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Г Е О Т Е К Т О Н И К А
Ноябрь — Декабрь 1983

УДК 551.24.01+551.2.01

Б Е Л О У С О В  В. В.

ЭНДОГЕННЫЕ РЕЖИМЫ И МАНТИЙНЫЙ МАГМАТИЗМ

Рассматриваются связи мантийных магм разного состава с эндоген
ными режимами и стадиями их развития, и на основании некоторых новей
ших геохимических данных устанавливается зависимость таких связей от 
глубины магматического источника, степени его истощенности и проницае
мости литосферы.

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ НЕОДНОРОДНОСТЬ ВЕРХНЕЙ МАНТИИ

Вопрос о связи состава мантийных магм с разными эндогенными ре
жимами и со стадиями их развития очень стар и то, что такая связь су
ществует, хорошо известно из повседневного опыта геологов. Например, 
известно, что доинверсионная стадия эвгеосинклинального эндогенного 
режима сопровождается выделением преимущественно основных и ульт- 
раосновных магм, тогда как в инверсионную стадию выход мантийных 
магм приостанавливается, а в коре образуются гранитные массивы. Для 
орогенного режима наиболее характерны андезиты. Континентальные 
рифты сопровождаются щелочными магматическими породами, а океа
нические рифты являются зонами выхода толеитовых базальтов и т. п. 
Немало было и попыток объяснить подобные связи, исходящие главным 
образом из представлений о различной глубине происхождения магм и 
о вертикальной миграции их источников.

Некоторые новейшие результаты геохимических исследований позво
ляют, по-видимому, вернуться еще раз к этому вопросу и предложить 
некоторую более полную схему, связывающую эндогенные режимы с 
эволюцией вещества верхней мантии и с меняющимися условиями его 
доставки к поверхности. Немалую роль в такой схеме должны играть 
новейшие достижения изотопной геохимии. Схема эта во многих своих 
частях будет, конечно, гипотетической. Но возможно, что она послужит 
исходным пунктом для дальнейшего изучения взаимоотношений между 
эндогенными геологическими процессами у поверхности и явлениями в 
верхней мантии.

Свыше 50 лет прошло с тех пор, как петрологи выделили два основ
ных типа базальтов — толеитовый и щелочной (оливиновый) [28]. Поз
же выяснилось, что эти два типа базальтов особенно резко противопо
ставляются друг другу в океанических областях, где толеиты слагают 
срединно-океанические хребты и дно котловин, а щелочные оливиновые 
базальты сосредоточены на океанических островах [20, 21].

Толеиты обеднены литофильными элементами: щелочными (К, Rb, 
Cs), щелочноземельными (Sr, Ва), редкоземельными и радиоактивными. 
Щелочные базальты островов, наоборот, обогащены перечисленными 
элементами. Обычно за норму принимают содержание этих элементов в 
хондритах. Геохимические данные, используемые в статье, изложены во 
множестве литературных источников. Мы указываем только некоторые 
из них [4, 6, 8, 9, 13, 18, 23, 30, 36].

Магмы, обогащенные указанными так называемыми некогерентными 
элементами, широко развиты на континентах, где особенно высокое со
держание этих элементов характерно для магм рифтовых зон и для маг
матических проявлений на древних платформах. Большое распростра
нение на континентах, а также на островных дугах имеют мантийные 
магмы промежуточного между типичными толеитовыми и типичными ще
лочными, объединяемые в группу известково-щелочных магм. Примеры 
состава магм разных типов приведены в таблице.
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SiOa 51,18 41,5 42,2 50,59 49,34 54,57 48,05 51,57 49,96
ТЮ2 . 1,25 2,75 4,3 1,05 0,78 0,96 1,48 0,80 1,48
А120 3 17,14 11,88 11,7 16,29 17,78 17,42 16,13 15,91 15,67
Fea0 3 — 6,64 8,9 3,66 3,27 0,04 3,03 2,74 2,48
FeO 8,92 5,87 5,7 5,08 6,06 5,97 9,35 7,04 8,06
MnO — 0,25 0,2 0,17 0,13 0,16 0,21 _ 0,18
MgO 4,24 6,08 8,3 8,96 5,77 4,74 6,82 6,73 7,97
CaO 10,06 14,63 11,7 9,50 8,85 9,22 10,85 11,74 11,36
Na20 3,35 5,74 2,8 2,89 2,62 3,86 2,32 2,41 2,63
K20 3,11 2,53 1,5 1,07 0,85 0,76 0,56 0,44 0,23
P20 5 — 0,92 0,6 0,21 — 0,22 0,14 0,11 —

в г/т
Rb 80 63 60 10 29 12 16 5 16
Sr 512 1160 — 330 — 237 690 200 130
Ва 556 915 — 115 — 184 360 75 23

Досталь Г ераси- Лутц, Якиш, Лутц, Стронг, Несте Якиш, Дмитри
и др., 
1977

мовский,
Поляков,

1977

1980 1973 1980 1973 ренко,
Альму-
хамедов,

1973

1973 ев и др. 
1973

При переходе от толеитовых магм ко все более щелочным происхо
дит изменение отношение и внутри группы некогерентных элементов: 
увеличивается содержание элементов с относительно большими радиуса
ми ионов и уменьшается содержание элементов с малыми по размеру 
ионами. Так, растут отношения Ва/Nd, Ва/Sr, Ва/К, Rb/K. Происходит 
дифференциация и в группе редкоземельных элементов: толеитовые маг
мы обеднены теми из них, которые имеют относительно большие радиусы 
ионов (от La до Sm), а щелочные магмы ими обогащены.

Разделение мантийных магм на два столь различных по составу типа, 
особенно хорошо проявленное в океанах, а также в противопоставлении 
океанического магматизма и континентального, ставит, естественно, воп
рос о причинах такого разделения. Причинами могут быть: а) различие 
условий выплавления магмы (различные температуры и давление, раз
ная глубина, разная степень частичного плавления и т. п.); б) различие 
состава того исходного вещества, из которого выплавлялись магмы.

Первый фактор, несомненно, имеет значение. Экспериментально было 
установлено, что толеитовые магмы выплавляются из ультраосновного 
субстрата при меньшем всестороннем давлении, т. е. на меньшей глубине, 
чем щелочные оливиновые базальты [5]. На состав магм должна ока
зывать влияние и степень частичного плавления субстрата: чем меньше 
процент плавления, тем более щелочная магма выплавляется.

Но вместе с тем изотопные исследования, получившие большое раз
витие в последнее время, позволили установить, что толеитовые и щелоч
ные океанические базальты различаются по начальным изотопным соот
ношениям стронция, неодима, свинца, урана, тория. Начальное отноше
ние изотопов стронция (87Sr/86Sr), например, в толеитовых базальтах 
срединных хребтов обычно колеблется в пределах 0,7027—0,7035, а в 
щелочных магмах океанических островов возрастает до 0,7039—0,7052. 
В континентальной коре оно превышает 0,7060. Начальное отношение 
дзотопов неодима (143Nd/'144Nd) при переходе от толеитовых магм к ще
лочным, наоборот, уменьшается.

Поскольку при частичном плавлении соотношение изотопов не долж
но меняться, эти различия должны относиться и к тому субстрату, из
4



которого выплавились магмы, т. е. толеитовые и щелочные магмы про
исходят из источников с разной изотопной характеристикой [25]. По
скольку источник толеитовых базальтов вместе с тем обеднен литофиль- 
ными некогерентными элементами, его называют истощенным. А источ
ник щелочных базальтов, богатый теми же элементами, именуется не
истощенным или насыщенным.

Совокупность данных указывает на то, что насыщенные источники 
должны располагаться в мантии глубже истощенных. Это следует не 
только из того, что щелочные магмы обладают петрохимическими свой
ствами, указывающими на большую глубину их выплавления; они вы
плавляются из среды, содержащей гранат, тогда как в источнике толеи
товых базальтов участвует не гранат, а плагиоклаз. К этому же выводу 
приводят расчеты плотностей насыщенного и истощенного вещества ман
тии: оказывается, что истощенное вещество отличается меньшей плот
ностью, чем насыщенное. Это несколько парадоксальное обстоятельство 
связано с тем, что прц фракционировании насыщенного вещества ман
тии уменьшается отношение Fe/Mg и переходят в расплав такие тяже
лые минералы, как шпинель и гранаты. Уменьшение плотности должно 
колебаться от 1 до 2% (0,04—0,07 г/см3). Следовательно, истощенный 
материал должен всплывать, если он окажется глубже насыщенного, и 
в конечном счете располагаться поверх последнего [22, 27].

Поэтому активную часть мантии можно себе представить разделен
ной на два слоя — истощенный вверху и насыщенный внизу. В литера
туре можно найти предположения относительно глубины границы меж
ду двумя этими слоями. Иногда ее помещают на глубине нескольких де
сятков километров, иногда предполагают на глубине 200 км. Было вы
сказано мнение, что истощенной является литосфера, а насыщенный слой 
совпадает с астеносферой. Но вероятнее предположить, что граница 
между слоями очень неровная. Возможно, что мантия имеет ячеистое 
строение и насыщенные ее участки лишь в общем располагаются на 
большей глубине, чем истощенные. Такое предположение тем более ве
роятно, что, как оказалось, геохимическая неоднородность мантии про
является и в значительно меньшем масштабе — вплоть до участков в сот
ни километров в поперечнике [13, 22, 33].

Подчеркнем еще раз, что среди мантийных магм имеются все пере
ходы от типичных толеитовых к типичным щелочным, и что особенно ши
роко магмы промежуточного состава развиты на континентах. Если мы 
распространим вывод о меньшей плотности истощенного материала по 
сравнению с насыщенным на эти промежуточные магмы и будем счи
тать, что они тем менее плотны, чем более истощены, то заключение о 
слоистой неоднородности верхней мантии будет относиться и к конти
нентам, хотя там такие крайние толеиты, как магмы срединных океани
ческих хребтов, отсутствуют.

Промежуточного состава магмы можно толковать как результат сме
шения в разных пропорциях материала истощенных и насыщенных 
источников. Например, если базальты срединных хребтов образовались 
целиком из истощенного источника, то континентальные платобазальты 
образовались из таких источников на 70—95% (Сибирские траппы на 
85%), а базальты океанических островов на 50—60%. Остальная доля 
из магм образовалась за счет примеси из обогащенных источников [36].

Хотя такое смещение материала из разных источников вполне веро
ятно и, как будет видно, мы отводим ему определенное место в наших 
представлениях, все же в более общем плане следут полагать, что раз
личная степень истощения материала верхней мантии представляет собой 
результат разных стадий направленного процесса истощения. Материал 
мантии постепенно, в результате фракционирования, теряет литофиль- 
ные элементы, а наблюдаемая геохимическая неоднородность мантии 
вызывается пространственной и временной неоднородностью этого про
цесса.

То, что истощение верхней мантии — результат потери некоторых 
элементов, следует, например, из того, что отношение Rb/Sr в толеито-
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вых базальтах слишком низко, чтобы обеспечить наблюдаемое отноше
ние 87Sr/86Sr, а это свидетельствует о томг что раньше рубидия в источ
нике этих базальтов было больше и часть его была потеряна [26, 29]. 
Важно также отметить, что хотя по изотопным данным разделение источ
ников по составу вещества в основном произошло очень рано (свыше 
3 млрд, лет назад), оно продолжалось и позже, и поэтому в архее исто
щенные магмы наблюдаются реже, чем в более позднее геологическое 
время [31]. Таким образом, истощенный слой мантии должен рассмат
риваться как остаток от выделения из него литофильных элементов в 
процессе выплавления.

Признаки такого выплавления обнаруживаются и на континентах. 
Ими являются так называемые альпинотипные гипербазиты (гарцбурги- 
ты и дуниты). Автор уже высказывал соображения в пользу того, что 
эти гипербазиты закономерно принадлежат к «начальному» магматизму 
геосинклиналей вместе со спилито-диабазовой формацией, а не являют
ся аллохтонными телами, тектонически внедренными в кору геосинкли
налей отторженцами океанической литосферы [3]. Эта точка зрения, 
восходящая к М. Кею и Г. Штилле, в последнее время подкрепляется 
все новыми находками горячих контактов между гипербазитами и вме
щающими породами (например, [10, 24]). Изотопные и петрохимиче- 
ские данные показывают, что альпинотипные гипербазиты не могут пред
ставлять собой материал субстрата, из которого выплавились базальты. 
Но они вполне соответствуют остаточному материалу, который должен 
образоваться в мантии после выплавления из нее базальтов [32]. Этот 
остаточный материал при дальнейшем очень высоком подъеме темпера
тур может быть подвергнут новому расплавлению, в результате чего мы 
и видим его в форме ультраосновных интрузий и реже эффузий. Они 
поднимаются к поверхности также диапироподобно, по разломам, после 
серпентинизации, которая ведет к понижению плотности и повышению 
текучести пород.

Если истощение мантии является следствием выплавления части ли
тофильных элементов, то возникает вопрос: куда ушли потерянные эле
менты? Для континентов ответ на этот вопрос ясен: они переместились 
в континентальную кору, которая чрезвычайно обогащена некогерент
ными элементами. Относительно судьбы тех же элементов, выделивших
ся на огромных пространствах океанов, вопрос этот не столь ясен, хотя 
обычно предполагается, что и они каким-то образом сосредоточились в 
континентальной коре. К этой проблеме мы еще вернемся.

СХЕМА СВЯЗИ ЭНДОГЕННЫХ РЕЖИМОВ 
С ЭВОЛЮЦИЕЙ ВЕЩЕСТВА ВЕРХНЕЙ МАНТИИ

В нашей гипотетической схеме (см. рисунок) предполагается, что 
состав магм, поднявшихся к поверхности, зависит от того, из какого слоя 
она выплавляется — из насыщенного, истощенного или промежуточного 
по составу, а также от проницаемости верхней мантии и коры. Для про
стоты мы рассматриваем мантию состоящей из двух слоев, но предпо
лагаем, что верхний, истощенный, слой может находиться в разной сте
пени истощения.

Прогревание мантии, вызывающее выплавление магм, происходит при 
подъеме горячего материала из более глубоких оболочек земного шара. 
Этот процесс мы рассматриваем как отражение общей дифференциации 
вещества Земли, происходящей неравномерно во времени и пространстве 
[1]. Распространяясь снизу, процесс прогревания прежде всего охва
тывает нижний, насыщенный, слой и в нем происходит выплавление 
щелочных магм. Если насыщенный слой сообщается с поверхностью 
глубинными разломами, представляющими возможность магме из этого 
слоя вырываться в кору и на дневную поверхность, то вся тепловая энер
гия реализуется в ’нижнем слое и насыщенная щелочная магма подни
мается по разломам, почти не взаимодействуя со средой верхнего исто
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щенного слоя. Последний остается холодным и твердым. Так выделяют
ся щелочные магмы континентальных рифтов и океанических островов, 
а также основные и ультраосновные щелочные интрузии и эффузий древ
них платформ (например, Кольские палеозойские интрузии, или интру
зии и эффузии Сибирской и Африканской древних платформ). За маг
матическими проявлениями этой группы в последнее время закрепилось 
название «горячие точки».

Если нет таких открытых каналов, связывающих нижний слой с по
верхностью, процесс частичного (или полного) плавления не останавли
вается в нижнем слое, а распространяется выше и захватывает некото
рую часть верхнего, истощенного, слоя. Образующиеся в нем толеитовые 
магмы блокируют подъем магм из нижнего слоя, и к поверхности подни
маются толеитовые магмы.

Поскольку предполагается, что в разных областях верхний слой ман
тии может различаться степенью своего истощения, то отсюда и соот
ветствующие различия в составе выплавляемых магм. Можно также до
полнительно предположить, что основной процесс, направленный в сто
рону все большего истощения, в некоторых местах временно прерывает
ся и осложняется обратным явлением вторичного обогащения истощен
ного слоя в результате частичного проникновения вещества из нижнего 
слоя в верхний и соответствующего смешения материала двух слоев.

Постепенным истощением верхнего слоя мантии можно объяснить 
различие между составами спилито-диабазовой формации доинверсион- 
ной стадии развития геосинклинали и платформенными платобазальта- 
ми. Первая формация является наименее истощенной среди магм толеи- 
товой группы, о чем можно судить по наибольшему для всей группы 
содержанию калия, рубидия, бария и других некогерентных элементов 
(см. таблицу). Платобазальты связаны с более истощенным источником 
и занимают промежуточное положение между спилито-диабазовой фор
мацией и базальтами срединных океанических хребтов. А поскольку 
платформенный режим исторически следует за геосинклцнальным, это 
различие можно истолковать как нарастающее во времени истощение 
мантии.

Однако если учесть промежуточные этапы, включающие инверсион
ную стадию геосинклинального режима и орогенный режим, то картина 
окажется более сложной. Для этих стадий характерно выделение извест
ково-щелочных и щелочных магм, что свидетельствует о насыщенных в 
той или иной мере источниках.

Чтобы объяснить это, отметим, что в течение доинверсионной стадии 
развития геосинклинали основные и ультраосновные магмы сопровожда
ются выделением флюидов. Последние сперва имеют восстановленный 
характер и богаты натрием. Они ведут к спилитизации и метаморфизму 
глаукофанового типа [7, И, 12]. В вопросе о роли в глаукофановом ме
таморфизме геохимической обстановки, определяемой богатыми натрием 
флюидами, автор следует взглядам А. А. Маракушева. Распространен
ные представления, согласно которым для метаморфизма этого типа 
необходимо чрезвычайно высокое литостатическое давление, достижи
мое на глубине около 30 км под поверхностью, встречает большие труд
ности в применении к реальной геологической обстановке. Чтобы поро
ды, оказавшиеся в процессе субдукции на такой большой глубине, не 
успели нагреться так, что глаукофановые сланцы превратятся в хлори
товые или амфиболитовые, они должны геологически очень быстро снова 
приблизиться к поверхности. Это может произойти только путем эрозии, 
сопровождающей поднятие всей зоны, где произошла субдукция. Но при 
этом скорость эрозии должна быть неправдоподобно высокой: более чем 
на порядок выше скорости современной эрозии, хотя эрозия в нашу эпоху 
в связи с общим обострением рельефа очень интенсивна. Минимальная 
скорость эрозии, необходимая для сохранности пород глаукофановой 
фации метаморфизма, должна достигать 0,14 см/год, тогда как совре
менная эрозия в обстановке самого крутого рельефа не превышает в 
среднем 0,01 см/год [19].
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Позже характер флюидов меняется: они становятся окисленными и 
преимущественно калиевыми. Такое изменение состава флюидов сопро
вождается метаморфизмом андалузит-силлиманитового типа и гранити
зацией в коре. Вместе с тем наступает инверсионная стадия развития 
геосинклинали.

Вслед за некоторым успокоением всех эндогенных процессов в после- 
инверсионную стадию новая вспышка глубинной активности приводит к 
орогенному режиму [3]. Последний отличается особым характером маг
матизма. Широкое развитие получают магмы известково-щелочной фор
мации при преобладании андезитов.

Наше предположение состоит в том, что привнос глубинных щелоч
ных флюидов, происходивший в доинверсионную стадию, вызвал частич
ное обогащение верхнего слоя мантии некогерентными элементами, что 
и привело при новом нагревании этого слоя в присутствии воды в оро- 
генную стадию к образованию известково-щелочных магм [34, 35]. Воз
можно, что процесс обогащения сказывается уже и в доинверсионную 
стадию, что ведет к ранней генерации магм среднего и кислого состава: 
кератофиров, андезитов, плагиогранитов. Такой случай в крайнем выра
жении наблюдается в Андах с их огромным объемом мезозойских и кай
нозойских андезитов и колоссальным гранодиоритовым батолитом того 
же возраста.

В отличие от распространенного мнения, что окраинные моря и остров
ные дуги являются современной геосинклиналью, есть достаточно осно
ваний считать, что островные дуги в течение всего неоген-четвертичного 
времени находятся в орогенном режиме, подобно современным горным 
хребтам на континентах. Обоснования этому были приведены в другой 
работе [2]. Там же была высказана точка зрения, что зона Беньофа 
представляет собой глубинный разлом, являющийся каналом, по кото
рому подтекают к поверхности из насыщенного слоя мантии флюиды, 
несущие некогерентные элементы, а также водород, что вызывает мест
ное обогащение верхнего слоя мантии, ранее бывшего в истощенном со
стоянии, как литофильными элементами, так и водой.

Поскольку для орогенного режима вообще характерно образование 
глубоких разломов, щелочная магма, образуемая в нижнем слое, также 
имеет возможность подняться к поверхности. Обычно она прорывается в 
конце орогенной стадии, когда более высокие источники магмы уже в 
значительной степени исчерпаны.

Влияние временного обогащения верхнего слоя прекращается и при 
дальнейшей смене орогенного режима платформенным, когда, как это 
видно из состава платобазальтов, верхний слой мантии оказывается более 
истощенным, чем при начале геосинклинального режима. Однако, если 
мантия платформы рассекается очень глубокими разломами, на поверх
ность выходит щелочная магма из нижнего слоя. Но это связано уже не 
с обогащением верхнего слоя, а с его остыванием и с возможностью пря
мого прорыва магмы из нижнего слоя.

Все эти предполагаемые случаи отражены на схеме (см. рисунок).
В конце ряда находятся наиболее истощенные базальты срединных 

океанических хребтов. Здесь фракционирование мантийного материала 
зашло особенно далеко и особенно большой объем элементов был поте
рян. Мы возвращаемся к вопросу — куда ушел этот материал? Едва ли 
серьезно можно отнестись к утверждениям, что он мигрировал в кору 
современных континентов. Никто не мог указать правдоподобный меха
низм, с помощью которого выделившиеся рассеянные элементы были бы 
перенесены с большей площади, занятой океанами, на меньшую пло
щадь, покрытую континентам^. Не спасает здесь и мобилизм. Он, воз
можно, что-то смог бы объяснить применительно к Атлантическому и 
Индийскому океанам, где предполагается былое существование конти
нентальной коры, позже сдвинутой в стороны. Можно вообразить, что 
континентальная кора сперва вобрала в себя рассеянные элементы из 
мантии, а затем сместилась, обнажив истощенную мантию. Но, во-пер
вых, такое толкование ничего не дает для Тихого океана, где по моби-
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Схема взаимодействия мантии и коры
'1  — континентальная кора; 2 — осадки в геосинклинали; 3 — океаническая кора; 4 — сильно истощенная мантия, твердая; 5 — истощенная мантия, 
твердая; 6 — слабо истощенная мантия, твердая; 7 — сильно истощенная мантия, частично расплавленная; 8 — истощенная мантия, частично рас
плавленная; 9 — слабо истощенная мантия, частично расплавленная; 10 — насыщенная мантия, твердая; 11 — насыщенная мантия, частично рас
плавленная (астеносфера); 12 — вторично обогащенная мантия; 13 — внедрение глубинного носителя тепла; 14 — слой Голицына; 15 — подъем 
щелочной магмы по глубинным разломам; 16 — выход щелочной магмы на поверхность; 17 — интрузии и эффузии основных пород; 18 — платоба- 
зальты; 19 — остаточные гипербазиты, местами в геосинклиналях расплавленные и внедрившиеся в кору; 20 — подъем и выход на поверхность из
вестково-щелочных магм; 21 — приток флюидов, преимущественно натриевых; 22 — приток флюидов, преимущественно калиевых и кремнеземистых;

23 — разломы; 24 — региональный метаморфизм и гранитизация



листским представлениям никогда не было континентальной коры, а 
мантия все же истощена. Во-вторых, оно оказывается в противоречии с 
тем фактом, что, судя по составу континентальных магм, мантия под 
континентами, как уже указывалось, еще далеко не истощена [15]. 
Между тем она должна была бы быть истощенной, поскольку континен
ты, если они смещаются, оказываются на тех местах, где ранее были 
океаны. Рассматриваемые данные, указывающие на то, что континенты 
и океаны подстилаются геохимически разными мантиями и что эти раз
личия распространяются на сотни километров в глубину, являются до
водом против горизонтальных перемещений континентов относительно 
мантии, в дополнение к тем доводам, которые автор неоднократно при
водил [1, 2].

В связи с этой проблемой следует привлечь внимание к тому, что в 
новейшей геохимической литературе все чаще указываются признаки 
«загрязнения» океанических магм некоторым количеством материала 
континентального происхождения. Особенно заметны эти признаки в 
составе базальтов окраинных морей. Но они отмечаются и для магм от
крытого океана [16, 17]. Обычно «загрязняющим» материалом счита
ются океанические осадки. Эта точка зрения основывается на предполо
жении, что последние состоят преимущественно из частиц, принесенных 
с континентов. Но вполне равноценным может быть предположение, что 
«загрязняющим» является материал континентальной коры в целом и 
что превращение его в осадки не обязательно должно предшествовать 
поглощению его мантией.

Если принять последнее предположение, то проблема «загрязнения» 
мантии континентальным материалом окажется связанной с проблемой 
«океанизации», т. е. проблемой замещения на месте континентальной 
коры океанической. В другом месте автор насколько возможно подробно 
изложил механизм океанизации, как он его понимает [2]. Предполага
ется, что очень сильный разогрев верхней мантии, вызывающий не толь
ко частичное, но и полное плавление ее верхних слоев, ведет к инверсии 
плотности на границе между континентальной корой и мантией. Расплав
ленный основной и ультраосновной материал проникает по трещинам в 
кору, растекается внутри нее в горизонтальном направлении по струк
турным разделам и изолирует таким образом отдельные блоки в подош
ве коры. Эти блоки прогреваются, из них выделяется вода, которая ухо
дит на поверхность, вещество прогретых блоков уплотняется, и блоки 
один за другим тонут в мантии. Континентальная кора таким образом 
постепенно разрушается снизу вверх, замещаясь корой океанического 
типа, представляющей собой выплавку из мантии. Когда тонущие блоки 
достигают глубины около 60 км, в них начинается реакция эклогитиза- 
ции, приводящая к значительному повышению плотности. Уплотненные 
блоки «проваливаются» в разогретую верхнюю мантию и накапливаются 
уже в нижнем, насыщенном ее слое, где постепенно ассимилируются.

Этот предполагаемый механизм океанизации находится в согласии 
с тем фактом, что всюду, где океаническая кора образовалась геологи
чески недавно, наблюдаются повышенные тепловые потоки. В них мож
но видеть остаток тепла, вызвавшего разогрев верхних слоев мантии. 
Повышенными тепловыми потоками характеризуются окраинные моря 
Восточной Азии, которые образовались между концом эоцена и плиоце
ном. А Карибское море, где кора океанического типа имеет туронский 
или более древний возраст, отличается тепловым потоком нормальной 
величины.

В той же работе [2] было высказано соображение, что толеитовые 
магмы являются наиболее благоприятным материалом для проникнове
ния в континентальную кору и ее замещения. Они обладают большой 
текучестью и при сильном нагреве способны без взрывов, спокойно рас
текаться внутри коры по трещинам и другим структурным разделам. То, 
что им не свойственна взрывчатость, делает их весьма «надежным» теп
лоносителем и создает обстановку для их значительного перегрева.
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'Следовательно, в свете этих представлений океаны с их особенно 
глубоко истощенной верхней мантией являются конечными структурами 
в ходе развития земных недр. Они возникают в процессе разрушения 
континентальной коры на месте. Благоприятные условия для этого на
ступают, когда истощение верхней мантии достигает своего максимума. 
Кроме замечания о свойствах толеитовой магмы мы пока ничего не мо
жем сказать более определенного о причинах связи процесса океаниза- 
ции с истощением верхней мантии. Но отметим, что представление о 
ъторичности океанов по отношению к континентам лучше согласуется с 
планетологическими данными, чем широко распространенная обратная 
точка зрения, считающая океаны первичными, а континенты вторичными 
структурами. Установлено, например, что лунные «моря» с их базальто
вой корой более молодые, чем анортозитовые «континенты».

Из предыдущего вытекает, что вся последовательность эндогенных 
режимов, по-видимому, имеет свое отражение в истории вещества верх
ней мантии и, возможно, этой историей и определяется. Здесь лежит 
пограничная область между геотектоникой и геохимией, и дальнейшая 
разработка проблемы зависимости эндогенных режимов от эволюции 
внутриземного вещества должна быть совместной задачей геологов, гео
физиков и геохимиков.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Современные геохимические данные позволяют предполагать, что 
верхняя мантия разделена на два слоя — нижний «насыщенный», бога
тый некогерентными литофильными элементами, и верхний «истощен
ный», бедный теми же элементами. Истощение верхнего слоя является 
результатом его фракционирования: он потерял эти элементы при частич
ном плавлении на ранних стадиях развития Земли. Из нижнего слоя вы
плавляются щелочные магмы, из верхнего — толеитовые. Если нижний 
слой непосредственно сообщается с поверхностью глубинными разлома
ми, щелочная магма поднимается по ним и все выплавление локализует
ся в нижнем слое. Таковы магмы континентальных рифтов, древних кон
тинентальных платформ, океанических островов.

Если глубинных разломов, проникающих вверху в нижний слой, нет, 
частичное плавление распространяется в верхний слой, из которого вы
плавляются толеитовые магмы разного состава в зависимости от степе
ни истощенности слоя. На состав магм влияет также временное и мест
ное «обогащение» верхнего слоя, происходящее при примешивании к его 
материалу вещества из нижнего слоя.

Общая направленность эволюции вещества мантии состоит во все 
большем его истощении. Конечное место в этой эволюции принадлежит 
мантии океанов, что является признаком вторичности океанов по отно
шению к континентам, мантия которых значительно менее истощена. 
Разный состав океанической и континентальной мантии, распространяю
щийся на сотни километров в глубь от поверхности, противоречит воз
можности перемещений континентальной литосферы относительно ман
тии.

Наблюдаемое «загрязнение» мантии океанов некоторым количеством 
континентального материала может быть поставлено в связь с явлением 
«океанизации», т. е. с замещением континентальной коры океанической.

Проблема связи эволюции вещества мантии с эндогенными режима
ми, которая в этой статье только намечена, заслуживает специальных 
исследований. Она вполне может#иметь не только теоретическое, но и 
практическое значение.

Автор приносит благодарность Э. М. Галимову и Б. Г. Лутцу за об
суждение статьи и ценные советы.
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ПРОБЛЕМА РЕКОНСТРУКЦИИ ГЕОДИНАМИЧЕСКИХ 
ОБСТАНОВОК И ПЕТРОХИМИЧЕСКАЯ ЗОНАЛЬНОСТЬ

((на примере позднепалеозойского вулканического пояса Монголии)

В результате изучения петрохимической зональности в магматических 
образованиях Монголии применительно к нескольким возрастным уров
ням (Ci—2; Сз — Рь Pi3 — Р21; Р22 — Ti) и структурно-тектонических усло
вий формирования соответствующих магматических ареалов, образующих 
Евразийский вулканический пояс, установлены пространственно-времен
ные связи между изменениями в петрохимической зональности и измене
ниями соответствующих им геодинамических обстановок, которые рекон
струируются на южной активной окраине Северо-Евразийского палеокон
тинента в области его взаимодействия с океанской плитой Палеотетиса. 
Показано, что в течение позднего палеозоя — раннего мезозоя происхо
дила эволюция континентальной окраины от андийского (в раннем — 
среднем карбоне) через ряд промежуточных стадий (в позднем карбо
не — ранней перми) к калифорнийскому типу (в поздней перми — раннем 
триасе).

Продолжающееся в последние годы углубленное изучение структуры 
и вещественного состава магматических пород окраинно-континенталь
ных вулканических поясов разного возраста показывает, что широко бы
тующие среди геологов представления об относительно простом их строе
нии и выдержанной асимметричной латеральной петрохимической зо
нальности в магматических породах, обусловленной субдукцией океани
ческой коры и ее пододвиганием под континентальную кору, являются во 
многих случаях слишком упрощенными. Выясняется, что нередко в крае
вых вулканических поясах, особенно на поздних стадиях их развития, 
возникают континентальные рифты со щелочными магматическими по
родами, что нарушает типовую петрохимическую зональность и может 
свидетельствовать о смене в процессе формирования окраинно-конти
нентального вулканического пояса одних геодинамических обстановок 
другими.

В данной статье рассмотрен подобный случай структурных и петро- 
химических преобразований в Евразийском позднепалеозойском краевом 
вулканическом поясе на примере его монгольского отрезка. Номенкла
тура магматических пород принята в соответствии с рекомендациями 
Терминологической комиссии Межведомственного петрографического 
комитета [8].

Евразийский позднепалеозойский краевой вулканический пояс впер
вые был выделен в 1970 г. [16]. Несколько позднее на материалах по 
Монголии для него была установлена типовая для окраинных вулкани
ческих поясов петрохимическая зональность, выраженная в закономер
ном возрастании содержания К20  в магматических породах с одинако
вым содержанием кремнезема с юга на север, т. е. вкрест простирания 
пояса [17]. Следует отметить, что основанием для установления такой 
зональности послужило значительное количество силикатных химиче
ских анализов верхнепалеозойских вулканических пород Монголии, на
копленных к тому времени. Однако распределение их на площади и по 
возрасту не было равномерным. Подавляющая масса их относйлась к 
пермским породам Северной и Центральной Монголии, тогда как Юж
ная Монголия была представлена ограниченным числом определений.

Структурная позиция Евразийского позднепалеозойского вулканиче
ского пояса, установленная в результате палеотектонического энализа,
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определялась его приуроченностью к южной окраине Северо-Евразий
ского палеоконтинента, сформировавшегося в результате герцинской 
эпохи складчатости. С юга этот палеоконтинент вместе с наложенным 
на него окраинным вулканическим поясом омывался водами северной 
ветви позднепалеозойского океанического бассейна Палеотетиса1 [16„
23], структурно-вещественными реликтами которого являются поздне
палеозойские— раинемезозойские эвгеосинклинальные складчатые ком
плексы и офиолиты Солонкерской зоны Внутренней Монголии.

Этот позднепалеозойский океанический бассейн, по-видимому, уна- 
следованно развивался от среднепалеозойского Палеотетиса и достигал: 
крупных размеров, на что указывают резкие различия в позднепалеозой- 
окой флоре, развитой по разные его стороны — на материках Северной 
Азии и Китайско-Корейском [15, 18], а также палеомагнитные данные
[26]. Судя по разному возрасту офиолитовых серий, который в пределах 
герцинид и киммерид (индосинид) Монголии последовательно изменя
ется с севера на юг от силура и девона до раннего карбона включитель
но [5], можно думать, что в этом бассейне существовала срединно-океа
ническая рифтовая зона, за счет которой происходило возрастание океа
нического ложа.

Постепенное закрытие Палеотетиса началось, видимо, в конце дево
на — начале раннего карбона, когда вдоль его северного края произошла 
аккреция земной коры, конкретным выражением которой явилась гер- 
цинская складчатая зона Южной Монголии. Дальнейший процесс за
крытия Палеотетиса в раннем карбоне, позднем палеозое и триасе осу
ществлялся путем пододвигания по наклонным и субгоризонтальным 
тектоническим поверхностям океанической коры северного края Палеоте
тиса под прилежащий край Северо-Евразийского материка (или надви
гания последнего на Палеотетис), что и обусловило возникновение Евра
зийского краевого вулканического пояса. Одновременно этот процесс 
постепенно привел к такому сближению материков Северной Евразии и 
Китайско-Корейского, которое допускало обмен растительными форма
ми и способствовало возникновению в поздней перми на обоих матери
ках смешанной растительности [3].

Северная континентальная окраина Палеотетиса характеризовалась 
на протяжении всего позднего палеозоя орогенным режимом, в условиях 
которого накапливались континентальные и морские мелководные тер- 
ригенные отложения молассового типа, перемежавшиеся с мощными 
вулканическими толщами и прорванные разнообразными интрузивными 
комплексами преобладающего гранитоидного состава. В целом она об
ладала многими чертами активной континентальной окраины, которые 
устойчиво сохранялись на протяжении карбона, перми и триаса. Напро
тив, южная Китайско-Корейская континентальная окраина в среднем и 
позднем палеозое была покрыта мелководными эпиконтинентальными 
морями, переходящими в болотистые равнины, и имела характер пас
сивной континентальной окраины атлантического типа.

Геологические исследования Монголии, особенно ее южной, еще сла
бо изученной части, проведенные в последнее десятилетие сотрудниками 
совместной Советско-Монгольской геологической экспедиции АН СССР 
и АН МНР [22], выявили целый ряд не известных ранее принципиаль
ных особенностей тектоники и магматизма (раннекаменноугольного и 
позднепалеозойского), которые существенным образом уточняют и из
меняют наши представления об истории структурных преобразований и 
магматизма этого региона (рис. 1).

Наиболее важны среди них следующие.
1. Было установлено [29, 31], что в Южной Монголии (хребты Ноён, 

Тост и др.) комплекс верхнепалеозойских вулканических образований, 
охватывающий нижнюю пермь, верхний и средний карбон, стратиграфи
чески и структурно тесно связан с наземными вулканическими образо-

1 Здесь и далее имеется в виду северная ветвь позднепалеозойского Палеотетиса 
[16], которую многие советские геологи [5, 6 и др.]. называют Центрально-Азиатским 
океаном.

14



Рис. 1. Схема размещения позднепалеозойских магматических образова
ний Монголии

1—2 — каменноугольные образования: 1 — вулканиты, 2 — гранитоиды; 
3—6 — пермские вулканические ассоциации: 3 — бимодальные (трахиба- 
зальт-щелочнориолит-комендитовые), 4 — трахибазальтовые, 5 — известко
во-щелочные повышенной щелочности или субщелочные (трахиандезитоба-

зальт-трахиандезит-трахидацит-трахириолитовые), 6 — известково-щелоч
ные нормальной щелочности (андезитобазальт-андезит-дацит-риолитовые); 
7—11 — пермские интрузивные формации: 7 — сиенитовая с фельдшпатои- 
дами, 8 — щелочногранитовая, 9 — гранит-дайкогранитовая, 10—гранодио- 
рит-гранитовая, гранитовая, 11 — габбро-диорит-гранодиоритовая, диорит- 

Гранодиоритовая; 12 — важнейшие разлому



«ваниями нижнего — самых низов среднего карбона (намюра, визе, вер
хов турне), образуя с последними единый структурный ярус, хотя по 
вещественному и петрохимическому составу между ними существуют 
большие отличия. Главное тектоническое несогласие располагается в 
основании нижнекаменноугольного вулканического комплекса, что удрев- 
няет возраст складчатости герцинид Южной Монголии, видимо, приуро
ченной к границе карбона и девона или к самому началу карбона. Это 
хорошо согласуется с известными указаниями [14] на существование 
нижнекаменноугольных моласс в более западных районах Южной Мон
голии (Барунхурайская котловина).

Одновременно было выявлено [34], что нижнекаменноугольный вул
канический комплекс, обладающий всеми особенностями известково-ще
лочной серии, демонстрирует четкую петрохимическую зональность в 
изменении содержания К20  в породах, количество которого возрастает 
с юга на север, зональность, типовую для краевых вулканических поясов.

Из всего этого вытекает важный вывод о том, что возникновение 
Евразийского вулканического пояса, а, следовательно, и активной окраи
ны Северо-Евразийского палеоконтинента (по крайней мере в пределах 
Монголии) относится не к середине карбона, как это предполагалось 
ранее, а к началу карбона, т. е. произошло гораздо раньше.

2. Было показано [2, 11, 32], что в Южной Монголии в составе ран
не- и позднепермских магматических образований широко развиты пояса 
щелочных пород, участвующие в составе базальт-комендит-трахириолит- 
тцелочногранитных комплексов (см. рис. 1). При этом была установлена 
приуроченность вулканических и плутонических щелочных пород к про
тяженным, субширотным дайковым поясам, фиксирующим значительный 
горизонтальный раздвиг, что в совокупности с петрохимическими особен
ностями щелочных пород [2, 9—11] может указывать на их рифтоген
ную природу. Учитывая, что в Северной Монголии пермские щелочные 
и субщелочные магматические породы подобного типа были известны 
ранее, стало возможным говорить применительно к ранней и поздней 
перми о симметричной петрохимической зональности [11] с широким 
развитием щелочных магматических пород на севере и юге Монголии и 
известково-щелочных — в ее центральной части (Хангайское нагорье, 
Северная Гоби) (см. рис. 1).

Установленный факт смены в процессе формирования Евразийского 
вулканического пояса асимметричной петрохимической зональности, 
свойственной ранне- и среднекаменноугольным вулканическим образо
ваниям, симметричной зональностью во время перми представляется 
исключительно важным. Это потребовало пересмотра сложившихся пред
ставлений об особенностях формирования Евразийского вулканического 
пояса и привело к выявлению новых, ранее ускользавших от исследова
телей особенностей структурных преобразований активных континен
тальных окраин.

Ниже мы рассмотрим динамику формирования на протяжении карбо
на и перми позднепалеозойского зонального магматического ареала на 
территории Монголии, являющегося одним из крупных участков Евра
зийского вулканического пояса, и попытаемся обосновать мобилистскую 
тектоническую интерпретацию его образования на основании актуали- 
стического подхода к анализу имеющихся геологических и петрохими- 
ческих данных. При этом реконструкцию геодинамических обстановок 
мы осуществляем, опираясь на индикаторную роль магматических фор
маций и совокупность структурных и палеогеографических признаков. 
Как известно, щелочные магматические породы в современных геоди
намических обстановках, как правило, являются индикаторами условий 
растяжения в континентальной литосфере, тяготея в первую очередь к 
эпиконтинентальным грабенам и другим рифтогенным структурам [1]. 
Подобную роль по отношению к океанской литосфере играют толеито- 
вые магматические серии. В то же время известково-щелочной магма
тизм, будь то в островных дугах или на континентальных окраинах, 
обоснованно считается показателем современных геодинамических об
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становок сжатия, устанавливаемых сейсмологическими методами в оча
гах землетрясений на глубоких уровнях литосферы и структурным ана
лизом в верхних частях земной коры.

Реконструкция геодинамических обстановок проведена нами для сле
дующих интервалов времени: 1) ранний—средний карбон, 2) поздний 
карбон — ранняя пермь; 3) конец ранней — начало поздней перми, 4) ко
нец перми — начало триаса. Выделение соответствующих эпох опирается 
на полученные в последние годы датировки магматических образований 
как палеофлористическими, так и изотопными определениями возраста 
пород [И, 19, 31, 33].

Ранний — средний карбон. Как было отмечено выше, в раннем — 
среднем карбоне палеотектоническая обстановка на территории МНР и 
в прилегающих частях КНР определялась существованием двух главных 
структурных элементов первого порядка: 1) южной окраины Северо-Ев
разийского палеоконтинента, только что образовавшегося в результате 
аккреции земной коры в процессе герцинской эпохи тектогенеза, и
2) океанского бассейна Палеотетиса (рис. 2). Граница между ними про
ходила на крайнем юге Монголии внутри раннемезозойских складчатых 
сооружений, разделяя миогеосинклинальный Даланульско-Лугинголь- 
ский прогиб от эвгеосинклинального Солонкерского.

Южная окраина Северо-Евразийского палеоконтинента в это время 
носила ярко выраженный активный характер, поскольку в ее пределах, 
начиная со второй половины раннего карбона и в среднем карбоне, фор
мировался эпиконтинентальный краевой вулканический пояс. Этот пояс 
образован мощными вулканическими дифференцированными сериями 
андезито-базальтового, андезитового, дацитового и риолито-дацитового 
состава, развитыми по всей территории южномонгольских герцинид 
[29]. Вулканические продукты по своим петрохимическим особенностям 
отнесены к известково-щелочному ряду (рис. 3). Вулканический пояс не
согласно наложился на герцинские складчатые комплексы силура, дево
на и, возможно, самых низов карбона, т. е. на область аккреции и силь
нейшего тектонического сжатия земной коры в раннем карбоне. Деталь
ные петрохимические исследования, выполненные в западной части юж
номонгольского отрезка краевого Вулканического пояса [34], показали, 
что увеличение содержания калия в вулканических породах одинаковой 
кремнекислотности возрастает от южной к северной части пояса (см. 
рис. 3). Эти данные позволили реконструировать палеозону Беньофа, вы
ход которой на современную земную поверхность проектируется по се
верной периферии Солонкерской эвгеосинклинальной зоны.

Севернее, в тыловой по отношению к краевому вулканическому поясу 
части активной континентальной окраины в раннем и среднем карбоне 
унаследованно от девонского времени формировался обширный эпикон
тинентальный Хангай-Хэнтейский моногеосинклинальный прогиб. Этот 
прогиб выполнен мощными непрерывными морскими терригенными се
риями турбидитного состава и флишоидного строения девонско-ранне
каменноугольного возраста, в верхней своей части сменяющимися визе- 
намюрскими — среднекаменноугольными молассами [25]. Наряду с Хан- 
гай-Хэнтейским прогибом в турнейское, визейское и намюрское время к 
северу и югу от него возник целый ряд более мелких, но аналогичных 
по типу и формационному заполнению прогибов и впадин, заложивших- 
ся на континентальном догерцинском основании. К ним относятся Орхон- 
ский прогиб в Северной Монголии, Баян-Цаганский прогиб и Салхитская 
впадина в Центральной Монголии и ряд других еще более мелких струк
тур [18]. Непрерывное, часто весьма интенсивное прогибание во всех 
этих прогибах и впадинах, сохранявшееся на протяжении раннего и на
чала среднего карбона, указывает на то, что в этот период времени се
верная часть активной континентальной окраины в отличие от ее южной 
части находилась в условиях тектонического растяжения. Сжатие и обус
ловленная им складчатость в этих прогибах, особенно в Хангай-Хэнтей- 
ском, проявились значительно позднее, в позднем карбоне или в самом 
начале ранней перми. На это указывает факт резко несогласного среза-
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ния коробчатых и брахиформных складок в нижне- и среднекаменно
угольных толщах Хангайского синклинория нижнепермскими вулкано
генно-осадочными образованиями [4],

Таким образом, в раннем—среднем карбоне вблизи южной границы 
МНР располагалась субширотная зона активного взаимодействия Севе
ро-Евразийской континентальной (на севере) и Центрально-Азиатской 
(или Солонкерской) существенно океанской (на юге) плит. Последняя 
лишь в своей самой южной части включала участки с докембрийской 
материковой корой — фрагменты будущей Китайско-Корейской платфор
мы. Зона взаимодействия плит характеризовалась интенсивным сжати
ем, в условиях которого в глубоких частях литосферы осуществлялся 
процесс субдуктивного пододвигания океанской коры Палеотетиса под 
континентальную плиту Северо-Евразийского палеоконтинента, а на зем
ной поверхности возникло обширное краевое поднятие (рис. 4, А).  Веще
ственным результатом процесса субдукции океанской коры явились из
вестково-щелочные вулканиты ранне- и среднекаменноугольного Южно- 
Монгольского пояса с типовой для краевых вулканических поясов андий
ского типа петрохимической зональностью. Выявленная в них тенденция 
возрастания содержания калия в вулканических породах позволила ре
конструировать первичный наклон зоны Беньофа, составляющий, со
гласно расчетам по методу Дикинсона, примерно 45° на север [34]. Судя 
по проекции палеозоны Беньофа в раннем — среднем карбоне, глубоко
водный желоб проходил по южной периферии континентальной плиты у 
подножия континентального склона, реставрируемого по терригенным 
комплексам Даланульско-Лугингольской зоны.
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Рис. 2. Размещение позднепалеозойских образований на территории Монголии по воз
растным диапазонам: А — ранний — средний карбон, В — поздний карбон — ранняя 
пермь, В — верхи ранней — низы поздней перми, Г — поздняя пермь — начало триаса 
1 — бимодальные вулканические ассоциации с комендитами, а также щелочные грани
ты и другие щелочные породы; 2 — трахибазальтовые ассоциации, 3 — рифтовые зоны, 
4 — ассоциации известково-щелочных пород нормальной щелочности, 5 — ассоциации 
известково-щелочных пород повышенной щелочности (субщелочные), 6 — гранодиори- 
ты, 7 — терригенные комплексы, 8 — континент, 9 — океанический бассейн. I — Хангай- 
Хэнтейский прогиб, II — Орхон-Селенгинский прогиб, III—VI — рифтогенные зоны: III— 
Зона Главного Монгольского линеамента, IV — Гоби-Тянь-Шаньская, V — Гоби-Алтай- 

ская, V I— Идерско-Селенгинская, VII — Хангайский батолит

К северу и югу от области сжатия в зоне взаимодействия плит рас
полагались сопряженные с ней области растяжения в земной коре и 
мантии (рис. 4, Л). В северной из них, отмеченной выше, активно про
текали процессы прогибания и седиментации в Хангай-Хэнтейском и 
более мелких (Орхонском, Баян-Цаганском) эпиконтинентальных мор
ских прогибах, аналогах современных внутренних морей. Южная область 
растяжений, приуроченная к океанской плите Палеотетиса, вероятно, 
была связана с субширотно ориентированным срединно-океанским хреб
том и его рифтовой зоной, в которой в это время, как мы предполагаем, 
происходило новообразование океанской коры. Существование нижне
каменноугольных офиолитов в Солонкерской зоне Внутренней Монголии 
[6, 21], а также в смежных районах Северного Китая служит косвенным 
подтверждением этому.

Подобная геодинамическая обстановка сохранялась до середины кар
бона, когда в результате очередного мощного импульса тектонических 
движений началось встречное активное надвигание Северо-Евразийской
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континентальной плиты на океанскую кору Палеотетиса. Факт переме
щения в южном направлении в позднем палеозое Северо-Евразийской 
континентальной плиты, а в более ранние периоды палеозоя таких ее 
будущих фрагментов, как Сибирская платформа, убедительно показан 
в результате анализа палеомагнитных данных А. Я. Кравчинским [12],
А. Н. Храмовым [26, 27] и В. П. Родионовым [28].

Рис. 3. Петрохимическая диаграмма ранне-среднекаменноугольных вулканических 
образований Южной Монголии. Пунктирным контуром изображено поле составов вул
канитов, сплошная линия — граница составов пород нормального и субщелочного ряда 
по [8]. Вариационные линии I—III показывают содержания К2О в породах следующих 
вулканических ассоциаций: I — южной (хребты Ноен и Тост), II — осевой (горы Аре- 
лан-Хаирхан) и III — северной (хр. Эндренгийн-нуру) частей вулканического пояса. 
Линии даны в соответствии с работой [34]. При переходе от I к III отражено изме
нение содержания К2О в вулканитах Южно-Монгольского пояса в направлении с юга

на север

Поздний карбон — ранняя пермь (см. рис. 2, Б). В этот период вре
мени в пределах позднепалеозойского магматического ареала Монголии 
происходила постепенная перестройка плана петрохимической зонально
сти, свойственной предшествующему этапу. Область распространения 
вулканитов известково-щелочной серии смещается на север — в Цен
тральную (Среднее Гоби) и Восточную Монголию, где они представле
ны мощным (до 2—3 км) комплексом существенно андезитовых и рио- 
лито-дацитовых толщ. Петрохимйческий характер этих вулканитов мож
но видеть на диаграмме (рис. 5), в соответствии с которой породы отно
сятся к известково-щелочной петрохимической серии и обладают нор
мальной щелочностью. Их раннепермский возраст установлен по фауни- 
стическим остаткам, а также подтверждается согласным налеганием на 
средне- и верхнекаменноугольные морские песчано-алевролитовые отло
жения. В свою очередь нижнепермская вулканическая толща вверх по 
разрезу переходит в нижнепермские же терригенные образования, кото
рые уже с размывом и несогласием перекрываются верхнепермской кон
тинентальной молассой.

В Северной Монголии, главным образом в Орхон-Селенгинском про
гибе, развита синхронная (первая половина ранней перми) вулканиче
ская серия, которая, однако, по составу пород и их петрохимическим 
особенностям отлична от центральномонгольской (см. рис. 5). Здесь 
[18, 19, 35] развиты'породы субщелочной вулканической серии нижней 
перми, в которой выделяются две толщи. Нижняя толща основных и 
средних эффузивов образована исключительно лавами трахибазальто-
Рис. 4. Схема взаимодействия континентальной (Северо-Евразийской) и океанской (Па
леотетиса) литосферных плит в позднем палеозое: А — ранний — средний карбон, Б — 
поздний карбон — ранняя пермь; В — конец ранней — начало поздней перми, Г — позд
няя пермь — ранний триас. Субмеридиональное сечение с юга на север примерно в цен

тральной части Монголии
1 — рифтовые зоны с бимодальными вулканическими ассоциациями и щелочными гра
нитами, 2 — вулканические ассоциации известково-щелочной серии, 3 — терригенные 
комплексы, 4 — зоны активного гранитообразования, 5 — области магмообразования в 
зонах субдукции, 6 — магмовыводящие корневые системы известково-щелочного маг
матизма, 7 — направление возрастания КгО в известково-щелочных магматических об

разованиях
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Рис. 5. Петрохимическая диаграмма пермских известково-ще
лочных вулканических серий Центральной и Северной Мон

голии
1—2 — поля составов вулканитов: 1—Центральной Монголии,
2 — Северной Монголии; 3— граница составов пород нормаль

ного и субщелочного ряда

вого, трахиандезитового и реже андезито-базальтового состава; верхняя 
толща состоит в основном из лав и игнимбритов риолитового и трахирио- 
литового состава. Общая мощность этой субщелочной серии достигает
3—4 км. Повышенное содержание калия в породах нижнепермской вул
канической серии Орхон-Селенгинского прогиба по сравнению с анало
гичными породами Центральной Монголии, как это было отмечено
В. В. Кепежинскас и И. В. Лучицким [7], особенно ярко проявлено в 
наиболее меланократовых основных и кислых породах, что заставляет 
думать о субщелочной основной родоначальной магме в этом районе.

В Южной Монголии, где в раннем—среднем карбоне господствовали 
известково-щелочные вулканические образования, в первой половине 
ранней перми, как это было установлено в последние годы В. В. Ярмо- 
люком, В. И. Коваленко и А. В. Гореглядом [2, 31, 32], широкое разви
тие получили магматические породы бимодальной базальт-трахириолит- 
комендитовой щелочной ассоциации (рис. 6). Пространственно с ними 
тесно связаны мощные дайковые пояса того же состава [33], а также 
массивы щелочных гранитов [9—11]. Эти образования локализуются в 
пределах двух линейных субширотных грабенообразных зон — южной 
Гоби-Тянь-Шаньской, вдоль которой слагают непрерывную цепочку по
лей (в хребтах Цаган-Богдо, Ноён, Номгон, в районе сомона Хан-Богдо 
и т. д.), и северной, приуроченной к зоне Главного Монгольского линеа- 
мента (см. рис. 2, Б). Состав бимодальной серии характеризуется пере
межаемостью в разрезах покровов оливиновых базальтов с линзообраз
ными телами субщелочных риолитов и комендитов. Объемные соотноше-. 
ния основных и кислых вулканитов в строении вулканических зон со
ставляют 2: 1 — 3 : 1. Мощность вулканических толщ достигает 2—2,5 км. 
По составу пород, их петрохимическим и геохимическим особенностям, 
а также по линейной форме локализации и пространственной ассоциа
ции с дайковыми поясами бимодальная базальт-трахириолит-комендито- 
вая серия является полным аналогом магматических комплексов совре
менных континентальных рифтовых зон.

Таким образом, в первой половине ранней перми распределение раз
личных петрохимических групп и серий пород в пределах Монгольского 
магматического ареала подчинялось как бы симметричной зональности, 
при которой область распространения известково-щелочных пород зани
мала центральное положение, а щелочных и субщелочных — распола
галась по ее южной и северной периферии. Установленная перестройка 
петрохимической зональности была связана, по нашему мнению, с из
менением в пределах рассматриваемого региона геодинамических обста
новок.
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Рис. 6. Петрохимическая диаграмма пермских и пермских — 
раннетриасовых бимодальных вулканических серий Монголии 
Вулканогенные зоны: А — Гоби-Тянь-Шаньская; вулканиче
ские поля: 1 — хр. Цаган-Богд, 2 — сомон Хан-Богд, 3 — со
мон Номгон, 4 — хребты Ноен и Тост; Б— Главного Монголь
ского ленеамента, В — Гоби-Алтайская, Г — Идерско-Селенгин- 
ская. Линиями ограничено поле составов пород субщелочного 

ряда по [8]

Как известно, середина карбона была временем перестройки струк
турного плана практически во всех герцинских складчатых областях 
Евразии, что позволило говорить о глобальном импульсе горизонталь
ных тектонических движений, обусловившим тектоническое скучивание 
и формирование обширных пространств новой континентальной коры и 
даже создание новых континентов, подобных Северо-Евразийскому па
леоконтиненту [20, 23]. Конкретным проявлением этого глобального 
процесса применительно к территории Монголии, мы полагаем, было воз
никновение под Северо-Евразийским палеоконтинентом, во всяком слу
чае под его южным краем, гигантского очень пологого субгоризонталь
ного тектонического срыва в нижних горизонтах коры или на границе 
коры и мантии (см. рис. 4, Б).

По этому срыву южные краевые части Северо-Евразийской континен
тальной плиты быстро, хотя и неравномерно, стали надвигаться в юж
ном направлении на океанскую плиту Палеотетиса, последовательно пере
крыв зону субдукции, а затем и располагавшийся в это время сравни
тельно недалеко от границы плит срединно-океанский хребет и его ак
тивную рифтовую зону (см. рис. 4, Б). При этом зона субдукции, сохра
нившая, как и срединно-океанская рифтовая зона, судя по всему, на 
какое-то время свою активность и в погребенном состоянии, оказалась
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под той частью континентальной плиты, которая соответствовала Цен
тральной и Северной Монголии, а океанская рифтовая зона — под Юж
ной Монголией. Если это рассуждение справедливо, то тогда легко на
ходится логическое объяснение новой петрохимической зональности, воз
никшей в ранней перми.

В самом деле, область раннепермского известково-щелочного магма
тизма и сопряженного с ним субщелочного магматизма с закономерным 
возрастанием содержания калия в породах с юга на север, свойственная 
в раннем—среднем карбоне южному краю Северо-Евразийской плиты в 
зоне субдукции океанской коры, оказалась смещенной на север на 200— 
250 км. Одновременно на такое же расстояние из Южной Монголии в 
Центральную переместилась область тектонического сжатия, которое, 
как известно, характерно для зон субдукции, что хорошо увязывается с 
предполагаемым встречным горизонтальным перемещением горных масс 
выше и ниже тектонического срыва. На это указывает приуроченность к 
этому интервалу времени складчатости в Хангай-Хэнтейском моногео- 
синклинальном прогибе, усиленно прогибавшемся в раннем и среднем 
карбоне, но испытавшем брахиформные и коробчатые складчатые де
формации в самом конце карбона и сводовое поднятие — в перми.

Напротив, Южная Монголия, где в раннем—среднем карбоне в усло
виях тектонического сжатия активно проявлялся известково-щелочной 
вулканизм, в ранней перми стала областью растяжения земной коры и 
эпиконтинентального рифтогенеза со всем сопутствующим ему ансамблем 
щелочных магматических пород бимодальной серии. Локальный раздвиг 
литосферы с образованием бимодальных и щелочных вулканитов естест
венно объяснить влиянием поднимающегося мантийного диапира в по
гребенной океанской рифтовой зоне, а условия однонаправленного (на 
юг) движения горных масс и в перекрывающей континентальной и под
стилающей океанской (к югу от рифтовой зоны) плит должны были 
только способствовать этому процессу. Наличие двух линейных рифто- 
вых структур (см. рис. 2, Б) может быть связано либо с некоторой их 

,разновозрастностью (с запаздыванием рифтогенеза в более северной 
зоне Главного Монгольского линеамента), которая не фиксируется в 
рамках имеющихся датировок, либо площадной, а не линейной (как 
изображено на рис. 4, Б) формой проявления рифтогенеза. Второй слу
чай имел место в позднем кайнозое запада Северной Америки, где суще
ствует много доказательств в пользу того, что Северо-Американская 
литосферная плита перекрыла Восточно-Тихоокеанское поднятие и его 
рифтовую зону. Как и в нашем случае, над областью этого перекрытия 
происходило интенсивное излияние вулканитов бимодальной серии с 
комендитами [36]. Не случайно так много общего в геологическом строе
нии запада Северной Америки в кайнозое и Монголии в позднем па
леозое.

Оформившийся в позднем карбоне—ранней перми план петрохими
ческой зональности магматического ареала Монголии в дальнейшем в 
главных чертах сохранялся на протяжении всей перми и раннего триаса, 
хотя пространственное положение отдельных петрохимических зон из
менялось в результате перемещения на север.

Середина перми (конец ранней — начало поздней) (см. рис. 2, В). 
В середине перми магматические процессы протекали главным образом 
на территории Центральной и Северной Монголии, тогда как южная 
часть страны не была ими затронута. В строении сформировавшегося в 
это время магматического ареала широкое распространение получили 
известково-щелочные магматические комплексы, к которым относятся 
гранитоидные плутоны Хангая и вулканиты вулканогенно-осадочной 
свиты хануйской серии Орхон-Селенгинского прогиба. Лишь в южной 
части магматического ареала, в Гобийском Алтае, в хребтах Чандомань, 
Хара- и Дунд-Аргалинту, Ихе-Богдо и Дзун-Богдо были развиты бимо
дальные вулканические ассоциации (см. рис. 6, В), представленные так 
же, как и позднекарбоновые — раннепермские вулканические комплексы 
в Южной Монголии, толщами переслаивающихся в разрезах покровов
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оливиновых базальтов, комендитов, трахириолитов и кварцевых трахи
тов [30], с которыми теснейшим образом связаны массивы щелочных 
гранитов. Мощность вулканических толщ достигала 2 км. Они выполня
ют субширотную систему грабенов, вытянутых вдоль северного склона1 
Гобийского Алтая (см. рис. 2, В).

Такое строение магматического ареала, по-видимому, было обуслов
лено тем, что в результате продолжающегося надвигания к югу Северо- 
Евразийской континентальной плиты и последовательного перекрытия 
ею по поверхности тектонического срыва все новых частей океанской 
плиты мантийный диапир, отвечающий срединно-океанскому хребту,, 
оказался в это время уже под южным обрамлением Хангая (см. рис. 4, В ) . 
Соответственно с этим сместились на север и зона тектонического сжа
тия, и располагавшаяся у нее в тылу более южная зона растяжения, за
трагивавшие обе литосферные плиты как ниже, так и выше тектониче
ского срыва.

В зоне сжатия, как и прежде, формировались магматические обра
зования известково-щелочного типа: как плутонические, так и вулкани
ческие. Зона же тылового растяжения по мере увеличения своих разме
ров (в связи с продвижением к югу края континентальной плиты) стала* 
проявлять новые ранее неизвестные особенности строения. Они выра
жались в том, что магматические образования в ее пределах в форме 
бимодальной вулканической серии и щелочных гранитов локализовались 
лишь в ее крайней самой северной части, т. е. там, где находился в это* 
время погребенный срединно-океанский хребет и его рифтовая зона. 
Остальная же, большая ее часть была практически амагматична. Зато* 
она стала областью образования многочисленных грабенообразных впа
дин в результате ступенчатого опускания по разломам блоков складча
того фундамента (каледонского и герцинского), которые заполнялись 
мощными толщами континентальных моласс перми и триаса [18]. При
мерами таких впадин могут служить Северо-Гобийская и Ценхирголь- 
ская впадины Центральной Монголии, Ноёнсомонская впадина Южной 
Монголии.

К середине перми размеры океанского бассейна Палеотетиса суще
ственно сократились в результате надвигания на него Северо-Евразий
ской континентальной плиты, скорость которого явно превышала ско
рость угасающего спрединга в перекрытой рифтовой зоне. В связи с 
этим Палеотетис превратился в морской бассейн средиземноморского 
типа, в котором стали накапливаться мощные терригенные полимикто- 
вые толщи флишевого типа, развитые в Даланульско-Лугингольской и 
Солонкерской зонах Внутренней Монголии. Начиная с середины перми 
стали стираться различия в флористических комплексах Ангарской и 
Катазиатской, охватывающей Китайско-Корейскую и Южно-Китайскую 
платформы, биогеографических провинций [3], столь резко проявленные 
в позднем карбоне и ранней перми. Сходство флоры указывает на про
странственную близость между Северо-Евразийским и Китайско-Корей
ским континентами в это время и на возможный обмен между ними рас
тительными формами.

Конец перми — начало триаса. В конце перми и, возможно, начале 
триаса зона бимодального и щелочного магматизма смещается еще да
лее к северу и проявляется практически только в Идерско-Селенгинской 
зоне (см. рис. 2, Г), где в это время возникли цепочки грабенов, выпол
ненные базальт-трахириолит-комендитовыми толщами до 2,5 км мощ
ностью (см. рис. 6, Г). В ряде районов с ними связаны массивы щелоч
ных гранитов [11]. Проявления щелочного и бимодального магматизма 
приурочены к Северо-Хангайской — Ханхухейской системе разломов,, 
образуя значительные поля в районе слияния рек Чулуту и Идера и со
монов Нумурга и Тосон-Ценгел. В это же время к югу от вулканической 
зоны завершается формирование известково-щелочных гранитоидов Хан- 
гайского батолита. При интерпретации этой обстановки возможно не
сколько вариантов. Первый — при допущении дальнейшего движения к 
северу срединно-океанского хребта Палеотетиса под Идерско-Селенгин-
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скую зону. При этом объяснении остается неясной позиция Хангайского 
батолита. Второй вариант предполагает, что Идерско-Селенгинокая зона 
щелочного магматизма является передовой зоной известково-щелочного 
магматизма над зоной Беньофа (как, например, грабен Альтиплано в 
Южноамериканских Кордильерах). Однако нам представляется, что в 
данном случае возможен и третий вариант, когда срединно-океанский 
хребет останавливается под Хангаем. Именно этот вариант изображен 
на рис. 4, Г. Предполагается, что над срединно-океанским хребтом в пе
рекрывающей монолитной литосферной плите под воздействием мощно
го теплового и флюидного потока сформировались громадные объемы 
известково-щелочной гранитоидной магмы, которые продолжили форми
рование Хангайского батолита. В отличие от описанных выше более ран
них позднепалеозойских обстановок, возможно, в связи с большей мощ
ностью складчатого комплекс^ Хангайского синклинория в перекрываю
щей континентальной плите последняя над рифтом не раскололась. На
личие такой зоны скучивания литосферного материала вблизи рифта, но 
в верхней плите, способствовало плавлению в первую очередь корового, 
а не мантийного материала и проявлению известково-щелочного гранит
ного магматизма.

Подъем гранитоидного материала в виде громадных магматических 
интрузий несомненно усилил общее сводообразование в пределах Хан- 
гая. В связи с этим на южном и особенно северном крыльях Хангайского 
свода образовались зоны растяжения или вторичные рифтогенные струк
туры [11]. Наиболее интенсивно они проявились в пределах Идерско- 
Селенгинской зоны, но, судя по наличию позднепермских и раннемезо
зойских щелочных магматических пород на юге МНР (Лугингольский 
массив, дайки комендитов Ноенского района), такие вторичные рифто
генные структуры унаследованно проявились и в зонах более ранних 
рифтовых структур в Гобийском Тянь-Шане. Унаследованность их опре
деляется подготовленностью зон более ранних рифтов для более позд
него, вторичного рифтогенеза.

Такую геодинамическую обстановку обширного сводового поднятия 
с известково-щелочными, в основном гранитоидными, породами в центре 
магматического ареала и щелочными и бимодальными вулканогенными 
и интрузивными породами в рифтогенных грабенообразных структурах 
по северной и южной периферии, становление которой явилось резуль
татом перекрытия Северо-Евразийской плитой активной спрединговой 
зоны океана. Палеотетис, мы называем калифорнийской [5, 9], посколь
ку она близка к геодинамической обстановке с соответствующим харак
тером магматизма в кайнозое запада Северной Америки, когда Северо- 
Американская плита перекрыла Восточно-Тихоокеанское поднятие. Ста
новление этой обстановки в Монголии началось в позднем карбоне — 
ранней перми, а завершилось в конце перми — начале триаса. По-види
мому, калифорнийская геодинамическая обстановка сохранялась на тер
ритории восточной части МНР в течение большей части мезозоя [5, 9].

Следует подчеркнуть, что окончательное становление в пределах 
Монголии геодинамической обстановки калифорнийского типа совпало 
во времени с моментом полного закрытия Палеотетиса в результате кол
лизии Северо-Евразийской континентальной плиты с Китайско-Корей
ским континентом. В середине триаса Палеотетис как седиментационный 
бассейн средиземноморского типа полностью прекратил свое существо
вание. На его месте сформировалась Солонкерская складчатая зона 
ранних мезозоид и ее аналоги в Северном Китае и Маньчжурии, трасси
рующие сутуру позднепалеозойского — раннетриасового Палеотетиса.

Очевидно, в результате такой коллизии прекратилось происходившее 
на протяжении всего позднего палеозоя активное надвигание Северо- 
Евразийской плиты по субгоризонтальному срыву, поскольку последняя 
спаялась с Китайской платформой, образовав с ней новый более круп
ный единый континент. Это привело к тому, что мантийный диапир, 
определявший существование срединно-океанской рифтовой зоны, пере
стал смещаться относительно верхней континентальной плиты и как бы
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«остановился» под Хангайским складчатым сооружением Центральной 
Монголии. Несмотря на свое вырождение, остановившийся мантийный 
диапир обладал тем не менее огромным запасом тепловой энергии и 
флюидов, что способствовало прогреву земной коры над ним на протя
жении значительной части мезозоя. Представляется, что именно в этом 
следует искать причины той необычно интенсивной и многократно возоб
новлявшейся тектоно-магматической активности, которая была свойст
венна территории Монголии в мезозое.

ЗАКЛЮ ЧЕНИЕ

Таким образом, в позднем палеозое на территории МНР отмечается 
активное взаимодействие океанской литосферной плиты Палеотетиса с 
континентальной Северо-Евразийской плитой с образованием в пределах 
последней активной окраины типа андийской (карбон), которая через 
ряд промежуточных стадий (большая часть перми) с проявлением на
ряду с чисто субдукционными явлениями процессов горизонтального 
тектонического расслоения литосферы переходит в результате перекры
тия по поверхности субгоризонтального тектонического срыва срединно
океанского хребта в активную континентальную окраину калифорний
ского типа (конец перми, начало мезозоя). Конечная стадия этого про
цесса в поздней перми — раннем триасе (в отличие от классической ин
терпретации калифорнийской модели [36]) в нашем случае протекала 
в условиях перекрытия срединно-океанского хребта и его рифтовой зоны 
монолитной литосферной плитой. Поэтому воздействие рифта на конти
нентальную плиту выразилось в выплавлении под воздействием мощно
го теплового и флюидного потока громадных объемов известково-щелоч
ных магм (в первую очередь гранитных), воздымании свода над их ка
мерами и образовании на краях свода вторичных рифтогенных струк
тур, нередко развивающихся унаследованно в зонах более древних рас
колов.

Скорость пододвигания океанской плиты под континентальную мож
но оценить, анализируя пространственно-временные закономерности за
рождения и отмирания континентальных рифтовых зон. Мы исходим из 
того, что перекрытие срединно-океанской рифтовой зоны континенталь
ной плитой началось в середине карбона, когда на территории Южной 
Монголии прекратилось формирование известково-щелочных вулкани
тов. Край континента, реконструированный по выходу ранне- и средне
карбоновой зоны субдукции на поверхность, располагался в 100—120 км 
к югу от хребтов Гобийского Тянь-Шаня. К концу карбона мантийный 
диапир переместился в основание Гоби-Тянь-Шаньской зоны разломов,
т. е. за 10—15 млн. лет преодолел этот путь со скоростью около 1 см/год 
(здесь и далее длительность отдельных эпох каменноугольного и перм
ского периодов дается по И. Н. Красиловой и др. [13]). К середине 
перми за интервал времени, равный 20—30 млн. лет, диапир сместился 
на 200—250 км к северу под хребты Гобийского Алтая и, таким образом, 
сохранил скорость передвижения, которая близка к скорости движения 
современных литосферных плит.

Если исходить из того, что в поздней перми скорость относительного 
движения мантийного диапира по крайней мере не возросла, то легко 
представить, что за этот период времени он не мог сместиться более чем 
на 200—250 км, и, таким образом, его проекция на поверхности совпадет 
с центральной частью Хангай-Хэнтейской герцинской моногеосинклина
ли. Эти соображения являются дополнительным аргументом в поддерж
ку развитого выше представления об остановке мантийного диапира в 
поздней перми именно в этом месте.

Рассмотренная общая картина формирования зонально-симметрично
го ареала магматизма территории МНР в позднем палеозое имеет и 
практическое значение. Именно эта картина во многом определяет эндо
генную металлогению территории МНР в позднем палеозое. В зонах 
щелочного магматизма в рифтогенных структурах установлены прояв
ления редкометальных щелочных гранитов [9], с магматическими поро
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дами повышенной щелочности (север Южно-Монгольского вулканиче
ского пояса, Орхон-Селенгинская зона) связаны медно-молибденовые 
месторождения. По периферии зоны известково-щелочного магматизма 
вокруг Хангайского батолитового ядра известны позднепалеозойские ме
сторождения олова и вольфрама, а также редкометальные литий-фто- 
ристые граниты Югодзыря. Территория самого ядра перспективна на 
поиски месторождений золота.

Наконец, нельзя не обратить внимания на общность рассмотренного* 
явления для орогенного этапа формирования складчатых поясов вообще. 
Если согласиться с весьма обоснованным мнением, что складчатые пояса 
есть зоны сжатия бывших океанических пространств, то весьма вероят
но, что и срединно-океанские хребты последних оказываются под пере
крывавшими их континентальными плитами. Тогда, вероятно, что ши
рокое проявление щелочных магматических пород в орогенную стадию 
во многих случаях обусловлено воздействием погребенных срединно
океанских рифтовых систем.

В связи с этим интересно также обратить внимание на то, что мож
но выделить два главных этапа рифтогенеза в истории формирования 
складчатых поясов: 1) начальный, в условиях общего растяжения, при
водящий к громадному раздвигу литосферных плит и образованию оке
анского бассейна со срединно-океанской рифтовой зоной; 2) конечный, 
в момент закрытия океана и образования на его месте складчатого поя
са, осуществляющийся на фоне общего сжатия и поэтому ограничиваю
щийся локальным раздвигом в зонах эпигеосинклинального рифтоге
неза.
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ПОКРОВНЫЕ И ЧЕШУИЧАТО-НАДВИГОВЫЕ СТРУКТУРЫ 
В СЕВЕРО-ЗАПАДНОМ ОБРАМЛЕНИИ ТИХОГО ОКЕАНА

На примере ряда районов (Сихотэ-Алинь, Сахалин, Восточная Кам
чатка, Корякский хребет) показано широкое развитие покровных и че- 
шуйчато-надвиговых структур в северо-западном обрамлении Тихого 
океана.

Охарактеризованы основные этапы становления этих структур.

Тектонический анализ горных сооружений в северо-западном об- 
рамлении Тихого океана до последнего времени проводился многими 
авторами без учета горизонтальных перемещений горных масс. Струк
туры многих районов Востока СССР представлялись как серии анти- 
клинориев и синклинориев, разделенных глубинными разломами, а над
виги и покровы рассматривались как образования, не имеющие принци
пиального значения.

В результате изучения целого ряда районов (Сихотэ-Алинь, Саха
лин, Восточная Камчатка, Корякское нагорье), проведенного в Геологи
ческом институте АН СССР, было установлено широкое распростране
ние покровных и чешуйчато-надвиговых структур \  становление которых 
сопровождалось образованием олистостромовых комплексов, серпенти- 
нитовых меланжей и региональной тектонизацией пород.

Особое внимание обращалось на изучение состава, строения и тек
тонического положения ульГрабазитовых и габброидных массивов, ме
ланжей, вулканогенно-кремнистых, туфотерригенных и граувакковых 
комплексов, т. е. таких образований, которые отвечают ранним стадиям? 
развития высокоподвижных зон.

Цель настоящей работы — описание покровных и чешуйчато-надви
говых структур в северо-западном обрамлении Тихого океана и корре
ляция эпох их формирования.

Большую роль в документировании такого типа структур сыграли 
новые находки остатков макро- и микрофауны. Палеонтологические оп
ределения производились Н. Ю. Брагиным, В. С. Вишневской, В. С. Ру
денко (радиолярии); В. А. Аристовым, М. С. Пятаковой, И. С. Барано
вым (конодонты); В. Н. Синельниковой, И. И. Тучковым (пелециподы)1 2. 
Всем им авторы приносят глубокую благодарность.

ЮЖНЫЙ СИХОТЭ-АЛИНЬ

На юге Приморья надвиги и покровы выделялись во всех тектониче
ских зонах [5]. Однако они рассматривались как незначительные раз
рывы, осложняющие складчато-глыбовую структуру региона. Исследо
вания последних лет [10, 11] позволяют утверждать, что роль чешуйча
то-надвиговых и покровных дислокаций недооценивалась. Ниже это 
будет показано на примере Западно-Сихотэ-Алинской и Прибрежной 
тектонических зон (тектоническая зональность Южного Приморья отоб
ражена на рис. 1).

В Западно-Сихотэ-Алинской тектонической зоне выделяется относи
тельный автохтон, который перекрыт тремя аллохтонными комплексами 
(рис. 2).

1 Позднекайнозойские и современные надвиги в статье не рассматриваются.
2 Радиолярии и конодонты из кремнистых пород извлекались нами при помощи 

плавиковой кислоты.
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Рис. 1. Схема тектонической зональности Южного Приморья 
1 — Западно-Приморская мегазона; 2, 3 — Ханкайская мегазо
на: 2—Ханкайский массив, 3—Арсеньевская зона; 4—8—Сихо- 
тэ-Алинская мегазона: 4—6 — Западно-Сихотэ-Алинская зона, 
с подзонами: 4 — Сергеевская, 5 — Уссурийская, 6 — Дунай
ская; 7 — Восточно-Сихотэ-Алинская зона; 8 — Прибрежная 
зона; 9 — наложенные впадины; 10, 11 — разломы: 10 — на
двиги: а — позднеюрские — раннемеловые, 6 — турон-раннесе- 
нонские, 11 — крутопадающие разломы: а — сдвиги, б—прочие.

Рис. 2. Схематический геологический профиль от Сергеевской подзоны к.
Прибрежной зоне (местоположение профиля см. рис. 1)

1 — переработанная кора океанического типа; 2— относительный автохтон 
Западно-Сихотэ-Алинсцой зоны; 3—5 — аллохтонные комплексы: 3 —ниж
ний, 4 — средний, 5 — верхний; 6 — палеозойские — нижнемезозойские ком
плексы предполагаемые; 7 — терригенные нижнемеловые отложения Во- 
сточно-Сихотэ-Алинской зоны; 8 — терригенно-кремнистые и карбонатные 
образования позднепалеозойского — раннемезозойского возраста; 9 — гра- 
нитоиды верхнемезозойские; 10—12 — разломы: 10—11 — надвиги (10 — по
зднеюрские— раннемеловые, 11 — турон — раннесенонские), 12 — верти

кальные

Относительный автохтон в районе с. Павловка слагается олисто-. 
стромовым комплексом (J3—СгО, представляющим собой сильнотекто-. 
визированные терригенные породы, в которые заключены глыбы и бло
ки габброидов (Pz2?), гранитоидов (Pz2?), известняков (Pz3) и щелоч
ных базальтоидов (J2_3) [11].

Нижний аллохтонный комплекс сложен амфиболизированными и 
катаклазированными габброидами (Pz2?), в основании которых просле
живается зона меланжированных пород. На габброиды с размывом 
ложатся слюдистые аркозовые песчаники верхней перми, которые беа 
видимого несогласия сменяются алевролитами триаса. Общая мощность 
осадочных пород достигает 900 м. Южнее района с. Бреевка олисто- 
стромы не выделены. Здесь породы нижнего аллохтонного комплекса 
являются наиболее низким структурным элементом.

Средний комплекс слагается эффузивами основного состава, крем
нями, песчаниками, алевролитами, алевропелитами, часто с глыбами 
разнообразных пород. До последнего времени все эти породы относи
лись к тудовакской свите (S—D4) и улахинской серии (С—Р).

Новые находки фауны показали, что значительную роль в строении 
этого комплекса играют породы нижнего мезозоя. Палеозойские извест
няки встречаются только в виде экзотических глыб, а кремни — как в 
глыбах, так и в виде аллохтонных пластин.
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Наиболее древние породы среднего комплекса сложены вулканита
ми основного состава, кремнистыми и терригенными образованиями об
щей мощностью до 3000 м. Спилиты и базальты содержат глыбы верх
непалеозойских известняков. Основание разреза не известно. Возраст 
толщи — верхи поздней перми — средний триас. С постепенным перехо
дом она надстраивается вулканогенно-терригенно-кремнистыми образо
ваниями с радиоляриями анизийско-ладинского возраста мощностью до 
2000 м. Вулканиты основного состава в них играют подчиненную роль. 
Выше по разрезу появляются толщи существенно кремнистого состава, 
сложенные ленточными кремнями, песчаниками и алевролитами. Воз
раст по находкам радиолярий и конодонтов устанавливается как кар- 
ний — ранний норий. Мощность превышает 600 м. Разрез венчается 
черносланцевыми толщами, сложенными алевролитами, аргиллитами, 
алевропелитами с многочисленными прослоями песчаников, кремнистых 
пород и, реже, вулканитов основного состава. В верхах разреза увели
чивается количество гравелитов и песчаников. Характерная черта тол
щи — наличие подводно-оползневых текстур и многочисленных глыб, 
блоков и обломков кремней, песчаников, алевролитов как верхов позд
ней перми, так и разных уровней триаса, а также каменноугольных и 
пермских известняков. Возраст толщи по находкам радиолярий и моно- 
тисов устанавливается как поздний норий — байос, бат(?). Мощность 
-3500 м. Все указанные породы объединены в сихотэ-алинский комплекс, 
стратиграфически выше которого располагаются толщи маломощных 
щелочных базальтоидов и их туфов, сформированных в позднеюрское 
время в субаэральных условиях.

Породы сихотэ-алинского комплекса слагают сложнопостроенные 
пакеты чешуйчатых надвигов, наклоненных на северо-запад под угла
ми от 30 до 80°, а в ряде случаев и тектонические покровы. Для всех 
пород характерна региональная тектонизация, сланцеватость и ката- 
клаз и мелкая складчатость. В ряде районов чешуйчатая структура ос
ложняется син- и антиформными складками.

На западе Западно-Сихотэ-Алинской тектонической зоны, выше 
среднего аллохтонного комплекса, залегают тектонические пласты ам- 
фиболизированных и катаклазированных габброидов, габбро-норитов, 
амфиболитов и реже ультраосновных пород среднепалеозойского, а 
возможно, и еще более древнего возраста (верхний аллохтонный комп
лекс). Эти породы наиболее древние в пределах Сихотэ-Алиня, т: е. они 
представляют собой остатки древнего меланократового фундамента. 
Контакты массивов, смятые ц синформные складки, тектонические. 
К ним приурочены мощные зоны динамосланцев (в ряде случаев с глау- 
кофаном) по породам сихотэ-алинского комплекса, зоны дробления, сер- 
пентинитовый меланж незначительной мощности, либо серпентинито- 
вые сланцы.

Судя по устойчивому северо-западному наклону плоскостей надви
гов и юго-восточной вергенции складок, перемещение происходило с 
северо-запада на юго-восток. При этом амплитуда перемещения в 
образованиях сихотэ-алинского комплекса, видимо, не превышала пер
вых десятков километров, но была несколько большей для массивов 
основных и ультраосновных пород. Становление структур происходило 
в поздней юре — раннем мелу. Сильные тектонические деформации во 
многом усложнили строение сихотэ-алинского комплекса.

Вторым районом, где известны покровные структуры, является При
брежная тектоническая зона, расположенная на восточном склоне Си
хотэ-Алиня. Здесь покровные и надвиговые структуры сильно раздроб
лены на блоки и осложнены структурами Восточно-Сихотэ-Алинского 
вулканического пояса позднемелового — палеогенового возраста. Аллох
тонные массы слагаются карбонатными и кремнистыми породами ка
менноугольного и пермского возрастов, а также карбонатными и 
кремнисто-терригенными отложениями нижнего мезозоя. Относитель
ным автохтоном являются терригенные, в ряде мест флишевые породы 
раннемелового возраста. Все породы смяты в напряженные складки,
32



при этом устанавливается их северо-западная вергенция. Общее движе
ние масс происходило с юго-востока на северо-запад в турон-раннесе- 
нонское время. Амплитуды перемещения достигают десятков километ
ров.

Резюмируя вышесказанное, отметим, что покровные и чешуйчато- 
надвиговые структуры были сформированы на разных этапах тектони
ческого развития Южного Сихотэ-Алиня. При этом в послеваланжин- 
ское время произошла переориентация направления движения тектони
ческих масс. Покровные и чешуйчато-надвиговые структуры Приморья 
свидетельствуют о тектонической расслоенное™ земной коры региона 
и требуют своего дальнейшего изучения, так как Южный Сихотэ-Алинь 
является важным горно-рудным районом юга Дальнего Востока СССР.

САХАЛИН

Чешуйчато-надвиговые структуры на Сахалине раньше описывались 
на п-ове Шмидта и в отдельных районах Восточйо-Сахалинских гор 
{4, 13, 14, 18]. Ныне они выявлены также в обрамлении Тымь-Поронай- 
ской депрессии, в Сусунайском хребте и на Тонино-Анивском полуост
рове. При исследовании структурных соотношений между различными 
литолого-стратиграфическими комплексами острова специальное вни
мание было обращено на геологию метаморфических образований. Ис
следования показали, что они вместе с метаофиолитовыми сериями 
трассируют крупный глубинный надвиг, к которому приурочены серпен- 
тинитовые протрузии, зоны интенсивной складчатости, перекристалли- 
зованные и динамометаморфизованные породы. Последние ранее карти
ровались как палеозойские (?) метаморфические комплексы Сахалина. 
Возраст этих комплексов оказался значительно моложе, что подтверж
дено находками микрофауны.

На основе новых микропалеонтологических данных мезозойские об
разования Сахалина представлены вулканогенно-кремнистым комплек
сом (Т—КО и серией верхнемеловых отложений (К2), формировав
шихся в различных палеотектонических структурах и впоследствии тек
тонически совмещенных в осевой зоне Сахалина. Толщи (К2) сложены 
терригенными, олистостромовыми и кремнисто-терригенно-вулкдноген- 
ными образованиями. Соответствующие разрезы описаны на о. Хоккай
до, в Сусунайском хребте и в западных отрогах Восточно-Сахалинских 
гор. Строение вулканогенно-кремнистых толщ рассмотрено в работе
[16]. Их разрезы описаны в тех же самых районах, а также в 
собственно Восточно-Сахалинских горах, на Тонино-Анивском полуост
рове и в зоне Камуикотан на о. , Хоккайдо. Помимо отмеченных двух 
комплексов в составе отдельных тектонических пластин наблюдаются 
отложения переходного характера, сложенные переслаиванием черных 
и серых терригенно-кремнистых и вулканогенно-яшмовых образований. 
Верхний мел в осевой части Сахалина представлен несортированными 
песчаниками, олистостромовыми и флишевыми отложениями. Кроме то
го, в пределах распространения метаморфических толщ помимо триас- 
нижнемеловых терригенно-кремнистых и вулканогенно-кремнистых об
разований, верхнемеловых туфотерригенных отложений с кампански- 
ми (?) карбонатными конкрециями, а также грубозернистых метапес
чаников с обломками черных алевролитов, кремней и эффузивов в 
серпентинитовых меланжах присутствуют экзотические породы (гипер- 
базиты, различные амфиболиты, эклогиты и др.), представляющие со
бой реликты метаофиолитового комплекса и древнего основания ост
рова.

Новые данные по стратиграфии мезозоя существенно изменили пред
ставления о тектонической структуре Сахалина, что и отражено на 
ряде профилей (рис. 3).

В восточном хребте п-ова Шмидта (см. рис. 3, профиль I) на сено
манские флишоидные отложения надвинут пакет чешуй, разделенных 
зонами серпентинитового меланжа. Чешуи сложены серпентинизирован-
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Рис. 3. Геологические профили через п-ов Шмидта (/) и осевую часть острова Сахалин
(II—IV)

1 — неоген-четвертичные отложения; 2 — терригенные отложения (Сг2—Pg); 3 — эф- 
фузивы основного состава (Сг2); 4 — туфотерригенные отложения (C nal—Сг2сш); 5 — 
грубообломочные терригенные отложения (Сг2); 6 — олистостромовый комплекс (Сг2);
7 — нерасчлененные вулканогенно-кремнистые (Т—СгО и терригенные (Сг2) отложения;
8  — вулканогенно-кремнистые образования (Т—Cri); 9 — амфиболиты и амфиболовые 
сланцы; 10 — габбр^- и габбро-диабазы; 11 — гранодиориты (Pg); 12 — серпентинито- 
вый меланж; 13 — серпентиниты и серпентинизированные гипербазиты; 14 — серпен- 
тинитовые и серпентинит-талькитовые протрузии; 15 — динамометаморфизованные по

роды мезозоя; 16 — надвиги (индекс указывает время формирования)

ными гарцбургитами, габбро и габбро-диабазами, основными эффузи- 
вами орлинской свиты. Последние включают глыбы и обломки юрско- 
нижнемеловых яшм, глинисто-кремнистых пород и мраморизованных 
известняков. Становление офиолитовых аллохтонов произошло не ра
нее конца позднего мела [14].

На широте пос. Тымовского (см. рис. 3, профиль II) относительный 
автохтон представлен рассланцованными туфотерригенно-кремнистыми 
отложениями, возраст которых пока не определен. Залегающие струк
турно выше тектонические пластины сложены вулканогенно-кремнисты
ми (яшмовыми) образованиями триаса — нижнего мела и песчаниками' 
предположительно сеноман-раннесенонского возраста. Песчаники со
стоят из плохо окатанных обломков пород вулканогенно-кремнистого 
комплекса отложений и включают как отдельные олистолиты, так и тела 
олистостромов. Вулканогенно-кремнистые образования совместно с 
песчаниками слагают аллохтонные пластины, которые имеют складча
тую и тонкорасчешуенную внутреннюю структуру.
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В западных отрогах Восточно-Сахалинских гор (см. рис. 3, профиль 
III) относительным автохтоном является мезозойская терригенная тол
ща, перекрытая пакетом тектонических пластин, сложенных вулкано- 
генно-терригенно-кремнистыми образованиями. В кремнях обнаружены 
радиолярии юрско-мелового возраста. Этот комплекс метаморфизован в 
хлоритовой субфации и пронизан серпентинит-талькитовыми протру- 
зиями. Метаморфизованные отложения совместно с надвинутой на них 
пластиной неметаморфизованных терригенно-кремнистых осадков 
(Сг2) тектонически перекрыты верхнемеловой терригенной толщей с те
лами олистостромов.

В Сусунайском хребте (см. рис. 3, профиль IV, левая часть) текто
нически совмещены черные терригенно-кремнистые и вулканогенно-яш
мовые образования, верхнемеловые песчаники и туфотерригенные отло
жения с карбонатными конкрециями. Породы сложно дислоцированы, 
неоднородно метаморфизованы, на отдельных участках пронизаны сер- 
пентинитовыми протрузиями, которые включают блоки гипербазитов, 
различных амфиболитов и амфиболовых сланцев. На западе Тонино- 
Анивского полуострова (см. рис. 3, профиль IV, правая часть) на 
верхнемеловых флищевых отложениях и олистостроме залегает текто
нический покров, сложенный вулканогенно-кремнистыми образования
ми триаса — нижнего мела.

Этапы становления чешуйчато-надвиговых и покровных структур 
Сахалина, по-видимому, приходятся на следующие временные интер
валы.

В альбе — раннем сеномане процессы тектонического сжатия приве
ли к смятию и расчешуиванию триас-нижнемеловых вулканогенно
кремнистых толщ. Параллельно с формированием чешуйчатых структур 
происходило накопление плохо сортированных песчаников с линзами 
конгломерато-брекчий, обломочная часть которых представлена порода
ми подстилающего комплекса. В конце сенона (?) завершилось текто
ническое совмещение одновозрастных, но образованных в различных 
структурно-фациальных зонах терригенно-кремнистых и сугубо терри- 
генных комплексов. Восточнее происходило растяжение, которое 
привело к раздроблению вулканогенно-кремнистых толщ мезозоя, об
ломки которых попали в изливающиеся толеитовые базальты (орлин- 
ская свита п-ова Шмидта). В целом возникшая геодинамическая систе
ма определяется, видимо, как тыловой раздвиг — фронтальный надвиг. 
Формирование покровной структуры определялось движением глубин
ных мантийных и нижнекоровых масс, вывод которых к поверхности 
знаменует следующий этап в развитии структуры Сахалина. С ним 
связано образование больших объемов метаморфических пород, прони
занных серпентинитовыми и серпентинит-талькитовыми протрузиями, 
что было обусловлено становлением и выходом к поверхности глубин
ных надвигов (Камуикотан-Сусунайского и Набильского), носящих 
наложенный, резко секущий характер относительно сформированных 
покровных структур. Поскольку в составе метаморфических образова
ний участвуют кампанские отложения, а обломки метаморфических по
род появляются в терригенных толщах позднего кампана [6], время ста
новления глубинных надвигов (движения Сг22) оценивается как кампан- 
ское.

В самом конце позднего мела в связи с формированием офиолитовых 
аллохтонов в крайних восточных частях Сахалина (массивы Березов
ский, Шельтингский, Нампи и др.) и п-ова Шмидта образованные 
структуры вовлекаются в новое тектоническое движение (Сг23), причем 
в нем участвуют уже и метаморфизованные в зоне выхода к поверх
ности глубинного надвига образования, слагая перемещенные на запад 
тектонические пластины (западные отроги Восточно-Сахалинских гор, 
см. профиль III на рис. 3).

Таким образом, на Сахалине основной процесс образования надви
гов и покровов был многофазным и продолжался от альб-сеноманского 
времени до конца позднемеловой эпохи. Позднее, в плиоцен-четвертич-
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ное время, горизонтальные движения на территории Сахалина фиксиру
ются в образовании системы сдвигов и сопряженных с ними взбросо- 
надвигов [17], что привело к усложнению общей структуры района.

ВОСТОЧНАЯ КАМЧАТКА

Исследования были сосредоточены на Кроноцком и Озерном полуост
ровах и в Валагинском хребте (рис. 4). В первую очередь изучалось 
тектоническое положение офиолитовых комплексов, что принципиально 
изменило представления о структуре региона.

Рис. «4. Геологическая карта восточной части Кроноцкого полуострова и профиль (со
ставлена авторами с использованием материалов Б. К. Долматова, А. В. Колоскова и

С. А. Хубуная)
1 — серпентинизированные гарцбургиты; 2 — серпентинитовый меланж; 3, 4 — верхне
меловые эффузивно-пирокластические образования: 3 — нижней пластины (Сг2с—ср); 
4  — верхней пластины (Сг2ср—P gi1); 5 — палеоцен-эоценовые вулканогенно-осадочные 
образования; 6 — четвертичные аллювиальные отложения; 7 — габбро-анортозиты; 8 — 
граница несогласного залегания пород; 9 —  разрывные нарушения: а —  крутопадаю
щие, б — надвиги; 10 — элементы залегания; 11 — местоположение районов работ: I — 

Кроноцкий п-ов, I I — северная часть Валагинского хребта, I I I  — п-ов Озерной

В восточной части Кроноцкого полуострова установлено чешуйчатое 
строение верхнемеловых эффузивно-пирокластических образований
[15]. Этот комплекс пород представлен чередованием потоков шаровых 
лав базальтов, обломочно-подушечных брекчий базальтового, реже ан- 
дезит-базальтового и андезитового составов, прослоев гиалокластитов, 
различных туфов, туфоконгломератов, туфосилицитов и фтанитов. Эти 
образования слагают самостоятельные покровные пластины мощностью
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300—400 м, расслоенные серпентинитовым меланжем. Из туфосилици- 
тов и фтанитов нижней пластины извлечены коньяк-кампанские, а из 
кремнистых туфопелитов верхней пластины — маастрихт-раннепалеоце- 
новые радиолярии.

По петрохимической и геохимической спецификам меловые базаль- 
тоиды относятся к островодужным высокоглиноземистым плагиоклаз- 
порфировым толеитам. Вся толща в целом знаменует собой начальный 
этап развития островной дуги [24].

Серпентинитовый меланж прослеживается в виде узкой (от несколь
ких метров до 1 км) полосы субширотного простирания от берега Тихо-

Рис. 5. Геологический профиль через северную часть Валагинского 
хребта (правый борт руч. Дальний)

1 — ультрабазиты; 2 — серпентинитовый меланж; 3 — кремнистые 
породы глыбовых включений меланжа; 4 — габбро-сиениты; 5 — вул
каногенные образования; 6 — неоген-четвертичные отложения; 7 — 
разрывные нарушения: а — крутопадающие, б — надвиги. Местопо

ложение района см. на рис. 3

го океана (севернее мыса Кроноцкого) в глубь полуострова на 6—7 км. 
Он состоит из рассланцованных, тектонизированных серпентинитов, в 
которых зажаты блоки и глыбы (до 150 м в поперечнике) гарцбургитов, 
верлитов, лерцолитов, вебстеритов, клинопироксенитов, амфиболитов, 
габбро-норитов и габбро-диабазов, родингитов, хромититов и офикаль- 
цитов.

Массив серпентинизированных гарцбургитов (12 км2) на водоразде
ле р. Большой и руч. Буй также слагает покровную пластину, перекры
вающую верхнемеловые эффузивно-пирокластические образования. Су
дя по полосчатости в гарцбургитах, ультрабазиты слагают асимметрич
ную синформу с крутым южным и более пологим, северным крылом. 
Массив подстилается серпентинитовым меланжем, который структурно 
связан с меланжем, расслаивающим пластины верхнемеловых образо
ваний. Меланж и ультрабазиты маркируют юго-восточнее крыло покров
ной антиформной структуры, которая осложнена чешуями верхнемело
вых пород с маломощным меланжем в основании плоскостей надви
гов.

Породы верхней пластины слагают покровную моноклинальную 
структуру, наклоненную на северо-запад. В районе мыса Кроноцкого 
она оборвана крупным сбросом северо-восточного простирания. Здесь 
слои пород полого наклонены на юго-восток.

Пластины эффузивно-пирокластических пород, разделяющий их 
серпентинитовый меланж и ультрабазиты перекрыты вулканогенно-оса
дочными образованиями (Pgi-2), которые служат неоавтохтоном. 
В конгломератах неоавтохтона присутствуют галька и обломки ультра- 
базитов, плагиобазальтов, аналогичных верхнемеловым, и пород глыбо
вых включений меланжа. Таким образом, становление покровной струк
туры и тектоническое перемещение пластин имело место в самом конце 
мелового — начале палеогенового периодов. Учитывая наклон пластин и 
плоскостей надвигов к югу и конфигурацию полосы меланжа, можно 
думать, что движение масс происходило со стороны Тихого океана.

В северной части Валагинского хребта, на водоразделе р. Правая 
Щапина и оз. Кроноцкого (р-ис. 5), серпентинитовый меланж слагает 
тонкие (первые сотни метров) тектонические пластины, залегающие на 
терригенно-кремнисто-вудканогенных образованиях валагинской серии
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(Cr2? — относительный автохтон). Последний характеризуется сложным 
чешуйчатым строением. Плоскости надвигов либо субгоризонтальны, 
либо полого наклонены на юго-восток, в сторону Тихого океана [23]. 
Серпентинитовый меланж состоит из тектонизированных серпентинитов 
с глыбами и блоками пород валагинской серии: базальтоидов, туфов, 
кремнистых пород, меймечитов, а также массивных ультрабазитов, габ- 
броидов, родингитов, амфиболитов, хромитов. Очень показателен район 
к северу от горы Попутной, в верховьях руч. 2-й Глубокий. Серпентини
товый меланж здесь слагает обширное поле (около 20 км2), прекрасно 
картируемое по характерному хаотическому рельефу: вмещающие сер
пентиниты дают сглаженные формы, а многочисленные глыбовые вклю
чения образуют отдельные скалы и утесы. Отличительной чертой мелан
жа рассматриваемого района является преобладание среди глыбовых 
включений сургучных, черных, темно-серых яшм и кремней, нередко 
слагающих крупные пластинообразные тела в тектонизированных сер
пентинитах. Некоторые из них (например, крупный блок кремнистых 
пород, слагающий гору Останец) содержат радиолярии кампан-мааст- 
рихтского возраста.

Небольшие по площади массивы (не более 10 км2) серпентизирован- 
ных ультрабазитов (в районе гор Крыша, Попутная) слагают отдельные 
покровные пластины и располагаются в поле развития серпентинитово- 
го меланжа. Частое присутствие на водоразделах небольших по пло
щади (иногда первые метры и меньше) выходов серпентинитов наряду 
с закартированными крупными пластинами ультрабазитов и серпенти- 
нитового меланжа в этом районе позволяют рассматривать эти образо
вания в качестве тектонических останцов крупного покрова, ныне рас
члененного и частично уничтоженного эрозией.

Формирование покровной структуры района по аналогии с Кроноц- 
ким полуостровом относится к концу мела — началу палеогена.

В центральной части п-ова Озерного (междуречье р. Каменистой и
4-й Речки) широко распространены кремнисто-вулканогенные образова
ния (СгД?)—Сг2) и флишоидно-олистостромовый комплекс (Pg2—Pg3) 
(относительный автохтон), тектонически перекрытые серпентинитовым 
меланжем (рис. 6) [8]. Кремнисто-вулканогенные образования относи
тельного автохтона представлены измененными лавами основного сос
тава, светло- и темно-серыми кремнями, кремнистыми сланцами, туфо- 
алевролитами, туфогравелитами, туфоконгломератами общей мощ
ностью до 3 км. Кроме того, эти породы образуют отдельные глыбы и 
блоки в серпентинитовом меланже и олистолиты во флишево-олисто- 
стромовом комплексе (Pg2—Pg3). Из темно-серых, почти черных кремней 
(см. рис. 6) выделены сеноманские радиолярии. По аналогии с другими 
районами (о. Карагинский, п-ов Олюторский) можно предположить, 
что кремнисто-вулканогенные образования п-ова Озерного имеют альб- 
позднемеловой возраст [8].

В поле распространения кремнисто-вулканогенной толщи встреча
ются линзообразные тела серпентинитов мощностью до нескольких де
сятков метров, приуроченные к пологим тектоническим разрывам. По
роды нередко будинированы, разбиты мелкими тектоническими наруше
ниями.

Палеогеновый флишоидно-олистостромовый комплекс состоит в верх
ней части из стратифицированных пачек несортированных песчаников, 
конгломерато-брекчий, осадочных брекчий, среди которых встречаются 
угловатые олистолиты кремней, кремнистых аргиллитов, серпентинитов, 
лав основного состава, габброцдов, песчаников и алевролитов. Размер 
олистолитов достигает 1,5—2 м. Характерной чертой толщи является 
сильная фациальная изменчивость. В матриксе олистостромового ком
плекса содержатся остатки макрофауны, характерной для позднего 
эоцена — раннего олигоцена. Мощность олистостромовой толщи достига
ет 300—400 м. Нижняя часть палеогенового комплекса сложена пере
слаивающимися песчаниками и алевролитами общей мощностью не ме
нее 500—800 м.
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Рис. 6. Геологическая карта центральной части полуострова Озерного (междуречье 
р. Каменистой и 4-й Речки). (Составили В. П. Зинкевич, О. В. Ляшенко, В. М. Бас

манов)
1 — кремнисто-вулканогенные образования (Cnal—Сг2); 2 — флишоидные отложения 
(Pg2); 3 — олистостромовая толща (Pg2_3); 4 — аллювиальные отложения (Q); 5 — 
перидотиты; 6 — серпентиниты; 7 — серпентинитовый меланж; 8 — габброиды; 9 — раз
ломы: недифференцированные (а), надвиги установленные (б), надвиги предполагае
мые (в); 10 — геологические границы; 11 — места находок макрофауны (а) и микро

фауны (б). Местоположение района работ см. на рис. 3

Флишоидные и олистостромовые отложения смяты в складки с раз
махом крыльев до 300—500 м и осложнены молодыми разрывами.

Аллохтон представлен сложно построенной пластиной серпентинито- 
вого меланжа мощностью до 200—300 м, которая прерывистой полосой, 
шириной до 4 км, протягивается через весь район (см. рис. 6). На вос
токе этой полосы серпентинитовый меланж залегает практически гори
зонтально; лишь изредка покров осложнен мелкими складчатыми де
формациями. Вблизи основной пластины встречаются субгоризонтально 
залегающие тектонические останцы. На северо-западе меланж по кру
тому взбросу контактирует с флишоидными толщами палеогена; на 
юго-западе он тектонически перекрывает меловые кремнисто-вулкано
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генные образования. Меланж слагает синформную складку, осложнен- 
ную молодыми разрывами.

Серпентинитовый меланж состоит из угловатых или округлой фор
мы глыб и блоков размером от 2 м до 200x50 м серпентинизированных 
гипербазитов, габброидов, реже более мелких глыб диабазов, кремней* 
кремнистых аргиллитов, песчаников, алевролитов, погруженных в сер
пентинитовый матрикс. Изредка в меланже встречаются и более круп
ные глыбы (останцы тектонических покровов?), сложенные кремнисто
вулканогенными образованиями. На аэрофотоснимках в поле серпенти- 
нитового меланжа иногда дешифруются отдельные субгоризонтально 
залегающие «горизонты». На местности они представляют собой цепоч
ку изолированных глыб округлой формы размером до 10—20 м, сложен
ных мелкозернистым габбро. Возможно, что такие «горизонты» марки
руют самостоятельные тектонические пластины.

Таким образом, на п-ове Озерном широко развиты тектонические 
покровы; здесь на большой площади распространен типичный серпен
тинитовый меланж, слагающий субгоризонтально залегающие аллох
тонные пластины. Местоположение корневых зон покровов проблема
тично. Флишоидно-олистостромовый комплекс, сопровождавший образо
вание тектонических покровов, свидетельствует о позднеэоценовом — 
раннеолигоценовом возрасте их становления, хотя скорее всего процесс 
тектонического скучивания начался раньше.

Широкое развитие надвигов давно установлено и в других районах 
Восточной Камчатки [7, 9, 21, 23, 25, 26]. Однако до сих пор нет едино
го мнения об их значении, времени формирования и направлении 
перемещения масс. Лучше всего описаны позднекайнозойские надвиги, 
которые нами не рассматриваются. В последнее время появляется все 
больше данных о более древних этапах надвигообразования, что пока
зано в настоящей работе. Установленные покровы, надвиги, серпенти- 
нитовые меланжи и олистостромы позволяют поставить вопрос о пок
ровном строении всей Восточной Камчатки.

КОРЯКСКИЙ ХРЕБЕТ

Корякский хребет характеризуется широким распространением пок
ровно-чешуйчатых структур, которые в последнее время были детально' 
изучены и доказаны сборами микро- и макрофауны [2, 3, 8].

В пределах хребта выделяется ряд тектонических пластин 
(рис. 7, 8), каждая из которых сложена определенными структурно
формационными комплексами (с юго-востока на северо-запад): янра- 
найским, накыпыйлякским, эконайским, алькатваамским и майницким.

Янранайский комплекс сложен базальтами, чередующимися с про
слоями яшм и песчаников (Jskm—Cr,al). Основание комплекса не 
вскрыто, видимая мощность 1000—1500 м.

Породы накыпыйлякского комплекса представлены грубослоистыми 
песчаниками, алевролитами и аргиллитами с прослоями туфов средне
го и кислого составов (J3v—Cr2s). В разрезе есть мощные горизонты 
грубообломочных микститов. Мощность отложений до 1000 м.

Эконайский комплекс сложен тектоническими пластинами габбро, 
гипербазитов, габбро-диабазов, вулканогенно-кремнистых пород (сло
истые кремни, базальты, фтаниты с линзами верхнепалеозойских из
вестняков) (Pz3—Т) мощностью до 5000 м.

Алькатваамский комплекс сложен чередующимися пачками туфо- 
алевролитов, аргиллитов, песчаников (J3v—PgO мощностью от 1500 да 
2000 м.

В основании майницкого комплекса вскрываются серпентинйтовые 
меланжи с блоками гипербазитов и габброидов, которые перекрыты 
базальтами, яшмами и граувакками (J3v—Crt), слагающими верхнюю 
часть разреза офиолитового комплекса, мощностью до 2000 м.

Янранайский структурно-формационный комплекс рассматривается 
как относительный автохтон; все остальные комплексы в разное время
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Рис. 7. Схема расположения структурно-формационных комп
лексов Корякского хребта

1— впадины, выполненные терригенными отложениями (N—Q);
2— 4 — структурно-формационные комплексы: 2—янранайский 
(J3km—Сг2), накыпыйлякский (J3v—Cr2st), эконайский (Pz3— 
Т), 3— алькатваамский (J3v—Pgi), 4 — майницкий (J3v—Cri);

5 — серпентинитовые меланжи и гипербазитовые массивы

Ш ,  Ш 2 Ш з Ш * Щ * Ш б Ш 7 Ш в \ 2 П э \ ^ \ ' о
Рис. 8. Схематический структурный профиль через Корякский хребет (горизонтальный

масштаб условный)
1 — терригенные отложения Нижнехатырского прогиба (Pg2- 3), 2 — Эконайский неоав
тохтон (Сг2ср—т ) ;  3—7 — структурно-формационные комплексы; 3 — янранайский, 4— 
накыпыйлякский, 5 — эконайский, 6 — алькатваамский, 7 — майницкий; 8 — серпентини
товые меланжи и гипербазитовые массивы; 9 — тектонические границы; 10 — страти

графические границы

были совмещены, образуя покровно-чешуйчатую структуру с общим 
наклоном пластин на северо-запад. Сами покровные пластины исклю
чительно сильно дислоцированы. Наблюдаются различные складки не
скольких порядков, в том числе лежачие и опрокинутые, многочислен
ные разрывные нарушения, мощные зоны катаклаза и милонитизацииг 
серпентинитовые меланжи.

Мы рассмотрим только южную часть Корякского хребта, где выяв
лены наиболее сложные структуры. В районе междуречья Ваамочка и 
Хатырка янранайские базальты, яшмы и песчаники (J3—Сг) слагают 
антиформы, имеющие куполовидную форму, наиболее крупная из кото
рых— Янранайская расположена в бассейне рек Ваамочка, Ян- 
ранай и Хайидин. Ее ширина достигает 20—25 км. Ядро сложено 
базальтами, яшмами и песчаниками относительного автохтона, 
полого (20—25°) погружающимися под кремни (Pz—Т), реже под туфо- 
терригенные отложения (J3—Сг). В верхней части куполовидной струк
туры (гора Зубец) на меловых вулканогенно-кремнистых породах зале
гают тектонические останцы палеозойско-триасовых образований. Ана
логичные соотношения установлены западнее в бассейне р. Эльгинмы- 
ваям.

Эконайские офиолиты тектонически перекрывают юрско-меловые 
отложения накыпыйлякского структурно-формационного комплекса 
[1, 19], что наиболее четко видно в бассейне р. Ионайвеем и ij-Пнакских 
горах, где интенсивно брекчированные ультрабазиты, габбро, плагио- 
граниты, базальты и кремнистые породы, смятые в мелкие дисгармонич-

41



йые складки, залегают на туфах и песчаниках неокома или нижнего се- 
нона (Сг2сп—s). Наряду с такими соотношениями нередко встречаются 
и обратные, что интерпретируется как перевернутое покровное залега
ние. В междуречье Ваамочка — Хатырка установлено, что породы на- 
кыпыйлякского комплекса слагают ядра опрокинутых к югу (вплоть до 
лежачих) антиформ, крылья которых образованы экрнайскими офиоли- 
тами. Выявлены по крайней мере три таких антиформы шириной до 
15—25 км. Характерно присутствие многочисленных более мелких (час
то опрокинутых) складок, осложненных надвигами.

В районе междуречья Хатырка и Опука имеется система вытянутых 
в северо-восточном направлении гребневидных антиклиналей. Их 
крылья сложены породами неоавтохтона (Сг2ср—т ) ,  ядра — образова
ниями янранайского, накыпыйлякского и эконайского (преимуществен
но кремни) структурно-формационных комплексов. В отличие от вос
точных районов (междуречье Ваамочка и Хатырка) здесь не удалось 
установить закономерную последовательность пластин в разрезе. Ха
рактерно хаотичное переслаивание тонких (первые сотни метров) тек
тонических пластин: кремней, базальтов, яшм, песчаников, принадлежа
щих различным структурно-формационным комплексам. Осевые поверх
ности складок резко (через флексурообразный перегиб) погружаются к 
югу и юго-востоку, вследствие чего меловые (Сг2ср—ш) отложения нео
автохтона Эконайской системы уходят под эоцен-олигоценовые породы 
Нижнехатырской впадины. Характерна морфология отмеченных анти
клиналей. Это вытянутые (длина до 25, ширина 2—6 км) структуры, 
наклоненные или опрокинутые к юго-востоку. Они обладают простыми 
и очень четкими периклинальными замыканиями, маркируемыми изги
бом слоев неоавтохтона, падение которых здесь редко превышает 45е, 
чаще же равно 30—40°. Слои на северо-западных крыльях падают к се
веро-западу под углами 20—45°. Юго-восточные крылья наклонены 
обычно круче.

По перекрытию покровных структур неоавтохтоном установлены 
следующие основные рубежи покровообразования [20]: предпоздне- 
юрский (система покровов внутри эконайского офиолитового аллохто
на), среднемеловой (надвигание накыпыйлякского комплекса на янра
найский), предкампанский (надвигание южной части Эконайского 
аллохтона на накыпыйлякский и янранайский комплексы), предмааст- 
рихтский (надвигание северной части Эконайского аллохтона на накы
пыйлякский и янранайский комплексы), предэоценовый (надвигание 
майницкого комплекса на алькатваамский). В конце эоцена — олигоце
не происходил последний из этапов сжатия, после чего образовались 
крупные поднятия и прогибы, формирование которых сопровождалось 
многочисленными, главным образом субвертикальными разломами.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Подводя итог вышесказанному, можно сделать следующие выводы.
Чешуйчато-надвиговые и покровные структуры играют существен

ную роль в строении ряда районов северо-западного обрамления Тихого 
океана (Сихотэ-Алинь, Сахалин, Восточная Камчатка, Корякский хре
бет). Сопоставление основных рубежей покрово- и надвигообразованця 
в этом регионе (таблица) показывает, что в целом возможно выделение 
трех этапов образования этих структур.

Первый этап фиксируется в Сихотэ-Алине и в Корякском хребте. 
В последнем покровообразование началось еще в среднеюрское время. 
В Западно-Сихотэ-Алинской зоне образование чешуйчатых надвигов 
началось на рубеже средней и поздней юры и продолжалось вплоть до 
середины неокома. Движение горных масс в обоих районах было на
правлено в сторону современного Тихого океана.

Второй этап проявился во всех описываемых районах северо-запад* 
ного обрамления Тихого океана, но его начало и интенсивность отлича
лись в каждом из‘них. В Прибрежной зоне Сихотэ-Алиня процесс пок-
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Основные этапы надвйго- й покровообразования в северо-западном обрамлений Тихого океана
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ровообразования был связан с главной фазой складчатости в регионе 
(турон — ранний сенон). В осевой зоне Сахалина он начался несколько 
раньше (в сеномане) и, видимо, непрерывно продолжался до позднего 
сенона, достигнув своего максимума в кампане. В восточной части Са
халина (п-ов Шмидта и восточная часть Восточно-Сахалинских гор) 
образование покровов и надвигов, сопровождавших становление офио- 
литовых аллохтонов началось несколько позже (коньяк) и закончилось* 
в самом конце мелового периода. В Корякском хребте импульсы гори^ 
зонтальных движений проявлялись в сантоне (южная часть Корякии) и 
в кампане (юг Корякского хребта). Однако необходимо отметить, чтсг 
здесь начало второго этапа приходится на более раннее время — аптг 
отделяясь промежутком относительного спокойствия в течение альба. 
На Восточной Камчатке самые ранние движения отмечаются в конце 
мела — начале палеогена (Кроноцкий полуостров, Валагинский хребет), 
а последующие надвиги имеют кайнозойский возраст.

Характерной чертой второго этапа является общее направление дви
жения горных масс от океана в сторону континента.

Третий этап отмечается на п-ове Озерном и в северной части Коряк
ского хребта, где становление покровов происходило с позднего эоцена 
до среднего олигоцена.

Таким образом, анализ рубежей надвигообразования подчеркивает 
основную закономерность [22] развития структур в приокеанической 
зоне северо-запада Пацифики: прогрессивное, хотя и противоречива 
протекающее, наращивание континентальной окраины.

На Сахалине и в Корякском хребте надвигообразование происходи
ло многофазно, свидетельствуя о прогрессивном сжатии и все большем 
усложнении структуры еще на ранних стадиях развития этих зон. На
лицо срывы в океанической коре. Во всем этом и проявляется тектониче: 
ское скучивание горных масс, приводящее вначале к формированию 
гранитно-метаморфического слоя, а затем и к становлению зрелой мате
риковой коры. По структурным данным, как и по другим признакам,. 
Восточная Камчатка еще далека от образования здесь типично конти
нентального блока. Основная масса гранитно-метаморфического слоя 
здесь начала образовываться лишь в неогене, тогда как на Сахалине 
этот процесс протекал в конце мела — палеогене, а в Корякском хреб
те— в позднем мелу. Ранними стадиями развития высокоподвижных 
зон как раз и следует считать те, которые предшествуют образованию 
основных масс гранитно-метаморфического слоя.

В связи с различиями в геологической истории рассматриваемых ре
гионов для всех них, естественно, не выявляется единых рубежей над
вигообразования. Но между отдельными регионами корреляция сущест
вует. Отмеченные нами совпадения не могут рассматриваться как слу
чайные, и поэтому можно говорить об охвате надвигообразованием сра
зу больших пространств (в современном структурном плане расстояние 
между Сахалином и Корякским хребтом превышает 2000 км).

Изложенные здесь новые структурные данные представляется не
обходимым учитывать при дальнейших геолого-съемочных работах на 
Востоке СССР. Добавим, что более подробная морфологическая харак
теристика надвигов будет дана (а частично уже дана— [12]) в после
дующих монографических работах.
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Г Е О Т Е К Т О Н И К  А
Ноябрь — Декабрь 1983№  6

УДК 551.24:553.632
к о п н и н в. и.

ЭТАПЫ И УСЛОВИЯ СКЛАДКООБРАЗОВАНИЯ 
НА ВЕРХНЕКАМСКОМ МЕСТОРОЖДЕНИИ КАЛИЙНЫХ СОЛЕЙ

В тектоническом строении Верхнекамского месторождения калийных 
солей выделено два горизонта деформаций: нижний, представленный 
ядрами соляных структур, и верхний — слоисто-скдадчатой калиеносной 
залежью. В верхнем этаже внутриформационные складки повсеместно 
ориентированы в субмеридиональном направлении, обладают западной 
вергентностью и их строение и размещение не зависят от соляных струк
тур. На основании принципа наложенных деформаций сделан вывод, что 
складкообразование осуществлялось в два этапа: геосинклинальный и 
платформенный. В ГЭ конседиментационные вертикальные движения при
водили к образованию первичных раздувов мощности калийных солей, 
а региональные тангенциальные напряжения — к формированию кондиа- 
генетической внутриформационной складчатости. В ПЭ оформляются суб
широтные линейные конседиментационно-эрозионные депрессии и разви
вается гравитационная соляная тектоника. Рассмотрены условия галоки- 
неза в Соликамской впадине и обосновывается минимальная глубина про
явления пластических деформаций каменной соли.

Характерная особенность тектоники Верхнекамского месторождения! 
калийных солей — асимметрия соляных структур и закономерная вер- 
гентность мелких соляных складок. Так как месторождение расположен 
но в Предуральском краевом прогибе, то широко распространилось- 
представление о тесной зависимости формирования всех уровней соля
ной тектоники от региональных тектонических движений [1, 9, 10, 12]. 
Это не вызывало возражений, пока не было установлено уменьшение 
амплитуды соляных структур в направлении к Уральской складчатой 
области. В то же время конкурирующая гипотеза гравитационного тече
ния солей [17] не объяснила однонаправленной вергентности на разных 
крыльях соляных поднятий. В этих условиях естественно полагать, что 
каждая из конкурирующих гипотез содержит рациональные положения, 
что со всей очевидностью указывает на разнообразие условий складко
образования и на участие в истории формирования Верхнекамского ка
лийного месторождения как региональных, так и локальных (гравита
ционных) тектонических движений.

Строение Верхнекамского калийного месторождения. Месторожде
ние расположено в центральной части Соликамской впадины, которая по 
артинским и вышележащим отложениям выделяется как крупная тек
тоническая единица Предуральского прогиба. В структуре более древ
них образований впадина не выражена, так как эти отложения залегают 
моноклинально с падением слоев на восток. В пределах развития соля
ных пород Соликамская впадина имеет трехъярусное строение, а на 
крыльях — одноярусное, так как артинско-кунгурские и уфимские отло
жения залегают согласно. Нижний структурный ярус представлен вер
хами артинского яруса, филипповским горизонтом и глинисто-карбонат
но-ангидритовой (подсоляной) толщей березниковской свиты, которые 
выстилают ложе впадины и залегают согласно ему; средний приурочен 
к соляной толще березниковской свиты и характеризуется дисгармонич
ным строением, связанным с проявлением соляной тектоники, и, нако
нец, верхний — образован надсоляными отложениями, пассивно обле
кающими поверхность рельефа соляной толщи. Следовательно, соляная 
залежь — это крупное сложное геологическое тело, нижняя поверхность 
которого залегает в форме пологой синклинальной складки с углами 
падения крыльев до 1—2° и реже больше, а верхняя характеризуется 
сложноскладчатым залеганием, образованным сочетанием положитель
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ных и отрицательных соляных структур. Внутри соляной залежи пласты 
смяты в сложную систему разнопорядковых и морфологически разнооб
разных соляных складок, которые в совокупности формируют складча
тый дисгармоничный комплекс, описываемый в литературе как внутрен
няя тектоника соляных толщ [10, 12, 15, 23]. Таким образом, в строении 
Верхнекамского месторождения участвуют внешние и внутренние тек
тонические формы [12, 19]: к первым относятся валы, поднятия, проги
бы, мульды и т. д., а ко вторым — внутриформационные складки, k o t o -i 
рые появляются и исчезают на различных уровнях соляной толщи.

Рис. 1. Схема тектоники Верхнекамского 
месторождения солей

Границы: 1 — Соликамской впадины, 2 — 
соляных отложений, 3 — калийных солей. 
Генетические типы соляных структур: анти
клинали, связанные с 4 — первичными раз
дувами мощности калийных солей, 5 — с 
моноклиналью подсолевого основания, 6 — 
смешанные из названных типов, 7 — с бор
тами наложенных депрессий, 8 — с экзотек
тоникой, 9 — компенсационные мульды и 
депрессии; 10 — наложенные конседимента- 
ционно-эрозионные желобообразные депрес
сии; 11 — Всеволодо-Вильвенский надвиг 

Тектонические структуры. Региональные: 
РП — Русская плита, ЗУЗС — Западно- 
Уральская зона складчатости, СВ — Соли
камская впадина; внешние формы место
рождения: поднятия и купола: Соликамское 
(1 — Клестовский, 2 — Рудничный, 3 — По
повский) , 4— Березниковское, Харюшинское 
(6 — Потымковский, 7 — Харюшинский, 8— 
Пашковский), 9 — Дурыманский структур
ный выступ, 10 — Усольский, 11 — Талиц- 
кое; 12 — Камская депрессия; мульды: 13— 
Тверитинская, 14 — Осокинская, 15 — Ду- 
рыманская; наложенные депрессии: 16 — 
Боровицкая, 17 — Мошевицкая,* 18 — Ду- 
ринская; наименования других структур см.

[9, 17, 19, 25]

Соляные структуры представлены валообразными (Соликамское* 
Харюшинское), куполовидными (Березниковские) поднятиями, мульда-" 
ми (Твертинская, Осокинская), полумульдами (Дурыманская) и от
дельными куполами и небольшими поднятиями (Усольское, Романов
ское) и др. (рис. 1, 2). Крупными линейными структурами являются 
меридиональная Камская синклиналь и широтные прогибы сложного^ 
генезиса (Дуринский и Боровицкий). Размеры поднятий и мульд изме
ряются от 4—5 до И —14 км по длинной оси и от 2 до 7 км по короткой. 
Протяженность вилообразных поднятий достигает 20—25 км. Углы па
дения крыльев составляют 0,5—5°. Форма структур асимметричная: вос
точные крылья на 2—3° положе западных, за исключением структур, 
расположенных в западной части месторождения. Амплитуда внешних 
форм закономерно уменьшается в восточном направлении. Если на за
паде разность отметок маркирующих поверхностей равна 150—350 м, 
то по восточной окраине она составляет всего 30—50 м. Генеральное 
направление длинных осей структур ориентировано в соответствии с 
уральским простиранием; но на отдельных участках отклоняется в виде 
дугообразных линий. Вместе с тем имеет место виргация и ундуляция 
шарниров, вследствие чего крупные соляные структуры расчленяются 
на более мелкие формы. Например, Соликамское поднятие состоит из 
Клестовского, Рудничного и Поповского куполов, а Березниковское 
расчленяется на отдельные вершины, понижения, террасы, полуанти- 
клинали и полусинклинали.
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Ядра крупных соляных поднятий сложены раздувами мощности ниж
ней каменной соли и калиеносной зоны. Например, в районе Березни
ковского поднятия мощность нижней соли увеличивается на 160—170 м 
и составляет 398,2 (скв. 16) против 151,6 м (скв. 179) в рядом располо
женной Камской линейной депрессии [17]. Раздувы калийных солей 
значительно меньше, и мощность их на поднятиях увеличивается всего 
на 50—60 м или несколько более.

Особое место в структуре месторождения занимают широтные ли
нейные депрессии — Дуринская и Боровицкая. Это крупные глубокие 
желобообразные, с крутыми крыльями и неровным дном структуры. Про
тяженность Дуринской депрессии 20—25, ширина 4—6 км и амплитуда

Рис. 2. Схематический геологический профиль в южной части Соликамской
впадины

Поднятия: А — Усольское, Б — Березниковское, Д — Талицкое; С — Дурыман- 
ская мульда; Е — Всеволодо-Вильвенский надвиг. Залежи: 1 — калиеносная,

2 — соляная

более 500 м, а Боровицкой — около 17 км при ширине 2—3 км. Попереч
ное сечение обеих депрессий асимметричное: южные борта круче север
ных и завершаются узкими антиклиналями [21, 25]. В северных частях 
обеих депрессий сохраняется стратиграфическая последовательность 
отложений и имеет место уменьшение мощности соляной толщи. В юж
ной половине эта последовательность нарушена: из разреза выпадают 
верхи соляной толщи, включая калийные соли, и различные объемы 
Соликамской свиты, а терригенные породы шешминской свиты местами 
залегают на Соликамских и иренских (подстилающей каменной соли) 
отложениях. Наиболее отчетливо различие строения южного и северно
го бортов депрессий наблюдается в западной части Дуринской депрес
сии, где она распадается на две ветви: северную — с явлениями консе- 
диментационного уменьшения мощности и южную — с эрозионным не
согласием [21]. Генезис рассматриваемых структур сложный. Они 
формируются в результате наложения шешминского эрозионного жело
ба на конседиментационный прогиб, которое осложнено карстовыми 
процессами, сопровождавшимися сильной перемятостью, трещинова
тостью брекчированностью и сдвижением пород [21]. Исходя из этих 
явлений, А. И. Белоликов, Б. И. Сапегин и В. Н. Янин [1, 25] считают, 
что ведущим процессом образования линейных депрессий являются дизъ
юнктивные тектонические нарушения. Первоначально такой точки зре
ния придерживался А. А. Иванов [11], но впоследствии он признал веду
щим фактором — эрозионный [12].
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Внутренняя тектоника соляной толщи. По условиям залегания и 
степени дислодированности пород соляная залежь подразделяется на 
два горизонта деформаций: нижний, к которому приурочены вторичные 
раздувы мощности нижней каменной соли, и верхний, содержащий ка
лийную залежь с ее сложной и разнообразной складчатостью (рис. 3). 
Граница деформационных горизонтов проводится по маркирующему 
пласту глины (МГ), в основании которого на Березниковском [6] и 
Соликамском поднятиях задокументированы угловые несогласия. Ниж
ний горизонт состоит из двух, а верхний — из четырех структурных па
чек, которые обладают индивидуальным внутренним строением и отно
сительно согласным залеганием их границ с кровлей нижнего горизонта

Рис. 3. Строение структурных пачек верхнего горизонта деформаций на Верхнекамском
месторождении калийных солей

I—II — профили по штрекам Первого Соликамского рудника (27 и 44—46). 1—3 пла
сты: 1 — Кр. II, 2 — АБ, 3 — В и Г; 4 — дробление межпластовой каменной соли 
(В—Г); 5 — маркирующая глина (МГ); границы: 6 — наблюдаемые, 7 — интерполяци
онные, 8 — предполагаемые. Структурные пачки: ДС — дисгармоничноскладчатая, ГС— 

' гетероскладчатая, ГМС — гармоничноскладчатая

деформации (таблица). Следовательно, наиболее характерная черта 
нижнего горизонта — раздув мощности нижней каменной соли, а верх
него— субпараллельно-слоистая структура со сложноскладчатым зале
ганием отдельных пластов и слоев.

Наиболее хорошо изучена внутрипластово-дисгармоничная струк
турная пачка, содержащая рабочие сильвинитовые пласты Кр. II и АБ, 
что позволяет проследить закономерности строения и формирования 
внутриформационной складчатости верхнего этажа деформаций 
(рис. 4). По стратиграфическому объему вовлеченных в складчатую 
деформацию отложений внутриформационные складки пластов Кр. II 
и АБ подразделяются на микроскладки, слоевые, пластовые, межплас
товые, зональные и межзональные складки [19]. Микро- и слоевые 
складки составляют группу мелких складок; их в рудничной практике 
называют внутрипластовыми складками. Пластовые и межпластовые 
относятся к группе мезоскладок, а зональные и межзональные — к круп
ным внутриформационным складкам, и те внутриформационные склад
ки, которые находят отражение в рельефе поверхности соляной залежи, 
относятся к внешним тектоническим формам (см. рис. 4, А—Д).

Основные особенности строения внутриформационной складчатости 
сводятся к следующему [19]. С увеличением размеров складок их 
строение усложняется, а степень сжатия, наоборот, уменьшается. Слое
вые и пластовые складки — это преимущественно дисгармоничные и 
подобные, а крупные складки — концентрические. Межпластовые склад
ки занимают промежуточное положение — ядро сложено комбинацией 4
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или слоевых, или пластовых складок, а верхние слои образуют складки 
концентрического типа. Для мелких и средних по размерам складок 
характерна вергентность в западном направлении, величина которой 
уменьшается с увеличением размерности класса складок. Зональные.и 
межзональные складки не вергентны, так как плоские формы с углом 
складки более 120° практически являются прямыми складками, если 
положение осевой поверхности ориентировать относительно основания

Рис. 4. Структурная карта Первого Соликамского калийного рудника
1 —антиклинали, 2 — синклинали, 3 — изогипсы почвы пласта Кр. II, 4 — направление 
длинных осей мелких складок, 5 — лежачая складка — гигант. Буквы в кружках — 
внешние тектонические формы: А — сводовая часть Рудничного купола, Б — понижение 
в районе рудничного двора, В — западношахтное куполовидное возвышение, Г — струк

турная терасса, Д — седловина между Рудничным и Поповским куполами

складки, а не к горизонту. Поэтому заключение А. А. Иванова [12] о 
том, что «все складки независимо от их порядка и положения в структу
ре наклонены и опрокинуты на запад» (с. 176), относится только к 
слоевым и пластовым формам или складкам I и II порядка, по 
Б. М. Голубеву [7] и М. П. Фивегу [27]. Степень дислоцированное™, 
возрастает вверх по разрезу структурной пачки, что приводит к тому, 
что складчатость пласта АБ заметно интенсивнее складчатости пласта 
Кр̂ . II (рис. 5). Это проявляется в количестве складок, в боЛее высокой 
степени сжатия, в амплитудности и в большем развитии средних и круп
ных складок и заметно меньшем развитии мелких складок.
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Не менее сложные структурные соотношения имеют место в прост
ранстве. Изучение пространственных закономерностей внутриформа- 
ционной складчатости, выполненное по структурным планам масштаба 
1 :20 000 с сечением изогипс 1 м и сеткой наблюдений 20x26 м и плас
товым структурным картам с сечением изогипс 5 м, показывает, что по 
замкнутым стратоизогипсам выделяются зональные, межзональные и 
в меньшей степени межпластовые складки, которые суммарно занима
ют всего 17—35% площади (см. рис. 4). Антиклинальные формы преоб
ладают над синклинальными, и их количество в 1,5—2 раза больше. 
Очень редко антиклинали и синклинали сопряжены. Чаще всего на
блюдается чередование участков сложноскладчатого строения с участ
ками относительно спокойного залегания [7].

Описываемый комплекс крупных складок может быть охарактери
зован как промежуточный морфологический тип складчатости, по
В. В. Белоусову [2], для которого характерно сочетание черт полной 
и прерывистой складчатости. Чертами первой являются линейность 
ориентировки осевых поверхностей, а преобладание антиклиналей и на
личие относительно нескладчатых участков характеризуют ее прерывис
тость.

История тектонического развития Верхнекамского месторождения.
Рассмотренные закономерности структуры Верхнекамского месторожде
ния: два этажа деформаций в составе соляной толщи, несовпадение и 
независимость внешней и внутренней структуры месторождения — 
с очевидностью свидетельствуют об этапности и стадийности тектони
ческих процессов. В истории тектонического развития месторождения 
можно выделить два основных этапа: геосинклинальный и платформен
ный. Геосинклинальный этап по времени совпадает с заложением и фор
мированием Соликамской впадины и Западно-Уральской зоны склад
чатости и характеризуется тесным взаимоотношением тектонических и 
литогенетических процессов, строгой приуроченностью мощного соле- 
накопления к Соликамской впадине, миграцией максимальных погру
жений Предуральского прогиба и связанной с ней меридиональной ли
тофациальной зональностью, развитием первичных раздувов мощности 
калийных солей на участках конседиментационных поднятий и форми
рованием наиболее сложной, дисгармоничной внутриформационной 
складчатости в зоне калийных солей. Платформенный этап начинается 
с момента завершения формирования Предуральского прогиба как оро- 
генной геосинклинальной структуры и характеризуется главным обра
зом процессами соляной тектоники, соляного карста и образованием на
ложенных тектонических структур. Если геосинклинальный этап можно 
представить как конструктивный и созидательный период развития 
месторождения, то платформенный является деструктивным, приводя
щим в конечном итоге к разрушению месторождения.

Геосинклинальный этап. В связи с тем что литогенетические процес
сы неразрывно связаны с тектоническими, историю тектонического 
развития целесообразно привязывать к стадиальности литогенеза и вы
делять в ней конседиментационную и кондиагенетическую стадии тек- 
тогенеза. Конседиментационные тектонические движения на Верхнекам
ском месторождении находят отражение в распределении мощностей 
отдельных горизонтов в угловых несогласиях. Анализ мощностей от
дельных пластов каменной соли в нижней переходной зоне и подсоля
ной глинисто-доломито-ангидритовой толще показывает, что в районе 
Березниковского поднятия «участок дна бассейна испытывал неболь-

Рис. 5. Структурные и изопахические карты Березниковско-Дурыманского участка Верх
некамского месторождения

1 — изомощности суммарно подстилающей соли и сильвинитовой зоны. II  — изомощно
сти суммарно подстилающей каменной соли и калийных солей, III—изомощности пачки 
пород от основания подстилающей соли до кровли нижнесоликамских отложений, IV— 
структурная карта по почве подстилающей каменной соли. Заштрихованы в клетку 

участки выщелачивания верхней соляной толщи
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шие поднятия с амплитудой 5—10 м, которые в процессе осадконакоп- 
ления нивелировались соляными отложениями» [17, с. 126]. В этом же 
районе, в горных выработках 1-го Березниковского рудника, установле
ны угловые несогласия в кровле нижней каменной соли [6]. Такие же 
несогласия прослеживаются в горных выработках калийных рудников 
на Соликамском поднятии, где они представляют собой асимметричные 
складки размером 5—8 м и амплитудой 0,25—0,8 с углами падения 
крыльев от 10—12 до 30°, срезанных подошвой глинисто-доломито-ан- 
гидритового пласта (МГ). Следовательно, перед отложением марки
рующей глины имела место складчатость, делавшая рельеф дна соле
родного бассейна неровным.

Конседиментационные движения оказывают также влияние на седи
ментацию калийных солей в бассейне через образование разных типов 
разреза, которые отличаются мощностями и реже литологическим 
составом. На участках конседиментационных поднятий происходит 
увеличение мощности каждого независимо от состава сезонного соля
ного прослоя (перистой и зернистой каменной соли, сильвинита, карнал
лита), а соответственно и каждого стратиграфического подразделения, 
начиная от соляного набора и кончая зоной [22]. В итоге мощность ка
лийных отложений на таких участках увеличивается на 50—60 м. Меха
низм образования первичных раздувов мощности состоит в следующем. 
Соленакопление протекает в некомпенсированном прогибе, и резерв 
пространства возможного осадконакоплейия благоприятствует интен
сивному осадкообразованию со скоростью значительно большей (более 
10 мм/год), чем тектоническое погружение дна бассейна (около 
2 мм/год, [18]). Локальные конседиментационные движения создают 
неровности дна бассейна, которые предопределяют и различие высоты 
столба рапы. В связи с тем что интенсивность осадконакопления при 
прочих равных условиях уменьшается с увеличением глубины бассейна, 
то образуется сложный рельеф дна и разность глубин бассейна может 
быть определена по мощности типов разреза. Следовательно, на участ
ках конседиментационных поднятий поверхность осадка растет вверх 
относительно дна смежных участков бассейна и образуются подводные 
возвышенности, величина которых растет одновременно с садкой калий
ных солей. Описываемые типы разрезов по условиям образования впол
не сопоставимы со сводовым и депрессионным типами разрезов верх
недевонских— нижнекаменноугольных и сакмарско-артинских отложе
ний Волго-Уральской нефтегазоносной провинции, связанных с разме
щением и морфологией органогенных построек.

Первичность раздувов мощности калийных солей оспаривается 
М. П. Фивегом [27] и Б. М. Голубевым [5, 7], которые объясняют их 
«нагоном солей» в ядра соляных брахиантиклиналей. Механизм этого 
явления ими трактуется как мелкоструйчатый по сезонным прослоям. 
Однако линейные структуры зерен минералов, свидетельствующие о 
движении вещества, встречаются только в сезонных сильвинитовых и 
карналлитовых прослоях, составляющих всего 30—40% объема пласта. 
Остальная часть слагается каменной солью с первично-седиментацион- 
ными структурами. Отсутствие вторичных структур в каменной соли 
калийных пластов и в пластах межпластовой каменной соли и возмож
ность образования ориентированных структур сильвинитов и карналли
тов при диагенетических преобразованиях, а также закономерное се- 
диментационное изменение мощности сезонных слойков позволяет от
клонить концепцию «нагона солей» и считать раздувы мощности калие
носной толщи первично-седиментационными образованиями.

Таким образом, в Верхнекамском солеродном бассейне конседимен
тационные тектонические движения через влияние глубины бассейна на 
интенсивность осадконакопления отражаются в морфологии поверхно
сти осадков. Положительные формы связаны с первичными раздувами 
мощности калийных солей и представлены «сводовым», а отрицатель
ные формы — «депрессионным» типами разрезов. В соответствии с зако
ном компенсирующей седиментации в конце эпохи соленакопления про-
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«сходит выравнивание рельефа осадков породами верхней переходной 
зоны, которая также представлена двумя типами разрезов: соленосным 
и мергельным, отвечающих соответственно «депрессионному» и «сводо
вому» типам разрезов [22].

С переходом соляной и калийной залежей в погребенное состояние 
начинается следующая — кондиагенетическая стадия тектогенеза, во 
время которой образуется внутриформационная складчатость, состоя
щая из складок одного кинематического типа — складок продольного 
сжатия, в том числе складок течения [20]. Образование складок тече
ния в калийных солях происходит в нелитифицированной среде и во 
всем объеме калийной залежи. Это положение логически вытекает из 
высокой степени удлинения складчатой поверхности по отношению к 
первоначальной при сохранении сплошности слоя, отсутствия линейных 
структур зерен минералов, показывающих на движение вещества и 
размещение складок течения практически во всем объеме калийной 
залежи независимо от ее структурно-фациального строения, т. е. к на
чалу складкообразования соляные отложения не успели еще сцементи- 
роваться и перейти в твердое состояние. Именно «флюидоподобное» 
состояние залежи способствует передаче региональных напряжений по 
всему объему калийной залежи и повсеместному развитию мелких 
складок.

Крупные внутриформационные складки, представленные чаще всего 
пологими и плоскими формами, образуются, по-видимому, под влияни
ем не только региональных тектонических напряжений, но и наложения 
на них внутриобъемных гравитационных сил, складкообразующую роль 
которых отмечает В. В. Белоусов [3]. Возникновение внутриобъемных 
гравитационных сил происходит в связи с наклоном соляного тела при 
миграции краевого прогиба.

Оба типа напряжений производные от развития Предуральского про
гиба, т. е. парагенетические. Скачкообразное смещение последнего 
[24], по всей вероятности, обусловливало возникновение тангенциаль
ных напряжений, наибольшая интенсивность которых концентрирова
лась на участках конседиментационных восходящих движений и разду
вов мощностей. Например, описанные выше угловые несогласия. После
дующее в раннесоликамское время перемещение зоны максимального 
прогибания краевого прогиба в район долины р. Камы и выведение со
ляной залежи из горизонтального в наклонное положение привело к 
возникновению как тангенциальных напряжений, так и внутриобъемных 
гравитационных сил. С первым типом напряжений формируются черты 
полной голоморфной складчатости, а со вторым — ее прерывистость. 
В связи с тем что оба типа напряжений являются парагенетическими и 
ориентированы в одном направлении, очень сложная и разнообразная 
внутриформационная складчатость верхнего регионально-складчатого 
структурного этажа деформации представляет единый структурный па
рагенезис.

Существует мнение, что тектоническая структура Соликамской впа
дины формировалась также под влиянием, шарьяжно-надвиговой текто
ники западного склона Урала. Соляные валы (Березниковский, Харю- 
шинский и др.), по мнению Ю. В. Казанцева и М. А. Камалетдинова 
[13], представляют, собой верхушки чешуй-пластин, корни которых 
уходят на восток за пределы Предуральского прогиба. Однако, по дан
ным глубокого бурения, дизъюнктивных нарушений западнее Всеволо- 
до-Вильвенского надвига не установлено (см. рис. 2). Вместе с тем не 
исключено, что складкообразующие кондиагенетические тектонические 
напряжения и шарьяжно-надвиговые дислокации генетически связаны 
между собой.

В последние годы высказана еще одна гипотеза об источнике склад
кообразующих напряжений. А. Е. Ходьков [28] выдвинул идею о флюи- 
догеодинамик^ как главном источнике структурообразования вообще и 
Верхнекамском месторождении в частности. По нашему мнению, флюи- 
догеодинамика — это нереальный процесс. В соляных породах гидро
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массоперенос ограничен в масштабах, так как в стадию диагенеза 
интенсивно протекают процессы перекристаллизации и новоминерало- 
образования, приводящие к образованию плотнокристаллических струк
тур и залечиванию трещин, что в конечном итоге ограничивает и пре
кращает какой-либо гидромассоперенос. Вместе с тем рациональным 
зерном во флюидогеодинамических построениях А. Е. Ходькова [28J 
является положение о повышенной деформативности системы флюид — 
порода при сравнительно небольших количествах флюидной составляю
щей, которая в диагенезе облегчает процесс складкообразования нели- 
тифицированных соляных осадков. Следовательно, флюидогеодинамика 
может рассматриваться как явление, способствующее кондиагенетиче- 
скому складкообразованию, источник которого — региональные и грави- 
тационно-внутриобъемные тектонические напряжения.

Платформенный этап геологической истории Верхнекамского место
рождения исчисляется с Соликамского времени и продолжается до 
настоящего времени. Соликамский рубеж определяется по времени за
вершения формирования Предуральского прогиба, которое Н. Г. Чочиа 
[29] определял на рубеже Соликамского и шешминского времени. В это 
время структура месторождения формируется под воздействием двух 
факторов: движений блоков фундамента по глубинным разломам и со
ляной тектоники. Первые из них проявляются в размещении субширот
ных конседиментационно-эрозионных линейных депрессий, а вторые — 
в многообразии внешних тектонических форм (см. рис. 1, 2). От пред
ставлений о генетической связи соляной тектоники и тангенциальных 
напряжений со стороны Урала [1, 9—12, 25], равно как и гравитацион
ного сползания солей по наклонному ложу [5, 6], следует отказаться по 
следующим соображениям. К востоку от Всеволодо-Вильвенского над
вига интенсивность складчатости уменьшается с востока на запад, а к 
западу от надвига, наоборот, в направлении с запада на восток. Если бы 
складки Западно-Уральской складчатой зоны и соляные структуры 
Соликамской впадины формировались в результате общих тектониче
ских напряжений, то в их строении и размещении, безусловно, просмат
ривались бы общие закономерности.

Внешние тектонические формы формируются в результате пластиче
ских деформаций нижней каменной соли, возникающих вследствие не
равномерных петростатических нагрузок на соль, которые по условиям 
их образования можно подразделить на три группы [17]: 1) связанные 
с первичными раздувами мощности зоны калийных солей, 2) образую
щиеся на моноклинали подошвы соляной залежи и 3) возникаю
щие в бортовых зонах конседиментационно-эрозионных линейных де
прессий. Перечисленные условия нарушают равновесие соляных масс и 
обусловливают их движение. В дальнейшем возможно наложение пере
численных факторов, что сказывается на интенсивности галокинеза. 
Это особенно наглядно проявляется в зонах древнего и современного 
соляного карста, которые совпадают с древними и современными реч- 

чшми долинами. Ниже рассмотрим пути формирования неравномерных 
нагрузок на соль.

Анализ изопахических и структурных карт свидетельствует о хоро
шем совпадении морфологии раздувов мощности калийных солей с со
ляными структурами. Примером идеального совпадения являются Бе- 
резниковское (см. рис. 5), Соликамское и другие поднятия. Отклонение 
от этой закономерности наблюдается в случае, если раздув мощности 
имеет место только в сильвинитовой зоне, или он имеет небольшие в 
плане размеры. Тесная связь между конфигурацией соляных банок и 
поднятий указывает на зависимость морфологии структуры от мощности 
калийных солей, которые ввиду меньшей плотности по сравнению с 
каменной солью и мергелями создают условия для неравномерных на
грузок на нижние горизонты соляной толщи. Подсчеты показывают, 
что в раннесоликамское время петростатические нагрузки на участках 
первичных раздувов мощности были на 15—30 кг/см2 меньше, чем в 
смежных прогнутых зонах [17]. Эти нагрузки вызвали движение солей
56



и нагнетание их в ядра соляных структур. Перекристаллизация первич- 
но-седиментационной каменной соли во флюидальную указывает на 
вторичность раздувов мощности нижней каменной соли [17, 26].

Осевая зона Соликамской впадины располагается в районе долины 
р. Камы, ее западное крыло по подошве солей воздымается под углом 
порядка 1°54' и на отдельных участках до 4°21'. Наклонное залегание 
подсолевых горизонтов создает условия для неравномерных нагрузок. 
При этом, по данным Ю. А. Косыгина [23], интенсивность галогенеза 
тесно зависит от угла наклона подсолевого ложа. Крайняя западная 
цепь соляных структур, состоящая из структур, у которых восточные 
крылья залегают под углом до 5° и западные— 1—2°, параллельная 
границам впадины и соляной и калийных залежей, формируется на 
моноклинали путем перемещения соляных масс из зоны Камской линей
ной депрессии в западном направлении вверх по восстанию слоев. Таким 
образом, Камская депрессия является компенсационной структурой дли
тельного развития, из осевой части которой соли отжимаются в обе 
стороны, в ядра прилегающих структур. Линейность депрессии обуслов
лена благоприятным сочетанием тектонических (простирание осевой 
зоны впадины) и седиментационных (границы и преобладающее про
стирание изопахит калийных солей) условий.

С наложенными желобообразными линейными Дуринской и Боро
вицкой депрессиями связано образование широтных прибортовых соля
ных структур, образующихся путем отжимания солей в бортовые зоны 
(см. рис. 1). Широтная ориентировка прибортовых структур свидетель
ствует о генетической связи с прогибом.

ЗАКЛЮ ЧЕНИЕ

По степени своего развития соляная тектоника Соликамской впади
ны относится к начальному этапу формирования соляных куполов. По 
В. С. Журавлеву [8], это рудиментарные соляные купола, по В. С. Ко- 
нищеву [16], это диапироидные складки, а по Ю. А. Косыгину [23] — 
соляные криптоструктуры, соляные ядра которых сравнительно слабо 
развиты и не выходят за цределы соленосной толщи, т. е. предполагает
ся двухэтажное строение структуры с соляным массивом внизу анало
гично внутреннему строению соляных. поднятий и куполов Верхнекам
ского месторождения. Анализ условий галокинеза позволяет подойти к 
решению вопроса о минимально необходимых напряжениях, выводящих 
породы из равновесия и приводящих к движению соляных масс в об
ласть с низким потенциалом напряжения.

Наиболее детально изученным районом с соляной тектоникой явля
ется Припятский прогиб, где бурением относительно хорошо подсечены 
подсоляные горизонты. Для приразломных структур В. С. Конищев
[16] определяет большую величину градиента напряжений, способных 
обеспечить течение солей, равную 100—150 кг/см2. Эта величина опре
делена по амплитуде смещения блоков по разлому. Вместе с тем для 
наложенных структур, у которых градиент напряжения образуется раз
ностью отметок моноклинального залегающего ложа соли, рассматри
ваемые величины не подсчитаны, но, судя по геологическим профилям, 
они должны быть во много раз меньшими. В условиях Верхнекамского 
месторождения величина градиента напряжений, обусловливающая 
формирование соляного массива, как показано выше, составляет 
15 кг/см2 [17].

Минимальная глубина проявления пластических деформаций раз
ными авторами определяется более согласованно. Ю. А. Косыгин [23] 
считает, что глубина залегания соли должна быть не менее 300 м. По 
данным Штеке и Борчерта, с которыми согласны Ф. Трусгейм и В. С. Ко
нищев, давление, обусловливающее переход упругой деформации в 
пластическую, составляет 50—100 кг/см2, что соответствует глубине 350— 
600 м (см. [16]). Экспериментально полученный предел упругой дефор
мации галита составляет около 45 кг/см2 [15]. Следовательно, вполне 
вероятно допускать начало проявления соляной тектоники на Верхне

57



камском месторождении на глубинах 300—350 м, т. е. в раннесоликам- 
ское время. Вместе с тем, как отмечают Р. Г. Гарецкий и В. С. Конищев
[4], соляной тектогенез в первую очередь охватывает наиболее мощные 
и однородные горизонты соленосных толщ. К таким горизонтам отно
сится нижняя каменная соль Верхнекамского месторождения, седимен- 
тационная мощность которой равна 220—280 м.

Таким образом, имеются необходимые физико-геологические усло
вия для нагнетания солей в массивы. Требуется оценить значение регио
нально-тектонического фактора в галокинезе. Примеры соляного текто- 
генеза в Соликамской впадине, Припятском прогибе и ряде других ре
гионов показывает, что история геологического развития, взаимоотно
шения тектонических и седиментационных процессов предопределяют 
создание благоприятных условий для проявления соляной тектоники. 
Такими условиями являются подсоляные антиклинали, моноклинали, 
смещение блоков по разрывам, участки эрозионной разгрузки, конседи- 
ментационные положительные движения и связанные с ними первичные 
раздувы более легких калийных солей и др. Соляные породы из-за 
высокой пластичности и вязкости не способны передавать напряжение 
на большие расстояния, но очень чувствительны к нарушениям равнове
сия в инверсионно-плотностной системе, какой является соляная толща 
и перекрывающие ее породы.

В истории соляного тектогенеза регионально-тектонические условия 
весьма заметно влияют на интенсивность галокинеза — убыстряют, за
медляют и приостанавливают рост куполов. Однако отсутствуют какие- 
либо данные о наложении тектонических структур (исключая генетиче
ски связанные с динамикой роста куполов структуры) на развивающие
ся соляные массивы. Этот факт позволяет предположить, что региональ
но-тектонические напряжения играют складкообразующую роль только 
в стадию диагенеза. Образование кондиагенетической складчатости на 
Верхнекамском, Калуш-ГолынСком, Верра и других калийных месторож
дениях [20] является веским подтверждением тому, что только нелити- 
фицированные соляные осадки деформируются в складки течения под 
влиянием тангенциальных тектонических напряжений. Литифицирован- 
ные соляные отложения на геологически «мгновенные» тектонические 
напряжения реагируют хрупко с образованием разрывных нарушений, 
которые установлены на Старобинском и Предкарпатских калийных и 
других месторождениях [10, 14].

Нагнетание соляных масс в ядра брахиантиклиналей и куполов свя
зано исключительно с гравитационным всплыванием солей под влиянием 
неравномерных нагрузок, возникающих в определенных тектонических 
условиях.
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МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ КОМПЛЕКСЫ 
В СТРУКТУРЕ ЦЕНТРАЛЬНОГО ИРАНА

На примере Центрального Ирана показано, что метаморфические 
комплексы Иранского сегмента формировались в различных тектониче
ских обстановках, сопровождая все этапы его структурной эволюции. 
Охарактеризованы особенности докембрийского, палеозойского, мезозой
ского (ранне- и позднекиммерийского), а также альпийского метаморфиз
ма, приведены соответствующие радиологические датировки.

В последние годы значительно возросла изученность метаморфиче
ских комплексов, участвующих в строении многих регионов Средизем
номорского пояса, установлены основные особенности развития мета
морфизма, в частности, что особенно важно, выяснено значение мета
морфизма высокого давления [6, 8]. Особенно ярко этот тип метамор
физма проявился в европейской части пояса, где он хорошо изучен [4]. 
На востоке (Восточный Афганистан, Памир, Гималаи) большое значе
ние имеют докембрийские комплексы с метаморфизмом умеренного 
давления, сильно переработанные альпийским тектогенезом. В Иран
ском регионе те и другие особенности метаморфизма выражены слабее, 
что связано со своеобразием общего строения и истории формирования 
структур. Описанию особенностей этого метаморфизма и геологической 
его характеристике посвящена настоящая статья. Основным материалом 
для нее послужили результаты полевых работ, проводившихся авторами 
в течение ряда лет в Анарекском районе Центрального Ирана. Этот 
район занимает особое место в изучении метаморфизма Иранского ре
гиона, так как именно отсюда после наблюдений Е. Байера [16] рас
пространилось мнение о широком проявлении в Иране альпийского 
метаморфизма. Позднее, после исследований докембрийских комплек
сов И. Штеклином, А. Рутнером и М. Набави [26] метаморфизм стали 
связывать с ассинтской (байкальской) складчатостью. Такой взгляд на 
природу и возраст метаморфических комплексов Центрального Ирана 
преобладал, хотя сведения о наличии в этом регионе более молодых зон 
метаморфизма периодически появлялись в печати [14, 29]. В настоящее 
время доказано, что в Иранском регионе распространены разновозраст
ные и полифациальные метаморфические комплексы, время образова
ния которых охватывает интервал от позднего протерозоя до кайнозоя. 
Эти комплексы образовались в различных геодинамических обстанов
ках, и их изучение может способствовать более полному пониманию тек
тонической эволюции структур Ирано-Кавказской области.

ДОКЕМБРИЙСКИЕ МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ КОМПЛЕКСЫ

Метаморфические образования докембрия в Иранском регионе сла
гают разобщенные небольшие выходы среди более молодых отложений 
(рисунок). Значительные площади они занимают на востоке Централь
ного Ирана, где ими образованы выступы фундамента, перекрытого* 
чехлом, состоящим из осадочных пород венда, палеозоя, мезозоя или 
кайнозоя. Выступы фундамента сложены породами, отличающимися 
степенью метаморфизма и составом исходных отложений, что позволяет 
наметить среди них несколько последовательно сменяющих друг друга 
серий [9].

Серия гнейсов и кристаллических сланцев. Эта серия включает не
сколько метаморфических ассоциаций, которые иранские геологи выде-
60



Схема распространения 
метаморфических комп
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1—5 — метаморфические 
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зойский, 2 — палеозой
ские, 3 — палеозойский— 
триасовый, 4 — поздне- 
юрско-раннемеловой, 5— 
раннемеловой; 6 — зоны 
«цветного меланжа»; 7— 
главнейшие разломы и 
надвиги; 8 — структур
ные единицы: 1—Анарек- 
ский массив, 2 — Пошт-е 
Бадамский массив, 3 — 
зона Биабанак, 4 — На- 
ин-Зеварская зона ме
ланжа, 5 — зона Кух-е 
Дом, 6 — зона Чах Па- 
ланг—Баязех; 9—возраст 
пород, млн. лет: a) Rb/ 

/Sr, б) К/Аг-методы



ляют в качестве комплексов, названных по району распространения^ 
Характерными особенностями серии являются: высокий метаморфизм 
пород, приуроченность к наиболее древним частям разреза, преимущест
венно пелитовый и карбонатный состав исходных отложений и наибо
лее древний их возраст. В пределах изученной нами площади эта сери» 
представлена двумя комплексами — Чапедони и Джандак.

Комплекс Чапедони образует узкую полосу вдоль западной окраи
ны массива Пошт-е Бадам и изучался нами у северной его оконечности. 
Здесь он сложен глубокометаморфизованными породами, местами силь
но мигматизированными и содержащими небольшие тела анатектиче- 
ских гранитов, гранито-гнейсов и гнейсовидных гранитов. Среди пород 
комплекса преобладают биотитовые гнейсы, встречаются амфиболиты, 
кристаллические сланцы, мраморы и кальцифиры, а также мигматиты. 
Парагенезисы породы: Кв +  Пл +  Би +  Кпш +  Силл +  Корд±Гр, Кв +  Пл +  
+  Би +  Кпш+Амф +  Пл, Пл +  Мп+Ск, Ка +  Ол +  Мп+Амф +  ШП (каль
цифиры). В биотитовых гнейсах отмечается развитие позднего фибро
лита и серицита, а также замещение высокотемпературных парагенези
сов более поздними, характерными для фации зеленых сланцев: Кв +  
+  Аб+Му+Хл + Эп и др. Анатектиты образуют послойные тела мощ
ностью до первых сотен метров. Структуры пород гранобластовые или 
порфиробластовые; состав: кварц (20—30%), плагиоклаз (20—45%), 
калишпат (10—35%) и биотит (до 15%), присутствуют мусковит, рого
вая обманка, эпидот, хлорит, серицит, апатит, циркон, магнетит, гранат, 
турмалин, титанит, рутил.

Судя по минеральным ассоциациям, метаморфизм комплекса Чапе
дони протекал в условиях амфиболитовой фации низких давлений (фа
ция биотит-силлиманитовых гнейсов) [5]. Дальнейшее преобразование 
пород, проходившее на фоне снижения температуры, не привело к зна
чительным изменениям минерального состава. После формирования 
гранито-гнейсов происходило образование ассоциации фибролит-амфи- 
болитовой фации, а затем и парагенезисов зеленых сланцев.

Комплекс Джандак обнажается по северному ограничению Анарек- 
Хурского массива. Самый крупный выступ метаморфитов близ 
сел. Джандак сложен кристаллическими сланцами и гнейсами, собран
ными в серию сильно сжатых субширотных складок, осложненных мел
кой складчатостью и гофрировкой, а также крутыми разломами. Здесь 
присутствуют субсогласные линейные гранито-гнейсовые тела, неболь
шие массивы гранитов, мусковитовые пегматиты.

Среди метаморфитов джандакского комплекса преобладают различ
ные кристаллические сланцы, гнейсы, кварциты; реже встречаются ам
фиболиты, мраморы, доломиты в кальцифиры. Минеральные парагене
зисы: Кв-f Аб + Му+Би, Кв +  Му+Би +  П л±М кл±Х л±Г р±Э п±  Амф, 
Кв +М у+Би + Ст+Гр±П л, Би +  Пл +  Ст +  Гр, Кв +  М у+Хлд+Гр±Хл, 
Рог+ Би + Эп + Кв, Рог +  Пл +  Эп + Гр +  Кв, Рог+ Пл +  Эп+ Хл + Кв ±  Би, 
Ка +  М 'у+Кв±Аб±Би, Ка +  Дол, Ка +  Аб-ЬКв +  Хл +  Би, Дол +  Аб + 
+  Му + Би, Ка +  Рог + Эп +  Пл +Кв + Хл. Судя по парагенетическим 
ассоциациям, породы этого комплекса метаморфизованы в среднетемпе
ратурной области регионального метаморфизма в условиях эпидот-ам- 
фиболитовой фации средних или переходных давлений. Диафторез в 
фации зеленых сланцев проявлен здесь неравномерно. В ставролитовых 
сланцах первичная ассоциация Кв+Му +  Би +  Ст+Гр замещается пара
генезисом Кв + Му+Хл +Хлд; характерны также парагенезисы Кв + 
-f-Аб + Му +  Хл, Кв +  Аб + Ка +  Хл и др.

За пределами изучавшегося нами района к серии гнейсов и кристал
лических сланцев принадлежат два комплекса — Саркух и Бонех-Шу- 
роу, распространенные в пределах массива Пошт-е Бадам. Они деталь
но изучались иранским геологом А. Хагипуром [21].

Комплекс Саркух обнажается на юго-востоке массива [20]. Он пред
ставлен слюдистыми сланцами с дистеном, силлиманитом, гранатом и 
андалузитом. Сланцы содержат значительное количество горизонтов 
мраморов, амфиболитов и кварцитов. Наиболее распространенная пара
62



генетическая ассоциация Би±Му +  Ст + Ди +  Силл +  Гр образует ран
нюю фазу. Вторая фаза, также относящаяся к докембрию, характери
зуется парагенезисом М у+Би+Амф +  Корд. Для третьей фазы, связан
ной с мезозойским орогенезом, типична низкотемпературная ассоциация 
Му+Эп +  Хл. Метаморфизм комплекса Саркух протекал в условиях 
амфиболитовой фации низких и средних давлений, а позднее проявил
ся диафторез в фации зеленых сланцев.

Комплекс Бонех-Шуроу распространен в центральном блоке мас
сива Пошт-е Бадам. В его строении участвуют слюдистые сланцы, био- 
титовые гнейсы, кварциты, амфиболиты. К верхам разреза приурочены 
линзы мраморов. Для сланцев наиболее типичен парагенезис Му+Би +  
+  Кв +  П л +  Клш + Силл +  С т±  Г р, указывающий на амфиболитовую 
фацию метаморфизма умеренных давлений. Отмечаются две фазы про
грессивного метаморфизма, что отчетливо проявлено в наличии двух ге
нераций биотита и появлении кордиерита во вторую фазу. Третья фаза 
изменений характеризуется появлением хлорита, эпидота и серицита.

Особенностью описанных комплексов является преимущественно пе- 
литовый состав исходных осадков, преобразованных прогрессивным ме
таморфизмом в средне- и высокотемпературных условиях при умерен
ных давлениях. Во всех комплексах отмечается многофазное преобра
зование, завершающееся диафторезом в фации зеленых сланцев. Мно- 
гофазность метаморфизма подтверждается изотопными датировками: 
по породам комплекса Саркух Д. Крауфордом по Rb/Sr получено не
сколько определений (1075, 1307, 1855, 2382 млн. лет), показывающих 
значительную гетерогенность комплекса в отношении времени его фор
мирования [21].

В дальнейшем в фанерозое породы претерпевали преобразования в 
связи с локальными проявлениями ультраметаморфизма. Это хорошо 
видно из определений возраста анатектических гранитов и гранито-гней- 
сов, присутствующих среди гнейсов и кристаллических сланцев. Так, в 
комплексе Саркух установлены анатектические граниты с возрастом 
505—541 млн. лет (по Rb/Sr); в комплексе Джандак мелкие тела гра- 
нито-гнейсов и пегматитов датируются в интервале 123—177 млн. лет 
(по К/Аг); среди гнейсов комплекса Чапедони известны пластовые тела 
гранито-гнейсов с возрастом 42—56 млн. лет (по К/Аг). Все это указы
вает на проявления неоднократных минеральных преобразований и 
подъема температур, приведших к «омоложению» радиологического 
возраста пород докембрийских комплексов. По-видимому, с этим свя
зано наличие среди определений возраста слюд из сланцев комплекса 
Саркух цифр 242 млн. лет, из комплекса Джандак — 270 и 183 млн. лет 
(по К/Аг).

Таким образом, серия гнейсов и кристаллических сланцев по сово
купности данных представляется нам наиболее древней среди докемб
рийских образований в Иране, возможно, частично относящейся к ниж
нему протерозою. Эти породы испытали преобразования и в связи с 
более молодыми эпохами тектогенеза. Подобный характер метаморфи
ческих процессов отмечается в древнейших комплексах и других райо
нов Ирана. Так, южнее г. Сирджана докембрийский комплекс кианит- 
силлиманитовых сланцев, судя по определению возраста слюд — 404 и 
362 млн. лет (по К/Аг), испытал переработку в конце раннего палеозоя 
[14]. Возможно, с этой же эпохой связаны преобразования в комплек
се гнейсов и слюдяных сланцев района г. Решт — 372±13 млн. лет (по 
Rb/Sr). Процессы неоднократных минеральных преобразований широ
ко проявились в древнейших метаморфических комплексах и во многих 
других районах Средиземноморского пояса, в частности на Юго-Запад
ном Памире и Кавказе [1, 3, 7, 10, 11].

Серия слюдистых сланцев. Среди докембрийских метаморфических 
образований Иранского региона эта серия пород преобладает. Взаимо
отношения их с нижележащими гнейсами и кристаллическими сланцами 
обычно постепенные, без четкого контакта, но они могут разделяться и 
перерывом, что предполагается на основании нахождения в породах
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низкотемпературной серии обломков гранатов, полевых шпатов и даже 
силлиманита. Серия слюдистых сланцев занимает значительные пло
щади в Анарек-Хурском и Пошт-е Бадамском массивах, где ее пред
ставляют комплекс Анарек и формация Ташк.

Комплекс Анарек составляют породы метапелито-метапсаммитового 
состава, преимущественно различные сланцы, кварциты, а также кар
бонатные породы: мраморы, кристаллические известняки, доломиты 
[12]. Карбонатные породы приурочены в основном к средней части раз
реза, где образуют толщу мощностью более 1000 м. Значительно реже 
встречаются метабазиты. Парагенезисы хлорит-мусковитовой субфации 
зеленых сланцев и бластические структуры пород характерны для всей 
площади развития анарекского комплекса. Среди метапелитов широко 
развиты ассоциации Кв +  Аб +  Му+Хл и Кв +  Аб +  Эп + Хл, реже — Кв +  
+  Му+Хл + Хлд, Кв +  Аб +  Эп +  Му, Аб +  М у+Хл+Акт±Кв +  Эп, среди 
метабазитов — Аб + Эп+Акт +  Хл +  Кв. В мраморах и доломитах встре
чены парагенезисы Кв +  Ка + Му+Хл, Дол +  Кв+Му+Хл, в кварци
тах— Кв±Му±Хл. Биотитовые ассоциации в метапелитах встречены 
вблизи эоценового гранитоидного массива и связаны, видимо, с локаль
ным прогревом уже метаморфизованных толщ.

Вдоль разломов, контролирующих распределение альпийских про- 
трузий ультрамафитов, встречаются сланцы с глаукофаном, лавсонитом 
и пумпеллиитом. Предполагается, что эти ассоциации появились в ус
ловиях высоких давлений в зонах разломов, а при последующих дефор
мациях подверглись зеленосланцевому диафторезу. Среди метапсамми
тов здесь встречены парагенезисы Кв-f Аб +  Му+Гл и Кв +  Аб +  Му+ 
+  Лав, среди метабазитов — Аб+Лав +  Эп +Хл +Акт, Аб +  Эп +  Хл +  
+  Гл и Аб + Эп + Акт+Хл +  Пум; в мраморах наблюдалась ассоциация 
Кв +  Гл+Хл +  Стильп. Особенностью анарекских сланцев является так
же ассоциация стильпномелан +доломит, наложенная на зеленосланце
вые ассоциации.

Из приведенных парагенетических ассоциаций можно видеть, что на 
общем фоне зеленосланцевого метаморфизма низких давлений обосаб
ливаются участки с более высокотемпературными условиями, а также 
зоны высокого давления. Такие условия могли быть связаны с различ
ными по возрасту эпохами метаморфизма, проявление которых привело 
к значительному разбросу значений абсолютного возраста пород. Судя 
по Rb/Sr-датировке кристаллических сланцев Анарека [24], время 
наиболее ранней фазы метаморфизма оценивается в 845 млн. лет. Полу
ченная нами серия определений К/Аг-методом возраста мусковитовых 
сланцев и амфиболитов в интервале 300—390 млн. лет, по-видимому, 
относится к последующей фазе метаморфизма.

Формация Ташк слагает значительные площади южнее сел. Пошт-е 
Бадам, где она изучалась А. Хагипуром [21, 22]. В низах формации 
существенную роль играют гнейсы и амфиболиты, которые согласно на
легают на горизонт мраморов и доломитов верхней части комплекса 
Бонех-Шуроу. Большая часть формации Ташк образована хлорит-мус- 
ковитовыми сланцами, метаграувакками, метааркозами; в верхах раз
реза обычны филлиты и шиферные сланцы, а местами встречаются да
же глинистые сланцы. Наиболее характерный парагенезис из верхней 
части — Му+Хл+Аб +  Кв. Определения возраста этих сланцев показа
ли значения 561—565 млн. лет (по Rb/Sr). Близкие цифры (681 млн. 
лет) получены тем же методом и по валовой пробе гранитов из интру
зии, прорывающей формацию Ташк. Значения, полученные по биотиту 
из тех же гранитов, оказались значительно «омоложенными» (318 млн. 
лет, по К/Аг), что указывает на сильное вторичное изменение слюд.

Как показывает изучение минеральных ассоциаций и определение 
радиологического возраста пород, серия слюдистых сланцев испытала 
не менее двух фаз регионального метаморфизма. Наиболее ранняя фаза 
относится к концу позднего протерозоя. Следующая фаза охватывает 
девон — карбон. Последующий метаморфизм высоких давлений или
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высоких температур проявлялся локально в связи с киммерийским или 
альпийским тектогенезом.

Серия «зеленых» сланцев завершает общий разрез метаморфиче
ских образований докембрия и в ряде районов Ирана перекрывается не- 
метаморфизованными вендскими (инфракембрийскими) или нижнепа
леозойскими отложениями. Особенностью этой серии является неравно
мерный и слабый метаморфизм пород, не поднимающийся обычно выше 
хлорит-мусковитовой субфации, четко сохраняющиеся реликтовые 
структуры пород, а также вулканогенно-осадочный состав исходных от
ложений. Серию представляет формация Кахар [27] и ее аналоги, рас
пространенные во многих выступах докембрия центральной и северо- 
западной части Ирана, а также на Малом Кавказе. Следует отметить, 
что в стратотипическом районе (Центральный Эльбурс) эта формация 
представлена практически неизмененными породами глинисто-песчани
стого состава. К югу и западу от него метаморфизм возрастает и среди 
сланцев появляются покровы вулканитов и тела гранитоидов. В Ана- 
рекском районе в составе формации преобладают различные сланцы и 
филлиты, с ними переслаиваются метапесчаники, мраморизованные из
вестняки и доломиты. Реже встречаются метадиабазы и метариолиты, 
слагающие отдельные пласты или пачки. Парагенетические ассоциации 
пород соответствуют хлорит-мусковитовой субфации зеленых сланцев: 
Кв+Аб +  Эп+Хл, Кв + Аб + Му+Хл, Аб +  Хл + Ка, Аб +  Акт+Эп +  Му+ 
+Хл, Ка +  Кв, Дол +  Кв. Хорошо сохраняются реликтовые структуры: 
бластопсаммитовые, бластопойкилоофитовые. Особенностью метапсам- 
митовых пород является присутствие в некоторых, из них обломков слю
дяных сланцев. Определения возраста кварц-мусковитовых сланцев 
К/Аг-методом показали значения 335 млн. лет. Эта цифра, по-видимому, 
отражает последний этап преобразования пород, так как в ряде райо
нов Ирана докембрийский возраст отложений формации Кахар четко 
установлен по положению в разрезе. Серия «зеленых» сланцев часто 
вмещает интрузии гранитного состава как докембрийского, так и мезо
зойского возраста. На контакте с ними сланцы претерпевают высоко
температурные изменения. Наиболее широко эти процессы проявились 
в районе Пошт-е Бадама, где метаморфиты даже выделены в одноимен
ный комплекс [21]. Однако южнее метаморфизм вновь ослабевает, и 
аналог формации Кахар (серия Морад) в районе г. Керман сложен 
песчаниками и песчано-глинистыми сланцами со следами жизнедеятель
ности ползающих организмов.

Комплекс Пошт-е Бадам в исследованной нами северной части пред
ставлен породами, образовавшимися в различных условиях. Большая 
часть комплекса сложена здесь разнообразными роговиками, обнару
живающими отчетливую связь с интрузиями мезозойских гранитов 
(128 и 140 млн. лет, по К/Аг). На удаленных от интрузии участках 
(3—4 км) породы хорошо сохранили признаки первичного происхожде
ния. Они испытали изменения в условиях фации зеленых сланцев (хло
ритовая зона). В этой зоне широко развиты метапесчаники, метатуфы, 
метадиабазы, филлиты, различные сланцы, известняки и доломиты. 
Минеральные ассоциации этой зоны: метапелиты-метапсаммиты — Кв + 
+  Аб + Му+Хл, Кв +  Аб + Эп + Хл +  Му; метабазиты — Аб+Ак+Эп + 
+  Хл +  Ка; карбонатные породы — Ка +  Аб + Акт +  Эп +  Хл, Дол + Аб;+ 
+  Хл + Кв, Ка +  Дол + Кв. Структуры пород: псаммитовые, бластопсам
митовые, бластофитовые, гранобластовые, лепидогранобластовые, нема- 
тогранобластовые.

С приближением к интрузии преимущественное развитие получают 
различные сланцы (биотитовая зона). Парагенетические ассоциации в 
метапелитах-метапсаммитах: Кв +  Би +  Аб + Му-ьЭп±Хл, в метабази- 
тах — Аб +Акт±Эп +Би + Х л±К а±К в, карбонатные породы — Кв + 
+  Би±К в+М у±А б±Х л, Ка + Аб + Акт +  Зп±Дол±Би=ьХл, Д ол±А б± 
± Б и  + Хл±Кв. Структуры лепидогранобластовые, нематогранобласто- 
вые, порфиробластовые, редко бластопсаммитовые. В непосредственной 
близости от интрузии широко распространены роговики и «роговико- 5
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вые» сланцы (гранат-андалузитовая зона), а также кальцифиры, мра
моры и доломиты. Парагенетические ассоциации в метапелитах-ме
тапсаммитах: Кв +  Му + Б и±  Гр±Пл +  Анд ±  Корд ±  Мкл, в метабази- 
тах: Амф + Пл +  Би +  Х л±Эп±Кв, Амф+Мп +  Пл, Пл + Мп +  Волл; в> 
карбонатных породах: Кв +  Ам + Пл, Ка+Амф + Эп +  Би +  Волл, Ка + 
+  Дол. У контакта с гранитоидами отмечается фибролит, развивающий
ся по периферии порфиробластов андалузита или образующий скопле
ния среди пластин мусковита. Структуры пород — порфиробластовые, 
пойкилобластовые, лепидогранобластовые, нематобластовые, немато- 
гранобластовые. Ороговикованные породы комплекса, составляющие гра- 
нат-андалузитовую и биотитовую зоны, относятся к мусковит-рогови- 
новой фации. Только вблизи контакта с гранитоидами появляются сил- 
лиманитовые ассоциации, соответствующие низким ступеням амфибол- 
роговиковой фации. Последующие изменения роговиков незначительны 
и сводятся к серицитизации плагиоклаза, замещению кордиерита агрега
том серицита и хлорита, а амфибола и клинопироксена—хлоритом и кар
бонатом.

Широко проявленные в породах комплекса Пошт-е Бадам контактов 
вые изменения, связанные с мезозойскими интрузиями и наложенные на 
низкотемпературный региональный метаморфизм, во многом усложня
ют общую картину строения комплекса и, в частности, обусловливают 
его молодую К/Аг-датировку (170 млн. лет). По-видимому, поэтому 
некоторыми исследователями подчеркивается метаморфическая неод
нородность этого комплекса и возможность присутствия в нем докемб- 
рийских, вендских и палеозойских пород [21]. Подтверждений этому 
пока не находится, а по своей структурной позиции, некоторым особен
ностям исходного состава и степени метаморфизма породы комплекса 
обнаруживают определенное сходство с породами формации Кахар, 
для которых верхнепротерозойский возраст может считаться доказан
ным [27].

Как видно из приведенного материала, формирование метаморфиче
ских образований докембрия протекало многофазно. По составу ис
ходных отложений в них намечается закономерная смена типа осадков 
во времени — преимущественно пелитовые сменяются алевропелитбвы- 
.ми, а последние в свою очередь сменяются вулканогенно-псаммитовыми. 
Преобразование этих осадков протекало не менее чем в две фазы, при 
этом ранняя имела более высокотемпературный характер. Низкотемпе
ратурная минеральная ассоциация обычно накладывается на более 
ранние парагенезисы высокотемпературной фазы. Как будет показана 
ниже, кроме нескольких докембрийских фаз метаморфизма намечают
ся еще по крайней мере три эпохи — палеозойского, палеозой-мезозой- 
ского и мезозойского метаморфизма.

ПАЛЕОЗОЙСКИЕ МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ КОМПЛЕКСЫ

В Иранском районе формирование палеозойских отложений принято» 
связывать с седиментацией на мелководном шельфе, являвшемся про
должением Аравийской платформы, т. е. в условиях, сходных с обста
новкой на пассивных океанических окраинах [2]. Палеозойские комп
лексы, как правило, не метаморфизованы и характеризуются лишь из
менениями в условиях глубинного эпигенеза. Однако в последние годы 
обнаружилось, что в локальных структурах характер осадков и измене
ний в палеозойских комплексах заметно меняется и в них проявляется 
метаморфизм фации зеленых сланцев. Две таких структуры были выяв
лены нами и в Анарекском районе — в хребтах Кух-е Дом и Баязех.

Метаморфиты Кух-е Дом в одноименном хребте слагают несколько^ 
выступов среди вулканических образований эоцена. Эти выступы сло
жены сильно дислоцированными сланцами с подчиненными прослоями 
метабазитов и кристаллических известняков. Возраст этой толщи, судя.
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ho находкам остатков криноидей, определенно не древнее палеозил, 
ранее он считался докембрийским [19]. Метапелиты и метапсаммиты 
представлены различными сланцами, а также филлитами и метапесча
никами с бластоалевропсаммитовыми структурами. Метапесчаники 
содержат фрагменты более древних (видимо, докембрийских) метамор
фических пород. Парагенезисы метапеллитов: Кв+М у+Хл, Кв +  Му + 
+  Хл +  Хлд, Кв +  Аб + Хл +  Акт; парагенезисы метабазитов: Аб +  Эп-Ь 
+ Акт +  Хл ±  Му +  Кв, А б + Хл +  Ка +  Дол ±Э п±М у +  Кв. Карбонатные 
породы представлены кристаллическими известняками и карбонатными 
сланцами.

Метаморфиты Баязех образуют ряд выходов, приуроченных к восточ
ной части крупной разломной зоны Чах Паланг — Баязех. Здесь в ядре 
горст-антиклинали обнажены однообразные олигомиктовые метапесча
ники, филлиты и кварц-хлорит-мусковитовые сланцы, а в крыльях — 
мраморы, доломиты, карбонат-хлоритовые и хлоритовые сланцы, фил
литы, известковые и известково-глинистые сланцы, метаграувакки, 
кварцевые метапесчаники и метаэффузивы основного состава. В карбо
натных породах обнаружены остатки мшанок и членики криноидей, что 
позволило считать эту толщу палеозойской. Степень дислоцированности 
и метаморфизма пород, а также количество' метабазитов возрастает в 
сторону разломной зоны, где появляются и мелкие тела серпентинитов. 
Метаморфизм толщи не превышает низкотемпературной субфации зе
леных сланцев. Хорошо сохраняются первичные структуры эффузивов 
и обломочных пород. Палеозойский комплекс с несогласием перекрыва
ется красноцветной толщей юрского возраста, конгломераты которой 
содержат обломки всех перечисленных выше пород, включая серпенти
ниты.

Метаморфизованные палеозойские комплексы обнаружены и в дру
гих областях Ирана. Такие наблюдения имеются по району Торуда на 
севере Большой Соляной пустыни [14, 29], в районе Гольпайегана на 
юго-западе Центрального Ирана, в районе Горгана в Прикаспийской 
области и т. д. Во многих случаях палеозойский эпизод метаморфизма 
хорошо подтверждается радиологическим изучением пород и минералов 
из более древних серий докембрийского возраста. Особенно отчетливо 
проявляется среднепалеозойский этап метаморфизма. Это хорошо вид
но на примере района Анарека, где в докембрийских образованиях уста
навливается эпизод метаморфизма в интервале 300—390 млн. лет (по 
К/Аг). Близкие к этому (372 млн. лет по Rb/Sr) определения известны 
из докембрия района р. Решт, на западе хр. Эльбрус, где песчано-гли
нистые отложения силура, содержащие вулканиты, испытали низкотем
пературный метаморфизм в фации зеленых сланцев [17]. На юго-вос
токе Загроса в районе г. Сирджана и Эсфендегеха [14, 25] имеется 
сложный комплекс метаморфизованных пород нижнего палеозоя, с 
которым сопряжены докембрийские образования, имеющие отчетливые 
следы позднекаледонского метаморфизма (404 и 362 млн. лет по К/Аг). 
Во всех отмеченных выше районах палеозойские комплексы обладают 
своеобразным составом отложений, в котором значительная роль при
надлежит вулканитам основного состава и песчано-глинистым отложе
ниям повышенной мощности, что и отличает их от известных разрезов 
палеозоя мелководного шельфового типа.

МЕЗОЗОЙСКИЕ МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ КОМПЛЕКСЫ

Формирование метаморфических комплексов в мезозое тесно связа
но с ранними этапами развития альпийских структур. Тектоническая 
эволюция этих структур во многом еще не ясна, но главная особенность 
их развития связана с процессами рифтогенеза и образования бассейнов 
океанического типа, а также последующего их сокращения с формиро
ванием зон складчатости и меланжа. Мезозойские метаморфические
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вые» сланцы (гранат-андалузитовая зона), а также кальцифиры, мра
моры и доломиты. Парагенетические ассоциации в метапелитах-ме
тапсаммитах: Кв +  Му+ Б и±  Гр±Пл +  Анд ±  Корд ±  Мкл, в метабази- 
тах: Амф +  Пл-f Би +  Х л±Эп±Кв, Амф+Мп +  Пл, Пл + Мп +  Волл; в. 
карбонатных породах: Кв +  Ам + Пл, Ка+Амф + Эп +  Би +  Волл, Ка + 
+ Дол. У контакта с гранитоидами отмечается фибролит, развивающий
ся по периферии порфиробластов андалузита или образующий скопле
ния среди пластин мусковита. Структуры пород — порфиробластовые, 
пойкилобластовые, лепидогранобластовые, нематобластовые, немато- 
гранобластовые. Ороговикованные породы комплекса, составляющие гра- 
нат-андалузитовую и биотитовую зоны, относятся к мусковит-рогови- 
ковой фации. Только вблизи контакта с гранитоидами появляются сил- 
лиманитовые ассоциации, соответствующие низким ступеням амфибол- 
роговиковой фации. Последующие изменения роговиков незначительны 
и сводятся к серицитизации плагиоклаза, замещению кордиерита агрега
том серицита и хлорита, а амфибола и клинопироксена—хлоритом и кар
бонатом.

Широко проявленные в породах комплекса Пошт-е Бадам контактов 
вые изменения, связанные с мезозойскими интрузиями и наложенные на 
низкотемпературный региональный метаморфизм, во многом усложня
ют общую картину строения комплекса и, в частности, обусловливают 
его молодую К/Аг-датировку (170 млн. лет). По-видимому, поэтому 
некоторыми исследователями подчеркивается метаморфическая неод
нородность этого комплекса и возможность присутствия в нем докемб- 
рийских, вендских и палеозойских пород [21]. Подтверждений этому 
пока не находится, а по своей структурной позиции, некоторым особен
ностям исходного состава и степени метаморфизма породы комплекса 
обнаруживают определенное сходство с породами формации Кахар, 
для которых верхнепротерозойский возраст может считаться доказан
ным [27].

Как видно из приведенного материала, формирование метаморфиче
ских образований докембрия протекало многофазно. По составу ис
ходных отложений в них намечается закономерная смена типа осадков 
во времени — преимущественно пелитовые сменяются алевропелитбвы- 
.ми, а последние в свою очередь сменяются вулканогенно-псаммитовыми. 
Преобразование этих осадков протекало не менее чем в две фазы, при 
этом ранняя имела более высокотемпературный характер. Низкотемпе
ратурная минеральная ассоциация обычно накладывается на более 
ранние парагенезисы высокотемпературной фазы. Как будет показана 
ниже, кроме нескольких докембрийских фаз метаморфизма намечают
ся еще по крайней мере три эпохи — палеозойского, палеозой-мезозой- 
ского и мезозойского метаморфизма.

ПАЛЕОЗОЙСКИЕ МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ КОМПЛЕКСЫ

В Иранском районе формирование палеозойских отложений принято» 
связывать с седиментацией на мелководном шельфе, являвшемся про
должением Аравийской платформы, т. е. в условиях, сходных с обста
новкой на пассивных океанических окраинах [2]. Палеозойские комп
лексы, как правило, не метаморфизованы и характеризуются лишь из
менениями в условиях глубинного эпигенеза. Однако в последние годы 
обнаружилось, что в локальных структурах характер осадков и измене
ний в палеозойских комплексах заметно меняется и в них проявляется 
метаморфизм фации зеленых сланцев. Две таких структуры были выяв
лены нами и в Анарекском районе — в хребтах Кух-е Дом и Баязех.

Метаморфиты Кух-е Дом в одноименном хребте слагают несколько,' 
выступов среди вулканических образований эоцена. Эти выступы сло
жены сильно дислоцированными сланцами с подчиненными прослоями 
метабазитов и кристаллических известняков. Возраст этой толщи, судя
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ho находкам остатков криноидей, определенно не древнее палеоз^л, 
ранее он считался докембрийским [19]. Метапелиты и метапсаммиты 
представлены различными сланцами, а также филлитами и метапесча
никами с бластоалевропсаммитовыми структурами. Метапесчаники 
содержат фрагменты более древних (видимо, докембрийских) метамор
фических пород. Парагенезисы метапеллитов: Кв+М у+Хл, Кв +  Му + 
+  Хл + Хлд, Кв+Аб + Хл + Акт; парагенезисы метабазитов: Аб +  Эп-h 
+  Акт -f Хл ±  Му +  Кв, Аб + Хл +  Ка +  Дол ±Э п±М у +  Кв. Карбонатные 
породы представлены кристаллическими известняками и карбонатными 
сланцами.

Метаморфиты, Баязех образуют ряд выходов, приуроченных к восточ
ной части крупной разломной зоны Чах Паланг — Баязех. Здесь в ядре 
горст-антиклинали обнажены однообразные олигомиктовые метапесча
ники, филлиты и кварц-хлорит-мусковитовые сланцы, а в крыльях — 
мраморы, доломиты, карбонат-хлоритовые и хлоритовые сланцы, фил
литы, известковые и известково-глинистые сланцы, метаграувакки, 
кварцевые метапесчаники и метаэффузивы основного состава. В карбо
натных породах обнаружены остатки мшанок и членики криноидей, что 
позволило считать эту толщу палеозойской. Степень дислоцированности 
и метаморфизма пород, а также количество' метабазитов возрастает в 
сторону разломной зоны, где появляются и мелкие тела серпентинитов. 
Метаморфизм толщи не превышает низкотемпературной субфации зе
леных сланцев. Хорошо сохраняются первичные структуры эффузивов 
и обломочных пород. Палеозойский комплекс с несогласием перекрыва
ется красноцветной толщей юрского возраста, конгломераты которой 
содержат обломки всех перечисленных выше пород, включая серпенти
ниты.

Метаморфизованные палеозойские комплексы обнаружены и в дру
гих областях Ирана. Такие наблюдения имеются по району Торуда на 
севере Большой Соляной пустыни [14, 29], в районе Гольпайегана на 
юго-западе Центрального Ирана, в районе Горгана в Прикаспийской 
области и т. д. Во многих случаях палеозойский эпизод метаморфизма 
хорошо подтверждается радиологическим изучением пород и минералов 
из более древних серий докембрийского возраста. Особенно отчетливо 
проявляется среднепалеозойский этап метаморфизма. Это хорошо вид
но на примере района Анарека, где в докембрийских образованиях уста
навливается эпизод метаморфизма в интервале 300—390 млн. лет (по 
К/Аг). Близкие к этому (372 млн. лет по Rb/Sr) определения известны 
из докембрия района р. Решт, на западе хр. Эльбрус, где песчано-гли
нистые отложения силура, содержащие вулканиты, испытали низкотем
пературный метаморфизм в фации зеленых сланцев [17]. На юго-вос
токе Загроса в районе г. Сирджана и Эсфендегеха [14, 25] имеется 
сложный комплекс метаморфизованных пород нижнего палеозоя, с 
которым сопряжены докембрийские образования, имеющие отчетливые 
следы позднекаледонского метаморфизма (404 и 362 млн. лет по К/Аг). 
Во всех отмеченных выше районах палеозойские комплексы обладают 
своеобразным составом отложений, в котором значительная роль при
надлежит вулканитам основного состава и песчано-глинистым отложе
ниям повышенной мощности, что и отличает их от известных разрезов 
палеозоя мелководного шельфового типа.

МЕЗОЗОЙСКИЕ МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ КОМПЛЕКСЫ

Формирование метаморфических комплексов в мезозое тесно связа
но с ранними этапами развития альпийских структур. Тектоническая 
эволюция этих структур во многом еще не ясна, но главная особенность 
их развития связана с процессами рифтогенеза и образования бассейнов 
океанического типа, а также последующего их сокращения с формиро
ванием зон складчатости и меланжа. Мезозойские метаморфические
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комплексы в большинстве своем связаны с периодом сжатия, который 
начался в позднекиммерийскую фазу тектогенеза и продолжался в кай
нозое. Однако если обратиться к результатам радиологических опреде
лений возраста метаморфических пород, то намечается и более ранняя 
фаза минеральных преобразований, которую связывают с раннекимме
рийской фазой тектогенеза [22, 23]. Геологические аспекты этого мета
морфизма и представляющие его конкретные комплексы не изучены.

Раннекиммерийский эпизод метаморфизма устанавливается в поро
дах комплекса основания, обнажающихся в различных районах Ирана. 
В Анарекском районе этот эпизод отчетливо фиксируется в палеозой
ском комплексе хр. Кух-е Дом (208—222 млн. лет, по К/Аг). Кроме это
го, раннекиммерийский метаморфизм проявлен на востоке блока Лут, 
где к комплексу основания относятся определения 206—209 млн. лет, 
по Rb/Sr [28]. В районе Талех на западе Эльбруса [17] этот же эпи
зод метаморфизма проявлен в палеозойском комплексе (220 млн. лет, 
по Rb/Sr). С этим эпизодом связывают метаморфизм высокого давле
ния (фация глаукофановых сланцев) в районе Эсфендегеха на юге 
Центрального Ирана, севернее Главного надвига Загроса [25]. Для 
глаукофановых сланцев характерны два типа ассоциаций: Рог+Гр + 
+  кроссит±Эп + Би и кроссит+Акт+Эп +  Аб +  Хл +  Стильп. На эти ас
социации накладывается зеленосланцевый диафторез, в результате 
которого гранат и кроссит наблюдаются лишь в реликтах [6].

С позднекиммерийской эпохой связан метаморфизм юрских отложе
ний, широко проявившийся на юго-западной окраине Центрального 
Ирана в зоне Сенендеджа [19, 30—32]. Юрский стратифицированный 
комплекс пород представлен здесь мощной серией тонкозернистых слю
дистых сланцев, филлитов, метапесчаников, степень метаморфизма ко
торых убывает вверх по разрезу. Характерная ассоциация комплекса 
Б и  +  К в + Хл + Му указывает на метаморфизм фации зеленых сланцев. 
Юрский комплекс вмещает интрузии гранитоидов, с которыми связан 
значительный по площади контактовый метаморфизм, выраженный 
полями разнообразных роговиков — биотитовых, кварц-биотитовых, ам- 
фиболовых и др. На отдельных площадях с гранитными телами ассоции
рует высокотемпературный метаморфизм, представленный коордиерито- 
вой, ставролит-гранатовой и андалузит-гранатовой ионами. Другим 
районом проявления позднекиммерийского метаморфизма является рай
он Торуда на севере Центрального Ирана, где сильному изменению под
верглись палеозойские и юрские отложения [14, 29].

Позднекиммерийский метаморфизм сопровождается гранитоидным 
магматизмом, проявившимся в различных районах Ирана. Многие инт
рузии располагаются среди докембрийских комплексов, но их принад
лежность к позднекиммерийской эпохе хорошо подтверждается данными 
радиологического изучения (128—140 млн. лет, по К/Аг) самих грани
тов и вмещающих метаморфитов ([24], а также наши данные). В гео
логической истории Центрального Ирана позднекиммерийская фаза 
тектогенеза играла важную роль, что подчеркивается широким разви
тием в верхней юре и нижнем мелу красноцветной обломочной и эва- 
поритовой формаций, перекрывающих несогласно все более древние 
комплексы.

Следующий эпизод метаморфизма относится к собственно альпий
ской эпохе. Метаморфические процессы этого времени локализуются в 
рифтогенных структурах океанического типа, которые испытали силь
ное сжатие и тектоническое меланжирование [13]. Метаморфические 
комплексы этих структур ныне представлены фрагментарно среди зон 
«цветного меланжа». Одна из таких зон (Наин-Зеварская) была изу
чена нами в районе Анарека. Раскрытие этой структуры охватывает 
поздний мел — палеоцен, а сжатие продолжалось и в эоцене. Меланж 
имеет здесь характер хаотической смеси блоков и глыб магматических, 
осадочных и метаморфических пород среди серпентинитового базиса. 
Размеры ксенолитов колеблются от десятков сантиметров до километ
ров. Состав пород, слагающих отторженцы, весьма разнообразен. Здесь
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присутствуют различные метаморфические породы (амфиболиты и ам- 
фиболовые сланцы, гнейсы, актинолитовые, эпидот-хлоритовые и мус- 
ковитовые сланцы), меловые магматические образования (спилиты, 
базальтовые порфириты, андезиты, диабазы, кератофиры, габбро и 
плагиограниты), а также осадочные отложения (граувакки, известняки 
и радиоляриты). Среди ультраосновного базиса преобладают апопери- 
дотитовые серпентиниты, часто встречаются гарцбургиты, реже энста- 
титовые дуниты и лерцолиты, иногда диаллагиты и оливиновые веб- 
стериты.

Метаморфизм меловых вулканитов и плутонических пород офиоли- 
товой ассоциации не превышает зеленосланцевой фации. Обычный па
рагенезис метабазитов и примыкающих к ним пород: Аб + Эп±Хл + 
+  К а±А кт±П р±К в. Хорошо сохраняются реликты первичных струк
тур. Важно отметить единичную находку глаукофансодержащих пород, 
состоящих из эпидота (до 50%), глаукофана (35%), альбита (10%), 
титанита (5%), небольшого количества кварца и мусковита. Возраст 
метаморфизма пород меланжа неясен. Поскольку в нем смешаны по
роды разного возраста, можно лишь предположить, что они испытали 
метаморфические преобразования в разное время. Самые поздние де
формации, которые логически следует связывать с раннеэоценовым 
сжатием, не стерли отличий в степени метаморфизма компонентов ме
ланжа и не привели к омоложению К/Аг-датировки меловых интрузив
ных пород, участвующих в меланже (98 млн. лет).

В другой зоне «цветного меланжа», в районе г. Хой на западе Иран
ского Азербайджана, имеются наблюдения о постепенном повышении 
степени метаморфизма с запада на восток и последовательной смене 
океанического базальта цеолитовыми базальтами — лавсонит-пумпелли- 
ит-глаукофановыми породами — основными зелеными сланцами — аль- 
мандиновыми амфиболитами. Возраст амфиболита оценивается по 
К/Аг в 114+2,5 млн. лет [18].

Альпийский метаморфизм океанических комплексов, по-видимому, 
протекал длительно и был тесно связан со всей историей формирования 
этих структурных зон, вплоть до их полного отмирания. В других струк
турах альпийского возраста метаморфизм проявился крайне слабо. 
В меловом комплексе флишевого прогиба Биабанакской зоны мине
ральные преобразования наиболее заметно проявляются в нижней 
части разреза, где присутствуют горизонты листоватых сланцев, со
стоящих преимущественно из гидрослюд с небольшой примесью альбита 
и хлорита (сланцы Биабанак). Более интенсивный метаморфизм гли
нисто-песчаных отложений мела отмечается юго-западнее г. Сенендед- 
жа к северу от Главного надвига Загроса, где в низах флишевого комп
лекса известны толщи филлитов и тонкозернистых слюдистых сланцев, 
т. е. метаморфизм достигает фации зеленых сланцев [19].

После формирования зон «цветного меланжа» тепловой режим рез
ко меняется и дальнейшее развитие альпийских структур не сопровож
дается метаморфическими преобразованиями пород. Последние прояв
ляются лишь в связи с гранитоидными интрузиями эоценового возраста, 
в контакте с которыми образуются пироксеновые и биотитовые рогови
ки. В докембрийских комплексах эти интрузии иногда сопровождаются 
полями инъекционных мигматитов, переходящих в мелкие тела грани- 
то-гнейсов и гнейсовидных гранитов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Рассмотренные метаморфические комплексы обнаруживают сущест
венное разнообразие возраста и исходного состава, характера и време
ни минеральных преобразований. Наибольшее распространение среди 
них имеют докембрийские комплексы. Они обнаруживают в целом, по
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крайней мере, двухактный метаморфизм. Ранний этап метаморфизм^ 
протекал преимущественно в условиях средних или переходных давле
ний. Для позднего этапа характерны условия низких температур и дав
лений фации зеленых сланцев. Возраст этих этапов определяется не 
точно, но по имеющимся радиологическим данным можно считать, что 
наиболее ранний из них близок к гренвилльскому тектогенезу (1000— 
1200 млн. лет). Этот этап имел важное значение в формировании фун
дамента Аравийской платформы, среди которого, так же как и в Иране, 
пока не обнаружено следов более ранних эпох тектогенеза. Поздний 
этап метаморфизма, вероятно, связан с байкальской складчатостью 
(650—680 млн. лет). Пространственные особенности проявления докемб- 
рийского метаморфизма не ясны. Можно лишь отметить, что в конце 
рифея метаморфизм не был равномерным на всей площади. Наиболь
шие преобразования, сопровождающиеся магматизмом, характерны для 
западной и центральной частей Ирана. Судя по первичному составу от
ложений, докембрийские комплексы, по-видимому, формировались в 
условиях переходного типа коры с относительно равномерным тепловым 
потоком, местами образующим термальные купола, сопровождающиеся 
повышенным давлением. Типичная офиолитовая ассоциация в изучен
ных комплексах не обнаружена, из чего можно заключить, что текто
ническая обстановка в позднем докембрии не была контрастной. На
блюдаемые ныне фрагменты метаморфических комплексов докембрия 
принадлежали единому складчатому поясу рифейского возраста, состав
ляющему фундамент северо-восточной окраины Аравийской платфор
мы [15]. •

Последующий эпизод метаморфизма по времени относится к средне
му палеозою (300—390 млн. лет). Принято считать, что палеозойские 
движения в Иранском регионе носили эпейрогенический характер. Что 
же касается метаморфизма палеозойских отложений, который не под
нимается выше фации зеленых сланцев, то он проявился локально и 
носил «пятнистый» характер на общем фоне неизмененных отложений. 
Можно отметить тяготение метаморфизованных комплексов палеозоя 
к зонам крупных разломов. Эти участки могли служить местом локаль
ных кратковременных растяжений, сходных по условиям формирования 
с рифтогенными структурами. Именно здесь происходило накопление 
мощных серий песчано-глинистого состава и проявлялся базальтоидный 
вулканизм. Эти структуры сопровождались более высоким тепловым 
потоком, что в условиях повышенных мощностей и локальных сжатий 
приводило к проявлению низкотемпературного метаморфизма. Харак
терно, что в таких зонах отсутствуют признаки синхронного сиалическо- 
го магматизма. В пространственном размещении участков палеозойско
го метаморфизма очевидных закономерностей не устанавливается, но 
можно заметить, что наиболее значительно этот процесс проявился на 
юго-западе Центрального Ирана в зоне Высокого Загроса (Сенен- 
дедж — Сирджан), т. е. в зоне, которая обычно рассматривается как 
окраина мезозойского микроконтинента [15].

Раннемезозойский (раннекиммерийский) эпизод метаморфизма 
(200—220 млн. лет) совпадает с эпохой распада палеозойского конти
нента и началом формирования мезозойских зон рифтогенеза «тетисно- 
го» типа. Этот процесс, вероятно, сопровождался формированием ло
кальных структур сжатия, в которых происходил низкотемпературный 
метаморфизм палеозойских и триасовых отложений, зафиксированный 
в минеральных ассоциациях умеренных и повышенных давлений. Струк
турная позиция этих зон метаморфизма неясна. Можно указать лишь 
на то, что обе зоны (Кух-е Дом в Центральном Иране и восточная часть 
Лутского блока) располагаются по периферии Восточно-Иранского 
массива, докембрийский фундамент которого испытал синхронную ре
генерацию.

Наиболее разнообразные тектонические обстановки и условия мета
морфизма существовали в позднем мезозое. С позднекиммерийской 
складчатостью коррелируются деформации и метаморфизм флишоид-
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б ы х  отложений юрского возраста по юго-западной окраине Центрально- 
Иранского микроконтинента. Этим процессам сопутствовало формиро
вание термальных куполов и гранитоидных интрузий также и во внут
ренней части микроконтинента. Тектоническое положение зон поздне
киммерийского метаморфизма позволяет связывать их с развитием 
мезозойских рифтогенных структур «тетисного» типа и активизацией 
окраин древних континентальных блоков. Дальнейшее «окучивание» 
последних приводит к формированию зон зеленосланцевого метамор
физма в пределах структур с океаническим типом коры. Метаморфизм 
протекал в условиях умеренных и высоких давлений и локализовался, 
по-видимому, в краевых частях структур с корой океанического типа. 
Реликты метаморфических комплексов этих зон устанавливаются в 
современной структуре среди «цветного меланжа», окружающего древ
ние континентальные блоки.

Таким образом, метаморфические комплексы в Иранском сегменте 
формировались в различных тектонических обстановках, сопровождая 
все главные явления структурной эволюции региона.
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ЭВОЛЮЦИЯ МЕКСИКАНСКО-КАРИБСКОГО РЕГИОНА 
(опыт анализа с позиции тектоники плит)

Рассмотрена эволюция Мексикано-Карибского региона в мезозое и 
кайнозое с позиции тектоники плит. Эволюция региона рассматривается 
как результат взаимодействия литосферных плит американских континен
тов. Выделяются основные этапы развития региона. Дается оригиналь
ный вариант реконструкции на ралинспастической основе. Анализируются 
вопросы становления Карибской плиты, изменения ее границ во времени 
и пространстве.

ВВЕДЕНИЕ

Мексикано-Карибский регион расположен между двумя американ
скими континентами и океанскими пространствами Тихого и Атланти
ческого океанов. Его естественными границами являются системы ост
ровных дуг и сопряженных с ними глубоководных желобов. Большая 
часть площади Мексикано-Карибского региона образована изометри
ческими глубоководными впадинами с океанской и утоненной конти
нентальной корой, разделенными подводными поднятиями и хребтами,, 
имеющими, как правило, континентальную кору. Этот регион для мно
гих является эталоном современной геосинклинали, если придержи
ваться классической трактовки этого термина. Исходя из структурного 
положения региона Ю. М. Пущаровский [9] предложил выделить осо
бый тип структур — межматериковые моря. По классификации В. Е. Ха
йна [15], Мексикано-Карибская область относится к межматериковым 
и одновременно межокеанским геосинклинальным областям.

К настоящему времени накоплен обширный фактический материал 
по стратиграфии, магматизму и тектонике региона. Этот материал 
включает крупные обобщения по континентальному обрамлению, ост
ровным дугам, важные результаты глубоководного бурения и морских- 
геофизических работ [13, 27, 60 и др.]. И все же многие страницы гео
логической истории региона и характер взаимоотношения континен
тальных и океанских структур остаются неясными.

Подавляющее большинство исследователей в последние годы рас
сматривает эволюцию Мексикано-Карибского региона с позиции тек
тоники литосферных плит, и лишь отдельные авторы настаивают на 
приоритете вертикальных движений [8]. Известны также работы, в 
которых формирование современной структуры региона связывается с 
ограниченным спредингом, вызванным общим расширением Земли [6]. 
Недавно О. Боненбергер [24], анализируя различные гипотезы эволю
ции Мексикано-Карибского региона, основанные на мобилистских 
представлениях, объединил их в три группы. Первая из них предпола
гает закрытие впадины Мексиканского залива в домезозойское время 
блоками континентальной коры Юкатана и Никарагуа [32, 50 и др.]. 
Вторая группа гипотез основывается на наличии самостоятельной Ка
рибской плиты уже в позднемеловое время [7, 40 и др.]. Третья — при
нимает расширение коры Тихого океана в пространство, образованное' 
вследствие раздвижения Северо-Американской и Южно-Американской 
плит [29, 42 и др.]. Ж. Обуэн [20] увязывает геосинклинальные струк
туры области с развитием Средиземноморского пояса (Тетиса). К это
му следует добавить, что анализ эволюции Мексикано-Карибского ре
гиона первоначально проводился в глобальном масштабе, когда дета
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ли геологии региона не принимались во внимание [2, 25, 39, 40 и др.]. 
В то же самое время имеется ряд работ регионального и детального 
плана [43, 58 и др.], где не учитывалось движение крупных литосфер
ных плит по периферии Мексикано-Карибского региона.

В нашей литературе геодинамике Мексикано-Карибского региона 
были посвящены работы П. Н. Кропоткина и К. А. Шахварстовой [5], 
В. Д. Чеховича [18], В. Е. Хайна [16, 17], Ю. М. Пущаровского [9] 
и др.

Трудности, возникающие при палеотектоническом анализе Мексика
но-Карибского региона, связаны в основном со следующими момен
тами.

1. Проблема пространства при перемещении отдельных блоков. 
В одних вариантах реконструкций возникают зияющие пространства, 
в других же геометрия континентальных блоков не позволяет целиком 
разместить их в предназначенном для них месте. В связи с этим, на
пример, Никарагуанский блок или помещается в зону западного Тихо
океанского побережья Мексики [50], или закрывает зияние восточной 
части впадины Мексиканского залива [32]. Остров Ямайка перемеща
ется в широтном направлении с вращением на расстояние более 500 км 
до герцинид гор Майя в Белизе и Гондураса [41]. При глобальных 
реконструкциях получается перекрытие части Багамской платформы 
Африканской плитой [26], колумбийские и венесуэльские древние ком
плексы северо-западной окраины Южно-Американского континента на
ползают на палеозойские (докембрийские?) образования Центральной 
Америки и Южной Сьерры-Мадре (Мексика) [40].

2. Вопрос южной границы Карибской плиты с Южно-Американской. 
Выделяемая в качестве такой границы система разломов Эль Пилар, 
Ока и Боконо с правосторонней компонентой смещения, по сейсмоло
гическим данным [47], может и не являться таковой, ибо геологиче
ские материалы как будто свидетельствуют о незначительном суммар
ном горизонтальном перемещении вдоль этих разломов — не более 
30 км, начиная с мела [52].

3. Проблема времени становления собственно Карибской плиты и 
изменения ее границ во времени и пространстве.

4. Сложность мгновенной кинематики литосферных плит, когда 
предполагается дробление Карибской плиты на отдельные блоки-мик
роплиты, автономные в своем поведении [14, 36].

5. Проблема циркумкарибского расположения островных дуг в сов
ременной структуре, что заставляет предполагать одновременную суб- 
дукцию Карибской плиты под Южно-Американскую и Северо-Амери
канскую плиты.

В результате многие исследователи заканчивали свои работы заме
чанием, что приведенные реконструкции — это один из возможных ва
риантов эволюции региона, при котором чаще возникает больше вопро
сов, чем ответов.

Авторы настоящей работы, хорошо зная трудности своих предше
ственников предлагают свой вариант реконструкции, рассматривая 
геологическую историю региона, исходя из следующих положений.

1. Эволюцию Мексикано-Карибского региона с мезозоя необходимо 
рассматривать как результат взаимодействия литосферных плит аме
риканских континентов.

2. Раскрытие Атлантики привело к распаду Пангеи-П и отделению 
Северной Америки от Гондваны и постепенному разделению морских 
бассейнов Карибии и западной части Тетиса.

3. Отдельные блоки континентальной коры Мексикано-Карибского 
региона, занимая межплитное (буферное) положение, испытывали го
ризонтальные перемещения, часто с вращением. При этом граница 
между литосферными плитами американских континентов менялась во 
времени и пространстве. В частности, Юкатанский и Никарагуанский 
блоки в начале распада Пангеи-И принадлежали Южно-Американской 
плите. Затем, в связи с раскрытием Протокарибских впадин, Никара-
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туанский блок стал частью вновь образовавшейся Карибской плиты, а 
Юкатанский блок примкнул к Северо-Американской плите.

4. В качестве опорных материалов для количественных расчетов 
амплитуды горизонтальных перемещений отдельных блоков использо
вались полосовые магнитные аномалии в Атлантическом океане, а так
же в Кайманском троге [48] и в Колумбийской впадине [28]. Восста
новление палеотектонической обстановки по геологическим разрезам 
осуществлялось исходя из актуалистических представлений.

ПАЛЕОТЕКТОНИЧЕСКИЕ РЕКОНСТРУКЦИИ

При восстановлении положения литосферных плит в отдельные эта
пы геологического развития и установлении основных параметров их 
движения была использована методика палеотектонических реконст
рукций, разработанная в Институте океанологии АН СССР. Основные 
положения этой методики опубликованы в работах О. Г. Сорохтина, 
Л. П. Зоненшайна и др. [3, 12]. Параметры относительного перемеще
ния плит американских континентов рассчитывались исходя из данных 
о перемещении Северной и Южной Америки относительно Африки. 
В качестве отправных были взяты параметры вращения плит на этапы 
180, 148, 127, 110, 79, 36 млн. лет. Первый этап соответствует первона
чальному совмещению континентов (Пангее-П), остальные соответст
вуют времени становления магнитных аномалий, идентифицированных 
по палеомагнитной шкале как М22, МИ, МО, А34, А13 соответственно. 
Промежуточные интервалы рассчитывались методом интерполяции. 
Основные результаты расчетов параметров движения литосферных 
плит сведены в таблицы 1 и 2.

На рубеже 180 млн. лет начался раскол Пангеи. Южно-Американ
ская и Африканская плиты представляли собой в то время одно целое 
и начали отодвигаться от Северной Америки. С этим было связано об
разование глубоководной впадины Мексиканского залива. Удаление 
американских континентов друг от друга продолжалось до 36 млн. лет, 
когда было достигнуто Максимальное их расхождение. Перемещение 
не было равномерным, в частности между 127 и 110 млн. лет происхо
дило возвратное движение Южно-Американской плиты. В это время 
началось разделение Южной Америки и Африки. В целом же расши
рение с достаточно весомой компонентой левостороннего перемещения 
было основным. Начиная с 36 млн. лет стало осуществляться обратное 
движение — схождение американских плит.

ТРИАС — РАННЯЯ ЮРА (195—180 МЛН. ЛЕТ НАЗАД)

Основные предпосылки авторов сводятся к следующему:
1. Американские континенты представляли собой единое целое.
2. На месте глубоководной впадины Мексиканского залива сущест

вовала континентальная кора (Льянория, по Ч. Шухерту), состоящая 
из Юкатанского и Никарагуанского блоков. В этом случае пояс палео
зойских структур юга Юкатана, Никарагуа, Западных Багам и Флори
ды продолжался на Африканский континент в районе Мавритании.

3. Предполагаемое место отрыва Юкатанского блока — западный 
*борт Теуантенекского грабена; Никарагуанского блока — континен
тальное продолжение эскарпа Хесса, на востоке — вдоль линии разло
мов, которые трассируются по островам Сан-Андреас и Провиденсия.

4. Восточная часть современного Никарагуанского поднятия сфор
мировалась на коре океанского типа (как это предполагал ранее 
Ю. М. Пущаровский [9]).

5. Отложение свиты Сан-Каэтано (Куба) происходило южнее ее 
современного положения. Снос обломочного материала происходил с 
юга, со стороны Гвианского щита.

6. Северо-западная часть Южной Америки (древние блоки Сьерры- 
Невада — де-Санта-Марта, Сьерры-де-Периха, впадины Маракайбо и
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Таблица Т
Конечные перемещения Южно-Американской, Северо-Американской 

и Африканской плит

Время, маг
нитная анома
лия (в скоб-

Северная Америка/ 
/Африка

Южная Америка/Аф
рика

Южная Амер ика/Се вер на я 
Америка

ках~-м£н. £ет)
9 к а Ф к со Ф к <0

А13 (36) 78,0 11,5 9,5 57,4 -3 7 ,5 13,4 19,06 -5 6 ,1 1 6,43
А34 (79) 72,9 —26,0 33,9 63,23 -3 5 ,7 9 33,8 -1 8 ,1 2 —71,86 6,03
МО (110) 66,5 —21,7 55,9 46,55 —28,82 52,42 —35,5 —72,7 19,40
M il (127) 
М22 (148)

66,2 —15,76 60,6 44,1 -3 0 ,3 56,1 -3 2 ,1 -8 3 ,4 24,14
65,6 —18,3 63,9 44,1 -3 0 ,3 56,1 —39,5 -8 7 ,6 24,13

Конечное 
совмещение 
(180) ' 66,2 - 1 2 ,4 71,8 44,1 -3 0 ,3 56,1 —45,0 -1 0 2 ,2 30,85*

Примечание, ф—широта. А,—долгота полюса вращения, ш— угол поворота («+» против часовой стрел
ки; «—» по часовой стрелке).

Таблица 2
Дифференциальные движения между Южно-Американской 

и Северо-Американской плитами

Интервал
времени, Относительно Северной Америки Относительно Южной Америки
магнитные
аномалии 

(в скобках 
млн. лет) 9 к <0 Ф к. 0)

Конечное 
совмещение 
М22 (180— 
—148) 53,85 18,38 8,43 73,94 42,58 - 8 ,4 3
М22—МИ 
(148-127) 59,53 —60,44 3,49 46,14 —26,25 - 3 ,4 9
M il—МО 
(127—110) —10,32 —109,8 -5 ,9 5 -2 0 ,7 3 -1 1 7 ,8 5,95*
МО—А34 
(110—79) - 4 3  Д —71,4 13,72 —42,95 —74,9 —13,72
А34—А13 
(79—36) 70,4 14,45 4,32 64,8 16,8 —4,32
А 1 3 -0
(36—0) 19,96 —56,11 -6 ,4 3 19,06 -5 6 ,11 6,43

полуострова Гуахира и Парагуана) занимала иное положение, чеы 
сейчас. Они, вероятно, были смещены по системе разломов северо-вос
точного простирания, совпадающими в плане с разломами системы Бо- 
коно, на юго-запад на расстояние порядка 500 км. При неизменном 
положении указанных блоков древние толщи северо-запада Южно- 
Американского континента накладываются на древние же комплексы 
Южной Сьерры-Мадре Мексики.

В течение позднего триаса и ранней юры Мексикано-Карибский ре
гион представлял собой область наибольшей регрессии моря. Большая 
часть пространства была сушей и осадконакопление происходило в. 
континентальных условиях в протяженных грабенах (рисунок, а). Оса
дочные породы представлены в основном красноцветами. Система три
асовых грабенов Мексикано-Карибского региона представляет собой 
продолжение аналогичных структур восточной части Северо-Американ
ского континента. Зона этих грабенов начинается в заливе Фанди на 
севере, продолжается в низовьях долины Гудзона в штатах Нью-Йорк 
и Нью-Джерси и далее протягивается вдоль восточного побережья 
США, огибая Флоридское поднятие с северо-запада. Затем они про
слеживаются в северо-восточной части Юкатана. Красноцветы нижней 
терригенной формации Тодос Сантос известны на востоке Мексики, в
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Гватемале и Гондурасе. Континентальные красноцветы триаса — ран
ней юры развиты также в Центральной Америке и Восточной Кордиль
ере Колумбии [50]. В восточной части Флоридского эскарпа предпо
лагается наличие асимметричного грабена на коре континентального 
типа [54].

Вдоль северного побережья Южной Америки в раннеюрскую эпоху 
шло образование дельтовых отложений серии Сан-Каэтано и ее мета- 
морфизованных аналогов, выходы которых известны на Больших Ан
тилах, в Береговых цепях Венесуэлы и на Нидерландских Антилах. 
Снос обломочного материала происходил с юга, со стороны Гвианско
го щита. Это соответствует данным Г. Хачевского [37], который на 
основании изучения косой слоистости в породах серии Сан-Каэтано 
пришел к выводу о сносе обломочного материала этой толщи с юга. 
В северо-восточном направлении дельтовые отложения с серии Сан- 
Каэтано замещаются карбонатными породами: По сейсмическим дан
ным, в северной части Флоридского пролива карбонатнр-эвапоритовые 
толщи среднеюрского возраста несогласно перекрывают вулканокла- 
стические породы триаса — нижней юры (?) [54]. У берегов северо- 
западной Африки, на Мазаганском плато у берегов Западной Сахары, 
по данным глубоководного бурения (рейс 79, скв. 545, 547), известны 
морские осадочные породы (известняки, доломиты) и эвапориты ниж
неюрского возраста, указывающие на развитие морского эпиконтинен- 
тального бассейна [35].

Вдоль Тихоокеанского побережья Мексики и, вероятно, вдоль за
падного склона Центральной Кордильеры Колумбии существовала ак
тивная континентальная окраина, документируемая в современной 
структуре полосой распространения известково-щелочных вулканоген
ных и плутонических пород. Поддвиг осуществлялся со стороны Тихо
го океана (плита Фораллон).

Геологическая ситуация не противоречит отрыву Юкатано-Никара- 
гуанского блока вдоль зоны разломов западной части Теуантенекского 
перешейка, поскольку наличие разломов вдоль западного и восточного 
бортов одноименного грабена (рифта?) доказывается данными геофи
зики [44], хорошо читается в рельефе акватории Мексиканского зали
ва по эскарпам бухты Кампече, в Тихом океане — по ограничению Теу
антепекского подводного хребта. Данные глубоководного бурения и 
анализ структуры северного склона Центральноамериканского желоба 
показывают, что Теуантепекский разлом отделяет разновозрастные и 
разнопостроенные участки желоба [21], что говорит об относительной 
древности этих разломов. Развитие юрских морских карбонатно-терри- 
генных комплексов в районе Теуантепекского перешейка и в северной 
части массива Южной Сьерра-Мадре свидетельствует о существовании 
морского бассейна. Это мог быть бассейн эпиконтинентального типа, 
либо внутреннее море с корой океанского или переходного типа'в цен
тральной части. На приведенных реконструкциях видно (рис. 1, а), что 
Юкатано-Никарагуанский блок не полностью закрывает юго-восточ
ную часть впадины Мексиканского залива (бухта Кампече).

Восточное ограничение Никарагуанского поднятия по меридиану 
81° з. д. осуществляется вдоль линии разломов, проходящих по вулка
ническим островам Сан-Андреас и Провиденсия. Эта зона хорошо чи
тается в рельефе дна, она была активна в олигоцене, когда вдоль нее 
происходило излияние лав базальтового состава. Рассматриваемую зо
ну разломов можно считать и более древней, разделяющей участки 
Никарагуанского поднятия с различным строением земной коры.

ПОЗДНЯЯ ЮРА, 148 МЛН. ЛЕТ НАЗАД

Основным событием этой эпохи является продолжающееся откры
тие Северной Атлантики, выразившееся в перемещении Северной Аме
рики относительно Африки и Южной Америки (распад Пангеи-Н). 
Южно-Американский континент и Африка представляли собой пока
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Палеотектонические схемы Мексикано-Карибского региона на палинспастической осно
ве с элементами литологии

а — 195—180 млн. лет назад (Т—Ii); б — 148 млн. лет назад (13); в — 127 млн. лег 
назад (Kiv); г — 110 млн. лет назад (Kial); д — 90 млн. лет назад (K2t); е — 80 млн. 
лет назад (Кгср); ж — 55 млн. лет назад (Pgi); з — 36 млн. лет назад (Pg23); и — 
8,3 млн. лет назад (Ni3); к — современные границы Карибской плиты. 1 — красноцвет
ная континентальная формация; 2 — морская терригенная мелководная формация 
(авандельта); 3 — терригенная глубоководная формация; 4 — карбонатная формация; 
5 — терригенно-карбонатная формация; 6 — эвапориты; 7 — известково-щелочная вул
каногенная формация; 8 — складчато-надвиговые структуры; 9 — разломы; 10 — то же, 
предполагаемые; 11 — зоны спрединга; 12 — то же, предполагаемые; 13 — зоны субдук- 
ции; 14 — сдвиги; 15 — области образования метаморфических пород юры и нижнего 
мела; 16 — остаточные островные дуги. Буквами обозначены плиты и отдельные блоки, 
названия которых упоминаются в тексте: СА — Северная Америка; ЮА — Южная Аме
рика; А — Африка; Ю — Юкатанский; Н — Никарагуанский; ЮСМ — Южная Сьерра- 
Мадре; Г — Гуахира; П — Парагуана; М — Маракайбо; НА—БА — Нидерландские и 
Большие Антилы; НА — Нидерландские Антилы; МА — Малые Антилы; К — Кубинский; 
Ав — Авес; Б — Беата; Я — Ямайка; ПР — Пуэрто-Рико; Гт— Гаити. Цифрами пока
заны скорости перемещения современной Карибской плиты относительно Южной и Се

верной Америки в см/год



Рис. 1(e)

еще единое целое. В результате упомянутого перемещения в Мексика-. 
но-Карибском регионе произошло раскрытие Мексиканского залива, 
Юкатано-Никарагуанский блок вместе с Южно-Американским конти
нентом переместился на восток-юго-восток. От Флориды этот блок был 
отделен трансформным разломом, положение которого отвечает совре
менной осевой зоне Старого Багамского канала. Вероятно, в месте со
единения этого блока с Южной Америкой также существовал разлом, 
протягивавшийся на многие сотни километров вдоль северного побе
режья континента и уходивший в область сочленения Африки и Юж
ной Америки.
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Рис. 1(e)

На месте впадины Сигсби образовалась зона спрединга субмеридг • 
анального простирания, где формировалась океанская кора. Она вхо
дила в систему раскрывающегося Атлантического океана, соединяясь с 
ним трансформным разломом. Через зону Теуантепекского рифта она 
была связана с западной частью Тихого океана. В магнитном поле эта 
зона спрединга не находит подтверждения, что можно объяснить либо 
мощной толщей перекрывающих осадков, либо тем, что образование 
океанской коры происходило в эпоху спокойного магнитного поля, т. е. 
в начале поздней юры. В это время возник сплошной близэкваториаль- 
ный морской путь из Тихого океана в Северную Атлантику и далее в
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океан Тетис. Юрско-раннемеловое развитие Мексикано-Карибского ре
гиона было практически таким же, как и в Западном Тетисе.

В бортовой части Мексиканской впадины — во Флориде и на запа
де Юкатана шло накопление мощных толщ эвапоритов. В северной 
части Южно-Американского континента терригенные породы серии 
Сан-Каэтано были перекрыты карбонатными, терригенно-карбонатны- 
ми, местами соленосными морскими отложениями. В юго-западной час-
6 Геотектоника, № 6 81



ти Мексики и на северо-западе Колумбии продолжала развиваться ак
тивная континентальная окраина, единая на более раннем этапе и ра
зобщенная на месте современной Центральной Америки (рисунок, б).

РАННИЙ МЕЛ — 127 МЛН. ЛЕТ НАЗАД

Раннемеловая эпоха знаменует этап наибольшей активности Мек- 
сикано-Карибского региона. Это эпоха активного вулканизма и наибо
лее значительной структурной перестройки. В валанжинское время
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продолжалось отодвигание Северной Америки от Африки и Южной 
Америки с образованием пассивных континентальных окраин вдоль 
обоих берегов Северной Атлантики. Африка и Южная Америка все 
еще составляли единый материк. Существенная перестройка произо
шла в самом регионе. Возникла новая Венесуэльско-Колумбийская ось 
активного спрединга, находившаяся на прямом продолжении к юго-за
паду рифтовой зоны Северной Атлантики. Одновременно отмерла зо
на спрединга в Мексиканском заливе. В это время Юкатано-Никарагу- 
анский блок отделился от Южной Америки и переместился на северо- 
запад на расстояние свыше 600 км с одновременным вращением про
тив часовой стрелки. В результате перемещения этот блок надвинулся 
на новообразованную кору Мексиканской впадины. Возможно, вулка
нические породы'(андезиты?), вскрытые скважинами на северо-запад
ном побережье полуострова Юкатан [44] можно связывать с формиро
ванием в результате этого надвига активной окраины.

В любом случае к раннему мелу Мексиканский залив приобрел 
размеры, близкие к современным, и дальнейшая его эволюция заклю
чалась в спокойном погружении за счет остывания коры и в заполне
нии впадины осадками.

К» северу от Южной Америки начала формироваться островная ду
га на океанской коре, о чем свидетельствуют мощные толщи нижнеме
ловых морских островодужных толеитов, перекрываемых андезито-ба
зальтовыми сериями [51] на Нидерландских Антилах, Кубе, Гаити, 
Пуэрто-Рико. Зона Беньофа, с которой была связана эта дуга, падала 
к югу. Подчеркнем, что предлагаемой реконструкции вулканические се
рии Нидерландских Антил и Больших Антил формировались в единой 
структурной зоне. Их современная разобщенность является результа
том более поздних перемещений, связанных с образованием Карибско- 
го бассейна.

Если рассматривать развитие и образование вулканитов Нидерланд
ских Антил отдельно от Больших Антил, а такие варианты нами оце
нивались, то построения значительно усложняются. В этом случае на 
небольшой площади надо предположить наличие нескольких осей раз
нонаправленного спрединга, что плохо увязывается с общим раздвиже- 
нием , Северной Америки и единого Африканско-Южно-Американского 
континента.

Остается не совсем ясным характер сочленения Юкатанского и Ни
карагуанского блоков. Если на данном этапе развития это был единый 
микроконтинент, то следует априори считать возраст офиолитов на 
границе блоков в зоне разломов Полочик — Матагуа более древним 
(по меньшей мере дотриасовым), или более молодым, последнее более 
вероятно [58]). Если эти блоки расходились во время их движения, то 
тогда офиолиты можно связывать с образованием зияний между ними 
с корой океанского типа.

Вулканогенные формации Тихоокеанского побережья юго-восточной 
Мексики указывают на продолжающееся развитие активной континен
тальной окраины (рисунок, в). Нижняя временная граница формиро
вания офиолитовой серии Никойя (комплекс Бразилито) указывает, 
что место современной Центральной Америки занимали структуры с 
корой океанского типа [53].

НИЖНИЙ МЕЛ, АЛЬБ (110 МЛН. ЛЕТ НАЗАД)

По сравнению с предыдущим этапом к концу альба отмечается из
менение направления движения Северо-Американской плиты относи
тельно Южной Америки. Эти плиты сближаются на расстояние поряд
ка 200 км. Это связано с начавшимся раздвижением Африканского и 
Южно-Американского континентов и раскрытием Южной Атлантики. 
Некоторое сокращение океанского пространства между американскими 
континентами привело к отмиранию Венесуэльско-Колумбийской оси 
спрединга. На большей части палеозойских континентальных блоков
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(Юкатан, Никарагуа, Флорида и северо-западные Багамы) существо
вали мелководные бассейны и отлагались толщи карбонатных осадков. 
Сближение континентов привело к еще более интенсивному развитию 
широтной островной дуги над зоной Беньофа севернее Южной Амери
ки, что документировано отложением мощной толщи вулканогенных 
пород апт-альбского возраста на Больших Антилах и Нидерландских 
Антилах. Вероятно, обстановка сжатия способствовала на определен
ных уровнях метаморфическим преобразованиям пород, отражением 
которых являются метаморфизованные породы поздней юры и ранне
го мела на Больших Антилах и в Береговых цепях Венесуэлы (рису
нок, г). В южной части Центральной Америки начала формироваться 
островная дуга (андезиты, андезито-базальты провинции Дарьей).

ВЕРХНИЙ МЕЛ, ТУРОН (90 МЛН. ЛЕТ НАЗАД)

От альба до турона, т. е. за 20 млн. лет, относительное перемеще
ние континентов Северной и Южной Америки составило порядка 
750 км. За этот период в Мексикано-Карибском регионе произошли 
крупные перестройки. Произошел раскол ранее единой островной ду
ги — ее северная часть, соответствующая современным Большим Ан
тилам, сместилась к север-северо-западу и была обдуцирована на юж
ную часть Флоридско-Багамской плиты. Возможно, свидетельством 
этого является отсутствие на Кубе в зонах Пласетас и Саса образова
ний турон-коньякского возраста [И ]. Южная часть расколотой дуги 
переместилась к югу и была надвинута на северную часть Южной Аме
рики. Подобная интерпретация предполагает аллохтонное залегание 
всего вулканогенного комплекса Кубы [19]. Эта трактовка позволяет 
расширить диапазон перспективных площадей для поисков нефти на 
Кубе [4]. Вероятно, аллохтонное залегание характерно и для осадоч
ных и метаморфических комплексов Западной и Центральной Кубы, 
перемещенных с северной окраины Южной Америки.

В результате раскола дуги и раздвижения ее частей открылся соб
ственно Карибский бассейн, занимавший области современных Венесу
эльской и Колумбийской впадин. Данные глубоководного бурения 
(скв. 151, 152, 150, 149) указывают на доконьякский возраст их обра
зования.

К этому времени относится также начало образования Юкатанской 
впадины. Ее продолжение намечается между Юкатанским и Никара
гуанским блоками, где наблюдается узкая зона распространения пела
гических осадков сеномана и турона [61] и где в зоне разломов Поло- 
чик и Матагуа известны офиолиты. В литературе появились указания 
на наличие линейных магнитных аномалий северо-восточного прости
рания в глубоководной части Юкатанской впадины. Возраст этих ано
малий определяется в интервале 90—70 млн. лет [58]. На восточной 
окраине Карибского региона активно формировалась островная дуга 
Авес, где драгированием установлены позднемеловые андезиты [31]. 
На западе, в районе современной южной части Центральной Америки, 
также продолжала развиваться островная дуга.

Подобная интерпретация, принимающая автономность движений 
внутри Мексикано-Карибского региона, отличных по своей направлен
ности от относительного движения американских континентов, позво
ляет говорить о существовании самостоятельной Карибской плиты. Ес
тественно, однако, что ее границы не отвечали современным (рису
нок, д).

ВЕРХНИЙ МЕЛ, КАМПАН (80 МЛН. ЛЕТ НАЗАД)

Основным событием на этом этапе в Мексикано-Карибском регионе 
явилось образование островной дуги в районе подводного хребта Кай
ман и продолжающего его к востоку хребта Сьерра-Маэстра на Кубе. 
Породы островодужного комплекса были обнаружены при драгирова
нии бортов трога Кайман [1], а на Кубе в горах Сьерра-Маэстра они
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были известны ранее [33]. Возникновение зоны субдукции и корреля
тивно связанной с ней островной дуги могло быть результатом расши
рения Юкатанской впадины. Последняя, видимо, на северо-востоке про
должалась в Каутско-Нипский прогиб и на юго-запад в область меж
ду Никарагуанским и Юкатанским блоками, где фиксируются флише- 
вые образования кампан-маастрихского возраста [61]. Образование 
этой дуги отмечало новую северную границу Карибской плиты (рису
нок, е) .

ПАЛЕОЦЕН (55 МЛН. ЛЕТ НАЗАД)
К этому времени пространство между американскими континента

ми продолжало увеличиваться. Ранее единый Карибский бассейн был 
разделен системой трансформного разлома Беата на Колумбийскую и 
Венесуэльскую впадины. Морфологически эти разломы были выраже
ны подводным хребтом, отдельные вершины которого поднимались над 
уровнем моря. В северной части Венесуэльской котловины, видимо, 
еще с позднего мела началось образование желоба Муэртос и процес
са субдукции, сопровождаемого формированием аккреционной приз
мы, изученной в настоящее время геофизическими методами в аквато
рии и описанной на суше на южных склонах Центральной Кордильеры
о. Гаити [23]. Новообразованная океанская кора Венесульского бас
сейна на юге пододвигалась под Нидерландские Антилы, и здесь так
же образовывалась аккреционная призма, выраженная в современной 
структуре подводным хребтом Кюрасао [23]. По данным магнитомет
рии [28], в Колумбийской котловине зафиксированы полосовые маг
нитные аномалии, указывающие на существование зоны активного 
спрединга с позднего мела (аномалия 27). Юкатанская впадина также 
продолжала расширяться. Компенсацией этого расширения явилось 
широкое развитие надвиговых структур на Кубе.

Дуга Авес потеряла свою активность в связи с перемещением зоны 
поддвига на восток, где начала развиваться дуга Малых Антил. Меж
ду активной и пассивной дугами образовалась Гренадская котловина, 
вероятно, вдоль самостоятельной оси спрединга. Формирование Бар
бадосской впадины и впадины Тобаго, так же как и разделяющих их 
поднятий, можно связывать с образованием аккреционной призмы пе
ред фронтом надвига дуги Малых Антил, что доказывается результа
тами глубоководного бурения (скв. 543) и геофизических работ [23, 
59]. Островная дуга Малых Антил была отделена от Южно-Американ
ского континента зоной широтных разломов, параллельных( его север
ному ограничению. В эту систему разломов несомненно входят и бере
говые разломы сдвиговой системы Эль Пилар, Сан-Себастьян, Ока. Од
нако главную роль играл, видимо, трансформный разлом на продол
жении зоны поддвига коры Венесуэльской впадины под Нидерландские 
Антилы. Вероятно, именно эта система определила южную границу Ка
рибской плиты (рисунок, ж).

На месте Центральной Америки продолжала развиваться остров
ная дуга. В это же время было в основном завершено наибольшее по 
своим масштабам (порядка 500 км) правостороннее движение по си
стеме разломов Ромераль — Боконо. Соотношения древних массивов 
северо-западной Колумбии с Береговыми хребтами Венесуэлы стало 
близким к современному. Частично подобное смещение можно объяс
нить тенденцией сближения американских континентов на ранних эта
пах (127—110 млн. лет). Существенное перемещение по сдвигу Роме
раль от залива Гуакиль допускается также при новой трактовке геоди- 
намического развития тихоокеанского побережья Эквадора [30]. Судя 
по нашим реконструкциям, разлом (сдвиг) Боконо на севере смещал
ся в область океанской коры Карибского бассейна того времени. Сле
дует отметить, что именно к этому участку, где сейчас происходит смы
кание современных структур Береговых хребтов и Венесуэльских Анд, 
приурочен своеобразный поперечный прогиб Баркисимето с широким 
развитием олистостромовых комплексов и «диссоциированных» офио- 
литов Сикесике [57].
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„ П О З Д Н И Й  Э О Ц Е Н  (36 М Л Н . Л Е Т  Н А З А Д )

К этому моменту раздвиг между американскими континентами до
стиг максимума и последующие этапы геологической истории отмечены 
относительным их сближением. С этого времени можно говорить о гра
ницах Карийской плиты, близких к современным. Северная граница 
проходила вдоль современной оси трога Кайман, который возник как 
структура растяжения в результате раскола некогда единой дуги Кай
ман — Сьерра-Маэстра. Далее на запад она шла по системе разломов 
Полочик — Матагуа и уходила в Тихий океан. Следствием раскола 
дуги явилось причленение зоны Кауто с хребтом Сьерра-Маэстра к 
Кубе, т. е. присоединение этих структур к Северо-Американской плите. 
Южная часть дуги, т. е. Никарагуанское поднятие, его северная часть 
и Ямайка стали северными пограничными районами Карибской плиты. 
Южная граница последней проходила по системе разломов в южной 
части Колумбийской и Венесуэльской впадин, субпараллельных систе
ме разломов Эль Пилар, Ока (рисунок, з).

Вдоль системы сдвигов, параллельных северному ограничению Юж
ной Америки, формировались такие морские впадины, как Кариако, 
Бонайре и ряд других [10, 52]. Однако положение южной границы Ка
рибской плиты не может считаться общепризнанным для этого этапа. 
Возможно, это связано с причинами, которые будут рассмотрены при 
разборе современной кинематики Мексикано-Карибского региона.

ПОЗДНИЙ МИОЦЕН (8,3 МЛН. ЛЕТ НАЗАД)

Выделяемый рубеж отвечает заключительной стадии развития ре
гиона. Он характеризуется высокой тектонической активностью по его 
периферии (вулканизм островных дуг Малых Антил и Центральной 
Америки, сейсмичность), большой амплитудой вертикальных движе
ний, определивших современный структурный план региона. Одной из 
самых интересных его особенностей является существование трога Кай
ман. По магнитным данным в осевой его части выделены полосовые* 
магнитные аномалии, ориентированные вкрест простирания трога. Чет
ко выделяемые аномалии 4 и 4' указывают на зону спрединга в его 
осевой части, где она хорошо выражена в подводном рельефе, напоми
ная звенья рифтовой долины срединно-океанического хребта. Набор 
пород, поднятых драгированием в осевой части зоны спрединга, также 
указывает на его сходство с вулканитами срединно-океанического хреб
та [48]. За 8,3 млн. лет раздвиг составил ~200 км. Граничные разло
мы трога играли роль трансформных с хорошо выраженной левосто
ронней компонентой смещения. По этой системе разломов Карибская 
плита была сдвинута на восток на расстояние ~200 км. Общее смеще
ние Карибской плиты вызвало искривление Центральноамериканского 
желоба и коробление коры перед фронтом Малой Антильской дуги 
(рисунок, и). Таким образом, глубоководный трог Кайман по струк
турной позиции и геодинамическим условиям формирования не явля
ется желобом в общепринятой трактовке подобных структур.

СОВРЕМЕННАЯ СТРУКТУРА МЕКСИКАНО-КАРИБСКОГО РЕГИОНА

На современном этапе границы Карибской плиты с востока и запа
да четко обозначены зоной развития островных дуг Малых Антил и 
Центральной Америки и сопряженных с ними глубоководных желобов. 
Вдоль этих границ зафиксированы зоны Беньофа, падающие под Ка- 
рибскую плиту, а также развитые на всем протяжении или на отдель
ных участках характерные структуры аккреционных призм [21, 23], 
свойственные зонам поддвигов океанской коры.

Значительно сложнее обстоит дело с северной и южной границами 
Карибской плиты. Эта сложность обусловлена прежде всего существо
ванием вдоль южной и северной границ Северо-Американской и Южно-
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Американской плит с собственно Карибской плитой системы малых 
плит и микроплит, выявляемых в последние годы современными мето
дами исследований. Рассмотрим этот вопрос подробно.

Северная граница Карибской плиты в своей восточной части четко 
выделяется по зоне трансформных разломов трога Кайман; к юго-за
паду в Центральной Америке она следится вдоль зон разломов Поло- 
чик, Матагуа, которые постепенно сближаются к западу. К востоку от 
Ямайки, напротив, происходит удаление друг от друга продолжений 
трансформных разломов трога Кайман. Северная ветвь через Навет
ренный пролив как будто соединяется с трансформным разломом за
падного продолжения глубоководного желоба Пуэрто-Рико и, таким 
образом, четко определяет южную границу Северо-Американской пли
ты. Южная же ветвь северо-восточнее Ямайки, видимо, продолжается 
к востоку и. через грабен Энрикильо соединяется с системой глубоко
водного желоба Муэртос, вдоль которого, начиная со среднего — позд
него эоцена, происходило надвигание островного блока (Гаити — Пуэр
то-Рико) на кору Венесуэльской впадины с формированием аккрецион
ной призмы [22]. К юго-востоку от Пуэрто-Рико структура желоба 
Муэртос прерывается Анегадской системой сдвигов (трансформных 
разломов?). Эта обстановка заставляет думать, что между Северо-Аме
риканской и Карибской плитами располагается островная микроплита 
северного Гаити — Пуэрто-Рико, ограниченная глубоководными жело
бами и трансформными разломами. Сближение американских конти
нентов, существующее с позднего эоцена, несмотря на общее проскаль
зывание расположенной между ними Карибской плиты, вызвало надви
гание к югу микроплиты Северного Гаити — Пуэрто-Рико, о чем было 
сказано выше.

Еще более сложно построенной является область сочленения Ка
рибской и Южно-Американской плит. Первоначально граница устанав
ливалась по достаточно определенным сейсмологическим данным по 
зоне разломов Эль Пилар [46] и далее к юго-западу по разломам си
стемы Боконо. Западное продолжение этой границы между Южной 
Америкой и дугой Малых Антил остается неясным. Кроме этого, сле
дует отметить, что севернее этой границы существует целый ряд бло
ков, ограниченных разломами и характеризующихся резко индивиду
альным типом развития (Гуахира — Парагуана, Санта-Марта, Мара
кайбо и др.).

В последние годы появились весьма определенные данные о под
двигании коры Венесуэльской и, видимо, Колумбийской впадин под 
Южно-Американский континент (или наоборот) вдоль подводного под
нятия Кюрасао. Граница, соответствующая этому поддвигу, хорошо 
выражена вдоль северного побережья Южной Америки, сопровождаясь 
мощной (до 14 км) аккреционной призмой [23]. По данным сейсмиче
ских работ, этот мощный осадочный клин как будто выклинивается на 
широте о. 'Маргарита. Возможно, на его продолжении к востоку рас
полагается трансформный разлом, отделяющий дугу Малых Антил от 
Южной Америки. Если принимать границу этого поддвига за южную 
границу Карибской плиты, то ее следует продолжать к устью р. Атра- 
то и далее к югу, где она может соединяться с разломом (сдвигом) Ро- 
мераль. Напомним, что области к западу от этого разлома, по данным 
геофизики [26], характеризуются значительно менее мощной корой, со
поставляемой с океанской. Сопоставляя приведенные соображения, 
можно увидеть, что как будто существуют две границы, которые могли 
<5ы быть приняты в качестве южного ограничения Карибской плиты. 
Между этими границами заключен целый ряд блоков, разделенных 
разломами, очень часто со сдвиговыми компонентами перемещения 
(Ока, Гиса, Санта-Марта, Севилья и др.). Подобные блоки (Гуахира — 
Парагуана, Санта-Марта, Маракайбо и др.) характеризуются резко ин
дивидуальным типом развития, а палеомагнитные данные в ряде слу
чаев свидетельствуют об их автономном вращении. Так, например, по 
мнению А. Стирнса и его соавторов [56], палеомагнитные данные ука-
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Таблица 3
Мгновенные движения Карибской плиты относительно Северной 

v и Южной Америки

ф X to Источник

Карибская—Северо-Американская 50,0 116,0 2,0 [36]
—58,8 -5 8 ,0 —1,3 [14]

Карибская—Южно-Американская 68,0 —29,0 1,6 [36]
—51,7 —53,7 1,5 [141

Примечание, ф ̂ широта, А»—долгота полюса вращения, to—угол поворота («+» против часовой стрел
ки; «—» по часовой стрелке).

зывают на вращение блока Бонайре на 90° по часовой стрелке с позд
него мела. Есть сведения о подобном же вращении всего блока Бере
говых хребтов [55]. Проведенный нами анализ эволюции региона так
же указывает на автономное движение по разломам системы Боконо 
по крайней мере с триаса. В настоящее время за недостатком данных 
пока нельзя еще проследить характер движения подобных блоков на 
протяжении геологической истории, хотя понятно, что их «игра» могла 
влиять на положение границы между плитами в различные эпохи. Сов
ременная мозаика блоков, заключенных между указанными границами 
первого порядка, образует своеобразную «буферную» зону по границе 
между Карибской и Южно-Американской плитами (рисунок, к).

Рассмотрение современного характера северной и южной границ 
Карибской плиты свидетельствует о существовании определенной со
ставляющей встречного движения американских континентов, что не 
совпадает с расчетами Дж. Минстера и А. Джордана [45], сделанны
ми на основе анализа глобального геометрического расположения 
плит, и указывающими на преимущественно широтные перемещения 
Карибской и Южно-Американской плит. На это обстоятельство обра
щали внимание Б. Бижу-Дюваль и др. [23], считающие, что некоторое 
сближение континентов приводит к сокращению размеров Карибской 
плиты.

Параметры современного движения Карибской плиты относительно 
Северной и Южной Америки приведены в табл. 3. Из них следует, что 
Карибская плита в целом перемещается относительно Северной Аме
рики на восток со скоростью 2,0 см/год и относительно Южной Амери
ки также на восток со скоростью 2,2 см/год. Это обуславливает суб- 
дукцию коры Атлантического океана под Малую Антильскую дугу со 
скоростью 2,0 см/год.

НЕКОТОРЫЕ ВЫВОДЫ

Анализируя основные этапы геологической истории региона, мы 
постарались объективно оценить все трудности, стоящие перед его ис
следователями, и предложили свой вариант реконструкций на палин- 
спастической основе. При этом мы отдавали себе отчет в том, что н°- 
ши предпосылки на каждый этап развития требуют дополнительных 
доказательств. Например, проблема «пространства» на ранних этапах 
развития решена нами путем перемещения Юкатанского и Никарагу
анского блоков на место глубоководной впадины Мексиканского зали
ва, уменьшения общих размеров Никарагуанского континентального 
блока и перемещения древних блоков северо-западной части Южной 
Америки по левому (в ретроспективном плане) сдвигу на расстояние 
~500 км. Однако В. Гоус с соавторами [34] недавно опубликовали ре
зультаты палеомагнитных измерений по западным и центральным рай
онам Мексики, которые позволяют предположить вращение в раннем 
мезозое мексиканских палеозойских и докембрийских блоков против 
часовой стрелки на 130°. В случае такого поворота глубоководную впа
дину Мексиканского залива закроют континентальные блоки Южной 
Сьерры-Мадре. Освободившееся пространство достаточно для разме-
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щения древних блоков северо-западной части Южной Америки, без вы
нужденного их перемещения по левому сдвигу на сотни километров. 
Пэлеомагнитные данные, как мы упоминали выше, указывают на вра
щение отдельных блоков северной части Южной Америки на угол по
рядка 909 по часовой стрелке. Уменьшение размеров Никарагуанского 
блока по системе субмеридиональных разломов также предположи
тельно. Подобный разлом, отсекающий структуры Ямайки от Никара
гуанского плато, может проходить восточнее. Тогда это увеличит раз
меры континентального блока, что в свою очередь создаст трудности в 
его размещении.

По данным магнитометрии, полосовые аномалии в пределах регио
на фиксируются в Колумбийской впадине (аномалия 27) и, вероятно, в 
Юкатанской впадине, а также в Кайманском троге (аномалия 4). На 
остальной части акватории наблюдается спокойное магнитное поле, 
что можно объяснить большой мощностью осадочного чехла (впадины 
Гренада и Сигсби) или разным возрастом глубоководных котловин и 
образованием некоторых из них • (Венесуэльская котловина?) в эпоху 
спокойного магнитного поля. Зафиксированные магнитные аномалии 
указывают на наличие центров рассеянного спрединга. Подобные цен
тры зафиксированы также в море Скоша [38] и, вероятно, являются 
типичными для межконтинентальных и межокеанических морей.

Из проведенного анализа в настоящее время ясно, что эволюцию 
Мексикано-Карибского региона необходимо рассматривать в тесной 
взаимосвязи с эволюцией американских континентов, так как отдель
ные блоки региона, начиная со среднего мезозоя, испытывали переме
щения, в целом подчиненные движению американских плит.

Таким образом, если принятые нами допущения верны, можно вы
делить следующие основные этапы эволюции Мексикано-Карибского 
региона.

1. В раннем мезозое американские континенты представляли собой 
единое целое. На месте глубоководной впадины Мексиканского залива 
существовала континентальная кора, состоящая из Юкатанского и Ни
карагуанского блоков. Осадочные породы триаса представлены крас- 
ноцветами, выполняющими систему грабенов. Вдоль северного побе
режья Южной Америки в раннеюрскую эпоху шло образование дельто
вых (авандельта) отложений серии Сан-Каэтано и ее метаморфических 
аналогов. Снос обломочного материала происходил со стороны Гвиан
ского щита.

2. В позднеюрскую эпоху (148 млн. лет назад) произошло раскры
тие Мексиканского залива, которое связано с начавшимся перемеще
нием Северной Америки относительно Африки и Южной Америки и 
раскрытием Северной Атлантики. В это время возник сплошной близ- 
экваториальный морской пояс от Тихого океана через Северную Ат
лантику и далее океан Тетис. В бортовой части Мексиканской впади
ны шло накопление мощных толщ эвапоритов. В юго-западной части 
Мексики и на северо-западе Колумбии продолжала развиваться ак-, 
тивная континентальная окраина.

3. Раннемеловая эпоха (127 млн. лет назад) является этапом наи
большей активности Мексикано-Карибского региона. В это время про
изошел перескок активной оси спрединга из Мексиканского залива в 
область Протовенесуэльско-Колумбийской впадины. Новая ось спре
динга являлась продолжением рифтовой зоны Северной Атлантики. 
Мексиканская впадина приобрела размеры и конфигурацию, близкие к 
современным. К северу от Южной Америки начала формироваться ост
ровная дуга, объединяющая современные Большие Антилы, Ямайку и 
Нидерландские Антилы. Место современной Центральной Америки за
нимали структуры с корой океанского типа.

4. В альбское время (110 млн. лет назад) отмечается изменение на
правления движения американских плит. Происходит их сближение на 
расстояние ~200 км. Благодаря этому произошло отмирание Венесу
эльско-Колумбийской оси спрединга. Обстановка сжатия способствова
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ла развитию активной островной дуги в северной части Южной Амери
ки. В южной части Центральной Америки (провинция Дарьей) начала 
формироваться островная дуга. Обстановка ‘ сжатия способствовала 
также метаморфизму позднеюрских и нижнемеловых пород Больших 
Антил и Береговых цепей Венесуэлы.

5. К турону (90 млн. лет назад) относительное перемещение амери
канских континентов составило ~750 км. Произошел раскол ранее 
единой островной дуги— ее северная часть (Большие Антилы) смести
лась к северу и была обдуцирована на южную часть Багамской плиты. 
Раскрылся Карибский бассейн, начала образовываться Юкатанская 
впадина. С этого момента образовалась Карибская плита, на востоке 
которой активно развивалась островная дуга Авес, на западе — Цен
тральной Америки.

6. В сенонское время (80 млн. лет назад) в регионе образовалась 
островная дуга, включающая подводный хребет Кайман, Сьерра-Ма- 
эстра и северную часть современного Никарагуанского подводного под
нятия. Это обозначило новую северную границу Карибской плиты.

7. В палеоценовое время (55 млн. лет назад) ранее единый Кариб
ский бассейн был разделен системой разломов Беата на Колумбий
скую и Венесуэльскую котловины. Дуга Авес потеряла свою активность 
в связи с перемещением зоны поддвига на восток, где начала разви
ваться дуга Малых Антил. Между активной и пассивной дугами обра
зовался Гренадский бассейн. На месте Центральной Америки продол
жала разбиваться островная дуга. В это время было завершено в ос
новном наибольшее по своим масштабам правостороннее движение по 
системе разломов Ромераль — Боконо древних массивов северо-запад
ной Колумбии.

8. К позднему эоцену раздвиг между американскими континента
ми достиг максимума. Конфигурация и границы Карибской плиты бы
ли близки к современным. Началось встречное движение американских 
плит, приведшее к широкому развитию надвигов вдоль южной и север
ной границ Карибской плиты.

9. Позднемиоценовый этап (8,3 млн. лет назад) характеризуется 
высокой тектонической активностью по периферии региона, большой 
амплитудой вертикальных движений, определившими современный 
структурный план региона. Важным моментом этого этапа является 
общее смещение Карибской плиты к востоку на расстояние ~ 200  км 
вдоль трансформных разломов, ограничивающих трог Кайман, кото
рый по структурной позиции и геодинамическим условиям формирова
ния не является желобом в общепринятой трактовке подобных струк
тур.

10. Современные границы Карибской плиты четко отмечаются толь
ко на западе и востоке. Южная и северная ее границы проводятся не
однозначно, что связано с появлением микроплит, возникающих в бу
ферных зонах между плитами.
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Г E O T  Е  К Т  О Н  И к  А
Hi 6 Ноябрь — Декабрь 1983

УДК 551.25(571.6 +  798.265.2)

З И Н К Е В И Ч  В. П., К А 3 И М И Р О В А. Д., П Е Й В Е А. А.,

ТЕКТОНИКА КОНТИНЕНТАЛЬНОГО ОБРАМЛЕНИЯ 
БЕРИНГОВА МОРЯ

Рассматривается геологическое строение восточной части Корякского 
нагорья и южной и юго-западной Аляски. Здесь выделяются возрастные 
и структурные гомологи: Нижнехатырская зона — зона Якатага, Алькат- 
ваамская зона — зона Валдиз, Майницкая зона — зона Селдовия. Гео
физические данные и результаты драгировок также свидетельствуют о 
том, что структуры востока Корякского нагорья продолжаются через 
шельфовую часть Берингова моря на Аляску.

Рассматриваемая часть Тихоокеанского тектонического пояса пред
ставляет собой единую геодинамическую систему, определяющим процес
сом в которой было преобразование океанической коры в континенталь
ную. Этот процесс не был однонаправленным, а сопровождался этапами 
тектонической деструкции.

Геология континентальных окраин Берингова моря привлекает в 
последнее время пристальное внимание геологов. На примере этого 
участка приокеанической зоны Тихоокеанского тектонического пояса 
■сейчас решаются многие вопросы сложного и противоречивого процес
са формирования коры континентального типа.

Данная работа посвящена характеристике общих особенностей тек
тонического строения и выявлению закономерностей эволюции струк
тур юго-западной Аляски и востока Корякского нагорья, представляю
щих собой континентальную окраину в северо-восточной части Берин
гова моря.

Среди американских геологов широкое распространение получила 
идея о том, что молодые складчатые пояса этого региона сформирова
лись в результате процесса аккреции [21, 25]. В соответствии с этими 
представлениями наращивание земной коры Корякского нагорья и 
Южной Аляски происходило путем однонаправленного совмещения 
разнофациальных и разновозрастных формационных комплексов при 
движении на север плиты Кула, расположенной в северной части Ти
хого океана.

В настоящее время появился ряд новых материалов по геологии 
этих регионов и прежде всего по геологии Корякского нагорья, где ра
ботами Корякской экспедиции ГИН АН СССР и СВКНИИ ДВНЦ АН 
СССР установлено широкое развитие покровных и чешуйчатых струк
тур. Это позволило дать новую интерпретацию геологической истории 
региона с позиций мобилизма [11]. Было показано, что процесс станов
ления континентальной коры не является однонаправленным. В геоло
гической истории района отчетливо выделяются этапы скучивания зем
ной коры (конструктивный процесс), чередующиеся с этапами ее рас
тяжения (деструктивный процесс).

Сравнительная характеристика и расположение структурно-форма
ционных комплексов Корякского нагорья и южной и юго-западной 
Аляски подтверждают большое сходство этих регионов. Структурная 
связь между ними доказывается также материалами геофизических ра
бот и данными драгирования на шельфе Берингова моря [4, 31]. Все 
эти материалы свидетельствуют о сложной и противоречивой истории 
формирования континентальной окраины в северо-восточной части Бе
рингова моря.

При подготовке рукописи использованы данные многочисленных 
опубликованных работ и собственных исследований авторов.
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К О Р Я К С К О Е  Н А Г О Р Ь Е

В Корякском нагорье выделяются две ветви тектонических струк
тур, выполненных формационно близкими образованиями и неразрыв
но связанных в своем развитии (рис. 1). Первая прослеживается вдоль* 
побережья Берингова моря — от р. Опука вплоть до мыса Наварин.. 
В ней выделяются Нижнехатырская, Эконайская, Алькатваамская ш 
Майницкая тектонические зоны [1]. Вторая находится северо-западней; 
и протягивается из центральных районов Корякского нагорья на севе
ро-восток, до Охотско-Чукотского вулканогенного пояса. В рассматри
ваемой ее части выделяются Великореченско-Рарыткинская и Ваеж- 
ско-Алганская зоны [11].

Все эти зоны уже были описаны в литературе, поэтому в данной 
статье они разобраны очень кратко. Сведения по стратиграфии выпол
няющих их образований отражены на рис. 2. Особенности тектониче
ского строения этих зон рассмотрены ниже.

Нижнехатырская зона сложена породами верхнего мела и кайнозоягг 
смятыми в систему узких антиклиналей главным образом северо-за
падной ориентировки, разделенных обширными брахисинклиналями
[6]. Встречаются также крупные брахиантиклинали с довольно круты
ми падениями крыльев. Вся система складок разбита протяженными, 
в основном северо-восточными й северо-западными сбросами, взброса
ми и надвигами.

Эконайская зона представляет собой систему тектонических покро
вов [13]. Относительным автохтоном являются вулканогенно-кремни- 
сто-терригенные образования (J3—Ki). Аллохтонный комплекс состоит 
из нескольких пластин (снизу вверх): 1 — туфотерригенные породы
(J3—К2ср); 2 — серпентинизированные гипербазиты, габброиды, диа
базы и плагиограниты; 3 — кремнисто-вулканогенные образования 
(Pz3—Т3). Все покровные элементы трансгрессивно перекрыты неоавто- 
хтонным чехлом терригенных отложений с прослоями туфогенных по
род и покровами основных и средних вулканитов (К2). Покровные ком
плексы интенсивно деформированы. Для них характерны лежачие и 
опрокинутые на юг, осложненные разрывами складки, а вдоль крупных 
тектонических нарушений — мощные зоны катаклаза и милонитиза- 
ции.

Алькатваамская зона представляет собой дивергентную (к югу и 
северу) покровную систему [10]. Относительный автохтон сложен ту- 
фотерригенными комплексами (J3—К2). Южные покровы состоят из 
туфотерригенных отложений (Ki—К2); северные — из вулканитов пе
строго состава и туфотерригенных образований (Т3 и J3—К2). Система 
тектонических пластин смята в широкие антиклинальные и синкли
нальные складки субширотного простирания, осложненные молодыми 
субвертикальными разрывамй.

Майницкая зона аллохтонно перекрывает Алькатваамскую. 
В структурном отношении она представляет собой систему сильно сжа
тых, запрокинутых к югу синклиналей и антиклиналей, осложненных 
многочисленными разрывами и мелкими складками. По зонам круп
ных разломов часто вскрываются мощные серпентинитовые ме- 
ланжи.

Ваежско-Алганская зона на северо-западе тектонически перекрыта 
образованиями Таловско-Майнской зоны [1]. На востоке ее породы 
шарьированы на структуры Великореченско-Рарыткинской зоны, а на 
юго-востоке они сочленяются с ней по Березовскому сдвигу. Западная 
часть Ваежско-Алганской зоны представляет собой поднятие с чешуй
чатым строением [9, 11]. Тектонические чешуи сложены породами па
леозоя, верхнего триаса и верхней юры — нижнего мела. Восточная ее 
часть выполнена преимущественно граувакками (Ki—К2), реже крем
нисто-вулканогенными образованиями (J3—Ki), дислоцированными в 
напряженные, вплоть до изоклинальных, складки, осложненные склад
чатостью высоких порядков.
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Рис. 1. Схема расположения рас
сматриваемых районов 

1 — рассматриваемые участки су
ши; 2 — Охотско-Чукотский вулка
ногенный пояс; 3—10 — структур
но-формационные зоны (первое 
название дается для Корякского 
нагорья, второе — для южной 
Аляски): 3 — Нижнехатырская,
Якатага; 4 — Алькатваамская, 
Валдиз; 5 — Великореченско-Ра- 
рыткинская, возможным гомоло
гом является автохтон поднятия 
Гудньюс; 6 — Майницкая, Селдо- 
вия; 7 — Ваежско-Алганская, воз
можным гомологом является ал- 
лохтин поднятия Гудньюс; 8 — 
Эконайская, прямых гомологов на 
Аляске нет; 9 — в Корякском на
горье не выделяется, Врангелия; 
10 — формационные аналоги авто
хтона поднятия Гудньюс; 11 — 
неоген-четвертичные наложенные 
впадины; 12 — изопахиты кайно
зойского осадочного чехла на 
шельфе Берингова моря, км; 13 — 
зона высоких значений магнитных 
аномалий на шельфе Берингова 
моря (по [24]); 14 — места дра- 
гировок фауны и ее возраст; 15 — 
изобаты, м. Цифры в кружках на 
схеме — структуры осадочного 
чехла шельфа Берингова моря: 
1—3 — прогибы: 1 — Наварин-
ский, 2 — Св. Георгия, 3 — Бри
стольский; 4—5 — поднятия: 4 — 

Прибылова, 5 — Наваринское
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Рис. 2. Сводные стратиграфические колонки структурно-формацион
ных зон северо-востока Корякского нагорья: 1 —t конгломераты и гра
велиты; 2 — песчаники; 3 — алевролиты и алевропелиты; 4 — аргиллиты; 
5 — туфы среднего и кислого состава; 6 — фтаниты и яшмы; 7 — крем
ни; 8 — лавы основного и среднего состава; 9 — лавы среднего и кислого 
состава; 10 — известняки. Цифры на схеме — выделяемые структурно-фор
мационные зоны: 1— Нижнехатырская, 2 — Эконайская, 3 — Алькат- 
ваамская, 4 — Майницкая, 5 — Великореченско-Рарыткинская, 6 —- Ваеж-

ско-Алганская

Великореченско-Рарыткинская зона представляет собой расширяю
щуюся к северо-востоку структуру, которая на востоке погружается 
под кайнозойские образования Анадырской впадины [9, И]. В южной 
части зоны слагающие ее отложения апта — турона смяты в пологие 
брахиформные складки, в северной — строение Великореченско-Рарыт- 
кинской зоны более сложное. С юго-запада на ее структуры здесь на
двинуты верхнеюрско-меловые образования Ваежско-Алганской зоны 
(аллохтон). В свою очередь сложно смятые породы (К4ар—K2SI1 ) Ве- 
ликореченско-Рарыткинской зоны (параавтохтон) по пологому надви
гу (15—30°) шарьированы на восток, на сенонские отложения обрам
ления Анадырской впадины (автохтон).

Тектонические структуры Ваежско-Алганской и Великореченско-Ра- 
рыткинской зон перекрыты локально распространенными, субгоризон
тально залегающими эффузивами и вулканогенно-осадочными ком
плексами кайнозойского возраста (неоавтохтон).

История развития востока Корякского нагорья. Палеозойская и 
раннемезозойская история востока Корякского нагорья носит лишь 
предположительный характер, так как образования этого возраста рас
пространены незначительно в виде олистолитов, тектонических чешуй и 
бескорневых пластин.

По-видимому, в среднем палеозое — раннем мезозое на месте сов
ременного Корякского нагорья существовал обширный бассейн с ко
рой субокеанического типа, в разных частях которого формировались 
вулканогенно-кремнистые, реже туфотерригенные толщи. На северо- 
западе он был ограничен сложнопостроенным Таловско-Майнским под
нятием островодужного типа, заложившимся на меланократовом осно
вании в среднем палеозое [11].

В начале мезозоя в обстановке общего горизонтального сжатия пре
жде единый бассейн седиментации был расчленен на отдельные части. 
В северной и центральной частях этого бассейна происходило осадко- 
накопление, характерное для островных дуг, междуговых бассейнов и 
окраинных морей. В южной, океанической — продолжалось формиро
вание кремнисто-вулканогенных и туфотерригенных толщ. Сюда вместе 
с терригенным материалом, сносившимся с новообразованных подня
тий, поступали разрозненные глыбы палеозойских рифогенных извест
няков, которые в изобилии встречаются в кремнистых отложениях Эко- 
найской зоны.
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В начале юры обширные территории были охвачены складчатостью, 
при которой палеозойские и нижнемезозойские образования местами 
были выведены в зону действия эрозии. Осадконакопление продолжа
лось лишь в небольших реликтовых бассейнах.

В поздней юре условия сжатия, существовавшие в раннем мезозое, 
сменились интенсивным, импульсным растяжением. Была заложена 
целая система расколов (рифтов), располагавшихся на обширной тер
ритории (рассеянная деструкция). Часть блоков разрушенной коры 
переходного типа смещалась к югу, другая, дезинтегрируясь, поставля
ла терригенный материал во вновь образованные бассейны седимен
тации. На вскрытом ультрабазит-габбровом основании, а также на ре
ликтах коры переходного типа в крупном вновь возникшем прогибе 
(Майницкая и Ваежско-Алганская зоны) начали накапливаться глубо
ководные кремнисто-вулканогенные образования. По формационному 
выполнению и тектонической природе этот прогиб сопоставляется с со
временными окраинными морями [14]. С юга он, вероятно, был огра
ничен поднятием типа островной дуги, рще южнее, где не был вскрыт 
фундамент, а происходило скучивание смещавшихся блоков раздроб
ленной палеозойско-раннемезозойской коры, накапливались терриген- 
ные осадки, вошедшие впоследствии в состав Эконайской и Алькатва- 
амской зон. С востока и северо-востока бассейн окаймлялся сложно- 
построенной областью континентального шельфа и склона (Алькатва- 
амская и Великореченско-Рарыткинская зоны).

Начиная с валанжинского века, во многих районах на фоне про
должавшегося растяжения и прогибания начинают образовываться 
поднятия. К середине раннего мела они оформились в сложную систе
му островных дуг, междуговых бассейнов и окраинных морей, т. е. об
щее растяжение сменяется частичным сжатием. Особенно усилилось 
оно в конце раннего мела. На рубеже готерива — баррема произошла 
крупная тектоническая перестройка, отразившаяся в повсеместной 
смене состава отложений.

Середина мелового периода характеризовалась спокойными колеба
тельными движениями земной коры, в результате которых менялись 
конфигурации отдельных Седиментационных ванн, появлялись и исче
зали острова, поднятия. Возникший ранее новообразованный бассейн 
(Ваежско-Алганская и Майницкая зоны) быстро заполнялся осадками 
и к началу сенона на большей части перестал являться областью седи
ментации.

Начало сенонского времени было отмечено увеличением тектониче
ской активности. Повсеместно произошла складчатость, фиксируемая 
по угловым несогласиям, перерывам в осадконакоплении и смене фор
мационного состава отложений. На востоке региона (Великореченско- 
Рарыткинская и западная часть Алькатваамской зоны) появляются 
угленосные и субаквальные толщи; на западе накапливались морские, 
чисто терригенные отложения. На рубеже кампана — Маастрихта про
изошло становление крупных тектонических покровов Эконайской зо
ны. В целом сенонское время характеризуется усложнением региональ
ной тектонической структуры Корякского нагорья. Интенсивное сжа
тие в его северной части, выразившееся в надвиго- и покровообразова- 
нии, происходило на фоне продолжающегося растяжения в южной час
ти (Олюторская зона), где формировались альб-сенонские кремнисто
вулканогенные образования ватынской серии [5].

На рубеже мела и палеогена произошла крупнейшая тектоническая 
перестройка. Именно в это время была сформирована покровная 
структура Алькатваамской зоны; произошло шарьирование Ваежско- 
Алганской зоны на Великореченско-Рарыткинскую; граувакковые ком
плексы Майницкой зоны были надвинуты на породы Алькатваамской 
зоны. Значительность позднемеловых — раннепалеогеновых движений 
в северо-западной части Тихоокеанского тектонического пояса подчер
кивается тем, что в это же время здесь заложилась Алеутская остров
ная дуга [17].
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Оформившиеся к концу мела покровные и чешуйчатые структуры 
востока Корякского нагорья были перекрыты кайнозойским неоавто 
хтонным чехлом преимущественно терригенных отложений, а в более^ 
северных районах нагорья — субгоризонтально залегающими конти
нентальными эффузивами и вулканогенно-осадочными образованиями.

Один из последних этапов шарьирования приходится на конец эоце
на, когда происходило надвигание покровной структуры Эконайскойг 
зоны в сторону Берингова моря на отложения кайнозоя Нижнехатыр- 
ской зоны. Об этом свидетельствуют олистостромовые горизонты в гли
нистых отложениях эоцена .— олигоцена. Процесс шарьирования был 
длительным и многоэтапным и, по-видимому, продолжался до недав
него времени, что подтверждается дислоцированностью не только па-, 
леогеновых, но и миоценовых отложений.

Приведенный материал показывает, что современная субконтинен
тальная кора Корякского нагорья сформировалась в результате дли
тельной тектонической эволюции. Этапы сжатия (конструктивный про
цесс) чередовались с этапами растяжения (деструктивный процесс). 
Подтверждается широко распространенное в пределах Тихоокеанского 
тектонического пояса явление — сжатие, приводящее к образованию 
значительных покровных зон, предваряет интенсивное растяжение в̂  
смежных областях [12].

Разнонаправленной была и ориентировка тектонических напряже
ний. При возникновении в поздней юре новообразованного бассейна 
ориентировка горизонтальных напряжений была с северо-запада на 
юго-восток. Форма бассейна определялась унаследованным планом 
простирания тектонических структур. С северо-запада бассейн ограни
чивался Таловско-Майнским поднятием северо-восточного простирания: 
и выклинивался в виде узких зон северо-восточного и субмеридиональ
ного простирания. Такая ориентировка горизонтальных напряжений 
подтверждается и тем, что к юго-востоку от вновь возникавшего бас
сейна формировались тектонические покровы (Эконайская зона).

В позднем мелу в период значительного сжатия региона ориенти
ровка горизонтальных напряжений сменилась на субмеридиональную. 
Это подтверждается анализом тектонических движений в целом ряде 

, зон (Олюторская, сочленение Ваежско-Алганской и Великореченско- 
Рарыткинской и др.).

Все это свидетельствует о том, что при тектонической эволюция 
Корякского нагорья происходили длительные разнонаправленные н- 
разное время тектонические движения, сформировавшие сложную по
кровно-складчатую структуру района. Процесс метаморфизма и пре
образования сложно нагроможденных тектонических покровов разного* 
возраста, по-видимому, и привел к формированию современной субкон
тинентальной коры в Корякском нагорье.

БЕРИНГОВО МОРЕ

К настоящему времени накопился значительный материал, свиде
тельствующий о продолжении на шельфе, на дне Берингова моря, тек
тонических структур Чукотки и Корякского нагорья.

Шельф Берингова моря в северной и восточной его частях пред
ставляет собой обширную подводную равнину шириной от 250 до 
800 км. Западнее мыса Наварин он резко сужается до 5—25 км. Сред
няя глубина шельфа 130—150 м. Его внешняя граница характеризует
ся резко выраженным перегибом к континентальному склону. Послед
ний прослеживается до глубин 3500—3800 м, имея крутизну до 3—8?г 
а по бортам секущих его каньонов до 15—25° [3].

В Беринговом море, так же как и на суше, хорошо прослеживается 
Охотско-Чукотский вулканогенный пояс, разделяя области с различ
ным строением земной коры. К северо-востоку от него распространена* 
зрелая континентальная кора докембрийского возраста, а к юго-запа- 
ду — субконтинентальная кора [16, 17]. По данным ряда исследовате
ле



лей к вулканогенному поясу, по-видимому, относится толща, насыщен
ная магнитоактивными телами, которая установлена в северо-восточ
ной части Анадырского залива на глубинах от 0,5—1,5 до 2,5—4,5 км. 
Этот пояс хорошо прослеживается в юго-восточном направлении до
о. Св. Матвея, где обнажены эффузивы и вулканогенно-осадочные ком
плексы [34]. Наиболее древние породы (74,1—74,4 млн. лет, К—Аг- 
метод) представлены андезитами, дацитами, туфами, риолитовыми 
брекчиями. Они перекрываются мощными (до 250 м) потоками базаль
тов (64,8—2 млн. лет, К—Аг-метод) и андезитовыми туфами. Эффузи
вы прорваны дайками гранодиоритов, возраст которых, определенный 
калий-арго.новым методом, составляет 60,7 млн. лет [34].

Далее, через шельфовую часть Берингова моря до юго-западной 
Аляски непрерывной полосой протягивается зона высоких значений 
магнитных аномалий (1000 гамм и более). Ее северная граница, за
хватывая о. Нунивак, прослеживается почти до устья р. Кускоквим 
(юго-западная Аляска); южная проходит севернее островов Прибыло- 
ва до п-ова Аляска [36]. Возможно, что эта зона также продолжение 
вулканогенного пояса.

На территории Аляски существование вулканогенного пояса проб
лематично. Одни авторы [32] сравнивают с ним вулкано-плутониче
ские комплексы провинции Юкон — Коюкук, основываясь на анализе 
химизма пород и эпох магматической активности. Другие [38] сопо
ставляют с ним эффузивно-интрузивные образования п-ова Аляска.

Строение субконтинентальной коры между вулканогенным поясом 
и Алеутской котловиной установлено по геофизическим данным [7] и 
результатам драгировок (рис. 3). Поверхность Мохоровичича (грани
ца М) в глубоководной котловине находится на глубине 14—16 км от 
уровня моря, погружаясь до 29 км на шельфе, у островов Прибылова
[7]. Наиболее значительное увеличение мощности коры происходит в 
зоне континентального склона. Судя по данным морских геофизических 
работ и образцам пород, поднятых со склонов подводных каньонов, 
шельф северо-восточной части Берингова моря состоит из стратифици
рованных кайнозойских, а возможно, и несколько более древних отло
жений, несогласно перекрывающих поверхность «акустического фунда
мента». Предполагается, что этот фундамент является эрозионной по
верхностью в различной степени метаморфизованных мезозойских оса
дочных и вулканогенных пород складчатого основания.

«Акустический фундамент» деформирован и разбит многочислен
ными тектоническими нарушениями. Система разломов образует вытя
нутые грабенообразные прогибы [39]. В сторону Алеутской котловины 
фундамент круто погружается до глубины 5—7 км, а к северо-востоку 
(в сторону о. Нунивак) постепенно воздымается до глубин 0,5—1 км, 
образуя крупную положительную структуру — поднятие Нунивак [8].

Породы складчатого основания обнажены на островах Прибылова, 
а также в бортах подводных каньонов. Острова Прибылова сложены в 
основном серпентинизированными перидотитами [18], прорванными 
дайками гранодиоритов, возраст которых (К—Аг-метод) 50—57 млн. 
лет. Перекрывающие их основные эффузивы — четвертичного возраста
[27]. По мнению М. Марлоу и А. Купера [31], ультраосновные породы 
имеют мезозойский возраст, хотя положение их в структуре о-вов При
былова недостаточно ясно.

Породы акустического фундамента были неоднократно драгирова
ны в каньонах на краю континентального склона, ограничивающего на 
северо-востоке Алеутскую котловину. По данным Дж. Гопкинса и его 
соавторов [29], в каньоне Прибылова драгированы обломки, сложен
ные тонкопереслаивающимися (2—3 см) темно-серыми алевролитами 
и граувакковыми песчаниками с градационной слоистостью. Породы не 
метаморфизованы, не характерен для них и кливаж. Песчаники состо
ят из кварца, щелочного полевого шпата и обломков вулканических,' 
осадочных и метаморфических пород. Источником сноса для этих по
род был район, где широко развиты вулканические и метаморфические
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Рис. 3. Сейсмоакустический профиль через восточную часть Берингова моря (по [7]). 
Местоположение профиля см. на рис. 1. Соотношение вертикального и горизонтального

масштабов 1 : 5
1 — магнитовозмущающие тела (горизонтальные размеры не в масштабе), 2 — плотно
сти, г/см3, 3  — граница М, 4 — места сейсмических наблюдений методом преломленных 

волн, 5 — скорости продольных волн, км/с

образования. Драгированные породы содержат остатки диатомей, кок- 
колиты и пыльцу. В некоторых образцах встречаются многочисленные 
призматические слои раковин иноцерамов и плохо сохранившиеся ос
татки фораминифер кампанского возраста. С глубины 1500—2000 м на 
краю континентального склона были подняты аргиллиты, песчаники, 
лавобрекчии и тектонические брекчии [24]. Здесь же с акустического 
фундамента в девяти местах вдоль континентального склона (от кань
она Прибылова на расстоянии около 550 км на северо-запад) были об
наружены наиболее древние из поднятых ранее пород — мелководные 
песчаники, содержащие фауну двустворок позднеюрского возраста.

На северо-западе при приближении к Корякскому нагорью с края 
континентального склона были драгированы глинистые известняки, пе
реслаивающиеся с вулканомиктовыми песчаниками, алевролиты. Изве
стняки и алевролиты содержат пыльцу и споры, характерные для кам- 
пана или Маастрихта [31]. Данные драгировок подтверждают мнение 
М. Марлоу и А. Купера [31] о том, что акустический фундамент рас
сматриваемой части шельфа Берингова моря сложен сильно дислоци
рованными, главным образом осадочными породами мезозойского воз
раста.

Блоковая структура фундамента перекрыта мощным чехлом стра
тифицированных отложений. Граница между фундаментом и чехлом, 
по данным американских геологов [31], резко несогласная. В осадоч
ном чехле рассматриваемой части шельфа Берингова моря выделяют
ся крупные линейно вытянутые вдоль континентального склона проги
бы, в которых мощности толщ чехла резко возрастают (см. рис. 1). 
Простирание их параллельно северо-западному склону Алеутской кот
ловины. Целая система линейно вытянутых прогибов протягивается от 
востока Корякского нагорья (впадина Анадырского залива) до юго- 
западной Аляски (впадина Бристольского залива).
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Морфологически это грабенообразные структуры с углами наклона 
бортов до 20°, разделенные между собой валообразными поднятиями. 
Наиболее крупное поднятие — хребет Шумагин — Наварин протягива
ется практически вдоль всего Беринговоморского шельфа. Один из 
наиболее крупных седиментационных прогибов — Наваринский распо
ложен к юго-востоку от одноименного мыса. Он имеет овальную фор
му (400X190 км). Его максимальная глубина (по кровле акустического 
фундамента) превышает 6,5 км. Близкий к нему по размерам прогиб 
Бристольского залива примыкает к юго-западной части Аляскинского 
полуострова. Его глубина достигает 3,5 км. Прогиб Св. Георгия, распо
ложенный к юго-востоку от о-вов Прибылова, наиболее глубокий; аку-‘ 
стический фундамент здесь погружен более чем на 7 км.

Осадочный чехол рассматриваемых бассейнов имеет трехчленное 
строение [2] и характеризуется скоростями прохождения сейсмических 
волн от 1,6 до 4,3 км/с. Нижняя осадочная толща не выдержана по 
простиранию и достигает максимальной мощности (до 7 км) около 
побережья Корякского нагорья. Она представлена светло-серыми и 
голубовато-серыми аргиллитами, плотными алевролитами и в меньшей 
степени карбонатными и вулканомиктовыми песчаниками. Раннепалео
геновый, а возможно, и несколько более древний их возраст устанав
ливается на основании обширного комплекса диатомей, который был 
выделен из образцов, поднятых в каньоне [29]. Средняя толща просле
живается повсеместно. Ее мощность в пределах шельфа 1,5—2,5 км; 
максимальная до 4 км. Она сложена олигоцен-среднемиоценовыми 
вулканогенно-терригенными и флишоидными образованиями: кремни
стыми аргиллитами с остатками диатомей, вулканомиктовыми мелко
зернистыми песчаниками, микритовыми известняками, конгломерата
ми, содержащими обломки осадочных и вулканогенных пород. Верхняя 
осадочная толща на Беринговоморском шельфе и в смежных с ним 
глубоководных котловинах обладает относительно постоянной мощно
стью около 1 км. Входящие в ее состав отложения позднемиоценово
го — четвертичного возраста представлены тонкими терригенными по
родами, пелитоморфными туфами и микритовыми известняками.

Таким образом, имеющиеся геофизические материалы и данные 
драгирования (ориентировка зон магнитных аномалий, сходство пород, 
поднятых с акустического фундамента с отложениями, широко распро
страненными на суше, линейно вытянутая форма кайнозойских проги
бов, прослеживающихся на континентальном склоне и шельфе от вос
тока Корякского нагорья до южной Аляски) свидетельствуют о том, 
что тектонические структуры востока Корякского нагорья могут про
тягиваться до юго-западной Аляски.

АЛЯСКА

Выше было показано, что тектонические структуры восточной части 
Корякского нагорья прослеживаются на дне Берингова моря вплоть до 
юго-западной Аляски. Это позволяет предположить в этом регионе на
личие их структурно-формационных гомологов.

В юго-западной и южной Аляске, вдоль побережья Аляскинского 
залива, существует несколько районов, сложенных сходными по соста
ву и строению отложениями, близкими по возрасту, пространственному 
расположению и характеру тектонических деформаций. Они объединя
ются нами в три (с юга на север) структурно-формационные зоны: 
Якатага, Валдиз, Селдовия (рис. 4).

Зона Якатага прослеживается от островов Ситкинак на юго-западе 
по южному берегу о. Кадьяк до северной части Аляскинского залива. 
Она включает в себя формации Гост-Рокс, Ситкалидак и Ситкинак 
[33], сопоставляемые с группой Орка (юго-восточная Аляска — район 
пролива Принца Вильяма). На юге эти отложения уходят на шельф 
Аляскинского залива, на севере — по системе пологих разрывов (Чу- 
гас Бэй, Контакт) перекрываются отложениями зоны Валдиз.
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Рис. 4. Схема размещения основных структурных элементов южной части Аляски 
1—4 — тектонические зоны: 1 — Якатага, 2 — Валдиз, 3 — Селдовия, 4 — Матануска; 
5 — кайнозойские комплексы Алеутской дуги; 6—7 — поднятие Гудньюс: 6— автохтон 
(группа Кускоквим и ее формационные аналоги), 7 — аллохтон (группа Гемук); 8  — 
зона Врангелия; 9 — выступы метаморфического основания и палеозойского чехла; 10— 
покровы кайнозойских базальтов; 11— гранитоиды Аляскинского батолита; 12 — кай
нозойские и четвертичные наложенные впадины; 13 — основные разломы (цифры на 
схеме): 1— Тогиак—Тикчик, 2 — Фэруэлл, 3 — Мульхатка, 4 — Бруин Бэй, 5 — Игл Ри

вер, 6 — Бордер Рэндж, 7 — Контакт, 8 — Фейервезер, 9 — Тотчунда, 10 — Денали

Формация Гост-Рокс распространена на юго-востоке о. Кадьяк. Она 
состоит из глинистых сланцев, алевролитов и аргиллитов с маломощ
ными прослоями известняков, туфогенных песчаников и редкими по
кровами толеитовых базальтов. В целом толща характеризуется фли- 
шоидным строением. Мощность ее достигает 5000 м. Находки планк
тонных фораминифер датируют возраст формации палеоценом [33].

Значительно шире распространены отложения формации Ситкали- 
дак, состоящей из переслаивающихся средне- и мелкозернистых песча
ников с карбонатным цементом и глинистых сланцев. Характерно чере
дование пачек более грубого и более тонкого состава, мощность отло
жений достигает 3000 м. На основании своего стратиграфического по
ложения возраст формации предполагается эоцен-олигоценовым.

Формация Ситкинак значительно грубее по составу. Это полимик- 
товые гравелиты, конгломераты, песчаники, содержащие линзы и про
слои алевролитов, углистых сланцев и углей. Отложения содержат ос
татки флоры олигоценового возраста. Мощность формации около 
1500 м.

Все отложения несогласно перекрываются породами формации Нэр- 
роу Кейп. Она сложена песчаниками, гравелитами, конгломератами и 
алевролитами, накопление которых происходило в прибрежно-морских 
условиях. Часто встречаются прослои ракушечников. Мощность форма
ции Нэрроу Кейп колеблется от 150 до 700 м. Возраст ее датируется 
на основании находок раковинной фауны поздним олигоценом — ран
ним миоценом (рис. 5).

Зона Якатага просто построена. Слагающие ее породы кайнозоя 
вдоль побережья Аляскинского залива смяты в широкие синклиналь
ные складки, разделенные узкими, часто асимметричными антиклина
лями. Синклинали имеют корытообразную форму. Структуры разбиты 
крутыми разрывными нарушениями, идущими как вдоль, так и вкрест 
их простирания. В центральной части зоны складки приобретают более 
спокойный, брахиформный облик. Наиболее сильной деформации отло
жения подверглись в северной части зоны, вблизи надвига Контакт. 
Толщи смяты там' в сложные, часто изоклинальные складки с южной 
вергентностью.

Зона Валдиз сложена флишоидамй мелового возраста, прослежи
вающимися от о. Санак на юго-западе до восточного окончания гор
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Рис. 5. Сводные стратиграфические колонки структурно-формационных зон южной
Аляски

t  — конгломераты и гравелиты; 2 — песчаники; 3 — алевролиты и аргиллиты; 4 — из
вестняки; 5 — яшмы; 6 — кремни; 7 — лавы основного состава. Цифры на схеме — вы

деляемые структурно-формационные зоны: 1 — Якатага, 2 — Валдиз, 3 — Селдовия

Чугач, на расстояние около 1700 км при ширине свыше 100 км [35]. 
На северо-востоке формационные комплексы зоны Валдиз ограничены 
крупным разломом Бордер Рэндж, отделяющим их от верхнепалеозой
ских метаморфических пород и мезозойских шельфовых отложений. На 
севере и северо-западе по почти горизонтальному надвигу (Игл Ривер) 
они перекрыты породами, входящими в зону Селдовия..

Отложения зоны Валдиз включают в себя несколько толщ: на ост
ровах Шумагин и Санак это формация Шумагин; на о. Кадьяк — фор
мация Кадьяк; на п-ове Кенай — группа Валдиз; безымянные отложе
ния хребта Фейервезер и граувакки Ситка на островах Чичагов и Ба
ранов. По имеющимся данным [19, 20], возраст этих пород датирует
ся по макрофауне от поздней юры до Маастрихта включительно. Терри- 
генные породы зоны Валдиз слагают мощную флишоидную толщу. По 
типу стратификации и процентному соотношению пород выделяются 
[29]: 1 — алевролиты и аргиллиты, содержащие отдельные прослои
мелкозернистых песчаников; 2 — флиш; 3 — средне- и грубозернистые 
песчаники с тонкими прослоями алевролитов. В песчаниках наблюда
ется градационная и маятниковая слоистость. В наиболее грубых их 
разностях часто встречаются обломки различных пород. Мощность 
отложений неясна из-за их интенсивной дислоцированности, но, види
мо, превышает 3000 м.

Породы зоны Валдиз интенсивно деформированы. Встречаются пря
мые, наклонные, опрокинутые и, реже, лежачие складки. Крупные 
складки осложнены мелкой складчатостью. Степень сжатия складок 
значительная, углы падения крыльев обычно составляют 45—60°. Име
ются пояса изоклинально смятых пород. Почти повсеместно развит 
кливаж [26]. Складчатая структура осложнена многочисленными, на
клоненными к северо-западу разрывами. Терригенные породы сильно 
брекчированы и милонитизированы. Широко развиты зеленокаменно 
измененные породы [19]. Степень деформации пород резко возрастает 
вдоль границы с зоной Селдовия.

Зона Селдовия прослеживается узкой прерывистой полосой от
о. Кадьяк до восточного побережья Аляскинского залива. Северным 
,ограничением зоны является крупный, крутопадающий к северу разрыв
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Бордер Рэндж, который протягивается от о. Кадьяк до о. Ванкувер, 
Отложения зоны объединяют несколько сходных толщ: комплекс Уяк 
на о. Кадьяк; комплекс Селдовия Бэй на о. Баррен и п-ове Кенай; ком
плекс Мак-Хью в горах Чугач северо-восточнее города Анкоридж.

Комплекс Уяк протягивается узкой полосой вдоль северо-западного 
берега о. Кадьяк. Он сложен тонкослоистыми песчаниками, спилитами, 
кремнистыми сланцами и аргиллитами, в меньшей степени конгломера
тами, гравелитами, известняками. Часто породы превращены в авто- 
кластический меланж. К таким участкам приурочены блоки полосча
тых габбро, клинопироксенитов, дунитов и плагиоклазовых перидоти
тов, а также палеозойских кремнистых пород и известняков. В северо- 
западной части острова параллельно основному простиранию структур 
прослеживается зона метаморфических сланцев. Комплекс Уяк беден 
фаунистическими остатками. В терригенных породах найдены неопре
делимые остатки макрофауны, а из кремнистых пород выделены радио
лярии палеозойского и позднеюрско-раннемелового возраста [23], 
Принципиальных отличий в строении комплексов Уяк, Селдовия и 
Мак-Хью нет. Строение двух последних комплексов описано в ряде ра
бот [22, 23, 30] и поэтому здесь не рассматривается.

Зона Селдовия имеет исключительно сложное внутреннее строение. 
Слагающие ее породы смяты в напряженные складки. Необычайно ши
роко развиты структуры кливажа и пластического течения. Многочис
ленные зеркала скольжения указывают на наличие послойных и секу
щих срывов. На обширных территориях степень деформации пород на
столько велика, что первоначальная стратификация пород нарушает
ся — толщи дезинтегрируются до состояния автокластического мелан
жа. При кажущейся хаотичности меланж построен упорядоченно: ори
ентировка трещин кливажа и падение многочисленных разрывов стро
го выдерживаются. Протягиваясь вдоль простирания зоны, они везде 
падают в северных румбах. Почти повсеместно породы затронуты про
цессами зеленосланцевого метаморфизма с проявлением цеолитов, пре- 
нита и пумпеллиита.

При тектоническом совмещении зон Валдиз и Селдовия, видимо, 
происходило смешивание слагающих их комплексов. Об этом свиде
тельствуют отторженцы (до нескольких километров в поперечнике) 
турбидитов зоны Валдиз, наблюдаемые в современной структуре среди 
кремнисто-граувакковых отложений зоны Селдовия [23].

Приведенный материал показывает, что по своим литолого-форма- 
ционным характеристикам зона Селдовия соответствует Майницкой 
зоне, а зона Валдиз — Алькатваамской. Кайнозойские отложения зоны 
Якатага сходны с породами Нижнехатырской зоны.

* *
*

Рассмотренные выше линейно вытянутые зоны протягиваются па
раллельно побережью залива Аляска. Но и в более северных районах 
Аляски также встречаются сходные с наблюдаемыми в южной Аляске 
отложения. Они находятся в иной структурной обстановке, слагая уча
стки сложной изометричной конфигурации (см. рис. 4).

Так, в районе залива Гудньюс геологические структуры имеют по
кровно-складчатый характер [28]. Автохтон сложен породами группы 
Кускоквим. Это мощная терригенная толща, возраст которой датиру
ется альбом — Маастрихтом. Нижняя ее часть сложена морскими от
ложениями: граувакками, алевролитами, песчаниками, конгломерата
ми. В верхней — наряду с морскими появляются терригенные субаэ- 
ральные отложения. Общая мощность группы Кускоквим достигает' 
3000 м. Аллохтон сложен породами группы Гемук (верхний палео
зой — нижний мел). Наиболее древние пермские слои содержат остат
ки макрофауны. В более молодых породах есть радиолярии мезозой
ского возраста и остатки фауны двустворок. Сложность строения, пло
им



хая обнаженность и незначительное количество фауны позволяют лишь 
условно расчленить группу на три части, соотношения между которы
ми неясны: 1 — туфотерригенные отложения (Pz3—Mz); 2 — вулкано
генные, вулканогенно-осадочные и терригенные породы (J3—КО; 3 — 
туфы и осадочные породы (Ki). Среди них встречаются крупные ли
нейно вытянутые тела ультрабазитов и полосчатых габбро, радиологи
ческие датировки которых указывают на их юрский возраст.

В районе мыса Пирс обнаружены лавсонитсодержащие сланцы и 
остатки офиолитового комплекса: метаморфизованные, родингитизиро- 
ванные габбро, зеленые сланцы, вулканогенные породы, спилиты, пла- 
гиограниты [28]. Отложения группы Гемук содержат блоки и глыбы 
известняков и кремнисто-терригенных пород с остатками макро- и мик
рофауны ордовикского, девонского и пермского возраста. Видимо, они 
являются реликтами тектонизированного основания, на котором про
исходило формирование кремнисто-вулканогенно-терригенных образо
ваний группы Гемук. По своим литолого-формационным особенностям 
породы группы Гемук близки к одновозрастным образованиям зоны 
Селдовия, а отложения группы Кускоквим сходны с породами зоны 
Валдиз.

(^С У Ж Д Е Н И Е

Эволюция структуры южной и юго-западной Аляски большинством 
американских исследователей в настоящее время интерпретируется с 
позиций тектоники плит. Земная кора этого региона рассматривается 
как совокупность разновозрастных комплексов (аккреционная призма), 
возникшая при длительном пододвигании (субдукции) с юга на север 
тектонических плит Кула и Фараллон под Северо-Американский кон
тинент [21, 23, 25, 39] и мн. др.

Окраина этого континента представляла собой в мезозое, по мне
нию Л. Рэймонда и С. Свэнсона, зону перехода континент — океан ан
дийского типа. В ее пределах в мезозое существовали вулканические 
островные дуги и глубоководный желоб, протягивавшийся от южной 
Аляски до Чукотки. На основании палеонтологических и радиологиче
ских датировок вулканических и осадочных пород и магматических 
комплексов Л. Рэймондом и С. Свэнсоном [37] устанавливаются ак
тивные периоды аккреции и плутонизма — в триасе (220—195 млн. 
лет), в ранней юре (184—176 млн. лет), в среднем мелу (108—83 млн. 
лет), в раннем палеогене (65—60 млн. лет), в среднем палеогене (50— 
40 млн. лет) и неогене (25—0 млн. лет).

Большинство авторов [25, 39] считают, что активная субдукция 
океанической коры Тихого океана непосредственно под континент про
исходила в мезозое (позднем триасе — мелу). Но с момента заложения 
Алеутской дуги (ранний палеоген) активная субдукция сместилась в 
зону сочленения этой дуги с Тихим океаном [39], т. е. Алеутская дуга 
отделила фрагмент океанической плиты от остальной части Тихого 
океана, сформировав глубоководную Алеутскую котловину.

С точки зрения тектоники плит аналогичное строение имеют и дру
гие регионы северного континентального обрамления Алеутской котло
вины. Так, тектоническая структура Корякского нагорья обычно трак
туется как зона, связанная с субдукцией и пододвиганием на север 
океанической литосферы [39]. Наибольшие трудности возникают при 
трактовке строения сегмента континентальной окраины, протягиваю
щегося от островов Прибылова на северо-запад до Корякского на
горья. Северо-восточная ориентировка этого участка совпадает с на
правлением движения океанической плиты. Возникновение складчатых 
зон на дне Берингова моря, протягивающихся от южной Аляски до 
Корякского нагорья, трудно объяснимо с точки зрения простого меха
низма субдукции. Поэтому, используя эту модель, приходится предпо
лагать здесь существование крупной зоны сдвиговых деформаций се
веро-западного простирания на границе океанической и континенталь
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ной литосферы. С нашей точки зрения наличие такой зоны представ
ляется мало обоснованным.

В то же время сравнение геологии востока Корякского нагорья, 
южной и юго-западной Аляски показывает, что между этими региона
ми существует много общего. Хорошо сопоставляются отдельные тек
тонические зоны и основные этапы их деформации. Выше было показа
но, что такими гомологами являются: Нижнехатырская зона — зона 
Яктага, Алькатваамская зона — зона Валдиз, Майницкая зона — зо
на Селдовия. Выявленный в восточной части Корякского нагорья Эко- 
найский пакет аллохтонных пластин непосредственных структурных 
аналогов на Аляске не имеет, хотя сходные по возрасту и литологии 
породы и встречаются в виде тектонических блоков в зоне Селдовия.

Имеющиеся геофизические данные и результаты драгировок свиде
тельствуют о продолжении структур востока Корякского нагорья по 
дну Берингова моря до южной и юго-западной Аляски. Достаточно 
уверенно прослеживается Охотско-Чукотский вулканогенный пояс. Су
дя по ориентировке линейно вытянутых зон магнитных аномалий, в 
этом же направлении (в сторону южной Аляски) протягиваются и 
структуры Корякского нагорья [4]. Такое же простирание имеют и кай
нозойские прогибы на шельфе и континентальном склоне. Их линейно 
вытянутая ориентировка, видимо, отражает более древний структур
ный план. Резкое структурное несогласие между акустическим фунда
ментом и осадочным чехлом свидетельствует о резкой тектонической 
перестройке, совпадающей с крупным этапом тектонических деформа
ций в Корякском нагорье. Накопление отложений кайнозойского чех
ла во впадинах шельфа Берингова моря коррелируется во времени с 
формированием палеогенового неоавтохтона в Корякском нагорье.

Породы, поднятые с континентального склона между восточной Ко
рякией и южной Аляской, широко распространены в континентальных 
частях этих районов. Драгированные во многих местах породы с позд
неюрской фауной свидетельствуют, что в Берингово море продолжают
ся структуры Корякского нагорья. Продолжение сюда более южной 
Укэлаятской зоны мало вероятно, так как наиболее древняя фауна в 
этой зоне позднемеловая, а более древние отложения отсутствуют.

Выявленное сходство тектонических зон Корякского нагорья и юж
ной и юго-западной Аляски позволяет считать, что рассматриваемая 
часть Тихоокеанского тектонического пояса представляет собой единую 
геодинамическую систему. Определяющим процессом эволюции зем
ной коры в этой системе было превращение океанической коры в кон
тинентальную. Но процесс этот был не однонаправленным, а сопровож
дался тектонической деструкцией, приводившей к формированию ново
образованных прогибов с субокеаническим типом коры. По-видимому, 
различными частями этого бассейна (вновь возникавшего) и являются 
выполненные сходными кремнисто-вулканогенно-граувакковыми отло
жениями Ваежско-Алганская и Майницкая зоны.

Сходство формационного состава и структурного положения юрско- 
меловых комплексов Корякского нагорья и Южной Аляски указывает 
на то, что их формирование происходило в близких условиях. Процесс 
тектонического растяжения в поздней юре охватил также обширную 
территорию южной и юго-западной Аляски, где произошло образование 
нескольких седиментационных бассейнов, часть из которых формиро
валась на коре океанического типа. В южной части региона таким бас
сейном являлась зона Селдовия, выполненная кремнисто-вулканоген
ными и граувакковыми комплексами. Севернее, в районе Гудньюс, ви
димо, существовали сходные условия растяжения. Об этом свидетель
ствуют мощные кремнисто-вулканогенные толщи верхней юры и мела, 
входящие в группу Гемук. В отличие от зоны Селдовия, где осадкона- 
копление началось на первичной коре океанического типа, бассейн 
Гудньюс заложился на тектонизированной палеозойской субконтинен
тальной коре, на что указывают крупные блоки известняков и туфо- 
терригенных пород палеозоя, также входящих в группу Гемук. Эти бас
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сейны были, видимо, разделены участком континентальной коры, в 
пределах которого происходило формирование крупного Южно-Аляс
кинского гранитоидного батолита.

Сходство характера тектонического развития Корякского нагорья и 
южной Аляски подтверждается также хорошей корреляцией основных 
этапов тектонических движений. Крупные тектонические перестройки 
происходили, как было показано выше, практически одновременно. 
Этапы тектонического сжатия чередовались с этапами растяжения, ко
торое приводило к деструкции уже сформировавшейся коры. Террито
рия южной Аляски в мезозое представляла собой не простую зону пе
рехода континент — океан андийского типа, а сложнопостроенную об
ласть, включающую в себя новообразованные моря, островные дуги, 
желоба, междуговые бассейны.

Основным процессом эволюции земной коры в рассмотренной обла
сти является трансформация коры океанической в континентальную, 
которая вообще происходит двумя способами: автохтонным и аллохтон
ным [15]. В нашем случае формирование континентальной коры про
исходило автохтонным способом за счет многократного тектонического 
совмещения различных формационных комплексов океанической и пе
реходной стадий развития земной коры и последующим их аллохими- 
ческим метаморфизмом. Процесс тектонического скучивания опреде
лялся в основном последовательным пододвиганием более внешних (по 
отношению к континенту) частей бассейнов под более внутренние.

Своеобразием Корякского нагорья и южной Аляски является то, 
что эти области в своем развитии прошли полностью лишь первую ста
дию указанной трансформации — стадию скучивания масс горных по
род. Стадия же метаморфической переработки еще далеко не закон
чена. Наиболее активно она происходила в кайнозое, о чем свидетель
ствует массовый кислый и средний вулканизм известково-щелочного 
типа. Продукты этого вулканизма развиты практически на всей тер
ритории Корякского нагорья, что свидетельствует об интенсивных ме
таморфических, вплоть до полного расплавления, преобразованиях ниж- 
тих частей коры и верхней мантии. На Аляске для этого этапа харак
терен гранитоидный магматизм.

По-видимому, вновь возникший гранитно-метаморфический слой 
рассмотренных областей наращивал более древние континентальные 
ядра. В сторону Берингова моря мощность субконтинентальной земной 
коры резко уменьшается, а гранитно-метаморфический слой выклини
вается. Зона выклинивания этого слоя приходится на шельф и конти
нентальный склон. Скорее всего это связано с меньшей суммарной 
мощностью тектонических пластин в этой зоне и как следствие их 
меньшей метаморфической переработкой. К настоящему времени мощ
ность земной коры в Корякском нагорье достигает 36—40 км. Но от
сутствие калиевых гранитоидов и верхних моласс свидетельствует о 
том, что окончательное становление континентальной земной коры еще 
не произошло.
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Г E O T  Е К Т  О Н  И К  А
№ 6 Ноябрь — Декабрь 1983

УДК 551.241 :571.64

З Л О Б И Н  Т. К.

СТРОЕНИЕ ЗЕМНОЙ КОРЫ И ВЕРХНЕЙ МАНТИИ 
МАЛОЙ КУРИЛЬСКОЙ ГРЯДЫ ПО СЕЙСМИЧЕСКИМ ДАННЫМ

Выполнены глубинные сейсмические исследования методом обменных 
волн землетрясений на островах Малой Курильской гряды. Установлены 
особенности глубинного строения земной коры и верхней мантии до глу
бин 60 км. Выявлены границы обмена, связываемые с малокурильским 
вулканогенно-осадочным и матакотанским комплексами, поверхностью 
основания позднемеловой геосинклинали, кровлей «базальтового» слоя и 
подошвой земной коры. Выделены внутрикоровые и глубинные разломы. 
Установлена резкая деформация разделов, отождествляемых с основа
нием позднемеловой геосинклинали и подошвой земной коры. Рассмотре
ны некоторые особенности геодинамики и магматизма.

Имевшиеся до последнего времени сейсмические данные о глубин
ном строении земной коры в районе Малой Курильской гряды были 
получены на профилях ГСЗ, выполненных на прилегающих акваториях 
Тихого океана [3, 14, 17] и проложенных в основном ортогонально 
простиранию дуги. В связи с этим сейсмические границы, фиксировав
шиеся на глубине 8—10 км и более, начинали прослеживаться на уда
лении 10—20 км от островов, а граница, отождествляемая с подошвой 
коры (поверхностью Мохоровичича),— на расстоянии 40—50 км [1, 
14]. Таким образом, в результате упомянутых выше исследований осо
бенности глубинного строения непосредственно островного поднятия 
гряды в полосе шириной от 20—40 (для средней части коры) до 80— 
100 км (для низов ее) оставались практически неизученными. Наибо
лее близко к островам Малой гряды располагается ориентированный 
субпараллельно их простиранию профиль ГСЗ 22 [17]. Однако непо
средственно в районе островов (ПК 0—90) он оказался малоинформа
тивен. На отрезке профиля напротив островов построен лишь разрез в 
изолиниях скорости и не установлено ни одной сейсмической границы. 
Первая из них выделена лишь начиная с ПК 90, т. е. в районе подвод
ного хребта Витязь в 15—20 км северо-восточнее о. Шикотан.

Поскольку наиболее доступны для прямых геологических наблюде
ний именно острова гряды, где горные породы обнажаются на дневной 
поверхности, а подводная часть гряды изучена значительно слабее и 
дает мало возможности провести геологическую интерпретацию глу
бинных разрезов, для изучения особенностей глубинной структуры зем
ной коры и верхней мантии непосредственно под островами гряды и 
сопоставления их с реально наблюдаемым геологическим строением в 
1979 г. Сахалинским комплексным научно-исследовательским институ
том ДВНЦ АН СССР впервые были выполнены глубинные сейсмиче
ские исследования непосредственно на островах Малой Курильской 
гряды: Шикотан, Полонского, Зеленый, Юрий, Анучина.

Работы проводились методом обменных волн землетрясений 
(МОВЗ) с применением пяти автономных сейсмических станций «Че
репаха», укомплектованных трехкомпонентными сейсмоприемниками 
НСП-3 с собственной частотой 1 гц. Сейсмические станции были уста
новлены в 10 точках (рис. 1) в основном на расстоянии 5—7 км друг 
от друга. Исключением являлся разрыв в районе о. Полонского, где 
этот интервал составлял 15—25 км.

Наблюдения выполнялись на двух стоянках в течение 47 суток. За 
это время было зарегистрировано 326 землетрясений с эпицентральны- 
ми расстояниями от нескольких до 6000 км и более.
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Выделение на сейсмограммах обменных волн и их доследующая ин
терпретация проводились в соответствии с критериями и принципами, 
изложенными в работах [2, 9, 10]. Особенности методики интерпрета
ции в исследуемом регионе отмечены в работах [4, 12]. Использован
ные в расчетах средние скорости" были получены по * данным ГСЗ на 
Южных Курильских островах [12] и профиле ГСЗ 22 [17].

В результате выполненных исследований МОВЗ стало возможным 
осветить строение земной коры и верхней мантии в интервале глубин: 
от 1 до 140 км и более. Ниже приведен глубинный сейсмический раз
рез литосферы, построенный до глубин 60 км, и структурные схемы по 
основным глубинным горизонтам.

Рис. 1. Схема островов Малой Курильской гряды (по К. Ф. Сергееву, 1976) и распо
ложения сейсмических станций записи

1—5 — литолого-петрографические комплексы: 1 — димитровский (верхний мел, кампан 
(?)) и матакотанский (верхний мел, кампан); 2 — малокурильский вулканогенно-оса
дочный (верхний мел, кампан — Маастрихт), 3 — ноторо-томаринский (верхний мел — 
палеоген, Маастрихт — даний (?)), 4 — шикотанский (верхний мел (?)), 5 — малоку
рильский интрузивный (возраст не установлен); 6 — разломы установленные (сплош
ная линия) и предполагаемые (пунктир); 7 — пункты установки сейсмических станций;

8 — профиль ГСЗ 22 [по 17]; сплошные волнистые линии — изогипсы дна

Прежде чем рассматривать выявленные особенности глубинной 
структуры Малокурильского геоантиклинального поднятия, приведем 
краткую характеристику его геологического строения. Изучением гео
логического строения этого района в разные годы занимались Я. Саса, 
Т. Хиробаяси, Ю. С. Желубовский, Г. П. Вергунов, А. Ф. Прялухин, 
Н. А. Соловьева, А. В. Горячев, Э. Н. Казакова, В. К. Гаврилов, 
Ю. Л. Неверов, Р. И. Родионова, В. И. Федорченко, Т. И. Фролова 
и др. Последние данные о геологии гряды опубликованы в работах [5, 
7, 13, 15].

В результате вышеназванных исследований в пределах Малой Ку
рильской гряды были выделены основные вулканогенно-осадочные и 
интрузивные комплексы пород, различающиеся как по времени их 
формирования, так и по литолого-петрографическому составу и струк
турному положению.

Согласно результатам К. Ф. Сергеева [13], М. И. Стрельцова [15],
Э. Н. Казаковой с соавторами [5], схема стратиграфического расчле
нения образований Малой Курильской гряды в возрастной последова
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тельности представляется в следующем виде: эффузивные (основного, 
реже среднего состава) и интрузивные (габбро, габбро-диабазы, доле- 
риты и базальты) образования димитровского комплекса (верхний мел, 
кампан (?); вулканогенно-осадочные, эффузивные и интрузивные обра
зования (туфобрекчии, туфоконгломераты и базальты) матакотанско- 
го комплекса1 (верхний мел, кампан); вулканогенно-осадочные отло
жения (песчаники, алевролиты и аргиллиты) с пластовыми интрузия
ми щелочных базальтоидов малокурильского комплекса (верхний мел, 
кампан — Маастрихт); эффузивы (лавы и лавобрекчии базальтов, ан- 
дезито-базальтов и реже андезитов) ноторо-томаринского комплекса 
(верхний мел — палеоген (?)); габброиды шикотанского интрузивного 
комплекса (верхний мел (?)).  Учитывая роль пород различного проис
хождения в вышеназванных комплексах, они могут быть представлены 
в виде следующего ряда: димитровский эффузивно-интрузивный, мата- 
котанский вулканогенно-осадочный, малокурильский вулканогенно-оса
дочный, малокурильский интрузивный, ноторо-томаринский эффузив
ный и шикотанский интрузивный [13].

Анализ сейсмических материалов показал, что обменные волны от
носительно образующих их продольных волн выделяются на временах 
запаздывания до 15 с и более. Это свидетельствует о том, что литосфе
ра и верхняя мантия под островами Малой Курильской гряды расслое
на до глубин не менее 140 км. В интервале глубин от 1 до 60 км уста
новлено семь сейсмических границ I рода. В целом разрез по степени 
расслоенное™ может быть разделен на верхнюю, наиболее дифферен
цированную часть, где до глубин 30 км установлено пять выдержан
ных границ обмена и нижнюю — от 30 до 50 км, где выделено лишь две 
границы, причем нижняя — дискретно.

Рассмотрим особенности рельефа и глубин залегания выделенных 
сейсмических границ обмена.

Самая верхняя граница обмена Ко плавно воздымается с глубины
1,2 км на юго-западном окончании профиля под о. Анучина до 0,4— 
0,5 км под проливом, разделяющим острова Юрий и Зеленый (рис. 2). 
Далее на северо-восток она резко погружается под северо-восточной 
частью о. Зеленый до глубины около 2 км. В районе о. Полонского пер
вая от поверхности граница обмена устанавливается на глубине 0,6 км. 
Это единственная сейсмическая граница, выделенная в интервале глу
бин от 0 до 5 км, и, очевидно, она может быть идентифицирована с вы
деленной западнее на ПК 1—5 границей Ко• Под о. Шикотан в рас
сматриваемом интервале глубин первая сверху граница устанавлива
ется на глубине от 1 (в районе ПК 8) до 2,6—3,0 км (севернее ПК 7 
и ПК 9). В целом в разрезе вдоль о. Шикотан геометрия этой грани
цы обрисовывает синклиналь в южной части острова и антиклиналь в 
центральной (рис. 3, а).

Ниже по разрезу выделена граница обмена Ki• Она залегает в ин
тервале глубин от 3 до 6 км (см. рис. 2; 3, а). Как в юго-западной ча
сти профиля под островами Анучина и Юрий, так и в северо-восточ
ной .— под о. Шикотан, поверхность эта резко деформирована и обра
зует систему горст-антиклинальных поднятий и грабен-синклинальных 
прогибов. В южной части профиля граница Ki в целом погружается с 
глубин 3 (под о. Анучина) до 6 км под северным окончанием островов 
Зеленый и Полонского, претерпевая разрыв в районе северного окон
чания о. Анучина и южного окончания о. Зеленый и трижды под
о. Юрий. В целом по разрезу под о. Юрий устанавливаются два под
нятия (до 3 км) границы Ki и разделяющий их в центральной части 
острова прогиб с амплитудой 1,2 км и шириной около 3 км. Под о. Зе
леный горизонт Ki плавно погружается с 4,5 до 6 км. На таких же глу
бинах этот раздел выделяется под о. Полонского. Под о. Шикотан вто
рая сверху граница обмена, отождествляемая с горизонтом Ки выде-

1 К этому же комплексу, по мнению К. Ф. Сергеева, следует отнести образования 
так называемой зеленовской свиты.
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о. Ю рий
а Анучина о. Зеленый о.Полонсного о. Шикотан

Рис. 2. Глубинный сейсмический разрез земной коры и верхней мантии Малой Ку
рильской гряды

1 — пункты установки сейсмических станций; 2 — границы обмена, связанные с разде
лами в земной коре (а) и ее подошвой (б) ; 3 — разломы; 4—5 — изолинии (4) и зна
чения (5) средних скоростей, полученные вдоль профиля ГСЗ 22 [по 17]; 6 — значения 
скоростей P -волн в верхней мантии [по 16]; 7 — положение преломляющей границы, 
установленной по данным ГСЗ (профиль 22) и отождествляемой Ю. В. Тулиной с по

верхностью Мохоровичича; V, УТ — значения средней и граничной скорости

ляется уверенно на глубинах 3,5—5,8 км. Так же как и в юго-западной 
части профиля, горизонт Ki имеет сложную морфологию и представ
ляет собой структуру чередующихся горстов и грабенов. При этом про
гиб до 5—8 км устанавливается между ПК 7 и 8 и до 5,5 км между 
ПК 8 и 9. Резкий подъем границы Ki (до 3,3 км) выявлен под ПК 8. 
Между ПК 7 и 8 выделяются три внутрикоровых разлома. Севернее 
ПК 9 и южнее ПК 7 эта граница выполаживается и залегает слабона
клонно. Рельеф следующей границы обмена, обозначенной как К2, сла
боволнистый. Глубина залегания варьирует в довольно узком диапа
зоне (7,5—9,0 км в юго-западной части профиля и 8,8—9,5 км — в севе
ро-восточном) (см. рис. 2). Под южным окончанием о. Зеленый уста
навливается плавный прогиб ее до максимальной величины — 9,5 км. 
Ширина его около 18 км. Форма прогиба — асимметричная синклиналь, 
северо-восточное крыло которой более крутое и сброшено по разлому 
в районе ПК 5.

Под о. Шикотан эта граница плавно воздымается с глубины 9,2 км 
в юго-западной части острова до 8,6 км в северо-восточной. Локальное 
погружение ее шириной 6—8 км устанавливается по разрезу между 
ПК 8 и 9.

В плане (рис. 3, б) рельеф этой поверхности представляет собой ли
нейно вытянутый в субмеридиональном направлении прогиб, ось кото
рого проходит между о. Полонского и о. Шикотан и расположена под 
небольшим углом к простирайию дуги.

Еще положе рельеф следующей границы обмена /Сз, залегающей на 
глубинах от 14 до 15 км (см. рис. 2). Эта поверхность незначительно 
прогибается под островами Юрий и Зеленый и центральной частью 
о. Шикотан. Подъем ее установлен в районе о. Полонского и южного 
окончания о. Анучина. Ширина складки составляет 40—50 км. Северо- 
восточнее ПК 7 под о. Шикотан граница Кз прерывается и более не 
прослеживается.
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Рис. 3. Структурные схемы по горизонту Ко и Ki (а), К2 (б) и Мо (в)

Форма рельефа нижележащей границы М0 в юго-западной части 
профиля (от о. Анучина до о. Полонского) резко отлична от таковой 
в северо-восточной (о. Шикотан) части профиля (см. рис. 2). В первом 
случае эта поверхность практически горизонтально залегает на глуби
не 19,4—20 км и лишь в крайнец южной части профиля осложнена раз
ломом с амплитудой около 1 км. Во втором случае, в районе о. Шико
тан, граница М0 резко воздымается с глубин 20 км на 2—3 км, обра
зуя два поднятия. Наибольший подъем границы расположен между 
ПК 9 и 10 в северо-восточной части о. Шикотан. В этой половине про
филя граница М0 разбита многочисленными нарушениями, амплитуда 
перемещения блоков по которым составляет 1—3 км. Наиболее круп
ные из них ограничивают приподнятый блок шириной около 8 км в 
районе ПК 9. В плане (рис. 3, в) граница М0 представляет собой вы
тянутое в меридиональном направлении валообразное поднятие шири
ной около 8 км (на глубине 18 км) и протяженностью более 25—30 км. 
Эта структура, расположенная в северо-восточной части о. Шикотан, 
замыкается в 5—8 км к северу от пос. Малокурильск и открывается на 
юге в районе бухты Снежковой. Западнее этого поднятия в районе 
г. Ноторо устанавливается изометричной формы мульда шириной 3— 
5 км.

Граница M t выделена на глубине 24—27 км и представляет собой 
в разрезе сопряженную с антиклиналями синклиналь, замок которой 
расположен в центральной части дуги, между о. Полонского и о. Ши
котан. Ширина синклинальной складки около 70 км, амплитуда проги
ба около 3 км. Максимальные глубины (27 км) устанавливаются меж
ду островами Полонского и Шикотан. Шарниры антиклиналей распо
ложены между островами Юрий и Зеленый и под о. Шикотан (ПК 9 и 
10). В краевых частях разреза эта граница, по-видимому, претерпева
ет разрыв и опущена на 2,5—3 км на юго-западе и 1—1,5 км на северо- 
востоке соответственно до глубин 29 и 28 км.

Граница Ms слабовыпуклая в центральной части разреза и залега
ет в основном на глубине 44—46 км. На юго-западе профиля установ-
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лен глубинный разлом с амплитудой 7—8 км. За разломом граница 
Ms прослежена на глубине 54 км.

Последняя из представленных на разрезе границ обмена — Мк про* 
слежена дискретно. Она устанавливается на глубине 52 км между ост* 
ровами Зеленый и Полонского и на глубине 54 км под о. Шикотан.

СКОРОСТНАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА РАЗРЕЗА И ВОЗМОЖНАЯ ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ 
ПРИРОДА СЕЙСМИЧЕСКИХ ГРАНИЦ ОБМЕНА

Для скоростной характеристики полученного глубинного разреза 
Малокурильского геоантиклинального поднятия и определения геоло* 
гической природы выделенных границ обмена сопоставим их с мате* 
риалами ГСЗ, полученными на прилегающих к Малой гряде акватори* 
ях [3, 14 и др.] данными сейсмологии [16] и результатами геологиче* 
ских наблюдений.

Как было показано выше, первая сверху по разрезу сейсмическая 
граница обмена залегает в основном на глубинах 1,5—2 км под о. Ши
котаном и 0,4—2,0 км под остальными островами Малой Курильской 
гряды. Согласно [13, 15 и др.], на этих глубинах в самых низах разре
за, изученного прямыми геологическими методами, есть две основные 
границы. Это подошвы малокурильского и матакотанского вулканоген
но-осадочного комплексов. Поскольку известно [13 и др.], что вдоль 
северо-западных побережий островов Шикотан и Зеленый, а также по 
юго-восточному побережью о. Шикотан (зеленовская свита) прослежи
ваются образования матакотанской и зеленовской свит, выходящие на 
дневной поверхности, а граница Ко залегает везде под Шикотаном на 
глубинах более 1,5 км и на глубинах более 0,5—2,0 км под о. Зеленый 
и не выходит на дневную поверхность, очевидно, что ее можно связы
вать только со второй из них, а именно с подошвой матакотанскога 
комплекса. В таком случае по данным выполненных исследований 
МОВЗ можно установить полную мощность разреза, включающего ши- 
котанский, ноторо-томаринский, малокурильской и матакотанский ком
плексы. Ее величина (1,5—2 км под о. Шикотан) соответствует гео
логическим данным [13], согласно которым она равна или более 
1700 м.

Сопоставление глубин залегания границы Ко в пределах Малоку* 
рильского поднятия (1—3 км) с глубиной залегания первой сверху 
преломляющей поверхности (1—4 км), установленной по данным ГСЗ 
[3, 8, 14] на склоне о. Шикотан, в районе хр. Витязь и Южных Куриль* 
ских островов позволяет предположить их соответствие. Исходя из это* 
го можно заключить, что значение граничной скорости (Гг) вдоль гра* 
ницы Ко может иметь значения от 4,6 до 5,0—5,4 км/с.

Следует отметить, что поскольку между о. Полонского и островами 
Шикотан и Зеленый существует значительный разрыв в наблюдениях 
(соответственно 25 и 15 км), то идентификация границы /(о, а также 
нижележащей Ki между ПК 5 и ПК 7 не исключает другие варианты 
интерпретации.

Ниже по разрезу МОВЗ установлена граница обмена Ki. Глубина 
залегания ее составляет 3,4—5,8 км. Согласно данным ГСЗ, на приле
гающих акваториях [3] в этом диапазоне глубин (# = 5 ,0 —5,5 км) так
же выделяется преломляющий горизонт, граничная скорость вдоль ко* 
торого составляет 6,2—6,3 км/с. На этих же глубинах (6 км) в районе 
хр. Витязь Ю. В. Тулина [17] установила преломляющий горизонт,, 
значение VT вдоль которого составило 6,0—6,2 км/с. Соответствие глу
бин залегания границ обмена Ki и этих преломляющих горизонтов по
зволяет заключить, что они связаны с одним и тем же сейсмическим, 
разделом в земной коре.

Геологическая природа этого раздела не вполне ясна. Можно лишь 
напомнить, что подобные акустические характеристики на о. Сахалин*
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например, свойственны кровле комплекса метаморфических пород 
вальзинской серии условно средне- и верхнепалеозойско^о возраста. 
Однако, учитывая широкое проявление в осевой зоне близлежащего
о. Хоккайдо процессов позднемезозойского метаморфизма, более пра
вильно, видимо, рассматривать этот сейсмический раздел в качестве 
поверхности позднемеловой геосинклинали, разрез которой начинается 
образованиями матакотанского комплекса.

Следующая сейсмическая граница обмена (/С2) выделена по дан
ным МОВЗ на глубине 8,8—9,5 км под о. Шикотан и 7,5—9,5 км под 
остальными островами Малой гряды. Как и для вышеописанных разде
лов устанавливается хорошее соответствие этих границ обмена с пре
ломляющими горизонтами, выделенными по данным ГСЗ на прилега
ющих к островам акваториях. Здесь на профиле, ортогональном к
о. Шикотан, установлен сейсмический раздел на глубине 8 км [14], в 
районе Южно-Курильского пролива — 9—10 км [3] и в районе хр. Ви
тязь— 8—13 км [17]. Значения граничных скоростей вдоль этих гори
зонтов соответственно составили 6,6—6,9, 6,7 и 6,5—7,2 км/с.

Трактовка геологической природы границы обмена К г  еще более 
сложна. Исходя же из глубины залегания этой границы, значений ско
ростей распространения упругих волн вдоль нее и общей геологической 
ситуации можно заключить, что раздел К г  является кровлей так назы
ваемого базальтового слоя земной коры.

При интерпретации материалов ГСЗ Э. Г. Жильцов и др. [3] гра
ницу с Уг—6,9 км/с связывали с областью повышенного метаморфиз
ма, образовавшейся при внедрении мантийного материала и перерабо
тавшей континентальную кору. В работе [14] горизонт с 1/г= 6 ,4  км/с 
отождествляется с подошвой осадочно-вулканогенных образований и 
кровлей консолидированной коры.

Природа границы К *  неясна. Можно лишь констатировать, что она 
залегает внутри «базальтового» слоя и исчезает в районе о. Шикотан.

Одним из основных разделов в литосфере является поверхность Мо- 
хоровичича, отождествляемая с подошвой земной коры. С этим разде
лом может быть отождествлена граница обмена М0, залегающая на 
глубине 17—20 км. Основой для этого служит ее соответствие отчетли
во фиксируемой на глубине 15—22 км в зоне, включающей Малую Ку
рильскую гряду и хребет Витязя, границе М с обычными для нее ско
ростями 7,8—8,0 км/с [17].

Общее представление о распределении скоростей в земной коре в 
северо-восточной_части Малой Курильской гряды дают изолинии сред
них скоростей (F), приведенные Ю. В. Тулиной [17] по профилю ГСЗ 
22 и вынесенные нами на разрез МОВЗ (см. рис. 2). Согласно этим 
данным, значение V в земной коре под о. Шикотан изменяется от
4,5 км/с на глубине около 1 км до 6,0 км/с на глубина* от 20 до 28 км. 
Характерной особенностью распределения V является четко выражен
ный подъем изолиний скорости в центральной части о. Шикотан ПК 8. 
Так, например, изолиния F = 5 ,0  км/с, проходящая под о. Полонского 
и северо-восточнее о. Шикотан, на глубине 10 км поднимается в сред
ней части о. Шикотан до 3 км. Сопоставление полученных структурных 
данных и положения изолиний V показывает, что подъему последних в 
районе ПК 8 отвечает резкий и хорошо выраженный цодъем границ 
обмена К о  и К

Для скоростной характеристики глубинного разреза ниже границы 
М0у на глубинах от 30 до 60 км были привлечены результаты исследо
ваний мозаики скоростей P -волн в верхней мантии Курило-Японского 
региона Р. 3. Тараканова и Ким Чун Уна [16]. В этой работе дано по
ле скоростей по профилю Хатинохе (о. Хоккайдо) — о. Шикотан. Это 
позволяет рассмотреть распределение скоростей под Малой Куриль
ской грядой. Согласно [16], на глубине 30—35 км скорость имеет че
редующиеся значения 8,0—8,1 км/с, на 50 км под о. Шикотан V =  
=  8,2 км/с, а на глубине 57 км под о. Полонского — 8,4 км/с. Ниже по 
разрезу Хатинохе — о. Шикотан на глубинах 80—120 км под юго-за
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падной половиной Малой Курильской гряды выделяется блок с повы
шенными скоростями — 8,5—8,6 км/с.

О геологической природе мантийных границ Mt—Мк в настоящее 
время, очевидно, говорить преждевременно. Можно лишь отметить, что 
согласно В. И. Федорченко и Р. И. Родионовой [18] в районах остров
ных дуг, в известково-щелочных лавах которых преимущественно рас* 
пространены габбровые ксенолиты, под границей Л4, судя по всему, 
залегают уплотненные габбро-пироксен-плагиоклазовые гранулиты, 
представляющие собой опущенные и благодаря сильному разогреву 
недр неэклогитизированные образования нижних частей земной коры, 
под которыми следует ожидать наличие собственно мантийных пород 
(перидотитов, эклогитов). Наличие глубинных границ обмена, возмож
но, связано с этими образованиями.

РАЗРЫВНЫЕ НАРУШЕНИЯ
И НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ ГЕОДИНАМИКИ И МАГМАТИЗМА

По данным МОВЗ в земной коре и верхней мантии Малой Куриль
ской гряды на глубинах от 1—2 до 50 км по названным ранее крите
риям [4] выделен ряд внутрикоровых и глубинных разломов. Первые 
устанавливаются в верхней части коры на глубине от 1 до 6 км, вто
рые— в низах ее и в верхней мантии на глубинах от 20 до 50 км.

Внутрикоровые нарушения связаны главным образом с резко де
формированной границей Ки соответствующей, по-видимому, поверх
ности основания позднемеловой геосинклинали. Амплитуды перемеще
ния блоков по этим разломам составляют от нескольких сотен метров 
до 2 км. Практически все эти разломы хорошо коррелируются с раз
рывными нарушениями, установленными в результате прямых геологи
ческих наблюдений на островах (см. рис. 1, 2).

Заложение выделенных внутрикоровых разломов и деформация 
раздела К4 связаны, возможно, со складчатостью, проявившейся в кам- 
пан — Маастрихте, причиной которой могло быть, по мнению Ю. М. Пу- 
щаровского и Е. Н. Меланхолиной [11], тангенциальное сжатие бло
ков Малой Курильской гряды северо-западного направления. Это со
гласуется с выводом Е. Н. Меланхолиной [7] о том, что маастрихтское 
время было началом явлений скучивания коры и деформаций сжатия 
на значительных площадях эвгеосинклинальной области.

Можно, видимо, также заключить, что с этими разрывами связано 
образование эффузивных комплексов гор Ноторо и Томари, а также 
массивов габброидов, время становления которых во всей Малокуриль
ской зоне представляется в Маастрихте [7].

Анализ полученного разреза показывает, что вышеназванные раз
ломы, возможно, отвечают нарушениям границ М0 и Ми установлен
ным на глубине 17—28 км под о. Шикотан. В таком случае с ними мог
ла быть связана миграция базальтовой магмы из нижних горизонтов 
литосферы, а источник базальтовых расплавов был расположен на 
глубинах 15—20 км и более, т. е. в нижней части «базальтового» слоя 
или самых верхах верхней мантии, о возможности чего писали В. И. Фе
дорченко и Р. И. Родионова [18]. Этот вывод находит также косвенное 
подтверждение в исчезновении под о. Шикотан в «базальтовом» слое 
границы Кз, которая северо-восточнее разлома на ПК 7 не прослежи
вается. Исчезновение этой границы может быть связано с интрузией, 
при внедрении которой фронт метаморфизма проплавил нижние гори
зонты коры. Сопоставляя это с данными гравиметрии [6], можно за
ключить, что здесь имеет место некое ядро плотных пород, вероятнее 
всего, габбрового состава. Последнее предположение основывается на 
результатах интерпретации геологической природы аномального гра
витационного поля южной части Курильской островной дуги В. Ю. Ко
сыгиным и Ю. А. Павловым [6], согласно которым под о. Шикотан
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непосредственно под осадочным слоем выделяется и распространяется 
вплоть до подошвы земной коры уплотненное тело, мощность которого 
по их данным составляет 12—17 км, а средняя избыточная плотность 
около 2,9—3,0 г/см3. Поскольку такая плотность, как правило, харак
терна для основных интрузивных пород, а на Шикотане широко рас
пространены габброиды шикотанского интрузивного комплекса, 
В. Ю. Косыгин и Ю. А. Павлов [6], а вслед за ними и Е. Н. Меланхо- 
лина [7] отождествляют это тело с зоной развития габброидов, прони
зывающих земную кору.

На основании близости габброидных массивов Шикотана и соста
ва глубинных слоев, представляющих основание эвгеосинклинали, изу
ченных по ксенолитам В. И. Федорченко и Родионовой [18], Е. Н. Ме- 
ланхолина [7] пришла к выводу, что «в пределах Малых Курил габ- 
броидные аллохтоны могут представлять собой фрагменты геофизиче
ского «базальтового» слоя коры, перемещенные к северо-западу и вы
веденные на поверхность в результате обдукции» (с. 134).

Самый глубинный на представленном разрезе разлом, выявленный 
на крайнем юго-западе профиля, где он нарушает границы М0) М± и 
М3 и прослеживается на глубинах от 20 до 52 км. Нарушение это, ви
димо, относится к типу взбросов. Приподнято в данном случае северо- 
восточное крыло. Амплитуда перемещений по нему увеличивается с 
глубиной от 1 (на границе М0) до 5—6 км на границе М3.

Связывая образование тектонического нарушения в верхней части 
коры на ПК 8 и в низах ее на ПК 10 с разломом в верхней мантии в 
10—12 км северо-восточнее о. Шикотан, можно допустить, что они 
представляют собой единую разломную зону. Если же рассматривать 
блок литосферы, заключенный между этой зоной и юго-западным глу
бинным разломом (взбросом) в целом, то поднятие Малой гряды мож
но представить как единую надвиговую (поднятую) структуру.

Таким образом, глубинные сейсмические исследования методом об
менных волн землетрясений, выполненные на островах Малой Куриль
ской гряды, позволили установить особенности строения земной коры и 
верхней мантии до глубин 60 км, выявить границы обмена, связывае
мые с вулканогенно-осадочными образованиями матакотанского ком
плекса, поверхностью основания позднемеловой геосинклинали, кров
лей «базальтового» слоя и подошвой земной коры. При этом были вы
делены внутрикоровые и глубинные разломы, установлена резкая де
формация разделов, отождествляемых с основанием позднемеловой 
геосинклинали и подошвой земной коры, рассмотрены некоторые осо
бенности геодинамики и магматизма.
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К Р И Т И К А  И  ДИСКУССИИ
УДК 551.242.51(571.56) ,

К А Н А Н А Я. Ф.

К ВОПРОСУ О ГЕОЛОГИЧЕСКОМ РАЗВИТИИ 
ЮЖНО-ЯКУТСКОГО УГОЛЬНОГО БАССЕЙНА 1

В рассматриваемой статье обосновывается наличие крупного тектонического пок
рова докембрийских пород Станового хребта, перекрывающего с юга угленосную ме
зозойскую толщу Южной Якутии. В указанной статье доказывается, что широко рас
пространенные здесь угли средних стадий углефикации (Ж, К) метаморфизованы при 
догружении на большую глубину не в результате постепенного накопления более мо
лодых осадочных пород, а вследствие тектонического перекрытия угленосной толщи 
мощным аллохтоном докембрийских пород По этому поводу уместно сделать ряд за
мечаний, основанных на фактах, не учтенных автором рассматриваемой статьи.

Прежде всего необходимо отметить, что сохранившаяся часть аллохтона зале
гает на различно метаморфизованных угленосных отложениях от стадии ГЖ в 
Усмунской синклинали до стадии Т в зоне Алданского поперечного поднятия [1]. 
Это может быть следствием одной из двух возможных причин — либо аллохтон обра
зовался после завершения процесса метаморфизма углей и размыва верхней части 
осадочной толщи, либо мощность тектонического покрова была весьма неравномерной. 
Для решения этого важного вопроса необходимо рассмотреть закономерности мета
морфизма углей на площади Алданского поперечного поднятия и их причины. Мощ
ность юрских отложений на площади поднятия соответствует мощности тех же пород 
в наиболее погруженной южной части Чульманской синклинали, что свидетельствует 
в пользу постседиментационного времени образования поднятия [9]. Сужение полосы 
выходов юрских отложений на площади поднятия по сравнению со смежными впади
нами также свидетельствует в пользу позднемезозойского тектонического воздымания, 
в результате чего эрозионный срез на поднятии оказался более глубоким. Алданское 
поперечное поднятие отчетливо выделяется и в домезозойском фундаменте [6]. Сле
довательно, юрская угленосная толща подвергалась более глубокому эрозионному 
срезу на площади поднятия по сравнению со смежными впадинами. Аналогичные за
кономерности метаморфизма углей в некоторых зонах поперечных поднятий, образо
вавшихся позднее линейной складчатости, наблюдаются в Кузнецком и Донецком 
бассейнах [7]. Следовательно, перед образованием Алданского поперечного поднятия 
наиболее метаморфизованные угли располагались в субширотной полосе в южной 
•части впадины. В то же время, как установлено по многочисленным скважинам, сте
пень метаморфизма углей увеличивается с. глубиной согласно правилу Хильта. Таким 
образом, поперечным поднятием выведены на уровень эрозионного среза более мета
морфизованные угли. При этом Алданское поперечное поднятие, являясь антиклиналь
ным перегибом оси Усмуно-Чульманской синклинали, вызвало сужение полосы мезо
зойских пород.

Следующим важным этапом является выяснение вопроса — участвовал ли ал
лохтон в поперечной складчатости, т. е. оказало ли Алданское поперечное поднятие 
влияние на аллохтон. В [4] отмечается что амплитуда горизонтальных перекрытий 
покрова докембрийских пород существенно различна в разных его частях. Она мини
мальна в районе Алданского поперечного поднятия, где составляет несколько сотен 
метров, в южной части Чульманской синклинали достигает 5 км, а на юге Усмунской 
синклинали составляет 15 км. При этом в Усмуно-Чульманском районе наблюдается 
отчетливая связь между амплитудой горизонтального перекрытия и степенью мета
морфизма углей в полосе, примыкающей к фронтальной части покрова, — чем выше 
степень метаморфизма, тем меньше амплитуда перекрытия. Эта закономерность может 
быть объяснена только тем, что аллохтон также участвовал в поперечной складчатости, 
я в местах с более интенсивным воздыманием, что выражается бблыпей степенью ме
таморфизма, уничтожена в результате эрозии большая часть козырька аллохтона. 
Таким образом, как будто бы подтверждается предположение [8] о том, что метамор
физм углей вызван погружением их на большую глубину в результате развития мощ
ного тектонического покрова. Но имеется ряд фактов, явно противоречащих такому 
предположению, поэтому их необходимо рассмотреть.

На площади Тимптонского поднятия фронтальная часть покрова залегает не
посредственно на породах архейского кристаллического комплекса фундамента. В то 
же время на примыкающих к Тимптонскому поднятию с востока и запада площадях 
развития юрских угленосных отложений не наблюдается их генетического выклинива
ния, не установлено изменения их литологического и фациального состава [9]. Зна-

1 По поводу статьи В. В. Кулакова «Некоторые особенности структуры Южно- 
Якутского каменноугольного бассейна» (Геотектоника, 1982, № 4, с. 36—41).
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чит, юрские отложения были размыты до образования тектонического покрова. Не 
наблюдается также генетического выклинивания юрских отложений на Алданском 
поперечном поднятии, на площади которого, следовательно, они были частично унич
тожены до образования покрова.

В Алдано-Чульманском районе по крупным разломам субширотного или северо- 
западного простирания нередко отмечается смещение отложений с равно метаморфи- 
зированными углями. Это явление свидетельствует о том, что по меньшей мере зак
лючительная стадия движения по этим разломам происходила после завершения про
цессов метаморфизма углей [И ].

На структурно-тектонической схеме, приложенной к рассматриваемой статье, к 
сожалению, не показан Верхнетимптонский грабен, расположенный в верхнем течении 
р. Тимптон в 20—25 км южнее Окурданского грабена, в свою очередь являющегося 
крайней юго-восточной частью Чульманской впадины. В Верхнетимптонском грабене, 
размер которого составляет 20X8 км, нижнемеловая толща залегает непосредственно 
на архейских породах, свидетельствуя о том, что в раннемеловое время Южно-Якут- 
ский прогиб продолжал расширяться [9]. Верхнетимптонский грабен трудно отнести 
к разряду «эрозионных окон» из-за низкой степени метаморфизма углей, представлен
ной стадией Г [9, 10], так как не ясно, как мог оказаться севернее в прогибе тектони
ческий покров, вызвавший более интенсивный метаморфизм углей по сравнению с 
Верхнетимптонским грабеном. Если же этот грабен не является «эрозионным окном», 
то за счет чего нижнемеловая толща грабена погружалась на глубину около 2,5 км, 
необходимую для образования газовых углей. Очевидно, должна была существовать 
верхнемеловая перекрывающая толща. Сохранившиеся в 150 км к северу от Южно- 
Якутского бассейна юрские отложения Центрального Алдана с плотностью песчани
ков 2,34-103 кг/м3 [2] по степени эпигенеза согласно типовому петрофизическому раз
резу [3, 6] соответствуют газовой стадии метаморфизма углей и погружались на 
глубину около 3,0 км. Следовательно, в этом районе также существовала достаточно 
мощная толща перекрывающих пород с указанной выше мощностью, так как мало 
вероятно, чтобы тектонический покров достигал района Центрального Алдана. 

Вышеприведенные факты позволяют сделать следующие выводы:
1) процесс метаморфизма углей Южно-Якутского бассейна завершился до обра

зования тектонического покрова;
2) значительная часть мезозойской толщи перед образованием тектонического 

покрова была уничтожена эрозионными процессами;
3) не исключено, что угленосная толща, залегающая под надвигом, может быть 

поражена мелкоамплитудными тектоническими нарушениями, поэтому ее промышлен
ную ценность следует прогнозировать с осторожностью.
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Х Р О Н И К А

УДК 551.242 +  551.24.02

ПРОБЛЕМЫ СТРУКТУРНОЙ ГЕОЛОГИИ И ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЙ
ТЕКТОНИКИ

Структурная геология и экспериментальная тектоника занимают важное место в 
современной геотектонике. За последние годы различными исследовательскими коллек
тивами в этих разделах тектонической науки получены существенные результаты как в 
изучении морфологии и закономерностей пространственного размещения геологических 
тел, так и в исследовании механизма их образования, определяемого деформационны
ми процессами. Назрела необходимость обсуждения на всесоюзном уровне указанных 
достижений, так как за прошедшие почти полтора десятка лет в стране не приводились 
совещания такого ранга по структурной геологии и экспериментальной тектонике. 
Поэтому Институт геологии и геофизики Сибирского отделения АН СССР выступил 
инициатором и организатором всесоюзного симпозиума «Экспериментальная тектоника 
в решении задач теоретической и практической геологии» с целью подведения итогов в 
этой области науки и определения дальнейших путей развития экспериментальной тек
тоники и структурной геологии.

Симпозиум состоялся с 13 по 15 октября 1982 г. в Новосибирске, в Институте гео
логии и геофизики СО АН СССР. В его работе приняло участие более 130 человек от 
27 научно-исследовательских и производственных организаций АН СССР, АН союзных 
республик, Мингео СССР, МВО СССР, Мингазпрома и др. Было заслушано и обсужде
но более 50 докладов, вызвавших большой интерес слушателей.

Открыл симпозиум вице-президент АН СССР, академик А. Л. Яншин. Во вступи
тельном слове он остановился на главных задачах симпозиума: подведение итогов, 
обсуждение принципов моделирования в современной геологии, ближайшие задачу 
экспериментальных работ. А. Л. Яншин указал, что моделирование является важным 
моментом в научных исследованиях как средство проверки гипотез. Однако экспери
ментатор не располагает «временем» для моделирования геологического явления. 
Поэтому очень важно обосновывать принцип подобия процессов в эксперименте и в 
натурных условиях, особенного фактору времени — одному из важнейших параметров 
геологии.

Было зачитано вводное сообщение председателя оргкомитета симпозиума члена- 
кор. И. В. Лучицкого об основных задачах эксперимента в геологии на современной 
стадии ее развития.

Общие вопросы и методология тектонического эксперимента обсуждались 
С. И. Шерманом, В. И. Громиным, В. Ю. Забродиным, Д. Н. Осокиной, А. В. Лукьяно
вым, А. А. Бабичевым и др.

С. И. Шерман подчеркнул значение методов переменного и статического нагруже
ния, центрифугирования и фотоупругости в экспериментальной тектонике. Он привел 
основные физические уравнения и критерии, которые необходимо учитывать при физи
ческом моделировании. Автор обратил внимание на то, что многие эксперименты в тек
тонике в настоящее время идут без обоснования подобия. Особенно это относится к 
экспериментам на центрифуге и на оптически изотропных материалах. Во многих слу
чаях выводы, базирующиеся на названных методах исследования, носят качественный 
характер. Докладчик указал на необходимость использовать эксперимент и для коли
чественного прогноза геологических явлений и структур, что отвечает требованиям те
кущего дня.

В. И. Громин отметил необходимость предъявления строгих требований к экспери
менту. Последний не должен быть только иллюстрацией к структурной геологии, что, 
к сожалению, еще встречается у некоторых экспериментаторов. Принимая во внимание 
трудность использования теории подобия во всей группе экспериментов, В. И. Громин 
предлагает делить их на две группы: а) опыты с использованием эквивалентных мате
риалов, при постановке которых необходим анализ критериев подобия; б) опыты с 
использованием природных материалов, при постановке которых многие множители 
подобия могут быть приравнены единице. Последнее существенно облегчает модели
рование, но накладывает масштабные ограничения на распространение выводов на 
крупные природные объекты. Параллельно В. И. Громин поднял вопрос о необходи
мости учитывать при моделировании гетерогенность геологической среды.

Д. Н. Осокина сделала исторический обзор и привела основные результаты модели
рования тектонических полей напряжений с помощью поляризационно-оптического ме
тода.

А. В. Лукьянов в своем выступлении наметил связь периодичности развития геоло
гических процессов с внутренними особенностями геологических систем, генерирующих 
собственные колебания. Близкий по тематике доклад представили также В. В. Зинь-
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ков, И. Г. Щерба, которые проанализировали автоколебательные системы в бассейне 
седиментации.

Характеристике полей напряжений в зонах скалывания был посвящен доклад 
П. М. Бондаренко и И. В. Лучицкого. Авторы провели сравнительное изучение моделей 
зон скалывания, образующихся в сложных условиях. Сделан вывод о зависимости поля 
напряжений зон скалывания от способов приложения сдвиговых усилий, а также от 
особенностей строения региональных полей напряжения. Изучению полей напряжений 
различными методами были посвящены также доклады В. Ю. Буддо и В. А. Трускова, 
Г. М. Курбанаева и др.

В. Г. Гутерман изложил результаты моделирования разломно-магматических про
цессов с применением центрифуги. Автор показал, что вероятен разломно-магматиче- 
ский способ установления изостатической уравновешенности земной коры: образование 
магматической коры происходит одновременно с ее заполнением расплавов, переме
щающимся с одного глубинного уровня на другой.

Значительная часть докладов была посвящена проблемам структурной геологии, 
связанным с тектоническим моделированием и экспериментом. Е. И. Паталаха рассмот
рел вопросы сдвигового ламинарного течения горных пород, подчеркнув, что оно опре
деляет формирование практически всех парагенезов структурных форм в складчатых 
областях. Свои выводы он подтвердил наблюдениями природных объектов и экспери
ментами на парафиновых моделях. Особенности горизонтального послойного течения 
горных пород были освещены в докладе Ю. В. Миллера.

А. В. Вихерт свое выступление посвятил экспериментальному исследованию кон
вективных складчатых деформаций, показав хорошее соответствие результатов экспе
риментов наблюдениям природных объектов. Проблема механизма образования склад
чатости обсуждалась также в докладе М. А. Гончарова, Ю. М. Горелова, И. Б. Лебе
девой, в выступлении В. И. Китыка, А. Н. Бокуна, а также в отдельном докладе 
М. А. Гончарова, который использовал в структурной геологии представления о «сво
бодных» и «вынужденных» механических процессах. В. С. Милеев доложил результаты 
изучения морфологии и механизма образования будин и предложил оригинальную схе
му опыта по воспроизведению будинажа на эквивалентных материалах. Проблемы обра
зования будинажа обсуждались также А. И. Мельниковым и О. В. Грабкиным. В ряде 
выступлений были приведены материалы по разломам и областям их активного дина
мического влияния (С. А. Борняков, В. В. Ружич, Р. М. Лобацкая. В. А. Саньков и др.). 
Л. М. Плотников предложил новый методический прием моделирования любых тектони
ческих структур, основанный на учете волновых свойств полей? механических процессов, 
свойственных конкретным районам (доклады Т. В. Гиоргобиани по Большому Кавказу, 
С. С. Сердюк по Северо-Восточному Таймыру и др.).

Большое внимание участниками симпозиума было уделено поискам путей увеличе
ния эффективности экспериментально-тектонических исследований в решении задач 
практической геологии. В ряде общих и методологических докладов подчеркивалась в 
связи с этим необходимость дальнейших, более строгих разработок теории подобия и 
более точного соблюдения требований этой теории при выполнении тектонических опы
тов. На симпозиуме были доложены также результаты конкретного использования 
экспериментальной тектоники в исследованиях рудных полей и месторождений 
(Ш. Д. Фатхуллаев, В. А. Филонюк, П. В. Уткин и др.).

В ряде докладов обсуждались вопросы постановки прикладной геологической 
задачи для целей тектонического моделирования (В. А. Ржаницын, Г. В. Заика-Новац- 
кий, В. А. Нестеровский).

На симпозиуме выступил акад. Ж. С. Ержанов, доклад которого был посвящен ме
ханике тектонического развития Земли. Значительное внимание он уделил таким текто
ническим факторам, как вращение Земли и взаимодействие Земли с Солнцем, Луной и 
другими планетами. #

Участники симпозиума отметили высокий научный уровень многих работ по экспе
риментальной тектонике. В то же время в решении симпозиума было указано на не
обходимость более строгого соблюдения критериев подобия и разработки новых экви
валентных материалов с учетом гетерогенности и сложных реологических свойств 
реальных геологических сред. Подчеркнута также недостаточная координация исследо
ваний, проводимых в данной области науки различными организациями. Поэтому уча
стники симпозиума рекомендовали создавать при Межведомственном тектоническом 
комитете секцию «Структурная геология и экспериментальная тектоника» с целью ко
ординирования исследований, приобретающих в геотектонике все большее значение.

Бондаренко П. М., Громин В. И., Шерман С. И.
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У Д К  551.242.4

ПРОБЛЕМЫ ТЕКТОНИКИ АКТИВИЗИРОВАННЫХ ОБЛАСТЕЙ

Структуры континентального ряда, развитие которых связано с возобновлением, 
оживлением активных тектонических и магматических процессов в областях континен
тальных плит, в которых ранее было завершено формирование гранито-гнейсового слоя 
или зрелой континентальной коры, в последние десятилетия привлекают большое 
внимание геологов. В классификационном ряду тектонических форм у разных иссле
дователей они занимают различное место, а некоторые авторы выделение этого класса 
структур в особую категорию считают нецелесообразным. Однако в настоящее время 
именно эти структуры привлекают внимание практиков, так как с ними связан широ
кий спектр полезных ископаемых, таких как редкие и цветные металлы, золото, поли
металлы и целый ряд других полезных ископаемых осадочного и органогенного проис
хождения.

Особенно широкое развитие структуры этого класса в мезозое получили на восто
ке Азиатского континента во внешней зоне Тихоокеанского рудного пояса. Поэтому не 
случайно, что научно-исследовательские организации Сибири и Дальнего Востока 
уделяли и уделяют большое внимание изучению структур тектоно-магматической ак
тивизации континентального ряда.

С 2 по 7 сентября 1982 г. в г. Чите проводилась XIV сессия Научного совета по 
тектонике Сибири и Дальнего Востока. Она была посвящена проблемам тектоники 
активизированных областей, которые обсуждались на примере Монголо-Охотского 
пояса и Алдано-Становой области.

В работе сессии приняли участие 155 специалистов из научно-исследовательских 
и производственных организаций Благовещенска, Владивостока, Еревана, Иркутска 
Ленинграда, Львова, Москвы, Новосибирска, Свердловска, Улан-Удэ, Хабаровска, 
Читы и Якутска. Участников сессии приветствовал секретарь Читинского обкома 
КПСС т. Г. П. Герасимович, отметивший огромную роль геологоразведочных работ в 
народном хозяйстве области.

В докладах пленарного заседания сессии были подняты важные вопросы законо
мерностей размещения, строения классификации и генезиса структур, относящихся к 
областям тектоно-магматической активизации (К  В. Боголепов, Ю. В. Комаров, 
М. С. Нагибина).

Положение и развитие структур тектоно-магматической активизации рассматрива
лись в связи с тектоническим районированием огромных площадей юга Сибири и Даль
него Востока и анализом их глубинного строения (Ю. А. Косыгин и соавторы). Были 
представлены варианты интерпретации развития этих территорий с позиций тектоники 
литосферных плит (Л. М. Парфенов и др.). Намечены эпохи проявления процессов ак
тивизации в домезозойской истории Земли, в том числе в середине протерозоя 
(А. А. Бухаров). В некоторых докладах к процессам активизации относилось любое 
возобновление тектонических, движений, например геосинклинальной стадии развития 
структур, что, вероятно, не совсем правильно, так как для этого процесса имеется спе-. 
циально вошедший в литературу термин «регенерация геосинклинального процесса». 
В докладе К. В. Боголепова подчеркивалось, что к структурам активизации следует 
относить структуры повторного орогенеза или дейтероорогенеза, проявляющегося в том 
или ином регионе.

В докладе Ю. В. К о м а р о в а  было предложено новое понятие «гранитно-сводо
вый тектогенез», который ведет к формированию крупных мегасводов, в свою очередь со
стоящих из купольных и очагово-купольных структур. Эволюция этих структур, по мне
нию упомянутого автора, начинается с гнейсовых куполов, которые перерастают в миг- 
матитовые, а затем в гранито-гнейсовые. Развитие последних ведет к образованию оча
гово-купольных структур с преобладанием гранитоидов (кульминационная стадия или 
этап). Затем начинается их постепенное отмирание, ведущее к резкому сокращению 
гранитоидного магматизма, иногда сопровождающегося наземным вулканизмом (так 
называемый остаточный магматизм очагово-купольных структур). Конечный этап раз
вития очагово-купольных структур сопровождается образованием межгорных впадин, 
размещенных в межкупольных пространствах. Здесь следует заметить, что так назы
ваемые остаточные гранитоиды нередко прорывают терригенные отложения конечных 
впадин. Ю. В. Комаров считает, что процесс тектоно-магматической активизации соот
ветствует либо конечному этапу развития очагово-купольных структур, либо этапу раз
вития остаточного магматизма.

В заключение он предлагает термин «тектоно-магматическая активизация» заме
нить более широким понятием «гранитно-сводовый тектогенез» как более объемным, 
включающим в себя понятие тектоно-магматической активизации. Изложенные положе
ния Ю. В. Комаров рассматривал на примере Байкальского мегасвода и др. Было по
казано, что «остаточный магматизм» может быть оторван от предшествующих этапов 
стадийного развития «гранито-сводового тектогенеза» на целую эру и более. При этом 
для проявления так называемого остаточного магматизма необходим новый импульс 
мантийной энергии. Если это так, то встает вопрос: почему этот магматизм следует рас
сматривать как «остаточный», а не новообразованный? Мне представляется, что в дан
ном случае в единый ряд стадийного развития Ю. В. Комаровым ошибочно включены 
два различных процесса: первичное формирование гранитной коры и процесс дальней
шего ее преобразования.

Для Байкальского мегасвода в качестве «остаточного магматизма» рассматривают
ся мезозойские эруптивные гранитоиды. Однако широко известно, что мезозойский на-
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земный вулканизм и внедрение гранитоидов синхронно проявилось не только в преде
лах древнего Байкальского мегасвода, но и на огромном пространстве всего востока 
Азии. Причем этот процесс внестадийно наложился на самые разновозрастные структу
ры, в том числе на древние платформы, после формирования осадочного чехла (Сибир
скую, Северо- и Южно-Китайскую, Корейскую, в Индокитае), а также на разновозраст
ные байкальские, каледонские и герцинские складчатые системы. Остается совершенно 
непонятным, как можно считать частный случай проявления гигантского процесса мезо
зойской гранитоидной активизации или ревивации на востоке Азии в пределах проте
розойского Байкальского мегасвода за «остаточную стадию» и отрицать наличие само
стоятельного процесса мезозойской тектоно-магматической активизации.

В докладе М. С. Нагибиной «Структуры активизации — понятие и происхождение» 
было предложено определение понятия структур активизации. К структурам активиза
ции следует относить большой класс структур континентального ряда, развитие кото
рых происходило на ранее сформированной гранитной коре. Эти структуры следует 
классифицировать по формационным и морфологическим признакам: структуры грани
тоидной активизации или ревивации с дифференцированным магматизмом, структуры 
базальтоидной активизации и амагматичные структуры [1, 2].

Процессы гранитоидной активизации перерабатывают, переплавляют гранитно-ме
таморфический слой земной коры, ремобилизуя его вещество, давая дифференцирован
ную серию магматических пород вулкано-плутонической формации известково-щелоч
ного состава с богатым спектром полезных ископаемых.

Процессы базальтоидной активизации разрушают, разламывают земную кору, вы
водя на поверхность базальтовую магму и гипербазиты. Базальтовая магма в геодина- 
мических условиях растяжения почти не реагирует с веществом гранитной коры, давая 
либо недифференцированный ряд базальтов, либо контрастную серию магматизма. Из 
сказанного видно, что структуры активизации следует выделять при тектоническом кар
тографировании. Они имеют достаточно широкое развитие на Земле, особенно на ме
зозойском и кайнозойском этапах ее развития.

Впервые эти структуры и внегеосинклинальные гранитоиды были выделены на тек
тонической карте Евразии, опубликованной в 1966 г. под редакцией А. Л. Яншина.

Многие интересные доклады были посвящены проблемам региональной тектоники и 
глубинного строения Монголо-Охотского пояса и Алдано-Становой области, в которых 
детально были рассмотрены структуры гранитоидной активизации в районах БАМа, 
а также в районах Западного и Восточного Забайкалья на основании новейших геоло
гических и геофизических материалов. Ряд докладов был посвящен вопросам магма
тизма и металлогении этих районов. Кроме того, доклады, посвященные геологии струк
тур тектоно-магматической активизации других районов востока Азии, были рассмотре
ны с помощью демонстрационного метода.

Наряду с тектонической характеристикой отдельных областей и участков внима
ние докладчиков было сосредоточено на выявлении связей рудопроявления с конкрет
ными структурами и магматическими проявлениями. Многие из перечисленных докла
дов были представлены сотрудниками читинских научно-исследовательских и производ
ственных организаций.

Сессия отметила, что ПГО «Читагеология», ЗабНИИ и другими геологическими ор
ганизациями проведен широкий комплекс тектонических исследований, направленных 
на изучение строения Забайкалья и его металлогенической зональности. Организация 
нового института — ЧИПР СО» АН СССР — усиливает научный потенциал Читин
ской обл.

Сессия с удовлетворением констатировала, что межведомственные (СО АН СССР, 
МГ СССР, МГ РСФСР) тектонические исследования в Сибири успешно развиваются в 
рамках программы «Атлас тектонических карт и опорных профилей Сибири», входя
щей важным составным элементом в суперпрограмму «Сибирь». На совещании проде
монстрированы макеты карт Читинской обл. (И. Н. Фомин и др.), на которых, в част
ности, структуры активизации получили новую трактовку.

Совещание отметило, что развитие структур «тектоно-магматической активизации» 
связано с разнородными по своей направленности тектоническими процессами растяже
ния и сжатия, обусловившими образование разнотипных структур гранитоидной и ба
зальтоидной активизации, в том числе континентального рифтогенеза. Каждый из этих 
типов структур отличается специфическими морфологическими особенностями и образо
ванием определенных вещественно-формационных и рудных комплексов.

В настоящее время перед геологической службой все острее стоит задача выявле
ния крупных месторождений черных, цветных, редких и благородных металлов. Это 
указывает на необходимость углубить тектонические исследобания по следующим нап
равлениям.

1. Тектонические условия размещения рудных районов с плотным и интенсивным 
оруденением в пределах областей тектоно-магматичной активизации различного типа.

2. Детальное изучение типоморфных структур, контролирующих факторов и усло
вий формирования крупных месторождений в пределах рудных районов.

3. Детальное изучение рудных полей и месторождений для исследования тектони
ческих условий разработки полезных ископаемых.

Для этого необходимо дальнейшее совершенствование принципов и методов круп
номасштабного тектонического картирования применительно к конкретным рудным 
районам.

После научных заседаний участники сессии получили возможность обсудить дис
куссионные вопросы тектоники и структурной позиции эндогенного оруденения в об
ласти развития структур гранитоидной активизации в ходе экскурсий в районах Балей-
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ского, Шерлоногорского месторождений и Цаган-Олуевского гнейсового купола Восточ
ного Забайкалья.

Сессия постановила: Учитывая специфику Забайкалья, как наиболее характерной 
зоны гранитоидной активизации, обладающей высоким рудным потенциалом, обратить
ся в Комитет по глубинному и сверхглубинному бурению с предложением рассмотреть 
вопрос о заложении сверхглубокой скважины, а также развитии глубинных геофизиче
ских работ в Восточном Забайкалье. Просить МГ СССР и СО АН СССР опубликовать 
труды сессии.

Следующую сессию Совета намечено провести в 1985 г. на Дальнем Востоке по 
теме «Соотношение океанических и континентальных структур северо-западной пери
ферии Тихого океана».
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