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Г Е . О Т  Е К Т О Н И  К  А
№ 2 Март — Апрель igg^

УДК 551.242.2 +  552.3(265/266)

П У Щ А Р О В С К И Й  Ю. М., М Е Л А Н Х О Л И Н А  Е. Н., С А В Е Л Ь Е В А  Г. Н.,
Р А 3 Н И Ц И Н Ю. Н.

ТЕКТОНИКА И МАГМАТИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ 
ЦЕНТРАЛЬНОЙ ОБЛАСТИ ТИХОГО ОКЕАНА

Обсуждаются геологические особенности абиссальных плит и разного 
рода океанических поднятий в центральной части Тихого океана. Приводится 
характеристика фрагментов коровых разрезов, изученных при драгирова
нии в зонах разломов на абиссальных плитах. По особенностям состава 
драгированные толеитовые базальты, долериты, габброиды и ультрабази- 
ты сравниваются с породами из других районов Тихого океана. В распро
странении магматических серий разного состава выявляется тектонический 
контроль. Распределение пород в разрезах показывает наличие значитель
ных тектонических нарушений и перемещений в океанической коре. Нару
шения в залегании пород коровых разрезов, широкое распространение на
ложенных вулканических структур свидетельствуют о значительной тек
тонической и магматической активности во внутренних частях Тихого оке
ана. Фактические материалы были получены в экспедиции 28-го рейса НИС 
«Дмитрий Менделеев», проведенного в 1982 г.

В рамках обширной программы по изучению Мирового океана на 
текущее десятилетие предусмотрен особый проект «Литое», цель кото
рого — исследование вещественного состава и строения 2-го и 3-го сло
ев океанической коры и, насколько возможно, верхов мантии. Преду
сматриваются выявление и сопоставление крупных петрографических, 
геохимических и тектонических неоднородностей. Такое направление 
работ предложено еще в начале 1980 г., однако опубликовано оно 
только в 1982 г. [8].

Главные исследования по проекту сосредоточены в Тихом и Атлан
тическом океанах. В пределах первого из них советским морским экспе
дициям удалось собрать уже немало коллекций глубинных горных по
род, характеризующих разрезы целого ряда разлом.ных структур океан
ского ложа и глубоководных желобов. Но в то же время для столь ог
ромного океанического пространства материалов еще далеко не доста
точно. Очень важное значение для разработки темы, о которой идет 
речь, имеют данные о разрезах абиссальных плит центральных частей 
Пацифики; их пока крайне мало.

В 1982 г. Институтом океанологии и Геологическим институтом 
АН СССР была проведена экспедиция на НИС «Дмитрий Менделеев» 
(28-й рейс) в Центральную область Тихого океана. Ее целью было выя
вить подходящие участки в разломных зонах и при помощи драгирова
ния собрать там образцы пород, представляющих конкретные разрезы 
коры на возможно большую мощность. Такие участки экспедицией бы
ли выявлены. Один из них находится в западной части разлома Кла- 
рион, другой — в средней части разлома Нова и третий — в разломе 
Магеллана, расположенном к северо-востоку от поднятия того же наз
вания. Здесь были собраны интересные коллекции пород, представляю
щих 2-й и 3-й слои океанической коры, а в разломе Кларион — и образ
цы ультрабазитов. Очень существенные данные получены о строении 
разрезов коры и деформациях пород. В предлагаемой статье освещают
ся результаты обработки собранных материалов.

О ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ ИЗУЧЕННОСТИ ЦЕНТРАЛЬНОЙ ПАЦИФИКИ

Ниже мы коснемся лишь основных работ, в которых освещается гео
логия центральной части Тихого океана. Район включает хребет Лайн, 
Центральную котловину, лежащую от него к западу, и абиссальную об-



Рис. 1. Тектоническая схема Центральной области Тихого океана 
1—4 — основные структурные элементы: 1 — абиссальные плиты, 2 — поднятия в океан
ском ложе, 3 — наложенные вулканические зоны (меловые и кайнозойские), 4 — круп
ные разломы; 5 — скважины глубоководного бурения; 6 — драгировочные полигоны. 
Римскими цифрами обозначены: I — Центральная абиссальная плита, II — поднятие 
Магеллана, III — поднятие Центральной котловины, IV — вулканическое поднятие Лайн, 
V — впадина Кингмэн, VI — разлом Кларион, V II— разлом Клиппертон, VIII — разлом 

Нова, IX — разлом Нова-Кантон, X — Магелланов разлом

ласть, расположенную восточнее хребта (рис. 1). Имеющиеся публика
ции можно разделить на три группы. К первой из них относятся иссле
дования Гавайского университета США, и прежде всего данные, полу
ченные экспедицией на судне «Махи» в 1970 г. [43]. Авторами приведе
ны морфологические сведения о разломной зоне Нова (трог Кантон, или 
Нова-Кантон по прежней терминологии) и сопредельных к северу и югу 
участках дна. Был сделан вывод, что основную роль в развитии релье
фа дна играют вертикальные тектонические смещения. С глубины 
7100—7200 м в точке 01°06' ю. ш. и 167° 56' з. д. из осыпи были подняты 
обломки кристаллических пород, весьма разнообразных по составу. 
В большинстве это базальты, многие из которых, несмотря на значи
тельную измененность, можно отнести к толеитам; плутонические поро
ды, представлены в основном диабазами и кумулятивными габбро, 
встречены также пегматоидные габбро. Драгировка в разломной зоне 
была весьма интересной для представления о характере коры в этом 
районе. Позднее краткие сведения о геологическом строении Централь
ной Пацифики сообщили сотрудники Гавайского университета Л. Орвиг 
и Л. Кроенке [39, 40]. Л. Орвиг, в частности, охарактеризовал отходя



щее на северо-запад от хребта Лайн крупное поднятие, названное под
нятием Центральной котловины. Группой исследователей были приведе
ны палеомагнитные данные по Центральной котловине [26].

Вторая группа работ отражает результаты глубоководного бурения. 
В 7, 16, 17 и 33-м рейсах «Гломара Челленджера» в районе, о котором 
идет речь, пробурено 12 скважин. Шесть из них (скважины 66, 165, 166, 
167, 169 и 170) находятся в Центральной котловине, три (314, 315 и 
316) относятся к хребту Лайн и еще три (69, 163 и 164) пройдены на 
абиссальной плите непосредственно восточнее хребта Лайн. Восемь из 
этих скважин прошли целиком осадочный слой и вошли в базальты раз
личных типов; максимальная глубина проникновения в базальты 18 м 
(скв. 163). Описания кернов, петрологические выводы, очерки о строе
нии и геологическом развитии Центральной Пацифики, содержащиеся в 
VII, XVI, XVII и XXXIII томах Initial Reports [29—32], имеют перво
степенное значение для тектонического анализа рассматриваемой ак
ватории. В равной мере это относится и к батиметрическим картам, 
приложенным к томам.

Третью группу составляют японские исследования, ориентированные 
на выявление и обследование глубоководных минеральных ресурсов в 
Центральной котловине. С 1974 по 1979 г. было проведено пять экспе
диций на судне «Хакурей-Мару», выполнивших геологические работы 
по пересечению котловины от хребта Лайн до Маршалловых островов. 
Хотя основная часть отчетов [19—23] посвящена железомарганцевым 
конкрециям, в материалах экспедиций содержатся новые данные по ба
тиметрии, гравиметрии, магнитным аномалиям [46], строению осадоч
ного слоя, петрографии вулканических пород и др.

Общие геолого-морфологические сведения по описываемому району 
содержатся в книге Г. Б. Удинцева [15]. Ряд геологических и геофизи
ческих данных приведен на сводных картах по Тихому океану [1, 18,
28, 34, 41]. Специальных тектонических работ, посвященных централь
ным районам Пацифики, в отечественной литературе нет.

СТРУКТУРНО-МОРФОЛОГИЧЕСКИЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ

Как уже указывалось, в средней части Центральной Пацифики про
стирается поднятие Лайн. Его протяженность около 4000 км — расстоя
ние между о. Джонстон 1 (на севере) и о. Каролайн (на юге). Это один 
из наиболее крупных линейных структурно-морфологических элементов 
океанского дна, имеющий северо-западное простирание. Ширина подня
тия 200—350 км. Его строение хорошо видно на Международной бати
метрической карте океанов последнего издания [24]. Оцо сложное, хо
тя в целом линейная зона возвышенностей и отдельных гор прослежи
вается ясно. Северный отрезок представляет собой совокупность гор и 
вытянутых возвышенностей, в том числе гребневидных, поднимающихся 
на фоне глубин 5000—5500 м. Средняя часть зоны, к югу от разлома 
Кларион, выделяется как единое поднятие с островами Пальмира, Ва
шингтон, Фаннинг, Кристмас. Южный отрезок, простирающийся юж
нее разлома Клиппертон, по морфологии сходен с северным отрезком. 
Природа гор (их множество), некоторые из которых представляют собой 
гайоты или атоллы, как обычно, считается вулканической. Грабенооб
разные структуры, судя по данным НСП, выполнены осадками мощ
ностью до 700 м.

Тектонический анализ поднятия Лайн имеет принципиальное значе
ние для понимания геологической сущности подводных линейных хреб
тов на дне Тихого океана. Э. Джексон [33], а также А. Малахов [35], 
проводивший магнитные исследования, считали, что хребет Лайн обра
зовался в связи с развитием вулканизма вдоль узкой трещины — точка 
зрения, близкая к высказанной позднее одним из авторов [9]. Дж. Мор

1 В некоторых работах северным окончанием поднятия считается гайот Горизонт, 
но это не точно, так как гора Горизонт простирается субширотно в согласии с прости
ранием хребта Неккер и входит в его систему.



ган [36] связывал образование хребта с прохождением Тихоокеанской 
плиты над горячей точкой, подобно Гавайско-Императорской цепи. 
Э. Уинтерер считал, что хребет Лайн отражает древнюю ось спрединга, 
разделявшую плиты Фараллон и Тихоокеанскую.

В настоящее время получены данные, позволяющие более опреде
ленно аргументировать приуроченность хребта к гигантской линейной 
зоне проницаемости позднемелового возраста. Скважины глубоководно
го бурения 315 и 316 показали, что вулканические образования и рифы 
в северном и среднем отрезках поднятия Лайн (до о. Кристмас) разви
вались синхронно и относятся к позднемеловому времени. Южная часть 
цепи Лайн исследовалась позднее [25]. Здесь непосредственно севернее 
о. Каролайн и еще далее на север путем драгирования высоких подвод
ных гор (4000 м) были подняты породы, содержащие фораминиферы 
позднемелового возраста. Среди пород обнаружены кампанские пела
гические известняки, частично фосфатизированные, содержащие облом
ки вулканических пород. Последние ясно свидетельствуют о существо
вании вулканических сооружений в докампанское время. Встречены 
также конгломераты, состоящие из округлых обломков вулканических 
пород, сцементированных карбонатным цементом средне-позднемааст
рихтского возраста. Наряду с этим поднят мелководный ракушечник. 
Получены, наконец, данные, указывающие на проявление вулканизма 
в среднем эоцене, т. е. повторно в этом районе.

Если иметь в виду позднемеловое время, то видно, что на расстоянии 
2500 км по простиранию хребта (риф Кингмэн — о. Каролайн) вулка
низм проявлялся практически синхронно. Этим, а равно и фактом пов
торного вулканизма, и отрицается связь в образовании хребта Лайн с 
горячей точкой. Естественно поэтому создаются чрезвычайные трудно
сти и в отношении аналогичной трактовки Императорского хребта, ко
торый тоже связан с крупной линейной зоной проницаемости [9]. Хреб
ты близки и по возрасту, хотя Императорский, насколько можно судить, 
в целом моложе (в основном ранний кайнозой).

Аналогия продолжается тем, что хребет Лайн, как и Императорский, 
представляет собой наложенную структурную форму. Он срезает более 
раннее поднятие в океаническом ложе — поднятие Центральной кот
ловины [40]. Последнее отходит под острым углом от хребта в районе 
экватора и простирается на запад-северо-запад до 10° с. ш. на глубинах 
более 4000 м. Оно возвышается над абиссальным дном на 200—1200 м 
и имеет расплывчатые очертания. Поднятие разбито продольными раз
ломами, обособляющими структурные ступени. С отдельными разлома
ми связаны грабены и узкие долины. Между этим поднятием и хребтом 
Лайн лежит впадина Киргмэн, где в 30 км от подножья хребта на глу
бине 5040 м пробурена скв. 165.

Л. Орвиг [39, 40] на основе данных сейсмопрофилирования и буре
ния проанализировал строение осадочного слоя в этом районе. На 
крыльях хребта Лайн развиты пелагические наннофоссилиевые илы 
мощностью более 1000 м. Поднятие Центральной котловины сложено 
сходными отложениями с вариациями в мощности от 100 до 1000 м. Впа
дина Кингмэн выполнена известняковыми турбидитами, переслаиваю
щимися с наннофоссилиевыми и радиоляриевыми илами мощностью 
240 м (средний эоцен — верхний олигоцен). Ниже — небольшой гори
зонт кремней, мергелей и известняков нижнего эоцена, а глубже — вул
каногенные пески, алевролиты и брекчии турбидитного характера с 
прослоями мергелей и известняков (кампан — Маастрихт) — 184 м; по 
своему характеру и возрасту отложения сходны с изученными в скв. 
315 и 316 [44]. Они подстилаются вулканогенными турбидитами с ба
зальтовыми потоками или силлами (сантон — кампан?) — 46 м, под 
которыми вскрыты гавайиты и муджиериты; скважина прошла по ним 
7 м 2. Турбидиты свидетельствуют о размыве смежных поднятий, кото

2 Некоторые авторы допускают, что ниже снова могут быть встречены осадочные 
породы ([31], с. 64).



рые, следовательно, по крайней мере в конце позднемеловой эпохи, су
ществовали. На то же, как отмечалось, указывает и бурение на подня
тии Лайн.

Имеющиеся данные выясняют несомненные черты сходства подня
тия Центральной котловины с поднятиями Шатского и» Хесса. Надо по
лагать, что проведение глубинного сейсмического зондирования устано
вит это сходство в окончательном виде. И природа их, видимо, одна и 
та же. Это тектоно-магматические вздутия в океанической коре с важ
ной ролью в механизме их образования явлений тектонического скучи- 
вания глубинных масс вследствие горизонтального сжатия.

Собственно Центральная котловина тектонически представляет со
бой абиссальную плиту, рассеченную на юге крупной системой жело
бов-разломов Нова-Кантон и Нова. Плита лежит на глубинах около 
5000 м — почти на 1000 м менее, чем по модели Парсонса — Склэйтера 
144]. Только в западных районах встречаются глубины до 6000 м и бо
лее. Глубоководная скважина 166 глубиной 310 м прошла осадки кайно
зоя, альб-сеномана, готерива-апта и вошла в базальты, углубившись в 
них на 3,5 м. Другая скважина (66) пробурена всего на 193 м и тоже 
вошла в базальты, пройдя верхнекайнозойские отложения и небольшие 
остатки сеноман-туронских пород. Этот однородный «абиссальный фон» 
подкрепляет мысль о единстве тектонической природы поднятия Цен
тральной котловины и поднятий Северо-Западной Пацифики.

Тому же типу принадлежит, по нашему мнению, и поднятие Магел
лана, находящееся в середине Центральной абиссальной плитьь Оно 
почти изометрично, имеет размеры 450X200 км и возвышается над пли
той на 2 км. Скважина, пробуренная в середине поднятия |(167) на глу
бине дна 3166 м, прошла 1185 м. Разрез оказался очень полным и пред
ставлен почти целиком карбонатными осадками, включающими прос
лои кремней, от титонских (135 млн. лет) до четвертичных. Под осадка
ми скважина прошла 17 м по базальтам, сильно измененным и брекчи- 
рованным. Больше половины мощности осадочного разреза занимают 
кайнозойские глубоководные отложения. Существенно, что вся нижняя 
часть разреза до низов зльба, судя по характеру фораминифер, не несет 
признаков пелагических отложений. По геологическим особенностям 
поднятие Магеллана очень напоминает поднятие Шатского, с которым 
оно сходно и по времени образования. В связи с этим, мы не можем со
гласиться с трактовкой поднятия Магеллана ни как структуры, приуро
ченной к «тройному сочленению», ни как образования типа спрединго- 
вого хребта.

Таким образом, если наши взгляды верны, то Центральная тихооке
анская котловина добавляет два примера позитивных тектонических 
форм, возникших вследствие деформаций в океанической коре и сопро
вождающего их магматизма. Оформление современной структуры под
нятий — процесс более поздний, относящийся, как можно думать, к 
позднемеловым и кайнозойским тектоническим движениям. Именно с 
такими движениями связано тектоническое развитие хребта Лайн. Де
тальные батиметрические карты дают основание предполагать наличие 
севернее поднятия Магеллана еще двух мелких поднятий, возможно, 
того же характера. Их отделяет узкая ложбина глубиной свыше 6000 м, 
простирающаяся на запад-северо-запад и отражающая, как это обычно 
для океанского ложа, большой разлом. Это так называемый трог Ма
геллана — один из объектов геолого-геофизических работ экспедиции 
28-го рейса НИС «Дмитрий Менделеев» (рис. 2, А).

Значительно более крупной разломной зоне отвечает система узких 
глубоководных структур Нова и Нова-Кантон, выделяющаяся на юге 
Центральной тихоокеанской котловины. Разлом-желоб Нова [43] про
стирается от островов Феникс на северо-восток (70°) более чем на 
500 км. Ширина дна 10—20 км при максимальной глубине, превышаю
щей 8000 м. Структура представляет сочетание протяженных гребней 
и трогов, разделенных, насколько можно судить, сбросами (см. рис. 
2, Б ). Работы на полигоне 28-го рейса НИС «Дмитрий Менделеев» про-
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Рис. 2. Схемы расположения станций драгирования; профили проведены по данным 
НСП, полученным Г. А. Семеновым и др. А — Магелланов разлом, Б — разлом Нова,

В — разлом Кларион.
1 — станции драгирования, 2 — залегание акустически прозрачных осадков, 3 — распро

странение пород второго и третьего слоев (акустический фундамент по НСП)

водились в наиболее ̂ глубокой части главного разломного трога. Желоб- 
разлом Нова-Кантон лежит по другую сторону от островов Феникс. Он 
имеет то же простирание, что и Нова, но протяженность его вдвое боль
ше, а глубина значительно меньше (6000 м). Соотношение между раз
ломами кулисное. Вероятно, этот менее глубокий и построенный значи
тельно проще разлом моложе разлома Нова.

Абиссальная плита, расположенная восточнее хребта Лайн, между 
разломами Кларион и Клиппертон, лежит, как и Центральная, на глу
бинах порядка 5000 м. Глубоководным бурением здесь вскрыты мало
мощные отложения 1-го слоя, составляющие в скважинах 163 и 164 со
ответственно 276 и 264 м, причем разрез в первом случае доходит до 
среднего кампана, а во втором — до баррема. В обеих скважинах вскры



ты базальты, по которым пройдено несколько метров. Существенно, что 
бурением вскрыт довольно полный стратиграфический разрез. В скв. 164 
имеются отложения раннего миоцена, олигоцена, среднего и раннего 
эоцена, кампана, коньяка-сантона, сеноман-турона и баррема-альба* 
Мелководных отложений в разрезах не отмечается. Скважина 69 на глу
бине 227 м под отложениями среднего эоцена вошла в твердые кремни, 
где и была вскоре остановлена. Таким образом, разрезы абиссальных 
плит по обе стороны хребта Лайн в общем близки. Это дополнительно 
аргументирует наложенный характер хребта Лайн на более ранний 
структурный план океанского дна.

В пределах описываемой абиссальной плиты происходит затухание 
разломных зон Кларион и Клиппертон. Их западные окончания пред
ставляют собой системы расходящихся и кулисных узких впадин и 
гребней — частных разломов. Особенно ясно расщепление видно в зоне 
Кларион, западнее 155° з. д. Оно может указывать на относительно мо
лодой возраст соответствующего отрезка разлома-гиганта, если этот 
отрезок понимать как его зону затухания.

Иногда разлом Нова, а затем и Нова-Кантон рассматривают в каче
стве продолжения Клиппертона. Но в зоне хребта Лайн между ними 
имеется разрыв. Вообще разломы-гиганты по возрасту едва ли древнее 
кайнозоя, а поэтому они моложе разломной системы, лежащей в осно
вании хребта Лайн. В то же время характерно, что названные выше раз
ломы имеют сходное, близкое к широтному простирание. Тем самым они 
вписываются в глобальную систему широтных линеаментов.

ПОРОДЫ ВТОРОГО И ТРЕТЬЕГО СЛОЕВ И ТЕКТОНИЧЕСКИЕ ДЕФОРМАЦИИ
В КОРЕ

Проведенные работы принесли большой каменный материал, вклю
чающий ультрабазиты, габброиды, базальты, а также весьма интерес
ные данные об условиях залегания этих пород в пределах абиссальной 
плиты Центральной Пацифики. Прежде всего нужно отметить отсутст
вие каких-либо признаков кислых пород в пунктах драгирования, что, 
вероятно, свидетельствует о наиболее типичном характере строения 
океанической коры как к западу, так и к востоку от хребта Лайн. В то 
же время очень интересна находка ультрабазитов, которые раньше в 
центральных областях океана поднять не удавалось. Полученные мате
риалы в целом значительно пополняют представления о тектонике и 
магматизме Тихого океана, позволяя делать более широкие сопостав
ления и обобщения.

Все разрезы, опробованные драгированием, характеризуют типичные 
участки абиссальных плит. Поднятые породы представлены базальтами 
и их гиалокластитами, долеритами, габброидами и серпентинизирован- 
ными ультрабазитами (табл. 1; [6 ,7]).

Ультраосновные породы, и габбро, драгированные в верхней части 
разломного уступа в зоне Кларион, обнажены, очевидно, в виде изоли
рованных выходов среди базальтов (см. рис. 2, В). Ультраосновные по- 
роды получены в виде многочисленных крупных обломков и нескольких 
глыб. Они представлены серпентинитами, полностью сохранившими тек
стуру и структуру грубозернистых перидотитов. Судя по реликтовым 
структурам и сохранившимся редким первичным минералам, большая 
часть обломков относится к измененным шпинелевым перидотитам, а 
единичные — к шпинель-плагиоклазовым. Строго псевдоморфное заме
щение оливина и пироксенов позволяет уверенно определять реликто
вую порфирокластическую структуру пород с линейно-плоскостной 
ориентировкой первичных минералов, их грубополосчатым распределе
нием и следами пластических деформаций пироксенов, которые запечат
лены в форме и оптической ориентировке баститовых псевдоморфоз с 
полосами излома и широким развитием полигональных необласт. Коли
чественные соотношения первичных минералов, восстановленные по 
псевдоморфозам, варьируют для разных образцов в пределах: оливин



Данные драгирований в зонах разломов Центральной Пацифики (по станциям 28-го рейса НИС «Дмитрии Менделеев»)

Таблица /

Координаты
Интервал Объем

материала,
кг№ станции Район

широта долгота
глубин, м Описание образцов

Разлом Клар ион

2484 Южный борт главного трога 14°13,4' с. 147°16,2' з. 5300—5200

2485 То же 14°13,7' с. 147°12,1' з. 4900—4750

2488 Северный борт разломного трога, ниж 14°17,1' с. 147°19,1' з. 6000—5900

2490
ний уступ

То же, средний уступ 14°23,0' с. 147°17,6' з. 5700—5600

2495 То же, верхний уступ 14°34,2' с. 147°21,5' з. 5700—5600

2498 Южный борт разломного трога 14° 13,4' с. 147°21,6' з. 5200—5050

2499 То же 14°13,6' с. 147°20,0' з. 5800—5600

Магелланов разлом

2513 Южный борт разломного трога 08°44,2' с. 173°51,6' з. 6100—5800

2514 То же 08°45,0' с. 173°52,3' з. 5600—5400

2516 Северный борт разломного трога 08°49,2' с. 173°49,5' з . 6000—5800

Обломки базальтов (до 15 см в диаметре), часто пред
ставляющие фрагменты подушек пиллоу-лав; Fe-Mn 
конкреции, содержащие в ядрах гиалокласты или осадки 

Обломки базальтов (до 15 см), долеритов (2 обломка), 
гиалокластитов (1 обломок), седиментационной брекчии 
из основного и ультраосновного материала; Fe-Mn кон
креции с гиалокластами в ядрах 

2 обломка базальтов; Fe-Mn конкреции

Обломки базальтов (до 8 см): Fe-Mn конкреции с гиало- 
кластитами в ядрах

Обломки базальтов (до 13 см); Fe-Mn конкреции с об
ломками базальтов и гиалокластитов в ядрах 

Обломки и глыбы (до 40 см) пиллоу-лав базальтов, до
леритов, габброидов, серпентинизированных перидоти
тов (70 обломков), обломок серпентинита с жилкой 
габбро, обломок седиментационной брекчии из базаль
тового и ультраосновного материала; Fe-Mn конкреции 
и корки

Обломки и глыбы (до 40 см) базальтов и гиалокластитов, 
в одном случае — габбро; Fe-Mn конкреции

Обломки (до 12 см) базальтов и их гиалокластитов, ту- 
фоалевролитов и туфопесчаников; Fe-Mn конкреции 

Обломки и глыбы (до 90 см) базальтовых пиллоу-лав и 
их гиалокластитов, туфопесчаников и туфоалевролитов; 
Fe-Mn конкреции

Обломки (до 15 см) базальтов, гиалокластитов и туфо
алевролитов; Fe-Mn конкреции
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65—85%, пироксены (энстатцт) 15—35%, хром- 
шпинелид 1—2%; диопсид по вторичным продук
там и форме зерен определяется в редких случа
ях, например в серпентините по шпинель-плагио- 
клазовому лерцолиту, где он сохраняется, кроме 
того, и неизмененным. Плагиоклаз в последнем 
случае замещен гидрогроссуляром; субидиоморф- 
ный непрозрачный хромшпинелид резко отлича
ется от краснобурых ксеноморфных хромшпине- 
лидов, обычных в безплагиоклазовых разновид
ностях.

Практически полная гидратация пород проис
ходила в несколько этапов и завершилась на 
океаническом дне. Состав минеральных ассоциа
ций ультрабазитов, определяющий их общий хи
мизм, был окончательно сформирован при взаи
модействии с морской водой, и это необходимо 
учитывать при рассмотрении валовых химических 
анализов пород. Так, в 10 анализированных об
разцах серпентинитов все железо присутствует 
только в окисной форме; количество СаО неиз
менно составляет 0,49%, поскольку окись каль
ция не входит в состав серпентинитов и выносит
ся из породы; количество А120 3, очевидно, наи
более приближено к содержанию этого окисла 
в исходной породе — от 0,73 до 3,50%, так как он 
присутствует (остается) и в баститах и в хром- 
шпинелидах. Явно повышено против обычного в 
перидотитах офиолитовой ассоциации количество 
NazO — 0,17—0,51% (наиболее часто 0,42%), и 
его содержание прямо коррелируется с количе
ством гигроскопической воды— 1,67—3,43% (при 
,12% конституционной Н20 ) 3, что однозначно по
казывает аллохимический характер низкотемпе
ратурных изменений и активное участие морской 
воды в этих процессах. Следствием аллохимиче- 
ского метаморфизма является также сдвиг отно
шения Fe/Mg в сторону увеличения железистости. 
Таким образом, прямая интерпретация количест
венных измерений ряда окислов привела бы к 
ошибочным выводам. Поэтому в данном случае 
представления о первичном составе пород осно
вываются на результатах микрозондовых опреде
лений реликтовых энстатитов, диопсидов и хром- 
шпинелидов, а также микроструктурных наблю
дениях. Все анализы минералов выполнены в 
Геологическом институте АН СССР на микроана
лизаторе «СашеЬах» Г. В. Карповой.

Энстатиты имеют железистость 9,3—9,5; со
держание А120 3 в  н и х  варьирует от 3,28 до 3,73%; 
Сг20 3 — от 0,81 до 1,04%; СаО — от 1,73 до 1,91%. 
В диопсидах с железистостью — 8,5—9,1 содержа
ния А120 3 и  Сг20 3 более высокие: соответственно 
4,19—4,97% и 1,38—1,60%; максимальное коли
чество окиси хрома установлено в ламеллях дио
псида из энстатита. Содержание ТЮ2 в диопсиде 
не превышает 0,11%, Na20 —0,19% (в серпенти
ните по плагиоклазсодержащему лерцолиту).

3 Такая же закономерность отмечена при характери - 
стике серпентинизированных ультрабазитов Марианского 
желоба [2].
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Акцессорные хромшпинелиды характеризуются высоким содержанием 
АЦОз (37,2—38,8%) при количестве Сг20 3 31,0—31,2%; снижение А120 3 
(до 27,4%) и рост Сг20 3 (до 40,5%) наблюдаются в хромшпинелидах, 
ассоциирующих с гидрогроссуляровыми псевдоморфозами по плагиокла
зу. Соответственно, их железистость (100 Fe’/F e ’ +  Mg') меняется от 
33,1 до 41,6. Рассмотренный состав первичных минералов типичен для 
хромшпинелевого и хромшпинель-плагиоклазового лерцолитового пара
генезисов и сильно отличается от состава минералов гарцбургитов [13].

По имеющимся материалам представляется возможным наметить 
сравнение перидотитов из различных участков Тихоокеанского региона. 
В лерцолитах разлома Элтанин [4] составы пироксенов и хромшпине- 
лидов аналогичны реликтовым минералам серпентинитов (без реликтов 
плагиоклаза) разлома Кларион; в шпинелидах Элтанина незначительно 
|(на 1—2%) ниже содержание окиси хрома и соответственно выше ко
личество А120 3, вследствие существенно лучшей сохранности первичных 
минералов в этих породах прекрасно прослеживается тенденция сниже
ния Сг20 3 и А120 3 в  необластах пироксенов. В сравнении с первичными 
минералами из ультрабазитов разломов Кларион и Элтанин энстатиты 
гарцбургитов с островного склона Марианского желоба резко обеднены 
А120 3 и  Сг20 3; акцессорные хромшпинелиды, напротив, высокохромистые 
и более железистые [2]. Общие представления о составе мантийных 
ультрабазитов Центральной Пацифики дополняют их находки в районе 
хр. Математиков, а также в разломе Эквадор в Галапагосском центре 
спрединга [17, 47]. В обоих случаях описаны сильно серпентинизиро- 
ванные породы; судя по характеристикам акцессорного хромшпинелида 
в серпентинитах на хребте Математиков (Сг/Сг +  А1=0,4; Mg/Mg +  F e =  
=  0,64—0,70), можно с большой долей вероятности предполагать апо- 
лерцолитовую природу этих пород, тогда как образец, поднятый из раз
лома Эквадор, представляет скорее всего апогарцбургитовый серпен
тинит. Количество А120 3 в общем составе этой породы составляет 1,62%, 
CaQ—0,26%.

Таким образом, в абиссальных участках Тихого океана большая 
часть сравнительно представительных по объему находок мантийных 
ультрабазитов включает лерцолиты и аполерцолитовые серпентиниты, 
преимущественно шпинелевые и редко шпинель-плагиоклазовые. Релик
товые структуры этих пород полностью сопоставимы со структурами 
лерцолитов, сформированных при высокотемпературных пластических 
деформациях (вязко-пластическом течении) в верхней мантии [14, 16, 
38]. Вывод об образовании деформационных структур лерцолитов до 
перемещения их в кору дополняется наблюдениями в одном из образцов 
с разлома Кларион, где жилка крупнозернистого габбро с резким кон
тактом пересекает линейно-плоскостные деформационные структуры 
перидотита.

Габброиды получены в виде обломков и глыб в зонах разломов Но
ва и Кларион. На разломе Кларион они представлены клинопироксено- 
выми, оливиновыми габбро и пегматоидными такситовыми габбро, варь
ирующими по составу от меланократовых амфиболсодержащих разностей 
до лейкократовых габбро-анортозитов; двупироксеновое габбро пред
положительно определяется по присутствию тальковых псевдоморфоз 
на месте ортопироксена (?). Следует подчеркнуть широкое разнообра
зие структур пород: мелко-среднезернистых, полосчатых с упорядочен
ной ориентировкой призм плагиоклаза в плоскости полосчатости, мас
сивных грубозернисто-таблитчатых, шлирово-такситовых, пегматоидных 
со столбчатыми призмами плагиоклаза и роговой обманки. Во многих 
разновидностях габбро кристаллизация осуществлялась по схеме: пла- 
гиоклаз-*-клинопироксен (н=оливин±ортопироксен?)->ильменит (ред
ко титаномагнетит)±роговая обманка. В меланократовых шлирах, 
представляющих продукты кристаллизации остаточного рудносиликат
ного расплава, первыми образовались клинопироксены и оливин, затем 
плагиоклаз и ильменит.



Рис. 3. Составы пироксенов, амфиболов и плагио
клазов из габбро разломов Кларион и Нова (Л) 
и корреляция количеств титана и хрома в пиро- 
ксенах из габбро разломов Кларион и Нова (Б) 
1—3 — образцы из разлома Кларион, ст. 2498: 
1 — 28/1, 2, 3 — 20/3; 4, 5 — образцы из разлома 
Нова, ст. 2503: 4 — 2/1, 5 — 2/2; б, 7 — образцы 
габбро с хр. Математиков [47]: 6 — составы
пироксенов, 7 — составы плагиоклазов Ti,Cr — ко

личество атомов в формуле.
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Вариации состава клинопироксенов в целом умеренные — все они 
представлены высококальциевым авгитом с железистостью от 18,4 до 
27,4, и только в пегматоидном рудном габбро железистость авгита 
достигает 36,4 (рис. 3). Количество ТЮ2 в авгитах прямо коррелирует- 
ся с их железистостью, варьируя от 0,55 до 1,13%; количество Сг20 3 
незакономерно меняется от 0,09 до 0,30%; Na20 — от 0,38 до 0,59%. Со
став изученных плагиоклазов меняется в узких пределах — Апв0- 52; в 
рудном габбро с железистым авгитом ассоциирует наиболее кислый 
плагиоклаз — Ап44 (см. рис. 3). Судя по тому что зональность в плагио
клазах отсутствует (в редких случаях наблюдалось слабое — на 1—2% 
анортитовой молекулы — снижение основности плагиоклаза в краях 
крупных зерен) и составы крупных и мелких зерен плагиоклазов прак
тически одинаковы, можно предполагать, что кристаллизация части по
род проходила при довольно стабильной температуре. Это, наиболее 
вероятно, могло быть соблюдено в короткий промежуток времени кри
сталлизации расплава на относительно малых глубинах. В пользу по
следнего представления свидетельствуют пегматоидные, такситовые 
структуры пород, сформированные с участием летучих, присутствие по
стмагматической роговой обманки и рудносиликатных сегрегаций, инъе
цируемых остаточными расплавами, также насыщенными рудными ком
понентами. Ильменит, содержащий от 43,4 до 51,3% ТЮ2 присутствует 
во всех образцах, и только в самых поздних порциях габбро он ассоци
ирует с титаномагнетитом (10,9% ТЮ2).

Аналогичные структуры и состав минералов имеют габброиды раз
лома Нова, где, однако, больший процент драгированных габброидов 
составляют массивные габбро-долериты и мелкозернистые габбро с 
офитовыми структурами; иногда кварцсодержащие — до 5% [6]. Неко
торые образцы имеют кварц-роговообманковый состав и могут отвечать 
достаточно кислым крайним членам габбровой ассоциации [43].



Рис. 4. Диаграммы AFM пород океанической коры 
1—3 — точки составов пород: 1 — базальты (а — разлома Кларион, б — разлома Нова,. 
в — Магелланова разлома), 2 — долериты (а — разлома Кларион, б — разлома Нова)* 
о — габброиды (а — разлома Кларион, б — разлома Нова, в — Императорского разло
ма, г — Галапагосского поднятия); 4—7 — поля составов пород: 4 — разломов Кларион 
и Нова (а — поле базальтов и долеритов, б — поле габброидов), 5 — разлома Хесса
(а — поле базальтов и долеритов, б — поле габброидов), 6 — Императорского разлома 
(а — поле базальтов и долеритов, б — поле габброидов), 7 — разлома Меррей (поле 

габброидов); 8 — тренд дифференциации толеитов

Метаморфические изменения, проявленные неравномерно, выражены 
замещением клинопироксенов буро-зеленой роговой обманкой, затем 
амфиболами актинолит-тремолитового ряда; оливин и ортопироксен (?) 
полностью оталькованы. Хлоритизация, эпидотизация темноцветных ми
нералов и соссюритизация плагиоклазов наблюдаются в основном в ка- 
таклазированных разностях. Смектитизация пироксенов, замещение их 
гидроокислами железа и цеолитизация плагиоклазов происходили на 
океанском дне.

Общий химический состав габбро разломов Кларион и Нова харак
теризуется широкими вариациями железистости — от 21,9 до 54,8, в 
разновидностях с большим количеством ильменита она достигает 75,& 
(табл. 2). Так же резко варьирует содержание ТЮ2, составляя в основ
ном 0,25—1,11%, в меланократовых габбро 1,84%, в авгит-роговообман- 
ковых габбро разлома Нова — 2,11%, в такситовом рудном габбро ко
личество ТЮ2 поднимается до 3,99—7,99%. Содержание щелочей сос
тавляет в среднем около 3% при вариациях Na20  от 1,93 до 3,63%г 
К20  — от 0,14 до 0,43%, и эти цифры хорошо коррелируются с андезин- 
лабрадоровым составом плагиоклаза. На диаграмме AFM (в коорди
натах (Ыа20  +  КгО) + F e 0 06iu +  MgO; рис. 4) отчетливо выступает толеи- 
товый тренд дифференциации габбро: фигуративные точки составов по
род располагаются параллельно стороне треугольника FeOo6m— MgO и 
вместе с тем на уровнях около 60% MgO намечается некоторый сдвиг 
в сторону щелочных составов.

Хотя мы рассматриваем только фрагменты разрезов габброидов, 
сопоставление их состава с габбро других районов Тихого океана пред
ставляется существенным для создания возможно полной геологической 
картины габбровых разрезов в этом регионе и общей истории диффе
ренциации вещества. Петрографические и химические характеристики 
получены для габбро-норитов, клинопироксеновых, роговообманковых



Таблица 2

Состав габбро, долеритов и базальтов из разломов Центральной Пацифики

Окисел 2498-
20/1

2498—
20/3

2498-
21/1

2498-
21/4

2498-
22/4 2503-1 2503-

2/1
2503-
2/5 2506-16 2506-28 :2506—30;2484-11 2485/1 to 1 2499-

20A 2499-27 2503-11 2506-2 2506-15 2514/13

SiOa 50,87 41,66 48,55 44,84 47,92 47,97 48,17 35,56 47,84 48,27 48,21 47,41 48,04 45,51 45,95 46,30 48,30 47,31 45,87 45,44
ТЮ, 0 ,6 8 5 ,43 0,25 3,99 0,25 2 ,03 1,11 7,99 2,36 1,70 3,33 1,87 1,65 3,70 1,70 2,76 2,88 2 ,50 3,83 1,62
А120 3 16,82 12,63 21,78 13,15 18,09 13,89 17,21 9,87 14,02 14,09 11,61 17,97 15,36 13,28 19,59 15,22 12,24 13,63 11,75 17,75
Fea0 3 2,31 11,43 3,81 9,12 3,16 4 ,94 4,88 15,28 5,55 3,66 8,32 9,79 6,85 10,13 10,30 11,35 5 ,90 6,63 7,25 12,90
FeO 2,92 9,33 1,59 6 ,0 0 2,21 7,27 3,29 12,90 6,06 7,27 8,53 2 ,04 3,06 5,72 0 ,83 4,03 10,14 6 ,86 9,99 0,21
MnO 0,11 0,28 0 ,07 0 ,25 0,13 0 ,20 0 ,13 0,37 0,21 0 ,26 0 ,28 0,17 0 ,14 0 ,18 0,21 0 ,15 0 ,28 0,21 0 ,24 0,21
MgO 8,53 4,82 5,25 6,01 10,18 6,65 6,91 4 ,85 7,41 7,43 5,58 2,93 7,76 4 ,84 2,58 3,60 5 ,60 7,58 6,10 2,03
CaO 13,41 9,86 13,23 12,00 11,70 11,19 13,92 8,69 11,17 13,13 8,64 9,33 11,37 9,11 8,23 8,52 9,78 9,34 7,55 7,18
NaaO 2,90 2,90 2,70 2,70 2,51 2,91 2,32 1,93 2,70 2,41 3,12 2,63 2,51 2,91 3,12 3,12 2,70 3,12 4,25 2,33к,Ь 0,14 0,29 0 ,29 0,22 0,29 0,31 0,24 0,31 0,31 0 ,24 0,37 0,89 0,31 0 ,55 1,53 0,71 0 ,34 0 ,37 0 ,24 2,25
P A 0,01 0,09 0,03 0,05 0,01 0 ,19 0 ,06 0,10 0,18 0,17 0,34 0 ,23 0 ,10 0 ,44 0 ,49 0,41 0 ,30 0 ,22 0 ,33 1,93
HaO+ 1,05 1,02 1,35 0,71 2,22 1,56 0,82 0,84 1,96 0 ,45 1,58 2,12 1,04 1,16 1,59 1,36 0 ,57 1,16 2,39 1,03
HaO- 0,48 0 ,52 0,58 0 ,63 0 ,96 0 ,54 0,61 0,87 0,52 0 ,57 0,52 2 ,8 8 2,30 2,53 3 ,38 2,82 0 ,55 1,25 0,51 4,43

Сумма 100,45 100,26 100,13 99,67 99,66 99,65 99,67 99,56 100,29 99,65 100,43 100,26 100,49 100,06 99,50 100,35 99,58 100,32 100,30 100,41

Анализы выполнены в химической лаборатории ГИН АН СССР, аналитики Г. Ф. Галковская, 
М. А. Канакина, Е. В. Черкасова, Г. И. Карасева.

Станция 2498 : 20/1 — габбро приэматическизернистое, полосчатое, мезократовое; 20/3 —габ
бро такситовое, неравномерно насыщенное ильменитом; 21/4 — габбро неравномернозернистое, 
слабополосчатое, участками обогащенное ильменитом и роговой обманкой; 22/4 — габбро средне
зернистое, пойкилоофитовое; q t . 2503: 1 —  габбро-долерит; 2/1 — габбро полосчатое, среднеэер-

нистое, 2/5 — габбро среднезернистое, обогащенное ильменитом; ст. 2506: 16, 28 — долериты 
средне- и крупнозернистые; 30 — долернт мелкозернистый; 2484—I I , 2485/1 — базальты оливин- 
плагиоклаз-порфировые; 2495—26 - -  базальт плагиоклаз-пироксен-порфировый; ст. 24995 20А — 
базальт плагиокл аз-порфиро вый; 27— баэайьт пироксен-порфировый; 2503-11 —базальт афировый; 
от. 2506; 2, 15 — базальты с пироксен-плагиоклазовыми гломеропорфировыми включениями; 
2514/13 — базальт плагиоклаз- вариолитовый с кристаллами оливина в основной массе.



габбро разломов Императорского и Меррей [12], троктолитов, габбро- 
норитов, клинопироксеновых габбро хр. Математиков [47] и разлома 
Хесса (близ сочленения спрединговых зон Восточно-Тихоокеанской и 
Галапагосской [3, 5]), а также троктолитов и анортозитов Галапагос
ского поднятия [17].

Наиболее глубинные части габброидного разреза представлены 
магнезиальными, низкощелочными, малотитанистыми (0,21—0,27%)
троктолитами, вскрытыми вблизи зон спрединга на разломе Хесса и 
Галапагосском поднятии. Здесь же разрез наращивается габбро и габ
бро-норитами, сопоставимыми по железистости и щелочности с наибо
лее низкожелезистыми габбро разлома Кларион (см. рис. 4). Вывод о 
том, что этот разрез сформирован в результате глубоко прошедшей диф
ференциации толеитовой магмы в спокойных условиях [3], относится, 
на наш взгляд, ко всей восточной области центральной Пацифики: габ- 
броидные породы хр. Математиков представляют продукты кристалли
зации относительно железистой фракционированной магмы [47]; на 
Галапагосском поднятии состав рудных акцессориев варьирует от хром- 
шпинелида в троктолитах до ильменита в анортозитах, что сопостави
мо с наиболее полно дифференцированными разрезами расслоенных се
рий [17].

Общий тренд толеитовой дифференциации прекрасно иллюстрирует
ся фракционированием компонентов в минералах габбро разлома Кла
рион и хр. Математиков — рост железистости темноцветных сопровож
дается увеличением окиси титана в клинопироксенах и увеличением аль- 
битового компонента в плагиоклазах. Конечные продукты дифференциа
ции обогащены окисью титана, фиксированной в виде ильменита, и на
до признать, что для разных участков, разделенных огромными рас
стояниями (разлом Нова — разлом Кларион — Галапагосское поднятие), 
ильменит является характернейшим минералом габбро (его поздних 
порций кристаллизации). Габброиды разломов Императорского и Мер
рей, судя по их валовому химическому составу, представляют продук
ты кристаллизации сильно фракционированной толеитовой магмы, обо
гащенной железом и щелочами (см. рис. 4). В общем синтезированном 
разрезе габброидов их формирование относится к поздним этапам кри
сталлизации, завершающейся образованием феррогаббро.

Таким образом, в ряде районов Тихого океана обнажены фрагмен
ты глубоко дифференцированного габбрового разреза, который по на
бору петрографических разновидностей пород и направленности эволю
ции их составов сопоставим с определенными разрезами габбровых се
рий офилитов в складчатых областях континентов. Совместное нахож
дение габбро и серпентинизированных перидотитов на одном гипсомет
рическом уровне, а также сейсмические характеристики этих пород со
гласуются с представлениями о том, что они входят в состав третьего 
слоя океанической коры.

Выше габброидов в последовательных океанических разрезах, на
пример Императорском, залегают породы второго слоя: долериты и за
тем базальты. В пределах Центральной Пацифики долериты получены 
нами в большом количестве при драгировании в зоне разлома Нова и 
в единичных образцах на разломе Кларион. Это обломки и крупные уг
ловатые глыбы, форма которых соответствует параллелепипедальной 
отдельности дайковых тел. Среди образцов с разлома Нова присутст
вуют все разности от мелкозернистых долеритов до габбро-долеритов, 
связь их с габброидами представляется достаточно определенной. По
следовательность кристаллизации минералов почти всегда оказывает
ся сходной.

Образцы базальтов подняты на всех станциях драгирования. Обычно 
они представляют собой фрагменты подушек пиллоу-лав с радиусом от 
нескольких сантиметров до 20—30 см, с характерной концентрической 
зональностью. Изучение шлифов и данные химических анализов пока
зывают общность состава долеритов и базальтов в каждом из разрезов. 
Тот же состав имеют и базальтовые пиллоу-лавы, полученные в Цен-



тральной Пацифике при бурении во внутренних частях абиссальных 
плит (скв. 163, 164, 166, 169 [30, 31]). Большая часть базальтов относит
ся к оливин-плагиоклаз-порфировым разностям. Часть плагиоклазовых 
зерен представляет собой ксенокристаллы зонального строения, часто 
корродированные; по составу (Ап70) они близки плагиоклазам первой 
генерации в долеритах. Петрографические особенности пород обычны 
для толеитов. Группа базальтов и долеритов с северного борта разло
ма Кларион (ст. 2495) отличается обилием пироксеновых вкрапленни
ков Хавгит), выделений титано-магнетита и рутила. Их кристаллизация 
могла быть связана с остаточными порциями расплава, обогащенными 
щелочами, железом и титаном. В некоторых образцах базальтов с раз
лома Кларион наблюдается наиболее раннее выделение рудного минера
ла, образующего ядра плагиоклазовых вариолей. Вообще наличие ва- 
риолитовых лав весьма характерно как для разрезов в зонах Магелла
новой и Кларион, так и для скважин 163, 164 и др. В 'базальтах верхней 
части разреза Магелланова разлома (ст. 2514) наблюдается определен
ная щелочная тенденция с обогащением основной массы кристаллами 
замещенного оливина.

Состав драгированных нами пород охарактеризован данными сили
катных и спектральных анализов, выполненных в Геологическом инсти
туте АН СССР (см. табл. 2). По ряду образцов из скважин имеются 
также определения содержания малых и редкоземельных элементов
[31]. Во многих анализированных образцах базальтоидов наблюдались 
значительные вторичные изменения с повышением общего содержания 
воды и увеличением, степени окисленности железа. Несмотря на это, со
держание целого ряда петрогенных компонентов в породах остается ха
рактерным для океанических толеитов. Количество калия и фосфора в 
них оказывается весьма низким, кроме двух образцов с Магелланова 
разлома; содержание хрома, по данным спектрального анализа, в ря
де проб достигает 360 и 400 г/т.

На диаграмме AFM (см. рис. 4) точки составов базальтов, долери
тов и габбро располагаются вдоль толеитового тренда. При этом в до
леритах и особенно в базальтах наблюдается большее накопление же
леза, чем в преобладающей части образцов габбро. В целом на диа
грамме видна значительная дифференцированность базальтоидных се
рий. Среди долеритов и базальтов разлома Кларионлрисутствуют как 
весьма примитивные (FeOx/M g O = l,l; FeO* как F e O ^ ), так и высоко 
дифференцированные разности (FeO*/MgO— до 5,6). В базальтах и 
долеритах с разлома Нова величина отношения FeOx/MgO изменяется 
от 1,4 до 2,9, по степени дифференцированности они идентичны породам 
из зоны Императорского разлома (см. рис. 4). Базальты из скважин 
163, 164, 166, 169 близки по составу к наименее железистым разностям 
из нашей коллекции (FeOx/M g O = l,l—1,9).

Все точки составов долеритов и базальтов, полученных в Северной 
и Центральной Пацифике, располагаются на диаграмме в верхней час
ти поля океанических толеитов, в отличие от магнезиальной базальтоид- 
ной серии, изученной из разлома Хесса [3, 5, 10]. С высокодифферен
цированными сериями эффузивных и гипабиссальных пород в разрезах 
разломов Кларион, Императорского и Нова ассоциируют габброиды, 
также существенно более железистые, чем в разрезе разлома Хесса.

Накопление железа в изученных породах сопровождается уменьше
нием содержания Ni и Сг (по данным спектрального анализа) и увели
чением содержания Ti. На диаграмме ТЮ2 — FeOx/MgO (рис. 5) видна 
линейная зависимрсть, характеризующая толеитовый тренд дифферен
циации пород, хотя разброс отдельных значений и оказывается сущест
венным. Для всех пород из разреза разлома Нова установлено значи
тельно большее обогащение титаном, чем для пород из зоны Кларион, 
имеющих близкие значения FeOx/MgO. По темпам накопления ТЮ2 ба- 
зальтоиды разлома Кларион сравнимы с породами Императорского раз
лома. Более высокотитанистой серии разлома Нова отвечают по харак
теру породы разлома Хесса, с тем же наклоном вариационной линии [3].
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Характеристика толеитовых серий Центральной Пацифики может 
быть дополнена данными по содержанию в них редких земель [31]. 
В анализированных образцах как базальтов, так и долерита распреде
ление РЗЭ оказалось типичным для океанических толеитов. Достаточно 
примитивные разности базальтов из скв. 169 характеризуются шести
кратным обогащением легкими РЗЭ по сравнению с хондритом и вели
чиной отношения La/Sm, равной 0,7. В более дифференцированных ба
зальтах из скв. 164 обогащение РЗЭ возрастает до 14-кратного, а вели
чина отношения La/Sm — до 1,0, сходно с дифференцированными раз
ностями базальтов из Императорского разлома.

Рис. 5. Диаграмма ТЮ2—  
—FeOx/MgO  

1 — тренд дифференциа
ции толеитов разлома 
Хесса, 2 — тренд диффе
ренциации толеитов Им
ператорского разлома. 
Условные обозначения 

см. на рис. 4

Полученные минералогические и химические данные о породах из 
скважин и драгировок на абиссальных плитах Центральной Пацифики 
показывают их повсеместную принадлежность толеитовой серии и зна
чительное сходство с породами типового разреза спрединговой зоны 
(разлом Хесса; [3]). Однако особенности состава изученных эффузив
ных и интрузивных комплексов свидетельствуют о далеко продвинутых 
процессах кристаллизационной дифференциации базальтовой магмы. 
Особенно высоко дифференцированные разности присутствуют среди 
базальтов и габброидов из разлома Кларион. Все рассмотренные дан
ные характеризуют состав второго и третьего слоев на абиссальных 
плитах.

Сведения о магматических образованиях в пределах поднятий ос
таются весьма отрывочными. Измененные базальты из скв. 167 на Ма
геллановом поднятии скорее всего отвечают составу океанического то- 
леита [31]— сходно с толеитами поднятий Шатского и Хесса [И] .  
Базальтоиды скв. 315 в вулканической зоне Лайн, связанные с ними га- 
вайиты и муджиериты из скв. 165 сравнимы по составу с гавайскими
[32]. Вся вулканическая зона Лайн, подобно Гавайской, развивалась 
как наложенная структура позднее формирования второго слоя абис
сальных плит. В целом для Центральной Пацифики установлено весь
ма широкое проявление позднего рассредоточенного вулканизма, про
должавшегося вплоть до маастрихтского времени [44]. Продуктами 
такого вулканизма оказываются и базальтоиды с некоторой щелочной 
тенденцией, обнаруженные в отдельных абиссальных участках. Таковы,



например, нефелин-нормативные породы долеритового силла из скв. 169, 
залегающие внутри сеноман-туронских осадков [31, 37]. Щелочную 
тенденцию имеют, по-видимому, и базальты из верхов разреза .Магелла
нова разлома, о чем свидетельствует их обогащение щелочами и фос
фором, наличие оливина в основной массе пород.

Общность составов магматических комплексов позволяет сравнить 
изученные абиссальные коровые разрезы Центральной Пацифики с по
следовательными разрезами Императорского разлома и разлома Хесса. 
При этом обнаруживаются отчетливые признаки тектонических нару
шений в породах второго и третьего слоев коры [6, 7]. Так, в зоне раз
лома Нова базальты и долериты слагают разрез на глубину —3 км, что 
заметно превышает всю мощность второго слоя в этом регионе [42]. 
Такое возрастание мощности разреза, преобладание в его верхах доле- 
ритов может быть связано с повторением по вертикали нескольких тек
тонических пластин. Нахождение габброидов третьего слоя в одной 
драге с базальтами и долеритами определяется скорее всего их текто
ническим совмещением в разрезе. Эти свидетельства коровых дефор
маций дополняются дроблением и развальцеванием пород, видными в 
отдельных образцах, обнаружением катакластических брекчий из об
ломков долеритов, базальтов и габбро. Наличие габбровых брекчий и 
милонитизированных метагаббро было установлено также и при драги
ровании в районе хр. Математиков [47].

Наиболее значительные нарушения корового разреза обнаруживают
ся в зоне разлома Кларион. Здесь также встречены катаклазированные 
габбро с зеленосланцевыми изменениями и рассланцованные актиноли- 
тизированные долериты. Строение ультрабазит-габбрового разреза явно 
нарушено: с аполерцолитовыми серпентинитами ассоциируют относи
тельно железистые габброиды, представляющие поздние продукты диф
ференциации магмы, тогда как магнезиальные габбро и троктолиты, 
контактирующие с лерцолитами в полных офиолитовых разрезах, здесь 
отсутствуют. Серпентинизированные ультрабазиты и габброиды в зоне 
разлома Кларион оказались тектонически совмещенными с базальтами 
и долеритами и выведенными в верхние горизонты коры. В современной 
структуре они залегают гипсометрически выше основного разреза ба
зальтов и долеритов. Наиболее вероятным объяснением такого строения 
разреза является, по-видимому, залегание серпентинитов и габбро в над- 
виговой пластине поверх базальтов второго слоя. В зоне разлома Элта- 
нин залегание амфиболитов в основании обнаженного разреза [4] так
же может свидетельствовать о значительных нарушениях в океаниче
ской коре. Сложное совмещение ультрабазитов, габбро и базальтов 
установлено для целого ряда океанических разломов.

Тектоническое расслаивание коры с совмещением пород различных 
горизонтов разреза представляет важное доказательство внутренних 
деформаций в пределах океанского ложа. Широкое развитие щелочно- 
базальтового вулканизма^., захватившего в середине мела различные 
структурные зоны, явно противоречит представлениям о действии меха
низма горячей точки при движении жесткой литосферной массы. Все 
больше появляется доказательств значительной тектонической и маг
матической активности в центральной части Тихоокеанской области, 
весьма удаленной как от молодой спрединговой зоны, так и от системы 
островных дуг и желобов.

Для дальнейшего изучения нарушений во внутренних океанических 
областях и наложенных вулканических зон, несомненно, потребуется 
сравнение вещественного состава и строения коровых разрезов с сей
смическими данными по тонкой структуре коры. Для исследования ха
рактера тектонических нарушений, соотношения перемещений по тран
сформным разломам и предполагаемым надвигам необходима поста
новка специальных съемочных работ на полигонах.

Собранный материал по магматическим породам центральной части 
Тихого океана, его сопоставление с данными по более широким океани
ческим площадям показывает прежде всего тектонический контроль в



распределении магматических серий разного состава. Специфика маг
матизма на абиссальных плитах, поднятиях Магеллановом, Шатского, 
Хесса и др. и в наложенных вулканических зонах (Императорской, 
Лайн) связана со значительными тектоническими неоднородностями 
внутри Тихоокеанской области.

В пределах обширных абиссальных плит по различным петрохими- 
ческим показателям выявляется однообразие характера толеитовых се
рий, слагающих второй и третий слои коры. По своему составу и харак
теру кристаллизационной дифференциации эти серии сопоставимы с 
изученными в разрезе спрединговой зоны на разломе Хесса. Отличием 
изученных абиссальных серий является их большая дифференцирован
ность. Провинциальные различия в составе абиссальных магматических 
серий, обусловленные глубинными вещественными неоднородностями, 
проявляются, возможно, в вариациях титанистости базальтоидов, в не
которых различиях величины отношения La/Sm в разных участках океа
на, в соотношениях изотопов Sr и других элементов. Однако имеющие
ся материалы не позволяют пока полностью осветить характер провин
циальных различий толеитовых серий.

Обратим внимание, что о региональных вариациях изотопов строн
ция в базальтах Тихого океана уже имеются интересные данные. Так, 
К. Хедж [27] отметил обширную по площади область в Южной Паци- 
фике с повышенными значениями отношения 87Sr/8eSr (более 0,7048, с 
наибольшими значениями 0,7066 в районе Самоа — Таити) и показал 
примерные контуры этой области. Севернее, вплоть до района Гавай
ских островов, радиогенность снижается до 0,7035. Р. Стерн [45] рас
сматривал отношение изотопов стронция для лав западнотихоокеан
ских островных дуг. В северных островных дугах, до Марианской вклю
чительно, это отношение оказалось ниже, чем в южных. Проведенный 
в лаборатории абсолютного возраста и стабильных изотопов Геологи
ческого института анализ базальтов (шесть образцов), драгированных 
из разлома Нова, имеющих, вероятно, позднемеловой возраст, дал зна
чения отношения f7Sr/8eSr 0,7031—0,7035, т. е. близкие к цифрам К. Хед
жа для северной области и для островов, тяготеющих к Восточно-Ти
хоокеанскому поднятию.

В целом к настоящему времени разрезы океанической коры и их 
фрагменты изучены в северной половине Тихого океана в зонах разло
мов Меррей, Кларион, Магеллановом, Нова, Бланко, Сикейрос, Эквадор, 
разломов на хребте Математиков, а также на разломах Императорском 
и Хесса. Последние два разреза изучены комплексно геолого-геофизиче
скими методами и могут быть использованы как опорные коровые раз
резы. Для решения вопросов о характере петрохимических и геохимиче
ских неоднородностей в породах второго и третьего слоев океанической 
коры необходимы как дополнительный сбор каменного материала, так 
и привлечение для исследования тонких аналитических методов.
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О ДВУХ ТИПАХ РАСКОЛА КОНТИНЕНТОВ

Процесс раскола континентов осуществляется двумя способами: 1) пу
тем быстрого утонения литосферы, сопровождающегося погружением сна
чала вследствие «потери плавучести», затем по мере остывания литосферы, 
за счет нарастания и утяжеления ее мантийной части; 2) в результате мед
ленного импульсного растяжения, сопровождающегося поднятиями разного 
масштаба. Первый тип развития характерен для рифтов триасового — ран
неюрского времени, формировавшихся в условиях фрагментации Пангеи и 
«свободного» расхождения образовавшихся континентов, второй — для 
кайнозойских рифтов, большинство из которых (Байкал, Рейнский рифт, 
Африкано-Аравийская рифтовая система) образовались в результате на
пряжений, возникших в теле плит при их столкновениях.

Рифтогенез первого типа определяется быстрым растяжением конти
нентальной литосферы, во втором случае растяжение осуществляется ред
кими импульсами. В обоих случаях образование и развитие рифтов не 
является автономным и отражает процессы регионального растяжения. 
Область всплывания легкого материала, размеры которой зависят от ши
рины и протяженности участка литосферы, подвергшегося растяжению, 
регистрируется сейсмологическими методами как «мантийная неоднород
ность» под рифтовыми зонами.

Процесс раскола континентальной платформы и образование моло
дых океанов во многом остается еще не познанным. Неясно прежде все
го, порожден ли раскол какими-то локальными, автономными причина
ми, например восходящим конвективным потоком, всплыванием мантий
ного плюмажа или астенолита [12, 28, 33], или же он происходит под 
действием региональных напряжений, приложенных к литосферной пли
те или системе плит в целом. Такие напряжения в различных гипотезах 
связываются с горизонтальным конвективным током в системе крупно- 
ячеевой конвекции [18], «тяговой» силой литосферных плит, погружаю
щихся в зоне субдукции [26], «мембранными стрессами» [51], возника
ющими в литосферных плитах при переходе через область Земли с боль
шим радиусом кривизны (экваториальная область) и т. д. Неясно так
же, всегда ли рифтообразование протекает одинаково, не существуют 
ли различные типы рифтов с различным генезисом.

В последние годы накоплен огромный геолого-геофизический мате
риал, позволяющий если и не решить существующие проблемы, то, во 
всяком случае, значительно сузить рамки поиска.

В первую очередь речь идет о данных по образованию и развитию 
пассивных окраин, накопленных в ходе научного и разведочного бурения 
в океанах [21, 22, 48, 59]. Эти данные позволили с большой детально
стью реконструировать историю формирования крупнейших рифтовых 
систем прошлого, на месте которых возникли современные океаны — 
Атлантический и Индийский. Выяснилось, что образование континен
тальных рифтов, растяжение, а затем и разрыв литосферы протекали 
во многом отлично от того, как это наблюдается в современных конти
нентальных рифтовых зонах. Главное отличие заключается в том, что 
рифтогенез не сопровождался дорифтовыми или синрифтовыми подня
тиями. В то же время определяющим фактором было сильное утонение 
континентальной литосферы и ее погружение, сопровождавшееся накоп
лением мощных осадочных толщ. Исследование пассивных окраин во
сточного побережья Северной Америки, Юго-Западной Африки, Армори
канского побережья Бискайского залива и ряда других мест показало, 
что в верхнем (8—10 км) слое коры утонение осуществлялось путем об
разования сбросов и затем вращения блоков, разделенных сбросами.



Этот процесс, давно уже известный в современных континентальных 
рифтах [10, 49], приводит к утонению коры в 2 раза и более, причем 
степень растяжения нарастает от краев рифтовой зоны.к ее центру 
(рис. 1). Обычно предполагается, что утонение верхней части коры и 
всей литосферы происходит униформно, хотя характер деформации с 
глубиной меняется — хрупкая деформация на глубинах более 8—10 км 
сменяется пластической [20, 25]. В целом деформация отвечает законам 
разрушения упруго-вязкой среды [12] и приводит сначала к вытягива
нию с образованием «шейки» [9], затем к разрыву и полному разделе
нию литосферных плит. Оценки мощности коры на пассивной окраине с 
помощью сейсмических методов показали, что до разрыва полоса коры 
(и литосферы) растягивается примерно вдвое [42]. Близкая величина 
«предельного» растяжения континентальной коры была получена для 
Красноморского и Аденского рифтов исходя из оценки масштабов раз- 
движения в этих структурах до начала спрединга. Получить такую оцен
ку можно, реконструируя различными способами дорифтовое положение 
континентальных блоков Африки и Аравии [41].

ям

Рис. 1. Схема строения пассивной окраины 
1 — недеформированные осадки; 2 — ранние (дорифтовые) 
осадки; 3 — континентальная кора; 4 — океаническая кора;
5 — слой пониженных скоростей сейсмических волн (скорость 
продольных волн 7,1—7,2 км/с); 6 — мантийная часть лито

сферы, 7 — взбросы

Масштаб и темп погружения на пассивной окраине, а также измене
ние этих параметров во времени хорошо аппроксимируются простой мо
делью растяжения, предложенной Мак-Кензи [46] и разработанной впо
следствии различными авторами [22, 42]. Согласно этой модели, сразу 
же вслед за утонением литосферы в [} раз последняя теряет плавучесть 
и относительно быстро погружается, стремясь к изостатическому рав
новесию. Затем по мере остывания в течение длительного времени про
исходит наращивание мантийной части литосферы, сопровождающееся 
ее утяжелением и «термальным» погружением. Величина погружения 
определяется зависимостью S = Z(1 — 1/р), где S — величина погружения, 
Z — коэффициент, зависящий от физических параметров коры, мантий
ной части литосферы и астеносферы. Для начального и «термального» 
этапов погружения Z равно соответственно 3,61 и 7,83 [42].

Модель простого растяжения хорошо аппроксимирует не только раз
витие пассивных окраин молодых океанов, но и таких рифтовых зон, в 
которых растяжение не привело к разрыву литосферы. Было показано, 
например, что образование и погружение грабенов Северного моря свя
зано с быстрым растяжением континентальной коры в юрское время и 
уменьшением ее мощности с 32 до 20 км. Последующее длительное 
«термальное» погружение (верхний мел — кайнозой) привело к обра
зованию широкого прогиба, отвечающего современной акватории Север
ного моря [29]. Нетрудно заметить, что такое развитие полностью соот
ветствует стадиям «авлакогена» и «синеклизы» Н. С. Шатского.

Вулканические проявления распределены в рифтовых зонах рассма
триваемого типа крайне неравномерно. Обычно вулканизм концентриру



ется в грабенах и проявляется на фоне сильного утонения континенталь
ной коры и погружения. Так, реконструкция развития мезозойского 
Тетиса, основанная на изучении разрезов в тектонических покровах, по
казала, что интенсивный щелочнобазальтовый вулканизм шел здесь в 
позднем триасе в глубоководных условиях, скорее всего в отдельных 
грабенах, разделенных горстовыми поднятиями [36, 54]. Эта стадия за
вершала континентальный рифтогенез и предшествовала непосредствен
но началу образования океана. Мощный базальтовый вулканизм был 
характерен для глубоких триасовых грабенов Центральной Атлантики 
и Западной Сибири [19]. С другой стороны, растяжение и погружение 
могли протекать практически без вулканизма. Примерами такого раз
вития является рифтовая система Центральной Гондваны [11], триасо
вые грабены Западной Европы [60], погребенные юрско-нижнемеловые 
грабены Северного моря [29] и многие другие. Очевидно, растяжение 
далеко не всегда сопровождалось образованием магмоподводящих тре
щин, а если они и возникали, то это происходило в уже сильно утонен
ной литосфере.

Участки рифтовых зон со слабым вулканизмом сменяются по прости
ранию мощными излияниями траппов, локализованными в обширных 
ареалах (до 1000—2000 км в поперечнике). Обычно такие излияния за
хватывают территории континентальных блоков, прилежащие к глав
ной рифтовой зоне, объем траппов в индивидуальном ареале достигает 
сотен тысяч км3. Подобные ареалы известны в южной части рифтовой 
системы Центральной Гондваны (траппы Карру), в Южной Атлантике 
(траппы Парани и Каока), на плато Декан Индии, в других частях юж« 
ных континентов.

Трапповый вулканизм характерен и для таких регионов, где растя
жение не завершилось образованием океана, как это было, например, з 
триасе в Сибири. Образование рифтовой системы Западной Сибири, уто
нение континентальной коры под Тунгусской синеклизой [3] говорят о 
проявлении здесь регионального растяжения, сопровождавшегося по
гружениями. В этом плане Западная Сибирь с полным основанием мо
жет быть названа «неудавшимся океаном», в пределах которого и на 
прилежащем Восточно-Сибирском континенте широко проявился трап
повый вулканизм. В отличие от платобазальтов кайнозойских рифтов 
излияния мезозойских траппов шли всегда на фоне погружения.

Рассмотренный выше тип рифтогенеза характерен для распада Пан
геи. Начало распада можно отнести к концу палеозоя, затем он про
должался в триасе, юре и раннем мелу. Для всей этой эпохи характерно 
одновременное проявление рифтогенеза в различных частях суперкон
тинента. Позднепалеозойские рифты (конец карбона) возникли практи
чески в одно время в различных частях Гондваны: в Восточной Африке, 
Индии, Антарктиде, Западной Австралии. В триасе развитие этих риф
товых систем продолжалось, и к ним присоединились рифты на месте 
Центральной и Северной Атлантики, Западной Европы, Западной Си
бири. Одновременное проявление растяжения на огромных территори
ях заставляет сомневаться в автономности происхождения отдельных 
рифтов. В этом случае пришлось бы допустить синхронное (в геологи
ческом смысле) развитие множества диапиров («плюмажей», астено- 
литов), что мало вероятно. Проявление рифтогенеза в данную эпоху на
столько «глобально», что это даже порождает представления о растя
жении в результате увеличения радиуса Земли [16]. При этом не учи
тываются процессы субдукции и поглощения литосферы, протекавшие 
одновременно с рифтогенезом. Об их широком развитии свидетельствуют 
вулканические пояса вдоль южной границы Евразии и западной перифе
рии Пангеи. Количественные оценки раздвижения и поглощения для рас
сматриваемой и других эпох геологического прошлого отсутствуют, 
поэтому представления об импульсах глобального расширения остают
ся недоказанными. Важно отметить, что для современной эпохи сба
лансированность обоих процессов хорошо подтверждается глобальной 
увязкой движений литосферных плит.



Другой тип развития рифтов наблюдается в кайнозое. Если проана
лизировать историю формирования таких крупнейших континентальных 
рифтовых систем, как Байкальская, Рейнская, Восточно-Африканская, 
Запада США, то можно прежде всего выделить одну общую для них 
черту — образование грабенов (рифтов) сопровождается поднятиями 
различного масштаба. Наиболее крупные (сводовое поднятие Эфиоп
ского плато, провинция Бассейнов и Хребтов) достигают 800—1000 км в 
поперечнике, поднятия меньших размеров измеряются первыми сотня
ми или десятками км (Рейнская система, Западный рифт Восточной 
Африки). Как для крупных, так и для небольших поднятий характерна 
овальная, изометричная форма, их абсолютные высоты колеблются от 
сотен до 2500—3000 м.

Причина образования поднятий достаточно ясна. Под всеми рифто- 
выми зонами в основании коры обнаружен слой пониженных скоростей 
прохождения сейсмических волн, интерпретируемый как слой разуплот
ненного мантийного вещества. Мощность такого слоя варьирует от 5— 
8 км под грабенами Мертвого моря [35] и Рейнским [52] до 20—30 км 
под Эфиопским рифтом [44]. Важно, что на сейсмических профилях з 
ряде случаев (грабен Мертвого моря, грабены Лимани, провинции Бас
сейнов и Хребтов) отчетливо фиксируется нижняя граница переходного 
слоя. Как показали наблюдения, под слоем пониженных скоростей иног
да находятся породы даже с повышенными скоростями продольных волн 
8,4—8,6 км/с. Следовательно, слой пониженных скоростей не связан с 
астеносферой постепенным переходом.

> Образование слоя разуплотненного материала неизбежно должно вы
зывать изостатическое поднятие блоков коры и образование горного 
рельефа — закономерность, отмеченная многими авторами [5, 8, 12]. 
При этом высота поднятия будет, очевидно, тем большей, чем больше 
мощность низкоплотностного слоя. Имеющиеся ограниченные данные 
согласуются с этим положением: поднятия в зоне Эфиопского рифта на
много превосходят по высоте таковые в Рейнской рифтовой системе 
и т. д.

Естественно, возникает вопрос: как и почему образуется низкоплот
ностной слой под современными континентальными рифтами? В настоя
щее время широко распространено мнение, что его образование отража
ет всплывание мантийного диапира — массы легкого вещества, подни
мающегося из глубин мантии и достигающего, в конечном счете, подош
вы коры. Слой с пониженными скоростями рассматривается в таких 
схемах как апикальная часть подобного диапира [8, 50], что, как было 
показано выше, не вяжется с сейсмическими данными.

Представления о мантийном диапиризме базируются главным обра
зом на сейсмологических и гравиметрических данных о глубинном строе
нии рифтовых зон. Большой вклад в изучение этой проблемы внесен 
советскими геофизиками, изучающими Байкальский рифт [17], а также 
исследователями Восточно-Африканской рифтовой системы [27, 32, 50]. 
Установлено, что областям поднятий, связанных с рифтами, отвечают 
отрицательные аномалии силы тяжести в редукции Буге. Эти аномалии 
не могут быть объяснены только изменениями мощности коры и интер
претируются как отражение крупных латеральных неоднородностей в 
литосфере. Интерпретация находит подтверждение в анализе скоростей 
прохождения сейсмических волн от удаленных землетрясений и крупных 
взрывов под рифтовыми зонами. Выяснено, что здесь происходит ано
мальное поглощение сейсмической энергии, выражающееся в замедле
нии скорости сейсмических волн. Такое явление может быть объяснено 
наличием под рифтовыми зонами крупных неоднородностей, образован
ных материалом пониженной плотности. Расчеты показывают, что по
добные неоднородности имеют сложную форму как в плане, так и в по
перечном сечении (рис. 2).

Наибольшей высотой подъема низкоплотностного материала харак
теризуются непосредственно рифтовые зоны, однако литосферные неод
нородности отмечаются и там, где пока еще нет видимых структур ра



стяжения. Подобная ситуация наблюдается в Африке, где область тон
кой литосферы прослеживается от Восточно-Африканской рифтовой си
стемы на запад до побережья Атлантического океана. Предполагается, 
что растяжение в западной части аномальной зоны еще не достаточно 
велико для образования грабенов [32]. По данным В. А. Рогожиной [8,

Рис. 2. Соотношения литосферных неоднородностей, вулканиз
ма и рифтов: А — в Центральной Азии [8]; В — в Африке

[32]
1 — сбросы; 2 — разломы неустановленной природы; 3 — 
поля платобазальтов; 4 — отдельные вулканические центры; 
5 — глубина кровли аномальной мантии (А — от подошвы 
коры, Б — от поверхности Земли); 6 — граница литосферной 

неоднородности

17], проекция центральноазиатской неоднородности на поверхности Зем
ли охватывает не только Байкальскую рифтовую зону, но и прилежащие 
горные сооружения Южной Сибири и Монголии. Интересно отметить, 
что на значительной части этой территории за пределами Байкальской 
рифтовой зоны известны признаки растяжения, выраженные в широком 
проявлении молодого базальтового вулканизма (например, в Хангае). 
Такие районы рассматриваются некоторыми исследователями как «пе
реходные от предрифтового режима к рифтовому». Как для Сибири, так 
и для Восточной Африки предполагается, что неоднородность уходиг, 
расширяясь, на большую глубину (до 150—200 км, в Африке, и до 300— 
400.км в Сибири). Следует отметить, что различные интерпретации



сильно отличаются друг от друга, так что достоверно можно говорить,, 
по-видимому, лишь о неоднородности в пределах литосферы, мощность 
которой под континентами, возможно, достигает 200—300 км.

С небольшими частными отклонениями схемы, предполагающие 
связь рифтогенеза с мантийным диапиризмом, сводятся к следующему. 
Легкое вещество, отделяющееся в процессе дифференциации, всплыва
ет к подошве литосферы в виде «плюмажа» или «астенолита». Далее 
рассматриваются две версии: 1) над плюмажем (источник тепла) про
исходит смещение геоизотерм вверх и, следовательно, подъем кровли 
астеносферы, расположенной вблизи линии базальтового солидуса и от
вечающей границе квазитвердого и вязкого тел [31, 34, 50, 56]; 2) всплы
вание легкого глубинного материала сквозь мантийные породы литосфе
ры за счет механизма инверсии плотностей [8, 12, 50]. Сторонники вто
рой точки зрения [8] указывают, что в первом варианте должен был бы 
наблюдаться резко повышенный региональный тепловой поток в преде
лах рифтовой зоны и прилежащих поднятий. На самом деле повышен
ный тепловой поток локализован в осевых зонах рифтов, где он связан 
с дайковыми интрузиями базальта в кору [14]. Согласно обеим верси
ям, образование низкоплотностной неоднородности в литосфере вызы
вает изостатическое поднятие. Достигнув подошвы коры, мантийное ве
щество начинает растекаться под действием силы тяжести, создавая ра
стягивающие напряжения и порождая рифты. Подобная модель рифто
генеза рассматривалась М. Е. Артемьевым и Е. В. Артюшковым [1, 2]. 
и А. Ф. Грачевым [5]. С небольшими вариациями она принимается гео
логами, изучающими Байкальский рифт [8, 12], и хорошо согласуется с 
экспериментальными данными X. Рамберга [53] по всплыванию легкого* 
диапира в поле силы тяжести, имитируемом с помощью центрифуги.

Внешне стройные «диапировые» модели страдают одним существен
ным недостатком — они плохо вяжутся с данными исторической и регио
нальной геологии. Прежде всего предполагается, что сначала происхо
дит «всплывание» диапира до подошвы коры, поднятие, а затем уже ра
стекание диапира, растяжение и рифтогенез. По данным Н. А. Логаче
ва с соавторами [12], всплывание диапира под Байкальской рифтовой 
зоной происходило в течение 30 млн. лет, диапир достиг подошвы кор.ы 
около 3,5 млн. лет назад, с чем связано воздымание горного рельефа i 
рифтогенез «новобайкальского этапа». Но сами же авторы отмечают, что 
развитие рифтов началось в Байкальской зоне еще в олигоцене, может 
быть в эоцене. Таким образом, растяжение предшествовало образова
нию и подъему диапира, а также поднятию.

Стремясь найти выход из возникшего противоречия, цитированные 
авторы в другой работе [13] допускают, что в эоцене — олигоцене Бай
кальский свод все-таки уже существовал. Но тогда его образование не 
может быть связано с подъемом диапира, которое, по их мнению, на
чалось одновременно с индо-евразиатским столкновением. Тем более в 
олигоцене не могло происходить «растекание» диапира. Кстати, и само 
существование древнего свода ничем не доказывается. Известно, что 
первые впадины в Байкальской рифтовой зоне возникли на позднемело
вом— палеогеновом пенеплене и заполнялись тонкозернистыми осадка
ми. Последнее говорит об отсутствии поднятий и сносе с окружающих 
равнин.

Такая же картина отмечается для рифтовых зон Красного моря,. 
Аденского залива и Эфиопии. Первые признаки растяжения (раскры
тие трещин, вулканизм) фиксируются в Красноморско-Аденском регио
не в раннем эоцене (55 млн. лет). Перед этим (в позднем мелу — палео
цене) северная часть будущего Красноморского рифта была перекрыта 
мелководным морским бассейном, а его южная часть и место будущего 
Аденского рифта располагались на уровне моря. Последнее подтверж
дается тем, что сразу же после образования неглубоких проторифтовых 
депрессий в конце эоцена (около 40 млн. лет назад) в них проникло море 
со стороны Индийского океана. Рост поднятий (Эфиопского, Аравийско- 
Нубийского и Сомалийско-Йеменского сводов) начался лишь в нижнем



миоцене (около 22 млн. лет назад), т. е. значительно позже начала ра
стяжения.

По данным Е. Е. Милановскогю [15] и многих других исследовате
лей, образование Кенийского рифта предварялось воздыманием невы
сокого свода с позднего мела. В работе Дж. Мак-Колла [45], посвящен
ной геологии северной части Кенийского рифта (район оз. Ханнингтон), 
указывается, что значительно более четко проявленному этапу сводо
образования в миоцене предшествовало погружение в начале миоцена. 
Других указаний на раннее растяжение и погружение непосредственно 
в Кенийской рифтовой зоне нет. Зато имеются многочисленные сведе
ния о раннемиоценовом растяжении в сопредельных районах: в Эфио
пии, рифтах Туркана и Танганьикском. Есть сведения и о еще более ран
ном (эоценовом) растяжении и вулканизме, проявившемся в тех же 
районах [23, 30]. Скорее всего эти фазы растяжения затронули и зону 
Кенийского рифта. В целом можно утверждать, что в кайнозойских риф
тах, во всяком случае в большинстве из них, рифтогенез начинался с ра
стяжения литосферы, а уже затем (10—30 млн. лет спустя) формирова
лись поднятия, отражающие накопление низкоплотностного материала 
в подошве коры. Расплывание этого материала не может, таким обра
зом, рассматриваться как причина рифтогенеза.

Но есть и другое, более существенное возражение против автоном
ной «диапировой» модели образования кайнозойских рифтов. После 
того как впервые с помощью космических снимков были проанализиро
ваны региональные структуры Юго-Восточной Азии и Ближнего Восто
ка, стало ясно, что они образуют единый ансамбль, развитие которого 
определяется столкновением Индостана с Евразией [47, 57]. Исполь
зуя данные о движениях на границах жестких блоков (смещения по 
сдвигам, ориентировка напряжений в очагах землетрясений), Л. П. Зо- 
неншайн с соавторами [7, рис. 9] разработали кинематическую схему, по 
которой формирование всей совокупности структур этого региона — 
широтных сдвигов, зон сжатия и зон растяжения, включая Байкальскую 
рифтовую зону,— происходит в результате относительных перемещений 
нескольких микроплит, образовавшихся при раздроблении Евразиаг- 
ской плиты. Правильность схемы хорошо подтверждается результатами 
опытов на пластилиновых моделях [58]. Различные механические ас
пекты формирования структур Индо-Евразиатского столкновения были 
недавно рассмотрены В. М. Буртманом [4]. Сейчас вряд ли можно сом
неваться, что это столкновение является главным фактором, определяю
щим структурную эволюцию всего юга Азии с олигоцена. Как же увя
зать это с представлениями об автономном развитии Байкальского и 
других рифтов? Чем объяснить синхронность в этапах формирования 
структур столкновения и рифтов, образовавшихся якобы в результате 
независимого глубинного процесса (подъема легкого вещества из глу
бин Земли)?

Противоречия настолько очевидны, что игнорировать их нельзя. 
Даже сторонники «диапировой» концепции вынуждены признать, что 
«столкновение континентов вызвало дробление литосферы в древних 
ослабленных зонах» и в эти зоны внедрилось вещество, «поставляемое 
ближайшим восходящим потоком» [13]. Отсюда уже недалеко до при
знания первичности деформации и вторичности образования выступов 
астеносферы.

Еще бойчее показательна картина в Западной Европе. X. Иллэс впер
вые отметил синхронность движений в Нижнерейнском грабене с фаза
ми сжатия в Альпийском поясе [37]. Позднее было показано, что обра
зование и развитие всей совокупности разломных структур в Западной 
Европе, включая разломы Рейнской рифтовой системы, разломы Боге
мии, линию Эльбы и т. д., зависят от давления со стороны Апулийского 
микроконтинента, столкнувшегося с Европой [24]. На ранних стадиях 
столкновения ориентировка напряжений способствовала образованию 
сбросов Нижнерейнского грабена [37, рис. 2]. Со среднего миоцена об
становка изменилась. Как показали непосредственные измерения на-



пряжений в горных породах, в настоящее время в Западной Европе 
господствуют сжимающие напряжения, главная субгоризонтальная ось 
которых ориентирована в северо-западном — юго-восточном направле
нии [38]. «Генератором сжатия» является Альпийский складчатый по
яс, откуда напряжения распространяются, постепенно затухая, в тело 
платформы. Рейнский грабен с северо-северо-восточным простиранием 
оказывается в условиях сжатия, косо ориентированного по отношению к 
оси рифта. В силу этого современная деформация имеет характер взбро- 
со-сдвигов, что соответствует геологическим данным. В то же время 
структурная обстановка благоприятна для образования сбросов в Верх
нерейнском грабене, ориентированном в северо-западном направлении.

Таким образом, как прошлое, так и современное развитие Рейнской 
рифтовой. системы является реакцией на столкновение литосферных 
плит в Альпийском складчатом поясе Европы.

Рис. 3. Схема возможного образования Красноморского рифта.
Д о конца эоцена Африканская плита движется вместе с астено- 
сферным током. После начала столкновения движение плиты 
затруднено, вязкое трение создает мощные растягивающие 
напряжения в теле плиты. Раскол происходит по древней зо

не слабости
1 — континентальная литосфера; 2 — океанская литосфера;
3 — окраинно-континентальный вулканический пояс; 4 — 
древняя зона слабости в литосферной плите; 5 — направление 
астеносферного конвективного потока; 6 — растяжение в теле 

литосферной плиты

Образование Африкано-Аравийской рифтовой системы также совпа
дает во времени со столкновением литосферных плит — Африканской и 
Евразиатской. Начало столкновения относится к концу мела, после чего 
(в начале эоцена) в Северо-Восточной Африке появляются первые при
знаки растяжения. Главный этап столкновения начался в раннем мио
цене и сопровождался дальнейшим раскалыванием Африканской плиты 
с раскрытием Аденского, Красноморского, а затем и Эфиопского риф
тов. Динамика раскола здесь иная, чем в Европе или Байкальской риф
товой зоне. Известно, что в мезозое и раннем кайнозое Африка переме
щалась в северо-восточном направлении по отношению к современной 
сетке координат, вероятно, следуя конвективному току в астеносфере. 
После столкновения движение плиты оказалось блокированным, и в ее 
теле возникли дополнительные растягивающие напряжения за счет вяз
кого трения (рис. 3). В конце концов плита оказалась разорванной, а 
отколовшийся фрагмент (Аравия) продолжает сближаться с Евразией, 
преодолевая «лобовое» сопротивление, подобно тому как это происходит 
с Индией.

Выше было показано, что развитие позднепалеозойских — раннеме
зозойских и крупнейших кайнозойских рифтов протекало в различной 
обстановке. В первом случае рифтогенез шел в условиях «свободного 
расплывания» фрагментов Пангеи, во втором — рифты образовывались 
при столкновениях этих фрагментов. В обоих случаях развитие рифтов 
не было связано с автономными причинами: распад Пангеи происходил 
в условиях регионального растяжения, охватившего весь суперконти



нент, в кайнозое растяжения возникали при столкновениях континен
тов. Очевидно, различия в условиях образования определяют и различия 
в характере эволюции рифтов обеих групп.

Попытаемся рассмотреть возможные модели такой эволюции. Раз
витие рифтов первого типа определяется, как уже говорилось, растяже
нием, утонением и погружением континентальной литосферы (рис. 4, А). 
Утонение литосферы сопровождается пассивным компенсирующим под
нятием горячей астеносферы [42, 46]. При этом образуется выступ асте
носферы, ширина которого соответствует ширине зоны, охваченной ра
стяжением, а высота подъема определяется степенью утонения лито
сферы.

Начальное растяжение в условиях континентальной литосферы про
является зачастую в широкой полосе, а уже затем обособляются главные 
рифтовые зоны. Так, в Эфиопии структуры растяжения, параллельные
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Рис. 4. Два типа раскола континента. А. Растяжение и погружение в условиях «свобод
ного» расхождения литосферных плит (мезозой, распад Пангеи). Б. Импульсное раз- 
движение в условиях столкновения литосферных плит (кайнозойские рифты). 1 — кон
тинентальная кора; 2 — мантийная часть литосферы; 3 — кровля астеносферы; 4 — слой 
низкоплотностного материала в основании коры; 5 — вулканизм; 6: а — направление 
вертикальных движений, б — направление относительного перемещения литосферных 
плит; 7 — всплывание легкого материала из апикальной части астеносферного выступа;

8 — граница литосферной неоднородности

Эфиопскому рифту, развиты по всей ширине Эфиопского плато (около 
700 км — рис. 5). В южной части Восточно-Африканской рифтовой си
стемы растяжением охвачена практически вся область между Кений
ским и Танганьикским рифтами. Об этом убедительно свидетельствует 
распределение эпицентров землетрясений. Если в поверхностном слое 
(8—10 км) растяжение локализуется в сбросах и грабенах, то на глуби
не в силу пластичности материала оно будет униформным и приведет к 
пассивному подъему единого выступа астеносферы. Быстрый подъем 
астеносферы с близсолидусной температурой должен сопровождаться 
повышением степени плавления в условиях снизившегося давления и на
коплением в верхней части выступа «аномальной мантии». Последую
щее всплывание аномальной мантии происходит, вероятно, не в виде 
диапира Рамберга, а в виде отдельных «капель», как принято в модели 
Е. В. Артюшкова [2]. Таким способом легче объяснить совпадение об-



ласти распространения аномальной мантии под корой с областью, охва
ченной рифтогенезом. (Имеются в виду не отдельные рифты, а вся об
ласть, охваченная растяжением,— например, Провинция Бассейнов и 
Хребтов, Байкальская рифтовая зона ит. д.).

Когда всплывание легкого материала идет на фоне «свободного» 
раздвижения (рифты первого типа), то погружение продолжается непре
рывно а накапливающийся базальтовый расплав разгружается через

Рис. 5. Структуры растяжения в Северо-Восточной Африке. 
Растяжение охватывает не только Афар (I) и Эфиопский рифт 
(II), но и все Эфиопское плато (к западу и востоку от оз. Та
на). Ширина зоны растяжения — до 700 км. 1 — сбросы, 2 — 

осевые зоны Красного моря, Афара, Аденского залива

образовавшиеся трещины в сильно утоненной литосфере. Подобное раз
витие продолжается до полного разрыва литосферы и установления спре- 
дингового режима. В тех случаях, когда раздвигание приостанавливает
ся до начала спрединга, возможно образование глубоководных бассей
нов с тонкой сиалической корой, характерных, по-видимому, для мезо
зойского развития западной части Тетиса [40, 55].

Иная ситуация характерна для кайнозойских рифтов. В условиях 
Столкновения относительные перемещения плит затруднены, и деформа
ция осуществляется в виде кратковременных импульсов (разрядка на
пряжений), разделенных длительными периодами относительного по
коя. Импульсный характер развития типичен для всех кайнозойских 
рифтов. В Восточной Африке главные импульсы рифтогенеза отмечают
ся 40, 25, 15 и 5 млн. лет назад [11], импульсы раздвижения характерны 
также для Байкальской и Рейнской рифтовых систем.

В соответствии с рассмотренной схемой начальный импульс растя
жения вызывает небольшой пассивный подъем кровли астеносферы, 
медленное всплывание аномальной мантии и рост поднятия (рис. 4, Б).  
Следующий импульс приводит к раскрытию трещин и вулканизму как 
в грабенах, так и на поднятии. Одновременно новое утонение литосфе
ры и новый подъем астеносферы стимулируют следующий цикл всплы
вания аномальной мантии, поднятия и т. д. По мере развития обособля



ются главные рифтовые зоны, в которых в дальнейшем локализуется ра
стяжение (например, Эфиопский и Кенийский рифты в Восточной Афри
ке). При этом все явления: растяжение, поднятие, вулканизм,— лока
лизуются вдоль этих структур — особенность, не раз отмечавшаяся в 
развитии континентальных рифтов.

Нельзя согласиться с мнением Кс. Ле Пишона с соавторами о том, 
что континентальные рифты типа Восточно-Африканских не развивают
ся в океаны [43]. По мнению этих авторов, спрединг начинается лишь 
тогда, когда дно рифта окажется на уровне свободного подъема асте
носферы под гидростатической нагрузкой литосферы ( — 2,5 км). Там, 
где развитие рифтов сопровождается поднятием, необходимо слишком 
большое утонение континентальной литосферы, чтобы опустить ее на 
необходимую глубину. Ясно, что эта теоретическая концепция не учиты
вает реальных данных. Зарождение океана из рифтов Восточно-Афри
канского типа наблюдается конкретно в Красном море и Афаре, связан
ных постепенным переходом с Эфиопским рифтом. Спрединг может идти 
на значительно меньших глубинах, чем 2,5 км, и даже на суше (напри
мер, рифт Азаль в Восточном Афаре). Все же, по-видимому, в условиях 
столкновения чаще формируются рифтовые зоны, не достигающие оке
анской стадии развития (Байкал, Рейнская система).

Рассмотренная схема позволяет объяснить зависимость объема и со
става вулканитов от масштабов раздвижения в рифтовой зоне. Чем 
больше раздвижение и выше подъем астеносферного выступа, тем боль
ше объем аномальной мантии, поступающей к подошве коры. Отделение 
(гомогенизация) расплава из аномальной мантии происходит по мере 
растяжения на все меньших глубинах, в зависимости от этого расплав 
становится все менее щелочным.

Труднее объяснить неравномерность распределения вулканитов по 
простиранию рифтовой системы и прежде всего образование огромных 
ареалов траппов на одних участках, в то время как на других вулканизм 
проявлен гораздо слабее или вовсе отсутствует. Образование трапповых 
полей можно гипотетически связывать с термальными аномалиями в 
мантии, а последние, в свою очередь,— с восходящими мантийными по
токами («плюмажами») или астенолитами [28, 33, 39]. Предполагается, 
что активность плюмажей вызывает усиленный приток тепла, смещение 
геоизотерм и подъем кровли астеносферы. Поскольку воздействие на 
быстро движущуюся плиту с мощной континентальной литосферой сла
бое, развитие вулканических ареалов и поднятий происходит в периоды 
замедления движения плиты. Такие замедления и должны, очевидно, 
возникать в эпохи столкновения литосферных плит. Автором была пред
ложена схема, согласно которой различия в составе и объеме ранних 
платовулканитов Кении и Эфиопии связывались с разной продолжитель
ностью периода замедления Африканской плиты над термальной анома
лией и соответственно с разной степенью плавления мантийного мате
риала [39]. Согласно этой точке зрения, только рифты, связанные с об
ширными полями платобазальтов, развиваются в поле активности тер
мальной аномалии, а остальные (большинство) являются результатом 
регионального растяжения.

Ясно, что такое деление является условным. Среди проявлений риф- 
тового вулканизма можно выделить всю гамму переходов от обширных 
трапповых ареалов до малых полей. Рифты со слабым вулканизмом и 
явно «внешней» причиной растяжения (Байкал) по морфологии и глу
бинному строению идентичны рифтам, для которых предполагается связь 
с термальной аномалией, плюмажем и т. д. (Кения, Эфиопия). Разли
чия в характере вулканизма могут быть объяснены разной степенью 
плавления субстрата [13].

Все это заставляет предполагать, что неравномерность распределения 
вулканитов может иметь и другие, чисто структурные причины. Извест
но, что на ранней стадии рифтогенеза растяжение континентальной ли
тосферы происходит неравномерно. Участки с сильным растяжением 
могут сменяться по простиранию участками, не подвергшимися растяже-



Рис. 6. Область интенсивного пло
щадного растяжения в южной части 
Красноморского рифта в олигоцене. 
Севернее растяжение в основном кон
центрировалось в грабене Красного* 
моря. Область интенсивного растя
жения совпадает с ареалом олиго- 
цен-нижнемиоценового платобазаль
тового вулканизма. 1 — разломы 
растяжения (там где известно, ука
зано положение опущенного крыла); 
2 — ареал платобазальтов. Аравия 
повернута относительно Африки в 

дорифтовое положение

нию или растянутыми слабее. Наконец, зоны растяжения могут подстав
лять друг друга кулисно. Деформация должна сопровождаться, образо
ванием сдвигов, по которым происходят дифференциальные перемеще
ния блоков. Такие сдвиги, ориентированные перпендикулярно рифтовой 
зоне, действительно характерны для большинства континентальных риф
тов. Например, по данным С. И. Шермана [12 и др.], Байкальская риф- 
товая зона с юга и севера ограничена зонами широтных сдвигов. Ана
логичные сдвиги разделяли сегменты рифтовой зоны Центральной Гонд- 
ваны с разной степенью раздвижения [4]. В других случаях участки 
широкого «площадного» растяжения сменяются по простиранию участ
ками «концентрированного» растяжения, как это было в эоцен-олигоце- 
новой структуре Красноморского рифта (рис. 6). Неравномерность ра
стяжения может объяснить, в свою очередь, неравномерность подъема 
выступов астеносферы, локальный характер поднятий, вулканизма и т. д.

Сформулируем некоторые выводы.
1. Различаются два типа рифтов: 1) образующиеся при «свободном» 

расплывании фрагментов крупных континентов и 2) образующиеся в 
условиях столкновения континентов. Развитие первых сводится к растя
гиванию и изостатическому погружению утоненной литосферы, заверша
ется разрывом литосферы, началом спрединга. Рифты второго типа ха
рактеризуются импульсным растяжением с длительными промежутками 
относительного покоя между импульсами рифтогенеза.

2. В обоих случаях растяжение сопровождается пассивным подъе
мом астеносферы, всплыванием аномальной мантии, ее накоплением в 
подошве коры. Во втором случае это приводит к формированию подня
тий в промежутках между импульсами растяжения.

3. Вулканизм в рифтах первого типа происходит в условиях погру
жения, во втором — как в условиях погружения, так и на поднятиях. 
Эволюция магматизма от щелочных пород к толеитам связана с отде
лением расплава от аномальной мантии на все меньших глубинах.

4. Растяжения, создающие рифты, имеют региональную природу. 
Общая причина их точно не известна, но скорее всего они создаются 
конвективными токами в астеносфере. Литосферные неоднородности, на
блюдаемые под современными рифтами, не связаны со структурами 
типа восходящих потоков, плюмажей или астенолитов, а образуются в 
результате растяжения литосферы. Это не следует, разумеется, понимать 
как отрицание существования подобных образований вообще: гипотеза 
горячих точек по-прежнему наилучшим образом объясняет образование 
вулканических цепей в океанах. Под континентальными рифтами лито
сферные неоднородности, регистрируемые сейсмологическим методом, 
связаны с пассивными поднятиями астеносферы и областями всплыва
ния легкого материала над ними.
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Ш А Р К О В  Е. В.

КОНТИНЕНТАЛЬНЫЙ РИФТОВЫЙ МАГМАТИЗМ НИЖНЕГО 
ПРОТЕРОЗОЯ КАРЕЛО-КОЛЬСКОГО РЕГИОНА

Показано, что раннесвекофенские (2200— 1000 млн. лет) магматические 
комплексы Кольского и Карельского мегаблоков Балтийского щита харак
теризуются многими особенностями магматизма, сходного с магматизмом 
Эфиопского рифта. Для нижних частей вулканогенно-осадочных разрезов 
грабеновых структур (Печенгской и Имандра-Варзугской на Кольском п-ве 
и ятулийского грабенов Карелии) отмечается ассоциация преимущественно 
субщелочных, реже толеитовых базальтоидов с континентальными осадка
ми. Для верхней части разреза структур Кольского п-ва и суйсария Каре
лии характерна ассоциация пикрит-базальтовых серий нормальной щелоч
ности с породами субаквального происхождения, в том числе туфогенными 
турбидитами.

Одновозрастные с эффузивами интрузивные образования представле
ны разнообразными дифференцированными массивами (Мончетундровский, 
Цагинский, Гремяха-Вырмесский, Ачинский, щелочными гранитами и т. д.), 
которые произошли при кристаллизации тех же расплавов, но в глубинных 
условиях.

Континентальный рифтовый магматизм — это, пожалуй, единствен
ный из главных типов магматических режимов, доступный всесторонне
му изучению всем комплексом современных геолого-геофизических ме
тодов. Наиболее важным обстоятельством здесь является то, что этот 
тип режима весьма активен в настоящее время, что позволяет детально 
изучить характер его регионального проявления, исследовать его ве
щественный состав, последовательность изменения этого состава во вре
мени и в пространстве, установить характер геофизических полей, дина
мику процесса, его геоморфологическое выражение и т. д. Наличие та
ких эталонов, как реально существующие доступные прямому наблюде
нию современные рифтовые зоны, позволяют сравнительно легко иден
тифицировать аналогичные режимы среди геологических образований 
далекого прошлого, часто описываемых в качестве орогенных форма
ций, магматизма зон активизации и т. д. Изучение подобных образова
ний, в пределах которых наблюдаются участки, подвергшиеся различно
му эрозионному срезу, позволяет прямыми геологическими методами 
изучить реальное строение глубинных частей разреза рифтовых обла
стей, скрытых от наблюдения в современных областях, и тем самым дать 
объемную геодинамическую картину процесса.

С этих позиций наибольший интерес представляют наиболее глубоко 
эродированные рифтовые области, выявленные в последнее время среди 
докембрийских складчатых областей [6]. Среди них выделяются магма
тические образования свекофенского этапа Карело-Кольского региона, 
обычно относимые ко второй половине нижнего протерозоя. Они уже бо
лее полувека интенсивно изучаются большими коллективами геологов и 
петрологов и в настоящее время исследованы достаточно полно. Обра
зования этого этапа обычно описываются как орогенные [13], «этапа 
становления древних платформ» [26], субплатформенные или платфор
менные [18], и только недавно начали появляться работы, где по край
ней мере часть из них рассматривается в качестве рифтогенных [6, 7, 
9]. Однако эти выводы относятся главным образом к эффузивным сери
ям, практически не касаясь интрузивных образований. Вместе с тем на
копленные к настоящему времени геологические и петрологические дан
ные по этим комплексам, главным образом относительно состава их ис
ходных расплавов и условий становления массивов, дают качественно



новый материал для понимания проблемы протерозойского магматизма 
региона в целом и позволяют по-новому взглянуть на историю развития 
восточной части Балтийского щита.

Однако прежде чем перейти к обсуждению рассматриваемой пробле
мы, необходимо коротко напомнить основные определяющие черты кон
тинентального рифтового магматизма, как они представляются в на
стоящее время.

НЕКОТОРЫЕ ОБЩИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ СТРОЕНИЯ 
И ЭВОЛЮЦИИ КОНТИНЕНТАЛЬНЫХ (МАТЕРИКОВЫХ) РИФТОВ

Как известнр, в настоящее время выделяются две главные разновид
ности континентальных рифтовых систем: 1) внутриматериковые, не свя
занные непосредственно с мировой рифтовой системой, и 2) материко
вые рифтовые области, непосредственно связанные с системой океаниче
ских рифтов (срединных хребтов). Наиболее изученными примерами со
временных рифтовых областей первого типа является Байкальский 
рифт, второго — Восточно-Африканская, или Аравийско-Африканская 
система [5, 10].

Согласно А. Ф. Грачеву [5], независимо от типа рифтовых систем они 
проходят в своем развитии две главные стадии: а) предрифтовую — 
мощного ареального субщелочкого, реже нормального по щелочности (то- 
леитового) базальтового вулканизма, сопровождаемого пологим сводо
образным подъемом территории; и б) собственно рифтовую, когда обыч
но появляется система линейных грабенов, в сторону которых происхо
дит миграция магматической активности; при этом меняется и характер 
извержений, среди которых начинают преобладать вулканы централь
ного типа, появляются контрастные или непрерывные дифференцирован
ные серии магматических горных пород — преимущественно субщелоч
ного (базальт-трахитовые серии вплоть до комендитов и пантеллеритов) 
и (или) щелочного (базальт-фонолитовые серии) профиля; резко возра
стает контрастность тектонических движений — возникает типичный гор
ный рельеф с абсолютными отметками 2—3,5 км. В пределах грабенов, 
часто асимметричных, происходит дальнейшее погружение, в значитель
ной мере компенсируемое мощным вулканогенно-терригенным или тер- 
ригенным (в случае, если поблизости нет вулканов) субаэральным осад- 
конакоплением.

В рифтовых областях второго типа, на участках перехода к океани
ческим системам, например в северной части Восточно-Африканского 
рифта, наблюдается значительное возрастание мощности вулканических 
процессов, появление пикрит-базальтовых серий нормальной, реже по
вышенной щелочности (Эфиопский рифт, треугольник Афар). Это сопро
вождается расчленением континентальной плиты и появлением морей с 
океаническим типом коры — с осевой рифтовой зоной и характерными по
лосовыми аномалиями (Красное море, Аденский залив) [10]. В преде
лах таких участков формируются морские осадки, нередко металлонос
ные за счет интенсивной фумарольной деятельности. Эта стадия разви
тия может быть охарактеризована как позднерифтовая.

Следует отметить, что рифтовые системы закладываются на различ
ном фундаменте — это могут быть кристаллические породы раннего до
кембрия или складчатые области, только недавно закончившие свое раз
витие, причем ориентировка новообразованных структур бывает как уна
следованной, так и секущей по отношению к структурам более раннего 
заложения. \

Согласно существующим представлениям, дальнейшее развитие 
рифтовых систем может идти в разных направлениях. Во-первых, рифт 
без видимых причин прекращает свое развитие, примером чему служит 
Днепрово-Донецкий авлакоген. Во-вторых, при длительном устойчивом 
разрастании он может превратиться в океан. И в-третьих, развитие риф
та может быть прервано возникновением крупной зоны сжатия типа 
зоны Заварицкого — Беньофа. В этом случае происходит полная пере



стройка структуры области и ее магматического режима с появлением 
образований известково-щелочной (андезитовой) серии. Подобного 
рода складчатые пояса обычно описываются в качестве геосинклиналей. 
Однако в ряде случаев часть старой структуры сохраняется, примером 
чему, как будет показано ниже, вероятно, являются свекофенские грабе
ны восточной части Балтийского щита. В западной части щита они в 
значительной мере переработаны в процессе развития Свекофенской гео- 
синклинальной области.

ГЛАВНЫЕ ЧЕРТЫ СТРОЕНИЯ ВОСТОЧНОЙ ЧАСТИ БАЛТИЙСКОГО ЩИТА

Проведенные за последнее время крупномасштабные комплексные 
геолого-геофизические исследования Балтийского щита позволили уста
новить, что он имеет четко выраженное блоковое строение (рис. 1). 
В его сложении принимают участие сиалические блоки разного порядка 
и разделяющие их мобильно-проницаемые зоны с земной корой мафиче
ского профиля. Формирование докембрийской земной коры происходило 
в течение четырех главных тектоно-магматических циклов: доребольско- 
го (нижний архей), ребольского (верхний архей), селецкого (нижний 
протерозой) и свекофенского или позднекарельского (верхи нижнего 
протерозоя) [19].

Рис. 1. Схема блокового строения 
восточной части Балтийского щита по

[9]
1 — граница Свекофенского и Каре- 
ло-Кольского геоблоков; 2 — грани
цы мегаблоков; 3 — границы сегмен
тов и разделяющих их зон; 4 — 
предполагаемые границы; 5 — сег

менты и разделяющие их зоны 
Мегаблоки: I — Кольский, II Бело
морский, III — Карельский. Сегменты 
1—6 и разделяющие их зоны 7— 10: 
1 — Мурманский, 2 — Центрально- 
Кольский, 3 — Терский, 4 — Лот- 
тинский, 5 — Центрально-Карельский, 
6 — Онежский, 7 — Кейвско-Поросо- 
зерская, 8 — Печенгско-Варзугская, 
9 — Восточно-Карельская, 10 — Хау- 

товарская

Согласно имеющимся геолого-геофизическим данным, восточная 
часть Балтийского щита представляет особый Карело-Кольский геоблок 
с наиболее древней земной корой. В свою очередь он подразделяется 
на Кольский, Беломорский и Карельский мегаблоки, разделяемые Лап

ландским глубинным разломом на севере и Восточно-Карельской зоной— 
на юге. В отличие от чрезвычайно активного Беломорского мегаблока, 
где процессы складчатости, магматизма и метаморфизма продолжались 
на протяжении около 1 млрд, лет, а закончились лишь к рубежу 
1800 млн. лет, Кольский и Карельский мегаблоки завершили свое ак
тивное развитие в ребольскую фазу складчатости и были лишь активизи
рованы в пределах локальных зон во время селецкой фазы. Затем по
следовала пенепленизация рассматриваемых мегаблоков, сопровождае
мая развитием древнейших кор выветривания, так что к началу свеко
фенского этапа они представляли собой жесткие консолидированные 
структуры.

Начало свекофенского этапа (2200—2100 млн. лет) [13] характери
зовалось растяжением земной коры в пределах Кольского и Карельско



го мегаблоков и заложением узких линейных грабенов, ориентирован
ных в северо-западном направлении. Большая часть этих структур раз
вивалась в пределах так называемых мобильно-проницаемых зон — 
структур шовного типа, разделяющих крупные блоки сиалической зем
ной коры, для которых в течение длительного времени, начиная с верх
него архея, характерен базальтовый магматизм [9]. В частности, это от
носится и к Печенгско-Варзугской и Восточно-Карельской зонам (см, 
рис. 1), где свекофенский магматизм проявился наиболее мощно и кото
рым по этой причине будет уделено особое внимание. Таким образом, 
«корни» рифтового процесса на Балтийском щите уходят в довольно глу
бокую древность.

Формирование свекофенских грабенов происходило преимуществен
но в субаэральных условиях и сопровождалось мощным базальтоидным 
вулканизмом и широким проявлением разнообразных интрузивных по
род. Эти образования претерпели метаморфизм погружения в условиях 
зеленосланцевой толщи, происходивший в режимах пониженных давле
ний и повышенных тепловых потоков [7]. Судя по имеющимся данным, 
вторая половина свекофенского этапа, особенно в пределах Кольского 
мегаблока, была резко отлична по тектоническому и магматическому ре
жиму от первой. Кольский мегаблок испытал в это время мощные танген
циальные деформации, связанные, по-видимому, с развитием Лапланд
ского глубинного разлома [9, 16]. Они сопровождались появлением ме
таморфической зональности от амфиболитовой до зеленосланцевой фа
ции, развивающейся в условиях пониженных тепловых потоков и повы
шенных давлений [7]. Характер магматизма этого периода резко отли
чен от предыдущего (андезито-базальты, андезиты, дациты, липариты, 
гранитоиды нормальной щелочности и т. д.). Завершается свекофен
ский этап формированием крупных комплексов анортозитов — гранитов 
рапакиви, вероятно представляющих собой глубинные очаги риолитовых 
плато. Все эти образования относятся к известково-щелочной (андези
товой) серии магматических горных пород, возникновение которой обыч
но связывается с появлением крупнейших структур сжатия, сопровож
даемых глубинными разломами типа зон Заварицкого — Беньофа [17, 
24, 28 и др.]. В складчатых областях (геосинклиналях) появление та
ких серий, известных в качестве субсеквентного магматизма, характерно 
для периода их инверсии [2, 14, 25 и др.].

Для целей нашего исследования основной интерес представляет пер
вая половина свекофенского этапа, происходившая в условиях растяже
ния земной коры. Магматизм этого периода и будет рассмотрен ниже.

ОСОБЕННОСТИ РАННЕСВЕКОФЕНСКОГО МАГМАТИЗМА 
КОЛЬСКОГО И КАРЕЛЬСКОГО МЕГАБЛОКОВ

Они охарактеризованы в большом числе публикаций, многие из ко
торых имеют монографический характер и посвящены как отдельным 
комплексам, так и общим вопросам магматизма региона. Из работ обоб
щающего характера следует отметить монографии В. Г. Загородного 
и др. [8] «Земная кора восточной части Балтийского щита» [9] и «Маг
матические формации раннего докембрия территории СССР» [13], где 
рассматриваемая проблема освещена наиболее полно.

Магматизм этого периода отличается чрезвычайным разнообразием 
и широко проявлен на всей исследованной территории как в эффузив
ном, так и интрузивном вариантах. Это, с одной стороны, мощные вул
каногенно-осадочные комплексы, выполняющие грабеновые структуры и 
связанные с ними многочисленные силлы и дайковые комплексы, а с 
другой — крупные расслоенные интрузивы основных и ультраосновных, 
а также основных, ультраосновных и щелочных пород в пределах высту
пов фундамента как на Кольском полуострове, так и в Карелии, масси
вы габбро-анортозитов и щелочных гранитов Кольского полуострова 
(рис. 2).



Эффузивные серии. В пределах Кольского мегаблока к образованиям 
этого времени относятся вулканогенно-осадочные комплексы ятулия и 
суйсария, а Кольского — одновозрастные с ними печенгская и имандра- 
варзугская серии, выполняющие одноименные асимметричные грабен- 
синклинорные структуры и наложенные впадины. Во всех случаях раз
рез начинается с переслаивания конгломератов, субаэральных кососло
истых песчаников и гравелитов, вверх по разрезу переходящих в туфо- 
песчаники, туфобрекчии, после чего начинается вулканогенный разрез, 
где преобладают базальты и андезито-базальты нормальной щелочно
сти с подчиненными количествами субщелочных базальтов и андезито- 
базальтов (ахмалахтинская свита печенгской серии, сейдореченская — 
имандра-варзугской серии, нижний ятулий Карелии).

После небольшого перерыва, выразившегося в появлении кор вывет
ривания, формируется также субаэральный комплекс вулканогенно-оса
дочных пород, но уже четко субщелочного профиля (куэтсярвинская сви
та печенгской серии, умбинско-титанская — имандра-варзугской серии, 
средний и верхний ятулий Карелии). Здесь развиты субщелочные пикро- 
базальты, субщелочные оливиновые базальты, гавайиты, муджиериты, 
трахиандезито-базальты, трахиты (ранее описывавшиеся как метадаци- 
ты), магнетитовые альбитофиры (кератофиры?), кварцевые альбитофи- 
ры (трахириодациты). Средние и кислые разновидности субщелочных 
пород более характерны для вулканических серий Кольского полуостро
ва, особенно Печенгской структуры. Для рассматриваемых серий харак
терна бимодальность — породы типа трахиандезита редки, а преоблада
ют лавы основного состава и меньше — трахиты и альбитофиры.

В целом рассмотренные вулканиты характеризуются ярко выражен
ной натриевой специализацией (табл. 1) и значительным преобладани
ем железа над магнием. Ассоциирующиеся с ними осадочные породы 
имеют молассоидный облик, с наличием грубозернистых пород и красно
цветных косослоистых песчаников, иногда содержащих убогую вкрап
ленность сульфидов меди. В средних — верхних частях разреза отмеча
ется наличие онколитовых известняков и доломитов, иногда со строма
толитами, а также силициты, вероятно, представляющие собой хемоген- 
ные осадки. Мощности разрезов довольно значительны. Так, в Печенг
ской структуре на долю двух нижних свит приходится 2—3 км, в Иманд- 
ра-Варзугской — 4—5 км, причем 3Д из них приходится на метаэффузи- 
вы. В ятулийских грабенах Карелии мощности комплексов значитель
но меньше, обычно не превышают первых сотен метров.

Верхние части разрезов рассматриваемых структур существенно от
личаются от нижних. Наиболее полно эти образования представлены в 
Печенгской структуре (коласйокская и пильгуярвинская свиты общей 
мощностью около 5 км). В Имандра-Варзугской структуре аналогом этих 
образований является ильменская свита, а в Карелии — суйсарский 
комплекс Ветреного Пояса, Онежской мульды и Панаярви-Куолаярвин- 
ской структуры.

В пределах Печенгской структуры коласйокская свита с небольшим 
угловым несогласием ложится на вулканиты куэтсярвинской свиты. Ее 
нижняя, осадочная, подсвита сложена косослоистыми терригенными, 
гематитсодержащими, терригенно-карбонатными, карбонатными порода
ми типа травертинов, и терригенными отложениями наземного и мелко
водного происхождения [15]. Залегающая выше вулканогенная подсви
та начинается пачкой туфов, которая сменяется шаровыми лавами с про
слоями туфосланцев. В отличие от нижележащих толщ здесь в основном 
развиты базальты, иногда — пикробазальты нормальной, реже повышен
ной щелочности. Пильгуярвинская свита ложится согласно на преды
дущую свиту. Ее нижняя осадочная подсвита мощностью около 1 км 
(«продуктивная толща») образована терригенными породами, преиму
щественно песчаниками, туфопесчаниками, алевролитами, иногда обога
щенными углеродистым веществом и содержащими сингенетические 
сульфиды. Для пород характерно тонкое флишоидное переслаивание с 
четко выраженной градационной слоистостью, выдержанность слоев пэ



простиранию, восстановительные условия осадконакопления и т. д., что 
позволяет некоторым исследователям рассматривать их в качестве тур- 
бидитов [7, 9]. С другой стороны, А. А. Предовский и др. [15], подчер
кивая наличие в них иногда знаков ряби и косой слоистости, считают, 
что их образование происходило в условиях неглубокого бассейна. 
В любом случае это уже подводные образования.

Собственно вулканогенная верхняя подсвита (1900—2000 м) пред
ставлена покровами основных эффузивов мощностью до 25—40 м, пере
слаивающихся с туфосланцами, туфами. Эффузивы— альбитизирован-



ные авгитовые метабазальты, шаровые лавы, вариолиты и т. д. В под
чиненном количестве наблюдаются пикриты, пикрито-базальты, квар
цевые порфиры и их туфы. По химизму породы этого комплекса анало
гичны предыдущему, отвечая толеитовым, реже субщелочным базаль
там.

Аналогичные пикрит-базальтовые серии слагают одновозрастные 
комплексы в других частях региона на Кольском полуострове и в Каре
лии [13].

Большим своеобразием отличается суйсарский пикрит-базальтовый 
комплекс Онежской мульды. Во-первых, лавы основного состава здесь 
отвечают по химизму субщелочным базальтам. Во-вторых, они характе
ризуются необычно большим количеством пирокластического материала, 
свидетельствующим о высокой концентрации летучих компонентов в ла
вах. В-третьих, наблюдается интенсивная альбитизация плагиоклаза и 
замещение высокотемпературных темноцветных минералов (оливина, 
титановгита) агрегатом актинолита и хлорита, сопровождаемые интен
сивной карбонатизацией пород; при этом первичные магматические 
структуры — пилотакситовые, гиалопилитовые, образованные игольча
тыми микролитами альбитизированного плагиоклаза в буром вулканиче
ском стекле с мельчайшими выделениями клинопироксена,— практиче
ски остаются ненарушенными, и породы полностью отвечают понятию 
спилита, в каковом качестве и были описаны М. А. Гиляровой [3]. В от
личие от Печенгской структуры здесь отсутствуют следы наложенных де
формаций. Это позволяет связывать процесс спилитизации с автомета- 
морфическими явлениями в кристаллизующемся субщелочном базальте, 
характеризующимися повышенными концентрациями Н20  и С02 [21].

Подводя итог характеристике раннесвекофенского эффузивного маг
матизма Карело-Кольского региона, необходимо обратить внимание на 
следующие его особенности: 1) приуроченность к системе линейно-вы
тянутых субпараллельных часто асимметричных грабенов; 2) преимуще
ственно субщелочной характер базальтоидного вулканизма на ранних 
этапах развития структур, происходившего в субаэральных условиях и 
ассоциирующегося с типичными континентальными осадочными форма
циями типа косослоистых красноцветных песчаников, а также конгло
мератами и гравелитами, что, очевидно, указывает на наличие горного 
рельефа; 3) смена характера магматической деятельности на поздних 
этапах развития структур — появление мощных пикрит-базальтовых се
рий нормальной, реже повышенной щелочности, ассоциирующихся в 
ряде случаев с турбидитами, т. е. формировавшихся уже в условиях

Рис. 2. Схема геологического строения восточной части Балтийского щита. По [9], уп
рощено

I — герцинские интрузивы нефелиновых сиенитов; 2 — палеозойский платформенный 
чехол; 3 — верхнепротерозойский платформенный чехол, 4 — интрузивы анортозитов- 
гранитов рапакиви и существенно микроклиновых гранитов типа Ара-Поррьяс; 5 — 
щелочно-габбровые интрузивы; 6 — осадочно-вулканогенные толщи ладожской и сор
тавальской серий; 7 — осадочно-вулканогенные толщи печенгской, имандра-варзугской, 
онежской серий и их аналогов (ятулий и суйсарий); 8 — щелочные и субщелочные гра
ниты; 9 — ранне- и позднесвекофенские метагаббро-анортозиты; 10 — расслоенные ин
трузивы основных и ультраосновных пород; 11 — осадочно-вулканогенные комплексы 
сумия (селецкий цикл); 12 — селецкие и ребольские гранитные интрузивы, 13 — осадоч
но-вулканогенные комплексы лопия (ребольский цикл); 14 — тектонически смешанные 
лопские, сумийские и частично ятулийские образования; 15 — гнейсы и амфиболиты 
беломорской серии (доребольский цикл); 16 — нерасчлененные гнейсы и кристаллические 
сланцы Кольской серии (доребольский цикл) и лопия; 17 — нерасчлененные гнейсы и 
кристаллические сланцы польской (доребольский цикл) и оленегорской серий (реболь
ский цикл); 18 — древнейшие гнейсы и кристаллические сланцы и первично-коровые (?) 
граниты (доребольский цикл); 19 — граница Свекофенского и Карело-Кольского геобло
ков; 20 — Лапландский глубинный разлом; 21 — разломы, ограничивающие мегаблоки и

сегменты; 22 — прочие разломы
I—V — наиболее крупные грабеновые структуры (цифры на схеме). I — Печенгская,
II — Имандра-Варзугская, III — Панаярви-Куолаярвинская, IV — Ветреного Пояса, 
V — Онежская. Интрузивы: 1 — Мончетундровский, 2 — Панских-Федоровых тундр, 3 — 
Цагинский, 4 — Олангской группы, 5 — Колмозерский, 6 — Ачинский, 7 — Колвицко- 
Кандалакшский, 8 — Сальнотундровский, 9 — Гремяха-Вырмесский, 10 — Елетьозерский,

11 — Бураковский



Таблица Т
Средние составы главных типов пород раннесвекофенского этапа развития 

Кольского и Карельского мегаблоков

Окислы l 2 3 4 5 6 7

S i0 2 52 ,42 54 ,6 0 50,71 60,51 4 7 ,9 2 43 ,49 51 ,46
T i° 2 0 ,9 9 0 ,9 2 1 ,79 1 ,16 1 ,36 2 ,17 3 ,3 8
A lj0 3 14,42 13 ,8 9 13,50 15,86 13 ,06 7,60 11,58
Fe2C>3 3 ,3 4 3 ,4 5 7 ,9 6 7 ,09 3 ,67 2 ,85 6 ,6 3
FeO 7,01 7 ,1 5 6 ,16 2 ,69 10 ,22 12,72 10 ,25MnO 0 ,1 6 0 ,1 6 0 ,2 0 0 ,0 5 0 ,1 9 0 19 0 ,3 2
MgO 7 ,3 2 4 ,8 6 5 ,9 6 1,58 6 ,4 8 15^18 2 ,8 8
CaO 6 ,3 2 8 ,2 6 6 ,1 3 0 ,9 4 11 ,42 9 ,16 5 ,6 0
NaaO 2 ,6 3 3 ,3 8 4 ,0 4 5 ,40 2 ,3 6 0 ,2 9 4 ,6 8
K20 0 ,9 4 1 ,23 1 ,05 3 ,02 0 ,2 4 0 ,1 6 1 ,02
H20 + 3 ,2 3 2 ,0 9 2 ,2 3 1 ,75 2 ,8 6 4 ,8 6 2 ,54
P A 0 ,1 0 Сл. 0 ,2 7 0 ,3 8 0 ,2 1 —
Сумма 99,01 100 ,0 100,0 100,43 100,0 100,0 100,68

Окислы 8 9 10 п 12 13 14

S i0 2 52,15 50 ,3 2 4 6 ,80 48 ,04 73 ,32 68,02 69 ,90
T i0 2 0 ,3 6 2 ,1 3 2 ,2 4 0 ,9 0 0 ,4 0 0 ,7 2 0 ,4 2
a i2o 3 15,37 15 ,67 14,82 16,09 11,48 14,56 12 ,33
Fe20 3 1,25 4 ,4 8 7 ,62 2,81 1,91 1,89 2 , 39'
FeO 7,01 11 ,08 7 ,8 8 9 ,6 6 2 ,5 8 2 ,2 5 3 ,3 4
MnO 0 ,1 7 0 ,2 2 0 ,1 7 0 ,1 5 0 ,0 7 0 ,0 6 0,11
MgO 10,58 4 ,7 4 5 ,3 7 6 ,12 0 ,1 1 1,21 0 ,2 2
CaO 10,92 6 ,3 6 10,05 12,04 0 ,5 9 2,81 1 ,02
Na20 1,88 3 ,2 8 3 ,7 5 2 ,30 4 ,3 4 3 ,88 5 ,1 4
k 2o 0 ,3 3 0 ,9 6 0 ,71 0 ,4 8 4 ,7 6 3 ,55 4 ,38 :
h 2o + — 0 ,6 7 0 ,3 6 1 ,33 —

p 2o 6 — 0 ,0 2 0 ,0 5 — — — —
Сумма 100,0 9 9 ,96 99 ,82 99,91 100 ,0 100,0 1 00 ,0

П р и м е ч а н и е . 1 — базальт, ахмалахтинсиая свита печенгской серии; 2 — средний базальтоид ахмалахтин- 
ской свиты; 3 — средний Субщелочной олининовый базальт куэТсярвинской свиты; 4 — трахит куэтся^вин- 
ской свиты; 5 — средний толеитовый базальт колас£окской и пильгуяр винской свит печенгской серии; 6 — 
средний пикрит пильгу яр винской свиты; 7 — спилит из онежской свиты; 8 — состав зоны закалок различ
ных массивов; 8 — Мончегорского (среднее из 11 анализов); 9 — Цагинского; 10 — Гремяха-Вырмесского; 
П — Ачинского; 12 — эгирин-арфведсонитовые щелочные граниты (среднее из 10 анализов); 13 — авгит-ле- 
пидомелановые гранодиориты (среднее из 4 анализов); 14 — эгирин-арфведсонитовые граносиениты. Составы. 
8, 12—14 пересчитаны на безводной основе.

Источники: 1, 2. 5, 6 — по [15]; 3, 4, 12—14 — по [13]; 8 — по [3]; 9—11—по [22].

морского бассейна. В целом по характеру разреза, условиям формиро
вания пород и их вещественному составу рассмотренные эффузивные 
комплексы весьма близки к образованиям северной части Восточно- 
Африканской рифтовой системы — Эфиопскому рифту и треугольнику 
Афар, где наблюдается переход во времени и пространстве от типично 
материковых вулканогенно-осадочных образований к типично морским 
с соответствующей сменой химизма магматических пород. Присутствие 
базальтов нормальной щелочности в основании разрезов свекофенских 
грабеновых структур сближает их с разрезом пермского грабена Осло 
[10] и кайнозойской Байкало-Монгольской рифтовой области [5], где 
последовательность магматических событий близка к наблюдаемой в 
процессе формирования двух нижних свит печенгской и имандра-варзуг- 
ской серий на Кольском полуострове и ятулийских образований Каре
лии. Таким образом, имеющиеся геолого-петрографические данные сви
детельствуют о близкой аналогии раннесвекофенского магматизма Коль
ского и Карельского мегаблоков и полностью согласуются с представле
ниями о его рифтогенной природе. В этой связи обращает на себя вни
мание присутствие в типичной рифтовой ситуации спилитов, до сих пор 
рассматриваемых в качестве характерных ассоциаций ранних, реже сред



них этапов развития складчатых (геосинклинальных) поясов [11, 12 
и др.].

Интрузивные серии. Благодаря глубокому неравномерному эрозион
ному срезу территории на дневную поверхность выведены блоки фунда
мента, содержащие одновозрастные с эффузивами интрузивы. Они про
изошли за счет тех же расплавов, но затвердевали на разных уровнях з 
толще земной коры. Изучение этих образований имеет большое значе
ние для понимания характера глубинных геодинамических процессов, 
лроисходящих в недрах земной коры в процессе развития рифтовых об
ластей.

Выделяются две главные разновидности таких интрузивов: а) гипа- 
'биссальные субвулканические силлы и дайки, широко развитые в преде
лах грабеновых структур; по своему вещественному составу они анало
гичны лавам и не требуют специального обсуждения; б) крупные глу
бинные интрузивы, существенно отличающиеся по структурам и тексту
рам пород, а также особенностям вещественного состава от лавовых се
рий и развитые обычно в пределах выступов фундамента (поднятых и 
эродированных «плеч рифтов»). Промежуточное положение занимают 
мелкие интрузивы основных и ультраосновных пород, в частности нике
леносные массивы Печенги, формирование которых происходило в пре
делах «продуктивной толщи» на глубине порядка 3 км.

Наиболее ранними из рассматриваемой группы пород являются круп
ные расслоенные интрузивы основных и ультраосновных пород, разви
тые в блоках кристаллического фундамента, непосредственно примыка
ющих к грабеновым структурам. На Кольском полуострове это Монче- 
тундровский интрузив, массив Панских-Федоровых тундр, массив горы 
Генеральской и др. В Карелии это прежде всего, массивы Олангской 
группы и, возможно, крупный Бураковский массив в Заонежье, недавно 
выявленный в процессе буровых работ [9, 13]. Все массивы имеют од
нотипное строение — линзообразную или воронкообразную форму с ав
тономной внутренней структурой. Они образованы серией пород: дуни- 
ты, гарцбургиты, бронзититы, нориты, габбро-нориты, габбро-норит- 
анортозиты, титаномагнетитовые габбро. Дальнейшее продолжение се
рии неизвестно, так как пока не выявлены массивы с сохранившейся 
верхней краевой группой. Исходный расплав интрузивов, судя по химиз
му зон закалок, отвечал толеитовому базальту (см. табл. 1).

После становления интрузивов они вовлекались в деформации, свя
занные с дальнейшим развитием рифтовой области, а также с поздне- 
свекофенской сменой тектонического режима, что особенно сказалось 
на интрузивах Кольского полуострова. Последние в результате этих дви
жений оказались расчлененными на блоки, рассланцованные и мета- 
морфизованные по краям. Особенно показательны в этом отношении 
интрузивы Мончетундровский и Панских-Федоровых тундр. В пределах 
Мончетундровского массива вдоль одного из таких разломов (Монче- 
тундровского) с вертикальной амплитудой около 1,5 км, нижние, суще
ственно ультраосновные части разреза оказались совмещенными со сред
ними, лейкократовыми, в результате чего они часто описываются как 
различные разновозрастные интрузивы — Мончегорский плутон ультра
основных и основных пород и массив габбро-норит-анортозитов Мон- 
че-Чуна-Волчьих тундр [20]. Другой крупный интрузив в центральной 
части Кольского полуострова был расчленен крупным Цагинским разло
мом, имеющим характер сдвига с горизонтальной амплитудой около 
10 км, на два массива — Панских и Федоровских тундр (см. рис. 1), 
которые затем вовлекались в деформации, связанные с развитием Лап
ландского разлома.

С Цагинским разломом связано появление крупного Цагинского ин
трузива. Он сильно отличается от предыдущих своим вещественным со
ставом— преобладанием лейкократовых пород типа габбро-анортозитов 
и присутствием значительного количества титаномагнетита во всех раз
новидностях пород [22, 27]. В состав расслоенной серии здесь входят ти
таномагнетитовые оливиниты, веолиты, клинопироксениты, габбро и



оливиновые габбро с титаномагнетитом, габбро-анортозиты, часто так
же оруденелые. Химизм исходного расплава отвечал субщелочному оли- 
виновому базальту (см. табл. 1).

Большим своеобразием отличаются уникальные щелочно-габбровыс. 
интрузивы Гремяха-Вырмес на Кольском полуострове и Елетьозеро 
в Северной Карелии. Они образованы серией пород: оливиниты, верли- 
ты, клинопироксениты, габбро и оливиновые габбро, габбро-анортизиты, 
андезиновые и олигоклазовые габбро, акериты, пуласкиты, тешениты, 
нефелиновые сиениты. В породах основного и ультраосновного состава, 
как и в Цагинском интрузиве, широким развитием пользуются ассоциа
ции с титаномагнетитом, вплоть до оруденелых разновидностей. Боль
шинство исследователей считает, что формирование этих интрузивов 
происходило в две фазы: в первую — внедрение основных и ультраоснов- 
ных пород, во вторую — щелочных. Однако наличие всей гаммы проме
жуточных разновидностей пород и зон взаимного ритмичного переслаи
вания скорее свидетельствует в пользу однофазного формирования ин
трузивов [23]. Состав исходных расплавов массивов отвечал субщелоч
ному оливиновому базальту, более меланократовому по сравнению с 
расплавом Цагинского интрузива (см. табл. 1).

Все рассмотренные выше интрузивы формировались в условиях жест
кой рамы, о чем свидетельствуют воронкообразные и линзообразные 
формы массивов с автономной внутренней структурой, наличие сравни
тельно тонкой ритмичной расслоенное™, отсутствие следов субсолидус- 
ных деформаций.

В пределах грабенов и во вмещающих их выступах фундамента про
исходило формирование мелких дифференцированных интрузивов ос
новных и ультраосновных пород. Типичным примером являются никеле
носные интрузивы Печенгской структуры. Они имеют чечевице- или лин
зообразную форму, нередко выполняя ядра открытых складок. По-ви
димому, это обстоятельство указывает на то, что формирование таких 
интрузивов происходило одновременно с наиболее ранними складчаты
ми деформациями, происходившими еще на стадии растяжения.

Размеры наиболее крупных тел достигают 2—3 км в длину при мощ
ности 500—700 м, мелких— 100—200 м длиной и мощностью 20—50 м 
[4]. Нижние части крупных массивов сложены главным образом верли- 
тами и клинопироксенитами, верхние — габброидами, троктолитами, 
габбро и эссекситовыми габбро, содержащими ортоклаз. Мелкие масси
вы обычно недифференцированы и представлены главным образом габ
броидами, реже ультрамафитами. В результате наложенных деформа
ций, связанных с позднесвекофенским этапом, они подверглись расслан- 
цеванию и метаморфизму преимущественно в условиях зеленосланце
вой фации. Считается, что формирование богатых сульфидных медно-ни
келевых руд связано именно с этим этапом. Большинство исследовате
лей полагают, что исходным расплавом рассмотренных интрузивов явля
лись пикриты пильгуярвинской свиты [8. 13].

Наиболее поздними из раннесвекофенских образований, по-видимому, 
являются массивы Кейвской возвышенности в центральной части Коль
ского полуострова. Здесь вдоль зон разломов, ограничивающих Кейв- 
ский блок, развиты пластинообразные интрузивы метагаббро-анортози- 
тов и более поздние щелочных гранитов. Из массивов метагаббро-анор
тозитов наиболее изученным является Ачинский массив, трассирующий 
зону разлома между Кейвским и Мурманским блоками (см. рис. 1). Этот 
массив имеет пластинообразную форму мощностью до 1,5 км и претер
пел вместе с вмещающими его породами мощное субсолидусное расслач- 
цевание и метаморфизм в условиях эпидот-амфиболитовой фации, в ре
зультате чего его породы в значительной мере преобразованы в амфи- 
боловые плагиосланцы и амфиболиты с реликтами первично магматиче
ских структур и текстур [22]. По вещественному составу, в том числе и 
наличию титаномагнетитового оруденения, он близок к Цагинскому 
массиву. Исходный расплав массива отвечал оливиновому базальту (см. 
табл. 1). Детальные петрологические исследования показали, что внед-
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Байкальская Восточно-Африканская Грабена Осло

вулканические вулканические плутонические вулканические плутонические

Отсутствует Пикрит - базальтовые 
серии нормальной или 
повышенной щелочности, 
местами дифференциро
ванные до трахитов, ко- 
мендитов, риолитов (се
вер Эфиопского рифта и 
треугольник Афар)

Нет данных Отсутствует

Субщелочные базаль Пикрит - базальт - фо- Интрузивы ульт- Субщелочные Монцонит - не
товые или бимодальные нолитовые щелочные се раосновных ще контрастные и по фелин - сиенито
базальт-трахитовые се рии К—Na- и Na-ряда лочных пород и следовательно диф вая и монцонит-
рии К—Na-ряда, иногда 
базальтовые серии нор
мальной щелочности 
(Прибайкалье, Забай
калье)

с карбонатитами (Ке
нийский рифт).

Субщелочные конт
растные базальт-трахи
товые и трахириолито- 
вые серии (Эфиопский и 
Кенийский рифты). Ще
лочные серии К-ряда 
(Западный рифт)

карбонатитов ференцирован н ы е  
базальт - трахиан- 
дезит - трахит-тра- 
хириолитовые се
рии К—Na-ряда

щелочногранитные 
серии; биотитовые 
граниты осло-эс- 
секситы

Щелочно - базальтовые 
и субщелочные базаль
ты К—Na-ряда, а также 
толеиты (Монголия, 
Южное Прибайкалье)

Пикрит - базальтовые 
серии нормальной и по
вышенной щелочности 
(Эфиопский рифт) с ан- 
дезито-базальтами и тра
хитами (Западный рифт).

Щелочно-базальтоидные 
серии, трещинные излия
ния платофонолитов 
(Кенийский рифт)

Нет данных Площадные из
лияния трахиан- 
дезитов (ромбен- 
порфиры). Пик
рит - базальтовые 
серии: щелочные 
(анкарамиты, не- 
фелиниты, базани- 
ты, щелочные ба
зальты) , субще
лочные и нормаль
ной щелочности

Осло-эссекситы 
(серия пироксени- 
тов, габбро-анор
тозитов диоритов)

Карело-Кольская

вулканические

Пикрит - базальтовые 
серии нормальной и уме
ренной щелочности, ме
стами дифференцирован
ные до риодацитов (ко- 
ласйокская и пильгуяр- 
винская свиты печенг- 
ской серии; суйсарий 
Карелии).

Пикрит - спилитовая 
серия (онежская свита 
суйсария Карелии)

Субщелочные базаль
товые и пикрит-базаль- 
товые серии, иногда кон
трастные базальт - тра
хитовые и трахириоли- 
товые Na-ряда (куэт- 
сярвинская свита печенг- 
ской серии, умбинская 
свита имандра-варзуг- 
ской серии, средний и 
верхний ятулий Каре
лии)

Пикрит-базальтовые се
рии нормальной, реже по
вышенной щелочности, 
андезито-базальты, да- 
циты

плутонические

Габбро - анорто
зиты и щелочные 
граниты Кейв. Габ- 
бро-верлитовые ин
трузивы Печенги и 
Имандра - Варзуг- 
ской зоны

Крупные рассло
енные интрузивы 
перидотитов - габ
бро - нефелиновых 
сиенитов (Гремя- 
ха - Вырмесский, 
Елетьозерский), 
габбро - анорто
зитов
(Цагинский)

Крупные рас
слоенные интрузи
вы основных и уль- 
траосновных пород 
(Мончету н д р о в- 

ский, Панских-Фе- 
доровых тундр, 
Олангской груп
пы и т. д.)



рение интрузива происходило вдоль шовной зоны мощного надвига, 
движения по которому продолжались и после затвердевания расплава 
[19]. Именно этим объясняется «сплющенная» форма интрузива и столь 
глубокое преобразование слагающих его пород. По-видимому, формиро
вание этого надвига происходило уже на стадии регионального сжатия.

Завершается магматизм рассматриваемого этапа в районе Кейв внед
рением пластинообразных тел щелочных гранитов [1]. Они также в зна
чительной мере являются синкинематическими и часто преобразованы в 
гнейсо-граниты. Среди этих гранитов выделяются эгирин-арфведсонито- 
вые, лепидомелан-феррогастингситовые, авгит-лепидомелановые разно
видности, а также граносиениты и сиениты, в том числе нефелиновые. 
По химическому составу они являются аналогами трахитов, нефелино
вых трахитов, комендитов, пантеллеритов (см. табл. 1).

Таким образом, подводя итог характеристике интрузивных образо
ваний, следует подчеркнуть, что среди них выделяются продукты кри
сталлизации всех главных типов магматических расплавов, установлен
ных в пределах грабеновых структур и появляющихся примерно в той же 
последовательности. Большинство из них формировалось в условиях 
жесткой рамы, и только некоторые — в условиях подвижной среды, в 
пределах локальных подвижных зон типа крупных надвигов, связанных 
уже с началом стадии регионального сжатия.

Обращает на себя внимание также тот факт, что породы грабеновых 
структур, в частности Печенгской, претерпели метаморфизм погружения 
при давлении не выше 2—3 кбар [7], в то время как по крайней мере 
часть интрузивов (Мончетундровский, Панских-Федоровых тундр, Гре- 
мяха-Вырмесский и др.) формировалась при давлении порядка 6— 
8 кбар [20]. Поскольку сейчас они наблюдаются на одном уровне эрози
онного среза, можно предположить, что разница в давлении в процессе 
формирования тех и других образований составляет 4—5 кбар. Из это
го следует, что амплитуда вертикальных перемещений вещества в пре
делах рассмотренного региона была около 14—15 км. Вряд ли это связа
но только с процессом рифтогенеза. Очевидно, существенную роль здесь 
играли и более поздние тектонические процессы, связанные главным об
разом с развитием Лапландского разлома.

Сводная характеристика раннесвекофенского магматизма Карело- 
Кольского региона в сравнении с классическими рифтовыми областями 
приведена в табл. 2. Как видно из этой таблицы, раннесвекофенекий этап 
развития Карельского и Кольского мегаблоков весьма близок по харак
теру тектоно-магматических процессов к фанерозойским континенталь
ным рифтовым областям, от которых отличается пониженной ролью суб
щелочного и особенно щелочного магматизма. Очень много общего у 
рассматриваемого региона с Эфиопским рифтом, с его северной частью 
в районе треугольника Афар, где устанавливается переход континенталь
ного рифта в океанический с соответствующим изменением состава маг
матических расплавов. В Аравийско-Африканской рифтовой области это 
сопровождается раздвижением крупных блоков континентальной земной 
коры с появлением морских бассейнов с типичной океанской корой. 
В случае Карело-Кольекого геоблока этого не произошло. Процесс был 
прерван на стадии Эфиопско-Афарского рифта возникновением крупной 
-области сжатия — Лапландского глубинного разлома, близкого по свое
му строению к зоне Заварицкого — Беньофа [16], с полной последующей 
перестройкой тектоно-магматического режима рассматриваемого регио
на, с появлением расплавов известково-щелочной серии.

выводы

1. Раннесвекофенекий магматизм Кольского и Карельского мегабло
ков (2200—1900 млн. лет) характеризуется многими особенностями кон- 
-тинентального рифтового магматизма (субаэральный преимущественно 
субщелочной магматизм с появлением базальт-трахитовых серий) с пе-



реходом к режиму подводного рифтогенеза. В целом картина аналогична 
наблюдаемой в северной части Восточно-Африканской (Аравийско-Аф
риканской) рифтовой области (пикрит-базальтовые серии нормальной и 
повышенной щелочности).

2. В пределах выступов фундамента наблюдаются разнообразные ин
трузивные комплексы, происшедшие при кристаллизации тех же рас
плавов, но в глубинных условиях. Они представлены крупными расслоен
ными интрузивами основных и ультраосновных пород нормальной ще
лочности, а также ультраосновных, основных и щелочных пород, форми
ровавшихся в условиях жесткой рамы, в пределах поднятых «плеч риф
тов». В самих грабеновых структурах! развиты преимущественно мелкие 
интрузии — дайки, силлы, линзообразные тела. В ограниченном коли
честве отмечаются синкинематические интрузивы, кристаллизовавшиеся 
в шовных крупных надвиговых структурах (метагаббро-анортозиты и 
щелочные граниты Кейвской возвышенности).

3. Процесс раннесвекофенского рифтогенеза Карело-Кольского гео
блока был прерван на стадии, соответствующей Эфиопскому рифту, до 
его перехода к режиму типа Красноморских морей, в связи с возникно
вением мощной зоны сжатия — Лапландского глубинного разлома, близ
кого по своему строению в зоне Заварицкого — Беньофа.

4. Карело-Кольский регион является характерным представителем 
раннедокембрийской континентальной рифтовой области. От более позд
них рифтовых областей фанерозоя он отличается меньшей ролью субще
лочного и особенно щелочного магматизма и существенно большим эро
зионным срезом (суммарная амплитуда вертикальных смещений — до 
14—15 км), благодаря чему непосредственному наблюдению здесь до
ступны глубинные магматические очаги (интрузивы).

В заключение автор благодарит О. А. Богатикова, А. Ф. Грачева и 
К. О. Кратца за полезное обсуждение основных положений статьи.
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НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ ТЕКТОНИКИ 
СЕВЕРА УРАЛА И ПАЙ-ХОЯ

В статье предлагается новая схема тектонического расчленения севера 
Урала, Пай-Хоя и прилегающей части Печорской синеклизы. Доказывается 
большая роль крупных горизонтальных перекрытий в формировании склад
чатых структур. Подробно проанализирован вопрос о взаимоотношении 
палеозойских и допалеозойских структур.

Рассматриваемая территория простирается от о. Вайгача на севере 
до среднего течения р. Шугор на юге. Отличительной чертой строения 
территории, как неоднократно отмечалось, является наличие крупных 
поперечных Уралу структур северо-западного простирания, на которые 
наложены структуры Уральской складчатой системы (Приполярный, По
лярный Урал) и впадины Предуральского краевого прогиба. В регионе 
четко выделяются два структурных этажа: протерозойский (доуралиды) 
и палеозойско-триасовый (уралиды). Ряд исследователей [2, 3, 15, 18, 
22] традиционно отстаивают точку зрения о том, что доуралиды, дисло
цированные в позднебайкальскую эпоху тектогенеза, имеют <на Полярном 
Урале северо-восточное («уральское») простирание, которое наследу
ется герцинскими простираниями уралид. Эта точка зрения наиболее 
четко выражена в последней работе М. Г. Берлянд [2, с. 74], где отмеча
ется, что «рифейско-вендские вулканогенно-осадочные образования»... 
непрерывной полосой тянутся от Северного до Полярного Урала, имеют 
чисто уральское простирание и только в районе Оче-Нырда поворачива
ют на Пай-Хой, т. е. эти образования относятся к «уралидам». Однако на 
основании материалов геолого-съемочных работ, проводившихся с 1963 
по 1981 г., установлено, что уралиды повсеместно с размывом и угловым 
(структурным) несогласием залегают на доуралидах. Наиболее нагляд
но взаимоотношение двух структурных этажей наблюдается на попереч
ных поднятиях Полярного Урала, особенно в сводовых частях антикли
нальных структур. На участках хребтов Еиганэ-Пэ, Манита-Нырд Соб- 
ского поперечного поднятия, хр. Россомаха, Малдынырд и др. на Ко- 
жимском поперечном поднятии прослеживаемся четкое угловое несогла
сие между доуралидами и базальным горизонтом уралид. Так, в цент
ральной части хр. Манита-Нырд низы манитанырдской серии (-6,—ОД 
смяты в пологие брахиформные складки с углами падения до 5—10°. 
В то же время подстилающие их эффузивно-осадочные образования до- 
уралид дислоцированы весьма сложно и образуют складки с, углами па
дения 60—75°. Почти повсеместно в кровле доуралид наблюдаются фраг
менты коры выветривания [24] мощностью от нескольких сантиметров 
до первых метров, что указывает на глубокую переработку древнего 
рельефа, приведшую к образованию пенеплена. Простирание структур 
доуралид (байкалид) там, где они существенно не переработаны после
дующими тектоническими процессами [6], меридиональное или северо- 
западное. Подобные простирания установлены в ядре антиклинали Ен- 
ганэ-Пэ, в северной части Оченырдского антиклинория, в Хараматало- 
уском выступе и в западной части Кожимского поперечного поднятия 
(хр. Сабля, верховья р. Вангыр).

Значительную путаницу в вопрос о взаимоотношениях уралид и 
доуралид внесло выделение хойдышорской свиты, относимой выделяв
шими ее геологами к байкальской молассе. При этом местами к ней от



носились заведомо ордовикские отложения, охарактеризованные фауной 
аренигского возраста (хребты Большой Паипудынский и Минисейский). 
Хойдышорские терригенные отложения на самом деле принадлежат ба
зальным слоям уралид [8], являясь нижней частью манитанырдской 
рифтогенной формации ( -G3—0 4), в силу чего и картировались всегда в 
едином структурном плане с ордовикской толщей уралид. Это обстоя
тельство и «объясняет» отсутствие структурных несогласий между ура- 
лидами и доуралидами.

Анализ полевых материалов последних лет показывает, что на По
лярном Урале нижняя часть палеозойского разреза относится к рифто
генной манитанырдской формации, которая с размывом и структурным 
несогласием залегает на различных горизонтах доуралид [8]. Изучение 
геофизических материалов по Тимано-Уральской провинции в целом [5] 
подтверждает высказанную точку зрения о преимущественно северо-за
падном простирании доуралид. Об этом же свидетельствуют и простира
ния основных разломов, определяющих платформенные структуры оса
дочного чехла Тимано-Печорской эпибайкальской плиты и ограничиваю
щих зоны поперечных поднятий Полярного Урала.

Наиболее северное, поперечное к уральским простираниям Оченырд- 
ско-Вайгачское поднятие ограничено с северо-востока Байдарацким глу
бинным разломом, а с юго-запада — разломом глубокого заложения 
«зоны Д», названного так сейсморазведчиками, выделившими его в Ка- 
ротайзинской впадине. В пределах Урала этот разлом «отсекает» с юга 
Оченырдский антиклинорий и прослеживается по геофизическим 
данным в пределы Щучьинского синклинория. Центральная часть Вай- 
гачско-Оченырдского поднятия осложняется Пайхойской зоной разлома 
глубокого заложения, которая прослеживается от устья р. Байдараты на 
запад через Пай-Хой на о. Вайгач. На о. Вайгаче он известен как За- 
падно-Вайгачский, или Главный рудный разлом. На Пай-Хое же этот 
разлом выделен только по геофизическим материалам, так как он на 
большом протяжении перекрыт пластиной Пайхойского аллохтона.

Собское поперечное поднятие ограничено с севера Ланготюганской, 
а с юга Собской зонами разломов глубокого заложения.

Северный борт Кожимского поперечного поднятия имеет ступенча
тое строение, определяемое положением двух крупных разломов глубо
кого заложения: Хулгинского (продолжающегося в пределах Печорской 
синеклизы Панхочесским) и Кожимского (продолжающегося на северо- 
запад Верхнеколвинским). Южный, также ступенчатый борт Кожимско
го поднятия ограничен Хортесской и следующей на юго-восток Вольин- 
ской зонами разломов глубокого заложения, продолжающимися на се
веро-запад в пределы Печорской синеклизы.

В пределах Собского и Кожимского поперечных поднятий широко 
развиты доуралиды, слагающие Харбейский и Ляпинский антиклино- 
рии, а также ядра отдельных антиклинальных структур. На крыльях ан
тиклинальных структур развиты палеозойские шельфовые отложения 
(елецкий комплекс палеозоя [4]). Здесь необходимо отметить, что елец
кий комплекс палеозоя, представленный преимущественно карбонатны
ми осадками шельфа, является типично платформенным. Это неодно
кратно подчеркивали ряд исследователей ([1, 11, 13, 16, 19] и др.), од
нако до сих пор эти отложения нередко продолжают именовать миогео- 
синклинальными [3, 15, 22], что совершенно не отвечает их формацион
ной природе.

Анализ материалов по поперечным поднятиям показывает, что елец
кий комплекс палеозоя сложно дислоцирован, причем интенсивность ди
слокации возрастает в восточном направлении. Так, на Собском попе
речном поднятии, в его западной части, елецкий комплекс дислоцирован 
довольно просто, слагая крылья антиклинали Енганэ-Пэ. Эта крупная 
структура имеет асимметричное строение. Падение пород на ее запад
ном крыле составляет 45—50° на запад, на восточном — на 20—30° на 
восток. Осевая плоскость структуры запрокинута на запад под углом 
70°. Располагающийся восточнее Манитанырдский антиклинорий имеет



более сложное строение. Материалы последних лет показали, что его 
западное крыло подорвано и надвинуто на запад. Здесь на ручье Есто- 
Шор в эрозионных окнах среди протерозойских пород встречены карбо
натные отложения среднего девона. На южном замыкании Манитанырд- 
ского антиклинория шельфовый комплекс палеозоя смят в линейные, ме
стами даже в изоклинальные складки, запрокинутые на запад. Восточное 
крыло антиклинория построено еще более сложно. Здесь на шельфовых 
образованиях палеозоя залегает весьма сложно дислоцированная узкая 
пластина южной части Байдарато-Пайпудынского аллохтона, сложенно
го лемвинским (батиальным) комплексом палеозоя. Клипп Лемвинско- 
го аллохтона установлен также вдоль западного борта Манитанырдско- 
го антиклинория. Подобное же возрастание интенсивности дислокации 
с запада на восток наблюдается и на Кожимском поперечном поднятии 
от брахиантиклинали Обеиз к сложно построенной антиклинали хр. Рос- 
сомахи.

В Лемвинской зоне поперечного опускания шельфовый комплекс па
леозоя и пермская моласса внутренней зоны краевого прогиба дислоци
рованы весьма интенсивно с развитием надвигов и взбросо-надвигоз, 
плоскости которых падают на восток. Характер дислокаций Елецкого 
комплекса палеозоя в этой зоне опускания прослеживается только в 
эрозионно-тектонических окнах и полуокнах Лемвинского аллохтона.

Особенностью рассматриваемой территории является наличие круп
ных аллохтонных пластин, сложенных палеозойскими глубоководными 
осадками лемвинского и пайхойского формационных комплексов, а так
же породами меланократового основания и формациями палеоокеаниче- 
ского (эвгеосинклинального) типа [17].

Существование Лемвинской аллохтонной пластины на Полярном 
Урале, выделенной еще К. Г. Воиновским-Кригером [4], вызывало дли
тельные годы острую дискуссию, не окончившуюся и поныне. Сторонни
ки фиксистских взглядов продолжают считать, что лемвинекий глубоко
водный комплекс палеозоя сформировался в геосинклинальном прогибе 
на месте его современного распространения. Край Восточно-Европей
ской платформы они предлагают проводить по границе лемвинского и 
елецкого комплексов палеозоя [13]. При этом считается, что в пределах 
Лемвинской структурно-формационной зоны существует выдержанная 
по площади фациальная зональность [12], связанная с различной глу
бинностью образования осадков, находящихся на месте их накопления. 
Однако места для дискуссии, как нам кажется, здесь уже не остается. 
Так, начиная с 1976 г. в полосе развития лемвинского формационного 
комплекса нами установлено и закартировано несколько эрозионно-тек
тонических окон и полуокон [7], в которых обнажаются породы елецко
го шельфового комплекса палеозоя. Необходимо отметить, что эрозион
но-тектоническое полуокно в южной части Лемвинской зоны было выде
лено и В. Н. Пучковым [20]. При этом геофизические материалы говорят 
о глубоком залегании (более 10 км) кровли байкальского структурного 
этажа (доуралид) под западной частью Лемвинской зоны. Это позво
ляет предполагать под маломощной аллохтонной пластиной, сложенной 
образованиями лемвинского комплекса, залегание пород шельфового 
(елецкого) комплекса и даже частично пермских молассовых образова
ний краевого прогиба. В дополнение к сказанному, в течение 1981 — 
1982 гг. на значительной площади в северной части Лемвинской зоны 
было проведено картировочное бурение и выполнен значительный объ
ем буровых и горных работ при предварительной разведке на бариты.

В опорной скважине Гамма-1, пробуренной в верховьях р. Хароты, 
восточнее Харотского эрозионно-тектонического окна, до глубины 25 м 
вскрыты флишоиды кечьпельской серии (С3—Pi), далее до 114 м вскры
ты осадки воргашорской серии (Д3—С2) лемвинского комплекса, под 
которыми в интервале глубин 114—545 м встречены ордовикские отло
жения елецкого комплекса, охарактеризованные фауной конодонт, мша
нок и криноидей. Аналогичные песчаники и известковистые песчаники



ордовика елецкого комплекса были детально описаны [9] в разрезе 
р. Хароты в пределах Харотского эрозионно-тектонического окна.

Наконец, скважиной картировочного бурения В-8, специально задан
ной во фронтальной части Лемвинского аллохтона, в 7 км южнее ст. Бе
реговая железнодорожной ветки Сеида-Лабытнанги в интервале глу
бин 0—51 м пробурены сланцы лек-елецкой свиты (Д 1- 2) лемвинского 
комплекса, которые залегают на верхнедевонских известняках елецкого 
комплекса. В указанных скважинах на контактах комплексов наблюда
ется зона дробления мощностью до 15 м, маркирующая нижнюю поверх
ность аллохтонной пластины.



Что же касается существования выдержанной по площади фациаль
ной зональности в породах лемвинского комплекса, то материалы по
следних работ это не подтверждают; взаимоотношения внутри лемвин
ского комплекса оказываются гораздо сложнее. Так, при разведке Хой- 
линского баритового месторождения выяснено (по материалам Н. В. Лю
тикова), что кремнисто-сланцевая баритоносная толща (Д2) в районе 
горы Хойла-Мыльк по пологому надвигу залегает на одновозрастной, но 
разнофациальной (известково-сланцевой и небаритоносной) толще. Из
начальную фациальную зональность лемвинского комплекса можно вос
создать только после проведения детальных палинспастических рекон
струкций, что не мыслимо без значительного объема картировочного бу
рения.

Об аллохтонном залегании лемвинского комплекса однозначно гово
рят тектонические останцы покрова, установленные в районе оз. Есто-То 
и между верховьями р. Кары и р. Лядгей (Верхнекарский аллохтон). На 
это же указывает и причудливо извилистая граница лемвинского и елец
кого комплексов, положение которой нельзя объяснить крутопадающим 
дизъюнктивом, якобы разделяющим эти комплексы, а анализ геофизиче
ских материалов указывает здесь на отсутствие какого бы то ни было 
крупного разлома.

Наличие Лемвинского и подобных ему аллохтонов на Урале может 
быть объяснено только громадными тангенциальными напряжениями 
при надвигании палеоокеанического (эвгеосинклинального) сектора на 
восточную окраину Восточно-Европейской платформы. С разрешением 
этих напряжений связано и образование всей зоны коробления восточ
ного края платформы. Выделяемая нами зона коробления края плат
формы отвечает Западному мегаблоку Урала в понимании Б. П. Дьяко
нова, Ю. П. Булашевич и др. [10]. С этой структурой коробления связа
но прежде всего образование полосы выхода доуралид, трактуемой как 
Центрально-Уральское поднятие. Обнаженная часть Уральского склад
чатого сооружения, по-видимому, полностью находится в пределах во
сточного края Восточно-Европейской платформы. Точное определение 
положения восточной границы платформы затруднено наличием круп
ных аллохтонов меланократового основания и формаций палеоокеаниче
ского сектора, надвинутых на восточный край платформы.

Совершенно по-новому представляется авторам строение Пай-Хоя, 
где выделяется крупный Пайхойский аллохтон, сложенный глубоковод
ным лайхойским комплексом палеозоя, надвинутым на шельфовые па
леозойские формации елецкого комплекса. В автохтоне здесь распола
гается юго-восточная часть крупного линейного антиклинория, который 
мы называем Южноновоземельско-Вайгачско-Пайхойским. Северо-за
падная часть структуры располагается на южном острове Новой Земли, 
к центральной части относится о. Вайгач, а юго-восточная часть почти 
полностью перекрыта пластиной Пайхойского аллохтона. Судя по непе- 
рекрытому аллохтоном юго-западному борту этого антиклинория, его 
ось протягивается на юго-восток, в центральную часть Югорского полу-

Структурно-тектоническая схема Севера Урала и Пай-Хоя 
1 — доуралиды; 2—7 — уралиды: 2 — шельфовый комплекс, 3 — батиальный комплекс, 
4 — пайхойский глубоководный комплекс, 5 — комплексы меланократового основания и 
палеоокеанического сектора, 6 — молассы Предуральского краевого прогиба и их ана
логи, 7 — карская кольцевая структура; 8 — зона глубинного разлома и ее номер; 9 — 
зона глубокого разлома и ее номер; 10 — фронтальные части аллохтонных пластин; 11 — 
зона коробления края Восточно-Европейской платформы; 12 — направление основных

тектонических напряжений
Цифры на карте (глубинные разломы): 1 — Байдарацкий, 2 — Приобский; разломы глу
бокого заложения: 3 — Пайхойский, 4 — зона «Д», 5 — Ланготюганский, 6 — Собский, 
7 — Варандейский, 8 — Кокпельский, 9 — Хулгинский, 10 — Кожимский, 11 — Западно-

Колвинский, 12 — Хартесский
I — Пайхойский аллохтон, И — Карская впадина, III — зона Байдарацких дислокаций, 
IV — Оченырдский антиклинорий, V — Морункеуский выступ, VI — Харбейский анти- 
клинорий, VII — Щучьинский синклинорий, VIII — Хараматалоуский выступ, IX — Лем- 
еинский аллохтон, X — Войкарский синклинорий, XI — Тагильский синклинорий, XII —

Няркоюсский блок



острова. Для рассматриваемого юго-западного борта антиклинория л 
прилежащей части Коротайхинской впадины характерно широкое разви
тие надвигов и взбросо-надвигов с падением плоскостей на северо-во
сток. В бассейне р. Кары вновь наблюдаются автохтонные структуры, 
сложенные шельфовыми образованиями палеозоя. Простирание складок 
в Среднекарской зоне брахиформцых структур указывает на их разворот 
к уральским направлениям.

В центральной части Югорского полуострова давно известен своеоб
разный глубоководный комплекс палеозоя, имеющий черты сходства с 
лемвинским, но формировавшийся в резко различных геотектонических 
условиях. Этот комплекс мы предлагаем называть пайхойским.

Отличие пайхойского комплекса от лемвинского заключается в отсут
ствии вулканитов в составе ордовикских толщ при большем удельном 
весе среди них карбонатных отложений; в полном отсутствии глубоко
водных осадков среди отложений среднего девона. Интересным является 
факт постепенного перехода в пайхойском комплексе от каменноуголь
ных отложений к пермским, представленным, в отличие от лемвинского 
комплекса, угленосными молассовыми образованиями. В свою очередь 
эти молассы отличаются от таковых, развитых в пределах впадин крае
вого прогиба (в Печорском угольном бассейне), резким преобладанием 
морских осадков. Верхняя континентальная моласса, характерная для 
краевого прогиба, здесь замещается морскими терригенными образо
ваниями. Значительное отличие пермских отложений северо-восточного 
Пай-Хоя от Печорского бассейна отмечает В. И. Устрицкий [23].

Пайхойский комплекс имеет повсеместно тектонические контакты с 
карбонатными осадками елецкого комплекса. В плане граница распро
странения пайхойского комплекса представляет собой дугу, глубоко вда
ющуюся в область распространения карбонатного комплекса. При этом 
линейные складки, сложенные в автохтоне породами елецкого комплек
са, на о. Вайгаче и в районе Хабарово на Югорском полуострове уходяг 
под извилистую границу западнопайхойского надвига, представляюще
го собой фронтальную часть Пайхойской аллохтонной пластины. Такая 
же картина наблюдается и в бассейне р. Кары, где в районе хр. Большой 
Едуней контакт двух формационных комплексов, по материалам геоло
гической съемки М. А. Маслова, имеет причудливый характер. По по
следним фондовым материалам 1981 г. А. И. Елисеева и др., какие бы 
то ни было переходные типы разреза между пайхойским и елецким комп
лексами отсутствуют.

Внутреннее строение пайхойского аллохтона неоднородно. В целом 
он представляет собой крупную линейную антиклиналь. Ее осевая часть, 
сложенная ордовиком, построена более просто, на крыльях же наблю
даются дисгармоничные складки с опрокидыванием осевых плоскостей 
на юго-запад и широким развитием пологих надвигов и взбросо-надви
гов с падением плоскости сместителя на север — северо-восток. Юго-за
падное крыло структуры дислоцировано более интенсивно, чем северо- 
восточное. Пермские терригенные отложения Карской впадины смяты в 
линейные складки с запрокидыванием осевых плоскостей на юго-запад.

Карбонатные палеозойские отложения о. Вайгач дислоцированы до
статочно просто. Здесь преобладают сундучные складки, однако в севе
ро-восточной части острова появляются узкие, линейные, опрокинутые 
на юго-запад складки. Здесь же, вдоль Карского побережья, известен 
крупный пологий надвиг, по которому известняки силура надвинуты на 
юго-запад на пермские и среднекаменноугольные отложения.

Приведенный материал указывает, что структуры Пай-Хоя, а частич
но и о. Вайгач, сформировались в результате разрешения значительных 
тектонических напряжений, направленных от зоны Баидарацкого разло
ма на юго-восток. Если геотектоническая позиция лемвинского комплек
са палеозоя последнее время [20] представляется довольно ясной, то 
этого нельзя сказать о пайхойском комплексе. Прямая их параллелиза- 
ция невозможна, так как лемвинский батиальный комплекс формиро
вался на континентальном склоне древнего континента Восточно-Евро



пейской платформы, за которым еще восточнее располагалась палеоокеа- 
ническая эвгеосинклинальная область. Поскольку же под водами Бай- 
дарацкой губы эвгеосинклинальная зона Уральской палеозойской гео
синклинали, как предполагали ранее, не продолжается и, следователь
но, палеоконтинентального склона там тоже нет, то тектоническая пози
ция пайхойского комплекса палеозоя не отвечает таковой лемвинского 
комплекса.
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П О Т А П Е Н К О  Ю.  Я.

О СТРУКТУРНОЙ ЭВОЛЮЦИИ МЕТАМОРФИЧЕСКИХ 
КОМПЛЕКСОВ СЕВЕРНОГО КАВКАЗА

Складчатые структуры докембрия и нижнего — среднего палеозоя Се
верного Кавказа имеют преимущественно герцинский возраст. Степень дис- 
лоцированности разных толщ не коррелируется прямо с интенсивностью 
метаморфизма. Для зеленосланцевых докембрийских комплексов особен
но характерна структурная дисгармония и чередование структурных пара
генезисов, присущих складкам изгиба и кливажного течения. Мезострук- 
туры образуют не менее трех доальпийских генераций. Альпийские дисло
кации фундамента не ограничиваются разрывными нарушениями и склад
ками большого радиуса. В пределах поднятия Главного хребта в узких зо
нах фундамент испытал пластические деформации с образованием складок 
малых радиусов, конформных структурам альпийского чехла.

В связи с пересмотром с позиций тектоники плит общего стиля текто
нических структур Большого Кавказа расшифровка складчатости его 
метаморфического ядра приобретает особую актуальность. Эта задача 
однако осложняется тем, что доюрское основание Кавказа неоднократ
но вовлекалось в складкообразование, включая и альпийские пластиче
ские деформации.

Анализ современных геологических и тектонических карт Централь
ного Кавказа, где обнажено метаморфическое ядро, показывает, что 
большая часть последнего не затронута альпийской голоморфной склад
чатостью. Хотя предъюрская эрозионная поверхность докембрийско-па- 
леозойского фундамента деформирована довольно интенсивно, принято 
ведущую роль в этих деформациях отводить блоковым движениям по 
разрывам, которые ограничивают альпийские горстовые поднятия Глав
ного и Передового хребтов. Названные поднятия разделены Пшекиш- 
Тырныаузской шовной зоной. Поднятие Главного хребта с юга очерче
но зоной Главного надвига — системой кулисно расположенных надви
гов и взбросов. Помимо разрывных структур несомненно имели место и 
пластические деформации кристаллического ядра. Проявление их неоди
наково в пределах трех наиболее крупных доальпийских'тектонических 
зон — Бечасынской, Передового и Главного хребтов. На метаморфиче
ских толщах зон Бечасынской и Передового хребта юрские отложения 
залегают с резким угловым несогласием, но в целом спокойно с пологим 
падением на север и северо-восток. Немногочисленные складчатые струк
туры в чехле имеют нелинейный, брахиморфный характер. Сходное 
строение юрского чехла, как предполагается [14], было и в северной ча
сти зоны Главного хребта. Таким образом, при рассмотрении складча
тых структур метаморфических комплексов названных зон альпийски
ми пластическими деформациями можно пренебречь.

Существенно иными являются альпийские дислокации в Переваль
ной (Осевой, или Южной) подзоне зоны Главного хребта. Здесь нижне
среднеюрские отложения смяты в линейные складки северо-западного 
простирания. Особенно интенсивная складчатость с опрокидыванием к 
югу фиксируется в зоне Главного надвига. Несомненные признаки пла
стических деформаций кристаллических пород совместно с мезозойски
ми устанавливаются и в зонах узких юрских депрессий, расчленяющих 
альпийское поднятие Главного хребта на несколько блоков или горстов.

При сравнительном изучении стиля доальпийской складчатости в 
разных зонах наибольший интерес представляет сопоставление зон Бе
часынской и Главного хребта. В первой зоне метаморфический комп-



леке имеет докембрийский возраст, степень метаморфизма его не пре
вышает зеленосланцевой и эпидот-амфиболитовой ступени. В зоне Глав
ного хребта по крайней мере верхняя часть метаморфического комплек
са относится к среднему палеозою, но степень его метаморфизма замет
но выше — она варьирует от эпидот-амфиболитовой до гранулитовой 
фации.

Складчатость представляет комплекс генетически связанных струк
турных форм: складок различного типа и масштаба, кливажа, кристал
лизационной сланцеватости, разломов и т. п. [7]. В настоящем сообще
нии рассмотрены главным образом малые складчатые формы, или мезо- 
структуры, т. е. складки, доступные непосредственному наблюдению в 
обнажениях. Известно, что малые складчатые формы наиболее информа
тивны для получения генетических выводов и выяснения общего струк
турного стиля метаморфических комплексов. Значение таких «руково
дящих структур» было убедительно показано в 60-х годах В. Шваном на 
примере складчатых сооружений Европы. Малые формы играют также 
роль «естественных датчиков деформации» (по Е. И. Паталахе), помо
гая восстанавливать условия образования крупных складок, форма ко
торых в большинстве случаев определяется графическими построениями.

Выявление структурной эволюции метаморфических комплексов по
зволяет построить структурно-возрастные шкалы, значительно более де
тальные, чем шкалы, устанавливаемые по стратиграфическим переры
вам, угловым несогласиям и пр. Со структурно-возрастной шкалой мо
гут быть соотнесены такие геологические события, как интрузивный маг
матизм, стадии метаморфизма, в том числе мигматитообразования и т. и.

ДОАЛЬПИЙСКАЯ СКЛАДЧАТОСТЬ МЕТАМОРФИЧЕСКОГО КОМПЛЕКСА
БЕЧАСЫНСКОЙ ЗОНЫ

Бечасынокий метаморфический комплекс характеризуется сложной 
складчатостью, причем интенсивность ее проявления по площади Ъ по 
вертикали (в стратиграфическом разрезе) неодинакова. В то же время 
не вызывает сомнения структурное единство составляющих метаморфи
ческий комплекс хасаутской и чегемской серий. Контакт между мета
морфическим комплексом и вышележащей кембрийской урлешской сви
той выражен незначительным угловым несогласием, но существенным 
перерывом в осадконакоплении. На урлешскую свиту без видимого угло
вого несогласия налегает фаунистически охарактеризованный силур. 
Кембро-силурийские отложения вместе с подстилающим метаморфиче
ским комплексом слагают крутое, местами запрокинутое на северо-во
сток (р. Хасаут) крыло Хасаутского синклинория. В южной части Беча- 
сынской зоны средний — верхний карбон, а в северной части (р. Малка, 
данные бурения) — нижний триас залегают несогласно на разных гори
зонтах метаморфического комплекса. Еще большее несогласие фикси
руется в подошве юрских отложений. Таким образом, есть основания 
разнообразие структур, наблюдаемых в метаморфических породах зоны, 
рассматривать как результат дислокаций, проявившихся в основном пос
ле силура (с учетом данных Л. Д. Чегодаева, полученных в 1980 г.— пос
ле раннего девона), но до среднего карбона1. Характеристика их, приво
димая ниже, основывается на наших наблюдениях 1957—1976 гг.

Складчатые структуры бечасынского метаморфического комплекса 
разнообразны по морфологии и размерам. Нами различается по край
ней мере четыре порядка складок. К первому порядку относятся складкл 
и складчатые зоны, достигающие в поперечнике 10 км и более и протя
женностью в десятки километров (Хасаутский синклинорий, Мушта- 
Малкинская антиклиналь, Шаукольская складчатая зона и др.). Струк
туры второго порядка объединяют складки размером 1—3 км в попе

1 Предкембрийский зеленосланцевый региональный метаморфизм, очевидно, сопро
вождался и складчатыми деформациями, однако отделить докембрийские дислокации 
от несравненно более интенсивных послесилурийских еще не представляется возможным.



речнике и протяженностью в первые километры. Эти складки осложня
ют структуры первого порядка, среди них преобладают линейные не
замкнутые структуры, синформы (Кольтюбинская и др.) и антиформы 
(Даутская, Сукошская и др.)* К структурам третьего порядка отнесены 
складки с размахом крыльев от 10 до 300 м. Прослеживание этих скла
док на местности возможно только при детальной геолого-структурной 
съемке масштаба 1:10 000 и крупнее. Наконец, последнюю важную 
группу складчатых структур составляют «мезоструктуры» — складки 
шириной первые метры и доли метра [8].

Каковы же основные разновидности мезоструктур в метаморфиче
ском комплексе Бечасынской зоны?

По степени сжатости мезоструктуры образуют две группы: открытые 
и сжатые складки; самостоятельную группу составляют складки, испы
тавшие наложенные пластические деформации.

Открытые складки преобладают (рис. 1, а—е). Угол между крылья
ми у них превышает 30°. Поперечные сечения весьма разнообразны, осо
бенно распространены синусоидальные (рис. 1, б) и ступенчатые 
(рис. 1,г ,д,е) .

Рис. 1. Типы малых складок в метаморфическом комплексе Бечасынской
зоны

F — складки первой (F i), второй (F2) и третьей (F3) генерации; К — кли
важ; Si — кристаллизационная сланцеватость. Пояснения в тексте

Синусоидальные складки имеют прямые крылья, реже цилиндриче
ские и криволинейные. Осевые поверхности, как правило, плоские, зна
чительно реже — цилиндрические. Мощность слоев обычно испытывает 
закономерные изменения — в замке она больше, чем в крыльях. Таким 
образом, большая часть синусоидальных складок относится к типу по
добных. Лишь отдельные пласты относительно более компетентных по
род, сохранившие мощность неизменной, образуют концентрические 
складки (см. рис. 1, а). По ориентировке осевых поверхностей и крыль
ев преобладают наклонные и опрокинутые складки, значительно реже 
встречаются прямые и лежачие.

Ступенчатые складки весьма характерны для хасаутской и чегем- 
ской серий в пересечениях по рекам Баксан и: Чегем. В большинстве 
случаев складки асимметричные, крутые крылья их нередко запрокину
ты на юг. Осевые поверхности большей частью плоские, редко — кривые 
с выполаживанием и обратным падением в замке (рис. 1, е). Такие из
гибы осевой плоскости в отличие от наложенной складчатости образо
вались при непрерывной деформации или «синхронном наложении», па 
Вини-Эдвардсу.



Для открытых складок определялся коэффициент интенсивности 
складчатости. По замерам 80 асимметричных складок преобладает 
Линт = 0,5—0,7, редко он увеличивается до 1—2, а в ступенчатых склад
ках уменьшается до 0,3.

Сжатые и изоклинальные складки, (рис. 1, ж, з) встречаются в мета
морфических толщах Бечасынской зоны значительно реже, чем откры
тые. Шарниры изоклинальных складок ориентированы или субгоризон
тально, или параллельны линиям падения слоистости (сланцеватости), 
совпадая соответственно с осями в и а крупных складок. Складки, шар
ниры которых ориентированы по падению сланцеватости, очевидно сви
детельствуют о межпластовых проскальзываниях. На р. Хасаут они ле
восдвиговые, а на р. Баксан — правосдвиговые. Вследствие внутрипла- 
стового характера и небольших размеров изоклинальные складки не 
оказывают заметного влияния на общую структуру метаморфических 
толщ.

Частота встречаемости мезоструктур резко различна в породах раз
ного состава. Они отсутствуют в толщах, где преобладают достаточно 
мощные пласты некомпетентных пород (вулканиты, метатуффиты) и осо
бенно интенсивно развиты в компетентных тонкополосчатых и тонкоплит
чатых серицит-кварцевых сланцах. Таким образом, частота встречаемо
сти мезоструктур — одно из проявлений дисгармоничной складчатости 
и, в частности, межслоевой дисгармонии, на широкое распространение 
которой в породах чегемской серии впервые обратил внимание Д. С. Ки- 
зевальтер [4].

Пространственная ориентировка малых складок изучена статисти
чески на баксанском и кубанском участках Бечасынской зоны. В бак
санском пересечении массовые замеры показали преобладающее юго-во
сточное простирание шарниров с погружением в среднем по азимутам 
100—110° под углами 5—15°. Замечено, что ориентировка шарниров не 
зависит от вергентности складок. В некоторых структурах второго поряд
ка, как, например, в Кестантинской синформе, асимметричные складки 
имеют одинаковый рисунок на обоих ее крыльях. Такие соотношения 
возникают, как известно, при наложении мелких складок скалывания, 
или кливажного течения, на крупные складки изгиба. Южнее, в том же 
баксанском пересечении, на восточном замыкании Сукошской антифор
мы мелкие асимметричные складки в плане имеют кольцевое располо
жение, что свидетельствует или о синхронном образовании синформы и 
мелких складок, или о наложении первой на вторые.

Приведенные примеры показывают, что не все мезоструктуры Беча
сынской зоны являются дополнительными, т. е. синхронными более круп
ным структурам. Иногда они представляют собой типичные проявления 
более позднего процесса линеаризации (в понимании Е. И. Паталахи).

Кристаллизационная сланцеватость и метаморфогенные кварцевые 
жилы в складках ведут себя идентично. Обычно жилы совместно со слан
цеватостью вырисовывают мелкие асимметричные и изоклинальные 
складки. При этом в замках складок зачастую увеличивается мощность 
жил. Эта особенность свидетельствует о временной и причинной связи 
кварцевых жил с динамотермальным (региональным) метаморфизмом. 
Отсюда следует, что изогнутая форма таких жил не доказывает прояв
ления наложенной складчатости.

Кливаж в бечасынском метаморфическом комплексе распространен 
довольно широко. Это типичный кливаж осевой плоскости, относящийся 
но особенностям деформационных микроструктур к так называемому 
кливажу изгиба [10].

По совокупности структурных признаков — структурным парагенези
сам — в бечасынском комплексе могут быть выделены складки двух ге
нетических типов: изгиба и ламинарного течения.

К складкам изгиба, очевидно, относится большинство структур вто
рого порядка. Среди малых складчатых форм складки изгиба играют 
подчиненную роль. Их образуют пласты относительно более компетент
ных пород. Структурный парагенезис этих складок включает: 1) послов



ную кристаллизационную сланцеватость, 2) ft-линейность (плойчатость)„ 
параллельную осям складок, 3) утолщение слоев в замках антиклина
лей, 4) жилы альпийского типа, согласные со сланцеватостью. Перечис
ленные черты характерны для метаморфической складчатости [7].

К Складкам ламинарного течения отнесены подобные, кливажные 
складки. Ранее их объясняли скалыванием, в настоящее время не менее 
вероятным представляется механизм ламинарного течения [7]. Мелкие 
складки Бечасынской зоны большей частью принадлежат к этому гене
тическому типу. Их структурный парагенезис следующий: 1) послойная 
кристаллизационная сланцеватость, 2) кливаж изгиба или разлома, па
раллельный осевой плоскости, 3) конгруэнтный характер малых скла
док, 4) увеличение мощности слоев в замках, 5) ft-линейность (желобча- 
тость), параллельная осям складок.

Полевые наблюдения показывают, что оба типа складок могли обра
зоваться одновременно и при одинаковых Р—Г-условиях, но в толщах 
с различной компетентностью. Поэтому вопрос о возрастной последова
тельности структурных событий в Бечасынской зоне сложен. По соотно
шениям кливажа, кристаллизационной сланцеватости, метамррфогенных 
кварцевых жил можно заключить, что большая часть мезоструктур об
разовалась в стадию регионального метаморфизма и вслед за ней.

Попытаемся наметить основные эпизоды структурной эволюции ме
таморфических толщ на основе методических приемов, разработанных 
для сложноскладчатых комплексов [7, 5 и др.]. Представляется возмож
ным выделить несколько последовательных этапов деформации, состав
ляющих деформационный цикл (по Ю. В. Миллеру [5]).

Первый этап привел к развитию региональной кристаллизационной 
сланцеватости. Одновременно или вслед за сланцеватостью образова
лись изоклинальные складки, в северной части Бечасынской зоны мелкие 
внутрипластовые (см. рис. 1, ж)у а в южной — довольно крупные, с ам
плитудой от десятков метров до (предположительно) первых километ
ров. Кинематические условия, существовавшие в этот момент, остаются 
неясными. Мелкие изоклинальные складки, за исключением явно сдви
говых,'очевидно, отражают горизонтальную трансляцию материала, воз
никающую при метаморфизме [20]. Сложнее объяснить формирование 
крупных изоклинальных структур. В герцинеких и более молодых гео- 
синклинальных системах образование изоклинальных складок связыва
ют преимущественно с первым этапом деформации, а именно с шарьиро- 
ванием, предшествующим складкообразованию и метаморфизму [2 
и др.]. В Бечасынской зоне пока не доказаны до- или синметаморфиче- 
ские надвиги, напротив, все описанные здесь надвиговые структуры воз
никли после складкообразования [12] и метаморфизма [1, 12]. Поэто
му не исключено, что крупные изоклинальные структуры южной пери
ферии зоны оформились в период прогибания палеозойского эвгеосин- 
клинального трога Передового хребта в результате глубокого «всасыва
ния» навстречу фронту метаморфизма. Такой механизм предложен [17] 
для ранних складок гнейсовых куполов Урала.

Второй этап деформации характеризуется развитием структур, сви
детельствующих о резком преобладании тангенциального сжатия. Кри
сталлизационная сланцеватость Si  и осевые поверхности складок Ft 
сминаются в складки F2 с крутыми осевыми поверхностями. Параллель
но последним в компетентных слоях и толщах развивался кливаж S2 
различных типов, преимущественно изгиба [10], реже скалывания и 
разлома. Кливаж также деформирует кристаллизационную сланцева
тость Si. Второй этап завершился в южной части зоны альбитовым бла- 
стезом (с К-Аг-возрастом 360—370 млн. лет) и возникновением кристал
лизационной сланцеватости, наследующей направление кливажа осевой 
плоскости складок F2.

В качестве третьего этапа деформации можно выделить образование 
складок F3, наложенных на складки Л  и F2 (см. рис. 1, з, и).

Четвертый этап знаменует переход к хрупким деформациям: форми
руются трещиноватость [8], надвиги [12], сдвиги, сбросы и взбросы. .



В целом в течение деформационного цикла происходила смена ради
альных напряжений тангенциальными и пластических деформаций 
(складки) — хрупкими (разрывы, трещиноватость).

ДОАЛЬПИЙСКАЯ СКЛАДЧАТОСТЬ МЕТАМОРФИЧЕСКОГО КОМПЛЕКСА 
ЗОНЫ ГЛАВНОГО ХРЕБТА

Метаморфический комплекс зоны Главного хребта (центральнокав
казский, по М. Л. Сомину [14]) включает макерскую и лабинскую (ла- 
бино-буульгенскую) серии. Досреднекарбоновая лабинская серия содер
жит палеозойские криноидеи [13], поэтому подстилающая ее макерская 
серия относится нами к докембрию с определенной долей условности. 
Поскольку в структурном отношении обе серии образуют единое целое 
[И] ,  логично считать, что современные складчатые структуры макер- 
ской серии оформились в основном при герцинских движениях [14].

По стилю складчатости в зоне Главного хребта резко различаются 
поля мигматитов и гнейсо-сланцевые толщи. Их иногда рассматривают 
как самостоятельные, разделенные шарьяжным срывом, инфра- и супра- 
структурный комплексы [1]. В мигматитах развиты разнообразные па 
морфологии реоморфические складки, фиксирующие неупорядоченное 
пластическое течение материала.

Складчатые формы гнейсо-сланцевых толщ (супраструктуры) и их 
эволюция недавно рассмотрены М. Л. Соминым [14, 15] и Ю. П. Видя- 
пиным [3], что позволяет ограничиться краткой характеристикой пласти
ческих деформаций зоны Главного хребта. Если иметь в виду чисто 
структурные признаки, а именно морфологию и ориентировку наиболее 
крупных складок, зона подразделяется на две подзоны: Перевальную 
(южную) и Эльбрусскую (северную). Южная подзона узкая и характе
ризуется линейной складчатостью северо-западного простирания, в зна
чительно более широкой северной подзоне распространены брахиморф
ные структуры [14].

В северной подзоне, сложенной макерской серией, можно выделить 
складчатые формы по крайней мере двух генераций [14] и нескольких 
порядков. Складки первого порядка достигают ширины 6—10 км, их 
протяженность обычно превышает ширину в 2—3 раза. К складкам вто
рого порядка относятся слабо изученные лежачие складки с амплитудой 
до 100 м и более (хребет Аркасара). В южной подзоне из крупных скла
док упомянем антиклиналь р. Чессу и Дамхурцевскую синклиналь.

Детальными исследованиями опорных участков [3, 14, 15] установ
лено, что морфология мезоструктур и последовательность их образова
ния в обеих сериях имеют много общего. Весь структурный набор скла
док связывается [15] с одной герцинской (судетской) фазой складчато
сти, в которой различаются несколько стадий деформации.

Самая ранняя сйнметаморфическая стадия привела к развитию по
слойной кристаллизационной сланцеватости и внутрипластовых асим
метричных складок. В замках этих складок кристаллизационная слан
цеватость параллельна их осевым поверхностям.

В постметаморфическую стадию сформировались складки еще трех 
генераций. Ко второй генерации относятся мелкие асимметричные склад
ки, изгибающие кристаллизационную сланцеватость. Параллельно осе
вым поверхностям этих складок развиты мелкие разрывы и трещины, вы
полненные жилками роговообманкового состава. Складки третьей гене
рации тесносжатые, местами изоклинальные. Их размеры и роль в об
щей структуре значительно меняются от места к месту. Размах складок 
составляет 2—20 м на реках Дамхурц и Имеретинка до первых кило
метров на хр. Аркасара. Характерны жилы пегматоидного состава. 
В четвертую генерацию включены мелкие и локально проявленные пря
мые открытые складки с кварц-хлоритовой минерализацией по трещи
нам. Недавно было показано [18], что в складчатости участвовали и гра
ницы метаморфических зон, секущие структурные и стратиграфические 
контуры.



Как видим, в приведенной схеме, предложенной М. Л. Соминым и 
Ю. П. Видяпиным, большое значение придается синскладчатым разрыв
ным дислокациям, которые считаются характерными для фанерозой- 
ских складчатых областей. Другой особенностью складок макерской и 
лабинской серий является отсутствие кливажа, что находит объяснение 
в относительно высокой степени метаморфизма пород [7]. Положение 
мигматизации в структурно-временной шкале требует дополнительных 
исследований.

АЛЬПИЙСКИЕ ПЛАСТИЧЕСКИЕ ДЕФОРМАЦИИ 
КРИСТАЛЛИЧЕСКОГО ЯДРА

Предъюрская эрозионная поверхность докембрийско-палеозойского 
'Основания Центрального Кавказа образует крупную флексуру 
(рис. 2, а). Эта структура (складка коры, или складка фундамента, по 
Г. Д. Ажгирею) осложнена более мелкими складками и флексурами 
вдоль южной периферии зоны Главного хребта, а также в пределах 
узких юрских депрессий.

Приведем наиболее типичные примеры этих дислокаций.
В Перевальной подзоне юрские отложения во многих местах залега

ют с базальными конгломератами в основании как на верхнепалеозой
ских толщах, так и на более древних метаморфических породах и грани- 
тоидах. В районе пер. Псеашха в ядре одноименной горст-антиклинали 
обнажаются гнейсированные гранитоиды. Облекающие их пермо-карбо
новые и нижнеюрские отложения смяты в складку, опрокинутую на юг. 
В долине р. Лашипсе по базальным слоям юрских пород фиксируется 
[14] опрокинутая к югу синклиналь (см. рис. 2, б). В истоках р. Долры 
(см. рис. 2, в) верхнепалеозойская квишская свита, трансгрессивно за
легающая на слюдяных сланцах макерской серии, слагает узкую (2,5 км) 
субширотную синклиналь. Северное крыло синклинали запрокинуто на 
юг [16]. Перекрывающие квишскую свиту отложения лейаса также смя
ты в синклинальную складку. В истоках р. Твибери, в районе ледника 
Дзинали обнаружены [16] еще более мелкие складчатые структуры (см. 
рис. 2, г), причем здесь в складчатости участвуют гранитоиды палеозой
ского фундамента.

В верховьях р. Черек Балкарский альпийская флексура, ограничи
вающая с юга поднятие Главного хребта, состоит из серии более мелких 
пликативных дислокаций [19]. Ядро самой южной из них — антиклина

ли Лькези — сложено кристаллическими сланцами и гранитоидами. От
ложения лейаса, облекающие кристаллическое ядро, имеют в южном 
крыле вертикальное падение или запрокинуты на юг, на своде антикли
нали они залегают полого, а в северном крыле — с падением на север 
под углом 40° (см. рис. 2, <?). Сходное строение имеет расположенная се
вернее и меньшая по размерам асимметричная Суганская антиклиналь.

В Северной Осетии Г. Д. Ажгирей еще в 1951 г. описал совместную 
альпийскую деформацию Мизурского массива палеозойских гранитов и 
перекрывающих их нижнеюрских пород. В верховьях р. Ардон верхний 
палеозой с угловым несогласием залегает на центральнокавказском ме
таморфическом комплексе (буронская и кассарская свиты). Верхнепа
леозойские и лейасовые породы имеют близкое к параллельному залега
нию и совместно участвуют в напряженной альпийской складчатости. 
Примером таких структур может служить Гизельдонская антиклиналь 
с тенденцией опрокидывания к югу. Внутренняя структура кассарской 
свиты по р. Ардон характеризуется наличием серии сжатых и опроки
нутых как к югу, так и к северу складок, в целом конформных складча
той структуре вышележащих юрских отложений. В подобных случая к 
лишь выявление наложенной складчатости позволяет различать в ме
таморфическом комплексе помимо альпийских и более древние дислока
ции. Одна из складок, испытавших повторную пластическую деформа
цию, была обнаружена нами в сланцах кассарской свиты на левом бере
гу р. Ардон. Доступная наблюдению в отвесном обрыве часть складк/



выглядит как простая сжатая синклиналь, сопряженная к северу со 
сжатой антиклиналью. Однако непрерывное прослеживание кварц-био- 
титовых сланцев южного крыла выше скального обрыва показало, что 
они к северу образуют антиклинальный перегиб и тоже участвуют в
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Рис. 2. Альпийские складчатые дислокации кристаллического ядра Главного Кавказского

хребта
а — складка фундамента в пересечении вдоль долины р. Черек Балкарский, по [19]; 
б — синклиналь р. Лашипсе, по [14]; в — северное крыло Квишской синклинали и соп
ряженная с ней антиклиналь, по [16]; г — антиклиналь ледника Дзинали, по [16]; д — 
антиклинали Лькези и Суганская, по Г19]; е — Архыз-Гузерипльская депрессия, по [6]; 
ж — Штулу-Харесская депрессия, по [6]; з — антиклиналь р. Чайнашка; и — синкли
наль р. Большой Мукулан, по [9]. 1 — верхняя юра и мел, 2 — нижняя — средняя юра, 
3 — верхний палеозой, 4 — метаморфические породы среднего палеозоя, 5 — кристалли
ческие сланцы докембрия, 6 — гранитоиды, 7 — милониты, 8 — кристаллическое основа

ние неразделенное, 9 — разломы

строении упомянутой антиклинали, которая, таким образом, должна рас
сматриваться как складка более поздней генерации.

Юрские депрессии, расчленяющие кристаллическое основание Глав
ного хребта, представляют собой структуры типа грабен-синклиналеч 
[6J. В Архызско-Клычской депрессии (по р. Тебурда) южное крыло ог
раничено разрывом и полосой милонитов [6], а в северном крыле лейас 
залегает моноклинально с падением на юг, местами наблюдается опро
кидывание на юг. Близкое залегание имеют кристаллические сланцы, 
подстилающие юрские породы (см. рис. 2, е). В Штулу-Харесской де
прессии, наоборот, северное крыло представлено взбросом, по которому
5  Геотектоника. № 2 65



на лейас надвинуты гранитоиды, а в южном крыле лейас с базальным 
конгломератом залегает на кристаллическом основании (см. рис. 2, ж)~

В районе р. Чайнашки (левый приток р. Черека Балкарского) близ 
Саурданского взброса В. И. Шевченко (1971 г.) и независимо от него 
автором наблюдался флексурный изгиб предъюрской поверхности фун
дамента. Здесь макерская серия, прорванная герцинскими гранитоида- 
ми, слагает ядро опрокинутой к югу приразломной антиклинали, четко 
обрисованной базальными слоями лейаса (см. рис. 2, з).

Несколько небольших складок альпийского возраста известно в по
лосе Пшекиш-Тырныаузского разлома, ограничивающего зону Главного 
хребта с севера. Они, очевидно, также являются приразломными. На ле
вобережье р. Баксан в верховьях р. Большой Мукулан порфиробласто- 
вые сланцы макерской серии смяты в опрокинутую на юг синклинали 
(см. рис. 2, и) вместе с перекрывающими их базальными слоями нижне
юрских отложений [9].

Таким образом, в зоне Главного хребта выделяются узкие полосы, в 
пределах которых кристаллическое основание испытало интенсивные 
альпийские пластические деформации. Радиусы альпийских складок 
составляют от нескольких километров (складка коры в пересечении по 
р. Череку Балкарскому) до 300 и даже 50 м. В целом же альпийские 
дислокации не затушевывают своеобразие доальпийских складчатых 
структур зоны Главного хребта.

ВЫВОДЫ

1. Складчатые структуры, наблюдаемые в древних метаморфических 
толщах Северного Кавказа как палеозойских, так и докембрийских,. 
очевидно, имеют преимущественно герцинский возраст.

2. Степень дислоцированности разных толщ, входящих в единый 
структурный комплекс, зачастую неодинакова. Она не коррелируете* 
прямо с интенсивностью метаморфизма, определяясь в первую очередь 
различиями в физических свойствах пород. Структурная дисгармония 
особенно характерна для метаморфического комплекса Бечасынской 
зоны, где в непрерывном стратиграфическом разрезе можно наблюдать 
чередование структурных парагенезисов, в частности, присущих склад
кам изгиба и кливажного течения. В целом метаморфические комплек
сы Главного хребта и Бечасынской зоны отличаются структурной неод
нородностью как в стратиграфическом разрезе, так и по вертикали. Для 
центральнокавказского комплекса это свойство ранее подчеркивалось 
М. Л. Соминым [15].

3. Мезоструктуры метаморфических комплексов образуют не менее 
трех разновозрастных генераций, часть которых имеет отчетливо нало
женный характер. Ранние полого ориентированные до- или синметамор- 
фические разрывы, считающиеся обычными для лабинской серии Глав
ного хребта [14, 15], в Бечасынской зоне пока не выявлены.

4. Альпийские дислокации кристаллического основания не ограничи
ваются разрывными нарушениями и «складками коры» большого радиу
са. В пределах поднятия Главного хребта в узких лабильных зонах фун
дамент испытал пластические деформации с образованием складок ма
лых радиусов, конформных структурам альпийского чехла.
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ТЕКТОНИЧЕСКАЯ РАССЛОЕННОСТЬ БАРТАНГСКОГО 
ПАРААВТОХТОНА (ЦЕНТРАЛЬНЫЙ ПАМИР)

В пределах площади среднего и нижнего течения р. Бартанг подробно 
рассмотрены взаимоотношения песчано-сланцевой толщи нижней — средней 
юры и вулканогенно-обломочных образований бартангской свиты палеоге
на, слагающих параавтохтон. Особое внимание уделено описанию горизон
та тектонизированных пород в основании бартангской свиты, который боль
шинство предшествующих исследователей склонны рассматривать как 
трансгрессивно залегающий на юрских сланцах верхний мел. Установлено, 
что толщи юры и верхнего мела — бартангской свиты связаны не страти
графическим переходом, как это считалось ранее, а разделены поверхностью 
крупного тектонического нарушения, приуроченного к горизонту верхнеме
ловых отложений. Предложены два возможных варианта формирования 
современной структуры параавтохтона.

К настоящему времени выяснены основные черты тектонического 
строения и стратиграфии пород, слагающих Язгулемский хребет и доли
ну Бартанга в западной части Центрального Памира. Наиболее удачный 
синтез тектонического строения этой территории предложен С. В. Ру- 
женцевым [8]. Им показано покровное строение этой площади, на кото
рой выделяется несколько перекрывающих друг друга (и в свою очередь 
обладающих сложной внутренней структурой) тектонических комплексов 
(рис. 1). Главными из них являются: а) автохтон (докембрий — палео
зой Ванчского хребта и западной оконечности Язгулемского хребта), 
б) параавтохтон, или Бартангская сорванная пластина (юра и верхний 
мел — палеоген долины Бартанга в полосе между Бартангским надвигом 
и Рушанеким разрывом), в) аллохтон, состоящий из двух элементов (сни
зу вверх): Ванчского (палеозойские образования) и Язгулемского 
(юра — палеоген) покровов, которые в структурном отношении соответ
ствуют Язгулемскому синклинорию.

Наши исследования подтверждают обоснованность такого расчлене
ния. В настоящей статье мы принимаем его за основу (не вступая, од
нако, в обсуждение принятого С. В. Руженцевым механизма формирова
ния структуры) и придерживаемся предложенной С. В. Руженцевым 
терминологии (см. рис. 1).

В статье речь идет главным образом о строении параавтохтона, ко
торый, как показали наши исследования, состоит из двух тектонических 
пластин, разделенных отчетливо выраженной поверхностью скольжения. 
К нижней пластине относятся отложения нижней — средней юры и ча
стично, может быть, низов верхней юры (в районе Рушана и бассейне 
р. Обирун). К верхней пластине относятся породы бартангской свиты и 
залегающий в ее основании горизонт с глыбами и пластинами верхне
меловых известняков; дальше мы подробно будем говорить о том, что 
именно по этому горизонту происходило тектоническое перемещение 
(скольжение).

Как С. В. Руженцев, так отчасти и другие исследователи, отмечали 
разницу между двумя указанными комплексами пород. С. В. Руженцев 
[8] отметил их разную деформированность (сложную складчатую струк
туру в отложениях юры и относительно спокойное залегание отложений 
верхнего мела — палеогена), наличие срывов на их границе, «характер
ные складки послойного течения в известняках верхнего мела». В одном 
месте своей работы он даже пишет о двух элементах, местами разделен
ных локальным срывом. Однако этому срыву не придавалось того зна
чения, которого он, как мы постараемся показать, заслуживает. Резюми



руя сведения о параавтохтоне, С. В. Руженцев отмечает, что «в бассей
не Бартанга... верхнемеловые (сенонские) отложения несогласно с транс
грессивным контактом перекрывают... отложения триаса и юры» [8, 
с. 32]. Другие авторы [2, 10] в еще большей степени подчеркивали стра
тиграфический характер контакта, отводя срывам второстепенную, мест
ную роль.

Рис. 1. Тектоническая схема юго-западной части Язгулемского хребта (по С. В. Ружен-
цеву [8], с изменениями)

1 — Юго-Восточный Памир (Рушанско-Пшартская зона); 2—6 — Центральной Памир:
2 — автохтон (докембрий — палеозой^, 3—4 — параавтохтон: 3 — нижняя пластина 
(юра), 4 — верхняя пластина (верхний мел — палеоген), 5 ~  аллохтон (Ванчский (PZ) 
и Язгулемский (J— Р) покровы нерасчлененные); 6 — горизонт тектонизированных по
род в основании бартангской свиты (палеоген); 7 — основные надвиги; 8 — места рас

положения и номера описанных в тексте разрезов

Вопрос о внутренней тектонической расслоенности параавтохтона 
имеет большое значение для понимания структуры и истории формиро
вания этой части Центрального Памира, так как он затрагивает неко
торые важные аспекты тектоники и стратиграфии. В частности, с ним не
посредственно связан ключевой для реконструкции тектонической исто
рии Центрального Памира вопрос о возрасте бартангской свиты — мощ
ной толщи вулканических и грубых обломочных пород, широко распро
страненных в долине Бартанга. До работ В. И. Дронова возраст бар
тангской свиты обычно определялся в интервале от перми — триаса до 
юры, в том числе верхней юры [1, 2, 6, 11]. Делалось это отчасти по со
поставлению со сходными толщами других районов Памира и Памиро- 
Алая, но главным аргументом служили стратиграфические, как каза
лось, соотношения с непрерывным переходом от пород бартангской сви
ты к контактирующим с ними отложениями триаса — юры. После публи
каций В. И. Дронова [4, 5], показавшего, что бартангская свита зале
гает стратиграфически выше отложений юры, имея в основании транс
грессивный пласт верхнемеловых известняков, в литературе по Памиру 
утвердилось мнение о палеогеновом (палеоцен-эоценовом) возрасте сви
ты [8, 10 и др.]. Но в последние годы, опять-таки исходя из характера 
контактов пород бартангской свиты с юрскими отложениями, М. М. Кух- 
тиков вновь вернулся к прежнему взгляду о ее юрском (или триас-юр- 
ском) возрасте [7]. Таким образом, та или иная интерпретация соотно
шения бартангской свиты со смежными породами имеет прямое отноше
ние к вопросу об ее возрасте.

Мы не останавливаемся на описании геологического строения райо
на и на характеристике отдельных толщ. Но несколько слов о бартанг
ской свите сказать необходимо. Дело в том, что не только ее возраст в 
целом понимался по-разному, но делались также попытки расчленить ее 
на разновозрастные толщи [2J: вулканогенно-конгломератовую серо-
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цветную (более древнюю) и конгломератовую красноцветную (более 
молодую). На первый взгляд для этого действительно есть основания; 
но более тщательное изучение свиты заставляет отказаться от такого 
предположения и признать, что, во-первых, бартангская свита представ* 
ляет собой все-таки, по-видимому, единую толщу, и, во-вторых, страти
графическая последовательность, установленная В. И. Дроновым, в 
своей основе верна. В этом авторы могли лишний раз убедиться при ис
следованиях в верховьях р. Радоц (гребень Язгулемского хребта), где 
вулканиты бартангской свиты залегают в ядре опрокинутой синклиналь
ной складки стратиграфически выше известняков верхнего мела, причем 
последние прорваны большим количеством магмоподводящих даек 
(рис. 2). Таким образом, бартангская свита не может быть древнее верх
него мела — палеогена.

Рис. 2. Геологический 
профиль через Язгулем- 
ский хребет в верховьях 

ледника Радоц 
1 — песчаники и аргил
литы (Ji_2); 2 — мерге
ли (J2—з); 3 — известня
ки (J3); 4 — песчаники 
и конгломераты (Ki);
5 — известняки (Кг),
прорваны магмоподводя- 
щими дайками андези
тового состава; 6 — ан
дезиты (Р );  7 — разло

мы

Контакт бартангской свиты с подстилающими породами юры изучен 
нами практически на всей площади современного распространения ука
занных образований от долины р. Вадинров (правый приток Бартанга) 
на востоке до долины Пянджа на западе. Приведем описание данного 
контакта в наиболее интересных пунктах. Заметим при этом, что строе
ние зоны контакта несколько различно на востоке и западе (примерно к 
востоку и западу от р. Багу— правого притока Бартанга в его нижнем 
течении).

В наиболее восточных выходах в нижнем течении р. Вадинров (см. 
рис. 1, разрез 1) контакт наблюдается в обоих склонах долины. Здесь на 
деформированных песчаниках и глинистых сланцах кокуй-бельсуйской 
свиты (нижняя — средняя юра), срезая их по разрыву, падающему к 
ЗСЗ под углом 50—60°, залегают вулканические породы (в основном 
андезиты) бартангской свиты. Они лежат спокойно с моноклинальным 
падением параллельно плоскости разрыва. В основании вулканитов — 
вдоль плоскости разрыва — залегают разобщенные блоки и линзовид
ные тела известняков мощностью от первых десятков до 50—70 м. Изве
стняки белые, слабомраморизованные, с очень характерной внутренней 
брекчированностью: порода состоит из разных по величине, растянутых 
обломков белого известняка, промежутки между которыми заполнены 
красноцветной глинисто-карбонатной массой.

Следующая группа выходов, в которых рассматриваемый контакт 
имеет приблизительно одинаковое строение, находится ниже по течение 
Бартанга (долина р. Рансупоз, водораздельный гребень рек Рансупс 
и Биджравдара, район кишлаков Аджирх и Чадегив, р. Даржомч). Зона 
контакта прослеживается здесь почти непрерывно; в русле р. Даржомч 
она обнажается в эрозионном окне.

В долине р. Рансупоз (см. рис. 1, разрез 2) и на ее западном водораз
дельном гребне моноклинно залегающие, с падением к северу под углом 
до 50°, породы бартангской свиты отделены мощной зоной разлома от 
более сложно дефоомированных отложений нижней — средней юры.



В зоне разлома, т. е. в основании бартангской свиты, размещаются раз
общенные глыбы известняков и известняковых конгломератов. Цепочка 
таких глыб особенно хорошо видна на спускающемся к Бартангу склоне 
западного (правого) водораздельного гребня р. Рансупоз (рис. 3). Мак
симальный размер глыб около 40x100 м, Они сложены брекчированны- 
ми известняками с растянутыми обломками белого известняка.

Район кишлаков Чадегив и Аджирх и р. Даржомч служит для многих 
авторов своего рода опорным пунктом для констатации трансгрессивно
го залегания верхнемеловых отложений (выше которых располагается 
бартангская свита) на отложениях юры [4, 5, 10].

В окрестностях Чадегива и Аджирха (см. рис. 1, разрез 5), вы
ше сложнодеформированных отложений нижней — средней юры 
В. А. Швольман [10] описывает, отмечая срывы на контакте, такую по
следовательность пород: а) конгломераты (5—10 м); б) афанитовые и

Рис. 3. Зарисовка кон- }сз 
такта пород нижней —
■средней юры (внизу) и 
вулканитов бартангской 
свиты (вверху, галочки) 
на водоразделе рек Жур- 
жондара и Рансупоз, 
вид с юга (разрез 2 на 
рис. 1). Вдоль контакта 
проходит разрыв с зоной g 
дробления (заштрихова- 
яа), в которой сосредо- §  
точены тектонически ра- ^  
зобщенные глыбы верх- j 
немеловых (?) известия- \ /с& 

ков

рудистовые известняки (50—70 м) с маастрихтскими, по определению 
А. Я. Фроленковой [9] формами, Biradiolites Boldjuanensis Bobk., Apri- 
cardia sp. irtd.\ в) бартангская свита. Наши наблюдения противоречат 
выводу о наличии здесь простой стратиграфической последовательно
сти. Описанная выше последовательность действительно может быть за
фиксирована в той или иной глыбе или пластине. Но дело в том, что весь 
данный горизонт, так же как и в описанных выше случаях, представляет 
собой не цельный пласт или пачку пород, а состоит из тектонически ра
зобщенных глыб и пластин разного размера, сосредоточенных в широкой 
зоне надвига.

Важно отметить, что указания на сильную неоднородность и брекчи- 
рованность горизонта так называемых верхнемеловых известняков име
ются и у С. В. Руженцева [8]. Ему, в частности, принадлежит описание 
(с. 57) в окрестностях кишлака Аджирх в основании бартангских вул
канитов мощной тектонической брекчии, представляющей, по его словам, 
«месиво глыб...», сцементированных тонкозернистым кварц-кальцито- 
вым агрегатом. Особенно интересен тот факт, что здесь из глыб извест
няков С. В. Руженцевым была собрана фауна девонского и раннеперм
ского возраста (определения Т. Г. Сарычевой и Э. Я. Левена). Таким 
образом, в тектонической брекчии наряду с доминирующими по количе
ству и по массе обломками рудистовых известняков верхнего мела ока
зались заключенными и глыбы (весьма значительные по размерам) па
леозойских пород — факт труднообъяснимый с позиций существующих 
представлений о природе данного горизонта.

Глыбы верхнемеловых пород представляют собой наиболее крупные 
обломки в тектонической брекчии. Одна из таких глыб выходит на по
верхность и в эрозионном окне в русле р. Даржомч (см. рис. 1, раз
рез 4). Она известна давно [1]. В. И. Дронов [5] отметил это место как 
пример трансгрессивного залегания верхнемеловых (верхнесенонских, 
по В. А. Швольману) известняков на юрских отложениях. Глыба или 
пластина известняка длиной около 50—60 м выходит в основании пород
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бартангской свиты, в ядре образованной ими антиклинали (рис. 4). 
Кроме нее здесь обнаруживается еще несколько глыб меньшего размера. 
Подстилающими породами являются, как было указано В. И. Дроно- 
вым, деформированные отложения нижней — средней юры, но они эро
зией либо не вскрыты, либо завалены наносами и снегом в русле р. Дар- 
жомч. Для известняковых тел .характерно: причудливая форма с языко
видными апофизами в окружающие породы низов бартангской свиты; 
переходы от крупных глыб в скопления мелких обломков; присутствие 
тех же самых известняков в виде гальки в вышележащих конгломера
тах бартангской свиты; тектонические контакты глыб, которые все вме
сте приурочены к зоне, обладающей всеми признаками зоны разрыва.

Рис. 4. Залегание верхне
меловых пород в виде 
разобщенных глыб в зо
не контакта пород ниж
ней — средней юры и 
бартангской свиты на 
р. Даржомч (разрез 4 

на рис. 1)

Более западные выходы контакта в районе ручья Падруд (см. рис. 1, 
разрез 5) (правый приток Бартанга) не вносят существенно нового в 
описанные соотношения. Вопреки мнению Б. П. Бархатова [2] и 
В. А. Швольмана [10] о трансгрессивном залегании верхнемеловых изве
стняков и второстепенной роли «приконтактных» срывов приходится кон
статировать, что породы и здесь контактируют по крупному надвигу. 
Повторяется знакомая картина: поверхность надвига расположена па
раллельно базальным слоям бартангской свиты: в зоне надвига залега
ют глыбы верхнемеловых известняков и известняковой брекчии с растя
нутыми обломками известняка.

Таким образом, на всей рассмотренной площади от р. Вадинров до 
рч. Падруд верхнемеловые породы залегают над деформированными от
ложениями нижней — средней юры. Но они образуют не обычный стра
тиграфический горизонт, лишь местами, как считают, по-видимому, все 
яптооы, сорванный по контакту, а горизонт тектонического происхожде
ния— целиком состоящий из сорванных, разъединенных глыб и пластин 
и не имеющий стратиграфических контактов с подстилающими поро
дами.

Западнее р. Багу характер описываемого контакта меняется. В по
дошве бартангской свиты здесь залегает пачка слоистых пород, в ос
новном известняков, но подвергшихся тектоническому перетиранию, ми- 
лонитизированных и катаклазированных. Кроме того, в отличие от ра
нее описанных районов для этой площади характерно приблизительно 
параллельное залегание юрских пород и пород бартангской свиты вбли
зи контакта.

Интересное обнажение описано на правом (западном) склоне р. Ба
гу над загоном Вовнифир (см. рис. 1, разрез 6). Между глинистыми слан
цами нижней — средней юры (внизу) и бартангской свитой (вверху) за
легает очень характерный пласт конгломерато-брекчий мощностью в 20— 
25 м. В его основании находится слой (1—3 м) сильно перетертых белых 
сахаровидных известняков; они образуют массу, в которой заключена 
галька, или, точнее, округлые обломки этих же известняков. Остальная, 
вышележащая часть пласта сложена хаотической несортированной кон- 
гломерато-брекчией. Размер обломков от мельчайших до 0,3 м, изредка 
до 1 м и больше. Абсолютно преобладают обломки белых сахаровидных 
известняков; в подчиненном количестве встречаются другие породы, а 
том числе редкая округлая галька кварца размером до 5—8 см. Основу



матрикса в этой породе составляет перетертый милонитизированный из
вестняковый материал — известковистая серицит-хлоритовая эпидоти- 
зированная масса зеленоватого цвета. Строение пласта свидетельствует 
о том, что по нему происходило тектоническое перемещение материала, 
не нарушевшее, однако, сплошности пласта.

В самой западной части рассматриваемой площади — в окрестностях 
Рушана, в долине р. Шишарбдара и бассейна р. Обирун зона контакта 
имеет одинаковое строение. В этой полосе, соответствующей западному 
крылу Бухтургской синклинали [3], породы бартангской свиты залега
ют на черных глинисто-известняковых сланцах дамаматской свиты (верх
няя юра) или слоях, переходных от кокуйбельсуйской свиты к дамамат
ской, падая под углами 40—80° к юго-востоку.

В бассейне р. Обирун (см. рис. 1, разрез 7) стратиграфически выше 
глинисто-известняковых сланцев юры залегают: а) кварцевые песчаники, 
кварциты и конгломераты с мелкой и средней хорошо окатанной галь
кой кварца; у контакта со следующим слоем, в пласте мощностью не
сколько метров, породы сильнейшим образом тектонически перетерты, 
превращены в рыхлый кварцевый песок; мощность 60 м; б) известняки 
светлые, местами полосчатое чередование светлых и темных разностей; 
для всего слоя характерны сильнейшая перетертость, катаклаз и милони- 
тизация, вблизи контакта с бартангской свитой породы превращены в 
порошок; мощность 70 м. Выше по разрезу, отделяясь послойным разры
вом, лежат вулканические породы бартангской свиты. Особенности по
род свидетельствуют о том, что толщи испытали скольжение друг отно
сительно друга. Толща известняков, тектонизированная на всю свою 
мощность, служила основным горизонтом, по которому происходило 
скольжение.

Около пос. Рушан (см. рис.'1, разрез 8) зона контакта описывалась 
многими исследователями [6, 10 и др.]. Эти описания можно дополнить 
указанием на сильную тектонизацию приконтактных образований. Юр
ские глинисто-известняковые сланцы вблизи контакта раскливажиро- 
ваны, их залегание осложняется мелкой дисгармоничной складчато
стью, исчезающей по мере удаления от контакта. На сланцах по ровной 
границе залегают: а) слой рассланцованной брекчии мощностью в пер
вые метры; б) зеленоватые и желтоватые (на выветрелой поверхности 
красные) слюдисто-железисто-кварцевые сланцы по песчаникам [10J 
мощностью 10—15 м; в) пласт тектонической брекчии, состоящей из об
ломков белого и красного известняка, мощность до 15—20 м; г) известня
ки мраморизованные белые сахаровидные и светло-желтые; большей ча
стью они сильно перетерты, милонитизированы; мощность 40 м; приме
чательно, что в середине и верхней части слоя заключены тектонические 
глыбы эффузивов бартангской свиты до 1,5—2 м в поперечнике. Выше 
залегают вулканиты бартангской свиты, перетертые вблизи основания. 
Как и в предыдущем обнажении, здесь имеются все признаки, указы
вающие на тектоническое перемещение по описанным породам.

Таким образом, в полосе, протягивающейся от Рушана в бассейн 
р. Обирун, устанавливается послойное тектоническое смещение пород 
бартангской свиты относительно юрских пород. Смещение происходило 
по описанному выше горизонту известняков (слои а—б в бассейне Оби- 
руна и Слои а—г у Рушана). Вместе с тем смещение не привело к раз
рушению названного горизонта: несмотря на полную тектоническую пе
реработку он прослеживается непрерывно. Его возраст, по сопоставле
нию с рудистовыми известняками, развитыми восточнее, предположи
тельно определяется как верхний мел [5, 10].

Изложенный материал определенно показывает, что на всей площа
ди среднего и нижнего течения р. Бартанга породы юры, с одной сторо
ны, и верхнего мела — бартангской свиты, с другой, связаны не страти
графическими переходами, а разделены поверхностью крупного тектони
ческого нарушения (срыва или надвига). При рассмотрении отдельных 
разрезов отмечаемые на контакте указанных подразделений срывы мо
гут восприниматься как местные. Но изучение контакта на всем его



протяжении показывает, что ненарушенной стратиграфической последо
вательности нет нигде и что так называемые местные срывы распростра
нены повсеместно, образуя поверхность одного сплошного регионально
го нарушения.

Наличие этого нарушения заставляет признать расслоенность бар- 
тангского параавтохтонного комплекса на две упоминавшиеся в начале 
статьи тектонические пластины: нижнюю (юра) и верхнюю (верхний 
мел — бартангская свита). При этом заметим, что в отличие от С. В. Ру- 
женцева, относящего обе эти пластины к категории сорванных с подсти
лающих пород автохтона, авторы склонны рассматривать верхнюю пла
стину кдк надвинутую, ибо повсеместная тектонизация пород в ее осно
вании (дробление на пластины и блоки, брекчирование, милонитизация, 
катаклаз), а также наличие в составе тектонических брекчий крупных 
глыб палеозойских пород (кишлак Аджирх) — все это скорее свиде
тельствует о весьма значительных относительных перемещениях толщи 
верхнемеловых — палеогеновых пород.

В связи со сказанным напрашивается закономерный вопрос: правиль
но ли относить верхнюю тектоническую пластину к параавтохтону? Авто
рам кажется, что логичнее было бы рассматривать ее в качестве еще од
ного аллохтонного элемента, обособленного, однако, от аллохтонных 
комплексов водораздельной части Язгулемского хребта. Впрочем, пока 
это предположение не подкреплено в достаточной степени стратиграфи
ческими и структурными наблюдениями.

Учитывая все вышеизложенное, можно попытаться представить себе, 
как происходило формирование современной структуры параавтохтона, 
хотя в этом вопросе еще не все достаточно ясно и он требует дополни
тельного исследования. На наш взгляд, возможны два варианта.

Наиболее простым и логичным является предположение, что породы 
позднемелового — палеогенового возраста накапливались не на месте 
(косвенным доказательством чего служит практически полное отсутст
вие магмоподводящих каналов — даек, штоков и пр. в нижележащих 
породах юры), а были перемещены на некоторое расстояние в виде тек
тонической пластины. Эти перемещения происходили по описанному 
выше разрыву, приуроченному к подошве верхнемеловых известняков, 
в результате чего последние испытали интенсивное течение и раздавли
вание, сопровождавшееся милонитизацией, брекчированием и катакла- 
зом пород, и как следствие в современной структуре сохранились лишь 
в виде маломощного тектонизированного горизонта, подстилающего бар- 
тангскую свиту. При этом глыбы палеозойских пород, известные в раз
резе этого горизонта в окрестностях кишл. Аджирх, представляют собой 
экзотические обломки, захваченные надвигавшейся покровной пласти
ной. Такое объяснение вполне возможно.

Более сложный вариант основывается на предположении о первично 
олистостромовом происхождении горизонта с глыбами верхнемеловых 
известняков. Последние — в районе к востоку от р. Багу—: могли посту
пать в бассейн осадконакопления уже в дезинтегрированном виде, в 
виде пластин, глыб, обломков разной величины, при разрушении фрон
тальной части надвигающейся пластины, сложенной верхнемеловыми 
известняками. Главный импульс этого процесса должен был приходить
ся на начало формирования бартангской свиты. Но он мог продолжать
ся и позже, обеспечивая массовое поступление обломков верхнемеловых 
известняков в конгломераты бартангской свиты. Предположение об оли
стостромовом генезисе объясняет наличие в конгломератах обломков,N 
том числе угловатой формы, легко разрушающегося известняка, исклю
чающего возможность сколько-нибудь значительного переноса. В поль
зу этого свидетельствует также одинаковый состав обломков и матрик
са, что особенно хорошо видно в разрезе на р. Багу (загон Вовнифир), 
где округлые и угловатые обломки белого известняка погружены в мас
су, состоящую из того же измельченного материала.

Принимая этот вариант, легко допустить, что структура могла быть 
существенно усложнена последующим срывом, заложившимся на грани-



де столь противоположных по своим механическим свойствам толщ юры 
я палеогена.

Заметим, что от того или иного варианта формирования современной 
структуры зависит и вывод о времени начала интенсивного покровообра- 
зования в указанном районе. Так, в первом случае, это время падает 
на вторую половину или конец палеогена (на время после отложения 
бартангской свиты). Приняв второй вариант, мы должны констатиро
вать, что образование покровов началось уже в послепозднемеловую 
эпоху, и как следствие накопление бартангской свиты происходило в 
бассейне, куда поступал материал, образующийся при разрушении фрон
тальных частей тектонических покровов. Если это предположение вер
но, то изучение разреза бартангской свиты может во многом расширить 
наши знания о начальных этапах покровообразования и тектоническо
го скучивания в данном регионе.

В настоящий момент авторы не располагают достаточным фактиче
ским материалом, чтобы отдать предпочтение одному из рассмотренных 
вариантов. Только дальнейшие целенаправленные исследования позво
лят решить этот вопрос.

Наконец, в заключение заметим, что описанные в статье взаимоот
ношения исключают возможность отнесения бартангской свиты к триа
су— юре на основании ее якобы непрерывного перехода в юрские от
ложения и позволяют подтвердить уже укрепившийся взгляд о ее более 
молодом — не древнее верхнего мела — возрасте.
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СВОДООБРАЗОВАНИЕ И РИФТОГЕНЕЗ НА СЕВЕРО-ВОСТОКЕ
АЗИИ

Рассматривается строение и история развития Охотско-Анадырской 
рифтовой системы, возникшей на одноименном предрифтовом сводовом 
поднятии. В основу анализа положены геологические наблюдения, по опор
ному профилю в районе полуострова Тайгонос. Обсуждается вопрос о при
роде и возрасте Охотско-Чукотского вулканогенного пояса и обосновыва
ется положение об отнесении его к категории предрифтовых структур.

Предлагается более детально рассмотреть обоснованность выделения 
на Северо-Востоке Азии Охотско-Анадырской рифтовой системы, основ
ные представления о которой сформулированы в недавних публикациях 
[14, 15], а также сопоставить эти представления с известными тектони
ческими построениями. Основой для новых выводов послужили наблю
дения в районе п-ова Тайгонос (рис. 1).

Наиболее распространенные представления о тектоническом строе
нии этого района [3, 7, 9, 12, 19] можно сформулировать следующим 
образом. В центре района расположен Тайгоносский блок архейских 
гнейсов и кристаллических сланцев, который обычно рассматривается 
в качестве срединного массива. Он разделяет две складчатые зоны 
мезозоид: Гижигинскую, расположенную к северу от него, и Тауйско- 
Тайгоносскую — к югу. Гижигинская зона, относимая или к Яно-Ко- 
лымской, или к Чукотской складчатым системам, либо рассматривае
мая в составе Омолонского срединного массива, претерпела складча
тость, как считается, в конце поздней юры — начале мела. Складчатые 
процессы в Тауйско-Тайгоносской зоне, относимой к Тайгоносско-За- 
падно-Корякской (Охотской) системе, датируются концом раннего 
мела.

Образования Гижигинской и Тауйско-Тайгоносской зон перекрыты 
вулканическими покровами Охотско-Чукотского вулканогенного пояса. 
В составе последнего различаются две зоны: «внешняя» и «внутренняя». 
«Внешняя зона» Охотско-Чукотского вулканогенного пояса целиком 
расположена к северу от Тайгоносского блока, где она с резким струк
турным несогласием перекрывает складчатые сооружения Гижигинской 
зоны мезозоид. «Внутренняя зона» пояса выделяется в пределах Та
уйско-Тайгоносской складчатой зоны, где ее образования залегают на 
подстилающих без структурного несогласия. Мнения о начале форми
рования Охотско-Чукотского пояса, как и о причинах его возникнове
ния, весьма различны. Одни исследователи начало его формирования 
относят к поздней юре, другие — к альбу, или апту—альбу, а его воз
никновение рассматривают в причинной связи либо с орогеническими 
движениями той или другой мезозойской геосинклинали, либо с началь
ными этапами заложения кайнозойской геосинклинали, либо в качест
ве особой структуры типа краевых швов, не принадлежащих ни к гео- 
синклинальным, ни к платформенным, ни даже к орогенным тектони
ческим структурам. Спорна и верхняя возрастная граница формирова
ния Охотско-Чукотского пояса: завершил ли он свое развитие в позд
нем мелу, либо д его состав следует включать и известные в районе 
кайнозойские эффузивы? Наиболее молодой структурой района является 
Гижигинская неотектоническая впадина, расположенная в центре рас
сматриваемого профиля и относимая к типу наложенных структур.



Рис. 1. Схема строения Охотско-Анадырской рифтовой системы в районе полуострова
Тайгонос

1 — кайнозойские терригенные отложения рифтовых впадин; 2 — кайнозойские базаль
ты; 3 — вулканические покровы Охотско-Чукотского пояса (поздний альб — сеноман); 
4 — конгломераты подножий среднемелового Охотско-Анадырского сводового поднятия 
(поздний альб — сеноман); 5 — орогенные образования мезозоид (поздняя юра — альб); 
6 — геосинклинальные образования (девон — средняя юра); 7 — меловые гранитоиды; 
k — гипербазиты; $  — Тайгоносский блок; 10 — Кедонское поднятие Омолонского сре
динного массива; 11 — границы рифтовых впадин; 12 — надвиги и взбросы. Буквы на 
схеме: Г — Гижигинская зона, Т-Т— Тауйско-Тайгоносская зона, Гж — Гижигинская

впадина

Рассмотрим историю развития района на основе новых данных по 
Гижигинской зоне и Тайгоносскому блоку, полученных при геологиче
ской съемке с участием автора (1972—1975, 1981 гг.), монографических 
исследований Тауйско-Тайгоносской зоны [9, 12] и результатов 2-го 
Межведомственного стратиграфического совещания в г. Магадане 
[17].

Согласно имеющимся данным, формирование Гижигинского и Тауй- 
ско-Тайгоносского геосинклинальных прогибов началось почти одно
временно в позднем девоне — раннем карбоне и непрерывно продолжа-



Рис. 2. Схема сопоставления структурно-формационных комплексов мезозоид Северо- 
Востока [17, с дополнениями автора]

1 — образования Охотско-Чукотского вулканогенного пояса; 2—4 — орогенный комп
лекс: 2 — вулканические, 3 — терригенные и 4 — угленосные отложения; 5 — геосинкли- 
нальные отложения нерасчлененные; 6 — морские и 7 — континентальные отложения. 
Места составления разрезов (к рис. 3): I — р. Ульбея, II — верховья р. Ола, I I I — п-ов 
Пьягина, IV — реки Гижига, Парень; V — п-ов Тайгонос, VI — верховье р. Омолон,

VII — верховье р. Большой Анюй

лось до средней юры включительно. К этому времени в первом из них 
было накоплено около 5 км мощности отложений, во втором — до 15 км.

На келловей-оксфордское время в Гижигинской зоне приходится 
региональный стратиграфический перерыв, который обозначил собой 
начало воздымания территории, т. е. возникновение орогенного режима. 
С этого времени, а точнее — с кимериджа и до раннего—среднего альба 
включительно, здесь формируется орогенный комплекс вулканогенных 
и терригенных моласс (рис. 2). Формирование комплекса шло с часты
ми перерывами. Отдельные члены его разреза размещались на разных 
площадях, приспосабливаясь к остаточным мульдообразным прогибам 
и трансгрессивно, но без угловых несогласий, перекрывая различные 
горизонты подстилающих отложений. Если нижние члены комплекса 
(кимериджские, бериасские, валанжинские) формировались еще в ос
таточных морских бассейнах, то верхи его представлены континенталь
ными вулканогенными и угленосно-терригенными образованиями (кега- 
линская свита нижнего—среднего альба с буор-кемюсским комплексом 
флоры).

Принципиальную новизну имеет тот факт, что в составе орогенного 
комплекса Гижигинской зоны участвуют не только верхнеюрские и не- 
окомовые, но нижне- и среднеальбские отложения, и что при смене 
геосинклинального режима орогенным и в процессе формирования мо- 
лассового (орогенного) комплекса не было перестройки структурного 
плана и складчатых деформаций.

В Тауйско-Тайгоносской зоне начало келловея также отмечено стра
тиграфическим перерывом (?) [17]. С этого времени усилился вулка
низм и на фоне общего воздымания территории начал формироваться 
сложнопостроенный орогенный комплекс морских и прибрежно-морских 
вулканогенных и вулканогенно-осадочных образований. Венчают его 
разрез континентальные угленосные отложения рябинкинской свиты 
(^поздний апт — начало позднего альба) и палеонтологически неохарак



теризованные вулканогенные образования явоямской толщи. Между 
орогенным и геосинклинальным комплексами здесь также нет углового 
несогласия, и граница между ними проводится по подошве отложений, 
в составе которых преобладают породы вулканического происхожде
ния. Эта граница проводится исследователями [9] в основании верхне
волжских отложений, но может быть отнесена, по мнению автора, и к 
основанию келловея, где наметился первый стратиграфической пере
рыв.

Таким образом, начало воздымания территории было общим для 
обеих зон, возникнув в начале поздней юры, но происходило здесь и 
там с разной интенсивностью. В апте — альбе обе области окончатель
но становятся сушей, где накапливаются однородные по составу угле
носные отложения кегалинской и рябинкинской свит; вулканогенные 
образования явоямской толщи синхронны близким им по составу эффу- 
зивам, входящим в состав кегалинской свиты.

Формирование орогенных комплексов в обеих зонах завершилось 
складчатостью и внедрением габбро-гранодиорит-плагиогранитовых 
интрузий охотского типа. Последние наиболее широко представлены в 
Тауйско-Тайгоносской зоне и в виде небольших штоков развиты и в 
Гижигинской. Следует особенно подчеркнуть, что складчатым дефор
мациям в равной степени в обеих зонах подвергнуты и геосинклиналь- 
ные, и орогенные (включая альбские) образования, которые совместно 
смяты в согласные линейные, местами опрокинутые и изоклинальные 
складки. Время складчатых деформаций определяется с высокой досто
верностью. Так, в Гижигинской зоне на круто дислоцированных нижне- 
и среднеальбских отложениях кегалинской свиты с резким структурным 
несогласием залегают субгоризонтально лежащие конгломераты и по
кровы вулканитов, датированные поздним альбом — ранним сеноманом 
(арманский комплекс флоры). В Тауйско-Тайгоносской зоне столь же 
резко выраженное угловое несогласие установлено в основании фауни- 
стически охарактеризованных сеноман-туронских конгломератов (п-ов 
Елистратова). Эти данные позволяют утверждать, что складчатость в 
обеих зонах произошла одновременно и в весьма короткий промежуток 
времени — в конце позднего альба. Таким образом, представления о 
различных эпохах складчатости в рассматриваемых зонах должны быть 
сняты.

Примечательной особенностью складчатых, а точнее — складчато- 
надвиговых сооружений рассматриваемых зон, является их диаметраль
но противоположная вергентность с конфокальным расположением над
вигов: если в Тауйско-Тайгоносской зоне плоскости всех крупнейших 
соскладчатых надвигов наклонены на северо-запад, то в Гижигинской 
зоне — на юг и юго-восток. Движение масс по этим надвигам происхо
дило в противоположные стороны, причины которой выясняются при 
изучении тектонической роли Тайгоносского блока архейских пород, 
разделяющего складчатые зоны.

Тайгоносский блок имеет вид разбитого треугольника, вытянутого 
в северо-восточном направлении с вершиной, обращенной к северо-за
паду. Длина его около 200, поперечник до 100 км, площадь выхода 
близка к 5 тыс. км2. Он состоит из четырех более мелких блоков, раз
деленных узкими (4—10 км) грабеновыми структурами, выполненными 
палеозойскими и нижнемеловыми образованиями мощностью не менее 
3 км. Выходы докембрия повсеместно ограничены взбросами и надви
гами. Вблизи взбросов вмещающие породы рассланцеваны, круто на
клонены в сторону от гнейсов, местами сжаты в линейные складки и 
метаморфизованы в условиях зеленосланцевой и амфиболитовой фа
ций [8].

Анализ мощностей и фаций отложений, обрамляющих Тайгоносский 
блок, показывает, что, по крайней мере, в позднем палеозое он был пе
рекрыт толщей осадков мощностью не менее 3—4 км и по существу 
был погружен на такую же глубину, как и фундамент в осевой части 
Гижигинского прогиба. На поверхность он был выведен в конце раннего



мела в результате вертикальных блоковых движений, амплитуда кото
рых превысила 4 км. Если рассматривать Гижигинский прогиб как 
структуру, принадлежащую Омолонскому срединному массиву [7], то, 
естественно, и Тайгоносский блок был когда-то его частью. Однако с 
момента его подъема этот блок предстает уже в качестве новообразо
ванной структуры типа глубинного диапира. Из соотношений со склад
чатыми толщами видно, что поднятие Тайгоносского блока произошло 
в позднем альбе, т. е. в то же время, как датирован и возраст складча
тости. Не вызывает сомнения, что «внедрение» такой огромной массы 
жестких пород в толщу пластичного осадочного чехла должно было 
вызвать значительные дислокации с развитием конфокальных надвигов 
и складчатых структур со смещением масс в противоположные сторо
ны от блока, т. е. именно те структуры, которые наблюдаются в Гижи- 
гинской и Тауйско-Тайгоносских зонах.

Воздымание блока привело, очевидно, к образованию морфологиче
ски выраженного в рельефе сводового поднятия высотой до 4—5 км, 
вытянутого в северо-восточном направлении. В осевой части свода в 
силу линейного расширения и обрушения возникли узкие аркоген
ные грабены, сохранившиеся доныне между отдельными выступами до
кембрия. У подножия свода должны были отлагаться продукты его 
денудации. К ним, по мнению автора, относятся упомянутые выше мощ
ные (сотни метров) толщи валунно-галечных конгломератов позднеаль- 
бско-раннесеноманского и сеноман-туронского возраста, развитые на 
значительном удалении от границ Тайгоносского блока. Расстояние 
между областями распространения тех и других' конгломератов по обе 
стороны свода составляет около 200 км, что и определяет ширину сво
дового поднятия.

Непосредственно вслед за формированием сводового поднятия на 
его северо-западном склоне началось массовое извержение эффузивов 
Охотско-Чукотского вулканогенного пояса. Указанные выше позднеаль- 
бские конгломераты являются его базальными слоями. Верхние гори
зонты толщи конгломератов содержат туфогенный материал и местами 
переслаиваются с эффузивами, которые характеризуются тем же ар- 
манским комплексом флоры позднего альба — раннего сеномана. Об
щая мощность вулканических -накоплений превысила 1 км. Вулканиче
ские толщи пояса не претерпели складчатых деформаций, на больших 
площадях залегают горизонтально или подчиняются строению локаль
ных прогнутых и купольных вулкано-тектонических и собственно вул
канических структур. Исключительно резко выраженное угловое и ази
мутальное несогласие в основании позднеальбских слоев определяет 
нижнюю границу и структурную автономность Охотско-Чукотского по
яса и отделяет его от подстилающих сложнодислоцированных и геосин- 
клинальных и орогенных образований Гижигинской зоны.

Напомним, что указанные образования Охотско-Чукотского пояса 
ныне рассматриваются только как часть его под названием «внешней 
зоны пояса». Его «внутренняя зона» всеми исследователями выделя
ется в пределах Тауйско-Тайгоносской складчатой зоны, но объем ее 
понимается по-разному. Н. Б. Заборовская к образованиям «внутрен
ней зоны» пояса относит весь орогенный комплекс Тауйско-Тайгонос
ской складчатой зоны в полном его объеме от верхневолжских до верх- 
неальбских образований, а В. Ф. Белый [4] — только верхнюю его часть: 
эффузивы явоямской толщи. Логично ли выделять эти орогенные обра
зования (в полном объеме или частично) под названием Охотско-Чу
котского пояса, что и рассмотренные выше, пусть даже с приставкой 
«внутренней зоны»?

Выше было показано, что орогенный комплекс Тауйско-Тайгоносской 
зоны сформировался одновременно с таковым Гижигинской зоны, от 
которого он отличается только полнотой и мощностью стратиграфиче
ского разреза. Оба орогенйых комплекса структурно тесно связаны с 
подстилающими геосинклинальными образованиями, что подчеркива
ется отсутствием между ними угловых несогласий, единым структур



ным планом деформаций, приуроченностью орогенных образований к 
прогибам, унаследованным от геосинклинального этапа развития, и, 
наконец, унаследованностью орогенными вулканическими формациями 
петрохимических особенностей геосинклинальных вулканических фор
маций [9, 13]. Практически трудно отличить одни орогенные образо
вания от других, и если уж включать в состав Охотско-Чукотского по
яса орогенные образования Тауйско-Тайгоносской зоны (полностью или 
частично), то логично включать в него и гижигинские. В этом случае 
теряет смысл выделение «внутренней» и «внешней» зон пояса, посколь
ку какая-то часть «внутренней» зоны окажется непосредственно под 
«внешней». Более того, позднеюрские — раннемеловые орогенные вул
канические комплексы распространяются далеко в глубь континента и 
теряют пространственную связь с той структурой, которую принято на
зывать Охотско-Чукотским поясом. В центральных районах Яно-Ко- 
лымской и Чукотской складчатых областей они представляют «эпигео- 
синклинальные», или «позднегеосинклинальные» вулканические пояса, 
наследующие синклинальные структуры геосинклиналей, и на которых 
(в Анюйско-Чукотском районе) вулканические толщи Охотско-Чукот
ского пояса залегают с резким азимутальным несогласием [3, 18].

Все эти данные приводят к выводу, что только за так называемой 
ныне «внешней зоной» следует сохранить название Охотско-Чукотского 
вулканогенного пояса, понимая при этом полный его объем. Охотско- 
Чукотский пояс начал формироваться с позднего альба — позже рас
смотренных выше орогенных комплексов. От подстилающих образова
ний он отделен, как правило, границей структурного несогласия, кото
рая выступает той естественной поверхностью, которая определяет его 
нижнюю границу и структурную автономность. Эту мысль впервые 
сформулировал еще Е. К. Устиев [20], когда писал, что историю пояса 
нужно начинать не ранее того времени, когда был сформирован склад
чатый фундамент, на котором он развился.

Формирование Охотско-Чукотского пояса завершилось в сеномане 
или в начале турона [17], после чего до конца мела на территории про
исходила пенепленизация горной страны.

В начале палеогена началось обрушение осевой части сводового 
поднятия и формирование неотектонической Гижигинской впадины. 
Обрушение сопровождалось извержениями палеоцен-эоценовых базаль
тов (кытыймская свита), развитых как в центральной части впадины, 
так и по ее краям вдоль разломов. По мере погружения Гижигинская 
впадина заполнялась континентальными угленосными отложениями 
олигоцена (авековская свита) и комплексом аллювиальных, озерных и 
ледниковых отложений неогенового и четвертичного возраста. Послед
няя вспышка вулканизма относится к четвертичному времени (базаль
ты м. Хаимчики). Средняя ширина Гижигинской впадины 50 км. На 
суше она протягивается на 250 км и обрывается на берегу моря. Мак
симальная амплитуда погружения впадины достигает 1000 м, а мощ
ность накопленных в ней отложений изменяется от первых десятков до 
200 м.

В "рассмотренном Гижигинско-Тайгоносском районе тектонические 
движения позднеюрского и более позднего времени проявились весьма 
контрастно и хорошо документированы. Это позволяет рассматривать 
его в качестве опорного участка, а полученные выводы распространить 
и на другие районы Приохотья и смежные территории.

Позднеальбское сводовое поднятие уверенно прослеживается от 
Тайгоноса на северо-восток и юго-запад. В основу реконструкции по
ложены области распространения альб-сеноманских конгломератов, 
трассирующих его подножке, и реликтовые горстообразные поднятия 
в его центральных частях (рис. 3). Так, в северо-восточном направле
нии свод трассируют Валижгенское, Таловско-Майнское, Мургальское 
и Пекульнейское поднятия. От хребта Пекульней свод разворачивается 
к востоку и охватывает Золотогорское поднятие и Восточную Чукотку. 
На юго-запад от Тайгоноса сводовое поднятие протягивается вдоль
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Рис. 3. Охотско-Анадырская рифтовая система 
1 — рифтовые впадины; 2 — Охотско-Чукотский вулканогенный пояс; 3 — горстовые 
поднятия; 4 — орогенные образования мезозоид; 5 — простирания складчатых структур; 
6 — граница среднемелового Охотско-Анадырского сводового поднятия; 7 — места со

ставления разрезов
Наименование горстовых поднятий (цифры на рисунке): 1 — Джугджурское, 2 — Юров- 
ское, 3 — Ланжинское, 4 — полуострова Кони и Пьягина, 5 — Тайгоносское, 6 — Мур- 
гальское, 7 — Таловско-Майнское, 8 — Пекульнейское, 9 — Золотого хребта, 10 — Вос

точной Чукотки

побережья Охотского моря. К структурам поднятия здесь относятся 
выходы триаса и юры п-овов Кони и Пьягина, Ланжинский горст и 
Юровский блок около пос. Охотска, поднятые блоки докембрия и па
леозоя Джугджурского хребта. В районе удской губы Охотско-Анадыр
ский свод сменяется по простиранию позднемезозойской Яблоново-Ста- 
новой областью сводовых поднятий, простирающейся на юго-запад в 
глубь континента [6].

Северо-западное подножие рассматриваемого свода трассируется 
толщами конгломератов, широко развитыми в основании Охотско-Чу
котского пояса (дальнинская, нельканджинская, арманская, ичевеем- 
ская и другие свиты). Они приурочены только к внешней (внутрикон- 
тинентальной) окраине вулканогенного пояса, где местами достигают 
мощности 2,5 км, быстро выклиниваясь по направлению к осевой ча
сти пояса в направлении к вершине свода. В Пенжинско-Анадырском 
районе верхнемеловые конгломераты распространены по обеим сторо
нам сводового поднятия.

Общая протяженность Охотско-Анадырского свода около 3000 км* 
ширина по подножию от 200 до 400 км, но границы его не везде уста
новлены с достаточной определенностью.

Фундамент свода гетерогенный на крайнем юго-западном фланге 
(Джугджурском хребте) свод сформировался на структурах Монголо- 
Охотской области, по простиранию на северо-восток пересек Охотский



срединный массив, затем охватил смежные области Тауйско-Тайгонос- 
ской и Яно-Колымской геосинклиналей, затем Пенжинско-Анадырскую 
геосинклиналь, а на крайнем северо-востоке под прямым углом пере
сек мезозойский прогиб Корякин. Примечательно, что структурный 
план деформаций различных областей подчиняется в целом простира
нию свода [7, 10]. Это является показателем того, что сами складча
тые деформации в рассматриваемой области были причинно связаны с 
процессами воздымания свода.

Охотско-Чукотский вулканогенный пояс приурочен (по неясным 
причинам) только к северо-западному (внутриконтинентальному) скло
ну сводового поднятия. Его формирование началось с массовых позд- 
неальбских субаэральных извержений андезито-базальтовых, местами 
кислых лав и туфов, потоки, которых у подножия свода вошли в пере
слаивание с одновременно образующимися конгломератами. По мере 
развития вулканизма здесь начал формироваться собственно вулкано
генный рельеф, и склон свода полностью утратил свою рельефообразу
ющую роль. Верхняя возрастная граница пояса структурно четко не 
обозначена. Судя по имеющимся данным [17], на больших площадях 
он завершил свое развитие в сеномане, но в некоторых местах продол
жал формироваться в туроне (реки Нявленга, Еропол).

В Пенжинско-Анадырском районе уже в начале позднего мела воз
никли линейные межгорные прогибы, в которых до конца мела форми
ровались морские, паралические и континентальные молассы [10].

Формирование неотектонических впадин, аналогов Гижигинской, 
быстро распространилось в палеогене — неогене по всему северному 
побережью Охотского моря вдоль оси свода, а в Пенжинско-Анадыр
ском районе они наследовали позднемеловые впадины, приуроченные 
к гребню альбского поднятия [15]. В результате возникла протяженная 
система грабенов, состоящая из нескольких звеньев, под углом над
страивающих друг друга по простиранию. В местах сочленения звень
ев, а также вдоль них сохранились остатки свода в виде вышеупомяну
тых горстообразных поднятий. Образование впадин сопровождалось 
значительным вулканизмом переменной кислотности и щелочности в 
Пенжинско-Анадырском районе, палеогеновыми мареканитами и нео
ген-четвертичными вулканическими пеплами Приохотья, а также ще
лочными базальтами р. Купка. Вся полоса кайнозойских впадин отно
сится к зоне повышенной сейсмической активности [1] и характеризу
ется повышенным тепловым потоком, о чем свидетельствуют многочис
ленные термальные источники на побережье Охотского моря и Восточ
ной Чукотки.

Таким образом, в истории развития района выделяются следующие 
основные этапы: а) геосинклинальный (средний палеозой — средняя 
юра); б) орогенный (поздняя юра — средний альб); в) сводообразова
ние (середина позднего альба); г) формирование на своде Охотско-Чу
котского вулканогенного пояса (поздний альб — сеноман, турон); д) пе- 
непленизация горной страны (конец позднего мела); е) обрушение 
осевой части свода с формированием грабенов, сопровождающееся 
вулканизмом (палеоген — антропоген).

Сводообразование по времени как будто соответствует позднеоро- 
генной стадии развития территории. Однако оно скорее всего отвечает 
автономному режиму тектоНо-магматической активизации, поскольку 
охватило различные геосинклинальные области и срединные массивы, 
не считаясь с их границами. При этом выясняется, что образование 
Охотско-Анадырского свода и все последующие события на рассматри
ваемой территории развивались по тому же плану, как известные риф- 
товые системы континентов [2, 11]. Так, например, Восточно-Африкан
ский свод поднялся в конце мезозоя и в палеогене, а образование риф- 
товых грабенов на нем началось только в позднем миоцене. Первые 
массовые излияния эффузивов на поверхности свода произошли еще до 
образования грабенов; в дальнейшем площадь проявления вулканизма 
сужалась и в конце концов сосредоточилась внутри самих грабенов.



Этап формирования сводовых поднятий, предшествующих образо
ванию собственно рифтовых грабенов, В. В. Белоусов [2] рассматри
вает в качестве подготовительной стадии рифтового режима. А. Пилгер 
и А. Реслер [16] относят его к «предрифтовому состоянию», в которое 
включают «все тектонические и магматические события, происходив
шие до начальной фазы собственно грабенового разломообразования, 
но генетически относившиеся к рифтовой эволюции» (с. 112). Если под 
рифтовым режимом понимать совокупность процессов, связанных с го
ризонтальным растяжением земной коры, то при формировании сводов 
явно господствуют вертикальные движения. В рассмотренном нами 
примере образование свода было осложнено поднятием глубинного ди- 
апира (Тайгоносского блока кристаллических пород докембрия), кото
рый вызвал раздвижение осадочной оболочки земной коры. Внешне это 
выглядит как сжатие, но в действительности тангенциальные напряже
ния были направлены не к оси свода со стороны, а наоборот — от его 
оси в противоположные стороны. Может быть, такие явления раздви- 
жения следовало бы рассматривать в качестве предвестников растяже
ния, т. е. рифтогенного режима, однако такие явления раздвижения с 
помощью глубинных диапиров известны и в орогенических областях, 
не связанных с рифтогенезом [2]. Поэтому отнесение тех или иных сво
довых поднятий к предрифтовым носит в какой-то мере условный ха
рактер, так как определяется уже последующими событиями — есть ли 
на них рифтовые грабены или нет. В этом случае Охотско-Анадырский 
свод есть все основания относить к предрифтовым.

Массовый вулканизм проявляется на предрифтовых сводовых под
нятиях еще до начала возникновения грабенов. С этих позиций Охот
ско-Чукотский вулканогенный пояс предстает уже не как «особая струк
тура», а находит себе место в ряду однотипных структурных вулкани
ческих комплексов, свойственных современным рифтовым системам кон
тинентов: Аравийско-Африканский, Байкальский, Рейнский и Северо- 
Американских Кордильер, от которых он отливается только тем, что 
имеет резко выраженную линейную форму. В свете сказанного пред
лагается такое определение Охотско-Чукотского пояса: это вулкани
ческая мегаструктура, сформированная на предрифтовом сводовом 
поднятии.

Следующий этап вулканизма, обычно отделенный от предыдущего 
периодом относительного покоя, характеризует новую «тафрогениче- 
скую» стадию развития рифтогенеза, с которой связано образование 
собственно рифтовых грабенов. Этому структурному комплексу полно
стью соответствует кайнозойский магматизм рассматриваемой Охотско- 
Анадырской системы. Структурно он обособлен от Охотско-Чукотского 
пояса и сосредоточен, как правило, внутри и вблизи грабенов. Однако 
в ряде мест кайнозойские эффузивы накладываются и на образования 
Охотско-Чукотского пояса и распознать их порой бывает трудно. Не 
исключено, что среди базальтовых покровов, венчающих разрез пояса 
и ныне повсеместно относимых к верхнему мелу, присутствуют и кай
нозойские образования.

Известно, что мощность земной коры под всей областью неотекто- 
нических впадин и сопровождающих их горстов Охотско-Анадырской 
системы сокращена в полтора—два раза по сравнению с окружающими 
территориями, где она достигает 38—50 км [5, 21]. Есть достаточно ос
нований предполагать, что сокращение мощности земной коры проис
ходило именно в момент формирования этих впадин [5], что является 
важным основанием для отнесения этих впадин к категории рифтовых 
структур.
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СТРУКТУРЫ УЛЬТРАБАЗИТОВ МАРИАНСКОГО ЖЕЛОБА 
И РАЗЛОМА ОУЭН

Ультрабазиты Марианского желоба и разлома Оуэн по составам мине
ральных парагенезисов и микроструктурному строению разделяются на 
реститовые (гарцбургиты, шпинелевые лерцолиты) с деформационными 
структурами и кумулятивные (плагиоклазовые лерцолиты) со структура
ми магматической кристаллизации. Микроструктуры реститовых ультраба- 
зитов сформированы в течение двух этапов пластических деформаций: 1 — 
этапа установившегося пластического течения пород в верхней мантии 
при субсолидусных температурах, высоком давлении и низком стрессе 
(< 3 0  МПа); 2 — этапа продвижения мантийных масс в океаническую 
кору, проходившего на фоне снижения температуры и давления при уве
личении стресса до 150—200 Мпа. Некоторые различия в структурах лер- 
цолитов и гарцбургитов связаны преимущественно с разными условиями 
деформации этих пород во время второго этапа. Пластические деформа
ции пород сопровождались их вещественными преобразованиями и способ
ствовали дифференциации мантийного вещества в твердом состоянии.
В плагиоклазовых лерцолитах микроструктура сформирована при ламинар
ном течении массы оливиновых зерен в остаточном расплаве. Структуры, 
океанических ультрабазитов и соответствующих пород офиолитовых комп
лексов аналогичны.

Изучение структур ультраосновных пород показало, что они в боль
шинстве случаев претерпели интенсивное пластическое течение в твер
дом состоянии, проходившее в подкоровых условиях. Следы этого те
чения наблюдаются в ультрабазитах из складчатых поясов континен
тов [7, 9, 10, 13, 14, 16, 20] и коры современных океанов [6, 21], не за
тронутой процессами регионального метаморфизма и складчатости. 
Вместе с тем, очевидно, что деформационные структуры ультраоснов
ных пород, входящих в состав океанической коры, отражают не только 
этап мантийного течения вещества, но также и деформации, связан
ные с внутрикоровыми тектоническими движениями [1, 5]. Характери
стика структур океанических ультрабазитов наряду с привлечением 
данных о составе слагающих их минералов позволяет оценить условия 
последовательных этапов структурно-вещественной эволюции мантий
ного вещества и дает дополнительные критерии для сравнения ультра
базитов современной океанической коры и офиолитовых ассоциаций 
континентов.

В настоящей статье рассмотрены структуры наиболее типичных ре
ститовых и кумулятивных ультрабазитов, драгированных в основании 
островодужного склона Марианского желоба (Тихий океан), и лерцо- 
литов, поднятых в западном крыле разлома Оуэн, вблизи пересечения 
его с хребтом Шеба (Индийский океанХ.

МАРИАНСКИЙ ЖЕЛОБ

В Марианском желобе ультраосновные породы драгированы у под
ножия островного склона южнее о. Гуам на станции 1403 в интервале 
глубин 8,400—8,100 м (17-й рейс НИС «Дмитрий Менделеев», [3]).

Гарцбургиты представлены двумя разновидностями: 1 — грубозер
нистыми, массивными, с дендритовым акцессорным хромшпинелидом 
по периферии энстатитовых зерен (обл. 1403/Д1-19) и 2 — порфирокла- 
стическими, разнозернистыми, с четкой линейно-плоскостной структурой 
и цепочками ксеноморфного, субидиоморфного хромшпинелида (обр. 
1403/Д1 -17). Все гарцбургиты по составу отвечают предельно деплети-



Составы пироксенов из ультраосновных пород Марианского желоба (ст. 1403/Д1)
и разлома Оуэн (ст. 2197)

Окисел
1403/Д1-19 1403/

/Д1-17 1403/Д1-16 2197-3 2197-5

Эн, Эн, Эн Эн ДИ1 Ди* Зн Ди Эщ Эн, ДИ1 Ди*

SiO<, 56,80 57,00 56,90 56,80 53,80 50,40 54,14 49,98 54,60 54,59 50,88 50,77тю ; 0,00 0,00 0 ,00 0 ,13 0 ,30 0,21 0,10 0 ,24 0 ,03 0 ,06 0 ,12 0,11
А120 3 1,31 1,26 1,27 1,58 2,04 6 ,28 4,40 4 ,78 4 ,14 4 ,08 5 ,46 5,09
Сг20 3 0,67 0 ,52 0 ,70 0 ,58 0 ,99 0 ,23 0 ,94 1,09 1,05 0 ,83 1,74 1,44
FeO 5,50 5,72 5,54 5,96 2,23 5,52 5,57 2,80' 5,91 5 ,82 3,07 3,59
МпО 0,11 0,11 0,11 0,14 0 ,03 0 ,05 0,11 0 ,09 0 ,10 0 ,12 0,07 0 ,06
MgO 35,00 34,60 34,36 34,00 16,40 16,60 32,07 16,69 30,90 31,46 15,60 15,91
СаО 0,97 1,06 0 ,80 1,28 22,90 20,10 1,27 21.83 1,35 1,89 21,11 21,45
NaaO н. а. н. а. н. а. 0 V00 0,47 0 ,18 0,02 0 ^ 9 0,08 0 ,06 0,59 0,61
NiO 0,07 0 ,05 0 ,05 н. а. н. а. н. а. 0 ,12 0,11 0,12 0 ,08 0,10 0 ,00
Сумма 100,43 100,32 99,73 100,67 99,16 99,57 98,74 98,10 98,28 98,99 98,74 99,03

Количество ионов в пересчете на 6 (О)
Si 1,952 1,960 1,964 1,955 1,965 1,847 1,895 1,859 1,921 1,910 1.875 1,872
A11V 0,048 0,040 0,036 0,045 0,035 0,153 0,105 0,141 0,079 0,090 0,125 0,128
A1VI 0,004 0,012 0,016 0,019 0,053 0,119 0,076 0,069 0,093 0,078 0,112 0,093
Сг 0,018 0,014 0,020 0,016 0,029 0,007 0,025 0,032 0,029 0,023 0,051 0,042
Ti — — — 0,003 0,008 0,006 0,002 0,007 0,001 0,002 0,003 0,003
Fe 0,158 0,164 0,160 0,171 0,068 0,169 0,164 0,087 0,174 0,170 0,095 0,111
Mn 0,004 0,004 0.004 0,004 0,001 0,001 0,004 0,003 0,003 0,004 0,002 0,002
Mg 1,770 1,772 1,770 1,740 0,896 0,910 1,674 0,925 1,620 1,640 0,857 0,874
Ca 0,030 0,040 0,030 0,047 0,898 0,790 0,048 0,870 0,051 0,071 0,834 0,901
Na — _ — — 0,034 0,013 0,001 0,035 0,005 0,004 0,042 0,043
Ni 0,002 0,002 0,002 — — — 0,004 0,003 0,003 0,002 0,003 0,000
f 8,3 8 ,5 8 ,3 8 ,9 7,1 15,6 8 ,9 8 ,6 9 ,7 9 ,4 10,0 11,3

Fs 8 ,0 8 ,3 8 ,2 8 ,7 3 ,7 8 ,0 8 ,7 4 ,6 9 ,4 9 ,0 5 ,3 5 ,9
En 90,2 89,7 90,3 88 ,9 48,1 49,7 88,8 49,2 87 ,8 87 ,2 48 ,0 46,3
Wo 1,8 2 ,0 1,5 2 ,4 48 ,2 42,3 2 ,5 46,2 2 ,8 3 ,8 46,7 47 ,8
Fe0/ 8 ,4 8 ,9 9 ,3  ' — — 9 ,0 — 9 ,2 8 ,7 — —

П р и м е ч а н и е . Здесь и в табл. 2—ст. 1403—материалы 17-го рейса НИС «Дмитрий Менделеев», ст. 2197—ма
териал 27-го рейса НИС «Академик Вернадский». 1403/Д1-19 *- гарцб)фгит Массивный грубозернистый: Shi — 
центр таблитчатого зерна энстатита. Эн, — край того же зе^на; 1403/Д1-17 — гарЦбургит разнозернистый 
с линейно-плоскостной структурой (см. Рис. 1, А );  1403/Д 1-16 — плагиоклазовый лерцолит (см. рис. 2—А): 
Эн — энстатит, цементирующий зерна оливина, Дих—ксеноморфный дипсид в интерстициях оливина, Ди, — 
диопсид в кайме вокруг плагиоклаза; 2197-3, -5 лерЦолиТы грубозернистые, неяснослоистые, с линейно
плоскостной структурой  Эн, Эщ, Ди, ДиА — центральные части крупных таблитчатых зерен энстатита и 
диопсида, Эн, ^ксеноморфный энстатит рядом с Ди2 — диопсидом, образующим кайму вокруг ксеноморф- 
ного хромшпинелида (см. рис. 3. А ) .

рованным «тектонизированным» ультрабазитам: в них отсутствует ди
опсид; оливины и энстатиты отличаются высокой магнезиальностью — 
/ог=8,4—8,9, /еп=8,3—8,5; в низкокальциевых энстатитах отсутствует ти
тан, количество окиси алюминия также незначительно — 1,26—1,31% 
(табл. 1). Содержание окиси хрома в энстатитах (0,52—0,70%) относи
тельно высокое в сравнении с реститовыми гарцбургитами других ре
гионов. Учитывая, что акцессорный хромшпинелид также представлен 
весьма высокохромистой разновидностью, содержащей более 50% 
Сг20 3 (табл. 2), можно предполагать некоторую обогащенность хромом 
мантийного субстрата, бывшего источником формирования этих пород. 
Состав первичных минералов и их количественные соотношения в гарц- 
бургитах обоих типов близки. Это обстоятельство позволяет считать, 
что структура порфирокластических гарцбургитов обр. 1403/Д1-17 
(рис. 1, А) развивалась вследствие локальных деформаций массивных 
грубозернистых пород, представленных образцом 1403/Д1-19.

Основная масса порфирокластического гарцбургита (85—90%) сло
жена оливином Fa8,8, образующим крупные зерна и мелкозернистые 
гранобластовые агрегаты. Энстатит представлен таблитчатыми кри
сталлами размером 1—2 мм, зерна субидиоморфного хромшпинелида 
(< 1  мм) приурочены к участкам мелкозернистого оливина. Крупные



Составы хромшпинелидов из ультраосновных пород Марианского желоба (ст. 1403/Д-1)
и разлома Оуэн (ст. 2197)

Окисел 1403/Д1-19 1403/Д1-17
1403/Д1-16

2197-3 2197-5
1 2

S i0 2 0,06 0 ,0 4 0 ,08 0,17 0 ,00 0,00
тю 2 0,02 0 ,00 0,60 0 ,48 0 ,12 0 ,08
А12О з 14,24 16,98 18,20 19,30 44,37 39,91
Сг20 з 53,80 50,27 42,50 43,30 24,76 28,32
FeO 19,23 18,86 23,26 21,29 13,40 16,93
МпО 0,26 0 ,24 0 ,25 0 ,28 0 ,16 0,19
MgO 11,24 11,96 11,10 11,50 18,21 16,55
NiO 0,02 0 ,05 н. а. н. а. 0 ,20 0,20
Сумма 98,86 98,40 95,99 96,32 101,22 102,18

Количество ионов в пересчете на 24 катиона
А1 4,338 5,215 5,588 5,895 11,347 10,381
Сг 11,048 10,368 8,790 8,889 4,252 4,938
Fe+з 0,606 0,417 1,370 1,028 0 ,375 0 ,655
Ti 0,004 ____ 0,126 0,094 0,013 0,013
Fe+a 0,004 ____ 0,126 0,094 0,013 0,013
Fe+2 3,575 3,691 3,579 3,494 2,038 2,465
Mn 0,062 0,047 0,063 0,062 0,026 0,040
Mg 4.358 4,249 4,358 4,444 5,888 5,456
Ni 0,005 0,013 — — 0,039 0,040
/ 45,1 46 ,5 43,2 44,4 25,7 31,1

*Cr 72,8 66 ,5 70,6 60,1 27,3 32,2
*AI 27,2 33 ,5 29,4 39,1 72,7 67,8

П р и м е ч а н и е . 1403/Д1-19—червеобразный хромшпинелид в срастании с энстатитом; 1403/Д1 -17—ксеномор- 
фный Хромшпинелид рядом с энстатитом; 1403/Д1 -16:1 — идиоморфный хромшпинелид в оливине, 2 — суби- 
диоморфвый хромшпинелид в плагиоклазе; 2197-3 — ксеноморфный хромшпинелид; 2197-5 — ксеноморфный 
хромшпинелид с каймой диопсида.

(до 10 мм) зерна оливина имеют неровные зубчатые границы и часто 
сильно уплощены. Следы пластических деформаций в них представлены 
полосами излома и двумя группами субзерен — крупными (в среднем 
1,0 мм) и мелкими (0,2—0,5 мм). Полосы излома имеют ширину 0,05— 
0,10 мм и разделены тонкими ровными границами, параллельными 
(100) оливина. Соседние полосы различаются по оптической ориенти
ровке на 3—5°. Использование методики С. Рейли [22] показало, что 
они возникли при внутризерновом трансляционном скольжении в оли
вине по системе {0Ы) [100].

Для оптической ориентировки оливина (рис. 1,2>) характерно на
личие четкого точечного максимума Ng , расположенного в плоскости 
уплощенности крупных зерен, и перпендикулярного к ней пояса кон
центраций осей Np. Оси Nm группируются в максимум, перпендикуляр
ный уплощенности; их ориентировка менее упорядочена. Полюса гра
ниц полос излома, соответствующие направлениям трансляционного 
скольжения в отдельных зернах, рассеиваются вблизи максимума Ng=  
=  [100], положение которого, следовательно, отвечает направлению 
пластического течения породы. Положение максимумов Wp=[010] и 
Nm=[001] соответственно параллельно и перпендикулярно к плоско
сти уплощенности является свидетельством наибольшей активности 
плоскости (001), принадлежащей семейству {0Ы) [13]. Таким образом, 
анализ оптической ориентировки оливина также свидетельствует, что 
его пластические деформации осуществлялись путем внутризернового 
трансляционного скольжения по системе {0kl) [100].

Трансляционное скольжение сопровождалось процессом синтектони- 
ческого возврата, направленным на уменьшение внутренних напряже
ний (релаксация) и снятие упрочнения в породе. Он проявился обра
зованием в оливине структур полигонизации — субзерен, которые пред
ставляют собой призматические блоки кристалла, разориентированные



Рис. 1. А — микроструктура гарцбургита 1403/Д1-17 (Марианский желоб): 1 — оливин* 
2 — энстатит, 3 — хромшпинелид. 4 (а — границы первичных зерен, б — границы рекрис- 
таллизованных зерен), 5 (а — границы субзерен, б — границы полос излома). Б — диаг
раммы оптической ориентировки оливина, 100 зерен; здесь и далее — равноплощадная 
проекция на нижнюю полусферу; 1—2—4—6%; сплошная линия — плоскость уплощен- 

ности оливина, крестики — полюса границ полос излома

один относительно другого на углы в 1—5° (мозаичное погасание) и раз
деленные резкими, строго прямолинейными границами. В тех случаях, 
когда разориентировка превышает 5°, границы между блоками стано
вятся криволинейными — субзерна обособляются в самостоятельные 
минеральные индивиды, локализованные в пределах первичных круп
ных зерен, что свидетельствует о перерастании процесса полигонизации 
в рекристаллизацию.

Около 5% объема породы составляют изометричные мелкие (в сред
нем 0,3 мм) зерна оливина, образующие локальные гранобластовые 
агрегаты, приуроченные к границам крупных зерен оливина, а также 
к границам крупных субзерен первой генерации (см. рис. 1, Л). Фор
мирование подобных агрегатов связано с локальной рекристаллизаци
ей оливина и обусловлено другим механизмом пластической деформа
ции — межзерновым скольжением. В краевых частях крупных оливи
нов, вдоль границ с тонкозернистыми агрегатами, образуются сегрега
ции мелких субзерен второй генерации, разориентировка которых не 
превышает 2°.

В целом микроструктура гарцбургитов сформирована в два этапа 
пластических деформаций.

На первом этапе механизмом пластической деформации было внут- 
ризерновое трансляционное скольжение, сопровождавшееся синтекто- 
нической релаксацией и рекристаллизацией. На этом этапе сформиро
ван основной мотив микроструктуры породы и оптическая ориентиров
ка ее минералов, незначительно нарушенные при последующих дефор-



Рис. 2. А — микроструктура плагиоклазового лерцолита 1403/Д1-16 (Марианский ж е
лоб): 1 — оливин, 2 — диопсид, 3 — энстатит, 4 — псевдоморфозы гидрограната и сос- 
сюрита по плагиоклазу, 5 — хромшпинелид. Б — диаграммы оптической ориентировки 
оливина, 100 зерен; 1—2—4—6—8%, сплошная линия — плоскость уплощенности оливи

на, совпадающая с хромитовой полосчатостью

мациях. Подобные микроструктуры, главное место в которых занима
ют уплощенные зерна оливина, содержащие полосы излома и субзерна, 
экспериментально воспроизводятся при высоких температурах и не
больших стрессовых напряжениях, т. е. при условиях, отвечающих ре
жиму установившейся ползучести пород верхней мантии.

На втором этапе пластические деформации осуществлялись преиму
щественно механизмом межзернового скольжения и выразились в ло
кальной синтектонической рекристаллизации оливина с образованием 
тонкозернистого гранобластового агрегата по границам крупных зерен, 
а также мелких субзерен в их прикраевых частях. Из размера необла- 
стов оливина, который является надежным геопьезометром [16, 20], 
следует, что деформации этого этапа происходили в условиях высоко
го стресса (порядка 150—200 МПа), т. е. при относительно низких 
температурах, недостаточных для быстрого снятия напряжений, что от
вечает условиям движения пород в верхних горизонтах океанической 
литосферы.

Плагиоклазовый лерцолит (1403/Д1-16) Марианского желоба, при
надлежащий, вероятно, нижней зоне полосчатой кумулятивной серии, 
имеет микроструктуру, резко отличную от рассмотренной структуры 
тектонизированных ультрабазитов. Порода состоит из оливина Fo90,7 
(80%), диопсида Wo48,2En48flEsj>7 (5—7%), энстатита En91f2 (2—3%),

эо



псевдоморфоз гидрограната и соссюрита по плагиоклазу (5—7%) и 
хромшпинелида (2—3%). Идиоморфные и субидиоморфные короткопри
зматические уплощенные кристаллы оливина цементируются пироксе- 
нами и плагиоклазом (рис. 2 ,Л). Диопсид часто образует скелетные 
ойкокристаллы, насыщенные пойкиловключениями оливина. Размеры 
оливиновых зерен варьируют от 0,5 до 7,0 мм, их границы плавноиз
вилистые, заливчатые. В целом структура породы определяется резко 
ксеноморфным («интеркумулятивным») обликом диопсида и замещен
ного плагиоклаза.

Габитус кристаллов оливина, изучавшийся на столике Федорова, ха
рактеризуется отношением [001] : [100] : [010] =2,1 : 1,2ч-1,7 : 1,0. При 
стабильном отношении 001/010=2,1 размеры вдоль [100], занимая про
межуточное положение между размерами по [001] и [010], сильно 
варьируют: встречаются как призматические, сильно удлиненные вдоль 
оси [001], так и таблитчатые кристаллы, уплощенные по [010]. Зерна 
оливина закономерно ориентированы, и микроструктура породы харак
теризуется четко выраженной линейностью и уплощенностью, подчерк
нутой полосчатым распределением хромшпинелида. Его субгедральные 
зерна в основном заключены в замещенном плагиоклазе, но встреча
ются также в оливине и диопсиде.

Оптическая ориентировка оливина (рис. 2, Б) полностью определя
ется формой его кристаллов: максимум Nm=[001] совпадает с линей
ностью оливина; оси Afp=[010] концентрируются перпендикулярно к 
плоскости уплощенности; оси Ng=[100] образуют мелкие максимумы, 
наиболее интенсивный из которых расположен в плоскости уплощенно
сти перпендикулярно к линейности. Отсутствие деформационных суб
структур в оливине и зависимость его ориентировки от формы зерен 
свидетельствуют о том, что микроструктура породы сформировалась 
при ламинарном течении существенно оливинового субстрата в неболь
шом количестве расплава. Поверхность и направление ламинарного 
течения зафиксированы в породе соответственно как плоскость упло
щенности и линейность оливина.

РАЗЛОМ ОУЭН

Ультраосновные породы Аравийско-Индийского срединно-океаниче
ского хребта и его северного продолжения в хребтах Карлсберг и Шеба 
представлены в основном лерцолитами с высокоглиноземистым хром- 
шпинелидом и в меньшей степени плагиоклазовыми лерцолитами [2, 4, 
8, И, 12, 16, 18 и др.]. Наиболее полно изучены серпентинизированные 
лерцолиты, драгированные в зоне разлома Оуэн, в западном борту 
впадины Уитли, в интервале глубин от 5700 до 2600 м [6, 15, 17]. Они 
представляют собой грубозернистые неяснополосчатые породы с чет
кой линейно-плоскостной ориентировкой минералов. Полосчатая, воз
можно, шлировая текстура обусловлена сгущением пироксенов до 40— 
50%. Плоскостная ориентировка устанавливается по уплощенности зе
рен оливина, хромшпинелидов и энстатита; линейность выражена це
почками хромшпинелидов, субпараллельным расположением вытяну
тых агрегатов пироксенов и «растащенными» зернами энстатита. Плос
кости полосчатости и уплощенности не совпадают; намечаются два пе
ресекающихся направления линейности. Структура пород (рис. 3) рез
ко разнозернистая, порфирокластическая: большую часть ее слагают 
крупные (6—15 мм) оливины FaM-9,2, среди которых располагаются 
таблитчатые зерна пироксенов размером 2,5—6,0 мм (до 10). Крупные 
зерна оливина имеют вытянутую форму и нарушены многочисленными 
полосами излома. Ширина полос излома составляет в среднем 0,5 мм, 
ориентированы они, как правило, перпендикулярно к удлинению зерен, 
но иногда и субпараллельно ему. В таких случаях устанавливается, что 
удлиненность оливинов имеет вторичную природу и связана с транс
формацией границ наиболее разориентированных полос излома, ослож
нявших реликтовый крупный оливин, в межзерновые границы.



Рис. 3. Микроструктура шпинелевого лерцолита 2197 (разлом Оуэн): 1 — 
оливин, 2 — энстатит, 3 — диопсид, 4 — хромшпинелид, 5 (а — границы зе
рен, б — границы полос излома и субзерен); Л — полосы излома в энстати- 
те; Б — структура мелкозернистого участка в сечении, параллельном плос
кости уплощенности минералов; В — то же, в сечении, перпендикулярном 

плоскости уплощенности

Крупные зерна энстатита, часто содержащие ламелли диопсида, 
обычно окружены мелкозернистым гранобластовым агрегатом рекри- 
сталлизованных зерен оливина, энстатита и диопсида. Размер необла- 
стов оливина (Fa8,7- 9,o) и пироксенов составляет в среднем 0,4 мм, ос
таточные деформации в них отсутствуют. Рекристаллизация наблюда
ется также внутри крупных зерен оливина и энстатита — в зонах 
концентрации дислокаций вдоль границ полос излома и особенно в 
участках их сближения. В таких случаях зоны рекристаллизации ассо
циируют обычно с областями развития субзерен, размеры которых 
составляют 0,1—0,3 мм. Это, как и в рассмотренном выше случае (обр. 
1403/Д1-17), свидетельствует о тесной связи процессов синтектониче- 
ского возврата и рекристаллизации.

Хромшпинелид в лерцолитах образует три генерации зерен (см. 
рис. 3):

1. Сравнительно крупные зерна (2—3 мм) ксеноморфной, часто 
стреловидной формы, окруженные каймой диопсида (иногда энстати
та), расположенные среди грубозернистого оливина. Они представляют 
наиболее раннюю генерацию акцессорного шпинелида.

2. Дендритовые (дактилоскопические) образования (0,005—0,05 мм) 
в краевых зонах крупных энстатитовых таблиц, сформированные в ре
зультате распада высокоглиноземистого, высокохромистого энстатита.



3. Уплощенные линзовидные зерна размером ОД—0,2 мм, со сложной 
конфигурацией внешних границ, обусловленной расположением хром- 
шпинелида между необластами оливина и пироксена (рис. 3, Б). Этот 
тип хромшпинелидов приурочен к мелкозернистым агрегатам, относи
тельно обогащенным пироксенами — около 30% диопсида и 30—40% эн- 
статита, которые представляют собой либо продукты полной рекристал
лизации первичных зерен, либо кристаллизации расплава «in situ», об
разовавшиеся в результате частичного плавления породы.

Рис. 4. Диаграммы оптической ориентировки минералов шпинелевого лерцолита 2197: 
А — оливин, 90 зерен, 1—2—4—6%; Б — энстатит, 40 зерен, 2—4—8%; сплошная ли

ния — плоскость уплощенности оливина

Оливин и энстатит обнаруживают предпочтительную оптическую 
ориентировку (рис. 4). Ориентировка оливина (рис. 4, А) характеризу
ется наличием неполного пояса Ng—Nm> расположенного в плоскости 
уплощенности минералов. В пределах этого пояса наблюдается макси
мум осей Ng, параллельный положению линейности хромшпинелида и 
энстатита. Оси Np образуют интенсивный точечный максимум, перпен
дикулярный плоскости уплощенности.

Для энстатита (рис. 4, Б) характерна столь же четкая ориентиров
ка, но оси оптической индикатрисы минерала не образуют поясов, а 
концентрируются в точечные максимумы. Оси Ng концентрируются в 
максимум, совпадающий по ориентировке с максимумом Ng оливина. 
Оси Nm и Np образуют две пары максимумов, наиболее интенсивные 
из которых ориентированы параллельно Np и Nm оливина соответст
венно. Такое положение осей свидетельствует о том, что наблюдаемая 
оптическая ориентировка сформировалась при пластическом течении, 
осуществлявшемся механизмом внутризернового трансляционного 
скольжения по системам (010) [100] в оливине и (100) [001] в энстати- 
те [13]. Активность этих систем скольжения подтверждается изучением 
полос излома в оливине и энстатите. Плоскость и направление пласти
ческого течения совпадали с ориентировкой плоскости уплощенности и 
минеральной линейности породы.

Менее интенсивные точечные максимумы осей Nm и Np энстатита 
располагаются параллельно максимумам соответствующих осей оли



вина. Возникновение этих максимумов связано, очевидно, с процессом 
синтектонической рекристаллизации, проходившим в условиях пере
ориентировки поля напряжений, т. е. в течение последующего этапа 
пластических деформаций. Переориентировка плоскости и направления 
движения отчетливо зафиксированы и в микроструктуре породы: ли
нейно-плоскостные агрегаты рекристаллизованных зерен располагают
ся субперпендикулярно к плоскости уплощенности крупного оливина 
(см. рис. 3); в этом же направлении часто наблюдается смещение бло
ков кристаллов вдоль границ сформировавшихся ранее полос излома 
(см. рис. 3, А).

Из приведенных данных следует, что микроструктура лерцолита 
сформирована в два этапа. На первом — этапе пластического течения— 
была образована доминирующая линейно-плоскостная структура поро
ды, возникшая при внутризерновом скольжении. Одновременно проис
ходил распад энстатита ранней генерации с образованием внутри нега 
зерен необластов диопсида, энстатита и хромшпинелида второй гене
рации.

Последующий этап привел к усложнению сформированной ранее 
микроструктуры — появлению рекристаллизованных агрегатов оливина,, 
энстатита, диопсида и ассоциирующего с ними хромшпинелида третьей 
генерации.

Сопоставление микроструктурных данных с петрологическими по
зволяет наметить направленность вещественной эволюции породы в 
ходе ее пластических деформаций. Состав минералов разных генера
ций имеет значимые отличия в железистости, а для пироксенов — и в 
содержании окислов алюминия и хрома. Изменение состава пироксенов 
выражено следующим образом: по направлению от ядер крупного эн
статита первой генерации к его краевым частям и необластам энстати
та, окружающим реликтовые зерна, количество А120 3, Сг20 3 и желези- 
стость пироксенов уменьшается, что отражает дифференциацию ве
щества при синдеформационной перекристаллизации породы (см. 
табл. 1). Отличия улавливаются и в составе хромшпинелидов различ
ных генераций (см. табл. 2): крупные зерна первой генерации наиболее 
магнезиальные, высокоглиноземистые и низкохромистые; мелкие шпи- 
нелиды, ассоциирующие с рекристаллизованными пироксенами и оли
вином (третья генерация), отличаются более высокой железистостью, 
снижением содержания А120 3 и возрастанием — Сг20 3.

В целом рассмотренные составы минералов характеризуют мантий
ное вещество, относительно слабо обедненное базальтоидными компо
нентами в сравнении с гарцбургитами Марианского желоба (см. обр! 
1403/Д1-17, -19).

Синхронность деформаций лерцолитов с образованием в них опре
деленных минеральных парагенезисов позволяет провести оценку Р—Т- 
условий этапов пластических деформаций. Первый этап деформаций, 
сопровождавшийся распадом твердого раствора энстатит — диопсид, 
проходил при температуре 1100° С. Температура минерального равно
весия, которое установилось при локальной рекристаллизации, проис
ходившей во время пластических деформаций второго этапа, опреде
лена по Сг—А1-геотермометру [19] в 1000—1050° С. Весьма близкие 
значения температур установления аналогичных минеральных равнове
сий приводят в своей работе Э. Бонатти и П. Хэмлин [15]. Этими авто
рами определен нижний предел общего давления, который составляет 
800 МПа.

Оценка величины стресса [16, 20, 21] проведена по ширине полос 
излома, образовавшихся при трансляционном скольжении, и по раз
мерам необластов, сформировавшихся при последующей рекристалли
зации. Из определения следует, что деформации первого этапа прохо
дили при напряжениях до 30 МПа; второго — при значительно более 
высоких — порядка 150 МПа.



Ультрабазиты Марианского желоба и разлома Оуэн четко разде
ляются на две группы: 1 — гарцбургиты и шпинелевые лерцолиты, пред
ставляющие собой в разной степени деплетированное мантийное веще
ство с ярко выраженными деформационными структурами; 2 — плагио- 
клазовые лерцолиты со структурами магматической кристаллизации.

Образование микроструктуры реститовых океанических ультраба- 
зитов протекало в несколько этапов пластических деформаций. В лер- 
цолитах разлома Оуэн и в меньшей степени в гарцбургитах Мариан
ского желоба сохранились деформационные структуры, образованные 
при пластическом течении в условиях субсолидусных температур, боль
ших давлений и низкого стресса (< 3 0  МПа), т. е. в условиях, отвеча
ющих режиму установившейся ползучести, иначе говоря — стационар
ного пластического течения пород верхней мантии. Последующие пла
стические деформации, проходившие на фоне понижения температуры 
и давления при увеличении стрессовых напряжений до 150—200 МПа, 
связаны с продвижением мантийных масс в океаническую кору. В от
личие от предыдущих деформаций главенствующим механизмом кото
рых являлось внутризерновое трансляционное скольжение, во время 
деформаций этого этапа увеличилась роль механизмов синтектониче- 
ской рекристаллизации и межзернового скольжения.

Несмотря на принципиальное сходство деформационных структур 
гарцбургитов (Марианский желоб) и шпинелевых лерцолитов (разлом 
Оуэн), в них имеются и существенные отличия. Слабодеплетированные 
лерцолиты по сравнению с гарцбургитами, сильно обедненными базаль- 
тоидными компонентами, имели более грубозернистую первоначальную 
структуру, что позволяет предполагать ее формирование при более 
высоких температурах. При подъеме лерцолитовых масс происходило 
их частичное плавление, и некоторая часть локальных мелкозернистых 
структур, возможно, представляет собой следы кристаллизации неот- 
делившегося расплава. Структура гарцбургитов значительно сильнее 
переработана в течение второго этапа деформаций, который проходил 
в условиях более высокого стресса.

Параллельно со структурной перестройкой ультрабазитов в ходе 
пластических деформаций происходили и их вещественные преобразо
вания. Эволюция состава при этом имела направленный характер: сме
на высокотемпературных этапов деформаций относительно низкотемпе
ратурными сопровождалась выносом из пироксенов алюминия, хрома, 
титана, натрия и образованием относительно высокохромистого шпине- 
лида. Таким образом, пластические деформации, которые ультрабази
ты испытывали по мере их продвижения к земной поверхности, спо
собствовали дифференциации вещества в твердом состоянии и подго
тавливали частичное плавление пород.

Микроструктура плагиоклазового лерцолита Марианского желоба 
была образована при ламинарном течении массы оливиновых зерен в 
небольшом количестве расплава. Отсутствие в породе следов наложен
ных высокотемпературных пластических деформаций свидетельствует 
о ее кристаллизации на относительно высоких уровнях океанической 
литосферы, где возможны лишь хрупкие деформации.

Сопоставление структур ультрабазитов в разрезах коры современ
ных океанов и в офиолитовых разрезах Урала показывает их принци
пиальное сходство. Так, гарцбургиты Войкаро-Сыньинского массива 
[7, 10, 13, 14] и лерцолиты массива Нурали [9] обладают структурой 
типичных мантийных тектонитор, тогда как в породах полосчатой се
рии массива Нурали, занимающих повидимому то же положение э  
разрезе, что и плагиоклазовые лерцолиты Марианского желоба, оста
точные деформации в минералах полностью отсутствуют.

Таким образом, структурные особенности пород подтверждают пра
вомерность сопоставления ультрабазитов из офиолитов континентов с 
ультрабазитами коры современных океанов — несмотря на многочис-



ленные перемещения офиолитовых разрезов складчатых областей, в 
их породах сохраняются главные черты структур, сформировавшихся 
во время океанического этапа эволюции.
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МОРФОТЕКТОНИКА И ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ РАЗВИТИЕ ВПАДИНЫ
ЯПОНСКОГО МОРЯ

Тектоническое строение и морфоструктурные особенности западной и 
восточной частей побережья и дна Японского моря принципиально различ
ны, что объясняется их принадлежностью к различным тектоническим ре
гионам (ТР). Западный ТР (Центральная котловина, подводные возвы
шенности, Юго-Западная Япония) отличает северо-восточная ориентация 
морфоструктур, их разломно-глыбовый характер, активное прогибание дна 
глубоководных котловин, преимущественно вертйкальные тектонические 
движения. Восточный ТР (Северо-Восточная Япония, Сахалин и прилега
ющее дно Японского моря) характеризуется линейно-складчатым типом 
дислокаций и их субмеридиональной ориентацией, преобладанием горизон
тальных напряжений.

В геологическом развитии Япономорского бассейна равно возможны 
и сопряжены реликтовая природа глубоководных впадин, процессы деструк
ции континентальной коры (базификация)— в западной части моря, и го
ризонтальные движения (рифтогенные структуры и тектоническое скучива- 
ние)— в восточной его части.

Известны принципиальные отличия в геологическом строении за
падного и восточного побережий Японского моря, принадлежащие ма
териковым и островным структурам. Их сопряжение, устанавливаемое 
по геофизическим данным, в наиболее полном виде описано в коллек
тивной монографии [15]. Если для структур Сихотэ-Алиня характерно 
преимущественно северо-восточное, а в районе Нижнего Приамурья — 
даже субширотное простирание, то для Сахалина и Хоккайдо — суб
меридиональное. Резко отличны по формационной характеристике од
новозрастные комплексы материка и Сахалина. Соприкосновение 
структур Сахалина и Сихотэ-Алиня по геофизическим материалам мож
но интерпретировать как шовную структуру субмеридионального на
правления, тектоническая активность которой сохраняется до наших 
дней [22].

Столь же отчетливо различаются по геологическому строению уча
стки о. Хонсю, разделяемые структурой Великого Грабена. Японскими 
исследователями эти участки относятся к разным тектоническим регио
нам— Юго-Западной и Северо-Восточной Японии1. Если обратиться к 
сводным материалам по геологии Японии [7, 10, 24, 25, 50, и др.], мож
но видеть, что северо-восточная часть острова Хонсю (Северо-Восточ
ная Япония) по геологическому строению — субмеридиональной ориен
тации структур, формационному составу — более близка Хоккайдо и 
Сахалину, нежели соседствующей с ней остальной, юго-западной части 
острова Хонсю. На тектонической схеме Япономорского региона [14] 
структурные элементы Северо-Восточной Японии и Сахалина показа
ны сопряженными со структурами Юго-Западной Японии почти под 
прямым углом. Еще более выразительно на этой схеме отличие восточ
ной части Японского моря от остальной его площади, если рассматри
вать вместе с побережьем Северо-Восточной Японии и Сахалина при
легающие структуры дна.

На рисунке представлена морфоструктурно-тектоническая схема 
Япономорского бассейна, составленная автором, которая призвана ото
бразить особенности геологического развития того или иного региона 
по соотношению морфоструктур и геологических формаций. Поэтому 
магматические образования, более молодые, чем формации геосинкли- 
нально-орогенного ряда, даны условными знаками, которыми устанав-

1 Здесь и ниже данные регионы рассматриваются в пределах так называемой внут
ренней зоны Японии.
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ливается присутствие этих магматических образований, но не показа
ны слагаемые ими геологические тела. Так, например, на схеме не по
казаны покровы молодых вулканитов, перекрывающие геосинклиналь- 
но-орогенные образования, так же как и контуры интрузий, прорываю
щие последние. На фоне геосинклинально-орогенных формаций нане
сены лишь условные значки вулканитов или интрузивных разностей со
ответствующего состава, количество которых определяет плотность 
распространения магматических образований. За счет этого на схеме 
показаны принципиальные соотношения формационных комплексов, в 
том числе под покровами вулканитов.

Учитывая новизну геологических данных по дну Японского моря, 
в его пределах показаны все магматические образования там, где они 
были установлены или предполагаются по косвенным признакам. Эта 
информация основана на материалах, обобщенных сотрудниками ТОЙ 
ДВНЦ АН СССР — И. И. Берсеневым, Е. П. Леликовым, И. К. Пущи
ным и К. И. Сиговой по геологической карте дна Японского моря, лю
безно переданной автору. Упрощенный вариант этой карты опублико
ван [3].

Кроме того, при составлении схемы использованы геологические 
карты Приморья, о. Сахалин из серии «Геология СССР» [12, 13], гео
логическая карта Кореи м-ба 1 : 2 000 000, геологическая карта Китая 
м-ба 1:4000 000 [42], схематическая геологическая карта восточной 
части Хэйлунцзянской и Гиринской провинций КНР м-ба 1 : 1 000 000, 
геологическая [41] и тектоническая [49] карты Японии м-ба 
1:2000 000, мелкомасштабные геологические карты и схемы из раз
личных публикаций [8—11, 14, 17, 18, 21, 24—27, 32, 38, 39, 43 и др.], а 
также крупномасштабные карты морского дна, изданные геологиче
ской службой Японии.

Детальный анализ уточненных батиметрических карт в сопоставле
нии с геофизическими материалами выявляет почти повсеместную при
надлежность зоны сочленения субконтинентального и субокеаническо
го типов земной коры и морфологически выраженному элементу рель
ефа дна — подножию материкового или островодужного склона, соот
ветствующего сравнительно'узкому диапазону глубин (около 2500 м).

Морфоструктурно-тектоническая схема Япономорского* бассейна 
1 — покров: морские рыхлые осадки плиоцена — голоцена на участках дна с устойчивой 
седиментацией вне шельфа, мощностью 10 м и более; 2—5 — чехол: 2, 3 — траппово-пли- 
оценовая, миоцен-четвертичная базальтовая формация и ее возрастные субаквальные 
аналоги (2 — на морском дне, 3 — отмечено присутствие на суше), 4 — слабодиагенези- 
рованные, диагенезированные и слаболитифицированные осадки преимущественно нео
генового (миоцен, олигоцен — миоцен) возраста, в пределах морского дна — преиму
щественно субаквального, на суше — субаэрального генезиса; 5 — верхняя моласса — 
эпиорогенный комплекс, преимущественно грубообломочные, иногда угленосные отложе
ния, как правило, субаэрального генезиса, частично субаквального, в основном олигоце- 
нового возраста; 6> 7 — позднеорогенные порфировые формации: 6 — развитые на мор
ском дне, 7 — отмечено присутствие на побережье (частично включают и позднегеосин- 
клинальные вулканические формации, в т. ч. «зеленых туфов»); 5, 9 — регенерационно- 
позднегеосинклинальный и позднегеосинклинальный комплекс: 8 — флишеподобные мор
ские, существенно вулканомиктовые толщи миоцена, 9 — морские, частично континен
тальные, преимущественно вулканогенные образования, главным образом формация 
«зеленых туфов»; 10—12 — переходные формации: 10 — меловые терригенные, морские 
и континентальные, частично угленосные, 11 — преимущественно морские терригенные 
мезозойского возраста, 12 — терригенные, карбонатно-терригенные, иногда существенно 
вулканические палеозойские; 13 — миогеосинклинальные формации палеозоя и мезозоя; 
14 — эвгеосинклинальные формации нижнего и среднего палеозоя; 15 — метаморфоген- 
ные образования структур ранней консолидации, кварциты, мрамора, кристаллические 
сланцы (в т. ч. гнейсы), амфиболиты, гранито-гнейсы, гранулиты рифейского, протеро
зойского и архейского возраста; 16, 17 — гранитоидные формации: 16 — на морском 
дне, / 7 — отмечено присутствие на суше; 18 — базит-ультрабазитовая (в т. ч. со щелоч
ными дериватами) формация; 19—24 — морфологические и морфоструктурные элемен
ты: 19 — подножие подводных возвышенностей (на участках, совпадающих с разлома
ми, не показывается), 20 — локальные повышения и 21— локальные понижения в релье
фе дна, 22 — прибрежный водораздел Япономорского бассейна, 23 — батиметрическая 
ступень (~ 2 5 0 0  м), соответствующая подножиям склонов материкового, островодуж 
ного и подводных возвышенностей, 24 — основные разломы; 25 — скважины глубоко
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Этот батиметрический рубеж, выделенный на схеме, «срезает» структу
ры континента, продолжающиеся на материковый склон, причем даже 
самые молодые (например, подводное продолжение грабена Килчжу- 
Мечкхон в Северной Корее, выполненный отложениями неогена). Воз
можно, что на отдельных участках эта батиметрическая ступень совпа
дает с разломом, однако очертания данной линии не позволяют связы
вать ее с разломом повсеместно.

Структуры материка, особенно северо-восточной Кореи, продолжа
ющиеся на материковый склон, «срезаются» этой линией, не оставляя 
места структурам для «замыкания», «затухания» или «выклинивания» 
в пределах шельфа или материкового склона. Данную морфострук
турную особенность — «накатывание» батиметрической ступени на 
структуры побережья — нельзя интерпретировать иначе, как прогиба
ние дна западной части Японского моря на новейшем этапе развития.

Некоторые исследователи связывают процесс прогибания глубоко
водной котловины Японского моря с одновременным воздыманием при
брежной суши. Автор полагает, что процессы прогибания дна Японско
го моря и воздымания прибрежной суши дифференцированы по интен
сивности применительно к конкретным морфоструктурам дна и побе
режья.

Естественным следствием процесса прогибания дна моря на новей
шем этапе развития следовало бы ожидать отсутствие изостатического 
выравнивания в картине распределения силы тяжести дна Японского 
моря и его обрамления, что и наблюдается в действительности [17, 27, 
33], а также асимметрию в поперечном строении прибрежного водо
раздела с перекосом этой морфоструктуры в сторону глубоководной 
котловины. Как известно, асимметрия материкового и островного (юго- 
западная часть Хонсю) побережий Японского моря существует и вы
ражается тем, что реки, впадающие в море, коротки и относительно 
мелководны за счет подрезания водосборных бассейнов береговой ли
нией, а реки противоположного склона водораздельного хребта отли
чаются хорошо разработанной системой водосбора и имеют значитель
ную протяженность.

В то же время как на материковом, так и на островном побережь
ях западной части Японского моря существуют участки, на которых 
асимметрия прибрежного водораздела выражена слабо. К ним можно 
отнести Южное Приморье и крайнюю юго-западную часть о. Хонсю. 
Эти участки принадлежат воздымающимся (на новейшем этапе разви
тия) морфоструктурам. Они представлены в формационно-геологиче
ском выражении наиболее древними образованиями, кристаллически
ми и метаморфическими комплексами. В Южном Приморье — это жест
кая структура массива ранней консолидации [22]. Ее активное возды- 
мание на новейшем (послеплиоценовом) этапе развития определяется 
по эрозионному врезу, отделяющему основание плиоценовых базаль
тов, залегающих на древнем аллювии в верховьях р. Партизанской, от 
аллювия современной поймы в ее низовьях у берега моря. Величина 
этого эрозионного вреза достигает 1 км.

В юго-западной части Хонсю воздымающаяся морфоструктура при
надлежит жесткой структуре пояса Сангун, представляющей узел со
членения дуги Рюкю и внутренней зоны Юго-Западной Японии. Воз- 
дымание структуры на современном этапе развития устанавливается по 
карте вертикальных движений Японии за период с 1900 по 1928 г. 
[32].

Второй участок симметричного строения водораздела определяется 
жесткой структурой массива Хида. Он соответствует отчетливо выра
женной положительной морфоструктуре, представленной группой дей
ствующих вулканов Годзан, Окдакэ, Татаяма и др. На указанной кар
те вертикальных движений Японии эта морфоструктура отражена как 
площадь, отстающая в своем погружении от находящихся с нею по 
соседству и активно погружающихся.

Резюмируя все сказанное, приходим к выводу о том, что основные



морфоструктурные различия Япономорского бассейна обусловлены 
разнотипным тектоническим развитием его западной и восточной ча
стей. Последние могут быть определены терминами общего понятия как 
тектонические регионы (ТР), различающиеся своим тектоническим ре
жимом [35]. Граница этих ТР проходит по Великому Грабену на ост
ровной суше и прослеживается на дне Японского моря по трогу Тояма, 
субмеридиональной зоне нарушений в районе подводной возвышенно
сти Витязя, хорошо видной на сейсмоакустических профилях [40]. На 
материковом побережье граница ТР зафиксирована субмеридионально 
вытянутым полем базальтов у пос. Кузнецово, связанных с излияния
ми трещинного типа. Непосредственным продолжением указанных на
рушений к северу можно считать Нижнеамурский разлом [16].

К югу от Японских островов продолжение границы ТР устанавли
вается по морфоструктурным особенностям сочленения западного скло
на подводного хребта Ивадзима (Ниси-Сичито) с впадиной-прогибом 
Сикоку [47]. Известный Западно-Марианский разлом так же находит
ся на продолжении границы ТР.

Морфоструктурное выражение восточного ТР определяется систе
мой линейно-вытянутых в субмеридиональном направлении подводных 
возвышенностей и понижений вдоль западного прибрежья Японии и 
Сахалина от Великого Грабена (хребет Садо, желоб Могами, хребет 
Рисири, возвышенности Осима, Мусаси и др.). По своим тектоническим 
особенностям они напоминают Калифорнийский бордерленд, но не 
достигают его размеров. В заложении этих морфоструктур определяю
щую роль играли субмеридионально ориентированные зоны нарушений, 
подтверждаемые геофизическими данными. Преобладающая субмери
диональная ориентация морфоструктурно-тектонических элементов ли
тосферы восточного ТР прослеживается далеко к северу и югу от Япо
нии и Сахалина, при этом она характерна для сравнительно узкой зоны 
линейно-вытянутых очертаний.

На одной из последних опубликованных гравиметрических карт
[33] отчетливо видно, что рисунок аномалий (в свободном воздухе), 
приходящихся на восточный ТР, характеризуется преимущественно 
субмеридиональной ориентировкой в отличие от северо-восточной, при
сущей аномалиям, расположенным к западу от границы ТР. Еще более 
контрастно эти различия выступают в аномалиях Буге [32, 40].

Изопахиты мощности земной коры, построенные на основе наибо
лее полных гравиметрических данных с использованием результатов 
сейсмических исследований, также ориентированы субмеридионально в 
пределах восточного ТР по сравнению с ориентировкой изопахит в пре
делах западного ТР. Та же картина наблюдается при расчете мощно
сти земной коры по фазовой скорости волн Релея [32]. Отмечаемая 
закономерность выявляется не только при интерпретации глубинных 
горизонтов; ей подчинены изопахиты и самой верхней, осадочной толщи.

На некоторых схемах в осевой части Татарского пролива показана 
северо-восточная ориентация изопахит осадочного чехла, отрисован
ных по данным МОВ и НСП [27]. Более поздние работы, по данным 
морской сейсморазведки МОВ ОГТ [37], подтверждают в общем суб
меридиональную ориентацию структур поверхности консолидированно
го основания, принадлежащих восточному ТР.

Наименее отчетливы отличия западного й восточного ТР на карте 
аномального магнитного поля [39]. Вместе с тем граница ТР намеча
ется достаточно четко по субпараллельному сопряжению линий поло
жительных и нулевых изодинам субмеридиональной ориентировки.

Различия в формационно-геологическом содержании западного и 
восточного ТР наиболее полно отразились при образовании в миоцене 
известной формации зеленых туфов. Хотя японские исследователи и 
выделяют к западу от структуры Великого Грабена формацию зеле
ных туфов (главным образом ярусы нисиога и дайсима), масштабы 
вулканической деятельности в Юго-Западной Японии были несоизме
римо меньше по сравнению с Северо-Восточной. Еще более контраст



ны различия указанных регионов по распространению гранитоидов, с 
которыми генетически связаны зеленые туфы,— практически все они 
сосредоточены в Северо-Восточной Японии, т. е. в пределах восточногс 
ТР. Сам «зеленотуфовый» облик формации обусловлен, вероятно, в 
значительной мере не только автометасоматическими, но и динамотер- 
мальными процессами в зонах тектонических нарушений. Например, 
вулканиты андезитового ряда яруса нисиога вблизи разлома у г. Фу
кусима приобрели «зеленотуфовый» вид, тогда как в удалении от раз
лома вулканогенные породы не изменены. Такие же изменения отме
чаются в дацитовых туфах яруса дайсима, при этом зеленые туфы от
деляются от белых неизменных туфов четкой пограничной линией [7], 
что при обычном автометасоматозе вряд ли возможно.

Принципиальные отличия западного и восточного ТР по формаци
онному составу более древних толщ в Японии не обнаружены. В то же 
время специфика тектоно-магматической деятельности, вызвавшей об
разование домиоценовых формаций восточного ТР, ощущается доста
точно отчетливо. Она выражается в четкой субмеридиональной ориен
тации разновозрастных комплексов, процессов вулканизма (юрские 
отложения пояса Хидака), при внедрении интрузий (меловые грани
ты) и т. п. Эта же ориентация закономерна и для древних метаморфи
ческих образований (зоны Абукума, Хидака).

Сочленение линейно-складчатых субмеридионально вытянутых раз
новозрастных толщ Сахалина (восточный ТР) с позднемезозойскими 
геосинклинально-складчатыми комплексами Сихотэ-Алиня северо-вос
точного простирания (западный ТР), вероятно, довольно резкое, хотя 
непосредственно и не установлено (из-за широкого развития в зоне со
членения молодых вулканических покровов). Это сочленение происхо
дит в интервале: правобережье устьевой части Амура — Амурский 
лиман.

Морфоструктурные и геолого-геофизические особенности западного 
и восточного ТР позволяют, по мнению автора, предполагать сущест
венные различия в истории их развития и, следовательно, в геологиче
ской истории западной и восточной частей Японского моря.

Геолого-геофизические исследования позволяют выделить три типа 
земной коры в Японском море — континентальный, субконтинентальный 
и субокеанический [17], что, по всей вероятности, указывает на про
цессы переработки земной коры. Эти процессы рассматриваются с раз
ных позиций. Одни исследователи говорят о необратимой сиализации 
первично океанической коры, в этом случае Японское море представ
ляет собою реликт океана [5, 6, 27]. С противоположной точки зрения, 
субокеаническая кора Японского моря рассматривается как новообра
зование. Новообразование субокеанического типа земной коры может 
приниматься как с позиций фиксизма (подобно сиализации) — в этом 
случае ведущим процессом уничтожения континентальной коры явля
ется базификация [4, 31, 48], так и с позиций мобилизма, при котором 
новообразованная субокеаническая кора возникает в результате раз- 
двига [1—3, 19, 20, 29 и др.]. Рассматриваются и более сложные усло
вия переработки земной коры, при которых ее базификация или риф- 
тинг сопряжены с процессами формирования земной коры в островных 
дугах [17, 28, 30, 39].

Необходимо отметить главное — геологическая история Японского 
моря любой из гипотез рассматривается только со своих позиций, аль
тернативно исключая все иные возможности развития, и, кроме того, 
характер развития, принятый любой из гипотез, распространяется на 
все Японское море, гетерогенность развития бассейна исключается.

Признавая существование в пределах Япономорского бассейна двух 
ТР, можно предполагать и разнотипный характер геологического раз
вития этих регионов.

Учитывая приведенные выше соображения об асимметрии прибреж
ного водораздела в западной части моря, «наползания» батиметриче
ской ступени 2500 м на структуры материка, можно, вероятно, гово



рить о преобладании в западной части дна Японского моря тектониче
ских движений преимущественно вертикального характера с разломно- 
глыбовым, «мозаичным сочетанием морфоструктур, изометричных или 
слабо вытянутых (в северо-восточном направлении) очертаний. Не ис
ключается, что ведущим процессом при этом является деструкция сиа- 
лической коры у подножия материкового и островодужного склонов 
[26]. Грабено-горстового типа дислокации характерны не только для 
выходов древнейших комплексов на материковом побережье, но и для 
молодых, третичных отложений (грабен Килчжу-Мечхон).

В то же время не исключается и реликтово-остаточная природа 
субокеанического типа земной коры в Центральной котловине, посколь
ку в Сихотэ-Алине известны разрезы отложений морских бассейнов, 
начиная с кембрия до позднего мела. «Талассократические» эпохи гео
логического развития могли сопровождаться деструкцией континенталь
ной коры и разрастанием субокеанической; «теократические» эпохи — 
сокращением площади котловины и ее океанического субстрата. Гео
логические, геофизические исследования и результаты глубоководного 
бурения, а также литологические и палеонтологические данные [23, 34, 
46] подтверждают более тесные связи хр. Ямато с островной дугой 
Японии, нежели с континентом.

Восточная часть моря, в пределах восточного ТР, отличается ли
нейно-складчатым типом дислокаций субмеридиональной ориентации. 
Многочисленные зоны смятия, линейный характер складчатости Севе
ро-Восточной Японии и Сахалина позволяют предполагать здесь пре
обладание горизонтальных тектонических движений.

Рифтогенный процесс в области Японского моря, с которым связы
вают происхождение его субокеанической коры, должен отразиться зо
нами растяжения. Такие зоны находятся в пределах восточного ТР и 
характерны для его южной части — Великий Грабен, подводные троги 
Тояма, Могами и др.

Это подтверждает мысль С. Уеда и А. Миасиро [50] о том, что рас
ширение морского дна происходило в многочисленных микроцентрах, 
а не в одном центре расширения.

В то же врёмя характер сочленения структур Сихотэ-Алиня и Са
халина приводит к выводу, что общая тенденция расширения дна в 
южной части моря компенсировалась сжатием в северной части моря 
в результате надвигания северной части Сахалина на материковую ок
раину. Этот процесс представляется как разворот Сахалина в плане 
против часовой стрелки, при котором его южная часть смещалась к 
востоку, в то время как северная двигалась к западу, «накатываясь» 
на материк. Условный центр вращения можно предполагать на пересе
чении продольной оси острова с 52-й параллелью [22]. Японские иссле
дователи считают, что одновременно с раскрытием Японского моря 
происходил изгиб дуги Японских островов [44, 45]. В любом случае 
наряду с процессами растяжения земной коры в южной части моря 
происходило перемещение литосферных масс с уплотнением, тектони
ческим скучиванием материала в северной части моря, в пределах вос
точного ТР.

Таким образом, в развитии Японского моря можно проследить все 
три принципиальных процесса формирования окраинно-материковых 
морей [30] — наращивание континентальной коры за счет океанической 
в процессе тектонического окучивания (восточный ТР, сочленение 
структур материка и Сахалина); деструкция образовавшейся конти
нентальной коры в результате растяжения и раздвигов (восточный ТР, 
трог Тояма, приостровной бордерленд); и, наконец, ассимиляция (ба- 
зификация?) континентальной коры и замещение ее субокеанической 
(западный ТР, подножие материкового склона, Центральная котлови
на, прикорейские подводные возвышенности).

Нетрудно заметить, что первые два процесса соответствуют (в ин
терпретации автора) мобилистским позициям, хотя перемещения лито
сферных масс принимается в масштабах, куда более умеренных по



сравнению с теми, которые признаются при рифтогенном раздвиге все
го Японского моря. Можно предполагать, в дополнение взглядов 
С. Уеда и А. Миасиро [50], что эти перемещения составляли километ
ры, может быть, первые десятки километров, не более. Причем, дви
жения одного знака при растяжении в южной части моря компенсиро
вались в той или иной мере движениями противоположного знака — 
в северной.

Третий процесс отвечает фиксистским построениям. В наибольшей 
степени он проявился в западном ТР.
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АЛЕКСАНДР ВОЛЬДЕМАРОВИЧ ПЕИВЕ 
(К 75-ЛЕТИЮ СО ДНЯ РОЖ ДЕНИЯ)

Академику Александру Вольдемаровичу Пейве исполнилось 75 лет. Полувековая 
научная деятельность юбиляра была активна и существенно повлияла на развитие оте
чественной и мировой геологической науки. Его научное творчество многогранно. 
Александр Вольдемарович внес заметный вклад в развитие тектоники, стратиграфии, 
литологии, учения о полезных ископаемых. Велика его роль и в развитии минерально- 
сырьевой базы страны. Энергичная научно-организационная деятельность принесла 
Александру Вольдемаровичу не меньшую известность, чем научное творчество. Обла
дая прекрасно развитым чувством нового и научной прозорливостью, академик 
А. В. Пейве всегда поддерживал и стимулировал развитие новых плодотворных идей и 
направлений. У него много учеников и последователей. Особенно большие успехи 
достигнуты Александром Вольдемаровичем и его школой в области геотектоники. Имен
но они принесли ему всемирную известность и признание.

Александр Вольдемарович родился 9 февраля 1909 г. в селе Семенцево Псковской 
губернии. Детство и юность среди сельских забот и нетронутой природы этого края 
оказали большое влияние на всю его жизнь. Здесь он стал тем страстным натурали- 
стом-естествоиспытателем, которым остается до настоящего времени, здесь встретился 
с незаурядными учителями Торопецкой средней школы, здесь научился ценить здравый 
смысл и добротность во всех их проявлениях. Московский университет дал ему основа
тельные знания и свел с такими глубоко мыслящими и увлеченными геологами, как 
А. Д. Архангельский, Н. С. Шатский и др. Первые самостоятельные работы Александ
ра Вольдемаровича направлены на поиски агроруд (фосфоритов, калийных солей 
и др.), в которых так нуждалось сельское хозяйство молодой страны. И уж е в этих ра
ботах проявился будущий ученый. Осуществляя поиски минерального сырья, он обра
щается к вопросам тектоники и стратиграфии, которые оказываются необходимыми для 
чисто практических выводов. Возможно, именно тогда к молодому ученому пришло то 
глубокое понимание исключительной практической ценности фундаментальных научных 
исследований, которое так характерно для всей последующей деятельности Александ
ра Вольдемаровича.

Преподавание в вузе не увлекало Александра Вольдемаровича. Лишь несколько 
лет он преподает геологию СССР в МГРИ, а потом целиком переключается на научно- 
исследовательскую работу в Геологическом институте АН СССР. У молодого ученого 
рано проявился организаторский талант. Он работает увлеченно, быстро, целеустремлен
но, умеет сосредоточить внимание на главных вопросах исследования и увлечь за со
бою других. Естественно, что он скоро становится не только известным ученым, но и 
организатором науки. В 27 лет он, кандидат геолого-минералогических наук, в 28 — 
главный инженер Таджикско-Памирской экспедиции, в 37 — доктор наук, в 43 — заме
ститель директора института. В 1956 г. А. В. Пейве избирается членом-корреспондентом 
АН СССР, в 1960 — директором Геологического института, в 1964 — академиком.

Для научного творчества Александра Вольдемаровича характерно бережное и 
очень внимательное отношение к фактическому материалу, смелость в переоценке тра
диционных представлений и неразрывная связь теоретических достижений с практиче
скими выводами. В военные годы поиски бокситов для алюминиевой промышленности 
Урала позволили ему заметить факты, необъяснимые теорией их происхождения з« 
счет процессов в коре выветривания. Пришлось совместно с коллегами пересмотреть 
теорию. В результате наука обогатилась пониманием вулканогенно-осадочного процес
са, а практика получила новые критерии поисков геосинклинальных бокситов. Вулка
ногенно-осадочный процесс оказался рудообразующим для многих полезных ископае
мых, что сейчас общепризнано и широко используется при поисках руд. В те ж е годы 
А. В. Пейве ввел понятие «глубинные разломы» и показал их роль в формировании 
структуры земной коры и размещении полезных ископаемых. Сейчас учение о глубин
ных разломах широко используется в теоретической и практической геологии. В 60-е 
годы А. В. Пейве берется за изучение горизонтальных движений земной коры, так как 
господствовавшие в то время представления о примате вертикальных движений оказа-



-лись бессильными в объяснении многих фактов. Он создает коллектив, целеустремлен
но изучающий горизонтальные движения, и в 1962 г. на большом новом фактическом 
материале доказывает их выдающуюся роль, возрождая незаслуженно забытый моби- 
лизм. Тогда ж е Александр Вольдемарович обращает внимание на поразительное сход
ство строения древних офиолитовых комплексов с современной океанической корой и 
предлагает рассматривать их как реликты океанов прошлого. Снова напряженная ис
следовательская и организаторская работа, кропотливый сбор фактов о строении офио
литовых поясов, о шарьяжах, снова создание мощного коллектива целеустремленно ра
ботающих геологов* многочисленные экспедиции, выступления в печати и на совеща: 
ниях. Работы на континенте дополняются исследованиями дна океана, строения пере
ходных зон, достигается глобальный масштаб исследования. Огромный фактический 
материал публикуется в серии монографий, изображается на нескольких по-новому со
ставленных тектонических картах. Используются разнообразные методы исследований, 
разрабатываются новые. В результате — убедительная обоснованность выводов о гло
бальных закономерностях преобразования океанической коры в континентальную, о 
стадиях этого процесса, о зонах их проявления. Практическое значение этих выводов 
трудно переоценить, так как они характеризуют фундаментальнейшее геологическое 
явление, преобразующее структуру и состав земной коры, определяющее ход рудооб
разующих процессов.

Александр Вольдемарович считает, что крупный научный результат можно полу
чить за 15—20 лет напряженной исследовательской работы. Но для этого нужно пра
вильно выбрать направление исследований и создать деятельный коллектив энтузиас
тов. А это значит, что руководитель должен обладать даром научного предвидения и 
организаторским талантом. Именно такими способностями и обладает Александр 
Вольдемарович, ставший признанным лидером советской геотектоники.

Научно-организационная и научно-общественная деятельность Александра Воль
демаровича обширна. Она осуществляется и внутри института, и в Академии наук 
СССР, и во всесоюзном, и в международном масштабах. Более 20 лет он директор 
Геологического института АН СССР, является членом и руководителем многих науч
ных комиссий, комитетов, редколлегий, обществ, конгрессов, совещаний, симпозиумов 
и т. д. Заслуги А. В. Пейве по достоинству оценены Советским правительством. Он — 
Герой Социалистического Труда, кавалер многих орденов и медалей, лауреат Государ
ственных премий.

Сердечно поздравляя Александра Вольдемаровича с семидесятипятилетием, ж е
лаем ему дальнейших творческих успехов, новых замыслов и свершений на благо 
науки.

Междуведомственный тектонический комитет



ВИКТОР ЕФИМОВИЧ ХАИН 
(К  70-ЛЕТИЮ СО ДНЯ РОЖ ДЕНИЯ)

26 февраля 1984 г. исполнилось семьдесят лет Виктору Ефимовичу Хайну, профес
сору геологического факультета МГУ, доктору геолого-минералогических наук, члену- 
корреспонденту Академии наук СССР. Талант выдающегося ученого, широта интересов, 
многогранная деятельность и активное участие в разработке и решении самых разно
образных научных и практических проблем геологии сделали Виктора Ефимовича 
одним из самых известных и авторитетных геологов в нашей стране и за ее преде
лами.

Виктор Ефимович Хайн родился в г. Баку. Там он окончил в 1935 г. Азербайджан
ский индустриальный институт и стал геологом. Уже в студенческие годы определи
лись его творческие способности, когда Виктор Ефимович провел первые самостоятель
ные исследования, научные результаты которых он изложил в статье «Геологические 
исследования и поиски нефти в Лагичских горах». После окончания института в тече
ние ряда лет Виктор Ефимович приобретал опыт полевых исследований. Он был на
чальником геолого-поисковой партии «Азнефтеразведки» и инженером геологического 
отдела Азербайджанского нефтяного научно-исследовательского института. В эти же 
годы сформировался фундамент его глубоких знаний в области теоретических проблем 
геотектоники. В ряде журналов он опубликовал статьи по таким общим проблемам, 
как соотношение орогенеза и эпейрогенеза, осцилляционный ритм земной коры и др. 
Обобщающий характер имело и его выступление на XVII сессии Международного гео
логического конгресса (1937 г.). Детальные экспедиционные исследования позволили 
Виктору Ефимовичу подготовить и успешно защитить в 1940 г. во ВСЕГЕИ кандидат
скую диссертацию «Фации юры и мела и история геотектонического развития Юго- 
Восточного Кавказа в мезозое».

Во время Великой Отечественной войны он находился в рядах Советской Армии, 
но его рост как ученого не прерывался, он продолжал исследование тектоники Юго- 
Восточного Кавказа и разработку проблем общей теории геосинклиналей. В 1947 г. за 
эти работы Виктору Ефимовичу присвоена ученая степень доктора геолого-минералоги
ческих наук. Две фундаментальные книги В. Е. Хайна — «Геотектоническое развитие 
Юго-Восточного Кавказа» (1950 г.) и «Геотектонические основы поисков нефти» 
(1954 г.) суммировали его богатейшие регионально-геологические материалы, внесли 
очень большой вклад в развитие теории геосинклинального процесса и выдвинули авто
ра в число ведущих специалистов в области геотектоники. Тонкость и точность разра
ботки в этих книгах ряда общих и частных тектонических проблем остались непрев
зойденными. На этом этапе началась и педагогическая деятельность Виктора Ефимо
вича в Азербайджанском индустриальном институте, сочетавшаяся с его научной 
работой в качестве старшего научного сотрудника и затем заведующего отделом 
Института геологии Академии наук АзССР.

С 1954 г. Виктор Ефимович работает в Московском университете на геологическом 
факультете и в Музее землеведения. Здесь особенноу полно раскрылось его многосто
роннее дарование ученого и педагога. Он преподает геотектонику и руководит аспиран
тами. Как воспитателя его отличают уважение к научным взглядам и интересам своих 
подопечных, предоставление им широкой самостоятельности, стремление выработать у 
будущих исследователей способность к всестороннему анализу тектонических процес
сов, и, кроме того, большое значение имеет его личный пример самоотверженного слу
жения науке. Виктор Ефимович осуществляет научное руководство экспедициями гео
логического факультета на Кавказе, в Карпатах, на Енисейском кряже, он ежегодно 
проводит многочисленные геологические маршруты и в этих, и во многих других регио
нах нашей страны, а также в ряде стран Европы, Азии, Северной и Центральной Аме
рики, Африки. В результате в круг его регионально-тектонических исследований вошла 
едва ли не вся поверхность Земли.

В этот период Виктор Ефимович создает серию важных обобщающих работ по та
ким главным научным направлениям геотектоники, как глубинная геология, эволюция 
тектоносферы, учение о геосинклиналях, формационный анализ и др. В сфере его инте



ресов, судя по публикациям, находятся и многие другие вопросы геологии — регио
нальной и нефтяной, неотектоники, геоморфологии и истории науки. В многочисленных 
докладах на научных совещаниях, конференциях, конгрессах, в научных дискуссиях он 
проявляет себя как блестящий оратор и мастер научной полемики. Особенно важным 
событием была публикация в 1964 г. его «Общей геотектоники» (второе издание 
в 1973 г.), по которой учились тысячи советских геологов. Это был замечательный 
вклад в отечественную геологическую науку, и книга широко известна за рубежом. 
Среди последующих работ Виктора Ефимовича выдающимся следует признать фунда
ментальный четырехтомный труд «Региональная геотектоника», работа над которым 
заняла более 10 лет. Это первое в мире систематическое тектоническое исследование 
поверхности всей планеты. Объединение с учеными Института геохимии и аналитиче
ской химии АН СССР им. В. И. Вернадского позволило подготовить и издать «Атлас 
литолого-палеогеографических карт Русской платформы и ее геосинклинального обрам
ления» (1961 г.) и четырехтомный «Атлас литолого-палеогеографических карт СССР» 
(1968— 1969 гг.). Совместно с Л. Э. Левиным Виктор Ефимович составил «Тектониче
скую карту Мира масштаба 1 : 25 000 000» (1982 г.), а в соавторстве с А. Б. Роновым 
и К. Б. Сеславинским — «Атлас литолого-палеогеографических карт мира. Поздний до
кембрий и палеозой континентов» (1984 г.). Под руководством и при непосредственном 
участии Виктора Ефимовича в последние годы создана «Международная тектоническая 
карта мира».

Виктора Ефимовича как ученого отличает одна важная черта. Часто исследователь, 
начав развивать какое-то научное направление, со временем может превратиться в кон
серватора — очень трудно пересматривать свои взгляды. У Виктора Ефимовича этой 
консервативной жилки нет. Он с симпатией встречает новые идеи и гипотезы и спосо
бен к переоценке собственных представлений.

В 1966 г. Виктор Ефимович Хайн избран членом-корреспондентом АН СССР по 
специальности «Геология и геофизика». В 1971 г. он назначен заместителем председа
теля Комиссии по международным тектоническим картам Отделения геологии, геофи
зики и геохимии АН СССР, в 1972 г. на XXIV сессии Международного геологического 
конгресса в Канаде избран Генеральным секретарем подкомиссии по тектонической 
карте мира, которая координирует международные исследования по составлению тек
тонических карт.

В свой юбилей Виктор Ефимович — один из ведущих ученых в области геотекто
ники и региональной геологии, автор более 500 печатных работ, в том числе несколь
ких монографий, имеющих широкую известность в СССР и за рубежом. Он обладав? 
огромным объемом информации, имеет широкую эрудицию и прекрасную память. 
К нему испытывают глубокую признательность и благодарность несколько поколений 
воспитанных им геологов, кандидатов и докторов наук. Виктор Ефимович ведет также 
большую организационную и общественную работу: он почетный доктор Парижского 
университета им. М. и П. Кюри, член многих научных обществ, ученых советов, комис
сий и редакционных коллегий геологических журналов.

В свое 70-летие Виктор Ефимович полон творческих планов и как всегда увлечен 
работой. Он по-прежнему активный «полевик» и ежегодный энергичный участник экспе
диций и экскурсий. Желаем дорогому Виктору Ефимовичу полного осуществления всех 
его замыслов, крепкого здоровья и новых творческих успехов.

Междуведомственный тектонический комитет



Г Е О Т Е К Т О Н И К А
№ 2 Март — Апрель 1984

Х Р О Н И К А

УДК 551.24

ОПЫТ СОСТАВЛЕНИЯ КАРТ ГЕОЛОГИЧЕСКИХ ФОРМАЦИИ

С 23 по 27 апреля в Симферополе состоялось рабочее совещание с экскурсиями по> 
теме «Опыт составления карт геологических формаций», организованное Институтом 
минеральных ресурсов Мингео УССР, секцией геологических формаций Междуведомст
венного тектонического комитета СССР и секцией геологии Московского общества ис
пытателей природы в соответствии с решением семинара «Тектонический анализ геоло
гических формаций», проведенного в 1979 г. во ВСЕГЕИ.

В работе совещания рабочей группы участвовали 27 специалистов из научно-ис
следовательских организаций и вузов Москвы, Ленинграда, Хабаровска, Киева, Таш
кента, Тбилиси, Фрунзе, Харькова и Симферополя.

Во время заседаний были заслушаны сообщения В. И. Попова — «Трансформация 
палеофациальных карт в палеоформационные», В. И. Драгунова — «Теоретические 
аспекты формациологии и формационной картографии», Джумалиева Т. Д. с соавто
рами — «Карта геологических формаций Киргизии» масштаба 1 :500 000, В. Ю. Запро- 
метова — «Структурно-формационное картирование геосинклинальных образований на 
примере Южного Тянь-Шаня», А. В. Турова с соавторами — «Триасово-юрские геологи
ческие формации на палеотектонических картах Западной Сибири, Казахстана и Сред
ней Азии», Э. В. Тамущунаса — «Формации Восточно-Украинского нефтегазоносного 
бассейна», Т. И. Добровольской — «Карта геологических формаций Крыма», Г. Л. Ки
рилловой с соавторами — «Ранги ассоциаций вулканогенно-осадочных пород при раз
ных масштабах исследований», Ю. С. Лебедева — «Железисто-кремнистые формации 
докембрия Украинского щита», 3. Д . Сапроновой с соавторами — «Бокситоносные фор
мации Средиземноморского пояса», И. В. Плешенко с соавторами — «Формационные 
карты девона западной части Южного и Среднего Тянь-Шаня и прогнозирование на их 
основе стратиформных месторождений свинца и цинка», Е. Г. Тихоненковой — «Зако
номерности локализации гидротермально-метасоматической аргилитизитовой формации 
Доно-Днепровского прогиба», Э. Н. Янова — «Карта геологических формаций СССР 
масштаба 1 : 2 5 0 0  000», В. М. Цейслера — «Геологические формации Горного 
Крыма».

На заседании были продемонстрированы карты с изображенными на них геологи
ческими формациями на территории СССР (м-б 1 :1 0  000 00 0 — 1 : 2 5 0 0  000), Казах
стана, Средней Азии и Западной Сибири (1 : 5 000 000), Северной Киргизии (1 : 500 000), 
Крымского полуострова (1 :200  0 0 0 — 1 : 2 5 0 0  000), Южного Тянь-Шаня (1 :500  000 и 
1 : 200 000) и др.

Во время экскурсии по юго-западному Крыму (руководитель В. М. Цейслер) и по 
восточному Крыму (руководители Т. И. Добровольская и 3. Д . Сапронова) участники 
совещания познакомились с основными геологическими формациями, выделяющимися 
в разрезе таврической серии и средней юры, верхней юры, мела, палеогена и неогена в 
окрестностях Симферополя, Бахчисарая, сел. Куйбышево, Богатого Ущелья, Орлиного, 
Байдарских ворот, г. Белокаменска, сел Тополевки, Планерского, Богатовки, Нового 
Света, г. Судака.

После обмена мнениями участниками совещания было отмечено:
3-а последнее время возросло значение формационных карт как основы для карт 

прогнозно-металлогенических, тектонических, палеогеографических инженерно-геоло
гических.

Большинство представленных для рассмотрения формационных карт нацелено на 
решение практических задач в связи с оценкой перспектив территорий на определенные 
типы полезных ископаемых, на реконструкцию палеотектонических и палеогеографи
ческих обстановок.

На формационных картах изображаются отдельные геологические формации и их 
части, группы формаций, ассоциации (комплексы) формаций, а также ряды формаций 
соответствующего стратиграфического интервала. Степень обобщения формационных 
подразделений зависит от масштаба карт и изученности разреза земной коры. При сход
стве состава или строения формации следует объединять в группы, ассоциации; при не
обходимости группирования формаций, различных по составу и строению,— выделять 
ряды формаций.

Изучение вещественного состава и строения толщ позволяет обособить однородные 
по этим признакам ассоциации горных пород — формаций, а изучение их генетической 
природы позволяет осуществлять палеотектонические, палеогеографические реконструк
ции на их основе.

Участники совещания обратились ко всем группам, занимающимся составлением 
карт геологических формаций, с просьбой о своевременной информации о проделанной.

ПО



работе и обмене результатами этой работы. Все мероприятия по изучению геологиче
ских формаций в разных аспектах должны концентрироваться у руководителей комис
сий секций геологических формаций Междуведомственного тектонического комитета: 
В. И. Драгунова (ВСЕГЕИ) — комиссия систематики и классификации формаций; 
В. И. Попова (Таш ГУ)— комиссия формации и палеогеографии; Д. В. Рундквиста 
(ВСЕГЕИ) — комиссия формации и минерагении; В. М. Цейслера (МГРИ) — комис
сия формации и тектоники и секция в целом.

Очередное рабочее заседание секции геологических формаций организует комиссия 
палеогеографии — В. И. Попов совместно с Междуведомственным литологическим ко
митетом в Ташкенте, в октябре 1983 г.

Участниками совещания отмечено, что его работа проходила в деловой и добро
желательной обстановке. Они выразили благодарность руководству и сотрудникам 
Института минеральных ресурсов за активное участие в организации совещания и 
экскурсий.

В. М. Цейслер
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ИСПРАВЛЕНИЕ: В таблицу на стр. 43 журнала «Геотектоника», № 6, 1983 вкрались неточности. Ниже публикуется исправленная таблица.
Основные этапы надвито- и покровообразования в северо-западном обрамлении Тихого океана
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В магазинах «Академкнига» 
имеются в продаже:

МЕХАНИЗМЫ ФОРМИРОВАНИЯ ТЕКТОНИЧЕСКИХ СТРУКТУР ВО
СТОЧНОЙ СИБИРИ. 1977. 112 с. 1 р. 02 к.
В сборнике рассматриваются разнообразные тектонические 

структуры Сибирской платформы и ее складчатого обрамления. За
трагиваются вопросы, касающиеся механизма развития тектониче
ских структур, особенностей строения природы энергетического 
источника тектонических деформаций.

Книга рассчитана на исследователей, работающих в области ре
гиональной и теоретической геотектоники, тектонофизики, а также 
интересующихся вопросами методики тектонических исследований.

СЕЙСМОГЕОЛОГИЯ ВОСТОЧНОЙ ЧАСТИ АЛТАЕ-САЯНСКОЙ ГОР
НОЙ ОБЛАСТИ. (Труды Института геологии и геофизики Сибир
ского отделения АН СССР. Вып. 399). 1978. 104 с. 1 р. 45 к.
В сборнике обобщаются материалы по сейсмогеологическим и 

неотектоническим исследованиям Алтае-Саянской горной области 
и ее сейсмическому районированию. Описаны многочисленные сей
смодислокации в Туве, Западном и Восточном Саянах, определен их 
абсолютный или относительный возраст, рассмотрены теоретиче
ские вопросы (понятия о сейсмогене, сейсмическом геоцикле) и 
методические приемы количественной характеристики новейших и 
современных тектонических движений земной коры.

Книга предназначена для геологов-тектоников, геоморфологов, 
сейсмологов и специалистов по сейсмостойкому строительству.
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