокеанская и Африканская — и две малые — Цент
ральноазиатская и Тасманская. На уровне 140—160 млн. лет выделя
ется только одна крупная область, протягивающаяся в меридиональном 
направлении от экватора на юг через Африку, Антарктиду и южный по
люс до южной части Тихого океана. В это время уже существовала 
Центральноазиатская малая область. Резко отличным от современного 
было распределение внутриплитового магматизма 200 млн. лет назад. 
Для этого времени намечаются две области — Сибирская на севере, в 
районе 60° с. ш., и Центральноатлантическая. Если сопоставить схемы 
между собой (рис. 3), то четко видно, что контуры областей внутрипли
тового магматизма сохраняли одно и то же положение в течение послед
них 120 млн. лет. Центры обеих крупных областей были все это время 
вблизи экватора. В предыдущие 80 млн. лет (с 200 до 120 млн. лет) 
такой устойчивости в распределении базальтового вулканизма не на
блюдается. 200 млн. лет назад главная область вулканизма находилась 
недалеко от северного полюса. 160 млн. лет назад она оказалась в юж
ном полушарии, а к 120 млн. лет назад эта область как бы распалась 
на две половины, причем каждая из них переместилась к северу, к эк
ватору, заняв примерно современное положение. В раннем мезозое, та
ким образом, система горячих полей в мантии была неустойчивой, и
3 Геотектоника, № 1 33
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Рис. 2. Схемы распространения внутриплитового магматизма в кайнозое и ме
зозое

а — 30^-5О млн. лет, б — GO*—SO,, в—100—120, г—140—160, а—190—210 млн. лет. 
Условные знаки те же, что на рис. 1. Основой являются палеогеодинамические

реконструкции [9, 10, 59]
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середине мезозоя устойчивым растры т е м  милидшл
Надо, очевидно, иметь в виду, что горячие поля состоят из серии 

более мелких «пятен», которые обычно называют горячими точками. 
В движении литосферных плит по отношению к горячим пятнам выри
совываются интересные детали. Например, Северная Америка на протя
жении почти всего мезозоя — кайнозоя была лишена внутриплитового 
вулканизма. Только тогда, когда из-за раскрытия Атлантики она про- 
двинулась на запад и перекрыла свюим краем горячее пятно в Тихом 
океане, начались излияния колумбийских платобазальтов. Другой при
мер: знаменитые декканские траппы Индии образовывались 60— 
70 млн. лет назад, когда Индия проходила над горячими точками Мав
рикий и Амстердам, т. е. над теми точками, которые после ухода Индии 
на север были ответственны за образование Мальдивского и Восточно- 
Индийского хребтов.

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ЧЕРТЫ ВНУТРИПЛИТОВОГО МАГМАТИЗМА

Все породы внутриплитового магматизма являются неистощенными 
по сравнению с базальтами СОХ (табл. 1). Это наглядно видно при 
сравнении петрохимически близких толеитовых базальтов океанических 
островов и базальтов СОХ. На рис. 4, а показано соотношение 11 ли- 
тофильных элементов с крупными ионными радиусами в толеитовых 
базальтах океанических островов по отношению к базальтам СОХ. Вид->
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Рис. 3. Сопоставление положения горячих полей в разные отрезки мезозоя и кайнозоя 
а — в проекции Меркатора. Линии разного типа очерчивают контуры разновозрастных 
горячих полей; цифры — возраст в млн. лет. Заштрихованные контуры показывают на
ложение штриховок, отвечающих разным возрастам на рис. 2. б — в проекции Ламбер
та. Оконтурены сплошной линией и покрыты точками горячие поля с 120 млн. лет до 
современности; оконтурено пунктирной линией горячее поле на время 140—160 млн. лет; 

оконтурено точечной линией горячее поле на время 190—210 млн. лет

но, что концентрация этих элементов в толеитах островов в 2—3 раза 
выше, чем в базальтах СОХ. В щелочных породах содержания всех этих 
элементов еще выше.

Геохимические различия двух типов базальтов океана проступают 
и при сравнении распределений в них редкоземельных элементов (РЗЭ). 
Во всех породах островов содержания легких лантаноидов значительно 
выше, чем в базальтах СОХ. Это видно на графиках нормированных 
содержаний РЗЭ (рис. 4, б) и при сравнении отношения легкого и тя-
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£ хондрита
6

с сох

La/Yb

Рис. 4. Геохимическая характеристика внутриплитового магматизма. Использованы ма
териалы Ю. А. Балашова [2], Б. Г. Лутца [211, Л. И. Зубатаревой и др. [11], М. И.

Кузьмина [18]
а — отношения концентраций литофильных элементов в базальтах СОХ и базальтах 
океанических островов при одинаковых петрохимических характеристиках Si02=45— 
50%, KFe=0,4—ОД K20/Na20  =  0,10—1,0. б — график нормированных по отношению 
к хондриту содержаний редкоземельных элементов в базальтах океанических островов, 
континентальных рифтов и срединно-океанических хребтов, в  — график зависимости 
величины отношения La/Yb от К2О. I — поле толеитовых базальтов СОХ, II — поле

внутриплитовых базальтов.
1 — базальты СОХ, 2 — толеитовые базальты островов, 3 — щелочные базальты остро
вов, 4 — щелочные базальты континентальных рифтов, 5 — хондриты, 6 — метеорит Ал- 

ленде, 7 — поля толеитовых базальтов Исландии (1) и Гавайских островов (2).

желого лантаноида (рис. 4, в) в обоих типах базальтов. Вулканические 
породы океанических островов и базальты СОХ отличаются и по изо
топному составу стронция, неодима, свинца, Отношения 8eSr/87Sr в ост
ровах в среднем составляет 0,7038, варьируя от 0,7030 до 0,7054 [40]. 
а в базальтах СОХ оно равно 0,7028 [34]. Отношения 143Nd/144Nd для 
базальтов островов меньше 0,5130, а для базальтов СОХ — 0,5130— 
0,5133 [52], соответственно 206РЬ/204РЬ равны 19,3—20,4 и 17,8—18,8 
[53,61].

Все геохимические особенности базальтов островов сохраняются во 
внутриплитовых базальтах континентов, в том числе и в траппах. Ко
нечно, в какой-то мере обогащенность континентальных пород лито- 
фильными элементами (особенно калием, рубидием, радиогенным строн
цием) может быть объяснена контаминацией материала континенталь
ной коры. Однако общая тенденция обогащения литофильными элемен
тами первична. Как в океанах, так и на континентах внутриплитовый 
магматизм отвечает геохимическим аномалиям, которые имеют мантий-
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Таблица 1

Толеито- 
вый базальт 

СОХ

Толеитовый
базальт

окраинных
островов

Щелочной
базальт

окраинных
островов

Na-базальт 
континенталь

ных рифтов

К-базальт 
континенталь

ных рифтов

Недифференци
рованные

траппы

Si02 50,14 48,80 48,12 46,62 45,31 48,05
т ю 2 1,40 2,38 2,96 2,41 2,93 1,48
А12Оа 15,65 14,21 14,70 13,55 14,53 16,13
2FeO -f ИегОз 9,84 11,74 12,76 14,03 14,03 12,71
MgO 7,87 7,75 7,02 7,38 5,78 6,82
CaO 11,66 10,71 10,01 10,10 10,68 10,85
Na*0 2,61 2,29 3,05 3,27 3,34 2,32
KjO 0,17 0,37 0,92 Г, 19 3,16 0,56
Rb 1,5 7,2 22 33 130 16
Ba 22 127 306 455 370 360
Sr 129 288 490 660 1300 690
Ni 113 92 103 111 100 110
Co 41 50 41 50 49 34
Cr 302 160 150 250 307 180
V 312 455 340 250 265 190
La 3,5 13 22 47 80 17
Ce 11,1 29 86 101 167 66
Nd 10,4 18 35 45 79 32
Eu 1,35 1,9 2,2 1,9 2,1 2,7
Yb 3,3 3 ,2 3,1 2,1 3,1 2,7
Y 33 50 34 27 36 25
Zr 95 161 238 310 400 130
Hf — 4,9 3,2 — — 5
Nb — 18 32 50 110 3,2
Та — 1,6 1,9 3,2 9,2 0,5

Примечание. Средние значения из разных источников взяты из [18]; данные по траппам из [1*27].

ный источник. Эти аномалии надежно установлены в океане, например 
для Исландии, где в направлении на юг от острова в базальтах хребта 
Рейкьянес содержания лантана уменьшаются на протяжении 500 км 
от 6,5 до 1,5 г/т [56]. Геохимическая аномалия устанавливается на кон
тиненте в провинции Бассейнов и Хребтов. Здесь к подошве коры под
ходит слой разуплотненной мантии со скоростями сейсмических волн
7,6—7,7 км/с, т. е. астеносферный выступ. К выступу приурочен район, 
в котором отношение изотопов стронция в базальтах больше 0,7045, а 
также отмечаются повышенные содержания стронция и бария [18, 44]. 
Это указывает на источник радиогенного стронция в астеносферном 
выступе.

ВОЗМОЖНЫЕ ИСТОЧНИКИ ВНУТРИПЛИТОВОГО МАГМАТИЗМА

Мантийная природа внутриплитового магматизма сомнений не вы
зывает. Вопрос стоит в том: связаны ли различия в составе, например, 
базальтов океанических островов и базальтов СОХ с гетерогенностью 
мантии по глубине или определяются термодинамическими условиями 
плавления мантийного вещества.

Геохимические данные свидетельствуют в пользу первого предполо
жения [18, 37, 52, 56, 68]. Толеитовые базальты океанических островов, 
как и базальты СОХ, должны образовываться при большем проценте 
частичного плавления. Тем не менее они обогащены литофильными эле
ментами. Поскольку условия выплавки петрохимически одинаковых 
базальтов должны быть близкими, трудно ожидать, что может про
изойти увеличение содержаний элементов в 2—3 раза, если не предпо
лагать обогащенность мантии под океаническими островами теми же 
элементами. В пользу разного состава мантии под островами и средин
но-океаническими хребтами говорят и отмеченные различия в соотно
шениях РЗЭ и изотопов Sr, Nd, Pb в базальтах.

Можно привести расчет баланса литофильных элементов при вы
плавке базальтов из мантии разного состава. Суть расчета состоит в
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Таблица 2
Насчет баланса литофильных элементов при выплавлении толеитовых (20% выплавки) и щелочных (5% выплавки)

базальтов островов из вещества мантии

Содержания редких элементов (в г/т) и их масса (в г) 
в 1 м8 вещеотва мантии с плотностью 3,3 г/см3 Масса эле

мента в 
660 кг 

толеитоЕО- 
то базальта

То же* в 
165 кг ще

лочного 
базальта

Дефицит или избыток массы элемента в веществе мантии

для толеитового базальта 
См—  (Ст +Са ) вещество маЪтии СМ-(С

для щелочного базальта 
щ-|-Са) вещество мантии1

океаничес
кий

лерцолит

2
гипербази- 

товый 
о. Св. Пав

ла

3

хондрит

4
углистый
хойдрит

5
альпино- 

типный ги
пербаз ит 1 2 3 4 1 2 3 4

Rb 0,5
1,65

0,67
2 ,2 1

2,5
8,25

1,3
4,29

0,24
0,79 4,75 3,63 - 3 ,8 9 - 3 ,3 3 + 2 ,71 —1,25 - 2 ,7 7 —2,21 + 3 ,8 3 - 0 ,1 3

Ва 7,6
25,1

— 3,4
1 1 ,2 2

— 2,6
8,58 83,82 50,49 -6 7 ,3 0 — - 8 1 ,1 8 — -3 3 ,9 7 — - 4 7 ,8 5 —

Sr 13,6
44,9

30
99,0

И
36,3 _ 2 ,8

9,24 190,08 80,85 -1 5 4 ,4 2 -1 0 0 ,3 2 -1 6 3 ,0 2 — - 4 5 ,1 9 + 8 ,91 - 5 3 ,7 9 —

La 0 ,8 6
2,84

3,2
10,56

0,3
0,99

0,44
1,45

0,51
1 ,6 8 8,58 3,63 - 7 ,4 2 + 0 ,3 0 - 9 ,2 7 - 8 ,8 1 - 2 ,4 7 - 5 ,2 5 - 4 ,3 2 - 3 ,8 7

Се
2 ,1 0
6,93

4,4
14,52

0,84
2,77

1,25
4,12

0,90
2,97 19,14 14,19 -1 5 ,2 1 - 7 ,5 9 -1 9 ,3 4 - 1 7 ,9 9 + 10 ,26 - 2 ,6 4 - 1 4 ,3 9 - 1 3 ,0 4

Nd 1,30
4,29

2 ,0
6 ,0

0,58
1,91

0,91
3,0

0,54
1,78 1 1 ,8 8 5,78 - 9 ,3 6 -1 1 ,0 7 —11,75 - 1 0 , 6 6 - 3 ,2 6 - 0 ,9 6 —5,65 - 4 ,5 6

Eu 0 ,1 2
0,4

0 ,1 1
0,36

0,074
0,24

0,107
0,35

0,032
0 ,1 1 1,25 0,36 - 0 ,9 6 - 1 , 0 0 - 1 , 1 2 • - 1 , 0 1 - 0 ,0 7 - 0 , 1 1 - 0 ,2 3 - 0 , 1 2

Yb 0,43
1,42

0 ,2 1
0,69

0,17
0,56

0,32
1,06

0,16
0,53 2 ,1 1 0,51 - 1 , 2 2 - 1 ,9 5 - 2 ,0 8 - 1 ,5 8 - 0 ,3 8 - 0 ,3 5 - 0 ,4 8 + 0 , 0 2

Y 3,45
11,38

1,6
5,28

1 ,8
5,94

3 ,0
9,9

1 ,2 2
4,03 33,0 5,61 -2 5 ,6 5 -3 1 ,7 5 - 3 1 ,0 9 - 2 7 ,1 3 + 1 ,7 4 - 4 ,3 6 - 4 ,4 0 + 0 ,2 6

Z r — 33
108,9

12
39,6

33
108,9 106,26 39,27 — — -1 0 6 ,2 6 -1 7 5 ,5 6 — — -3 9 ,2 7 -1 0 8 ,5 7

Hf — —
1,3
4,29

0,16
0,53 — 3,23 0,53 — — + 1 ,0 6 —2,67 + 3 ,7 6 0

Примечание. Содержания в океаническом лерцолите, хондрите и альпинотилном гипербазите приведены ло 121], в гипербазитах о. Св. Павла по 
Алленде по [46, 67]; содержания в толситшых и щелочных базальтах взяты из табл. 1. См — содержания в 1м вещества мантии, Са -  в 1 м 
остаток); Ст и Сщ — содержания в расплаве толеитового или щелочного базальта.

[43, 72], в углистых хондритах метеорита 
альлинотилного гилербазита (тугоплагкий



следующем. Исходя из концентраций, подсчитывается абсолютное ко
личество каждого из редких элементов в единице объема мантийного 
вещества со средней плотностью 3,3 г/см3. Количество любого литофиль- 
ного элемента, которое можно извлечь из единицы объема, равно об
щей массе элемента за вычетом его содержания в остатке. За остаток 
принимается альпинотипный гипербазит. Возможные количества по
ступления литофильных элементов в базальтовую выплавку вычисля
ются исходя из того, что щелочные и толеитовые базальты образуются 
соответственно при 5 и 20% выплавки, т. е. из 1 м3 мантии должно 
образоваться 165 кг щелочного и 660 кг толеитового базальта. Как по
казывают экспериментальные исследования [28], при меньших процен
тах 'выплавки на любых глубинах будут формироваться пикриты, а не 
базальты. Результаты расчета сведены в табл. 2. Если за исходный 
состав мантии, родоначальной для лав океанических островов, взять 
океанический лерцолит, который является материнским для базальтов 
СОХ [8, 31], то абсолютного количества литофильных элементов не хва
тает для образования ни щелочных, ни толеитовых базальтов океани
ческих островов. Его не хватает даже в том случае, если экстрагиро
вать всю массу литофильных элементов, не учитывая остатка. В табл. 2 
приведены данные по другим породам, которые можно рассматривать 
как гипотетическое вещество мантии, в частности гипербазиты о. Св. 
Павла, обладающие отношением 87Sr/8eSr, равным 0,7044, и повышен
ным содержанием многих литофильных элементов [39, 72], а также 
углистые хондриты — детально изученный метеорит Алленде с боль
шим количеством тугоплавких включений [46, 67]. По содержанию 
большинства рассматриваемых литофильных элементов эти породы 
близки к океаническому лерцолиту, т. е. они также не могут обеспечить 
количество литофильных элементов в базальтах океанических остро
вов.

Таким образом, безусловным является вывод, что базальты океани
ческих островов и базальты СОХ питаются из мантии разного состава.

Базальты СОХ формируются за счет истощенного вещества астено
сферы. Учитывая большую протяженность хребтов и то, что в любом 
месте, где литосфера раскалывается на всю ее мощность, идут излия
ния океанических толеитов — пример тому рифт Красного моря — вы
вод об истощенности мантии под хребтами можно распространить на 
всю астеносферу Земли, т. е. на всю верхнюю мантию.

Для океанических островов приходится предполагать подток глу
бинного вещества, обогащенного литофильными элементами. Свидете
лем подтока может быть появление метасоматических амфибола и фло
гопита в мантийных нодулях из щелочных базальтов [47]. Наиболее 
вероятной оболочкой, откуда может поступать это вещество, является 
нижняя мантия. Это сходно с представлением о мантийных плюмажах, 
но в отличие от них существуют, скорее обширные потоки, приурочен
ные к горячим полям мантии.

По сравнению с истощенной верхней мантией нижняя мантия яв
ляется неистощенной. Следовательно, нижняя мантия отличается по со
ставу от верхней, а граница между ними отвечает не только фазовым 
переходам [28], а также геохимической неоднородности [37]. Веще
ство мантии первоначально скорее всего было однородным, а затем 
разделилось на верхнюю и нижнюю мантию. За счет дифференциации 
верхней мантии возникла континентальная литосфера, насыщенная ли
тофильными элементами, а остатком явилась истощенная астеносфера. 
За счет астеносферы в срединно-океанических хребтах формируется но
вая океаническая кора, которая, погружаясь в желобах, возвращается 
в астеносферу.

Время максимального образования континентальной коры, 1700— 
2500 млн. лет назад^[35], можно считать временем максимальной диф
ференциации верхней мантии, а следовательно, отделения ее от нижней 
мантии. Это же время устанавливается независимо по изотопным дан
ным. Изотопный состав стронция, свинца и неодима в базальтах остро-
40



b o b  очень непостоянен и значимо отличается от базальтов СОХ. Для 
стронция устанавливается положительная «изохронная» корреляция 
между величинами отношений 87Sr/86Sr, причем определяемый по «лже- 
изохроне» возраст равен 1600—2000 млн. лет [40]. Учитывая постоян
ство величины изотопного отношения стронция для базальтов СОХ — 
0,7028, а также то, что именно этому значению отвечает величина на
чального отношения 87Sr/86Sr на «изохронном» графике базальтов 
островов, можно думать, что возраст 2000 млн. лет отвечает времени 
формирования истощенной мантии астеносферного слоя. При такой 
трактовке базальты островов являются продуктами смешения вещест
ва астеносферы с веществом неистощенной нижней мантии, как это 
предполагалось Дж. Шиллингом для образования базальтов Исландии
[56]. Аналогичным образом выявляется гетерогенность мантии по изо
топным соотношениям неодима. Возраст отделения гомогенного веще
ства астеносферы оценивается по этим данным приблизительно в 
2000 млн. лет [52, 53, 60, 61].

Геохимические данные позволяют предполагать стратификацию 
мантии. Она обусловлена различиями в составе верхней и нижней ман
тии, которые возникли не раньше чем 2 млрд, лет назад. В это время 
происходила интенсивная дифференциация верхней мантии на конти
нентальную литосферу, обогащенную литофильными элементами, и 
астеносферу, истощенную ими. Геохимическое взаимодействие между 
нижней и верхней мантией осуществляется скорее всего по модели 
Г. Вассербурга и Д. Де Паоло [68], в соответствии с которой геохимия 
внутриплитового вулканизма определяется нижнемантийным источни
ком, а базальтов СОХ — астеносферным источником. На океанических 
островах может происходить смешение обоих источников.

ТЕКТОНИКА ПЛИТ И ТЕКТОНИКА ГОРЯЧИХ ПОЛЕЙ

Таким образом, горячие поля мантии Земли обладают следующими 
свойствами: а) их размеры составляют от 2000—3000 до 9000—10 000 км 
в поперечнике; б) для них характерна неподвижность, сохранение од
ного и того же положения по отношению к полюсам Земли на протяже
нии длительного времени, измеряемого по крайней мере 120 млн. лет, 
т. е. с периода раскола Гондваны; в) порождаемый ими внутриплито- 
вый магматизм имеет свои источники в нижней мантии; г) контуры 
горячих полей не считаются с границами литосферных плит и даже, на
против, раскол Пангеи произошел на месте самого большого горячего 
поля в мантии.

Можно заключить, что процессы перемещения энергии и вещества 
внутри Земли происходят на двух уровнях, или ярусах: нижнемантий
ном, где возникают и развиваются горячие поля, и верхнем, охватываю
щем верхнюю мантию и литосферу Земли, где идет движение и взаимо
действие литосферных плит. Следовательно, можно говорить о глубин
ных процессах, или тектонике горячих полей, и процессах в верхних 
оболочках, или тектонике литосферных плит. Тем самым действие тек
тоники плит ограничивается лишь верхними сферами Земли. Проявле
ние тектоники горячих полей на поверхности Земли отражается главным 
образом во внутриплитовом магматизме, который возникает там, где, 
образно говоря, «дыхание» горячих полей нижней мантии пронизывает 
верхние оболочки Земли.

Естественно предположить, что тектоника горячих полей, доставля
ющая вещество и энергию из земных недр, порождает, как более 
глубинная, тектонику плит. В этом плане наилучшей представляется 
идея о двухъярусной конвекции [52].

Горячие поля можно интерпретировать как показатели подъема ве
щества и энергии нижней мантии, а располагающиеся между ними хо
лодные поля — как показатели опускания этого вещества, т. е. вырисо
вывается система конвективных течений в нижней мантии.



Аргументы в пользу возможности вовлечения в конвекцию нижне- 
мантийного материала приводились исследователями [25, 30, 31, 42, 54, 
57]. Вполне правомерно сопоставление горячих полей с восходящими, 
а холодных полей — с нисходящими ветвями нижнемантийных конвек
тивных течений.

Распределение горячих полей на площади отражает существование 
двух крупных восходящих потоков (с двумя мелкими ответвлениями 
в Центральноазиатской и Тасманской областях) и соответственно двух 
нисходящих потоков, т. е. современную двухъячеистую систему конвек
ции в нижней мантии. Нельзя не обратить внимания, что такую кон
векцию из двух ячей и с восходящими потоками как раз на месте наме
ченных горячих полей рисовали О. Г. Сорохтин [30] и А. С. Монин 
[25] для глобальной конвекции.

Мы должны далее заключить, что в верхней мантии, в частности в 
астеносфере, система конвекции другая, чем в нижней мантии: если в 
нижней мантии конвекция состоит из двух ячей, то в верхней мантии 
она должна быть скорее всего многоячеистой, учитывая необходимость 
того, чтобы протяженность ячей была соизмерима с мощностью верх
ней мантии — 600—700 км; в нижней мантии наиболее вероятна хими
ко-плотностная природа конвекции, по модели О. Г. Сорохтина [30], 
тогда как в верхней мантии следует, видимо, предполагать термальную 
конвекцию за счет подогрева снизу, из горячих полей, т. е. из восходя
щих ветвей нижнемантийной конвекции. Нижняя мантия по составу 
ближе к первичному недифференцированному веществу Земли, чем ис
тощенная верхняя мантия. В нижней мантии продолжается процесс 
дифференциации с выпадением вещества ядра и поступлением более 
легкого материала и энергии вверх, а в верхней мантии на протяжении 
последних 1,5—2 млрд, лет перемешивается один и тот же истощенный 
перидотитовый субстрат.

В соответствии с гипотезой горячих полей нет узких мантийных 
струй, идущих от границы с ядром до подошвы литосферы. Однако есть 
выступы, или те же плюмажи, отходящие от границы раздела нижней 
и верхней мантии и как бы увенчивающие горячие поля Земли. Они 
порождают внутриплитовый магматизм и создают систему горячих то
чек. Неподвижность горячих точек связана с постоянством положения 
горячих полей, хотя не исключены эфемерные горячие точки, появляю
щиеся то в одном, то в другом месте над горячим полем. Скорости пе
ремещения вещества в нижней мантии, судя по смещениям горячих 
точек [48], измеряются миллиметрами в год, т. е. на порядок меньше 
скорости движения литосферных плит и, вероятно, скорости конвектив
ных движений в астеносфере.

На протяжении последних 120 млн. лет положение горячих полей, 
как говорилось, было более или менее постоянным. Для начала мезо
зоя вместо стационарной картины намечается неустойчивость полей. 
По-видимому, эта неустойчивость отражает переход от одноячеистой 
системы конвекции, как это предполагается О. Г. Сорохтиным [30], 
Л. П. Зоненшайном и А. М. Городницким [9] для времени существо
вания Пангеи в позднем палеозое и раннем мезозое, к двухъячеистой 
конвекции в позднем мезозое и кайнозое, когда уже произошел раскол 
Пангеи. Если тектоника плит ответственна за раскрытие и закрытие 
конкретных океанов, за образование складчатых поясов Земли, то с 
тектоникой горячих полей, с их перестройками связана более крупная 
цикличность в развитии Земли: образование и распад суперконтинен
тов (Пангеи) в течение каждых 600—800 млн. лет.

Что касается небольших побочных ветвей, таких, как Центрально- 
азиатская и Тасманская, трудно сказать, почему они возникают, но на
до обратить внимание, что при численном моделировании на ЭВМ гло
бальной конвекции, осуществленном В. П. Кеонджяном [14], помимо 
главных ячей постоянно, при разных вариантах, получались побочные 
малые ветви.
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З А К Л Ю Ч Е Н И Е

Мы стремились показать, что внутриплитовый магматизм приуро
чен к обширным, в тысячи километров поперечником, областям Земли 
и что эти области на протяжении последних 120 млн. лет сохраняют 
неизменным положение по отношению к полюсам Земли. Внутриплито- 
вые базальты в 2—3 раза обогащены литофильными элементами с 
крупными ионными радиусами и радиогенным стронцием по сравнению 
с базальтами срединно-океанических хребтов, и их выплавка может 
происходить лишь из мантии, насыщенной этими элементами, в отличие 
от истощенной мантии, родоначальной для базальтов срединных хреб
тов. В связи с этим мы пришли к заключению, что источник внутрипли- 
тового магматизма лежит в нижней мантии. Области проявления внут- 
риплитового магматизма удалось трактовать как поверхностное отра
жение горячих полей в нижней мантии — обширных участков, разогре
тых относительно смежных частей нижней мантии. Поскольку 
расположение и конфигурация горячих полей не согласуются с грани
цами литосферных плит, был сделан вывод, что процессы перемещения 
вещества и энергии в Земле происходят раздельно на двух уровнях, в 
нижней и верхней мантии, и что для нижней мантии можно говорить о 
тектонике полей, тогда как для верхней мантии — о тектонике литосфер
ных плит. Наиболее вероятным кажется предположение о двухъярус
ной конвекции с двумя ячеями, движимыми химико-плотностной диф
ференциацией (по модели Монина — Сорохтина), в нижней мантии и с 
многими ячеями термальной конвекции в верхней. Мантийные плюмажи 
и горячие точки представляют собой выступы с кровли восходящих те
чений в нижней мантии, т. е. с поверхности горячих полей. Думается, 
что тектоника горячих полей свойственна всем планетам земной груп
пы, тогда как тектоника литосферных плит — Земле и, по-видимому, 
Венере.

Авторы искренне признательны за советы и критические замечания 
В. Е. Хайну, П. Н. Кропоткину, А. И. Альмухамедову, О. Г. Сорохтину, 
Ю. А. Зорину, С. И. Шерману.

Литература

1. А льм ухам едов А. И П е т р о в  Л.  Л.  Фтор, бор и бериллий в траппах Сибирской 
платформы.— Геохимия, 1978, № 7, с. 979—990.

2. Б алаш ов Ю. А. Геохимия редкоземельных элементов. М.: Наука, 1976. 267 с.
3. Б ерк К ,  Уилсон Д . Т. Горячие точки на поверхности Земли.— Успехи физ. наук, 

1977, т. 123, вып. 4, с. 615—632.
4. Геншафт Ю. С., Салтыковский А. Я. Проблемы глубинного строения Монголии.—1 

В кн.: Геология и магматизм Монголии. М.: Наука, 1979, с. 183—194.
5. Главнейшие провинции и формации щелочных пород. М.: Наука, 1974. 376 с.
6. Грин Д . К Р и н г в у д  А. Е. Петрология верхней мантии. М.: Мир, 1968. 334 с.
7. Девяткин Е. В. Кайнозой Внутренней Азии. М.: Наука, 1981. 195 с.
8. Дмитриев Л . В У ханов А. В., Ш араськин А. Я. К вопросу о составе вещества верх

ней мантии.— Геохимия, 1972, № 10, с. 1155—1167.
9. Зоненш айн Л . П .г Городницкий А. М. Палеозойские и мезозойские реконструкции 

континентов и океанов.— Геотектоника, 1978, № 3, с. 3—25.
10. Зоненш айн Л . П., Савостин Л . А. Введение в геодинамику. М.: Недра, 1979. 311 с.
11. Зубат арева Л . И., К абанова Е. С., Р удн и к  Г. Б. Магматизм (магматические породы) 

океанических островов.— Итоги науки и техники. Сер. Геохимия, минералогия, пет
рография. Вып. 10. М.: ВИНИТИ. 1976, 128 с.

12. Иллиес И. К. Рифтовые зоны Западной Европы и Альпийская система.— В кн.: Про
блемы рифтогенеза. Новосибирск: Наука, 1977, с. 89—103.

13. Казьмин В. Г. Особенности геодинамического развития Африкано-Аравийской риф- 
товой системы.— В кн.: Основные проблемы рифтогенеза. Новосибирск: Наука, 1977, 
с. 132—138.

14. Кеондж ян В. П. Модель химико-плотностной дифференциации в мантии Земли.— 
Изв. АН СССР. Сер. Физика Земли, 1980, № 8, с. 3—15.

15. Кепеж инскас В. В. Кайнозойские щелочные базальтоиды Монголии и их щелочные 
включения. М.: Наука, 1979. 312 с.

16. Киселев А. И ., М едведев М. Е., Головко Г. А . Вулканизм Байкальской рифтовой зо
ны и проблемы глубинного магмообразования. Новосибирск: Наука, 1979. 197 с.

17. К озлов В. В., П оникаров В. П., Р а зва л яев А . В. Новейший вулканизм северного 
склона аравийской части Африканской платформы.— Вести. МГУ. Геология, 1967, 
No 2, с. 42—51.

43



18. Кузьм ин М. И. Геохимия фанерозойских магматических пород и геодинамические 
условия их формирования в подвижных поясах: Автореф. докт. дис. Иркутск: Ин-т 
геохимии, 1981. 50 с.

19. Л огачев Н. А. Вулканогенные и осадочные формации рифтовых зон Восточной Аф
рики. М.: Наука, 1977. 183 с.

20. Л огачев Н. А., Фло репсов Н. А. Байкальская система рцфтовых впадин.— В кн.: 
Роль рифтогенеза в истории Земли. Новосибирск: Наука, 1977, с. 19—29.

21. Лутц Б. Г. Химический состав континентальной коры и верхней мантии Земли. М.: 
Наука, 1975. 167 с.

22. Л учицкий И. В. Древние вулканические области южных материков в фанерозое. 
Новосибирск: Наука, 1978. 295 с.

23. М илановский Е. Е. Кинематика тектонических движений, термический режим и вул
канизм Средиземноморского геосинклинального пояса и его «рамы» в орогенном 
этапе альпийского цикла.— Вулканология и сейсмология, 1981, № 4, с. И —35.

24. М илановский Е. Е., К ороновский Н. В. Орогенный вулканизм и тектоника Альпий
ского пояса Евразии. М.: Недра, 1973. 279 с.

25. Монин А. С. История Земли. Л.: Наука, 1977. 228 с.
26. Основы тектоники Китая. М.: Госгеолтехиздат, 1962. 524 с.
27. Нестеренко Г. В ,  А льм ухам едов А. И. Геохимия дифференцированных траппов. М.: 

Наука, 1978. 198 с.
28. Р и н гвуд  А. Д  Состав и петрология мантии Земли. М.: Недра, 1981. 584 с.
29. Рогож ина В. А. Область пониженных скоростей сейсмических волн в верхней ман

тии.— В кн.: Очерки по глубинному строению Байкальского рифта. Новосибирск: 
Наука, 1977, с. 29—48.

30. Сорохтин О. Г. Глобальная эволюция Земли. М.: Наука, 1974. 182 с.
31. Сорохтин О. Г. Геодинамика. Океанология. Геофизика океана. Т. 2. М.: Наука, 1979. 

413 с.
32. Уш аков С. А. Строение и развитие Земли. Т. I. М.: ВИНИТИ, 1974. 268 с.
33. Уш аков С. А. Гравитационное поле и рельеф дна океана. Л.: Недра, 1979. 295 с.
34. Ф ор Г ,  П ауэлл  Дж. Изотопы стронция в геологии. М.: Мир, 1974. 214 с.
35. Х айн В. Е. Общая геотектоника. М.: Недра, 1973. 510 с.
36. A lleg re  С. / ,  D upre В., L am bert В ,  R ichard Р. The subcontinental versus suboceanic 

debate. I. Lead-Neodymium — Strontum isotopes in primary alkali basalts from a 
shield area: the Ahoggar volcanic suite,— Earth Planet. Sci. Lett., 1981, v. 52, p. 85— 
92.

37. A n derson  D. L. Chemical plumes in the mantle.— Geol. Soc. Amer. Bull., 1975, v. 86, 
p. 1593—1600.

38. B erckhem er H ,  B aier B., B ehle A., B urkhardt H ., G ebrande H M a k r i s  / ,  M iller H .f 
Vees R. Deep seismic soundings in the Afar region and on highland of Ethiopia.— 
In: Afar depression of Ethiopia. Proc. Int. Symp. on the Afar. V. 1. Inter-Un. Comm. 
Geodynamics, Sci. Rep 14. Stuttgart, 1975, p. 89—107.

39. B o n a tti E. Ancient continental mantle beneath oceanic ridges.— J. Geophys. Res., 
1971, v. 76, p. 3825—3831.

40. B rooks C., H art S. R., H of m an A., Jam es D. E. Rb—Sr-mantle isochrons from oceanic 
regions.— Earth Planet. Sci. Lett., 1976, v. 32, p. 51—61.

41. C hevallier L , N ougier J. Premiere elude volcano-structurale de 1,’ile de la Possesion, 
ties Crozet, ocean Indien austral.— C. r. Acad, sci., 1981, ser. 2, t. 292, p. 363—368.

42. D a vies G. F. Whole-mantle convection and plate tectonics.— Geophys. J. roy. Astron. 
Soc., 1977, v. 49, p. 459—486.

43. F rey F. A . Rare earth and potassium abundances in the St. Paul’s rocks.— Earth pla
net. Sci. Lett., 1970, v. 7, p. 351—360.

44. H ed g e  С. E., N oble D. C. Upper Cenozoic basalts with high 87Sr/86Sr and Sr/Rb ra 
tios, southern Great Basin, western US.— Geol. Soc. Amer. Bull., 1971, v. 81, p. 3053— 
3070.

45. G irod M. Le massif volcaniques de l’Atakor (Hoggar, Sahara Algerien). Etude petro-
graphiques, s tru c tu ra l et volcanologique. Paris: Centre Nat. Rech. 1971. 157 p.

46. G rossm an L. Refractory trace elements in Ca—Al-rich inclusions in the Allende me
teorite.— Geochim. et cosmochim. acta, 1973, v. 37, p. 1119— 1140.

47. L o id  F. E., D aily D. K. Light element methasomatism of the continental mantle: the 
evidence and the consequences.— In: Physics and Chemistry of the Earth. V. 9. N. Y.: 
Pergamon Press, 1975, p. 389—416.

48. M olnar P , A tw a ter  T. The relative motion of hot spots in the mantle.— Nature, 1973r 
v. 246, p. 288—291.

49. M organ  W. J. Convective plumes in the lower mantle.— Nature, 1971, v. 230, p. 42—43.
50. M organ  W. J. Deep mantle convection plumes and plate motions.— Amer. Assoc. P et

rol. Geol. Bull, 1972, v. 56, p. 203—213.
51. O ’N ions R. K-, E vensen  N. M., H am ilton  P. J. Geochemical modelling of mantle dif

ferentiation and crustal growth.— J. Geophys. Res, 1979, v. 84, p. 6091—6101.
52. O ’N ions R. K., H am ilton  P. / ,  E ven sen  N. M. The chemical evolution of.the Earth 

mantle.— Sci. Amer, 1980, v. 242, № 5, p. 91—101.
53. O versb y  V. M ., G ast P. W. Isotopic composition of lead from oceanic islands.— J. 

Geophys. Res, 1970, v. 75, p. 2097—2114.
54. R in g w o o d  A . E. Phase transformations and mantle dynamics.— Earth Planet. Sci. 

L e tt, 1972, v. 14, p. 233—241.
55. R uncorn S. K. Some comments on the mechanism of continental drift.— In: Mecha

nism of continental drift and plate tectonics. L.— N. Y.— Toronto— Sydney: Acad. 
Press, 1980, p. 193—198.

44



56. Sch illing  J. G. Iceland mantle plume: geochemical study of Reykjanes Ridge.— Natu
re, 1973, v. 242, p. 565—571.

57. Schubert G., Yuen D. A., T urcotte  D. L. Role of phase transitions in a dynamic m ant
le.— Geophys. J. roy. Astron. Soc., 1975, v. 42, p. 705—735.

58. S esiano J. Le Hoggar et son volcanisme.— Globe, 1980, t. 120, p. 71—79.
59. S m ith  A. G., B riden  /. C. Mesozoic and Cenozoic paleocontinental maps. Cambridge: 

Cambridge Univ. Press, 1977. 63 p.
60. Sun S . S., H akson  J. Evolution of the mantle: geochemical evidence from alkali ba

s a lts— Geology, 1975, v. 3, p. 297—302.
61. T atsum oto  M. Genetic relations of oceanic basalts as indicated by lead isotopes.— 

Science, 1966, v. 153, p. 1094—1101.
62. Thom pson S. A., Z oback M. L. Geophysics of the Colorado plateau uplift and me

chanism.— In: Papers presented to the Conference on Plateau uplift. Lunar, a. P la
net. Inst. Texas, 1978, p. 52—54.

63. Turcotte D. L. Membrane tectonics.— Geophys. J. roy. Astron. Soc., 1974, v. 36, 
p. 33—42.

64. T urcotte D. L., O xbourgh E . R. Mid plate tectonics.— Nature, 1973, v. 244, p. 337— 
339.

65. Vail J. R. Jebber-Магга, a dormant volcano in Darfour province, western Sudan.— 
Bull. Volcanol., 1973, v. 36, p. 251—265.

66. V incent P. M. The evolution of the Tibesti volcanic province, eastern Sahara.— In: 
African magmatism and tectonics. Edinbourgh: Oliver & Boyd, 1970, p. 301—319.

67. W akita H., S ch m itt R. A . Rare earth and other elements abundances in the Allende 
meteorite.— Nature, 1970, v. 227, p. 471—479.

68. W asserburg  G. J D e  P ao lo  D. J. Models of Earth structure inferred from neodymium 
and strontium isotopic abundances.— Proc. Nation. Acad. Sci. USA, 1979, v. 76, 
p. 3594—3596.

69. W ilson  /. T. A possible origin of the Hawaiian Islands.— Canad. J. Phys., 1963, v. 41, 
p. 863—866.

70. W ilson J. T. Evidence from ocean islands suggesting movement in the Earth.— Phil. 
Trans, roy. Soc. L., 1965, ser. A, v. 258, p. 145—167.

71. W ilson J. T. Mantle plumes and plate motions.— Tectonophysics, 1973, v. 19, p. 149— 
164.

72. W isem ee J. D. H.  Sant Paul rocks and the problem of the upper mantle.— Geophys.
J .  1966, v. 11, p. 519—525.

Институт океанологии Поступила в редакцию
им. П. П. Ширшова АН СССР, Москва 15. II 1.1982

Институт геохимии
им. А. П. Виноградова, Иркутск



Г E O T  Е К  Т О Н  И К  А
№ 1 Январь — Февраль 1983

УДК 551.241 : (550.3 + 551.4) (267.2.3)

К А Л Я Е В Г. И., К А Р А Б О В И Ч С. В., Р У С А К О В О. М., 
С Т А Р О С Т Е Н К О В .  И.

ГЛУБИННОЕ СТРОЕНИЕ АРАВИЙСКО-ИНДИЙСКОГО ХРЕБТА 
И ЗОНЫ РАЗЛОМА ОУЭН

Рассмотрены тектоника и структура литосферы Аравийско-Индийского 
хребта и зоны разлома Оуэн. Геоморфологические и геофизические данные 
позволили на большом расстоянии уверенно проследить рифтовую долину. 
Выделена новая трансформная зона Академик Вернадский, дано ее поло
жение в плане и описаны особенности строения. Построены плотностные 
модели литосферы Аравийско-Индийского хребта в зонах с различным 
тектоническим режимом развития. Методом гравитационного моделирова
ния изучены плотностные особенности зоны разлома Оуэн, на основании 
которых она продлена по крайней мере до 1® ю. ш. Судя по полученным 
результатам, в этой части Индийского океана имеют место существенные 
вертикальные движения блоков литосферы наряду со значительными го
ризонтальными перемещениями литосферных плит.

Геология дна Индийского океана впервые стала объектом комплекс
ных обширных исследований в период работ Международной Индо
океанской экспедиции (1959—1965). Большой вклад в ее изучение вне
сли также последующие экспедиции, в том числе советские. Нынешние 
представления о геологическом строении Аравийско-Индийского хребта 
отражены в геолого-геофизическом атласе Индийского океана, в ряде 
монографий и статей [3, 6, 9, 10, 17, 21, 23, 24].

Однако несмотря на обилие накопившегося фактического материа
ла, еще недостаточно освещены геолого-геофизические параметры Ара
вийско-Индийского хребта и даже не выявлено достаточно четко распо
ложение его осевого рифта. В 19-м рейсе НИС «Академик Вернадский» 
(декабрь 1978 — апрель 1979) выполнена обширная программа разно
образных геолого-геофизических исследований [2, 3, 10, 16 и др.], что
бы ликвидировать в какой-то мере упомянутый пробел. Рельеф и гео
физические поля Аравийско-Индийского хребта изучены по галсам, об
щая протяженность которых составила около 6000 км. В пределах хребта 
в рифтовой долине и в желобах наименее изученных трансформных раз
ломов проведено драгирование на 10 станциях. Полученные результаты 
легли в основу настоящей статьи.

Хребет является одним из крупных геоморфологических и структур
ных элементов дна Мирового океана, которые составляют единую гло
бальную систему срединно-океанических хребтов. Северной границей 
хребта принято считать зону разлома Оуэн, отделяющую хребет в райо
не 10° с. ш. от Срединно-Аденского хребта (рис. 1). Отсюда Аравийско- 
Индийский хребет протягивается на юго-восток и затем на юг до 
20° ю. ш. Общая протяженность хребта около 3700 км при ширине 300— 
700 км. Он занимает почти строго медиональное положениё+в северо- 
западной части Индийского океана, разделяя его крупные котловины — 
Аравийскую и Сомалийскую. Наиболее выдающаяся вершина хребта 
находится в его северной части на широте около 2° с. ш., где глубина 
дна всего 1311 м. Слой воды в пределах рифтовых ущелий нередко пре
вышает 4000 м, причем максимальные значения глубин приурочены к 
желобам трансформных разломов на пересечении их с рифтовыми 
ущельями. Так, глубина впадины Уитли, расположенной на стыке риф-

РЕЛЬЕФ, ГРАВИТАЦИОННОЕ ПОЛЕ И ТЕКТОНИЧЕСКОЕ 
РАЙОНИРОВАНИЕ АРАВИЙСКО-ИНДИЙСКОГО ХРЕБТА
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Рис. 1. Схема тектоники Аравийско-Индийского хребта:
/ -- области континентальной коры; 2 — шельфовые зоны; 3 — срединно-океанические 
хребты; 4 — асейсмичные хребты; 5 — рифтовая долина; 6 — океанические котловины; 
7 — трансформные разломы; 8 — установленные драгированием ультрабазиты; 9— стан
ции драгирования и их номера (19-й рейс НИС «Академик Вернадский»); 10 — поло

жение профилей, вдоль которых составлены плотностные разрезы

та Срединно-Аденского хребта и желоба разлома Оуэн, равна 5803 м, 
а глубина желоба разлома Вима на стыке с рифтом Аравийско-Индий
ского хребта еще больше — 6492 м [10]. Перепад уровня рельефа хреб
та от дна рифтовых долин до его вершин нередко достигает 2500 м, а в эк
стремальном значении — более 5000 м.

Аравийско-Индийский хребет не проявляет себя в поле силы тяжести 
как единое целое [7]. Его северную от экватора часть можно разде
лить на две зоны: для первой характерно северо-западное простирание 
гравитационных аномалий, для второй — северо-восточное. Смена про
стираний происходит довольно резко в районе, центр которого располо
жен в точке с координатами 1° с. ш., 60° в. д. Однако интенсивность 
поля остается без изменений и характеризуется чередованием слабых
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аномалий в свободном воздухе разного знака интенсивностью до 50— 
60 10~5 м/с2. Совместный анализ батиметрических и гравиметрических 
данных показывает, что рельеф дна отличается важной особенностью: 
на меридиональные структуры хребта накладываются элементы рельефа 
северо-восточного простирания. Поэтому общий план рельефа приобре
тает сложный узор из пересекающихся желобов и возвышенностей ме
ридионального и северо-восточного простираний.

Аравийско-Индийский хребет в тектоническом отношении также 
можно разделить на две части, отличающиеся прежде всего своими про
стираниями. Первая протягивается в юго-восточном направлении от 
разлома Оуэн до горы Вернадского. Расположенная южнее вторая 
(большая часть хребта) имеет меридиональное простирание. Она про
тягивается на расстояние 2500 км, примерно от горы Вернадского до 
южного окончания хребта. Эта часть хребта, по-видимому, тектониче
ски активнее, более резко расчленена и разбита многочисленными раз
ломами, смещающими в плане рифтовую долину (см. рис. 1).

В отмеченной северной части хребта рифтовая долина выделяется 
четко. В южной части хребта ущелье диагностируется менее уверенно. 
Оно расчленено многочисленными разломами, каждый из которых вы
ражен в виде желоба. Судя по эхолотным промерам, рифтовое ущелье 
и желоба чаще имеют V-образный профиль. Относительные глубины 
рифтовых долин, ясно выраженных в рельефе, достигают 1000—1500 м 
и более. В направлении дна они суживаются до нескольких километров. 
Склоны нередко крутые — до 20—30°, ступенчатые, сложенные скальны
ми породами.

Гравитационное поле трансформных разломов коррелируется с 
рельефом достаточно четко. Например, перепаду рельефа зоны разлрма 
Оуэн, достигающему 3000 м, соответствует перепад аномалий поля силы 
тяжести 200—250-10~5 м/с2. Детали соотношений рельефа и гравита
ционных аномалий можно видеть на плотностных разрезах (рис. 2—5).

В северо-западной части Аравийско-Индийского хребта, примерно 
от 10° с. ш. до экватора, располагаются две крупнейшие зоны разломов: 
зона разлома Оуэн и зона разлома Академик Вернадский, которая вы
делена в 19-м рейсе НИС «Академик Вернадский» [10] *.

МАГМАТИЧЕСКИЕ И МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ 
КОРЕННОГО ДНА

Станции драгирования в основном были приурочены к стыкам осе
вого рифта и трансформных разломов (см. рис. 1). В большинстве слу
чаев были подняты породы весом до 50 кг и более, а в зоне разлома 
Оуэн — около 700 кг.

В резко преобладающем числе драгирований со дна осевой рифто- 
вой долины подняты новообразованные (свежие) базальты с типичны
ми формами подушечных лав. Из желобов трансформных разломов 
драгированы ультрабазиты. Однако выполненный объем драгировок в 
совокупности с данными предшествующих исследований не позволяет 
считать обязательной отмеченную связь ассоциаций пород с определен
ными типами тектонических структур.

Полнокристаллические породы из группы габброидов получены из 
зоны сочленения осевого рифта и желоба разлома Мария Целеста 
(станция 2191). Почти на всех станциях, приходящихся на осевой рифт, 
отобраны толеитовые базальты со свежими (без новообразований гид
роокислов марганцев и железа) корками вулканического стекла (стан
ция 2161, 2162, 2172, 2173, 2193).

Вместе с тем драгировки, выполненные в рейсе, и работы прежних 
лет показали, что на склонах возвышенностей, прилегающих к рифту, 
обычно встречаются в той или иной мере измененные базальты — их

1 В южной части хребта находятся зоны разломов Вима, Витязь, Арго и Мария Це
леста. Они сравнительно хорошо изучены в годы работ Международной Индоокеанской 
экспедиции [18, 19].
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Рис. 2. Плотностная модель Аравийско-Индийского хребта:
А — по профилю I—Г (6°3f9i/ с. ш., 62.°42' в. д.— 3°56' с. ш., 60°46' в. д)„ Б — по профилю 

II—II' (1°427 с. ш., 65° в. д.— 1°44' с. ш., 68°35' в. д.)
Кривые силы тяжести: 1 — наблюденная, 2 — рассчитанная от модели с корой глубоко
водной котловины, 2 — разностная (кривая 1 — кривая 2)\ 3 — рассчитанная от модели 
с мощностью литосферы 20 км; 37— разностная (кривая 1 — кривая 3), отражающая 
эффект разуплотнения для хребта по профилю II—II7; 4 — рассчитанная от принятой 
плотностной схемы; 4' — разностная (кривая 1 — кривая 4), демонстрирующая точность 
подбора плотностной схемы. Значения силы тяжести приведены к системе СИ (10_5м/с) 
I — коренные породы дна по [12]; II — океанический слой 2; III — океанический слой 3; 
IV — породы верхней мантии; V — блоки ультраосновных пород; VI — рельеф дна; 
VII — положение рифтовой долины; VIII — номер станции драгирования; IX — грани
цы раздела внутри коры и значения плотности слоев; X — значения плотности пород 

верхней мантии на разной глубине

метаморфические аналоги (станции 2162, 2192)— амфиболиты, эпидо- 
товые и актинолит-хлоритовые сланцы. Ультрабазиты встречены в 
зонах разломов Оуэн, Академик Вернадский и Мария Целеста (станция 
2159, 2197, 2177 и 2191). Они представлены серпентинизированными 
перидотитами — преимущественно гарцбургитами, реже лерцолитами 
(разлом Оуэн) и их метаморфическими аналогами — тальк-антофилли- 
товыми породами (разлом Академик Вернадский). Ультрабазиты зани
мают особое положение в рельефе океанического дна. Анализ глубин, с 
которых они были подняты, и сопоставление их с характером рельефа 
свидетельствуют, что ультрабазиты испытали крупные перемещения, 
по-видимому, в виде протрузий. Они образуют поднятые мантийные 
блоки вдоль трансформных разломов. Вертикальная составляющая 
перемещения мантийных ультрабазитов весьма значительна. Например, 
на станции 2177 (зона разлома Академик Вернадский) ультрабазиты 
подняты с интервала глубин 2150—1700 м, тогда как дно желоба при
ходится на изобату около 4000 м.

Все образцы ультрабазитов обнаруживают явные следы тектониче
ских движений в виде зеркал скольжения, брекчий с кальцитовым це
ментом и тектонитов, связанных с дислокационным метаморфизмом. 
Эти явления особенно видны в серпентинитах, поэтому можно предполо- 4
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Компоненты, % 1 2 3 4 5 6 7 8

Si02 48,99 48,79 49,40 49,65 55,19 38,61 41,25 36,22
тю 2 1,43 1,61 0,79 0,36 0,08 0,11 Следы Следы
ai2o 3 16,87 15,30 15,66 19,11 1,52 1,98 1,32 1,80
Fe20 3 3,03 6,36 4,68 1,96 1,97 4,58 4,73 5,54
FeO 6,82 5,03 4,60 3,52 3,59 3,81 3,90 3,75
MnO 0,20 0,16 0,10 0,11 0,15 0,15 0,13 0,19
MgO 6,34 5,22 9,01 7,59 25,58 32,75 36,49 33,59
CaO 11,38 10,62 10,45 12,77 6,57 4,41 3,01 5,10
Na20 2,72 3,04 2,83 2,64 0,32 0,43 0,26 Следы
KsO 0,48 0,53 0,21 0,11 Следы 0,11 0,06 —
p 2o 5 0,24 0,23 0,03 0,03 0,01 0,04 сл . —
C02 О б  Ш 0,11 0,21 0,53 0,14 0,32 — — —
rV j o p r — — — — — 0,01 0,09 0,02
Скарб — — — — — 2,11 1,12 3,16
н2о 0,50 1,20 1,17 0,36 0,51 1,07 0,70 0,72
Cr20 3 0,60 1,08 1,07 1,30 3,76 9,36 6,49 9,50
Сумма 99,71 99,55 99,53 99,65 99,62 99,53 99,95 99,69
П римечание. 1,2 — базальты, станции 2161, в районе зоны разлома Оуен; 3,4—габбро, станция 2191, зона  ̂
разлома Мария Целеста; 5 — тальк-антофиллитоЕый сланец, станция 2177, зона разлома Академик 
Вернадский; 6, 7 ,8 , лерцолиты серпентинизированные, станция 2197, зона разлома Оуэн. Анализы выпол
нены в лаборатории ИГФМ АН УССР, аналитики А. А. Стрыгина и Т. И. Сажарова.

жить, что перемещение блоков мантийных пород сопровождается интен
сивными процессами образования меланжа.

Детально петрохимические характеристики пород, полученных при 
драгировании дна в 19-м рейсе НИС «Академик Вернадский», приведе
ны в работах петрографического отряда [2]. Здесь же мы ограничимся 
лишь представлением результатов химических анализов проб основных 
типов пород (таблица).

ОСЕВАЯ РИФТОВАЯ ДОЛИНА

Рельеф Аравийско-Индийского хребта довольно резко расчлененный. 
Всюду его склоны обнаруживают грядовый характер. В гребневой час
ти контрастность рельефа резко усиливается с относительным превыше
нием гряд до 2000 м и более.

В рейсе рифтовая долина была многократно пересечена в северной,, 
средней и южной частях хребта. Она отлично выделяется на эхолотных 
профилях. Глубина дна рифтовой долины от уровня океана обычно бо
лее 4000 м, а глубина вреза относительно смежных грядообразных 
горных возвышенностей около 2000 м. Ширина долины обычно варьи
рует в пределах 20—30 км.

На основе анализа батиметрических карт, эхолотных профилей и 
геофизических наблюдений удалось зафиксировать рифтовую долину 
на всем протяжении хребта и отразить ее на тектонической схеме (см. 
рис. 1). Осевое рифтовое ущелье выделяется на большей части аквато
рии даже при проведении изобат через 500 м. Наиболее четко оно выра
жено в рельефе северо-западной части хребта на протяжении около 
900 км. Здесь рифтовая долина почти прямолинейна. Лишь в южной 
оконечности этой части хребта (в районе горы Вернадского) проявля
ются дополнительные глубокие долины, которые дробятся на отдельные 
фрагменты, смещенные относительно друг друга.

Южная часть хребта более резко расчленена и разбита многочис
ленными трансформными разломами. Самые крупные из них упомина
лись выше. Они смещают рифтовую долину в плане. На некоторых 
участках рифтовое ущелье как бы теряется, либо появляются его «дуб
ликаты» в виде нескольких равноценных по глубине рифтовых долин, 
и трудно решить, какая из них представляет подлинный осевой рифт, 
например, между трансформными разломами Арго и Мария Целеста.

Почти все трансформные разломы в этой наиболее нарушенной час
ти хребта являются левосторонними, тогда как по другую сторону Аф
риканской плиты в Атлантическом океане примерно на этих же широ-
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iax нарушения подобного типа, как правило, правосторонние. Возмож
но, эти различия в направлении сдвига по трансформным разломам не 
являются чисто случайными,

ЗОНА РАЗЛОМА АКАДЕМИК ВЕРНАДСКИЙ

Южнее горы Вернадского расположена широкая зона тектонических 
нарушений с эшелонированными в ней многочисленными разломами, 
значительно усложнившими рельеф центральной части хребта. Она за
нимает значительный сегмент Аравийско-Индийского хребта, приходя
щийся на сочленение его северо-западной и меридиональной провинций. 
Вероятно, здесь вследствие довольно резкой смены простирания хребта 
возникли напряжения скалывания, вызвавшие крупные тектонические 
смещения. В пределах этого региона основные элементы рельефа пере
ориентированы и расположены почти ортогонально к его северо-запад
ному простиранию. Рассматриваемая область ограничена в меридио
нальном направлении от 1° ю. ш. до 4° с. ш., а по долготе от 64° 30' др 
68° 30' в. д. Здесь выделяется серия прерывистых желобов, ориентиро
ванных в северо-восточном направлении по азимуту около 45°. Выде
ляются, по крайней мере, четыре желоба, которым отвечают минималь
ные значения аномалий силы тяжести (—50н— 75 • 10~5 м/с2.) Глубина 
в желобах вблизи гребневой части хребта более 4000 м. По мере уда
ления от нее относительная глубина желобов уменьшается, создавая 
впечатление, что желоба выклиниваются. Наиболее протяженные два 
желоба (длиной свыше 500 км) находятся в районе станции 2177, кото
рая была приурочена к зоне максимальных смещений. Они разделены 
цепью прерывистых грядообразных поднятий, ориентированных также 
по азимуту около 45°. Гряды возвышаются до отметок глубин местами 
менее 2000 м. Характер рельефа отражен на профиле по галсу, прой
денному почти поперек этих нарушений (рис. 2, Б).

Рассматриваемая зона максимальных смещений совершенно анало
гична зонам трансформных разломов Оуэн, Вима, Витязь, Арго и 
др., установленным в прежние годы другими научно-исследовательскими 
судами. По сложившейся традиции ее назвали зоной разлома Акаде
мик Вернадский [10]. Судя по рельефу дна, протяженность этой слож
ной зоны разлома около 600 км. Величина смещения рифтовой долины 
около 120 км. По характеру смещения зона разлома Академик Вернад
ский в целом представляет собой левосторонний трансформный раз
лом. Во всей области сочленения северо-западной и меридиональной 
частей Аравийско-Индийского хребта его центральная рифтовая долина 
теряет свою выразительность, поскольку она разорвана на отдельные 
фрагменты, значительно смещенные относительно друг друга (см. 
рис. 1). Возможно, здесь изменения в простирании хребта связаны с 
изменением направления спрединга океанического дна. Эхолотные про
фили выявляют повсеместное террасирование склонов возвышенностей, 
по-видимому, отражающее сбросовые нарушения, которые возникают в 
условиях растяжения в осевой зоне хребта.

В пределах грядообразных возвышенностей, ограничивающих север
ную из упомянутых двух депрессий-желобов, было проведено драгиро
вание на станции 2177, координаты которой 1° 37' с. ш. и 67° 04' в. д. 
Опробованию подверглась локальная возвышенность (длиной около 
35 км) с вершиной на глубине 1311 м. Драга прошла склон в интервале 
глубин 2150—1700 м. Здесь получены измененные ультрабазиты — 
тальковые и тальково-антофиллитовые породы,* трещиноватые и ката- 
клазированные с зеркалами скольжения. В них были обнаружены при
сущие ультрабазитам хромшпинелиды. На участке отбора образцов 
повторилась выявленная ранее особенность, свойственная трансформ
ным разломам: в смежных с ними поднятых блоках на поверхность 
океанического дна выступают ультрабазиты верхней мантии (см. табли
цу), которые слагают возвышенности, резко выступающие над дном 
центральной рифтовой долины.
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Плотностные разрезы Аравийско-Индийского хребта. Для выясне
ния тонкой структуры и геоморфологии рифтовой области северной 
части хребта и исследования особенностей его глубинного строения по
строены две плотностные модели вдоль профилей через описанные 
выше участки хребта, несколько отличающиеся по тектонической по
зиции. Первый из профилей проходит в районе горы Вернадского, а 
второй пересекает хребет и зону трансформного разлома Академик 
Вернадский примерно по 1° с. ш.

В работе использован разработанный в Институте геофизики им. 
С. И. Субботина АН УССР подход к интерпретации аномалий поля си
лы тяжести Мирового океана методом подбора, который позволяет 
осуществлять привязку расчетных аномалий к единому уровню [5]. 
Репером для отсчета модельных аномалий служит суммарный гравита
ционный эффект опорной колонки, включающей в себя разрез зрелой 
океанической коры глубоководной котловины (возраст дна 40—80 млн. 
лет) мощностью 6,4 км и толщу воды в 5,2 км. При таком подходе от
клонение гравитационного эффекта плотностного разреза интерпрета
ционного профиля от реперного является мерой аномальности распреде
ления плотности в земной коре и верхней мантии изучаемых акваторий 
относительно нормальной плотностной структуры подкорового вещества 
глубоководных котловин, геофизические параметры которых в интер
вале развития от 40 до 80 млн. лет сохраняются стационарными [8].

Интерпретация аномалий поля силы тяжести проводилась по сле
дующей схеме. Сначала рассчитывали гравитационный эффект от раз
реза земной океанической коры глубоководной котловины с возрастом 
40—80 млн. лет, но с учетом реального рельефа вдоль каждого из про
филей. Затем полученные модельные аномалии AgM наносили на графи
ки (рис. 2, А, Б, кривая 2). Причем с нулевой линией наблюденных 
значений гравитационных полей совместили уровень привязки модель
ных кривых — значение —560-10“б м/с2, которое равно гравитационно
му эффекту опорной колонки. Как видно из рисунков, кривые AgM 
располагаются систематически выше наблюденных графиков А^.в- 
Разностные аномалии (Agp), полученные путем вычитания рассчитан
ных полей из наблюденных, графически представляют собой региональ
ные минимумы, осложненные локальными всплесками положительного 
знака относительно среднего хода кривых Agv (кривые 2 на рис. 2, 
Ау Б). Для первого профиля амплитуда разностной региональной ано
малии достигает 135* 10“5 м/с2, а для второго она равна 185* 10~5 м/с2. 
Локальные возмущения Agp превышают 30* 10~5 м/с2. Поскольку ампли
туда региональных и локальных аномалий Agp соответственно больше, 
чем ошибка измерений Agc,B и погрешность из-за неопределенности в 
выборе модельного разреза вместе взятых, региональные и локальные 
черты отражают особенности геологического строения вдоль профиля.

Наличие крупных отрицательных разностных аномалий поля силы 
тяжести над Аравийско-Индийским хребтом установлено давно [4]. Их 
легко объяснить, если допустить существование под корой разуплот
ненного вещества, отождествленного с астеносферой, кровля которой 
иод рифтовой долиной залегает на глубине всего 7—9 км [8, 12]. Ло
кальные возмущения региональных разноостных кривых Agp также 
обусловлены геологическими факторами. Дело в том, что при тщатель
ном просмотре кривых 2 обнаружено совпадение местных искажений 
графиков Agp с положительными формами рельефа, представляющими 
собой крутые склоны поперечных хребтов, параллельных трансформным 
разломам. Измерения плотности поднятых при драгировании ультраба- 
зитов с учетом литературных сведений дают основание принять для 
пород приподнятых блоков значений плотности в пределах 2,85—3,15- 
•103 кг/м3, отвечающие ультраосновным породам умеренной и средней 
степени серпентинизации.

Удовлетворительное совпадение наблюденного и модельного графи
ков Ag  по профилю I—Г получено исходя из предположения, что в этом 
районе распределение плотности под рифтовой долиной типично для
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подобных структур (3,17-103 кг/м3 на глубине 7 км и 3,29-10* кг/м* на 
60 км), а плотность пород, слагающих указанные приподнятые блоки, 
соответствующие бортам трансформных разломов, изменяется от 2,85- 
•103 кг/м3 на вершине до 3,15 -103 кг/м3 у основания. Асимметрия регио
нальной остаточной аномалии (кривая 2, рис. 2, А) отражает различ
ную мощность литосферы по обе стороны от осевой длины хребта. Уто
нение литосферы к западу от рифтового ущелья — следствие того, что 
здесь дно океана на одинаковом расстоянии от оси хребта, судя по маг
нитным аномалиям, является более молодым, чем к востоку [20]. По
скольку графики Agp для профилей I—Г и II—II7 не совпадают не 
только по уровню, но и по форме, механический перенос плотностной 
модели типичной рифтовой зоны профиля I—Г для профиля II—II7 не 
привел к совпадению наблюденной и рассчитанной кривых. Вдоль про
филя II—II7, пересекающего зону трансформного разлома Академик 
Вернадский (рис. 1, 2, В), методом подбора аномалий поля силы тяже
сти установлена более сложная геологическая обстановка, чем в районе 
горы Вернадского. Так, например, совмещение кривой Agc.B. с графиком 
Agu достигается только в случае, если мощность литосферы за предела
ми рифта принять равной 20 км на расстоянии порядка 150 км от оси 
хребта к востоку и около 300 км к западу. Такая трактовка геологиче
ского строения к западу от рифта согласуется с тем, что здесь возраст 
пород дна по магнитной хронологии менее 5 млн. лет. которому, по 
формуле О. Г. Сорохтина [8], соответствует толщина литосферы около 
20 км.

Асимметрия мощности литосферы, которая получена в результате 
интерпретации Д£с.в> обусловлена тем, что судя по форме кривой Agp 
профиль II—II7 к западу от хребта дважды пересек одну и ту же риф- 
товую долину, смещенную по трансформному разлому, и поэтому здесь 
зафиксирована удвоенная ширина зоны пониженной плотности (астено- 
сферного клина). Удвоенные латеральные размеры астеносферного 
клина привели к тому, что только на расстоянии 300 км от оси хребта 
литосфера достигла мощности, которая в обычной ситуации наращива
ется значительно ближе (150 км) к конструктивной границе плит. 
Локальные возмущения положительного знака, как и в первом случае, 
связаны с блоками ультраосновных пород, тектонически выжатыми 
вверх по трансформным разломам. По локальным аномалиям разност
ного поля удалось в ряде случаев продлить трансформные разломы, 
которые на некоторых участках выделены по геоморфологическим и 
геологическим признакам.

ЗОНА ТРАНСФОРМНОГО РАЗЛОМА ОУЭН

Разлом Оуэн — один из самых крупных разломов океанического дна, 
имеющий длину свыше 2700 км. Он впервые выделен Д. Метьюзом [25]. 
Его простирание 50—55°. Разлом Оуэн, по-видимому, весьма древний 
[26, 27]. По направлению сдвига он представляет собой левосторонний 
трансформный разлом типа хребет — хребет со смещением в плане осе
вого рифта примерно на 300 км. Максимальная глубина отвечающего 
ему желоба — 5803 м (впадина Уитли). Разлом Оуэн имеет вытянутые 
вдоль него крупные грядообразные поднятия, контрастно возвышаю
щиеся над дном желоба. Наиболее выдающиеся из них — хребет Чейн 
на юго-западе и хребет Меррея на северо-востоке. Проблематичным 
представляется юго-западное продолжение разлома Оуэн [22].

В поперечном сечении зоны разлома Оуэн выделяются прежде всего 
два главных элемента рельефа: глубоководная узкая депрессия вдоль 
юго-восточного борта разломной зоны и узкая, но высокая горная гря
да, ограничивающая депрессию с северо-запада. Эти тектонические зо
ны хорошо иллюстрируются на профилях, составленных на основании 
промеров дна по различным сечениям зоны разлома Оуэн (рис. 3, 4, 5). 
На профилях вдоль юго-восточного борта зоны разлома прослеживает
ся V-образная глубинная долина. Средняя ее глубина варьирует в пре-
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делах 4000—5000 м. Относительное превышение отдельных горных 
вершин над дном депрессии достигает 3030 м. В других местах склоны 
имеют ступенчатое строение, обусловленное, возможно, сбросовыми 
нарушениями. Юго-восточный борт впадины отделен от абиссальной 
равнины пологим валом, имеющим отметки глубин 3700—3600 м.

В районе впадины Уитли особенно контрастно воздымается северно
западный борт депрессии разлома Оуэн. Крутизна склонов не только 
достигает здесь местами 30°, но на эхолотных профилях зафиксированы 
почти вертикальные уступы, по-видимому, отвечающие выходам корен
ных пород. В прежние годы здесь было проведено драгирование с 
подъемом пород весом до 300 кг [21]. По результатам этого опробова
ния установлено, что северо-западный борт впадины Уитли от основа
ния доверху сложен ультрабазитами. В 19-м рейсе НИС «Академик 
Вернадский» этот борт также подвергся драгированию (станция 2197). 
В интервале глубин 5728—3600 м получены исключительно ультрабази- 
ты (700 кг). Среди них были крупные глыбы лерцолитов и гарцбурги- 
тов, большей частью серпентинизированных и только изредка мало 
затронутых гидратаций. Все образцы, как правило, обнаруживают раз
личные структуры тектонитов. Плоскости скольжения обычно прохо
дят по серпентинитам, по которым, по-видимому, предпочтительней раз
виваются смещения.

Узкие хребты Чейн и Меррея, находящиеся соответственно на юго- 
западе и северо-востоке от впадины Уитли, состоят из отдельных 
кулисообразно расположенных в плане удлинённых отрогов. Все они 
имеют северо-восточное простирание. Относительные превышения этих 
гряд над дном желоба колеблются в пределах 300—1000 м. Гребни гряд и 
их отрогов весьма расчленены и лишены осадков, которые, как показа
ло драгирование (станция 2173), встречаются лишь на дне и на нижних 
склонах узких долин и ущелий. Большей частью эти осадки представ
лены маломощными фораминиферовыми песками. Кристаллические 
породы представлены в различной степени измененными толеитовыми 
базальтами. Особенно сложные и пересеченные формы рельефа фикси
руются между впадиной Уитли и рифтовой долиной Аравийско-Индий
ского хребта. Здесь хребет изрезан многочисленными узкими долинами, 
ориентированными под острым углом к его общему простиранию. Выяв
лено около десятка округлых вершин, возвышающихся над основанием 
до 1000—1500 м. В профиле все они имеют остроконечную форму и, по- 
видимому, сложены базальтами. Аналогичные формы рельефа распрост
ранены также в пределах хребтов Чейн и Меррея. Большинство из них 
тяготеет к северо-западному склону хребта. Анализ эхолотных данных 
и детальных карт рельефа с учетом результатов драгирований показы
вает, что рассматриваемые округлые возвышенности, вероятно, пред
ставляют собой вулканические сооружения.

Плоское абиссальное дно Сомалийской котловины упирается в высо
кий и круглый склон хребта Чейн. Относительное превышение отдель
ных вершин этого хребта над абиссальной равниной достигает более 
3000 м. Такой перепад высот на расстоянии 7 км по горизонтали сви
детельствует о контрастных вертикальных перемещениях вдоль описы
ваемого разлома. Судя по картам рельефа океанического дна, анало
гичные соотношения имеются и вдоль северо-западного борта хребта 
Меррея. Примечательно, что все вулканические аппараты центрального 
типа в пределах хребтов Чейн и Меррея пространственно тяготеют к 
зоне разлома. Они образуют цепочки вдоль нее, тем самым подтверж
дая высокую тектоническую активность зоны разлома Оуэн.

Плотностные разрезы зоны разлома Оуэн. Исследование плотност
ных разрезов структур, относящихся к зоне разлома Оуэн и возможно
му ее продолжению на юго-запад, проведено по четырем профилям. Их 
расположение показано на рис. 1. Один из профилей пересекает впади
ну Уитли, два — хребет Чейн, а третий проходит по Сомалийской кот
ловине в широтном направлении примерно по 1° ю. ш. Последователь
ность интерпретационных приемов при изучении глубинного строения
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Рис. 3. Плотностный разрез зоны разлома Оуэн через впадину Уитли 
(профиль III—ИГ. Координаты: 13°13,8' с. ш., 55°56,8' в. д.— 12°52' 

с. ш., 58°40,5' в. д.)
Кривые силы тяжести: 1 — наблюденная, 2 — рассчитанная от моде
ли с корой глубоководной котловины, 3 — рассчитанная от принятой 
плотностной схемы. I—VI — условные обозначения те же, что и на 
рис. 2; VII — вероятное положение границы М; VIII — границы раз
дела в коре и значения плотности слоев; IX — предполагаемое поло

жение зоны протрузий

вдоль профилей оставалась прежней. Как и раньше, были рассчитаны 
гравитационные эффекты разреза глубоководной котловины с возрас
том 40—80 млн. лет для всех профилей с учетом батиметрии каждого 
пересечения. Результаты первого этапа подбора плотностного разреза 
оказались различными; гравитационный эффект исходной модели сов
падает с наблюденным полем силы тяжести хребта Чейн; систематиче
ски превышает измеренное значение Agc.B впадины Уитли и постоянно 
не достигает величины реального поля Сомалийской котловины. Такой 
итог расчетов указывает на то, что каждый участок, где проходят про
фили, характеризуется своими геолого-геофизическими параметрами 
коры и верхней мантии, присущими только данному участку.

В районе впадины Уитли для того, чтобы добиться совмещения гра
фиков измеренного и модельного полей силы тяжести при выбранном 
уровне привязки рассчитанных графиков, необходимо просто увеличить 
мощность земной коры до 9 км вдоль большей части профиля, за 
исключением интервала между пикетами 520—580 (рис. 3). Между 
пикетами 520—580 ситуация сложнее. Здесь на графиках силы тяжести 
четко выделяется положительная аномалия, искаженная в средней ее 
части некоторым уменьшением значений Agc.B- Ее амплитуда больше, 
чем остальных аномалий. Поэтому увеличение мощности коры до 9 км 
не приводит к совмещению измеренного и модельного полей. Эта анома
лия пространственно совпадает с возвышенностью, юго-восточной склон 
которой образует приподнятый северо-западный борт впадины Уитли. 
Поскольку этот борт сложен исключительно ультрабазитами, то анализ 
гравитационного поля дает основание считать, что возвышенность пред
ставляет собой приподнятый блок пород ультраосновного состава. 
Если, как и ранее, принять плотность ультрабазитов, равной 2,85* 
•103 кг/м3 на вершине блока и 3,15 -103 кг/м3 у подошвы, то совпадение 
наблюденного и измеренного полей происходит при мощности коры 
18 км. За подошву коры здесь принята граница, где плотность пород
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достигает значения 3,3-103 кг/м3, характерного для пород верхней ман
тии. Это уточнение необходимо было привести, поскольку, строго гово
ря, верхняя мантия во впадении Уитли обнажается на ее дне. Анализ 
химического состава оливинов, орто- и клинопироксенов, а также шпи
нелей ультрабазитов, слагающих приподнятый борт, привел к выводу, 
что эти породы образовались на глубине примерно 25 км в океанической 
литосфере, а затем были частично перекристаллизованы и приведены 
в состояние равновесия во время последующего двухстадийного процес
са транспортировки мантийного вещества к дну океана [20, 21]. Пред
ставление о глубинном происхождении ультраосновных пород запад
ного склона впадины Уитли в общем согласуется с плотностным раз
резом через эту впадину, поскольку нижняя кромка блока ультрабази
тов располагается на глубине примерно 22 км. Речь о совпадении петро
логических и геофизических данных может идти только в принципе: 
изменение плотности пород указанного блока повлечет за собой изме
нение глубины залегания его подошвы. Например, если породам подош
вы блока приписать плотность 3,2 -103 кг/м3, то их мощность сократится 
на 3,5 км. Однако судя по механизму вертикальных тектонических дви
жений в зонах трансформных разломов, в них сильно развита серпенти- 
низация ультраосновных пород, и поэтому величина плотности 3,2- 
•103 кг/м3 является предельной. Таким образом, при любых приемле
мых величинах плотности пород в блоке между пикетами 520—580 его 
подошва залегает на глубине 20—25 км.

Перейдем теперь к истолкованию аномалий в свободном воздухе 
хребта Чейн (рис. 4, А, Б). Поскольку здесь кривые Ag*M, полученные в 
предположении о наличии под хребтом коры глубоководной котловины 
с возрастом 40—80 млн. лет (аналогичной той, которая принята в опор
ной колонке), совпадают с наблюденным полем Agc.B почти вдоль всей 
длины двух профилей, его поле силы тяжести обусловлено в основном 
рельефом дна. Исключение составляет лишь западное подножие хреб
та, где, по сейсмическим наблюдениям, развита мощная толща осадков
[7]. Различие кривых Agc.B и AgM над склоном хребта, по-видимому, 
вызвано тем, что здесь мощность коры несколько больше, чем в исход
ной плотностной схеме. Уменьшения гравитационного эффекта модели 
можно достичь также и варьированием параметров осадочного кармана 
у подножия хребта. Однако этот путь мало оправдан. Во-первых, мощ
ность осадков определена сейсмическими измерениями достаточно точ
но. Во-вторых, для уменьшения плотности осадочных пород до 2,0—2,2- 
•103 кг/м3 нет сколько-нибудь обоснованных причин, так как здесь раз
виты терригенные осадки, у которых из-за повышенной концентрации 
обломочного материала плотность колеблется в пределах 2,15—2,45- 
•103 кг/м3 [27].

Для совмещения модельной кривой (кривая 2, рис. 4) и наблюден
ного графика Agc.B (кривая 1) необходимо весь разрез у западного 
склона хребта опустить вниз на 1 км. По-видимому, такое резкое уве
личение мощности коры могло произойти только при смещении слоев 
коры вниз по разлому. Результат тектонических подвижек в виде ло
кального прогиба не выражен в рельефе дна котловины только потому, 
что у западного склона хребта накопилась толща осадков, которая вы
ровняла дно абиссальной котловины в районе хребта Чейн.

Наконец, рассмотрим профиль V—V' в Сомалийской котловине, ко
торый специально был пройден через погребенную под толщей осадков 
структуру, с целью пролить свет на ее геологическое строение. Дело в 
том, что она выявлена только методом непрерывного сейсмического 
профилирования [22]. В аномальном магнитном поле эта структура 
не проявляется, а гравиметрически ранее не изучалась. Погребенная 
структура представляет собой узкую систему поднятий и прогибов 
кристаллического фундамента субмеридионального простирания, распо
ложенную к юго-западу от хребта Чейн между 2° с. ш. и 4° ю. ш. Систе
ма состоит из трех поднятий, отделенных друг от друга прогибами 
общей шириной около 50 км (рис. 5). Каждая из линейных возвышен-
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Рис. 4. Плотностный разрез хребта Чейн
А — по профилю IV—IV" (7°16' с. ш., 54°45' в. д.— 4°22/ с. ш., 54°10' в .д.); Б — по 

профилю IV—IVх (7°26' с. ш., 54°46,37 в. д.— 7°247 с. ш., 5б°47,8' в. д.)
Кривые силы тяжести: 1 — наблюденная, 2 — рассчитанная от модели с корой глубоко
водной котловины, 3 — рассчитанная от принятой плотностной схемы. I — область на
копления осадков, II—VI — те же, что и на рис. 2; VII — значения плотности на гра

ницах в коре; VIII — зона предполагаемых разломов

ностей уверенно зафиксирована только на отдельных участках. Напри
мер, западная из них не трассируется севернее 1° с. ш., а восточная не 
обнаружена на 2° с. ш. Все погребенные хребты в рельефе дна котлови
ны совершенно не выражены. Это подтверждается графиком бати
метрии.

По мнению авторов, выделивших систему погребенных хребтов, ре
шение вопроса о том, является ли она юго-западным продолжением 
хребта Чейн, в значительной степени зависит от взглядов на тектониче
скую историю акватории [22].

Анализ графика Д£с.в вдоль профиля V—V' показывает, что систе
ма линейных поднятий и прогибов выделяется не только на сейсмиче
ских записях, но также в поле силы тяжести. Причем морфология кри
вых Age.» над погребенной структурой и хребтом Чейн идентична: и 
обоих случаях зафиксирована одинаковая последовательность экстрему
мов аномалий поля силы тяжести, где повышения поля чередуются с 
его понижениями. Уже этот признак дает основание говорить о сходст
ве хребта Чейн с системой погребенных структур.

Однако прежде чем делать окончательный вывод, обратимся к рас
смотрению плотностного разреза по профилю V—V'. Для того чтобы 
получить совпадение кривых Agc.B и AgM, необходимо ликвидировать 
дефицит масс под дном котловины. Желаемый результат можно достичь 
по сути лишь одним путем, а именно увеличить плотность пород под
коркового вещества до астеносферы относительно плотности верхней 
мантии глубоководной котловины с возрастом 40—80 млн. лет, где рас
пределение плотности считается нормальным. Этот вариант расчета 
гравитационного эффекта модели представляется реальным по следую-
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Рис. 5. Плотностный разрез через Сомалийскую котловину по 1° ю. ш.
Кривые силы тяжести: 1 — наблюденная, 2 — рассчитанная от модели с ко
рой глубоководной котловины, 3 — рассчитанная от принятой плотностной 
схемы. I—IV — те же, что и на рис. 4, V — рельеф погребенного хребта, 
справа от плотностной модели Сомалийской котловины показан разрез 

глубоководной котловины с возрастом 40—80 млн. лет

щей причине. Изучаемая акватория, по данным глубоководного буре
ния, является областью вторичного регионального опускания дна океа
на до 4 км в миоцене [13, 14], которое произошло значительно позже 
того, как была достигнута глубина, обусловленная удалением литосфе
ры от рифтовой зоны [15]. Подобное региональное погружение дна дру
гих акваторий сопряжено с уплотнением вещества литосферы [11], ко
торое больше, чем это следует из кристаллизационной модели образо
вания литосферы. Для объяснения этого явления можно привлечь 
механизм образования окраинных морей, предложенный Е. Р. Артюш- 
ковым [1].

Если под центром профиля предусмотреть сводовое поднятие поверх
ности М без изменения плотности пород подкоркового слоя, то достичь 
совпадения наблюденного и модельного полей удается только посере
дине системы поднятий. Вариант подъема кровли границы М неправдо
подобен, поскольку для согласования измеренногр и рассчитанного по
лей необходимо настолько утонить океаническую кору, что она 
практически исчезнет. Таким образом, морфология графиков Agc.B и 
параметры (плотность и мощность) слоев земной коры погребенной 
структуры аналогичны соответствующим показателям хребта Чейн. 
Если еще учесть угол генерального погружения хребта Чейн на юго-за
пад, то, по всей видимости, он, а следовательно, и зона разлома Оуэн 
простирается под осадками по крайней мере до 1° ю. ш .2

ВЫВОДЫ

1. В Аравийско-Индийском хребте путем анализа карт рельефа 
океанического дна с учетом геофизических данных и результатов дра
гирования впервые на большом расстоянии уверенно прослежена риф- 
товая долина.

2. Выделена новая зона трансформного разлома Академик Вернад
ский, пересекающая срединную долину Аравийско-Индийского хребта 
в точке 1° с. ш. и 67° в. д., где фиксируются экстремальные значения 
глубин в этом районе. Зона разлома ориентирована согласно со всеми 
другими разломами Аравийско-Индийского хребта и тоже представля-

2 После сдачи рукописи в редакцию вышла статья Г. Н. Савельевой (Геотектоника, 
№ 6, 1981),, в которой показано, что северный сегмент этого разлома также трассиру
ется и на континенте.
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ет собой левосторонний трансформный разлом. Структурно она приуро
чена к области сочленения северо-западной и меридиональной частей 
Аравийско-Индийского хребта.

3. Для трансформарных разломов Аравийско-Индийского хребта на
ряду с горизонтальными перемещениями литосферных плит важное зна
чение имеют вертикальные перемещения отдельных блоков земной 
коры и верхней мантии.

4. Тела ультрабазитов представляют собой выжатые вверх аллохтон
ные блоки верхней мантии. Они образуют грядообразные возвышенно
сти (например, в западном борту впадины Уитли), смежные с желоба
ми трансформных разломов, ориентированные согласно с последними. 
Для ультрабазитов характерны типичные тектониты в виде брекчий и 
катаклазитов с зеркалами скольжения по серпентинитам, подобными 
наблюдаемым в меланже.

5. Отдельные фрагменты зоны разлома Оуэн характеризуются раз
личными параметрами коры и верхней мантии, причем зона, вероятно, 
продолжается к юго-западу от хребта Чейн до 1° ю. ш.
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Г Е О Т Е К Т О Н И К А
№ 1 Январь — Февраль 1983

УДК 551.24.055(234.23)

Н О В И К О В А  А. С.

КОНТИНЕНТАЛЬНАЯ КОРА АРМОРИКАНСКОГО МАССИВА

Становление коры АрмЬриканского массива связано с кадомской кон
тинентальной аккрецией к фрагменту Пантеврьенского цоколя возраста 
2 млрд. лет. Рассматриваются особенности гранитоидного магматизма, свой
ственные различным геодинамическим обстановкам. Приведены данные ра
диологического датирования пород и изотопии стронция, свидетельствую
щие об отсутствии древнего докембрийского сиалического цоколя под Ар
мориканским массивом.

Несмотря на обширные исследования, касающиеся разных аспектов 
проблемы формирования континентальной оболочки срединных масси
вов фанерозойских складчатых областей, до сих пор является предметом 
дискуссии вопрос — представляют ли они останцы фундаментов раздроб
ленных древних платформ или их развитие тесно связано с геосинкли- 
нальным процессом, предшествовавшим формированию структуры склад
чатых поясов?

К участкам земной коры, являющимся «остатками той структурной 
поверхности, на которой заложились геосинклинальные прогибы данной 
складчатой области», относит срединные массивы А. Л. Яншин и его по
следователи [6]. Вся история развития срединных массивов, согласно 
сторонникам этого представления, теснейшим образом связана с исто
рией той геосинклинальной области, внутри которой они расположены
in -

В. Е. Хайн полагает, что срединные массивы — это «микроконтинен
ты», возникшие в результате раздвигов архейской коры древних плат
форм. По периферии микроконтинентов характерны глубинные наклон
ные разломы типа зон Беньофа. От степени их активности зависит стиль 
орогенных структур новообразованных эвгеосинклиналей [9].

В недавно вышедшем сборнике, посвященном проблемам тектоники 
земной коры, Н. А. Штрейс с соавторами попытался раскрыть сущность 
исходных положений различных представлений на природу срединных 
массивов, а также сформулировать еще раз ранее высказывавшийся им 
взгляд на эту проблему. Н. А. Штрейс полагает, что геосинклинальный 
процесс — последовательный стадийный процесс образования и перерас
пределения в пространстве и времени гранитно-метаморфического слоя, 
завершающийся становлением континентальной коры. И далее — «в пре
делах фанерозойских складчатых поясов в конце докембрийского вре
мени существовали отдельные большие и малые участки со сформиро
ванным в той или иной мере гранитно-метаморфическим слоем. Между 
ними расстилались пространства с корой океанического или переходного 
типа, которые приобрели такой слой лишь в разные временные интерва
лы фанерозоя. В конце различных тектонических циклов отдельные гео
синклинальные системы и области приобретали континентальную кору 
и переходили в платформенное состояние» [5].

Естественно, что в основу разных моделей формирования континен
тальной оболочки срединных массивов положены существенно разные 
общие концепции исследователей о развитии земной коры и их понима
ние геосинклинального процесса. Вместе с тем несомненно также, что 
трудности, связанные с выбором той или иной модели, в значительной 
мере обусловлены отсутствием биостратиграфических реперов, а также 
систематических радиометрических данных о возрастах пород полиоро- 
генических областей, претерпевших многократные проявления гфанито- 
идного магматизма и тектонических преобразований.
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В связи со сказанным особый интерес представляют результаты де
тальных геохронологических исследований, проводимых с помощью ру- 
бидий-стронциевого, урано-свинцового и калий-аргонового методов в- 
центре по изучению цоколя Армориканского массива в Ренне. Коллега
ми этого научного центра более чем за 10 лет на ряде детально закарти
рованных полигонов получено более тысячи определений возрастов по
род и около 40 значений первичных отношений изотопов 87Sr/8eSr в раз
личных элементах структуры Армориканского массива. Это наиболее 
высокая плотность определений для европейского и особенно внеевро
пейских цоколей складчатых поясов.

Осенью 1980 г. автор статьи имела возможность ознакомиться в поле 
с разрезами докембрия Армориканского и Центральнофранцузского 
массивов Среднеевропейского герцинского складчатого пояса, а также 
с данными геохронологических и изотопных исследований, обобщенных 
в трудах XXVI сессии МГК и в ряде публикаций в других изданиях.

Предлагаемая вниманию читателей статья посвящена тектонике и 
эволюции гранитоидного магматизма основных элементов структуры цо
коля Армориканского массива, раскрывающих особенности становления 
его континентальной оболочки. При решении этой задачи автор основы
валась на концепции стадийности геосинклинального процесса, разрабо
танной в Геологическом институте АН СССР под руководством 
А. В. Пейве [2].

В современной структуре массива выделяются четыре элемента, за
метно различающихся набором метаморфических и магматических фор
маций, временем проявления гранитоидного магматизма, степенью мета
морфизма пород: Домнонейский и Манселлийский сегменты, Централь
ноармориканская и Южно-Армориканская зоны [15]. Рассмотрим 
наиболее важные черты строения названных сегментов и зон, представ
ляющих собой, как будет показано ниже, самостоятельные палеострук- 
турные формы (рис. 1).

ДОМНОНЕЙСКИЙ СЕГМЕНТ

В этой провинции известны наиболее древние вулканогенно-осадоч
ные серии и магматические комплексы.

Нижний протерозой. На острове Гернси (Икарт) и на мысе Агу 
(Нормандия) выходы на поверхность наиболее древних пород представ- 
лейы ортогнейсами, претерпевшими более сложную метаморфическую 
историю, нежели вмещающие их образования верхнепротерозойского и 
палеозойского возраста. Ортогнейсы Икарта и других мест показывают 
большой разброс значений начальных стронциевых отношений: изохро
ны, полученные Rb—Sr-методом, по породам в целом охватывают интер
вал 2,6—1,9 млрд. лет. Эти цифры С. Я- Адамс интерпретирует как воз
расты осадконакопления и последующего метаморфизма пород нижнего 
протерозоя [7]. Первые измерения икартьенских гнейсов гранодиорито
вого состава, выполненные урано-свинцовым методом по циркону, по
казали возраст 2,060=+= 0,15 млрд. лет. Эта дата, полученная.по плутони
ческим породам, самая древняя среди «реликтов основания» во всем 
Среднеевропейском герцинском поясе. Нижнепротерозойские образова
ния (добриоверские) известные еще в районе Трегора, где древние орто-и 
парагнейсы образуют несколько локальных береговых обнажений среди 
гранодиоритов массива Пьеро-Гвирек (Порт-Бени), а также в заливе 
Ланьон близ Требурдена и Моргиняна. Их возраст, определявшийся 
урано-свинцовым методом по цирконам, оказался близким икартьенско- 
му: 2,02 ±0,3 (Требурден); 1,99±0,03 (Морбиан); 1,79±0,02 млрд, лет 
(Порт-Бени). Эти данные, по мнению геохронологов, отвечают времени 
преобразования предшествующих пород в гнейсы [25] (рис. 2).

Бриовер. (верхний протерозой: верхний рифей (? )— венд). Местами, 
по-видимому, на Икартьенском, а на подавляющей части площади Дом- 
нонейского сегмента на неизвестном основании залегают нижнебриовер- 
ские метаморфические вулканогенно-осадочные породы пантеврьенской
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Рис. 1. Схема размещения магматических комплексов в структуре Армориканского мас
сива. Составлена на основании материалов: [11, 13, 15, 19]

1 — реликты ортогнейсов икартьенского типа (у0) ; 2 — гнейсы биотитовые и силлима- 
нитовые (Vi); 3 : а — лептиниты, гнейсы, слюдистые сланцы, б — амфиболиты; в — ба- 
зит-гипербазиты (аллохтонные) (Vi); 4 — гранодиориты биотитовые и роговообманко- 
вые, тоналиты, монцограниты, диориты (yi), 5: а — кварциты, граувакки, пелиты, пор
фироиды, ритмично-слоистые сланцы, б — кератофиры, спилиты (V2) ; 6 — габбро-дио
риты, глиноземистые диориты, монцограниты (у2) ; 7 — терригенные красноцветные об
разования (Cm); 8 — вулканиты Эрки (Pzi); 9: а — гранодиориты, монцограниты (у3), 
(Cm); б — граниты субщелочные, трондьемиты, тоналиты (у3т) (О—S); 10 — палеозой
ские серии; 11 — монцограниты глиноземистые, биотитовые, биотит-кордиеритовые (у4) 
(D); 12— анатектиты (y4T) (D); 13 — лейкограниты, монцограниты глиноземистые, био
титовые, биотит-кордиеритовые, местами в ассоциации с роговой обманкой (у5) (Ci_2); 
14 — тоналиты, диориты, габбро (Ci); 15 — лейкограниты глиноземистые (уб) (Q ); 
16 — гранодиориты, монцограниты (ув); 17 — глаукофановые сланцы и эклогиты Запад
ной Вандеи; 18 — мигматиты; 19: а — мезо-, б — катазонально метаморфизованные по
роды; 20 — сбросы, надвиги, зоны сдвигов: I — Центральноармориканская, II — Южно- 
Армориканская; 21 — предполагаемая зона палеосубдукции [16]; 22 — постгерцинские

отложения
Цифры в кружках: синклинории, синклинали, бассейны, 1 — Шатолен; 2 — Коль де-Кот- 
тентин; 3 — Срединный; 4 — Бокен; 5 — Мартин; 6 — Вилен; 7 — Сен-Жульен сюр Ву- 

вант; 8 — Сен-Жорж-сюр-Луар; 9 — Ансенис; 10 — Западной Вандеи

серии с местными названиями: Арморик, Тредре, Ланваллон. В назван
ных местах они представлены различными ассоциациями, состоящими 
из гнейсов, лептинитов, слюдистых сланцев, амфиболитов, фтанитов. 
Характерны включения базит-гипербазитов, залегающих в виде ино
родных тел в толщах контрастного состава. Верхние части разрезов сла
гают черные кремнистые сланцы ламбальской серии, граувакки (Сен-
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Рис. 2. Геологическая карта района Трегора (Северная Бретань) [7]
1 — реликты древнего цоколя (2000—1800 млн. лет, гнейсы Порт-Бени, Требурдена);
2 — вулканогенно-осадочные формации нижнего бриовера (серия Арморик, Тредре);
3 — батолит Пьеро-Гвирек-Бреа (680—670 млн. лет); 4—6 — вулканогенно-осадочные 
формации верхнего бриовера (640 млн. лет; серии: 4 — Трегора, 5 — Пемполя, 6 —Рош- 
Дерена); 7 — граниты Порз-Скарф, дю Паон (554 млн. лет); 8 — игнимбриты Лезарда; 
9 — красноцветная формация ПлузеК, Плуриво, Брее (472 млн. лет); 10 — граниты Бе-

гард, Тредре, Плюмонак

Эфлам). Породы смяты в изоклинальные складки в течение раннека- 
домской орогении (кадомий I); деформации синхронны интрузиям Плу
тона Пьеро-Гвирек. Метаморфизм пород зеленосланцевой и амфиболи
товой фаций.

После синкадомских (I) интрузий 690—650 млн. лет назад в Трегоре 
проявилась вулканическая деятельность. На аркозовых туфах «пудин- 
гового» типа с включениями гранодиоритов залегают туфы кератофиров 
и спилиты (см. рис. 2). Возраст этих вулканитов — 640 млн. лет соот
ветствует верхнему бриоверу. С вулканитами Трегора синхронны песча
ники, кварциты, граувакки, пелиты залива Сен-Брие (серия Беник). 
Вулканиты Трегора перекрывают песчано-сланцевые отложения Рош 
Дерен (см. рис. 2). Рубеж около 600 млн. лет назад отмечен внедрением 
небольших интрузий диоритов типа Плевенон, Керолайн. Верхнебриовер- 
ские слои слабо деформированы и метаморфизованы в зеленосланцевой 
фации в кадомскую орогеническую фазу (кадомий II).

Изложенная последовательность геологических событий в нижнем 
бриовере характеризует условия переходной стадии осадконакопления и 
магматических явлений, завершавшихся образованием нижней молассы 
в верхнем бриовере.

Нижний палеозой. Начиная с кембрия, грацитно-метаморфические 
образования служат фундаментом для нижнепалеозойских осадочных 
серий. На северо-востоке провинции, в Нормандии, на размытой поверх
ности докембрийских образований залегают кембрийские красноцветные 
конгломераты, песчано-сланцевые и известняковые отложения, а также 
ареальные игнимбриты. Мощность кембрия в наиболее полных разрезах 
(синклинорий Сиувиль) достигает 2200 м [22] (рис. 3). В районе Эрки 
на кадомские диорито-гнейсы излились континентальные толеиты ордо
вика возраста 480 млн. лет. В Трегоре верхнедокембрийский магматизм 
преемственно продолжался в кембрии и проявился в виде небольших 
массивов кислых и щелочных интрузий Порз-Скарф, Дю-Паон и игним- 
бритов Лезардо возраста 540 млн. лет (см. рис. 2). Как видим, отмечен
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Рис. 3. Геологический профиль восточной части Армориканского массива [22]
1 — докембрий; 2 — кембрий; 3 — ордовик; 4 — силур; 5 — девон; 6 — карбон; 7 —миг
матиты; 8 — слюдистые сланцы; 9 — гранитоиды кадомские; 10 — гранитоиды герцин- 

ские; 11 — милониты, 12 — вулканиты
Цифровые обозначения на рисунках: синклинали (1—7 ) — 1— Сиувиль, 2 — Коль де- 
Коттентин, 3 — де Лесей, 4 — Домфронт, 5 — де Пайл, 6 — Вилен, 7 — Сен-Жульен, 8 —

бассейн де Лаваль Шарни, 9 — антиклиналь Корнуай, 10 — гранитоиды Ланво

ные позднеорогенные образования соответствуют континентальной ста
дии развития региона.

Обратимся теперь к рассмотрению последовательности проявлений 
гранитоидного магматизма в рассматриваемом сегменте.

Гранитоидный магматизм. Характерная особенность эволюции земной 
коры в Домнонее состоит в почти постоянном проявлении магматизма 
в интервале 670—280 млн. лет. Более древние гранитоиды этого сегмен
та принадлежат гнейсам диоритов, образовавшимся 2,0—1,8 млрд, лет 
назад. Область их распространения ограничена северо-восточной частью 
сегмента (о. Икарт, мыс Агю), а также прибрежной частью района Тре- 
гора (Порт-Бени, залив Ланьон). Представляет большой интерес реше
ние вопроса о том, как широко был распространен этот раннепротеро
зойский цоколь в теле Домнонейского и других сегментов Арморикан
ского массива. Гранитоиды близкого сопоставимого возраста известны 
далеко на севере — в Шотландии, Швеции и Финляндии, а на юге — в 
Анти-Атласе Марокко. Интересно выяснить также, на коре какого типа 
происходило накопление вулканогенно-осадочных серий бриовера.

В пределах Армориканского массива Ф. Видаль выделяет три группы 
гранитоидов, объединяемых кадомской орогенией; I — древние плутони
ческие до- и синметаморфические (раннекадомские) — 670—590 млн. лет, 
I I —плутонические постметаморфические (кадомские)—590—540 млн. 
лет и III — син- и постметаморфические (позднекадомские)— 530— 
490 млн. лет. Варисская орогения охватывает девон-вестфальское время.

Наиболее древние раннекадомские гранитоиды так же, как и нижне
протерозойские, связаны с Домнонейской провинцией. Они широко пред
ставлены гранодиоритами с биотитом и роговой обманкой, гнейсами 
диоритов, тоналитов в Англо-Норманских’островах, в Трегоре (Пьеро- 
Гвирек), в заливе Сен-Брие. Характерны многочисленные ксенолиты дио
ритов, тоналитов, габбро, кумулятов ультрабазитов. Возраст гранодио- 
ритов Пьеро-Гвирек 670—680 млн. лет (К—Аг-метод по роговым обман
кам и биотиту; Rb—Sr-метод по биотиту [7]). Возраст гнейсов 
икартьенского типа Порт-Бени 1800 млн. лет (см. рис. 2). На гранодио- 
ритах Пьеро-Гвирек залегают вулканиты Пемпола и Трегора. Возраст 
вулканитов 618± 12 млн. лет (Rb—Sr-изохрона по породам в целом). 
Начальное стронциевое отношение —0,7048±0,0003 [24]. Возраст из
лияний определяет верхний предел формирования массива Пьеро-Гвирек 
(~ 650  млн. лет назад). Возраст диоритов Сен-Брие 582±90 млн. лет. 
Начальное стронциевое отношение — 0,7057±0,0022 (Rb—Sr-изохрона по 
породам в целом).

Древние плутонические образования залегают среди нижнебриовер- 
ских метаморфических серий, образующих сравнительно узкие полосы, 
прослеживающиеся в северо-восточном—широтном направлениях в 
пределах Леонского, Пантеврьенского, Трегорского массивов, а также 
в массивах Англо-Норманских островов (см. рис. 1).
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Кадомские гранитоиды, внедрявшиеся в интервале 590—540 млн. лет 
назад, представлены неметаморфизованными гранитами Ренард (в Ле- 
онском массиве), датированными 555±60 млн. лет [7], габбро-диорита
ми, гранодиоритами Сен-Ке, прорывающими нижнебриоверские амфибо
литы серии Ланваллон. Их возраст 563±40 млн. лет; начальное строн
циевое отношение 0,7049±0,002 (Rb—Sr-изохрона по породам в целом) 
[24]. К этой же группе относятся диоритовые гнейсы массива Котемье — 
Фор-Ла Латт возраста 593 млн. лет (U—Pb-метод по цирконам; [24], а 
также гнейсы Экрехоус Мингурс (юг Англо-Норманских островов) воз
раста 550±60 млн. лет [7], ортогнейсы мыса Агю и другие, свидетельст
вующие о высокой плутонической активности рассматриваемой про
винции) .

Позднекадомское гранитообразование, как уже было замечено выше, 
представлено небольшими интрузиями типа Плевенон, Порз-Скарф (см. 
рис. 2). Возраст гранитов Порз-Скарф 538=+= 16 млн. лет. Начальное 
стронциевое отношение — 0,7099±0,0004 (Rb—Sr-изохрона по породе в 
целом) [24].

Ф. Видаль отмечает, что позднекадомский магматизм интервала 
530—490 млн. лет в целом более кислый, чем предшествующий — диори
товый и гранодиоритовый. Внедрение гранитных интрузий Порз-Скарф 
совпадает по времени с риолитовыми вулканитами типа игнимбритов 
Лезардо (см. рис. 2), ассоциирующих с жильными микрогранитами Лок- 
ви возраста 529±24 млн. лет (Rb—Sr-изохрона по породам в целом) при 
начальном стронциевом отношении 0,710±0,014. Позднекадомский кис
лый магматизм помимо Трегора известен также в районе о. Джерси и в 
Котентине, в северо-восточной части Домнонейской провинции. Граниты 
массивов Джерси, Иффиньяк образовались в интервале 490—420 млн. 
лет (см. рис. 1). С кембро-ордовикским временем совпали проявления 
спилито-кератофирового вулканизма в районе Эрки, где на гнейсах Фор- 
Ла Латт накопились осадочно-вулканогенные отложения, известные под 
названием серии Эрки. Возраст спилито-кератофиров 466±10 млн. лет 
(Rb—Sr-изохрона по породе в целом) соответствует времени их излия
ний [24].

Более поздние гранитоиды связаны во времени с герцинскими оро- 
геническими событиями, активно проявившимися в Южно-Арморикан
ской зоне. Они группируются в основном в юго-западной части Домно- 
нейского сегмента в виде пластовых и штокообразных тел как секущих, 
так и согласных с более древними структурными формами, ограниченны
ми зонами разломов типа Морле, Эрки (северо-восточного — широтного 
простирания (см. рис. 1)). Наиболее заметные проявления герцинского 
магматизма сосредоточены вдоль мощного субширотного нарушения, 
отделяющего Домнонейскую и Манселлийскую провинции от Централь
ноармориканской зоны [15]. Вдоль этой зоны Центральноарморикан
ского сдвига [12] прослеживаются массивы глиноземистых монцограни- 
тов (биотитовых или биотит-кордиеритовых, иногда в ассоциации с рого
вой обманкой). Это массивы диапирового типа: Сен-Ренан, Плуаре, Ко- 
интин. Возраст их неоднократного внедрения охватывает девонский, тур- 
не-визейский, намюрский и вестфальский века, что свидетельствует о 
длительном времени формирования зоны дизъюнктивного нарушения. 
Возраст гранитов Сен-Ренан 350 млн. лет (Rb—Sr-метод по цирконам
[17]), 326±18 млн. лет (Rb-Sr-изохронный метод [7]).

Семейство относительно молодых герцинских гранитоидов изометрич- 
ной формы прослеживается и в прибрежной полосе северо-восточного 
простирания пород, наиболее близко располагающейся к зоне аномалий 
Западного Ламанша. Здесь спорадически распространены тела грани
тоидов оригинального строения. С северо-востока на юго-запад это мас
сивы Фламанвиль, Плюмонак, Морле, Абер-Ильдут (см. рис. 1). Грани
ты Абер-Ильдут секут монцограниты более древнего массива Сен-Ренан 
и пересекаются жилами микропорфировых гранитов, датированных вре
менем 290 млн. лет [13]. Близкого возраста и граниты залива Морле— 
300 млн. лет. Возраст минералов гранитоидов Плюмонак 280—320 млн.
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Рис. 4. Геологическая карта массива гранитов Плюмонак [19]
1 — вмещающие породы; 2 — основные породы; 3: а — щелочные монцограниты, 
б — переходные граниты, в — сиенограниты; 4 — микроклиновые граниты; 5 — 
лейкократовые граниты Гранде; 6 — зона литиевой минерализации; 7 — границы

сланцеватости

лет (К—Аг-, Rb—Sr-методы [7, 21]). Возраст Плюмонак по породам в 
целом 300 млн. лет (Rb—Sr-йзохрона). Начальное стронциевое отноше
ние 0,7080 ±0,0005 [24].

Массив гранитоидов Плюмонак многофазный. В его строении выде
ляются три типа гранитоидов разного возраста. От периферии к центру 
развиты наиболее ранние щелочные монцограниты с мегакристами крас
ного пертита, со структурой типа рапакиви. Орбикулитовые породы 
связаны постепенными переходами с зернистыми сиеногранитами. В на
правлении к центру распространены позднее внедрившиеся известково
щелочные микроклиновые граниты и, наконец, становление структуры 
купола завершают лейкократовые граниты, занимающие центральную 
часть массива (граниты Гранде) [9, 18]. С гранитоидами первых двух 
разностей ассоциируют обильные включения и крупные массы основных 
пород ряда: оливиновые габбро-нориты, гиперстеновое габбро, клинопи- 
роксен-лабрадоровое габбро, андезин-роговообманковый диорит, оливин- 
роговообманковый гранодиорит (рис. 4). И. Ламер и А. Утран отмечают 
родство основных пород со слабощелочными сериями (латитами; неко
торые гиперстеновые шошониты принадлежат породам «переходного» 
типа («ни известково-щелочного, ни толеитового») [19, с. 60]). Проис
хождение этих своеобразных поздних проявлений гранитоидного магма
тизма названные исследователи связывают с мантийным источником.

Еще более поздний этап магматизма проявлен в виде жил микрогра
нитов меридионального простирания, пересекающих все предшествую
щие структуры и гранитоидные формы, включая граниты типа Абер- 
Ильдут. Возраст жильного магматизма 283±7 млн. лет [24].

Изложенные данные о распределении магматических явлений в Дом- 
нонее раскрывают последовательное становление континентальной обо
лочки в течение переходной и континентальной стадий, а также ее даль
нейшее развитие в герцинское время в связи с аккрецией коры вдоль
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активной Южно-Армориканской окраины бриоверского микроконтинен
та. Наиболее ранние проявления гранитоидного магматизма, сохранив
шиеся в виде реликтов ортогнейсов икартьенского типа возраста 2,0—
1,8 млрд, лет, по-видимому, не имели широкого распространения и, как 
показывают данные стронциевой изотопии, не играли заметной роли в 
построении континентальной оболочки Домнонейского сегмента [25]. 
Обильные включения пород базит-гипербазитового ряда в кадомских и 
герцинских гранитоидах косвенно свидетельствуют о неглубоком залега
нии меланократовых пород фундамента океанического типа, а низкие 
значения отношений изотопов стронция указывают на отсутствие влия
ния коры сиалического состава на плутонические образования бриовера.

МАНСЕЛЛИЙСКИЙ СЕГМЕНТ, ЦЕНТРАЛЬНОАРМОРИКАНСКАЯ ЗОНА

Бриовер. В названных элементах структуры Армориканского масси
ва нижний бриовер представлен мощным (до 10—15 км) монотонным 
сланцево-граувакковым типом разреза. В его верхней части развиты ре
грессивные и лагунные фации (ламбальская серия). Нижнебриоверские 
слои смяты в изоклинальные складки широтного простирания и метамор- 
физованы в фации низких давлений, обусловившей появление амфибо
литов и мигматитов. Верхний бриовер в нижней части — флишоидный 
(серии Лайз, бассейна Ренна), в верхней — тиллитовый (серия Гран- 
виль). Верхнебриоверские отложения располагаются несогласно на ни
жележащих образованиях. Они собраны в относительно пологие склад
чатые формы северо-восточного простирания.

С верхнебриоверским интервалом совпадает кадомский гранитоидный 
магматизм (кадомий II). Выделяется несколько типов гранитов, обшир
но представленных в Манселлии (см. рис. 1). Наиболее широко развиты 
кордиеритсодержащие биотитовые и роговообманковые гранодиориты 
типа массива Вир, монцограниты Лувинь. Характерны включения гней
сов, слюдистых сланцев. Возраст гранитов Вир 596± 12 млн. лет (Rb—Sr- 
изохронный метод) [7]. Начальное стронциевое отношение — 0,7025± 
±0,0004.

В зоне сочленения прослеживается кадомский пояс гнейсово-мигма- 
титовых куполов Сен-Мало. Этот пояс шириной от 5 до 20 км маркиру
ется диапировыми мигматитовыми куполами, развитием локального ге
терогенного анатексиса. Мигматитовые ядра куполов последовательно 
окружены сначала гнейсами с кордиеритом, силлиманитом, затем гней
сами и слюдяными сланцами с кордиеритом. Последние связаны посте
пенными переходами с вулканогенно-осадочными и турбидитовыми отло
жениями нижнего бриовера. Возраст куполов около 600 млн. лет [10]

Зона куполов со стороны Домнонеи и Манселлии ограничена разло
мами, протягивающимися на северо-восток в Нижнюю Нормандию. С во
стока к разлому примыкают субширотные структуры нижнего бриовера 
Манселлии, а с запада — амфиболиты серии Ланваллон и гнейсы диори
тов Котемье — Фор-Ла Латт, простирающиеся согласно с дизъюнктив
ным нарушением. На юге зону Сен-Мало резко срезает Центральноармо
риканская зона сдвига, отделившая Домнонею от Центрального Армо
рика. К северу от зоны сдвига прослеживаются локальные выходы ка
домских мигматитов в районе Пантеврьенского и Леонского массивов 
(см. рис. 1). Кадомская термическая активность, по-видимому, прояви
лась в связи со скучиванием нижнебриоверских образований.

Нижний палеозой. Породы кембро-силура сохранились в пологих 
прогибах (бассейнах), грабенах и синклинориях, разделяющих выступы 
метаморфического бриоверского цоколя [И, 22] (см. рис. 1). В основа
нии залегают кембрийские красноцветные молассы, представленные кон
гломератами, галечниками, сменяющимися вверх по разрезу песчаника
ми, зелеными сланцами, известняками. В Манселлии, в прогибе Бокен 
мощность кембрия 1100 м, в Срединном бассейне (Шарни, Лаваль), рас
положенном между Манселлией и Центральноармориканской зоной, 
мощность сланцево-известняково-песчанистого разреза 2400 м. В этом
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бассейне характерны проявления кислой вулканической активности. 
В Центральноармориканской зоне, в синклинали Вилен, мощность кемб
рия не превышает 250 м. Подавляющую часть разрезов ордовика состав
ляют песчаники варьирующей мощности; меньше представлены сланцы, 
аргиллиты. Породы залегают трансгрессивно на отложениях кембрия 
и с угловым несогласием на бриоверском метаморфическом цоколе. 
Мощность в Центральноармориканской зоне (синклиналь Вилен) менее 
1000 м. Силур начинается песчаниками с включениями углистых слан
цев; последние выше по разрезу, в уинлоке, составляют заметную мощ
ность и снова почти исчезают в песчано-глинистых отложениях лудлова. 
Мощность силурийских образований колеблется от 1000 (Срединный 
бассейн, Шарни) до 1600 м (Вилен).

С кембрийским этапом накопления осадочно-вулканогенных образо
ваний совпадают позднекадомские (кадомий III) гранитоиды. Лейко- 
граниты этой группы образуют многочисленные штоки, интрудирующие 
верхнебриоверские сланцы или кордиеритсодержащие гранодиориты. 
Возраст этих лейкогранитов 507±6 млн. лет. Их начальное стронциевое 
отношение — 0,716±0,002 — свидетельствует о явно коровой природе 
заключительного магматизма. Время проявления лейкогранитов совпа
дает с наступлением континентальной стадии в Манселлийском сегменте 
и Центральноармориканской зоне и, как уже было отмечено выше, в 
Домнонейском сегменте. Позднекадомские лейкограниты распростране
ны по всей площади Северной Бретани. Эти небольшие тела, внедряв
шиеся 550—505 млн. лет назад, синхронны по времени с риолитовым 
вулканизмом, а иногда лейкограниты когенетичны с проявлениями кис
лого вулканизма.

Гранитоидный магматизм континентальной стадии не сопровождался 
заметными тектоно-метаморфическими событиями. Внедрение нижнепа
леозойских плутонических тел происходило в течение спокойного оро- 
генического периода, по-видимому, совпавшего с растяжением коры и 
внедрением магм вдоль ослабленных зон. Характерный пример тому — 
внедрение ордовикских субщелочных гранитов массивов Ланво и Me 
параллельно дизъюнктивному нарушению вдоль южного края Централь
ноармориканской зоны (см. рис. 1).

Французские геологи полагают, что этот ордовикский магматизм яв
ляется свидетельством тому, что юг Армориканского массива испытывал 
важную фазу рифтогенеза и в связи с этим раскрытие протоокеана в те
чение ордовика [ 15, 24, 25].

С позднекадомским этапом связано заложение многочисленных зон 
проницаемости для кислых вулканитов во всех крупных элементах струк
туры бриовера Армориканского массива. Континентальная оболочка 
изобилует нарушениями дизъюнктивного типа и тесно связанными с ними 
отрицательными структурными формами с характерными наклонами 
слоев в сторону разломов (синклинали Де-Пайл, Домфронт; см. рис. 3). 
Наиболее крупные, открытые на восток «бассейны» — Срединный син- 
клинорий, синклиналь Сен-Жульен де Вувант и др. приурочены к нару
шениям типа сдвигов, прослеживающимся через весь массив. Сдвиги 
сопровождаются зонами дробления и милонитизации пород шириной до 
5 км. Вдоль наиболее крупных сдвигов сочленились в единую структуру 
сегменты с различными особенностями строения коры — Домнонейский, 
Манселлиский, Центральноармориканский (см. рис. 1, 3).

ЮЖНО-АРМОРИКАНСКАЯ ЗОНА

Б р и о в е р  (?). На значительной площади названной зоны развиты 
мошные толщи метаморфических образований, условно относимых к 
бриоверу; среди них —гнейсы биотит-силлиманитовые (антиклиналь 
Корнуай), лептиниты, гнейсы, слюдистые сланцы (Лигерийская и Ван
дейская структуры). В пределах антиклинали Корнуай и в Лигерии с 
метаморфическими толщами ассоциируют основные вулканиты и ультра- 
базиты. Вышележащие метаморфиты, представленные серией порфирои
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дов и ритмично-слоистых сланцев, связаны с позднекадомской фазой 
орогенических событий («кадомий I I I —540 млн. лет назад» [15]).

Нижний палеозой. На метаморфитах бриовера с угловым несогласи
ем залегают флишевые сланцево-песчаные отложения ордовика и силура 
(синклиналь Сен-Жорж-сюр-Луар). Южнее, в синклиналях Ансенис и 
Вандеи, развит преимущественно сланцевый состав пород ордовика. Си
лурийские флишевые толщи Сен-Жорж-сюр-Луар содержат многочис
ленные горизонты фтанитов и вулканиты типа спилито-кератофиров.

Средний палеозой. На флишевых образованиях ордовика и силура 
в синклинории Сен-Жорж-сюр-Луар и в Ансенисе трансгрессивно зале
гают нижнедевонские рифогенные известняки, затем сланцево-песчаные 
отложения с линзами известняков. В Вандее на нижнедевонское время 
падает накопление кислых вулканокластов и основных эффузивов. Вен
чают разрез известняки живета.

В Ансенисе на верхнедевонских известняках залегают сланцево-пес
чаные толщи с угленосными горизонтами динанта; в нижней их части — 
вулканогенно-осадочные горизонты, в верхней — конгломераты. В Кор- 
нуайе распространены угленосные отложения стефанского возраста, а в 
Вандее — намюрского и стефанского.

Приведенный разрез палеозойских образований раскрывает особен
ности осадконакопления к югу от так называемой оси Ланво [11]. Север
нее этой «оси», как уже отмечалось выше, после отложений вулканоген
но-осадочных серий бриовера, принадлежащих переходной стадии, в 
кембрии наступила континентальная стадия с характерными наземными 
и эпиконтинентальными осадочными и вулканическими формациями. 
К югу от оси Ланво признаки континентальной стадии начали прояв
ляться лишь в девоне.

Гранитоидный магматизм. В то время как в Северной Бретани за
вершилось формирование континентальной оболочки, в Южно-Армори- 
канской зоне еще продолжалось ее образование и последовательное 
приращение к ранее возникшей. И. Конье считает, что в Южной Бретани 
гранитно-метаморфический слой зародился в кадомское время [14, 15]. 
Реликты гранитоидов кадомского возраста обнаружены в массивах Мё 
и Ланво; последний простирается вдоль тектонического шва, отделяюще
го Южно-Армориканскую зону от Центральноармориканской. На юге 
массива Мё, в Порт-Мане обнаружен небольшой массив гранодиоритов 
возрастом 621 ±62 млн. лет (Rb—Sr-изохрона по породе в целом [24]). 
Начальное стронциевое отношение — 0,7041 ±0,0003. Определение воз
раста U—Pb-методом по цирконам показало дату в 592±10 млн. лет. 
Эти данные свидетельствуют о реальности существования кадомской 
сиалической коры, но они не дают пока представления о размере и фор
ме площади кадомского цоколя. Не исключено, что это были локальные 
сиалические островодужные образования, формировавшиеся на коре 
океанического типа. Интенсивное становление гранитно-метаморфиче- 
ского<слоя совпало с более поздним этапом.

Согласно данным Ф. Видаля, возрасты темных ортогнейсов севера 
массива Мё (Сен-Уарно, Коске) и запада массива Ланво составляют 
композиционную изохрону возраста 535±  10 млн. лет. Ортогнейсы покро
ва Шамптосе датированы возрастом 525±25 млн. лет. Таким образом, в 
противоположность северу Бретани, где интенсивное формирование гра
нитно-метаморфического слоя совпадает с бриовером, на юге бриовер- 
ские формации были консолидированы лишь в палеозое [24]. Резко пре
обладающая большая часть северных областей избежала термических 
воздействий после 550 млн. лет. Южно-Армориканская зона, напротив, 
подверглась интенсивному каледонскому и герцинскому гранитообразо- 
ванию.

Рост гранитно-метаморфического слоя интенсивно проявился в ордо
вике— силуре. В интервале 460—450 млн. лет назад произошло внедре
ние субщелочных гранитов, трондъемитов и тоналитов, образовавших 
многочисленные линзовидные массивы, прослеживающиеся на десятки 
километров вдоль простирания тектонических поверхностей Южно-Ар
70



мориканской зоны. Датирование трондъемитов массива Дуарнене пока
зало возраст 457±20 млн. лет, гранитов Мё — 457±2 млн. лет; началь
ное стронциевое отношение — 0,7028±0,0005; щелочных гранитов Лан- 
во —456±8 млн. лет, начальное стронциевое отношение — 0,7041 ±0,0023 
[24]. Обращает на себя внимание сонахождение в лигерийской части 
Южно-Армориканской зоны магматических образований двух контраст
ных типов: островодужного (тоналиты, трондъемиты, гранодиориты) и 
континентального (щелочные граниты). Сочетание магматизма такого 
рода, по-видимому, обусловлено положением в окраинной части кадом- 
-ского микроконтинента.

Важную черту структуры активной окраины кадомского микроконти
нента составляют магматические явления герцинского времени. Много
численные массивы глиноземистых биотитовых, биотит-кордиерит-рого- 
вообманковых гранитов, лейкогранитов и анатектитов девонского и ка
менноугольного возраста образуют серию линейно ориентированных маг
матических тел (см. рис. 1).

Ф. Видаль приводит следующие датировки рубидий-стронциевых изо
хронных возрастов гранитоидов разного состава и происхождения. Ана- 
тектические граниты Сен-Анн-д’Оврей — 360± 12 млн. лет, начальное 
стронциевое отношение 0,71067±0,0006. Известково-щелочные интрузии 
массивов Бигнан и Порс-Пбулан — 320 и 290—280 млн. лет. Конец тер
мического режима по возрасту слюды —280 млн. лет. Отмечается замет
ное увеличение значений начальных стронциевых отношений, свидетель
ствующее о большой роли переработки сиалического материала в разви
тии континентальной коры. Герцинский магматизм лишь частично юве
нильный; большая же часть гранитов обладает слишком высокими 
начальными отношениями, чтобы их выводить непосредственно или кос
венно из мантии [25].

ЭЛЕМЕНТЫ ПАЛЕОТЕКТОНИКИ

Современные исследования французских геологов устремлены на вы
яснение палеотектонических обстановок, сопутствовавших формирова
нию континентальной оболочки срединных массивов. В свете определе
ния тектонического положения рассмотренных выше магматических ком
плексов интерес представляет современная схема палеотектонического 
расчленения Армориканского массива. Обратимся к ее рассмотрению.

Домнонейская островодужная система. Эта палеоструктура сложена 
метаморфическими сериями нижнего и верхнего бриовера, испытавшими 
кадомское структурообразование и интенсивный магматизм толеитовой 
и известково-щелочной специализации. В результате скучивания обра
зовалась серия чешуйчатых разрывных нарушений северо-восточного — 
субширотного простирания («тектонические коридоры» Конье). Эти на
рушения расчленяют Домнонейский сегмент на ряд обособленных пла
стин, известных под названиями Леонского, Пантеврьенского и Трегор- 
ского массивов (см. рис. 1).

Происхождение островодужной системы французские геологи связы
вают с заложением глубинного разлома типа Беньофа вдоль зоны интен
сивных магнитных и гравитационных аномалий Западного Ламанша. 
Линейно-вытянутые на северо-восток аномалии интерпретируют как кор
невую систему офиолитовой ассоциации и меланократового фундамента, 
обдуцированных на докембрийскую континентальную кору [20]. Свиде
телями тому являются выходящие на поверхность на юге Англии (Старт, 
Лизард) перидотиты и катаметаморфические породы.

Юго-восточнее аномалий Западного Ламанша простирается предпо
лагаемая зона палеосубдукции вдоль края Пантеврьенского микрокон
тинента. В пределах последнего выделяется область цоколя (2 млрд, 
лет), складчатых и магматических образований кадомского времени 
(Домнонейская кардильера) и краевоморский в.ерхнебриоверский про
гиб (Манселлия, Центральноармориканская зоны). Южнее, на месте 
Южно-Армориканской зоны, —эвгеосинклинальные серии бриовера —
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силура, подвергшиеся воздействию ранневарисского структурообразова- 
ния и метаморфизма (кордильера Лигерийская, девонского возраста)
[16].

В этой весьма интересной схеме, раскрывающей важные закономер
ности истории формирования гранито-гнейсовой оболочки, не нашел по
ка объяснения вопрос о том, что Пантеврьенский микроконтинент пред
ставлял собой останец единого суперконтинента, объединявшего Лавра- 
зию и Гондвану 2 млрд, лет назад. Как теперь широко известно, проте
розойские орогенические циклы неодинаково выражены в Лавразии и 
Гондване. В их проявлении на северных и южных континентах наблюда
ется определенная «биполярность» [4]. Кроме того, исследования по 
изотопной геохимии стронция, используемые в большом объеме, пока
зывают, что древний сиалический цоколь (более 1 млрд, лет) очень слабо 
влиял на магматизм, который происходил 650—280 млн. лет назад. Рас
пределение начальных стронциевых отношений свидетельствует о том, 
что основная масса континентальной коры микроконтинента возникла в 
кадомское время [24].

В свете изложенного может быть не лишено основания предположе
ние о том, что наблюдаемые выходы ортогнейсов икартьенского типа не 
представляют собой сплошного цоколя, а принадлежат локальным ново
образованиям сиаля на коре океанического типа в обширной зоне, отде
лявшей древние платформы Гондваны от древних платформ Лавразии.

Манселлийско-Центральноармориканская впадина краевоморского 
типа заполнена мощными многокилометровыми сериями сланцево-грау- 
ваккового и флишоидного состава нижнего и верхнего бриовера. В кадо- 
мии (кадомий II) в манселлийской части краевоморской впадины проис
ходили обширные проявления магматизма известково-щелочной направ
ленности и метаморфизм пород в условиях амфиболитовой фации.

Южно-Армориканская активная окраина кадомского микроконтинен
та. Сложные тектоно-метаморфические события отличают этот регион от 
ранее рассмотренных палеоструктур. Верхнепротерозойские — нижне
палеозойские серии этой зоны претерпели ранневарисский метаморфизм, 
уничтоживший следы предшествовавших стадий длительного развития 
региона. Южно-Армориканская окраинная зона отделена от краевомор
ской впадины глубинным нарушением сдвигового типа, вдоль которого 
приведены в контакт сегменты совершенно различных палеотектониче- 
ских единиц.

Среди широко распространенных на юге Армориканского массива 
пород лептинито-амфиболитовой формации рассеяны многочисленные 
тела базитов и гипербазитов, содержащих основные (пироксен-гранато
вые) гранулиты, эклогиты, иногда дистен-глаукофановые, серпентиниты 
(залив Одьерн, покров Шамптосе, о. Груа, Западная Вандея). Эти фраг
менты, родственные офиолитрвой ассоциации, принадлежат разрезу 
океанической коры. Они залегают в виде обособленных массивов, линз 
и будин, которые, по-видимому, являются тектоническими отторженцами 
этой коры.

Среди тектонических форм Южно-Армориканской зоны выделяются 
Лигерийская провинция субширотных структур (антиклинорий Ланво, 
синклиналь Сент-Жорж-сюр-Луар, покров Шамптосе, антиклинорий Мо- 
гес), антиклиналь Корнуай северо-западного простирания и зона Запад
ной Вандеи [15] (см. рис. 1).

Намечаются два последовательных этапа геодинамических событий, 
сопровождавших формирование структур Южно-Армориканской окраи
ны микроконтинента. Первый из них связан с сокращением площади 
протоокеана (с субдукцией океанической коры) и обдукцией океаниче
ских и покрывавших их пород в северном направлении на кадомский 
микроконтинент. Сокращение площади океанической коры сопровожда
лось явлениями метаморфизма пород высокого давления, наблюдавших
ся в породах Шамптосе, о. Груа и других местах. Так, например, между 
породами лептинито-амфиболитовой формации, тектонически перекры
вающими палеозойские эпи- и мезометаморфические серии в покрове
72



Этапы становления континентальной коры Армориканского массива по материалам И. Конье, А. Райта, Н. Утрана [8„ 16']: интерпретация стадийности
развития коры — автора
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Шамптосе, местами вклиниваются аллохтонные чешуи слюдистых слан
цев и полиметаморфических метабазитов фации глаукофановых сланцев, 
датируемых интервалом 420—350—320 млн. лет [23]. Конец этого этапа 
в девоне ознаменовался завершением роста Лигерийской Кордильеры в 
условиях высокотемпературных фаций и низкого давления, приведших 
к анатексису седиментогенных образований.

В течение второго этапа с начала карбона происходило окончатель
ное оформление структуры герцинской цепи. К активному Лигерийскому 
краю кадомского микроконтинента под косым углом надвинулась Кор- 
нуайская антиклиналь Северо-восточная ее граница совпадает с поясом 
милонитов, прослеживающихся почти непрерывно на всем протяжении 
южной окраины Армориканского массива ( — 300 км). Эту зону сочлене
ния французские геологи относят к типу корового правостороннего сдви
га-надвига.

А. Утран и И. Конье полагают, что Южно-Армориканская зона явля
ет собой пример последовательного развития двух геодинамических 
событий, четко индивидуализированных, но непосредственно связанных 
одной общей глубинной причиной сближения «кадомско-русских и гонд- 
ванских» масс. В результате произошло замыкание океанической зоны 
Прототетиса и возникновение Лигерийской Кордильеры, а в начале кар
бона— вступление в коллизию и образование собственно герцинской 
цепи [8].

После всего изложенного следует однако заметить, что не всегда 
формирование оболочек земной коры происходит строго по плейт-текто- 
нической схеме. Так, например, пока нет доказательств существования 
герцинского океана в рассмотренном районе [22]. Не находят также 
объяснения закономерности пространственного размещения и происхож
дения обширных массивов кадомских гранитоидов Манселлийского сег
мента, окаймленных полукольцом кембрийских образований.

Итак, изложенные выше данные свидетельствуют о том, что каждому 
из выделенных сегментов присущи индивидуальные черты развития, не 
повторяющиеся в других сегментах (таблица). Совершенно несомненно, 
что процесс «стягивания» различных сегментов происходил по глубин
ным поверхностям, возникшим в связи с тангенциальными напряжения
ми. И хотя во многих случаях трудно определить тип и амплитуду дви
жений вдоль этих поверхностей, ограничивающих обособленные струк
турные элементы с местными особенностями строения, нет сомнений в 
большой роли горизонтальной сдвиговой составляющей движений, поро
дивших Армориканский массив.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Происхождение континентальной оболочки Армориканского массива 
связано с магматической и седиментогенной активностью в бриовере 
(рифей — венд). Становление коры произошло в результате континен
тальной аккреции вдоль юго-восточной окраины фрагмента пантеврьен- 
ского цоколя возраста 2 млрд. лет. Формирование гранитно-метаморфи
ческого слоя происходило в условиях островодужной и краевоморской 
геодинамических обстановок. Более поздние этапы созидания структуры 
коры связаны с ее переработкой в ходе энсиалической эволюции, сопро
вождавшейся образованием рифтогенных форм, активной континенталь
ной окраины. Распределение начальных отношений изотопов стронция 
во времени в 40 изохронах свидетельствует об отсутствии древнего до- 
кембрийского сиалического цоколя под Армориканским массивом.
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Г Е О Т Е К Т О Н И К А
№ 1 Январь — Февраль 1983

УДК 551.242.4(574 +  235.216)

Д О Б Р Е Ц О В Г .  Л.

О КЛАССИФИКАЦИИ ОБЛАСТЕЙ ТЕКТОНО-МАГМАТИЧЕСКОИ 
АКТИВИЗАЦИИ (НА ПРИМЕРЕ КАЗАХСТАНА И СЕВЕРНОГО

ТЯНЬ-ШАНЯ)

Показана недостаточность ранее предложенных вариантов систематики 
областей тектоно-магматической активизации. На основе анализа тектони
ческих форм и характера сопровождающего их магматизма предложена 
достаточно простая вещественно-морфологическая классификация областей 
тектоно-магматической активизации с выделением среди них сводовых, 
сводово-глыбовых и глыбово-складчатых, подразделяемых на амагматич- 
ные, вулканогенные, плутоногенные и совмещенного проявления вулканиз
ма и плутонизма.

Вопросы геологии и металлогении зон тектоно-магматической активи
зации как особой внегеосинклинальной формы развития коры континен
тального типа в последние годы стали предметом широкого и разносто
роннего обсуждения. В числе неоднократно обсуждавшихся находился 
и вопрос типизации и классификации областей и структур тектоно-маг
матической активизации [ 1, 4, 5, 9].

К настоящему времени предложено несколько вариантов системати
ки форм проявления процессов тектоно-магматической активизации, 
базирующихся на сочетании разных признаков — генетических, вещест
венных, морфологических и т. д. Однако ни одна из предложенных клас
сификаций не соответствует вполне основным требованиям, предъявляе
мым к любым систематикам: выдержанности набора признаков по всему 
объему классификации и ее завершенности, т. е. охвата всех разновид
ностей классифицируемых объектов. Так, в одной из первых классифи
каций [9] классы структур автономной и сопряженной активизации, а 
также более дробные подразделения внутри первого класса выделяются 
по совершенно различным, несопоставимым по смыслу и значимости 
признакам. Другая, более поздняя классификация [4], также неоднород
на по системе используемых признаков, а главное — не охватывает всего 
многообразия структур активизации. Более полная и продуманная си
стематика структур тектоногмагматической активизации, предложенная 
коллективом исследователей ВСЕГЕИ [5], тем не менее не учитывает 
некоторых форм проявления этого процесса, например амагматичных 
глыбово-складчатых структур, и непоследовательна в отношении исполь
зуемой системы признаков. Все это обусловливает необходимость по
исков иных более строго построенных вариантов систематики таких 
структур. Ниже на материалах по Казахстану и восточной части Тянь- 
Шаня анализируются возможности типизации областей тектоно-магма
тической активизации.

Построение любой классификации предусматривает выбор: 1) объек
тов систематики (определение уровня систематики) и 2) рациональной 
системы признаков группирования этих объектов (определение структуры 
классификации). Объектами классификации в рассматриваемом случае 
могут быть частные структурно-вещественные формы (отдельные текто
нические структуры, цепочки или ареалы интрузий, дайковые пояса 
и т. д.) или же совокупности частных форм, характеризующие тектони
ческое строение определенных зон или областей тектоно-магматической 

‘активизации. На начальных этапах исследований рассматриваемых про
цессов предпочтение следует отдать более общей систематике областей 
(или зон) активизации по типам их тектонических структур, определяе
мых как совокупность характерных частных структурных форм.
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Для построения классификации могут быть использованы самые раз
нообразные признаки, но наиболее часто употребляются структурно-ве
щественные и генетические (или историко-геологические). Вследствие 
того что любые генетические построения всегда содержат элемент ди
скуссионное™ и субъективизма, а более объективными и точными явля
ются классификации по морфологическим и вещественным (формацион
ным) признакам, целесообразным, по-видимому, будет построение неза
висимых друг от друга историко-геологических и структурно-веществен
ных систематик.

Думается, что такие независимые по набору классификационных при
знаков систематики областей тектоно-магматической активизации не 
исключают, а, напротив, дополняют друг друга, так как содержат совер
шенно различную геологическую информацию. Таким образом, при со
блюдении четкого разделения указанных принципов типизации областей 
активизации (как и любых других тектонических структур), необходим 
совместный комплексный анализ построенных по этим принципам систе
матик.

ВЕЩЕСТВЕННО-СТРУКТУРНАЯ СИСТЕМАТИКА

Области тектоно-магматической активизации характеризуются спе
цифическим набором структурных форм, отражающим своеобразный 
характер тектонических движений в этих областях. К числу наиболее рас
пространенных структур областей активизации относятся: 1) сводовые 
поднятия и депрессии; 2) разнообразные мозаично-блоковые сводово
глыбовые структуры, в формировании которых ведущую роль играли 
вертикальные перемещения блоков по разрывным нарушениям; 3) ком
бинированные глыбово-складчатые деформации (зоны глыбовых скла
док и смятий), образование которых явилось результатом сочетания вер
тикальных и горизонтальных перемещений. Последние особенно харак
терны для территории Казахстана и Северного Тянь-Шаня. Естественно, 
что между тремя перечисленными основными типами структур существу
ют взаимопереходы, поскольку они отражают эволюцию единого текто
нического процесса, а поэтому границы между ними достаточно условны. 
Однако эти типы структур реально существуют, достаточно просто рас
познаются и, следовательно, могут быт̂ > положены в основу систематики 
областей тектоно-магматической активизации. Впервые, как нам извест
но, возможность выделения этих типов структурнЬ-морфологического 
выражения процессов активизации на примере областей новейшего горо
образования Центральной Азии обосновал В. Н. Павлинов [6].

Другой важнейшей особенностью процессов тектоно-магматической 
активизации, нашедшей свое естественное отражение в самом их назва
нии, является магматическая деятельность, которая обычно, хотя и не 
всегда, сопровождает тектоническую переработку консолидированных 
областей. Тектоника и магматизм—это две важнейшие и парагенетиче
ски сязанные формы (и поэтому параметры!) процессов тектоно-магма
тической активизации, и они должны быть положены в основу рацио
нальной структурно-вещественной систематики областей активизации.

В зависимости от преобладающей формы проявления магматической 
деятельности области активизации можно подразделить на вулканоген
ные, плутоногенные и совмещенного проявления вулканизма и плутониз
ма (или вулканогенно-плутоногенные). Такие образом, каждый тип тек
тонической структуры — сводовый, сводово-глыбовый и глыбово-склад
чатый может сопровождаться магматизмом в одной из трех указанных 
форм или оставаться амагматичным.

В соответствии с этим выделяются 12 типов областей тектоно-магма
тической активизации, различающихся по преобладающей морфологии 
тектонической структуры и характеру сопровождающего магматизма или 
отсутствию его. Составленная таким образом схема классификации изо
бражена в таблице, где приведены также примеры выделенных типов 
областей активизации, устанавливаемые на территории Казахстана и 
Средней Азии. Как следует из этой таблицы, почти все из 12 веществен-
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Типы о б л а с т е й  т е к т о н о -м а г м а т и ч ес к о й  а к т и в и за ц и и

Проявление 
магматизма 

и его тип

тип текто
нической 

структуры

Сводовые

Сводово-
глыбовые

Глыбово-
складча
тые

Амагматичные с седи- 
ментогенным заполне

нием впадин

Кокчетавский, 
Улутауский, Чуй- 
ский, Малокарата- 
уский своды; Те- 
низская, Джезказ
ганская, Чуйская 
впадины (PZ3) 
Бетпакдала-Чуи- 
лийский, Шидер- 
тинский, Бестобин- 
ский блоки (PZ3)

Сарысу-Тенизский, 
Атасуийский блоки
(PZ3)

Сопровождаемые магматизмом типа

вулканического
(вулканогенные)

Ишимский блок 
(Р2- Т )
Таласский свод 
(PZ3)

плутония еского 
(плутоногенные)

Восточно-Тянь- 
Шанский (Иссык- 
Кульский) свод 
(PZ3), Кокчетав- 
ская глыба (PZ2)

совмещенного вул ка ни- 
ч еско-пл у тонич еского 
(вулканогенйо-плуто- 

_____но генные)

Тениз-Коржун- 
кульский свод 
(Р 2 -Т 1)

Восточно-Тянь- 
Шанекий блок 
(KZ)

Спасско-Аюлин- 
ская зона (PZ3)

Селетинский, Кой- 
тас-Баянаульский, 
Западно-Чингиз- 
ский, Моинтин- 
ский, Анрахай-Кен- 
дыктасский блоки
(PZ3)
Кароба-Шалтас- 
ский блок, 
Аркалык-Тарбага- 
тайский пояс

Жаман-Сарасуй- 
ский, Заилийско- 
Кетменский, Во- 
сточно-Чуилий- 
ский, Причингиз- 
ский, Западно-Ис- 
сык-Кульский бло
ки (PZ3) 
Калдырминский 
пояс (PZ3)

(PZ3)

но-морфологических подразделений областей активизации встречаются 
на рассматриваемой территории, что подтверждает рациональность и 
целесообразность предлагаемой классификации, которая вместе с тем 
имеет общий характер и может быть применена для любых областей 
тектоно-магматической активизации \

Достоинство этой классификации по сравнению с другими, ранее 
предложенными систематиками структур тектоно-магматической активи
зации, заключается в ее простоте (рациональности), логичности (т. е. 
последовательности и внутренней непротиворечивости) и завершенности 
(или полноте, так как ею в принципе описывается и типизируется все 
пространство или территория, подвергшиеся постконсолидационной ак
тивизации).

Кроме того, данная классификация может быть развернута и детали
зирована на основе других структурных или вещественных признаков, 
например по составу магматических и седиментационных формаций, 
интенсивности проявлений магматизма и т. д. На основе предложенной 
систематики можно строить и более дробную классификацию частных 
структурно-вещественных форм проявления (зон и ареалов проявления 
магматизма, вулкано-тектонических структур, зон глыбовых складок 
и надвигов и т. д.) процессов тектоно-магматической активизации. Та
ким образом, приведенный вариант типизации областей активизации по 
особенностям тектонической структуры и магматизма наиболее опти
мален.

Ниже дается краткая характеристика выделенных типов областей 
тектоно-магматической активизации Казахстана и Северного Тянь- 
Шаня.

1 При таком формальном подходе к построению классификации магматизм и тек
тоника выступают в качестве самостоятельных и независимых классификационных при
знаков, хотя несомненно между ними существует взаимозависимость. Анализ распрост
ранения выделенных типов областей тектоно-магматической активизации может быть 
использован для выявления характера и степени взаимосвязей и взаимообусловленности 
процессов магматизма и тектоники.
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1. Сводовые области

Сводовые области (или, точнее, области сводовой тектонической 
структуры) характеризуются преобладанием крупных, слабо нарушен
ных разломами сводовых поднятий большого радиуса кривизны, нередко 
сочетающихся с обширными и плоскими впадинами, выполненными оса
дочными формациями. Примером такого рода областей активизации яв
ляется территория западной части Центрального Казахстана в позднем 
палеозое, в пределах которой в это время оформился ряд крупных сво
довых поднятий (Кокчетавское, Улутауское, Чуйское, Малокаратауское 
и т. д.) и разделяющих их впадин (Тенизской, Джезказганской, Чуй- 
ской), заполняемых континентальными молассоидными и лагунными 
мергельно-терригенными формациями.

Сводовые области в силу вялости и малой контрастности тектониче
ских движений чаще всего амагматичны, но иногда сводообразование 
может, очевидно, сопровождаться магматическими процессами—воз
никновение лавовых базальтовых плато и даже внедрением крупных 
плутонических масс.

К категории магматогенных сводовых структур, вероятно, следует 
отнести восточную часть Северного Тянь-Шаня в позднем палеозое. 
В пределах этой территории можно выделить крупный Восточно-Тянь- 
Шанский (Иссык-Кульский) свод, к нарушенной разломом центральной, 
присводовой части которого приурочена цепочка интрузий керегеташ- 
ского комплекса. На продолжении этого свода в позднем палеозое офор
мился Южно-Кетменский блок, представлявший собой крупное асиммет
ричное сводовое поднятие, на фоне которого оформилась вулканогенная 
впадина или ареал базальтоидного вулканизма (базмойнакский комп
лекс) .

Примером сводовой области плутоногенного типа может служить 
Кокчетавский массив в среднем палеозое, когда происходило формиро
вание крупных гранитоидных плутонов зерендинского комплекса. Судя 
по овальной, почти изометричной форме плутонов и их огромным разме
рам, их становление происходило в условиях крупного сводового подня
тия, слабо нарушенного разломами.

В позднем палеозое на краю обширного Кокчетавского (или Северо- 
Казахстанского) свода обособился Ишимский блок с проявлениями ба
зальтоидного вулканизма. Возможно, этот блок в связи с приразломным 
характером базальтоидных излияний и внедрений следовало отнести к 
категории сЕодово-глыбовых структур.

2. Сводово-глыбовые области
Вторая, наиболее распространенная группа областей тектоно-магма- 

тической активизации — сводово-глыбовые структуры характеризуется 
одновременным развитием впадин и поднятий мозаично-блокового или 
линейно-зонального расположения.

В образовании этого типа структур решающую роль играли разломы, 
многие из которых являлись конседиментационными структурами, а 
также контролировали размещение интрузий и вулканогенных аппара
тов. В этой группе областей активизации наряду с амагматичными типа
ми структур широко проявлены и магматические формы процессов акти
визации при самом разнообразном сочетании продуктов как вулканиче
ской, так и интрузивной (плутонической) деятельности. Вулканогенные, 
вулканогенно-осадочные и осадочные формации заполняют отрицатель
ные структуры, развивающиеся на фоне общего поднятия территории, а 
к устойчивым поднятиям приурочено обычно формирование плутониче
ских комплексов и дайковых поясов.

Амагматичный тип сводово-глыбовых структур особенно характерен 
для процессов новейшей эпиплатформенной активизации (орогенеза) 
Тянь-Шаня и юга Казахстана. Как указывалось выше, наиболее яркой 
формой новейшей активизации явился процесс роста сводовых поднятий
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и прогибов, который в момент наибольшей интенсивности движений сме
нился разломообразованием и возникновением сложной глыбовой, моза
ично-блоковой структуры, первоначально сводовый характер которой 
ныне угадывается по реликтам допалеогеновых поверхностей выравни
вания и ряду других геоморфологических признаков. Глыбовая струк
тура развивается на фоне общего воздымания территории и сопровож
дается локально проявленной глыбовой складчатостью. Таким образом, 
новейшая структура Тянь-Шаня может быть охарактеризована как сво
дово-глыбовая с элементами глыбово-складчатой. Менее характерен 
амагматичный сводово-глыбовый тип среди областей средне-позднепа
леозойской активизации. К тому же выделение в средне-позднепалеозой
ских сводово-глыбовых областях амагматичного типа условно, так как 
почти всегда для них можно предполагать, хотя и незначительные, про
явления интрузивного магматизма позднего палеозоя. К числу таких 
областей нами отнесен Бетпакдала-Чу-Илийский регион, хотя, по дан
ным И. И. Парецкого [3], здесь отмечаются незначительные проявления 
среднекаменноугольных диорит-гранодиоритовых интрузий.

К амагматичным сводово-глыбовым областям отнесены также Ши- 
дертинский и условно Бестюбинский блоки в Центральном и Северном 
Казахстане. Они расположены по соседству с плутоногенными сводово
глыбовыми и глыбово-складчатыми областями, но сведения о проявле
нии в указанных блоках позднепалеозойского магматизма отсутствуют.

Для средне-позднепалеозойской эпохи тектоно-магматической активи
зации более свойственны сводово-глыбовые области, сопровождаемые 
разнотипным магматизмом, нередко совмещенным в пространстве. 
К числу плутоногенных сводово-глыбовых областей относятся Койтас- 
Баянаульский и Селетинский (Вишневский) блоки с одноименными аре
алами интрузивного магматизма. К плутоногенным сводово-глыбовым 
областям отнесены также Моинтинский блок в Северо-Западном При
балхашье, в пределах которого предполагается широкое развитие синин- 
версионных (космурунский комплекс) и, возможно, более молодых гра- 
нитоидных интрузий, и Западно-Чингизский блок, на территории кото
рого выделяется Кайнарский ареал аляскит-лейкогранитового магма
тизма, а также можно ожидать и других, пока не выявленных варисций- 
ских интрузий. На юге Казахстана выделяется Анрахай-Кендыктасский 
плутоногенный блок, характеризуемый проявлениями гетерогенных и 
аляскит-лейкогранитовых интрузий узунсу-карасуйского и жадринского 
комплексов соответственно.

К сводово-глыбовым областям, сопровождаемым совмещенными про
явлениями вулканогенных и плутонических формаций, отнесены три бло
ка: Жаман-Сарысуйский, Западно-Иссык-Кульский и Заилийско-Кетмен- 
ский. Первый из них заключен внутри глыбово-складчатой области, 
однако, как отмечали уже давно Б. И. Борсук и другие исследователи, 
характер развитых здесь тектонических структур и магматизма (преоб
ладание «вулкано-плутонических» структур центрального типа) позво
ляет предполагать его большую жесткость по сравнению с окружающими 
зонами.

Западно-Иссык-Кульский блок субмеридионального, поперечного к 
каледонским структурам простирания, выделяется по наличию в его пре
делах позднепалеозойских вулканогенных и интрузивных образований. 
Обособление этого блока произошло, очевидно, вследствие проявлений 
глубоких поперечных расколов антитянь-шанского простирания. Север
ным продолжением этого блока служит Актюз-Кастекский блок, кото
рый одновременно является и западным окончанием Заилийско-Кетмен- 
ского вулканогенно-плутоногенного мегаблока. Вполне возможно, что 
такое структурное положение Актюз-Кастекского района на пересечении 
двух разноориентированных зон тектоно-магматической активизации и 
обусловило своеобразие его металлогении.

Заилийско-Кетменский мегаблок имеет сложное строение и в даль
нейшем может быть подразделен более дробно. Возможно также, что
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преобладающую часть этого блока по широкому проявлению здесь позд
непалеозойских складчатых деформаций надлежит относить уже к глы
бово-складчатым областям.

3. Глыбово-складчатые области
К этой структурной категории областей тектоно-магматической акти

визации, очень важной в практическом отношении, относятся области 
совмещенного проявления вертикальных глыбовых и горизонтальных 
складчатых движений и деформаций. Глыбово-складчатые структуры 
возникают в наиболее мобильных, максимально «активизированных» 
зонах Казахстана и Северного Тянь-Шаня, часть из которых на этом 
основании относилась даже к областям варисцийской складчатости (ва- 
рисцидам). К этой категории областей активизации в первую очередь 
следует отнести территорию поздних каледонид Центрального Казах
стана и находящуюся на ее продолжении территорию Сарысу-Тенизского 
водораздела. На существование тесной структурно-пространственной 
связи глыбовых складок каледонид Сарысу-Тенизского поднятия и 
складчатых структур Спасско-Успенской зоны (области), включаемрй 
обычно в состав «ранних варисцид», указывали многие исследователи, 
давая этому факту малоубедительное объяснение. Так, например, 
Ю. А. Зайцев [2] э разъяснение этой связи полагает, что фамен-ранне- 
каменноугольные отложения Сарысу-Тенизского поднятия формирова
лись в миогеосинклинальном прогибе, который являлся продолжением 
варисцийских прогибов Джунгаро-Балхашской геосинклинальной си
стемы.

Между тем генетическая связь варисцийских глыбово-складчатых 
структур указанных районов становится понятной, если исходить из 
представления о проявлении в этих областях каледонской консолидации 
единой глыбово-складчатой формы варисцийской тектоно-магматической 
активизации, сопряженной с развитием Джунгаро-Балхашской геосин- 
клинально-складчатой системы.

Различие между этими областями проявления варисцийских глыбо
вых складок заключается в интенсивности сопровождающих процессов 
магматизма. Территория Сарысу-Тенизского блока является практиче
ски амагматичной, если не считать незначительных и локальных прояв
лений позднепалеозойского вулканизма [7]. Наоборот, Спасско-Успен- 
ская и Акжал-Аксоранская зоны поздних каледонид Центрального 
Казахстана при однотипном или близком характере тектонической струк
туры являются ареной мощного проявления телеорогенного (внегеосин- 
клинального) магматизма, в целом даже более интенсивного, чем в 
смежной активно развивающейся Джунгаро-Балхашской геосинкли- 
нально-складчатой системе. В пределах рассматриваемой области позд
них каледонид Центрального Казахстана выделяются зоны и блоки бли
жайшего обрамления (форланда) варисцид Джунгаро-Балхашской 
системы, образующих в совокупности протяженный Заилийско-Цент- 
ральноказахстанский пояс сопряженного проявления сининверсионного 
и раннеорогенного вулканизма и плутонизма, однотипного с магматиз
мом эпигеосинклинально-орогенного Прибалхашско-Илийского краевого 
«вулканического» пояса варисцид.

По отношению к этому форландовому вулканогенно-плутоногенному 
Заилийско-Прибалхашскому поясу резко секущий характер имеют Кал- 
дырминский и Кара-оба-Шалтасский плутоногенные пояса позднеоро- 
генных гранитоидов, которые, накладываясь на ранее сформированные 
вулканогенно-плутоногенные зоны пояса, выходят далеко за его преде
лы, глубоко вклиниваясь в тело консолидированных каледонид.

На схеме (рисунок) Кайдырминский блок изображен в виде недиф
ференцированной области совмещенного проявления плутонизма и вул
канизма, но, возможно, более правильным был бы показ узкого и про
тяженного Калдырминского пояса на фоне форландовой вулканогенно- 
плутоногенной области. На востоке Чингиз-Тарбагатайской каледонской

5  Геотектоника, Ni 1 81



Схема структурно-вещественного районирования областей средне-позднепалеозойской 
(варисцийской) тектоно-магматической активизации Казахстана и восточной части Тянь- 

Шаня (с элементами металлогении)
1 — покров кайнозойских отложений; 2 — варисцийские геосинклинально-складчатые об
ласти; 3—12 — типы областей тектоно-магматической активизации: 3—5 — сводовые об
ласти: 3 — амагматичные (а — поднятия, б — седиментогенные впадины), 4 — вулкано
генные (сопровождаемые вулканизмом), 5 — плутоногенные (сопровождаемые плутониз
мом) ; 6—8 — сводово-глыбовые области: 6 — амагматичные, 7 — плутоногенные, 8 — 
совмещенного проявления вулканизма и плутонизма (вулканогенно-плутоногенные); 
9—12 — глыбово-складчатые области: 9 — амагматичные, 10 — вулканогенные, 11— плу
тоногенные, 12 — вулканогенно-плутоногенные; 13 — границы разнотипных областей тек
тоно-магматической активизации (а — совпадающие с геологическими границами, б — 
условные); 14—16 — металлогеническая специализация областей тектоно-магматической 
активизации, подразделяемая по практической значимости, которая устанавливается по 
наличию: 14 — интенсивного оруденения, 15 — оруденения средней интенсивности, 16 — 
рудной минерализации (в скобках указана минерализация, имеющая второстепенное

значение)
Цифрами на схеме обозначены: сводовые области: амагматичные: 1 — Кокчетавский, 2— 
Улутауский, 3 — Чуйский, 4 — Малокаратауский своды; 5 — Тенизская, 6 — Джезказган
ская, 7 — Чуйская впадины; вулканогенные: 8 — Ишимский блок, 9 — Таласский свод; 
плутоногенные: 10 — Восточно-Тянь-Шанский (Иссык-Кульский) свод; сводово-глыбо
вые области: амагматичные: 11 — Бестобинский, 12 — Шидертинскийг 13 — Бетпакдала-
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складчатой системы, на границе ее с Зайсанской геосинклинальной си
стемой, обособляется Аркалык-Тарбагатайский, существенно плутоно- 
генный мегаблок (или пояс), характеризуемый интенсивным проявлени
ем сининверсионного и синорогенного плутонизма и интенсивной склад
чатостью раннекаменноугольных толщ. В принципе возможна дифферен
циация этого крупного мегаблока на более мелкие и разнотипные 
сводово-глыбовые и глыбово-складчатые блоки и зоны.

Необходимо подчеркнуть, что изображенное на схеме районирование 
территории каледонид Казахстана и Северного Тянь-Шаня по вещест
венно-морфологическим особенностям проявления процессов варисций- 
ской тектоно-магматической активизации не является бесспорным. Раз
ногласия могут возникнуть, и частично они уже отмечались в отношении 
как отнесения тех или иных районов к одному из смежных классифика
ционных типов областей активизации, так и степени детальности (дроб
ности) производимого деления на зоны и блоки. Выше, например, 
указывалось на то, что Ишимский блок, возможно, следовало классифи
цировать как сводово-глыбовый, Заилийско-Кетменский мегаблок под
разделить на более мелкие части, выделив среди них глыбово-складчатые 
блоки, а Калдырминский блок — показать как существенно плутоноген- 
ный и т. д.

Однако представлялось важным подчеркнуть не степень достоверно
сти первого опыта подобного районирования, а демонстрируемый кар
той-схемой (см. рисунок) сам принцип подхода к классификации обла
стей тектоно-магматической активизации и районирование на этой осно
ве рассматриваемой территории.

Металлогения разнотипных областей тектоно-магматической активи
зации заметно различается, причем намечаются определенные законо
мерности в размещении ведущих типов эндогенной минерализации в за
висимости от вещественно-морфологических типов областей активиза
ции. Так, негативные структуры в сводовых областях (впадины) совер
шенно определенно характеризуются телетермальным медным орудене
нием типа медистых песчаников, которые вместе с тем не встречаются 
в соленосно-гипсоносных фациях одновозрастных отложений.

Обращает на себя внимание приуроченность к амагматичным сводо
вым и чаще, по-видимому, к сводово-глыбовым областям эпитермальной 
молибденитовой рудной формации в палеозоидах и полиметаллического 
оруденения в областях новейшей активизации.

С магматогенными сводово-глыбовыми областями связано полиме
таллическое и редкометальное оруденение, относительная роль которых 
определяется ведущим профилем гранитоидного магматизма: полиме
таллическая и флюорит-полиметаллическая минерализация коррелиру- 
ется с гетерогенным гранитоидным магматизмом, а редкометальное ору
денение ассоциирует с гранитовыми и аляскит-лейкогранитовыми фор
мациями.

И наконец, наиболее интенсивная и промышленно ценная эндогенная 
минерагения свойственна глыбово-складчатым областям, где сосредото
чены крупнейшие полиметаллические месторождения, а также многие 
объекты редкометальной минерализации. Перечисленные закономерно
сти носят самый общий и предварительный характер, однако и они ука
зывают на важное научное и практическое значение типизации областей 
тектоно-магматической активизации по особенностям структурных форм 
и сопутствующего магматизма.

Чуилийский блоки; плутоногенные: 14 — Селетинский, 15 — Койтас-Баянаульский, 16 — 
Западно-Чингизский, 17 — Моинтинский, 18 — Анрахай-Кендыктасский блоки; вулкано- 
генно-плутоногенные: 19 — Жаман-Сарысуйский, 20 — Заилийско-Кетменский, 21 — При- 
чингизский блоки; глыбово-складчатые области: амагматичные: 22 — Сарысу-Тенизский, 
23 — Атасуйский блоки; вулканогенные: 24 — Спасско-Аюлинский блок; плутоногенные: 
25 — Караоба-Шалтасский блок, 26 — Аркалык-Тарбагатайский пояс; вулканогенно-плц- 

тоногенные: 27 — Калдырминский пояс
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ИСТОРИКО-ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ СИСТЕМАТИКА И ВОПРОСЫ 
ПРОСТРАНСТВЕННО-ВРЕМЕННЫХ СООТНОШЕНИЙ В СИСТЕМЕ 

ГЕОСИНКЛИНАЛЬ —  ОБЛАСТЬ АКТИВИЗАЦИИ

Поскольку всякого рода генетические построения гипотетичны и ди
скуссионны, основанные на них классификации не столь объективны и 
точны, как вещественно-морфологическая систематика. Однако необхо
димость построения таких менее строгих историко-геологических клас
сификаций, содержащих в своей основе те или иные генетические пред
посылки, совершенно очевидна. Подобные классификации, являясь отра
жением определенных синтезирующих, ретроспективных моделей, несут 
в себе важную и интересную информацию историко-генетического плана.

В качестве классификационных признаков историко-геологического 
содержания наиболее часто используются: 1) тектонический характер 
субстрата областей активизации (древние и молодые платформы, а в их 
пределах щиты и плиты; области завершенной складчатости с подраз-, 
делением их на выступы догеосинклинального субстрата и геосинкли- 
нальные комплексы и т. д.); 2) характер пространственно-временных 
соотношений в системе геосинклиналь—область тектоно-магматической 
активизации (степень близости или удаленности продуктов тектоно-маг
матической активизации от геосинклинальных систем, соответствие 
времени их формирования определенным стадиям развития последних 
и т. д.); 3) степень сходства (или различия) состава синхронных фор
маций в этой же системе геосинклиналь — область активизации.

Иногда в классификационных схемах употребляются и такие призна
ки, как интенсивность проявления процессов активизации [1]. Однако 
наибольшую дискуссию вызвало выделение А. Д. Щегловым [8, 9] двух 
самостоятельных классов процессов и соответственно структур тектоно- 
магматической активизации — автономной и отраженной (или сопряжен
ной), в основе разделения которых лежало наличие или отсутствие явной 
связи с активно развивающимися геосинклинальными системами. В даль
нейшем такое разделение процессов тектоно-магматической активизации 
вызвало оживленную и во многом справедливую критику, показавшую 
более сложный характер причинно-следственных взаимосвязей в системе 
геосинклиналь — активизированная рама. Результатом этой критики яви
лось деление областей сопряженной активизации на: 1) пограничные и 
ближайшего обрамления и 2) удаленные (по отношению к развивающей
ся геосинклинали). Такое деление принято за основу в классификации, 
предложенной коллективом авторов ВСЕГЕИ, разрабатывающим про
блему тектоно-магматической активизации [5]. Однако, как выясняется 
из анализа обширного материала по активизированным областям юга 
Азиатской части СССР, такого деления все же недостаточно для отра
жения всех типов пространственно-временных связей и отношений между 
геосинклиналями и областями активизации.

Области «автономной» активизации в свою очередь можно подразде
лить по крайней мере на две группы: обладающих признаками связи с 
геосинклиналями (синхронность событий) и не обнаруживающих их, во 
всяком случае в явном виде. Поэтому классификация структур тектоно- 
магматической активизации по типам связи с подвижными геосинкли
нальными областями еще ждет своей разработки и обоснования. Здесь 
мы ограничимся лишь анализом характера связей выявленных в Казах
стане и Северном Тянь-Шане областей и периодов проявления тектоно- 
магматической активизации с синхронно развивающимися геосинкли
нальными системами.

Для ранне-среднепалеозойской (каледонской) активизации Кокче- 
тавского срединного массива связь этого процесса с развитием окружаю
щей Кокчетав-Северо-Тянь-Шанской геосинклинально-складчатой обла
сти несомненна и выражается в синхронности проявлений магматизма и 
тектонических движений, а также в соответствии общего характера 
продуцирующих магматических очагов и наличии латеральных перехо
дов между формациями геосинклинали и срединного массива. Вместе с
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тем синхронные магматические формации на Кокчетавском срединном 
массиве и в геосинклинальном окружении заметно различаются по осо
бенностям состава и относятся к разным формационным типам, что сви
детельствует о локальных особенностях магматического процесса, свя
занного с тектоно-магматической переработкой срединного массива, по 
сравнению с магматизмом окружающих геосинклинальных призм. Впол
не допустимо, что эти различия обусловлены не только особенностями 
обстановки на уровне становления интрузий, но и автономностью глу
бинных очагов генерации магм [5].

Более сложными и динамичными являются связи между проявления
ми позднепалеозойской тектоно-магматической активизации каледонид 
и развитием смежных варисцийских геосинклиналей. Характер прост
ранственных связей здесь отчетливо изменяется с течением времени. Для 
сининверсионных магматических формаций характерны четкая приуро
ченность к ближайшему обрамлению геосинклинальных систем, их фор- 
ланду, и тесная корреляция состава и металлогении синхронных магма
тических комплексов геосинклиналей и рамы. Синорогенные гранитоид- 
ные формации в консолидированной раме распространены шире и 
глубже, нередко формируя самостоятельные плутоногенные пояса, се
кущие по отношению к границе смежных геосинклинальных систем. Про
явления позднепермско-раннетриасового базальтоидного магматизма в 
областях активизации внешне еще более независимы от расположения 
варисцийских геосинклинальных систем, хотя по времени и составу они 
хорошо коррелируются с позднеорогенными (тафрогенными) базальто- 
идными формациями подвижных областей, что дает основание рассмат
ривать их в качестве «резонансных» формаций, а не продуктов автоном
ной активизации. Таким образом, пространственная связь продуктов 
варисцийской активизации каледонид с синхронными геосинклинальны- 
ми системами с течением времени заметно ослабевает, а для некоторых 
формаций (базальтоидных) как будто бы стирается совсем.

И наконец, третий тип пространственно-временных связей отмечается 
для процессов новейшей эпиплатформенной активизации рассматривае
мой территории с альпидами Средиземноморского геосинклинально- 
складчатого пояса. Пространственные связи проявлений этого процесса 
с расположением Средиземноморского пояса неотчетливы и многими 
исследователями оспариваются вообще, хотя синхронизация главных 
событий в области альпийской активизации и в пределах альпийского 
геосинклинально-складчатого пояса достаточно явная, что и порождает 
разнообразие трактовок этой формы связи: от признания полной авто
номности до утверждения явной сопряженности эпиплатформенного оро
генеза Центральной Азии по отношению к развитию альпийского Среди
земноморского геосинклинально-складчатого пояса.

Представляется, что дискуссия по вопросу о существовании процесса 
автономной активизации, полезная в начальной стадии разработки дан
ной проблемы, в настоящее время, по-видимому, потеряла свою остроту. 
Выше было показано, что по характеру связей в системе геосинкли
наль— область активизации могут быть выделены следующие типы зон 
активизации: 1) тесно сопряженные с развитием смежных геосинклина
лей, приуроченные к форландскому окружению последних (пограничные 
и ближайшего обрамления), в которых сохраняются главные особенно
сти магматизма смежных геосинклиналей; 2) удаленно-сопряженные, в 
которых синхронные с геосинклинальными проявления магматизма не 
обнаруживают четкой зависимости от близости и очертаний границ 
геосинклинальной области и характеризуются некоторыми провинциаль
ными особенностями состава и строения, что позволяет иногда рассмат
ривать их в качестве субформаций в объеме одного формационного типа; 
3) слабо сопряженные (или полуавтономные), в пространственном раз
мещении которых отсутствует какая-либо связь или зависимость от гео
синклинальных систем, но отмечается строгая синхронизация однотип
ных или близких в формационном отношении магматических проявле
ний; 4) и наконец, вполне автономные, для которых невозможно указать
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существование пространственных и вещественных связей, а синхрониза
ция событий завуалирована или отсутствует совсем. Вполне вероятно, 
что в других регионах могут быть установлены и другие формы связей 
зон активизации с развивающимися геосинклиналями.

Многообразие наблюдаемых типов связей и разная степень сопря
женности в развитии пары консолидированная область — геосинклиналь 
свидетельствуют, по нашему мнению, об условности разделения процес
сов активизации на сопряженные (отраженные) и автономные. Между 
ними не существует резких и принципиальных различий, а, напротив, 
наблюдаются случаи промежуточного типа. Вообще говоря, для всех без 
исключения проявлений процессов тектоно-магматической активизации 
могут быть обнаружены признаки временной, а для многих из них и про
странственной сопряженности с геосинклинальным процессом. Причина 
сложных и многообразных соотношений между развитием геосинкли- 
нально-складчатых систем и формированием областей активизации 
заключается в опосредствованном характере связей между этими про
цессами, обусловленных общим для них глубинным процессом и энерге
тическим источником. Можно предполагать, что развитие геосинклина
лей является прямым непосредственным выражением в пределах земной 
коры глубинного процесса термо-гравитационной дифференциации, тог
да как проявление процессов тектоно-магматической активизации может 
рассматриваться как сопутствующее, преломленное отражение того же 
глубинного явления.

Поэтому дискуссия вокруг автономности — сопряженности процессов 
тектоно-магматической дифференциации и развития геосинклинально- 
складчатых систем кажется беспредметной. Важно не противопоставле
ние этих двух разных форм выражения единого глубинного процесса, а 
выявление и классификация существующих между ними пространствен
но-временных связей для соотношений.
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Г Е О Т Е К Т О Н И К А
ДО 1 Январь — Февраль 1983

УДК 551.243:552.3(547.3)

К У Р Ч А В О Е  А. М.

АНАЛИЗ МАГМАТИЗМА ЦЕНТРАЛЬНОКАЗАХСТАНСКОИ 
СИСТЕМЫ РАЗЛОМОВ

Показана взаимосвязь магматических и тектонических процессов кон
ца палеозоя на территории Центрального Казахстана. Анализ особенностей 
строения и химизма верхнепалеозойских вулканогенных образований позво
лил выявить систему зон магматической проницаемости, совпадающих с из
вестными глубинными разломами. Этапность магматических проявлений 
коррелируется с этапностью движений по этим разломам. Движения по ним 
происходили многократно и носили трансформный 1 характер с общим пере
мещением блоков в северном направлении. Меридиональные разломы име
ют сдвигово-раздвиговую природу. Выявлены сопряженные с ними широт
ные тыловые раздвиговые зоны и фронтальные зоны смятия. Дается оцен
ка масштаба и характера перемещения по Центральноказахстанскому раз
лому. Приведены новые данные о домезозойском времени перемещений по 
этому разлому.

Одна из важных задач современной тектоники заключается в оценке 
масштаба горизонтальных перемещений. Для решения ее особое значе
ние приобретает выяснение характера взаимосвязи магматической и тек
тонической деятельности. Выявление зон магматической проницаемости, 
анализ их взаимоотношений между собой и эволюции во времени и в про
странстве позволяет более полно и детально оценить характер и степень 
движений по разломам и соответственно подойти к оценке масштаба го
ризонтальных смещений.

Рассмотрим это на примере анализа магматизма и его связи с систе
мой зон проницаемости конца палеозоя на территории Центрального Ка
захстана.

Со второй половины визейского века раннего карбона и вплоть до 
перми в пределах этого региона в орогенных условиях сформировалась 
сложнопостроенная толща вулканогенных пород, пронизанная многочис
ленными разнообразными интрузиями гранитоидов. Вулканиты залегают 
полого с резким несогласием на дислоцированных геосинклинальных 
отложениях среднего палеозоя (включая нижнее визе), выполняя две 
крупные орогенные впадины: Токраускую и восточнее расположенную 
Северо-Балхашскую. Границей раздела этих впадин служит меридио
нальный Центральноказахстанский глубинный разлом, впервые выде
ленный В. Ф. Беспаловым. Наиболее отчетливо разлом выражен на от
резке от гор Кошкар на юге — пос. Егиндыбулак и Кызылсорский гра
нитный массив на севере. Южное продолжение разлома трактуется 
различно. Одни исследователи, анализируя геофизические данные, трас
сируют этот разлом в меридиональном направлении к окрестностям го
рода Алма-Аты [1]. Другие видят его продолжение в системе разломов 
юго-восточного простирания, проходящей к северу от оз. Балхаш [10]. 
Неоднозначно трактуется и природа этого разлома. В. Я. Кошкин [9, 10] 
определяет его как правосторонний мезозойский сдвиг с горизонтальным 
перемещением левого крыла в 65—120 км. Другие [5, 20] оценивают го
ризонтальную составляющую перемещений по этому разлому гораздо 
скромнее (до 10—15 км). Различные отрезки этого разлома, как показа
ли геолого-геофизические исследования, неоднородны по своему строе
нию [3].

1 Термин «трансформный» используется здесь лишь для обозначения характера пе
ремещений, более всего сходных с движениями по трансформным разломам, выделен
ным Дж. Уилсоном [23] для океанических структур (примечание автора).
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Рис. 1. Особенности размещения верхнепалеозойских ассоциаций вулканитов Централь
ного Казахстана

I. Нижнекаменноугольная каркаралинская свита:
1 — область распространения; 2 — область отсутствия осадконакопления; 3 — область 
морской терригенной седиментации; 4—6 — вулканогенные ассоциации: 4 — контраст
ная андезит-липаритовая, 5 — непрерывная андезит-дацит-липаритовая, 6 — липарито- 
вая; 7 — границы областей морского осадконакопления; 8 — границы областей разви
тия вулканогенных ассоциаций; 9 — зоны проницаемости: 1 —Центральноказах<5ганская, 

2 — Жамшинская, 3 — Жельтауская, 4 — Калмакэмельская
II. Среднекаменноугольная калмакэмельская свита

Ассоциации: 1 — преимущественно андезиты; 2 — преимущественно андезитовые туфы; 
3 — конгломераты и песчаники (в низах), сменяющиеся андезитовыми и андезито-да- 
цитовыми вулканитами; 4 — вулканогенно-осадочные и осадочные отложения в низах, 

сменяющиеся андезитовыми и андезито-дацитовыми вулканитами
III. Средне-верхнекаменноугольные и верхнекаменноугольно-нижнепермские вулканиты 
Ассоциации: 1 — липаритовая лаво-туфо-игнимбритовая; 2 — липаритовая с преоблада
нием в верхах пирокластов; 3 — липаритовая, сменяющаяся в верхах туфогенно-осадоч- 

ными накоплениями с покровами андезитов
IV. Пермские вулканиты

Ассоциации: 1 — контрастная трахибазальт-трахилипаритовая; 2 — трахилипаритовая; 
3 — трахибазальтовая; 4 — андезит-дацит-липаритовая с широким развитием туфоген- 
но-осадочных пород; 5 — трахилипаритовая, сменяющаяся трахибазальтовой; 6 — анде
зит-дацит-липаритовая, сменяющаяся трахибазальт-трахилипаритовой; 7 —кайнотипные 

вулканиты позднепалеозойского — раннемезозойского возраста

Проведенный анализ особенностей размещения по латерали вулкано
генных ассоциаций разных частей верхнепалеозойского разреза и неко
торых петрохимических особенностей пород позволяет подойти к реше
нию вопроса о природе Центральноказахстанского разлома и сопряжен
ной с ним системы разломов с несколько иных позиций. Выявляется 
определенная закономерность в характере латерального размещения ас
социаций пород каждого из членов верхнепалеозойского разреза.
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Вулканогенная орогенная серия варисцид Центрального Казахстана 
начинается средневизейско-серпуховской каркаралинской свитой. В це
лом свита сложена основными и средними породами (с преобладанием 
андезитов) в низах и кремнекислыми породами в верхах. Однако ха
рактер строения каркаралинской свиты в разных местах не одинаков. 
Выделяются три ассоциации: непрерывная андезит-дацит-липаритовая, 
контрастная андезит-липаритовая и липаритовая (I на рис. 1). Непре
рывная ассоциация распространена на крайнем севере Токрауской впа
дины. Ее накопление связано с вулканизмом ареального типа. Контраст
ная андезит-липаритовая ассоциация локализуется в пределах узких 
линейных зон. Одна из них приурочена к зоне Центральноказахстанского' 
разлома. На западе Токрауского региона выделяется еще одна меридио
нальная полоса, приуроченная к Жамшинской системе разрывных нару
шений [4]. К меридиональной полосе, совпадающей с зоной Центрально
казахстанского разлома, примыкают широтно ориентированные полосы 
развития контрастной ассоциации в Токрауской впадине (Жельтауская 
зона) и в Северо-Балхашской (Калмакэмельская зона). Указанные ши
ротно ориентированные полосы приурочены к границе этих впадин с 
Балхашским поднятием. Зоны сочленения этих структур представляют 
собой систему глубинных разломов. Таким образом, контрастная анде
зит-липаритовая ассоциация нижнего карбона образует систему линей
ных зон, сочленяющихся под прямым углом. В промежутках между эти
ми зонами каркаралинская свита сложена только липаритами, формиро
вание которых происходило во второй половине времени накопления 
пород этой свиты. Выделенные узкие зоны развития контрастной ассо
циации представляют собой, следовательно, зоны проницаемости, вул
канизм в которых начался раньше и с более основных пород, что явля
ется одной из характернейших особенностей глубинных структур [13].

В начале среднего карбона отмеченные линейные зоны, за исключе
нием Жамшинской, проявились столь же отчетливо в виде своеобразных 
трогов, выполненных мощными конгломератами низов калмакэмель- 
ской свиты (см. II на рис. 1).

Со второй половины карбона вулканизм локализуется в более узкой 
и широтно ориентированной полосе, характеризуясь резким преоблада
нием продуктов извержения липаритового состава на всей территории 
Токрауской и Северо-Балхашской впадин. В позднем карбоне и самом 
начале перми вулканизм проявился в целом в тех же пределах и харак
теризовался таким же преобладающим липаритовым составом извер
женных продуктов. Лишь в меридиональной полосе, приуроченной к зоне 
Центральноказахстанского разлома, в это время формируются более 
мощные пачки вулканогенно-осадочных пород, ассоциирующихся с по
кровами андезитоидов. Одновременно во внешней (северной) зоне Севе
ро-Балхашской впадины шире развиты пирокластические накопления в 
противовес остальной территории, где наряду с этими породами широко 
представлены лавы и игнимбриты (см. III на рис. 1).

В пермский период вулканизм существенно меняется. По сравнению 
с предшествующими пермские вулканиты резко обогащены щелочами; 
одновременно вновь характерными становятся контрастные, но уже тра- 
хибазальт-трахилипаритовые ассоциации. Территория, охваченная про
цессами вулканизма в перми, резко расширяется, но сам вулканизм про
является более дискретно. Последнее особенно резко выражено в Токра- 
уском регионе. Здесь вновь активизируется широкая меридиональная 
зона, частью совпадающая с Жамшинской системой глубинных раско
лов. Одновременно возникают и новые, субширотные, зоны проницаемо
сти на северо-западе региона (см. IV на рис. 1). Позднее к северной 
части Жамшинской зоны тяготеют скопления кайнотипных вулканитов 
условно позднепалеозойского — раннемезозойского возраста [25]. В зоне 
Центральноказахстанского разлома также отмечаются кайнотипные 
вулканиты в виде даек долеритов меридионального простирания, отно
симые условно к мезозою [14].
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Таким образом, во время формирования всего верхнепалеозойского 
разреза отчетливо проявляется роль линейных зон проницаемости, при
уроченных к известным глубинным разломам. Прежде всего это подчер
кивается развитием именно здесь контрастных по содержанию кремне
зема ассоциаций пород. Это меридиональная зона Центральноказах
станского разлома и такого же простирания сложнопостроенная Жам- 
шинская зона, а также широтные Жельтауская и Калмакэмельская зо
ны, под прямым углом сочленяющиеся с Центральноказахстанской. 
Влияние последней зоны сказывается также на размещении лейкократо- 
вых гранитов позднекаменноугольного калдырминского комплекса и 
следующего за ним комплекса даек [5]. Отмечается влияние Централь
ноказахстанского разлома и на более древние, девонские, отложения 
[2, 8]. Эти данные свидетельствуют о древности заложения зоны Цент
ральноказахстанского разлома и о функционировании этой зоны в те
чение второй половины палеозоя.

В качестве одного из аргументов в пользу крупных горизонтальных 
перемещений по Центральноказахстанскому разлому указывается на 
уступообразный характер границ верхнепалеозойских вулканитов по раз
ные стороны от него в Токрауской и Северо-Балхашской впадинах. Здесь 
необходимо подчеркнуть следующее. Расстояние между северными выхо
дами более молодых свит (особенно в среднем — верхнем карбоне) 
сокращается по сравнению с нижне-среднекаменноугольными (см. 
рис. 1). При этом южная граница распространения вулканитов в непо
средственной близости от Центральноказахстанского разлома (по обе 
стороны от него) остается стабильной. Южная граница остается стабиль
ной во всем Северо-Восточном Прибалхашье в течение карбона и перми, 
в то время как северная граница распространения вулканитов здесь 
последовательно смещается на север по мере развития вулканизма. 
В Токрауском же регионе (в удалении от Центральноказахстанского 
разлома) южная граница развития вулканизма мигрирует на север от 
раннего к позднему карбону, а северная граница смещается в это же 
время на юг. Это свидетельствует о возрастающей роли систем магма
тической проницаемости широтного направления. В перми в Токрауском 
регионе близкая к широтной система зон проницаемости проявила себя 
по северной периферии региона, в то время как на западе вновь активи
зировалась меридиональная (Жамшинская) система.

Выше уже обращалось внимание на то, что разделяя однотипные 
ассоциации Токрауской и Северо-Балхашской впадин, зона Центрально
казахстанского разлома в течение всего карбона характеризуется свое
образием приуроченных к ней ассоциаций вулканитов. Наконец, следует 
обратить внимание на особенности насыщенности щелочами однотипных 
пород по разные стороны от Центральноказахстанского разлома, что 
совершенно не рассматривалось при анализе характера движений по 
этому разлому. Уровень же щелочности одновозрастных и однотипных 
по кислотности пород Токрауской впадины довольно резко отличается 
от таковых Северо-Балхашской, что уже подчеркивалось ранее [21] и 
что особенно наглядно выступает при трендовом анализе этого явления 
(рис. 2). Различия в щелочности пород обоих регионов свидетельствуют 
о заметной автономности формирования вулканитов и заставляют более 
осторожно подходить к выделению единых для обеих впадин структур
но-фациальных зон.

Таким образом, совокупность данных о характере размещения и со
ставе верхнепалеозойских вулканитов Центрального Казахстана проти
воречит представлениям об однократном смещении в мезозое Токрауско- 
го блока по отношению к Северо-Балхашскому по Центральноказахстан
скому разлому. История этого одного из крупнейших разломов Казах
стана более сложная. Проявившись уже в девоне, зона Центральнока
захстанского разлома активно влияла на характер магматической 
деятельности в течение всего позднего палеозоя. Стабильность положе
ния южных границ всех этапов вулканизма в непосредственной близо
сти от разлома в Токрауском и Северо-Балхашском регионах при одно-
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Рис. 2. Характер изменения суммы окислов натрия и калия андезитов (А) и дацитов 
(Б) каркаралинских (1)„ калмакэмельских (2) и пермских (3) вулканитов 

1 — область развития вулканитов; 2 — границы распространения вулканитов равного 
уровня щелочности; 3 — зона Центральноказахстанского разлома; 4—10 — области раз
вития вулканитов с суммой щелочей, %: 4 — 9—10, 5 — 8—9, 6 — 7—8, 7 — 6—7, 8 —

5—6, 9 — 4—5, 10 — менее 4%

временно меняющемся положении северных границ свидетельствует о 
трансформном характере движений по Центральноказахстанскому раз
лому. Особое значение при этом приобретают зоны проницаемости 
широтного направления (Жельтауская и Калмакэмельская), под пря
мым углом причленяющиеся к зоне Центральноказахстанского разлома. 
Эти зоны выступают как своеобразные тыловые раздвиги. Значение од
ной из этих зон (Калмакэмельской) при формировании верхнепалеозой
ской структуры Калмакэмельской синклинали в Северо-Восточном При
балхашье было рассмотрено ранее [22]. Вулканиты, приуроченные к 
этим зонам, обладают некоторыми особенностями, в первую очередь в 
содержании щелочей, отличающими их от вулканитов прилегающих 
территорий. Так, в раннем карбоне здесь, как и в зоне Центральноказах
станского разлома, формируется контрастная андезит-липаритовая ас
социация. Однако именно для Жельтауской зоны Ю. И. Лялиным в 
1975 г. отмечались в каркаралинской свите наиболее низкокалиевые ба
зальты толеитового типа.

Первые горизонтальные перемещения трансформного характера по 
Центральноказахстанскому и сопряженным с ним Жельтаускому и Кал- 
макэмельскому разломам произошли до конца среднего карбона, что и 
фиксируется несоответствием расстояний между крайними северными 
выходами нижне-среднекаменноугольных и средне-верхнекаменноуголь
ных вулканитов. В этом отношении средний карбон выступает своеоб
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разным рубежом. С конца среднего карбона основными для выведения 
расплавов на поверхность оказываются зоны проницаемости широтного 
направления.

Более поздние перемещения трансформного характера по Централь
ноказахстанской системе разломов фиксируются в конце карбона или 
в самом начале перми, но до времени формирования нижнепермской 
трахибазальт-трахилипаритовой ассоциации. В формировании послед* 
ней главное значение, как представляется, приобретают уже движения 
по Жамшинской зоне и сочленяющейся с ней системой субширотных 
зон проницаемости на северной периферии Токрауского региона (см. 
рис. 1). Что касается времени последних подвижек по Центральноказах
станскому разлому, то северо-западнее пос. Егиндыбулак по этому раз
лому флористически охарактеризованные отложения нижней перми при
ведены в непосредственное соприкосновение со среднедевонскими 
отложениями [25]. В 60—70 км северо-северо-восточнее пос. Егиндыбу
лак Центральноказахстанский разлом разделяет верхнепалеозойские 
биотитовые граниты Кызылсорского массива и западнее расположенные 
девонские отложения. Непосредственно в зоне разлома граниты главной 
фазы и жильные граниты первого этапа интенсивно рассланцованы и 
пронизаны многочисленными кварцевыми прожилками. Рассекающая 
Кызылсорский массив субмеридиональная дайка гранит-порфиров пере
секает без видимых следов смещения зону разлома, трассируясь к запа
ду от него в девонских отложениях [3]. Многочисленные дайки своеоб
разных полосчатых серых гранит-порфиров, пронйзывающих южную 
часть Кызылсорского массива, совершенно не затронуты процессами 
рассланцевания и рвут уже рассланцованные граниты. Возраст биотита 
из этих даек, определенный калий-аргоновым методом в лаборатории 
абсолютного возраста ИГЕМ в 1978 г., равен 252±8 млн. лет, что соот
ветствует поздней перми.

Таким образом, в позднем палеозое на территории Казахстана ак
тивно проявлялась система зон проницаемости трансформного характе
ра, наиболее ярким представителем которой в современной структуре 
является Центральноказахстанский разлом. Особенности размещения 
вулканитов свидетельствуют об общей миграции с юга на север приот
крывающихся путей для вывода расплавов на поверхность, так же как 
и о существовании растягивающих усилий в широтном направлении. 
При этом, Жельтауская и Калмакэмельская зоны выступают наиболее 
яркими представителями тыловых раздвигов. Противовесом им высту
пают зоны смятия: Спасская и Успенская на северной периферии Токра
уского региона, впервые выделенные М. П. Русаковым [18] и 
И. С. Яговкиным [26]. В Северо-Восточном Прибалхашье на границе 
со структурами Чингизского мегаантиклинория также выделяются зоны 
смятия [9, 10].

Спасской и Успенской зонам издавна отводилась важная роль в фор
мировании структуры Центрального Казахстана. Северная из этих зон, 
Спасская, трассируется в близширотном направлении по южной окраи
не Карагандинского угольного бассейна севернее гор Тектурмас. 
В 20 км севернее пос. Егиндыбулак эта зона сочленяется с Центрально
казахстанским разломом. Сланцеватость и шарьирование охватывают 
в этой зоне весь разрез девона и турне, но не затрагивают нижнеперм
ские вулканогенные и осадочные образования [2, 7]. Отмечается, что 
тектонические пластины ограничены поверхностями сместителей субши
ротных надвигов и северо-западных сдвигов, а максимальные горизон
тальные перемещения (с юга на север; не превышают 15 км [2].

Располагающаяся южнее Успенская зона трассируется в субширот
ном направлении южнее гор Тектурмас от пос. Атасу на западе к г. Кар- 
каралинску на востоке с постепенным затуханием в восточном направ
лении. Рассланцеванием в ее пределах охвачены девонские и нижнека
менноугольные отложения, включая уже и вулканиты каркаралинской 
свиты (горы Уста). чЗоны рассланцевания сопровождаются здесь надви
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гами и взбросами, возникшими в результате надвигания в северо-запад
ном направлении [6].

Само положение этих крупных зон рассланцевания и шарьирования 
севернее основного фронта позднепалеозойского магматизма представ
ляется не случайным. А. И. Суворовым [19] уже подчеркивалось влия
ние гранитоидного магматизма на этапы становления Успенской и Спас
ской зон рассланцевания в позднем палеозое. Здесь хотелось бы подчерк
нуть только следующее. Среди интрузивных массивов, приуроченных к 
южной (тыловой) части Спасской зоны, развиты исключительно средне
каменноугольные гранодиоритовые. Для Успенской зоны наиболее ха
рактерны массивы гранитов позднекаменноугольного возраста. Один из 
известнейших в Центральном Казахстане поясов таких гранитов, Кал- 
дырма-Бахтинский, протягивается вдоль Успенской зоны от гор Кал- 
дырма на западе дог. Каркаралинска и далее к горам Бахты на востоке. 
Во многих массивах (Каркаралы, Бахты, Кент и др.) отчетливо фикси
руется более поздний возраст этих гранитов по отношению к гранодио- 
ритам [5]. Таким образом, главные объемы интрузивных масс в Успен
ской зоне формируются позже по сравнению со Спасской зоной. Наибо
лее молодые члены верхнепалеозойского вулканогенного разреза в 
Спасской зоне соответствуют низам нижней перми [15], в то время как 
приуроченные к Успенской зоне вулканиты гор Бугулы, по нашим на
блюдениям 1978 г., содержат растительные остатки верхов нижней пер
ми. Совокупность этих данных свидетельствует в пользу более раннего 
начала формирования Спасской зоны. Само формирование указанных 
зон проходило многократно. Свидетельством этому может служить и ха
рактер ориентировки гранитоидных массивов в обеих зонах. При общей 
вытянутости Калдырма-Бахтинского пояса в восток-северо-восточном 
направлении слагающие его массивы гранитов имеют широтную ориен
тировку. Следуя друг за другом, эти массивы кулисообразно смещают
ся на север по мере движения на восток. Сходным образом располага
ются и гранодиоритовые массивы Спасской зоны. Такое относительное 
смещение к северу более восточных массивов интрузивных пород ка
менноугольного возраста свидетельствует, как представляется, о боль
шей динамичности движения с юга на север блока Токрауского региона, 
примыкающего непосредственно к Центральноказахстанскому разлому. 
О большей активности этой части Токрауской впадины свидетельствует 

1 и широкое развитие здесь подводящих каналов вулканитов, группирую
щихся в широтноориентированные системы [5, 12]. Предположение о 
большей активности восточного блока хорошо согласуется также с более 
северным положением восточной части широтной ветви девонского вул
каногенного пояса по отношению к его западной части, что отчетливо 
выступает на всех геологических картах [2].

Указанные особенности строения Спасской и Успенской зон и харак-' 
тера размещения в них продуктов магматизма позднего палеозоя хоро
шо согласуются с этапностью развития зон магматической проницаемо
сти всего Токрауского региона. Что касается Северо-Восточного При
балхашья, то развитые здесь Каиндинская и Мизек-Акбэтауская зоны 
смятия обнаруживают черты сходства соответственно с Успенской и 
Спасской зонами [9, 10].

Проведенный анализ особенностей позднепалеозойского магматизма 
Центрального Казахстана свидетельствует о существовании здесь в 
конце палеозоя ортогональной системы зон проницаемости, активно 
влияющих на размещение интрузивных масс или вывод расплавов на 
дневную поверхность. Это меридиональные Центральноказахстанская и 
Жамшинская зоны разломов и сопряженные с ними широтные Жельта- 
уская, Калмакэмельская и другие (на северной периферии Токрауского 
региона), образующие в целом Центральноказахстанскую систему раз
ломов (рис. 3). К этой же системе принадлежит и меридиональная Ток- 
рауская зоны глубинных разломов на границе Токр'ауской впадины и 
Северо-Балхашского поднятия, активно проявившая себя в позднепалео
зойское время [24]. Движения по этой системе разломов осуществляются
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Рис. 3. Центральноказахстанская система разломов 
1—2 — зоны разломов: 1 — меридиональные (сдвиги-раздвиги), 2 — широтные (раздви- 
ги); 3— зоны смятия; 4 — направление движений; 5 — наклон зон смятия; 6 — зоны 
разломов: 1 — Центральноказахстанская, 2 — Токрауская, 3 — Жамшинская, 4 — Жель- 
тауская, 5 — Калмакэмельская; 7 — зоны смятия: С — Спасская, У — Успенская, К —

Каиндинская

дискретно с разной интенсивностью в разные отрезки времени. Особен
ности размещения ассоциаций пород свидетельствуют о трансформном 
характере движений по Центральноказахстанской системе разломов с 
общей тенденцией к устойчивым передвижениям блоков с юга на север. 
Эта тенденция, как представляется, обязана заложению и развитию ог
ромного широтного верхнепалеозойского пояса вулканитов Евразии, что 
особенно подчеркивалось А. А. Моссаковским [17]. По отношению к раз
ломам, которым обязан своим формированием Евразиатский вулкано
генный пояс, вся Центральноказахстанская система разломов выступает 
как трансформная. Передвижение блоков по данной системе проходило 
с разной скоростью, что в конечном счете и привело к уступообразному 
рисунку границ современного распространения вулканитов по разные 
стороны от собственно Центральноказахстанского разлома, суммарные 
перемещения по которому, как представляется, не превышают самых 
первых десятков километров. При этом меридиональные зоны, особенно 
Центральноказахстанская, выступают в целом как раздвигово-сдвиго- 
вые, в то время как широтные являются своеобразными тыловыми раз- 
двигами. Движения по последним компенсировались рассланцеванием 
и шарьированием пород в так называемых зонах смятия, в первую оче
редь в Спасской и ее аналогу (Мизек-Акбастауская зона) в Северо-Во
сточном Прибалхашье.

Проведенный анализ свидетельствует о тесной связи магматических 
и тектонических явлений и, несомненно, об активной роли магматизма- 
в формировании структурного плана регионов.
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УДК 551.24.055(55)

Р О М А Н Ь К О Е .  Ф., М О Р О З О В  Л. Н.

АНАРЕК-ХУРСКИЙ МАССИВ В ЦЕНТРАЛЬНОМ ИРАНЕ: 
СТРУКТУРА И ИСТОРИЯ ФОРМИРОВАНИЯ

Рассмотрены структуры, метаморфизм и условия формирования фунда
мента байкальского Анарек-Хурского массива, составляющего часть склад
чато-глыбового сооружения Центрального Ирана. Фундамент массива пред
ставляет гетерогенное, мозаичное образование, сложенное серией полимета- 
морфических комплексов. Усложнение структуры фундамента происходило 
в результате сближения различных блоков, индивидуальные особенности 
которых были снивелированы последовательным наложением более позд
них структурно-вещественных преобразований. Приведены состав и пара
генезисы метаморфических комплексов фундамента, обсуждается возраст 
отложений и метаморфизма.

В последние годы с углублением представлений о геологии ирано
афганской части Альпийской складчатой области все с большей остро
той встает проблема возраста и этапности метаморфизма доальпийско- 
го фундамента этого региона. В этом отношении значительный матери
ал представляет сложное складчато-глыбовое сооружение Центрально
го Ирана, где на обширных площадях выступает на поверхность древ
ний метаморфический фундамент, составляющий, в частности, основа
ние байкальского Анарек-Хурского массива (рис. 1). Представления о 
возрасте метаморфических пород, слагающих этот массив, испытали за 
последние десятилетия существенную эволюцию. Они считались докемб- 
рийскими [5, 8], юрскими, испытавшими альпийский метаморфизм [4], 
а в самое последнее время рядом иранских геологов рассматриваются 
как палеозойские (А. Хушманзаде, М. Р. Саханди и др., личное сообще
ние). Вопрос о возрасте метаморфитов Центрального Ирана, времени и 
типе их метаморфизма имеет принципиальное значение для расшифров
ки структуры и понимания геологической эволюции этого региона с 
позиции современных представлений о становлении в его пределах кон
тинентальной коры. Именно поэтому этот вопрос с особой остротой де
батируется исследователями геологии Ирана в настоящее время. По
скольку основная часть аргументов в таких дискуссиях черпается из 
арсенала широких региональных сопоставлений и палеореконструкций, 
представляется особо важным большое внимание уделить непосред
ственно анализу структурно-вещественных преобразований пород фун
дамента Анарек-Хурского массива. Материалом для такого анализа 
послужили результаты комплексных геолого-геофизических исследова
ний, проведенных в 1975—1980 гг. советскими геологами на основе 
межправительственного соглашения в Центральном Иране на площади 
свыше 40 тыс. км2.

ПОЛОЖЕНИЕ МАССИВА В СТРУКТУРЕ ЦЕНТРАЛЬНОГО ИРАНА 
И ЕГО ВНУТРЕННЕЕ СТРОЕНИЕ

Анарек-Хурский кристаллический массив, судя по наблюдаемым вы
ходам фундамента (рис. 1), вытянут в направлениии ЮЗ — СВ на 
250 км при ширине около 60 км. Общая его действительная форма и 
размеры не определены, так как краевые части массива погребены в 
прилежащих позднеальпийских впадинах. С юга массив обрамляют 
зоны киммерийской (ЧахПаланг) и раннеальпийской (Биабанак) склад
чатости, на западе его дугой огибает альпийская офиолитовая Наин-Зе- 
варская зона («цветной меланж»), отделяющая массив от эоценового
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Рис. 1. Метаморфические ком
плексы фундамента Анарек- 

Хурского массива 
1 — олигоден-четвертичная мо- 
ласса, 2 — вулканиты эоцена, 
3 — терригенно-карбонатные от
ложения палеозоя, мезозоя и 
палеоцена, 4 — зеленосланце
вые комплексы верхнего про
терозоя (а — Мамадабад, б — 
Анарек, в — «зеленых слан
цев») , 5 — гнейсовосланцевая
толща верхнего протерозоя 
( комплекс Джандак)., 6 — эоце- 
новые гранитоиды, 7— мезозой
ские гранитоиды, 8 — поздне
протерозойские гранитоиды, 
9 — ультрамафиты, 10 — зоны 
ороговикования, 11 — разломы, 
12 — абсолютный возраст по
род, млн. лет, 13 — места нахо
док глаукофана, лавсонита, 
пумпеллиита, 14 —Анарек-Хур- 

ский массив (на врезке) 
Тектонические зоны Ирана (на 

врезке):
I — Лутский блок, II—IV — 
складчатые зоны: II — Эльбур
са, III — Центрального Ирана, 

IV — Загроса

со



Центрально-Иранского вулканического пояса. На севере и востоке мае- 
сив ступенчато погружается под олигоцен-миоценовую молассу крупной 
новейшей впадины Дашт-е Кевир (Большой Соляной Пустыни), север
ное обрамление которой [3] позволяет предполагать, что доальпийский 
фундамент этой впадины сложен докембрийским метаморфическим 
комплексом, а также в разной степени метаморфизованными и немета- 
морфизованными палеозойскими и мезозойскими образованиями. Восточ* 
нее к массиву, видимо, примыкают докембрийский горст (Пошт-е Ба
дам) и мезозойский прогиб (Табасский). Обе эти структуры имеют уже 
меридиональное направление и рассматриваются обычно в системе 
Урало-Оманского линеамента.

В современной структуре Анарек-Хурский массив представлен рядом 
выступов фундамента, перекрытого на остальной площади платформен
ным чехлом. В состав последнего входит меловой терригенно-карбонат- 
ный комплекс, перекрытый во внутренних грабенах и по обрамлению 
красноцветной олигоцен-миоценовой молассой. Фрагментарно развиты 
преимущественно терригенные верхнепалеозойские, триасовые, юрские, 
а также вулканогенные эоценовые отложения. Осадочные комплексы 
чехла залегают субгоризонтально или образуют относительно пологие 
широкие структуры. Существенные деформации связаны с перемещения
ми блоков по многочисленным разломам. Гранитоидные интрузивы 
редки и залегают только в комплексах фундамента: известно несколько 
небольших массивов позднепротерозойского (?), мезозойского и эоцено- 
вого возраста.

Из-за широкого развития платформенного чехла внутренняя струк
тура фундамента не вполне ясна; ее элементы более или менее опреде
ленно распознаются в отдельных выступах основания, крупнейший из 
которых — Анарекский — расположен в западной части массива, Кал-е 
Кафинский — в центральной и Джандакский — в северо-восточной 
(рис. 1, 2). По особенностям строения разрезов, исходного состава по
род, а также характера метаморфизма в составе фундамента выделен 
ряд стратиграфических комплексов, наиболее полно представленных в 
Анарекском выступе. Все выделенные комплексы обладают достаточно 
отчетливой индивидуальностью, но их взаимное положение в разрезе 
фундамента не бесспорно и требует дальнейшего уточнения.

Состав комплекса Джандак преимущественно первично-терриген- 
ный с широким развитием пелитовых осадков (гидрослюдистых глин), 
аркозов и граувакк, редкими пластами (до 15 м) мраморов и доломитов 
и локальным проявлением базитового магматизма в виде серии пото
ков, один из которых достигает мощности 200 м. Метаморфизм пород 
соответствует условиям эпидот-амфиболитовой фации переходных дав
лений [1] или ставролитовой фации [2].

Для метапсаммитов и метапелитов характерны такие парагенезисы: 
Кв +  М у+Би +  Пл, Кв + М у+ Би +  Пл-f Мкл, Кв +  Му+Пл +  Мкл +  Эпг 
Кв +  Му+ Гр +  Пл, Кв +  Му+ Би +  Гр ±  Пл ±  Мкл ±  Эп +  Хл, Кв +  Пл +  
+  Рог±Э п±Би, Кв +  М у+Би + Гр +  ПлЧ-Рог±Эп, Кв +  Му+Би +  Ст-Ь 
+ Гр±Пл, Би +  Гр + Ст+Пл, Кв +  М у+Х лт±Гр±П л±Х л, для метабази- 
тов — Рог+Би +Эп + Кв, Рог+Пл +  Эп + Б и±Х л±К в±К а, Рог+Пл +  
+ Эп +  Гр± Кв + Би, для карбонатных пород — Ка +  Кв+ М у±Аб± Биг 
Ка +  До, Ка +  Эп + Рог+Пл +  Кв +  Хл. Местами, особенно на севере мас
сива, интенсивно проявлен диафторез, приводящий к образованию па
рагенезисов зеленых сланцев: Кв-f Му + Хл +  Хлт, Кв +Аб +  Му+Хлг 
Кв +  Аб + Эп +  Хл и др.

Анарекская серия мощностью более 10000 м сложена в основном 
терригенными породами, метаморфизованными в фации зеленых слан
цев. Состав ее: метапсаммиты, метапелиты 82—84%, карбонатные по
роды 10—12%, метаэффузивы 4—6%. Серия подразделяется на ряд 
комплексов: Мамадабад, Анарек и «зеленых сланцев».

Комплекс Мамадабад представляет толщу, сложенную в основном ме
таморфизованными песчаными отложениями с горизонтами мраморов и 
метаэффузивов основного и кислого состава в нижней части. Среди ме-
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Рис. 2. Геологические разрезы через главные выступы фундамента Анарек-Хурского массива 
I — Анарекский выступ, II — Кал-е Кафинский выступ, I I I— Джандакский выступ 

Условные обозначения те же, что и на рис. 1
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тапсаммитов преобладают метааркозы, реже распространены метаграу- 
вакки, а верхняя часть разреза сложена кварцитами. Особенностью по
род является широкое развитие бластопсаммитовых, бластопорфировых 
структур, характерных для низкой ступени регионального метамор
физма.

Комплекс Анарек подразделяется на три толщи: существенно карбо
натную— мраморы Лакх, карбонатно-терригенную—сланцы Чах Горбех 
и терригенную — сланцы Дерахтак. Мраморы Лакх представляют до
вольно однородную толщу среднезернистых пород, иногда со слоистой 
текстурой; в редких случаях встречаются маломощные невыдержанные 
прослои кварцитов. Вдоль разломов мраморы подвергаются интенсив
ной доломитизации. Толща сланцев Чах Горбех представляет собой 
сложное переслаивание метааркозов и метаграувакк с метабазитами и 
мраморами; среди сланцев Дерахтак значительно преобладают метаар
козы, слабо развиты метаграувакки и метабазиты, а карбонатные поро
ды встречаются крайне редко.

Комплекс «зеленых сланцев» представляет, по-видимому, часть 
верхнепротерозойской метаморфической толщи, широко развитой за 
пределами Анарек-Хурского массива. Среди пород этого комплекса в 
южной части Кал-е Кафинского выступа преобладают метапсаммиты и 
метапелиты, а низы разреза слагают мраморы. В метапсаммитах встре
чаются слабометаморфизованные разности типа метапесчаников, в ко
торых присутствуют обломки пород, сходных со сланцами комплексов 
Анарек и Мамадабад.

В преобладающих породах анарекской серии — различных сланцах, 
образовавшихся по глинисто-песчаным отложениям, широко развиты 
парагенезисы Кв +  Аб + Му +  Хл, Кв + Му+Хл, Кв +  Аб + Эп + Хл, реже 
Кв +  Му+Хл +Хлт, Кв + Аб +  Эп +  Му и др. В метабазитах распростра
нен парагенезис Аб +АктН-Эп + Хл± Кв, в карбонатных породах — 
К а±К в±М у±Х л, Ка + До и др. Вдоль разломов, контролирующих рас
пределение протрузий ультрамафитов, встречаются ассоциации с глауко- 
фаном, кросситом, лавсонитом и пумпеллиитом. Предполагается, что 
эти ассоциации возникли в условиях высоких давлений в зонах разло
мов, а впоследствии подверглись зеленосланцевому диафторезу. Особен
ностью анарекских сланцев является также широкое развитие ассоциа
ции Стил +  До, наложенной на зеленосланцевые парагенезисы.

В структурном отношении устанавливается относительная однотип
ность всех комплексов (рис. 2): им свойственны сжатые крутые линей
ные складки или моноклинальные пакеты, усложненные мелкой склад
чатостью и многочисленными крутыми разломами, рисунок которых в 
общих чертах согласуется с направлением складчатых структур, плавно 
меняющих простирания с запада на восток от северо-западных к широт
ным и затем к северо-восточным. При этом иногда отмечаются и ано
мальные субмеридиональные направления складчатых (комплекс Ма
мадабад) и разрывных (Кал-е Кафинский выступ) структур, а также 
шарьирование на сланцевые толщи по пологим поверхностям с юга к 
северу мраморов Лакх (комплекс Анарек) при отсутствии очевидной 
вергентности структур комплекса в целом. Глубинные разломы, ограни
чивающие с северо-запада и юго-востока Анарек-Хурский массив 
(Большой Кевирский и Торкемани-Ордибский), также в общем согла
суются со структурными направлениями в массиве. Эти ограничиваю
щие разломы и крупные разрывы внутри массива трассируются про- 
трузиями ультрамафитов.

ВОЗРАСТ ОТЛОЖЕНИЙ И МЕТАМОРФИЗМА

Наиболее определенным новым фактором для установления возра
ста исходных пород фундамента являются находки в линзах мраморов 
среди сланцев комплекса Анарек онколитов из группы Osagia, указы
вающих, по мнению определявшей их 3. А. Журавлевой, на принадлеж
ность отложений к верхнему протерозою — нижнему палеозою (не бли
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же). В то же самое время в полях развития этих метаморфитов имеется 
несколько находок остатков, похожих на скелетную фауну. Предприня
тое Ю. М. Кузичкиной исследование органического вещества метамор
фитов комплексов Анарек и Мамадабад позволило выделить из ряда 
разностей сланцев угольки растительного происхождения и остатки 
стеблевых тканей высших растений. Последние представлены микроско
пическими (<50—60 мк) обломками трахеид с окаймленными порами 
на стенках. При всей дискуссионности вопроса о биостратиграфической 
ценности и возрасте этих остатков, определяемом в настоящее время в 
рамках позднего докембрия — раннего палеозоя, Ю. М. Кузичкина счи
тает, что вмещающие их породы не древнее силура. И наконец, в линзе 
мраморов комплекса «зеленых сланцев» (?) в широкой зоне дислока
ций Торкемани-Ордибского глубинного разлома обнаружены Favosites 
sp. силурийско-девонского облика. По мнению Ю. С. Перфильева, эта 
находка происходит из зажатого в сланцах отторженца развитых южнее 
разлома фаунистически охарактеризованных палеозойских пород.

Косвенные данные для суждения о возрасте исходных пород фунда
мента Анарек-Хурского массива дают результаты радиологических оп
ределений времени их метаморфизма (К/Аг-метод) 345—390 мл. лет — 
комплекс Анарек (мусковит и мусковитовые сланцы), 300—350 млн. лет— 
комплекс Мамадабад (амфиболы), 335 млн. лет — комплекс «зеленых 
сланцев» (кварц-мусковитовый сланец), 183—270 млн. лет — комплекс 
Джандак (мусковит). Скорее всего все приведенные цифры характери
зуют (по крайней мере для части комплексов) последний этап метамор
физма, а одна датировка — 845 млн. лет, полученная Rb-Sr-методом «по 
кристаллическим сланцам Анарека» [7], дает возраст раннего метамор
физма и соответственно докембрийский возраст отложений.

Дополнительным подтверждением докембрийского возраста зелено
сланцевой серии Анарек-Хурского массива является большое сходство 
ее состава и степени метаморфизма с породами распространенной во
сточнее, в Пошт-е Бадамском горсте, формации Ташк, для которой до
кембрийский возраст считается доказанным [6, 8]. Еще в большей сте
пени это справедливо для пород комплекса Джандак, сходных с до- 
кембрийским комплексом Брнех Шуроу упомянутого района, где этот 
комплекс залегает ниже формации Ташк. Имеющиеся данные позволяют 
определить возраст преобладающего объема метаморфитов фундамента 
Анарек-Хурского массива в рамках верхнего протерозоя, допуская при 
этом возможность участия в их сложных структурах фрагментов более 
молодых (палеозойских) комплексов.

В настоящее время нет надежных данных о взаимном стратиграфи
ческом положении различных комплексов внутри зеленосланцевой се
рии, так как нормальные контакты между ними не устанавливаются. 
Несмотря на согласованность двух сопряженных крупных складок 
района Анарека, все же трудно предположить наращивание разреза 
снизу вверх от комплекса Мамадабад к комплексу Анарек, так как эти 
комплексы совместно в структурах нигде больше не повторяются. Кроме 
того, такое допущение требует признания большой мощности зелено
сланцевой серии (свыше 10 000 м). Присутствие в метапсаммитах комп
лекса «зеленых сланцев» обломков пород, сходных с метаморфитами 
комплекса Анарек, делает привлекательной версию о более молодом 
(«послеанарекском») возрасте первого, но одинаковая интенсивность и 
K/Ar-датировки метаморфизма обоих комплексов заставляют относить
ся к такому предположению очень осторожно.

ИСТОРИЯ ФОРМИРОВАНИЯ МАССИВА

Рассмотренные особенности метаморфических комплексов позволя
ют видеть существенное разнообразие их исходного состава, характера 
и времени минеральных преобразований. Пока нет однозначного объяс
нения такой неоднородности фундамента Анарек-Хурского массива: яв
ляется ли она следствием дифференцированности метаморфических
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процессов, отражающих локальные особенности частных одновозраст
ных структур единого разреза, или результатом сближения крупных 
разнотипных домезозойских блоков. Не проливают света на этот счет 
сопоставления с обрамлением Анарек-Хурского массива: в метаморфи
ческих комплексах сопредельных зон Центрального Ирана запечатлена 
пестрота условий их формирования в широком возрастном (докембрий— 
ранний мезозой) и фациальном (амфиболитовая—зеленосланцевая фа
ции) диапазоне. При этом наблюдается значительное сходство состава 
и характера метаморфизма зеленосланцевых серий фундамента Анарек- 
Хурского массива и различных по возрасту и типу сопредельных текто
нических зон.

Определенная структурная дисгармоничность (см. рис. 1) и отличия 
исходного состава выделенных метаморфических комплексов, а также 
отсутствие нормальных взаимоотношений между ними и повторений их 
в структурах говорят о том, что фундамент Анарек-Хурского массива в 
современной структуре составлен не единым метаморфическим комп
лексом, а образован в результате смыкания системы разнородных бло
ков. В пользу этого также свидетельствует наличие линейных зон низ
котемпературного метаморфизма высоких давлений.

Последующие структурные усложнения и наложенный метаморфизм 
довершили формирование метаморфического фундамента, «зашифро
вав» под структурную (моноклинальные пакеты или каскады мелких 
складок) и фациальную (зеленосланцевый метаморфизм) однород
ность разнообразные и, возможно, разновозрастные толщи.

Видимо, роль «смазки» при формировании такой мозаичной структу
ры сыграли тела ультраосновных пород, участвующие в ней в виде 
крутопадающих пластин в шовных зонах или реже соскладчатых зале
жей, но главным образом в виде крупных масс в подошве всего Анарек- 
ского выступа фундамента. Здесь региональной аэромагнитной съемкой 
зафиксирована обширная (около 50 км в поперечнике) аномалия, свя
занная с крупной магнитовозмущающей массой — ультрамафитами, за
легающими под немагнитной метаморфической серией на относительно 
небольших глубинах (4—6 км). Для одного из участков по материалам 
наземной крупномасштабной магнитной съемки на ЭВМ выполнены 
подборы структурной модели, показавшие, что пластины ультрамафитов 
вертикально погружаются на 1—2 км, а затем, постепенно выполажи- 
ваясь к югу, на глубине 2—12 км образуют единый массив, погружаю
щийся на юг под углом 60—75°.

K/Ar-методом не регистрируются древние датировки пород фунда
мента, которые «стерты» более поздним метаморфизмом. Видимо, воз
раст наиболее раннего метаморфизма древнейших комплексов датиру
ет единственное значение—845 млн. лет (Rb/Sr-метод). Выдержанность 
площадного распространения K/Ar-датировок метаморфитов интервала 
300—390 млн. лет свидетельствует о том, что единое домезозойское ме
таморфическое основание массива сформировалось в герцинский этап, 
причем в его строении участвовали и ультрамафиты. Об этом говорит 
одинаковая степень метаморфизма как исходных осадочно-вулканоген
ных пород, так и ультрамафитов. Кроме того, породы офиолитовой (?) 
ассоциации уже присутствуют в обломочном материале терригенных 
триасовых (группа Нахлак) и даже верхнепалеозойских (формация До- 
руд) отложений чехла массива. И наконец, как указывалось, в метаба- 
зитах и метапсаммитах зеленосланцевой фации обнаружен реликтовый 
глаукофан, возникший в условиях высоких давлений зон сжатия и про- 
трузий ультрамафитов, а при последующих деформациях замещенный 
минералами зеленосланцевой ассоциации.

В геологическом плане события возрастного интервала 300— 
390 млн. лет скорее всего связаны с закрытием рифтогенных структур, 
реликты которых сохранились по обрамлению Анарек-Хурского масси
ва — в тектонических зонах Кух-е Дом и Чах Паланг. Появление более 
поздних и даже «мезозойских» датировок в породах фундамента на се
верной окраине массива (270 и 183 млн. лет) следует связывать с гра-
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нитоидными интрузиями, вызвавшими в зонах активизации этого воз
раста высокотемпературный метаморфизм низких давлений. Мезозой
ские отложения в эту эпоху не испытывают сколько-нибудь значитель
ного регионального метаморфизма; даже складчатые комплексы глубо
ких прогибов за пределами массива (раннеальпийская зона Биабанак) 
претерпели лишь изменения в зоне глубинного катагенеза.

В позднем мелу — палеоцене вдоль западной и северной границ мас
сива по глубокому сквозькоровому раздвигу (Наин-Зеварская офиоли- 
товая зона с глубоководными кремнисто-карбонатными осадками) про
исходит раскрытие океанической коры, сменившееся в эоцене сжатием 
и вулкано-плутонической деятельностью. Реакцией массива на эти coj 
бытия явилось также значительное усложнение складчато-глыбовой 
структуры, формирование его западной меланжевой оторочки и протру- 
дирование ультрамафитов по крупным разломам. Вероятно, происходи
ли и смещения со значительной горизонтальной составляющей, о чем 
свидетельствуют останцы покровов мраморов Лакх на сланцевых тол
щах анарекской серии. В это же время проявляется низкотемператур
ный метаморфизм высоких давлений в офиолитовых швах, а также кон
тактовый метаморфизм вокруг эоценовых гранитоидных массивов; ре
гионального преобразования метаморфических комплексов не проис
ходит.

ВЫВОДЫ

1. Фундамент Анарек-Хурского массива представляет собой гетеро
генное, мозаичное образование, сложенное серией полиметаморфиче- 
ских комплексов.

2. Неоднократное усложнение его структры происходило скорее все
го в результате сближения (скучивания) различных блоков, индиви
дуальные особенности которых были затушеваны последовательным 
наложением более поздних структурно-вещественных преобразований.

3. Сложность истории формирования структуры массива показыва
ет, насколько бывают упрощены представления о «едином древнем фун
даменте» «срединных массивов» складчатых областей полициклическо
го развития.
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Объединение «Зарубежгеология» Поступила в редакцию
8.VII.1981
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Р Е Ц Е Н З И И
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М А Р К О В  М. а, С У Х А Н О В А ,  л.
НОВЫЕ КАРТЫ МАРСА

Широкое внедрение космических методов в геологические исследо
вания внесло существенный вклад в познание строения нашей планеты. 
Для изучения геологии других планет земной группы космические ме
тоды являются главнейшими. Космические снимки, полученные с авто
матических межпланетных станций, послужили исходным материалом 
для составления геологических, тектонических и геоморфологических 
карт Марса, Венеры и Меркурия.

В 1980 г. в Советском Союзе были изданы тектоническая и геомор
фологическая карты Марса масштаба 1 :20 000 000. Для их составления 
были использованы материалы автоматических межпланетных станций 
серий «Марс», «Маринер», «Викинг». Карты составлены в Лаборато
рии геологических исследований Земли космическими методами Геоло
гического факультета МГУ им. М. В. Ломоносова, ВНИИЗарубежгео- 
логии и объединении «Аэрогеология» под редакцией Я. Г. Каца, 
Ю. Я. Кузнецова и В. Е. Хайна.

Когда были получены первые среднемасштабные фотографии по
верхности Марса, сразу стало ясно, что Марс представляет собой до
статочно сложный геологический объект. По фотографиям «Марине- 
ра 9» на планете были выявлены грандиозные вулканы, гигантские 
разломы, мощные рифтовые системы, песчаные пустыни, признаки мно
голетней мерзлоты и т. п. Эти особенности были отражены на несколь
ких геологических картах, охватывающих как всю поверхность Марса* 
так и отдельные регионы. На этих картах геологическая информация 
естественно сочеталась с геоморфологической. Представленная работа 
является первой попыткой составления специализированных карт — 
тектонической и геоморфологической на всю поверхность планеты.

На тектонической карте Марса 1 изображены области, резко разли
чающиеся по характеру рельефа, мощности коры, степени кратериро- 
вания. В основу тектонического районирования планеты авторами кар
ты положены те же принципы, которые обычно используются при тек
тоническом районировании Земли, т. е. были выявлены основные за
кономерности в расположении различных тектонических областей и 
вулканических зон. Такими регионами на Марсе оказались материко
вые поднятия, области «океанических» опусканий, вулканические поя
са, районы развития рифтогенеза, зоны перехода между континенталь
ными и океаническими областями.

Анализ карты мощностей марсианской коры по данным гравита
ционного поля и рельефа позволило авторам тектонической карты пла
неты подразделить кору Марса на «океаническую», «континентальную» 
и переходную. Но надо помнить, что эти названия являются условными,, 
и выделяемые «океанический» и «континентальный» типы коры вряд 
ли в полной мере соответствуют земным аналогам. Возможно, напри
мер, что кора северного полушария имеет меньшую мощность по-

1 Тектоническая карта Марса. Составители: Я. Г. Кац, В. В. Козлов, Е. Д. Сулиди- 
Кондратьев, Н. В. Макарова, В. Л. Авдеев, А. М. Никишин, Т.П. Онуфриюк, Г. М. Си
монова. Ленинградская картфабрика, 1980.
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сравнению с корой южного материка, но не отличается существенно по» 
составу пород.

Пространственное расположение различных типов кор подчеркивает 
явно асимметричное строение Марса. «Континентальные» области с 
более расчлененным рельефом, сложной структурой и повышенной 
мощностью коры охватывают южное полушарие. «Океанические» рав
нины с сокращенной мощностью коры развиты в северном полушарии.

Одним из важных результатов исследования Марса явилось уста
новление вулканической активности, проявившейся на планете в тече
ние длительного времени. Авторы предлагают свою схему эволюции 
вулканических процессов во времени и пространстве и их соотношений 
с развитием тектонических структур, выделяя четыре фазы тектоно- 
магматической активизации: эриданскую, сиртскую, гесперийскую и 
фарсидскую.

Известно, что система каньона Марса связана с вулкано-тектониче
скими поднятиями (как и рифогенные структуры Земли), что, возмож
но, свидетельствует об общности их происхождения. Однако марсиан
ским каньонам присущи некоторые особенности, которые, к сожалению, 
авторами не обсуждаются. Так, наличие замкнутых, «бессточных» 
каньонов и отсутствие компенсирующих областей сжатия может сви
детельствовать либо о крупномасштабной латеральной миграции маг
мы, либо о некотором увеличении объема планеты. Решение этого 
вопроса имело бы большое значение для расшифровки истории Земли.

Поверхность Марса изобилует кольцевыми структурами различных 
размеров и разнообразного генезиса. Некоторые их этих структур 
имеют вулканическое происхождение. Однако большая их часть имеет 
импактное происхождение. Длительное время велась дискуссия о про
исхождении кольцевых структур планет земной группы, которую сей
час уже можно считать завершенной, так как большинство фактов сви
детельствует об их метеоритном происхождении, особенно на ранних 
этапах развития планетных тел.

Авторы разделяют ударные кратеры Марса на четыре генерации: 
королёвскую, ломоносовскую, кеплеровскую и ньютоновскую. Однако, 
возможно, что при анализе,массы крупномасштабных фотографий, по
лученных «Викингами», удастся выполнить гораздо более дробное под
разделение всей последовательности ударных кратеров.

Тектоническая карта, составленная впервые в мировой практике, 
является ценным вкладом в познание геологии планет земной группы. 
Она содержит много интересной информации, среди которой особого 
внимания заслуживают признаки сходства и различия тектоники Зем
ли и Марса.

Надо отметить, что масштаб карты вряд ли всегда соответствует 
детальности имеющихся фотоматериалов. Часть фотографий имеет из
быточное разрешение, но для значительных площадей имеются лишь 
мелкомасштабные фотографии и геологические карты масштаба 
1:25 000 000, и поэтому выбранный масштаб 1:20 000 000 представля
ется не вполне оправданным.

Следует также помнить, что ориентировочная шкала абсолютных 
возрастов различных поверхностей, приводимая авторами, далеко не 
окончательна. Оценка абсолютного возраста отдельных поверхностей 
очень сильно зависит от той или иной модели эволюции метеоритного 
потока, используемой в расчетах, и разные авторы приводят для одно
го и того же объекта цифры абсолютного возраста, различающиеся в 
несколько раз. Проводимая сейчас обработка крупномасштабных фото
графий «Викингов» также, несомненно, приведет к переоценке многих 
возрастов.

Большой интерес представляет геоморфологическая карта Марса с 
сопутствующими врезками2, показывающими топографию, структуру,.

'г Геоморфологическая карта Марса. Составители: Н. В. Макарова, Я. Г. Кац, 
В. В. Козлов, Е. Д. Сулиди-Кондратьев, В. Л. Авдеев,, А. М. Никишин, Т. П. Онуф- 
риюк, Г. М. Симонова. Ленинградская картфабрика, 198-0.
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геоморфологическое районирование и развитие эолового рельефа. Как 
и на геоморфологических картах Земли, на ней отражены генезис, мор
фология и возраст рельефа. Выделены четыре генетических комплекса 
рельефа: импактно-вулканогенный, вулканогенный, тектонический и 
экзогенный. В каждом комплексе выделены морфологические разно
видности и возрастные генерации рельефа.

Наиболее древним и широко развитым рельефом Марса является 
импактно-вулканогенный — кратерированные равнины, занимающие 
большую часть южного полушария. Их происхождение связывается с ме
теоритной бомбардировкой на ранних стадиях развития планеты—
3,6—4 млрд, лет назад, когда возникло громадное количество кратеров 
различных размеров, вплоть до гигантских кольцевых бассейнов. Вул
каногенный рельеф формировался от 3,5 до 0,5 млрд, лет назад в эта
пы мощного влияния лав. Наиболее древние лавовые покровы — эри- 
данский и сиртский—были связаны с трещинными излияниями, более 
молодые — гесперийский и фарсидский — с излиянием центрального 
типа, когда возникли гигантские вулканы Марса. К этому же времени 
относится формирование обширных лавовых равнин «океанических» 
областей северного полушария.

Тектонический рельеф на Марсе представлен гигантскими борозда
ми— трещинами и решетчато-блоковым рельефом Лабиринта Ночи, 
формировавшимися во время развития тектоно-вулканических куполь
ных поднятий Фарсида и Элизий, горно-грядовым рельефом Кордильер, 
окружающих гигантские кольцевые и полукольцевые бассейны Аргир, 
Элладу, Хрис и Исида, блоковым ступенчатым рельефом переходной 
области между океаническими и континентальными областями, а также 
раздробленным на полигональные блоки рельефом «хаосов».

Интересным и своеобразным является самый молодой — экзогенный 
рельеф Марса, представленный несколькими генетическими типами — 
гравитационным, флювиальным, ледниковым и эоловым. Наблюдается 
большое сходство некоторых отдельных форм экзогенного рельефа с 
аналогичным рельефом Земли. Это отчасти относится к гравитацион
ному и отчасти к эоловому рельефу. Вместе с тем гигантские размеры 
некоторых форм — эоловых кратерных шлейфов, ледниковых пластин, 
а также сухих долин заставляют связывать их образование с условия
ми, отличными от земных, специфическими лишь для Марса. Так, мно
гие особенности сухих долин трудно объяснить флювиальной деятель
ностью привычного нам земного типа, и для их интерпретации предла
гаются, например, гипотезы катастрофических водно-грязевых потоков.

К настоящему времени работами многочисленных исследователей 
достаточно убедительно показано наличие на Марсе повсеместной 
очень мощной многолетней мерзлоты, являющейся одним из основных 
факторов, определяющих современный облик планеты. В этой связи 
представляется, что на рассматриваемой карте роль криогенных форм 
рельефа неоправданно занижена.

Можно сделать еще ряд замечаний,— например на карте не уделено 
достаточного внимания «препарированному» рельефу; интерпретация 
рельефа вокруг вулкана Олимп как лавовых потоков вызывает сомне
ния; а грядовый рельеф в районе вулкана Альба, по последним дан
ным, образован именно лавами, а не серией даек, как показано на 
карте.

Однако в целом тектоническая и геоморфологическая карты Марса, 
составленные советскими учеными, представляют собой ценный вклад 
в науку. Они дают четкое и ясное представление о структуре и рельефе 
планеты. Вместе с тем они позволяют понять процессы формирования. 
первичной коры Земли, ее состава, ранних стадий развития, процессов 
океанообразования, возникновения тектонических линейных поясов, 
рифтогенеза, вулканизма и т. п.
Геологический институт Поступила в редакцию
АН СССР 6.1.1982
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МИХАИЛ ВЛАДИМИРОВИЧ МУРАТОВ 
(некролог)

, Советская геология понесла тяжелую утрату — ушел из жизни выдающийся уче
ный, член-корреспондент Академии наук СССР Михаил Владимирович Муратов.

Более полувека развитие советской геологич:ской науки и в особенности ее важ
ного раздела — геотектоники было связано с его именем. М. В. Муратов написал и 
опубликовал десятки статей и несколько капитальных монографий, формировавших 
научное мировоззрение целого поколения геологов — ученых и практиков. Он активно 
участвовал в составлении и редактировании тектонических карт СССР, Европы и Евра
зии. Эти карты явились синтезом фактов и идей, отражающих важные этапы в разви
тии тектоники. Они привлекли пристальное внимание мировой геологической общест
венности. Не менее значительны заслуги профессора М. В. Муратова в деле подготов
ки и воспитания кадров инженеров-геологов. Многие из них под его руководством 
стали в дальнейшем кандидатами и докторами геолого-минералогических наук.

М. В. Муратов родился 13 марта 1908 г. в Москве. В 1924 г. он поступил на гео
логическое отделение физико-математического факультета МГУ. Успешно закончив 
его в 1930 г., он начал свою трудовую деятельность в стенах только что созданного 
Московского геолого-разведочного института в качестве ассистента на кафедре полез
ных ископаемых и общей геологии.

Более чем полувековая педагогическая работа в МГРИ составила одну из важ
нейших сторон деятельности М. В. Муратова. За эти годы он воспитал сотни молодых 
специалистов. Даже в последний год жизни, уже будучи тяжело больным, Михаил 
Владимирович не прекращал этой работы и консультировал студентов у себя дома.

Всю жизнь проработав в Высшей школе и научных учреждениях, М. В. Муратов 
тем не менее всегда был тесно связан через своих учеников, бывших студентов и затем 
выпускников МГРИ, с производственными организациями.

Одна из ярких сторон педагогической деятельности М. В. Муратова — Крымская 
учебная геологическая практика. Являясь одним из ее организаторов в 1934 г., 
М. В. Муратов, блестящий знаток геологии Крыма, в течение многих лет возглавлял 
эту очень важную работу по обучению студентов первым навыкам геологической 
съемки.

В 1938 г. за опубликованное исследование по геологии Восточного Крыма Михаилу 
Владимировичу была присуждена ученая степень кандидата геолого-минералогических 
наук. С этого же времени он начал работать на кафедре исторической геологии, где 
стал читать курс «Геология СССР». Руководителями и сотрудниками кафедры истори
ческой геологии МГРИ в те годы были такие выдающиеся геологи, как А. Д. Архан
гельский, Е. В. Милановский, Н. С. Шагский, Н. М. Страхов. Совместная работа и
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общение с ними дали очень многое молодому ученому и педагогу. В дальнейшем тра
диции московской школы геологов М. В. Муратов талантливо передавал своим учени
кам и сотрудникам.

В 1948 г. М. В. Муратов защитил докторскую диссертацию, в 1949 г. был утвер
жден в звании профессора, а в 1959 г.— заведующим кафедрой исторической геологии 
МГРИ. В 1962 г. М. В. Муратов был избран членом-корреспондентом Академии наук 
СССР.

Одновременно с педагогической деятельностью М. В. Муратов вел большую науч
ную и научно-производственную работу. Он участвовал в государственной геологиче
ской съемке в Крыму, на Кавказе, в Казахстане, на Карпатах, Алтае, Дальнем Восто
ке и в других районах Советского Союза, осуществлял научно? руководство рядом 
крупных геологических экспедиций, а также консультировал проведение разведочных 
и поисковых работ на различные виды минерального сырья и под крупные гидротех
нические сооружения. Совместно с Б. Я. Меренковым он написал первое в Советском 
Союзе руководство по геологии, поискам и разведке месторождений неметаллических: 
полезных ископаемых.

В послевоенные годы М. В. Муратов был привлечен Н. С. Шатским к научно-ис-  ̂
следовательским работам, проводимым коллективом тектонистов Геологического ин
ститута АН СССР. С этого времени и до конца жизни его научная работа была тесно- 
связана с решением проблем, стоявших перед учеными ГИНа. С 1957 г. он возглавлял 
кабинет тектоники Средиземноморского пояса. Под его руководством вышли в свет 
геологические и тектонические карты Крыма, Кавказа, Карпат, Алтая, Средней Азии 
и другие, сыгравшие важную роль в освоении недр этих регионов. Глубокий научный 
анализ обширного фактического материала дал М. В. Муратову прочную основу для 
важных обобщений и выводов по общим закономерностям строения и развития как 
отдельных регионов, так и всей Земли в целом.

Оценивая научное наследие М. В. Муратова, нельзя не поразиться разнообразию 
направлений его исследований — от самых разных вопросов региональной тектоники 
и геологии докембрия до стратиграфии и палеонтологии мезозойских, палеогеновых, 
неогеновых и четвертичных отложений. Но главное поле его научных интересов — эта 
теоретическая и региональная геотектоника.

Опубликовав в 1949 г. монографию «Тектоника и история развития альпийской 
геосинклинальной области юга европейской части СССР и сопредельных стран», удо
стоенную Государственной премии СССР за 1951 г., М. В. Муратов впервые в совет
ской геологической литературе с такой ясностью и подробностью показал всю слож
ность тектонической истории и многообразие структур крупного региона Средиземно- 
морского складчатого пояса. При этом им был обобщен богатый материал как по со
ветской, так и по зарубежной его части. Благодаря этой работе имя М. В. Муратова 
стало широко известно среди геологов многих стран.

Продолжая разрабатывать проблемы тектоники Альпийской складчатой области и 
всего Средиземноморского пояса, М. В. Муратов изучает также Урало-Монгольский 
пояс и другие складчатые пояса Земли и древние и молодые платформы. Особое вни
мание он уделял Восточно-Европейской и Сибирской платформам, строению и истории 
формирования их фундаментов и чехлов, типам платформенных структур и связям с 
ними определенных видов полезных ископаемых. Он установил новый тип структур 
древних платформ — амфиклизы.

В складчатых поясах были выделены разнообразные типы геоеинклинальных про
гибов и разделяющие их срединные массивы. Последним М. В. Муратов посвятил ряд 
статей, особо подчеркивая необходимость обособления комплексов горных пород чех
лов срединных массивов от остальных геоеинклинальных осадочных и вулканогенных 
толщ. Среди таких толщ М. В. Муратов выделял комплексы основания, главный гео- 
синклинальный и орогенный. Работы М. В. Муратова по складчатым поясам Земли 
явились дальнейшим развитием и углублением классической геосинклинальной теории.

В результате исследований по складчатым поясам, древним, а также молодым 
платформам была опубликована серия работ, освещающая классификацию главных 
структурных элементов материков и историю их тектонического развития с выделением 
определенных этапов и стадий.

Параллельно с этими исследованиями М. В. Муратов занимался тектоникой дна 
океанов и внутренних морей, проблемой происхождения океанических впадин. В ре
шении последней М. В. Муратов наметил несколько возможностей, в том числе на пути 
разработки гипотезы о расширении Земли.
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Решая проблемы происхождения впадин современных океанов и общей направ
ленности развития Земли и формирования земной коры, iM. В. Муратов не мог оставить 
без внимания ранние этапы ее развития. Он посещает районы выхода на поверхность 
глубокого докембрия, много консультируется со специалистами и, используя методы 
сравнительной тектоники и сравнительной планетологии, выделяет начальный этап 
существования Земли до образования земной коры, затем этап образования базальто
вой земной коры, этап образования фундамента древних платформ и еще два этапа 
до современного периода.

Работой, кратко подводящей итог всему научному творчеству М. В. Муратова, 
явилась монография «Происхождение материков и океанических впадин», опублико
ванная издательством «Наука» в 1975 г. Эта книга пользуется большой популярностью 
в нашей стране и за рубежом. Она переведена на английский и испанский языки.

Отдавая должное М. В. Муратову как выдающемуся ученому и педагогу, нельзя 
не отметить и его многогранную и плодотворную общественную деятельность. М. В. Му
ратов был членом Комитета по Ленинским и Государственным премиям СССР, а так
же Высшей аттестационной комиссии при Совете Министров СССР. С 1950 г. он был 
председателем геологической секции Московского общества испытателей природы, а 
также членом Совета общества и редакционной коллегии Бюллетеня. Он был также 
председателем неогеновой комиссии Стратиграфического комитета СССР.

С 1957 г. М. В. Муратов был главным редактором, а затем (с 1965 г.) заместите
лем главного редактора «Изв:стий высших учебных заведений», серия «Геология и 
разведка». Начиная с 1963 г., М. В. Муратов являлся бессменным председателем Меж
дуведомственного тектонического комитета, а с 1965 г.— главным редактором журнала 
«Геотектоника». Междуведомственный тектонический комитет под руководством 
М. В. Муратова проводил очень важную работу в масштабе всей страны по направле
нию научных исследований разных организаций на решение актуальных проблем тек
тоники, популяризации ее новейших достижений, по обсуждению и критическому ана
лизу различных идей и гипотез, по упорядочению тектонической терминологии. С 1963 
по 1982 г. было проведено 16 всесоюзных совещаний, выпущено в свет 11 тематических 
сборников статей, еще три сборника находятся в издательстве.

М. В. Муратов состоял членом многих зарубежных геологических обществ. Он был 
участником Московской сессии Международного геологического конгресса 1937 г. и 
почти всех последних его сессий, а также различных международных съездов, симпо
зиумов и конференций.

Многолетняя плодотворная педагогическая деятельность и большой вклад 
М. В. Муратова в развитие геологической науки получили высокую оценку Советского 
правительства. Он награжден двумя орденами Трудового Красного Знамени. Второй 
Государственной премии М. В. Муратов был удостоен в 1969 г. за участие в работе 
по составлению Тектонической карты Евразии и объяснительной записки к ней. Само
отверженный труд М. В. Муратова на научном «и педагогическом поприще был неодно
кратно отмечен различными медалями и почетными грамотами.

Большой авторитет М. В. Муратова среди геологов самых разных специальностей 
как в нашей стране, так и за ее пределами определяется не только его научными за
слугами. Муратова-ученого неизменно характеризовали широта взглядов, объектив
ность, глубина и новизна мысли. Ему были присущи свойственные только по-настоя
щему крупным ученым-исследователям чувство уважения и терпимости к не разделяе
мым им геологическим идеям и представлениям, редкое умение не навязывать свои 
взгляды другим. Михаила Владимировича всегда отличали доброжелательность к лю
дям, высокая культура и этика ученого и человека.

Имя крупнейшего ученого Михаила Владимировича Муратова, с деятельностью 
которого связаны многие наиболее значительные успехи отечественной геологии, надол
го сохранится в памяти современников и геологов будущих поколений.

А. Л. Яншин, Б. С. Соколов, Ю. А. Косыгин, А. В. Пейве, В. В. Белоусов, 
Р. Г. Гарецкий, Л. И. Красный, П. Н. Кропоткин, И. В. Лучицкий, 

М. С. Марков, Е .  Е .  Милановский, А. А. Моссаковский, Ю. М. Пущаровский,  
В. Е .  Хайн, Н. А. Штрейс, И. В. Архипов, А. А. Белов, С. 'Д. Соколов,

В. А. Шволъман
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6. Все упоминаемые в статьях величины и единицы измерения должны соот
ветствовать стандартным измерениям.

7. Цитируемая литература дается в конце статьи по алфавиту: сначала — русско
му, затем — латинскому, литература должна быть пронумерована.
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Проблемы магматических формаций. 1974. 202 с. 1 р. 04 к.

В сборнике рассмотрены общие аспекты геологии и состава магма
тических ассоциаций основного, ультраосновного, щелочного и кислого 
состава, а также контрастных, смешанных и специфических ассоциаций 
пород ударно-взрывного происхождения. Суммированы представления о 
тектонической позиции происхождения, металлогении этих групп пород, 
и на их базе предложен ряд оригинальных схем классификации магма
тических формаций и новых подходов к формационному анализу в целом.

Книга рассчитана на геологов производственных и научно-исследо
вательских организаций, работающих в областях металлогении, текто
ники и петрологии, и на преподавателей и студентов геологических вузов.

Тектоника Монгольской Народной Республики. (Труды Совместной
Советско-Монгольской научно-исследовательской геологической эк
спедиции. Вып. 9.) 1974. 284 с. 3 р. 41 к.
Монография является первой работой, посвященной истории разви

тия и формирования тектонических структур МНР, и осуществленной на 
основе обобщения всего литературного материала и работ экспедиции. 
Впервые рассматривается ряд важных теоретических вопросов тектони
ки, в том числе о выделении различных типов геосинклинальных струк
тур и их формировании на коре океанического и континентального типа. 
Существенно также, что тектоническое строение Монголии рассмотрено 
в тесной связи с магматизмом.

Книга рассчитана на широкий круг геологов.
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 Ленина, 
95; 252030 Киев, ул. Пирогова, 4; 277012 Кишинев, проспект Ленина, 148; 443002 Куй
бышев, проспект Ленина, 2; 197345 Ленинград, Петрозаводская ул., 7; 220012 Минск, 
Ленинский проспект, 72; 117192 Москва, В-192, Мичуринский проспект, 12; 630090 Но
восибирск, Академгородок, Морской проспект, 22; 620151 Свердловск, ул. Мамина-Си- 
биряка, 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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