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Г Е О Т  Е К  Т О Н И К А
Март — Апрель 1985*

УДК 551.242.3(4.015+479)

К Н И П П Е Р А .  Л.

д в и ж е н и я  а в с т ри й с к о й  ф а зы  в о к е а н и ч е с к о й  к о р е
ТЕТИСА: ХАРАКТЕР ПРОЯВЛЕНИЯ, ПОСЛЕДСТВИЯ 

И ВОЗМОЖНЫЕ ПРИЧИНЫ

Движения австрийской фазы, охватившие Альпийскую складчатую об
ласть на рубеже раннего и позднего мела, проявлены не только в конти
нентальном обрамлении океанического бассейна Тетис, но и в его океаниче
ской коре. Этот этап деформаций, устанавливаемый при расшифровке вну
треннего строения офиолитовых аллохтонов, сопровождался деформациями 
и метаморфизмом и привел к изменению характера магматизма от осевого 
(толеитового) к внеосевому (дифференцированному). Австрийская фаза 
движений имеет глобальный характер и связана с перестройкой конвектив
ных ячей в мантии, которая привела к изменению полюса вращения плит 
и к формированию современной системы срединно-океанических хребтов.

Геологическая летопись Альпийской складчатой области хранит в се
бе историю неоднократных складчатых движений, сыгравших большую 
роль в формировании ее коры. Периоды этих деформаций, разделенные 
сначала (в триасе и юре) продолжительными промежутками времени, 
становятся затем, начиная с конца раннего мела, все более и более ча
стыми. Области их проявления иногда ограничены, характер выражения 
и интенсивность не одинаковы, но среди них выделяются крупные рево
люции, охватывающие всю территорию Средиземноморского пояса от 
Гибралтара на западе до Белуджистана и Бирмы на востоке. Примером 
таких фаз могут служить этапы деформаций конца раннего — начала 
позднего мела, конца позднего мела, позднего эоцена и среднего миоце
на. В задачу настоящей работы входит рассмотрение одной из таких 
фаз — австрийской, охватившей Средиземноморье на рубеже раннего и 
позднего мела. Этот выбор определяется тем обстоятельством, что следы 
деформаций этого этапа, давно известные в-материковом обрамлении 
океана Тетис, в последнее время были обнаружены и в его океанической 
коре. Поэтому представляется очень интересным рассмотреть характер 
их проявления в океанической коре и проследить геологические события, 
последовавшие за этим этапом. Эти данные могут оказаться весьма по
лезными для геологов, занимающихся строением и историей развития 
современных океанов. Некоторые аспекты этой проблемы были освеще
ны Г. С. Закариадзе и мною ранее [7, 16, 38].

Под австрийской орогенической фазой Г. Штилле [18, 56] понимал 
этап складкообразовательных движений, предшествовавших сеноманско
му веку, нижняя граница которого по последней изотопной геохроноло
гической шкале проводится на уровне 95±1 млн. лет1. В своей более 
поздней работе Г. Штилле [18] несколько расширил временной интер
вал проявления этих деформаций и включил в эту фазу и предальбские 
движения. В настоящей работе под австрийской орогенической фазой 
будет пониматься этап движений и связанных с ними деформаций, про
явивший себя в конце раннего — начале позднего мела, т. е. в интерва
ле возраста от 107±1 млн. лет (нижняя граница альба) до 91 ±1 млн. 
лет (верхняя граница сеномана).

В геологической литературе австрийская фаза обычно рассматрива
ется в ранге ранних, т. е. второстепенных фаз, предшествовавших основ
ной — завершающей фазе. Исключением является работа А. В. Пейве

1 Здесь и далее в тексте границы между стратиграфическими подразделениями* 
определенные изотопными методами, приводятся по данным последней хроностратигра- 
фической шкалы, приведенной в работах Ж . Одина и В. Кеннеди [45, 46].



[13], в которой этим движениям придается большое значение в истории 
формирования океанической коры Средиземноморья и образовании ее 
покровно-складчатой структуры.

Австрийская фаза складчатости, впрочем, как и другие фазы, уста
навливается по складчатым и покровно-складчатым деформациям, с ко
торыми иногда связан и метаморфизм вовлеченных в эти движения по
род. Это прямое следствие движений, обычно сопровождаемое резкой 
сменой палеогеографической обстановки. Косвенным выражением этого 
и любого другого орогенеза является также: а) замыкание структур од
ного типа и новообразование структур другого типа, что устанавливает
ся обычно или прямыми полевыми наблюдениями или сменой формаци
онных комплексов и б) этапы трансгрессией и регрессий. Эти два по
следних явления также приводят к смене палеогеографических условий, 
иногда, правда, не столь резкой.

Рассмотрим теперь, используя эти два принципа (т. е. характер де
формаций и метаморфизма, с одной стороны, и смену палеогеографиче
ской обстановки — с другой), характер проявления австрийской фазы 
движений в пределах Альпийской складчатой области от Испании на за
паде до Омана на востоке. При этом удобнее рассматривать проявление 
движений этого возраста в пределах однотипных палеогеографических 
областей, поскольку, как мы увидим далее, движения этой фазы прояви
ли в них себя по-разному.

В целом на территории Альпийской складчатой области к началу рас
сматриваемого времени существовало три группы палеогеографических 
(палеодинамических) обстановок [16].

К первой из них относится обширное пространство с корой океаниче
ского типа, разделявшее Африкано-Аравийский и Евразиатский матери
ки. В этом бассейне господствовала обстановка растяжения, сопровож
давшаяся формированием пород офиолитовой серии.

Ко второму типу палеогеографических обстановок относится обста
новка пассивной окраины, характерная для северного обрамления Аф
рикано-Аравийского континента и западной части южного обрамления 
Евразиатской континентальной плиты (от Франции дс северной Югос
лавии). Здесь, в обстановке растяжения формировались разнотипные 
осадочные и вулканические серии, тип которых и распределение в про
странстве указывают на прогрессивное углубление окраин в сторону 
бассейна с корой океанического типа.

Для остальной части южного обрамления Евразии свойствен третий 
тип обстановки — обстановка активной континентальной окраины, где 
в условиях сжатия были сформированы магматические серии (как вул
канические, так и плутонические) известково-щелочного характера.

ХАРАКТЕР ПРОЯВЛЕНИЙ АВСТРИЙСКОЙ ФАЗЫ 
В КОНТИНЕНТАЛЬНОМ ОБРАМЛЕНИИ ТЕТИСА

Описанная выше картина нарушается в предсеноманское время, во 
время столкновения Африканского и Евразиатского континентов, когда 
возникают складчатые системы Восточных Альп и продолжают форми
роваться складчатые пояса Динарид и Эллинид [24]. Особенно четко 
эти движения проявлены в Австрийских Альпах, где и были впервые вы
делены деформации собственно австрийской фазы [56]. Здесь происхо
дит формирование австрийской системы покровов, в которых участву
ют отложения, пассивной Африканской окраины и офиолиты океаниче
ского бассейна с их осадочной покрышкой, шарьированные на образо
вания Евразиатской пассивной окраины. Шарьирование сопровождает
ся прогрессивным метаморфизмом пород в амфиболитовой фации, а за
тем и регрессивным зеленосланцевым метаморфизмом, который связан 
с ростом термального купола (90 млн. лет [29]). В Динаридах и Элли- 
нидах продолжается начавшееся в поздней юре шарьирование офиоли- 
товых покровов на пассивную окраину Африканского континента. Это 
покровообразование сопровождается деформацией пород автохтона, об



разованием паравтохтонных пластин, зеленосланцевым и амфиболитовым 
метаморфизмом. Голубосланцевый метаморфизм этого возраста изве
стен в Вардарской зоне [24].

В пределах этой же части пассивной Евразиатской окраины интен* 
сивные предсеноманские деформации наблюдаются западнее — в Цент
ральных Альпах [61], в Воконтском троге [26] и в Пиренеях, где эта фа
за движений сопровождается метаморфизмом, излияниями базальтов 
и внедрением лерцолитовых протрузий [54].

На остальном обрамлении Тетиса, по удалении от Австрийских Альп, 
австрийская фаза складчатости проявлена не столь отчетливо. В преде
лах южной пассивной окраины, на Африканском континенте, наблюда
ется обширная позднеальбская трансгрессия [32] и происходит форми
рование флишевых прогибов, особенно вблизи столкнувшихся частей 
континентов (Лигуриды, Пиндский желоб и др.). В области Внешнего 
Загроса в это время происходит переориентировка структурного плана, 
и с этого момента все бассейны окраин Аравии приобретают альпийские 
простирания [44].

В пределах активной окраины Евразии движения австрийской фазы 
проявили себя достаточно четко. Крупное несогласие устанавливается в 
Болгарии и Восточном Понте, где сеноманские отложения перекрывают 
покровно-складчатую структуру [30, 57]. Трансгрессивное залегание 
альбских и сеноманских отложений описано как на Малом [17], так и 
на Большом Кавказе. В это же время происходит и крупная структур
ная реорганизация этой области: закладывается Бургасско-Понтий- 
ский — Аджаро-Триалетский прогиб [1, И, 30].

Таким образом, австрийский этап движений в континентальных ок
раинах Тетиса как фаза деформаций наиболее четко проявил себя в об
ласти столкновения континентальных масс и вблизи нее. По удалении от 
зоны столкновения эти деформации более ясны в активной — северной 
окраине Тетиса и менее четко устанавливаются в пассивном его обрам
лении. С этим же этапом связано и существенное изменение в строении 
океана Тетис: единый в юре и раннем мелу, он окончательно расчленя
ется на два бассейна — западный и восточный [16].

ХАРАКТЕР ПРОЯВЛЕНИЯ АВСТРИЙСКОЙ ФАЗЫ 
В ОКЕАНИЧЕСКОЙ КОРЕ ТЕТИСА

В настоящее время реликты океанической коры Тетиса представле
ны цепью аллохтонных пластин, сложенных породами офиолитового ком
плекса и надвинутых в подавляющем большинстве случаев на пассив
ные окраины океанического бассейна в позднем мелу. Поэтому следует 
ясно себе представлять, что в связи с такой структурной картиной исто
рия океанической коры Тетиса вычитывается из расшифровки внутрен
него строения офиолитовых аллохтонов. Движения австрийской фазы в 
океанической коре и ее последствия наиболее ясно устанавливаются в 
восточной части Альпийской складчатой области — от Турции на запа
де до Омана на востоке. В качестве примера офиолитового аллохтона, 
шарьированного на активную окраину, мы рассмотрим офиолиты Мало
го Кавказа. Массивы «периарабской офиолитовой дуги» [51], включаю
щие в себя офиолитовые массивы Кипра, Хатая — Баэр-Бассита и Ома
на дадут представление о строении океанической коры Тетиса, надвину
той на пассивную окраину.

Малый Кавказ (Севано-Акеринская зона). Здесь офиолитовые алло
хтоны надвинуты в середине коньякского века на разрезы активной ок
раины, строение которой подробно описано в ряде работ [1, 6, 8, 9, И]. 
В основании офиолитового аллохтона, выделяемого под названием Ипяк- 
ского покрова, располагаются все члены офиолитовой ассоциации (гарц- 
бургиты, расслоенный комплекс, дайковая серия и верхнеюрско-неоком- 
ская осадочно-вулканогенная серия, представленная как толеитовыми, 
так и щелочными базальтами [6, 37]). Верхняя часть аллохтонного ком
плекса слагается осадочно-вулканогенной серией, которая резко несог



ласно, с перерывом в основании и базальными конгломератами пере
крывает любые нижележащие породы офиолитовой ассоциации [5, 15, 
37]. Возраст этой верхней серии, выделенный в свое время С. Д. Соко
ловым [9] под названием Кылычлинского разреза, датируется альбом— 
сеноманом (в нижней части) и туроном в более верхних горизонтах раз
реза. Этап деформаций, предшествующий образованию этой серии по
род, устанавливается по брекчированию габбро и серпентинитов, буди- 
нированию диабазовых даек, метаморфизму (амфиболитовому и зелено
сланцевому). Внутри альбского — верхнемелового вулканогенно-осадоч
ного комплекса выделяются три типа разрезов, первый из которых сло
жен офиолитокластовыми турбидитами и олистостромами, второй — 
дифференцированной трахибазальтовой серией (трахибазальт — трахи- 
андезит — трахидацит), а третий — дифференцированной толеитовой 
серией (толеит — дацит) [5, 6]. Таким образом, в том океаническом бас
сейне, откуда были шарьированы офиолитовые аллохтоны, во-первых, 
четко устанавливается предальбский этап деформаций, а во-вторых, на
блюдается смена характера вулканизма. На смену недифференцирован
ным толеитовым и щелочным базальтам приходят дифференцированные 
серии, характерные для энсиматических островных дуг и подводных гор. 
Полевые взаимоотношения между доальбской и альб-туронской частя
ми офиолитового комплекса показывают, что предальбские деформации 
сопровождались тектоническим расчешуиванием пород офиолитового 
комплекса с последующим их выведением на дно морского бассейна и 
созданием расчлененного тектонического рельефа.

«Периарабская офиолитовая дуга» [51]. Строение офиолитовых мас
сивов, входящих в эту дугу, неоднократно описывалось в литературе, и 
все необходимые сведения по их внутреннему строению, тектоническому 
положению, петрологии и геохимии читатель может найти в соответст
вующей литературе. В настоящей работе мы подчеркнем лишь их неко
торые общие черты.

Все офиолиты «периарабской офиолитовой дуги» обдуцированы на 
пассивную окраину Африкано-Аравийской плиты в позднем сеноне. Вре
мя надвигания отдельных массивов внутри этого интервала времени не
сколько разнится. Так, например, на Кипре и в Баэр-Бассите оно совпа
дает с серединой Маастрихта [36, 41, 47], в Загросе оно предпозднекам- 
панское [34], а в Омане — предмаастрихтское [25].

Разрезы офиолитового комплекса в пределах «дуги» обладают наи
большей полнотой по сравнению с другими офиолитовыми разрезами 
этой части альпийской складчатой области. В их основании всегда рас
полагаются мантийные тектониты — гарцбургиты, сменяющиеся вверх 
сначала кумулятивным расслоенным габброидным комплексом, а затем 
и массивными габброидами, которые возникли в результате фракцион
ной кристаллизации толеитовой магмы. Толеитовый же состав имеют и 
породы комплекса параллельных даек и подушечные лавы (нижние по
душечные лавы Кипра и Баэр-Бассита, формация Геотаймс Омана). Эти 
вулканиты повсеместно перекрываются еще одним лавовым комплек
сом, выделенным под названием верхних подушечных лав на Кипре и в 
Баэр-Бассите, и формаций Олли и Ласайл в Омане [21]. В настоящее 
время представляется достаточно ясным, что эти, как бы единые в своей 
вертикальной последовательности офиолитовые комплексы состоят и из 
двух частей, формировавшихся в разных палеогеографических обстанов
ках.

К первой из этих групп относится большая часть офиолитового ком
плекса, от гарцбургитов до нижних подушечных лав включительно. Ис
ключительная полнота этой части разреза и присутствие мощного ком
плекса параллельных даек позволяет всем исследователям говорить о 
том, что эта группа пород была сформирована в пределах быстро рас
ширяющейся оси спрединга, т. е. в обстановке растяжения. Ко второй 
группе разрезов относятся верхние подушечные лавы Кипра и Баэр-Бас
сита и их аналоги в Омане, которые имеют внеосевой характер [21, 47, 
49, 50]. Об этом говорит бонинитовый тип верхних подушечных лав Кип-



pa [58], дифференцированный тип вулканитов формаций Олли и 
Ласайл Омана, варьирующий от пикритовых базальтов и андезитив до 
риолитов и обсидиановых стекол [21]. Эти вулканические серии возник
ли или в условиях энсиматических островных дуг (Кипр [58]), или же в 
пределах подводных гор и разделявших их грабенов (Оман [21]). Верх
ние подушечные лавы Баэр-Бассита, имеющие коматиитовую тенденцию, 
также образовались в пределах энсиматических островных дуг [47].

К сказанному следует добавить, что на Кипре, в Сирии и Омане 
верхние подушечные лавы располагаются несогласно на более нижних 
частях офиолитового разреза [20, 21, 47].

Для целей, поставленных в настоящей работе, существенным пред
ставляется определение того возрастного рубежа, на котором произош
ла смена геодинамической обстановки, отраженная в изменении состава 
вулканических серий.

Время формирования нижней части разреза офиолитового комплек
са Омана (до вулканитов формаций Лассайл и Олли) устанавливается 
по возрасту плагиогранитов, являющихся составной частью комплекса 
параллельных даек. Их возраст по цирконам дает цифру в 95 млн. лет 
[59], т. е. границу альбского и сеноманского веков. Близким является и 
возраст базальтов формации Геотаймс, в. верхней части которых в про
слоях радиоляритов определены раннесеноманские радиолярии [60]. 
В осадочных породах формаций Олли и Ласайл собраны сеноманские и 
сеноман-туронские радиолярии [60]. В связи с этим можно считать, что 
изменение характера вулканизма здесь произошло внутри сеноманского 
века.

Возраст верхних подушечных лав массива Троодос Кипра определя
ется по находкам сеноманских радиолярий в породах формации Пера- 
педи, которые перекрывают, эти базальты и состоят из радиоляритов и 
умберов [33]. Таким образом, возраст этой верхней вулканогенной се
рии здесь, так же как и в Омане, может считаться раннесеноманским 
или несколько более древним, и можно предполагать, что смена харак
тера вулканизма здесь также произошла вблизи рубежа раннего и позд
него мела.

Возраст формирования комплекса параллельных даек Хатая (север
ное продолжение массива Баэр-Бассит Сирии), подстилающих нижние 
подушечные лавы, оценивается в интервале возраста 150—110 млн. лет 
{40Аг/39Аг метод [27]), т. е. от оксфордского века до аптского включи
тельно. Учитывая полное сходство офиолитового разреза этого района 
-с разрезом массива Троодос, которые в современной структуре разделяет 
расстояние всего в 300 км, можно также предполагать, что верхние по
душечные лавы Баэр-Бассита имеют позднеальбский или сеноманский 
возраст.

Таким образом, как палеонтологические, так и радиометрические дан
ные позволяют считать, что изменение палеогеографических, а следова
тельно, и палеогеодинамических условий в океанической коре этой ча
сти Тетиса, в настоящее время представленной цепью офиолитовых ал
лохтонов «периарабской дуги», произошло в альб-сеноманское время.

С этой же эпохой связано начало ряда других геологических событий, 
также прочитываемых в офиолитовых аллохтонах.

Повсеместно в этой части Альпийской складчатой зоны в основании 
офиолитовых покровов (в подошве гарцбургитов) картируются чешуи 
апобазальтовых амфиболитов2, местами переслаивающихся с прослоя
ми метаморфизованных кремнистых и карбонатных пород. Время их об
разования отвечает позднему сеноману — раннему турону в Омане 
(90+3 млн лет [31, 39]), альбу —сеноману в районе Нейриза (94,9 ±  
+7,6 млн лет [40]) и турону — коньяку в Баэр-Бассите [63], сенома
ну — коньяку на Кипре [55] и сеноману — кампану в районе Антальи 
‘{64]. Таким образом, формирование этих метаморфических пород нача

2 Речь идет о настоящих амфиболитах, возникших в стрессовых условиях и обла
дающих типичной метаморфической структурой. Эти породы не имеют ничего общего 
с  породами, для которых типичен метаморфизм океанического типа.



лось на рубеже раннего и позднего мела и продолжалось в позднем ме
лу. Большинство исследователей связывают этот этап деформаций, при
ведший к образованию амфиболитов, с этапом сжатия, во время кото
рого внутри бассейна с корой океанического типа возникла зона субдук- 
ции, обусловившая метаморфизм пород в пододвигающейся плите [47}, 
или же произошло надвигание северного крыла срединно-океанического 
хребта на его южную часть, во время которого еще не остывший ман
тийный диапир, поднимавшийся внутри зоны спрединга, был приведен в 
соприкосновение с породами океанического слоя 2 [25] 3. В любом из 
этих вариантов образование амфиболитов происходило в условиях сжа
тия, которые сменили собой условия растяжения, необходимые для воз
никновения комплекса параллельных даек .

Для рубежа раннего и позднего мела характерно начало еще одного 
события, отличающего позднемеловой этап развития океанической коры 
Тетиса от его более ранних стадий.

В офиолитах «периарабской офиолитовой дуги», а также севернее ее 
в пределах горной системы Тавра, присутствуют тысячи изолированных 
диабазовых даек верхнемелового возраста (сеноман — кампан [35, 52, 
62]), секущих как тектонизированные дунит-гарцбургиты, так и рас
слоенные кумулятивные габбровые серии, что резко отличает их от ком
плекса параллельных даек Троодоса и Хатая. Эти дайки обладают чет
кими закалочными контактами, что говорит о том, что они внедрялись 
в уже остывшие породы. Дайки никогда не выходят за пределы офио- 
литовых аллохтонов в отложения автохтона или паравтохтона, которые 
представлены в этих районах преимущественно карбонатными разреза
ми платформенного типа. Этот факт говорит о том, что внедрение даек 
в офиолиты произошло до их шарьирования. Больше того, эти дайки се
кут амфиболиты [35], а в одном случае — в массиве Позанти-Кирсан- 
ти — и тектонический контакт (надвиг) между амфиболитами и гарц- 
бургитами [23]. Все эти факты ясно указывают на порядок событий в 
океанической коре: метаморфизм амфиболитовой фации во время надви
гания гарцбургитов — остывание — внедрение диабазовых даек — об- 
дукция на пассивную окраину.

Изложенный выше материал показывает, что на рубеже раннего и 
позднего мела в истории развития океанической коры Тетиса произошел 
существенный перелом, выраженный в смене палеогеографических усло
вий и начале тектонического расслаивания океанической коры. Зафик
сированные в австрийских деформациях, эти новые геодинамические ус
ловия (сжатие) обусловили и всю дальнейшую историю развития океа
нической коры, вплоть до момента ее обдукции на континентальные ок
раины в сеноне. Австрийская фаза движений в океане достаточно четко 
проявила себя в восточной части Тетиса и менее заметна на западе, хо
тя и здесь в сеноманском веке начинается сжатие, с которым связано 
формирование подводного поднятия, сложенного офиолитами (хребет 
Бракко )и начало его подводного разрушения [19].

ОБСУЖДЕНИЕ

Из материала, изложенного в статье, следует, что движения австрий
ской фазы в пределах рассмотренной части Альпийской складчатой об
ласти, во-впервых, проявили себя по-разному, но повсеместно, т. е. на 
огромных площадях; во-вторых, охватили как окраины океанических 
бассейнов, так и сами бассейны, что говорит о том, что они устанавли
ваются как в континентальной, так и в океанической коре; в-третьих, 
привели к частичному столкновению Евразиатского и Африкано-Ара
вийского континентов.

Это заставляет предполагать, что все вышеизложенные явления, по- 
разному выраженные в отдельно взятых геологических объектах, где они 
окажутся малозначительными при их раздельном рассмотрении, на са-

3 Следует отметить, что в советской литературе, правда, совсем с других позиций,, 
возможность образования метаморфических пород вблизи срединно-океанических хреб
тов предполагали А. В. Пейве [14] и Н. А. Богданов [2, 3].



Рис. 1. Относительное движение Африки, Иберии и Аравии по отношению к стабильнойг 
Европе от раннего апта до раннего сенона включительно. Современные контуры даны 
в качестве реперов. Горизонтальный вектор к северу от Апулии, на широте Понтид и 
в восточной части Средиземного моря указывает на направление и величину смещения 
Африки за период со 148 (ранний Оксфорд) до 112 млн. лет (ранний апт). Северо- 
восточные векторы дают направление смещения и его величину в километрах от 112“ 
до 80 (или 85) млн. лет (все по Ф. Патриа и др. [48]) (положение Апулии интерполи

ровано мною между ее положением на 148 и 80 млн. лет.— А. К.)

мом деле имеют под собой единую глобальную причину и связаны с со
бытиями, охватившими крупные по площади и мощные по вертикали 
сегменты земного шара. Представляется, что вся эта цепь событий во- 
всей ее сложности и разнообразии может быть удовлетворительно объ
яснена с позиций новой глобальной тектоники, при рассмотрении дви
жений Африкано-Аравийской плиты по отношению к Евразиатской.

Анализ относительного движения Африканской и Евразиатской плит, 
основанный на изучении рисунка и возраста магнитных аномалий Цент
ральной и Южной Атлантики, уже давно привел исследователей к выво
ду, что в раннем мелу произошло изменение полюса вращения Афри
канской плиты [22, 28]. Недавно коллективом французских геофизиков 
[48] был детально показан характер этого движения от конца лейаса 
(180 млн. лет) до границы эоцена — олигоцена (37 млн. лет). Для це
лей настоящей работы существенными представляются следующие два 
вывода этих авторов.

«1. От 180 млн. лет (конец лейаса) до середины мела (аномалия МО, 
110 млн лет), величина перемещения Африки по отношению к Европе и 
Иберии достигает 1200км, и его направление параллельно современно
му северному побережью Африки.

2. Между 110 и примерно 83 млн. лет направление движения изменя
ется: по-прежнему сдвиговое на западе по отношению к границе 
(плит. — А. К.) у оно становится косым и сжимающим (в направлении с 
юго-запада на северо-восток на меридиане Аравии) на востоке» [48, 
с. 365—366].

Характер движения Африканской плиты, начиная с нижней грани
цы аптского яруса по нижней сенон включительно, показан на рис. 1. 
Обращает на себя внимание изменение вектора движения Африканской 
плиты на рубеже в 112 млн. лет и существенное сокращение пространст
ва между Африканским и Евразиатским континентом, которое за 40 млн. 
лет сократилось на 800 км в районе современного Восточного Средизем-



иоморья и на 1000 км в р-не Персидского залива. Часть этого сокраще
ния вне всякого сомнения падает на интересующий нас период времени 
от раннего апта (112 млн. лет) до позднего сеномана (91 млн. лет).

Вряд ли можно считать случайностью, что австрийская фаза склад
чатости проявила себя внутри этого временного интервала.

На рис. 2 и 3 схематически показаны наши представления о палео
географической обстановке, господствовавшей в этой части Средизем
номорья в предаптское («доавстрийское») и раннесенонское («послеав- 
•стрийское») время. При сравнении этих рисунков видно, что наиболее 
серьезные изменения в палеогеографической обстановке произошли в за
падной части Средиземноморского пояса и внутри океанического прост
ранства Восточного Тетиса.

На западе, т. е. там, где океанический бассейн был наиболее узок 
[16, 48], направленный на восток дрейф Африки в комбинации с начав
шимися северо-восточными перемещениями привел к закрытию океани
ческого пространства и столкновению выступа Африкано-Аравийской 
’платформы (Адрии) с Европейским континентом, что вызвало бурные 
•складчатые деформации в области их коллизии и вблизи нее.

На востоке, где океанический бассейн был гораздо шире [16, 48], эти 
же движения не привели к столкновению континентальных блоков и 
главные деформации оказались сконцентрированными вдоль границ 
плит, т. е. вблизи оси срединно-океанического хребта, где в процессе 
•сжатия началось пододвигание океанической части Африкано-Аравий
ской плиты под Евразиатскую. Это привело к возникновению новой 
пнутриокеанической зоны субдукции, вблизи которой деформации ав
стрийской фазы проявили себя наиболее ярко. С заложением этой зоны 
связано и формирование энсиматических островных дуг с их своеобраз
ным внеосевым магматизмом, которые возникли в той части океаниче
ского бассейна, которая некогда располагалась к северу от оси спре- 
динга. Начавшись в «австрийское» время, внутриокеанические деформа
ции в этой части океанической коры, сопровождаемые ростом вулкани
ческих построек, продолжались и в позднем мелу, вплоть до обдукции 
океанических комплексов на их континентальные окраины.

Движение австрийской фазы в Средиземноморском складчатом поя
се не прервали альпийского цикла развития и не привели к формирова
нию протяженного складчатого пояса и гранитно-метаморфической ко
ры. С этой точки зрения их, казалось бы, никак нельзя сравнивать с та
кими глобальными фазами, как позднесилурийская, предсреднекаменно- 
угольная или среднемиоценовая, которые сопровождались существенной 
перестройкой лика нашей планеты и во время которых были оконча
тельно оформлены покровно-складчатые сооружения каледонид, герци- 
нид и альпид. Если строго следовать взглядам сторонников новой гло
бальной тектоники, а как это ясно из предыдущего текста статьи ее ав
тор разделяет основные положения этой гипотезы, то возникновение 
складчатых поясов следует связывать со столкновением крупных конти
нентальных блоков в результате относительного встречного движения 
литосферных плит, транспортируемых конвекционными потоками. Эти 
конвекционные потоки группируются в ряд конвекционных ячей, стро
го связанных между собой в пространстве и существующих в мантии в 
течение длительных промежутков времени. Следует считать, что изме
нение полюса вращения любой крупной плиты, к которым относится и 
Африка, связано с изменением характера течений в конвекционной ячей
ке. Продолжая эту логическую цепь рассуждений и предполагая, что все 
конвекционные ячейки нашей планеты тесно связаны между собой, мож
но думать, что изменение направления конвекционных потоков в одной 
из ячей должно привести к их переориентировке во всех других. Из этого 
следует, что движения австрийской фазы должны были проявиться 
вдоль границ крупных плит на всей нашей планете и в том числе на глу
боких ее горизонтах, т. е. в океанической коре. С этой точки зрения 
большой интерес представляет собой взаимоотношение аномалий груп
пы М, обнимающих собой интервал возраста от келловея (М29) до позд-



Рис. 2. Схема, иллюстрирующая палеогеографическую обстановку в Альпийской склад
чатой области к началу раннего апта. Контуры континентальных блоков даны Ф. Пат- 

риа и др. [48]. (положение Апулии — см. объяснения к рис. 1)
1 — пассивная окраина; 2 — активная окраина; 3 — энсиматические островные дуги и 
вулканические подводные горы; 4 — океаническая кора; 5 — зоны субдукции; 6 — сре
динно-океанический хребет (предполагаемое положение); 7 — условные границы кон

тинентальных плит, увеличенные за счет их нежестких краев; 8 — сдвиг

Рис. 3. Схема, иллюстрирующая палеогеографическую обста
новку в Альпийской складчатой области к концу раннего се- 
нона. Контуры континентальных блоков даны по [48]. Услов

ные обозначения те же, что и на рис. 2

него апта (МО), с более молодыми аномалиями начиная от 34-й (гра
ница раннего и позднего сенона), которые связаны уже с системой сов
ременных срединно-океанических хребтов.

Как это хорошо видно из карты магнитных аномалий современных 
океанов [10], простирание аномалий первой группы всегда дисконформ- 
но по отношению к аномалиям второй группы. Так, например, к северу



от Алеутской гряды простирание аномалий M l—М13 перпендикулярно к: 
аномалии 25 (середина палеоцена), располагающейся к югу от этих ос
тровов. В центральной части Пацифики группа аномалий МО—М295 
ориентирована почти под прямым углом к системе аномалий ВТП 1—32. 
В Индийском океане, к западу от Австралии и к востоку от хребта Де
вяностого градуса, аномалии МО—МП косо подходят к аномалиям 17— 
34. Около восточного побережья Африки, к северу от о. Мозамбик, раз
ница в простираниях аномалий МО—М21 и 22—28 достигает 45°. Доста
точно четко это «несогласие» выражено и вдоль восточного побережья 
Северной Америки между аномалиями МО—М25 и аномалией 34, вхо
дящей в систему аномалий Срединно-Атлантического хребта. Все эти: 
факты могут свидетельствовать в пользу высказанного выше предполо
жения о глобальной перестройке конвективных течений в мантии на ру
беже раннего и позднего мела. Начавшись в конце апта, эта перестрой
ка продолжалась вплоть до раннего сенона включительно. В процессе 
ее началась реорганизация срединно-океанических хребтов, сопровож
даемая их быстрым ростом [42, 43], а также формирование грандиоз
ных вулканических поднятий в западной части Тихого океана [53]. След
ствием этих же глубинных событий является начало открытия Северной 
Атлантики и окончательный отрыв Индийского континента от Африки 
[4, 48]. Косвенным выражением тех же событий является и обширная 
сеноманская трансгрессия, охватившая почти все континенты [53] и так 
называемый среднесеноманский перелом, выраженный во внезапном 
увеличении отношения планктон/бентос [12]. Странным образом с этим 
же периодом совпадает и длительная безынверсионная эпоха в истории 
Земли.

Выше мы предположили, что изменение полюса вращений Африкан
ской плиты связано с перестройкой характера конвекционных течений. 
С чем связана эта перестройка, можно только гадать. Вряд ли причину 
этих событий следует искать в частичной коллизии Африканского кон
тинента с Европейским. Трудно предполагать, что такое локальное явле
ние может породить столь грандиозные глобальные изменения, хотя, ко
нечно, и эта точка зрения имеет право на существование. По мнению ав
тора, коллизия (в том числе и частичная) скорее должна привести к 
тектоническому расслоению литосферы и не затронуть глубин мантии.

Все сделанные выше заключения, если конечно они справедливы, мо
гут привести к следующему выводу: австрийская революция, относитель
но слабо выраженная в верхних частях литосферы по сравнению с та
кими привычными нам тектоническими рубежами, как каледонский, гер- 
цинский или альпийский, является следствием перестройки в глубинных 
частях нашей планеты, которая обусловила всю последующую (вплоть 
до современности) кинематику крупных литосферных плит. В этом смыс
ле все последующие фазы складчатости в Альпийской складчатой обла
сти, в том числе и завершающая — среднемиоценовая, являются как бы 
следствием австрийской фазы.

Итак, крупные переломы в истории развития Земли связаны не с за
мыканием складчатых систем во время закрытия океанических прост
ранств, а с более ранними эпохами, во время которых в результате гло
бальной перестройки конвекционных ячей происходит изменение полю
сов вращения плит и этапы растяжения сменяются сжатием. Такие пе
риоды проявлены главным образом в породах океанической коры, не 
сопровождаются формированием протяженных складчатых поясов и 
обычно выделяются геологами под названием ранних фаз складчатости. 
Легко устанавливаемые при картировании поверхности нашей планеты 
«завершающие» фазы складчатости, при таком понимании, являются как 
бы следствием более древних глубинных событий, проявленных в исто
рии развития складчатых областей в виде «ранних» фаз складчатости.

Автор искренне благодарен А. А. Моссаковскому и С. В. Руженцеву^ 
прочитавшим статью и сделавшим ряд полезных замечаний.
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ОСОБЕННОСТИ РАЗВИТИЯ АКТИВНЫХ РАЗЛОМОВ

Рассматриваются способы и результаты изучения молодых (поздне- 
плейстоцен-голоценовых) тектонических движений в зонах активных раз
ломов. Импульсный режим характеризуют повторяющиеся через сотни 
лет быстрые сейсмогенные подвижки, разделенные эпохами покоя. Крипо- 
вый режим отличается непрерывными медленными движениями, сочетаю
щимися со сравнительно слабыми землетрясениями. Импульсно-криповый 
режим сочетает черты двух первых типов. Некоторые разломы характери
зуются синхронностью движений на всем протяжении, другие — асинхронно
стью подвижек и изменчивостью режимов от одного участка к другому. 
Приводится классификация активных разломов по режимам молодых и 

«современных движений. Режимы тектонических движений зависят от фи
зических свойств пород земной коры в зоне разлома и могут служить сред
ством изучения этих свойств. Вместе с тем выявляемые на примерах голо- 
ценовых подвижек зависимости помогут понять режимы тектонических дви
жений геологического прошлого.

Существующие методы регистрации тектонических смещений геоло
гического прошлого, опирающиеся на анализ изменений фаций и мощно
стей отложений, позволяют определять лишь усредненные скорости дви
жений за продолжительные интервалы времени. Однако известны гео
логические образования, возникающие при переменной скорости текто
нических движений, причем скорость изменяется быстро и неоднократно. 
Таковы, по-видимому, флишевые толщи и дайкоподобные жерловые те
ла вулканов. Для понимания условий их образования нужно знать ре
жим тектонических движений. С особенностями режима движений свя
зано и своеобразие некоторых парагенезисов структур.

Не имея пока возможности определять режимы движений геологи
ческого прошлого, тектонисты проявляют все больший интерес к режи
мам современных движений, изучаемых инструментальными методами— 
геодезическими и сейсмологическими. Но для многих активных зон пе
риоды проведения таких инструментальных наблюдений недостаточны, 
чтобы создать истинное представление о режиме движений. Необходи
мо изучить более продолжительный интервал времени — голоцен, а 
иногда и конец плейстоцена. Это удается сделать геолого-геоморфоло
гическими методами [4].

В предлагаемой статье излагаются результаты исследования режи
мов молодых, голоценовых, тектонических движений по активным раз
ломам. Основное внимание уделяется сдвигам, поскольку в них мини
мально проявляется действие локальных факторов, вызывающих нере
гулярные колебания величин смещений вкрест направления движений, 
и поэтому более отчетливо проступают общие закономерности.

Геолого-геоморфологическое изучение голоценовых и современных 
перемещений по разломам показало (насколько позволяет судить точ
ность метода), что в течение тысяч и десятков тысяч лет перемещения 
происходят однонаправленно, но их интенсивность изменяется со време
нем. По особенностям таких изменений различаются три режима дви
жений — импульсный, импульсно-криповый и криповый.

Импульсный режим характеризуется редкими перемещениями при 
катастрофических ( М ^ 7,5) землетрясениях, когда в зоне разлома про
тяженностью в сотни километров практически мгновенно возникает сме
щение в несколько метров. Такому импульсу предшествует период покоя 
продолжительностью от первых сотен до тысячи и более лет, в течение 
которого заметных перемещений не происходит.



Суммарное смещение при импульсно-криповом режиме движений 
также складывается главным образом из подвижек при сильных (М ^  
>7,5) землетрясениях, но более или менее значительная доля переме
щений приходится на более слабые толчки и местами медленные дви
жения (крип). Периоды относительного покоя между сильными сейсми
ческими импульсами обычно не столь велики, как в структурах с импуль
сным режимом. В островных дугах Тихого океана, для которых характе
рен импульсно-криповый режим современного тектонического развития, 
эти периоды, как правило, не превышают 200 лет [5].

При криповом режиме ведущая роль в суммарном смещении принад
лежит непрерывным медленным движениям. Так развивается, например, 
Сурхоб-Илякская зона активных нарушений на северо-западном обрам
лении Памира [4]. Здесь по Сурхобскому надвигу скорость современ
ного крипа достигает 2 см/год, испытывая значительные временные ко
лебания [17]. Подобные колебания отмечены и в зоне правого сдвига 
Калаверас в Калифорнии: в 1910—1929 гг. там скорость крипа была ма
ла, затем возросла до 0,8см/год, а после 1961 г. достигла 1,7 см/год [21]. 
Слабые землетрясения в структурах с криповым режимом происходят 
очень часто, а землетрясения средней силы повторяются через десятки 
лет. На участке разлома Сан-Андреас в Калифорнии между Лос-Гато
сом и пос. Чолам, для которого характерен именно такой режим движе
ний, выявлено ускорение крипа в течение нескольких лет перед и после 
землетрясений средней силы (М=5—5,5) в июле — августе 1966 г. [9] 
и после землетрясений средней силы ( М = 4—5) в 1971—1973 гг. [19].

Активные разломы разнообразны не только по режимам голодено
вых движений, но и по особенностям распределения смещений в зоне 
разлома. Различаются разломы с единообразным режимом синхронных 
движений на всем протяжении и разломы, разные участки которых раз
виваются по-разному. Развитие разломов и систем разломов первого ти
па названо синхронным, а второго типа — асинхронным.

Типичный пример синхронного развития представляет субширотный 
Хангайский разлом Северной Монголии (рис. 1, а; таблица), вдоль ко
торого на протяжении 450 км зарегистрированы позднечетвертичные 
левосдвиговые смещения. 23 июля 1905 г. произошло Хангайское зем
летрясение магнитудой 8,7, при котором на 370-километровом участке 
разлома имел место левый сдвиг амплитудой до 5,5 м (рис. 1, б). Сме
щение охватило, таким образом, более 80% длины активного разлома. 
Никаких проявлений активности разлома после 1905 г. не обнаружено.

Чтобы выяснить, насколько подобные сейсмические катастрофы ха
рактерны для зоны Хангайского разлома, на его 15-километровом от
резке по северному склону хребта Даган-Дэл были определены ампли
туды голоценовых смещений всех ложбин, оврагов и других форм релье
фа, пересеченных разломом. Построенная на основе этих определений 
гистограмма (рис. 1, в) показала, что для рассматриваемого отрезка 
разлома характерны смещения (м) на 5,5+0,5; 11 +  1; 16,5+1,5; 22+0,5; 
28,5+1,5; 33±1; 40±1; 45+1, тогда как промежуточные величины сме
щений малочисленны или отсутствуют. Первый из указанных максиму
мов соответствует подвижке при землетрясении 23 июля 1905 г. Очевид
но, остальные максимумы характеризуют суммы этой подвижки и пред
шествовавших импульсов движений, связанных с такими же сейсмиче
скими событиями и отразившихся в смещениях форм рельефа, которые 
уже существовали во время тех событий. Показательно, что подвижка 
при каждом более раннем импульсе наращивала суммарное смещение 
по разлому на примерно одинаковую величину — около 5,5 м, т. е. гео
логический эффект и, вероятно, энергетические параметры древних зем
летрясений были сходны с катастрофой 1905 г. Для проверки получен
ных результатов был изучен другой 10-километровый отрезок разлома 
юго-восточнее пос. Дзун-Хангай. Большинство максимумов голоценовых 
смещений подтвердилось.

На отдельных участках Хангайский разлом отклоняется от генераль
ного направления, и в таких местах появляется растягивающая компо-
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Тип Примеры, характеризующие 
отдельные группы Характеристика групп Режим движений

Зона Хангайского раз- 
ас лома (Северная Монго- 
8 лия)
кик
1
2

5
8
Си

аsКU

Зона Северо-Анатолий
ского разлома (Малая 
Азия)

Зона разломов, в которой импульс дви
жения, связанный с катастрофическим 
землетрясением, распространяется на 
всю длину зоны практически одновре
менно; импульсу предшествует длитель
ная (сотни лет) эпоха; в течение кото
рой движения почти или совсем не ощу
тимы
Зона разломов, в которой импульсы дви
жений при сильных землетрясениях по
следовательно охватывают разные участ
ки зоны в течение исторически короткого 
(десятки лет) времени; этому предшест
вует длительная (сотни лет) эпоха, в 
течение которой на всех участках дви
жения почти или совсем не ощутимы

свЯ
8

а

Ояяо
Си

Курило-Камчатская 
сейсмофокальная зона 
(северо-восток Азии)

Зона разлома Сан-Анд
реас (запад Северной 
Америки)

Система разломов, состоящая из отдель
ных участков протяженностью 100— 
300 км, в каждом из которых импульсы 
интенсивных движений при катастрофи
ческих землетрясениях чередуются с эпо
хами относительного покоя; импульсы 
и эпохи ослабления движений асинхрон
ны на разных участках, но продолжи
тельность цикла всюду примерно одина
кова (140+60 лет)
Зона разломов, состоящая из протяжен
ных (200—300 км) участков, система
тически различающихся режимами позд
неголоценовых и современных движений

Зона Кобдинского раз
лома (Западная Монго
лия)

Зона разломов, состоящая из протяжен
ных (200—300 км) участков двух типов: 
первый тип характеризуется интенсив
ными позднеголоценовыми движениями, 
но, вероятно, более слабыми движения
ми на предыдущей стадии позднечетвер
тичного развития, а второй тип — почти 
не ощутимыми позднеголоценовыми дви
жениями, но интенсивными движениями 
в раннем голоцене или позднем плейсто
цене

Импульсный

Импульсный илш
импульсно-кри-
повый

Импульсно-кри~
повый

На двух участ
ках импульсных,, 
на двух других 
криповый или 
импульсно-кри- 
повый
Импульсный на 
всех участках

нента смещений. Образуются грабены и сбросовые уступы, с которыми: 
связаны замкнутые котловины и подпруживания ручьев и оврагов. В пе
риоды покоя уступы-запруды промываются ручьями, а впадины запол
няются аллювиально-пролювиальными отложениями. Замкнутые грабе- 
нообразные котловины также заполняются обломочным материалом со 
склонов. После очередного импульса движений подпруживающие усту
пы возобновляются, а замкнутые котловины углубляются. И те, и дру
гие нередко становятся маленькими озерами, в которых осаждается тон
кообломочный, насыщенный органикой материал. Его возраст, который 
в ряде случаев удалось определить радиоуглеродным методом, близок 
к возрасту сейсмического импульса. Так, на берегах небольшого озера 
Уртын-Нур, возникшего в восточной части Хангайского разлома из-за 
грабенообразного проседания и подпруживания ручья системой сбросов, 
помимо следов землетрясения 1905 г. сохранились озерно-болотные от
ложения, связанные с четырьмя предшествовавшими импульсами дви
жений. Их радиоуглеродный возраст, определенный Л. Д. Сулержицким 
в Геологическом институте АН СССР: 920+60—1090± 50; 2380+80; 
2690+110—2990+90 и 3720+160 лет. Сопоставление разрезов оз. Ур
тын-Нур с разрезами других грабенообразных и подпрудных котловин



зоны разлома (рис. 2) позволило предположить, что сейсмические им- 
™льсы подобные землетрясению 1905 г., имели место в зоне Хангайско
го разлома примерно 1050, 1400, 1800, 2400, 3000, 3800 и 4300 лет назад. 
Отсюда средняя повторяемость таких землетрясений около 600 лет.

Такой же режим голоденовых движений выявлен в зоне субширотно
го Долиноозерского левого сдвига в Гобийском Алтае (см. рис. 1, а). 
Последнее катастрофическое землетрясение (М =8,3) произошло здесь
4 декабря 1957 г. При этом на 270-километровом отрезке разлома воз
никло левое сдвиговое и взбросо-сдвиговое смещение амплитудой до
5 м [2]. На 12-километровом участке разлома восточнее родника Улан-

Рис. 1. Характеристики активности Хангайского разлома, Северо-Западная Монголия 
а — разломы Западной и Северо-Западной Монголии, активные в позднем плейстоцене 
и голоцене, до [4, 6] с дополнениями (1 — активные разломы, стрелками показано на
правление сдвиговых смещений; 2 — участки детальных наблюдений (цифры на схеме): 
1 — Хангайский разлом, северный склон хребта Даган-Дэл, 2 — Хангайский разлом 
юго-восточнее пос. Дзун-Хангай, 3 — Долиноозерский разлом восточнее родника Улан- 
Булак, 4 — Кобдинский разлом между долинами Дунд-Ус и Цаган-Бургас-Гол, 5 — Коб- 
динский разлом в районе долины Хавцалын-Гол и родника Чихтэйн-Булак); б — рас
пределение смещения при землетрясении 1905 г. вдоль Хангайского разлома (по оси 
абсцисс — протяженность разлома с запада на восток, но оси ординат— амплитуда 
левосдвигового смещения 1905 г. в м); в — гистограмма распределения амплитуд позд
неголоценовых левосдвиговых смещений мелких форм рельефа на 15-километровом от
резке Хангайского разлома по северному склону хребта Даган-Дэл (по оси абсцисс— 
амплитуды смещений в м, по оси ординат — количество смещенных водотоков и других

мелких форм рельефа)

Булак, где амплитуда смещения 1957 г. возрастает с запада на восток 
от 2,7 до 3,3 м, были измерены все сдвиговые смещения оврагов и других 
молодых форм рельефа, пересеченных разломом. Обнаружены четкие 
максимумы смещений, отличающиеся один от другого на 3,0+0,5 м (рис.
3). Морфологические особенности смещенных оврагов дают основание 
полагать, что катастрофические землетрясения происходили здесь чаще, 
чем в зоне Хангайского разлома.

Несколько иной, но в принципе похожий режим голоценовых движе
ний характерен для 1400-километровой системы субширотных Северо- 
Анатолийских правых сдвигов. Хотя на многих участках системы обна
ружены позднечетвертичные правые смещения [8, 26], признаки движе
ний с античных времен до конца XIX в. отсутствуют [10]. В 1912 г. про-
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Рис. 2. Сопоставление разрезов горных выработок в склонах мелких подпрудных озер 
и замкнутых котловинах зоны Хангайского разлома 

1 — почвенный слой; 2 — щебень; 3 — гравий; 4 — грубозернистый песок; 5 — средне- 
и мелкозернистый песок; 6 — супесь; 7 — суглинок и глина; 8 — суглинки и глины, реже 
супеси, обогащенные органическим веществом; 9 — торфяник; 10 — поверхности раз
мыва, 11 — радиоуглеродные определения возраста отложений, выполненные в Геоло
гическом институте АН СССР в 1982 г. (3032 =  2690+110 лет; 3033=1090+50 лет; 
3034 =  3720+160 лет; 3035 =  4280+250 лет) и 1983 г. (3262 =  2370+80 лет; 3264 =  
=  920+60 лет; 3265=2990+90 лет; 3266=1300+250 лет; 3274=4210+80 лет; 3288 =  
1400+100 лет; 3290=1780+200 лет; 3291=3870+180 лет; 3293 =  2360+100 лет; 
3295=4340+20 лет; 3296=3280+180 лет; 3297=2950+150 лет); 12 — предположи
тельные места катастрофических землетрясений на шкале времени. Местоположение 
разрезов: 1 — верховья р. Дунд-Гол в западной части разлома; 2 — северо-западнее 
пос. Ундэр-Хангай (сочленение Хангайского и Ундэр-Хангайского разломов); 3 — запад
ное окончание хребта Даган-Дэл; 4 — правый берег р. Джарантайн-Гол; 5 — в 20 км 
западнее оз. Уртын-Нур; 6 — в 12 км западнее оз. Уртын-Нур; 7 — южный берег оз.

Уртын-Нур в восточной части разлома; 8 — западный берег оз. Уртын-Нур

изошло сильное землетрясение на западе системы непосредственно к се
веру от Дарданелл. За ним последовали сильные землетрясения 1939, 
1942, 1943, 1946, 1953, 1966 и 1976 гг. При землетрясениях возникли раз
рывы протяженностью от 15 до 280 км (рис. 4), и в итоге движений по

ним произошел суммарный правый сдвиг до 
4 м при поднятии южного крыла системы 
разломов амплитудой до 1 м'[16, 25, 26]. По 
геологическим последствиям эта серия зем
летрясений представляет собой импульс 
движений, аналогичный импульсу 1905 г. 
в зоне Хангайского разлома, но растянутый 
во времени на 64 года.

В отличие от активных зон типа Хангай- 
ской и Северо-Анатолийской разные участ
ки асинхронно развивающихся активных 
зон испытывают ускорения движений в раз
ное время и иногда с разной периодично
стью. В зависимости от соотношений време
ни и характера подвижек на таких участках 
среди изученных асинхронно развивающих
ся зон намечаются три группы. Участки ак
тивной зоны, относимой к первой группе, 
различаются лишь временем главного им
пульса движений при сходном, импульсно- 
криповом режиме развития на всем протя
жении зоны. Во второй группе участки ак
тивной зоны различаются режимами дви
жений. Если в обеих группах активных зон

Рис. 3. Гистограмма распреде
ления амплитуд позднеголоце
новых левосдвиговых смещений 
мелких форм рельефа на 12-ки
лометровом отрезке Долино- 
озерского разлома восточнее 
родника Улан-Булак, Ю го-За
падная Монголия (см. поясне

ния к рис. 1, в)



Рис. 4. Участки зоны Северо-Анатолийского разлома, по которым 
произошли подвижки при землетрясениях: 1 — 21 ноября 1939 г., 
2 — 26 декабря 1939 г.; 3 — 20 декабря 1942 г.; 4 — 20 июня 1943 г., 
5 — 27 ноября 1943 г., 6 — 1 февраля 1944 г., 7 — 31 мая 1946 г., 
5 — 18 марта 1953 г. (1—8 — [16]), 9 — 19 августа 1966 г. [26],

10— 1912 г. [8]

позднеголоценовые подвижки так или иначе происходят на всем их про
тяжении, то в третьей — такими движениями охвачена лишь часть ак
тивной зоны. Другие ее участки сейчас испытывают весьма слабые сме
щения, но характеризовались максимальными для данной зоны подвиж
ками прежде, в раннем голоцене или позднем плейстоцене. Поэтому 
можно предполагать длиннопериодную, через тысячи или десятки тысяч 
лет, миграцию участков наибольших перемещений вдоль активных зон 
третьей группы.

Примерами асинхронно развивающихся зон первой группы являются 
островные дуги и активные материковые окраины Тихого океана. Основ
ная часть сейсмической энергии в каждом участке таких зон выделяется

Рис. 5. Схема разлома Сан-Андреас в 
Калифорнии (а) и гистограмма распре
деления амплитуд позднеголоценовых 
правосдвиговых смещений мелких водо
токов на 110-километровом отрезке 
разлома между пос. Чолам и пунктом 
Камп Дикс [27] (б; см. пояснения к

рис. 1, в)
1 — мыс Мендосино, 2 — Лос-Гатос, 3— 
пос. Чолам, 4 — Камп Дикс, 5 — пере
вал Кахон; СФ — г. Сан-Франциско,
ЛА — г. Лос-Анджелес, К — Калифор

нийский залив

при катастрофических землетрясениях с магнитудами ^7 ,5 . Тогда же 
происходят и наиболее значительные, до нескольких метров, перемеще
ния земной поверхности. Участок активной зоны, охваченный смещением 
при катастрофическом землетрясении, обычно имеет протяженность 
100—300 к м 1. Повторяемость катастрофических землетрясений в каж
дом таком участке Курило-Камчатской и Японской островных дуг 
С. А. Федотов [5] оценивает в 140+60 лет. Примерно такую же (100— 
200 лет) величину она имеет в других активных структурах Тихоокеан
ского обрамления. В периоды между катастрофами происходят более 
слабые землетрясения и, возможно, крип. Катастрофические землетрясе
ния последовательно охватывают разные участки островной дуги или ак
тивной материковой окраины. Успешные попытки прогнозирования мест 
будущих катастрофических землетрясений, исходя из последовательно
сти их возникновения на разных участках активной зоны, свидетельству
ют об однородности условий современного тектогенеза. По-существу та
кие участки различаются лишь фазами сейсмотектонического цикла. Не 
вполне ясно, устойчивы ли эти участки в течение длительного времени, 
например голоцена. Данные об исторических землетрясениях Японии, 
охватывающие промежуток времени почти полторы тысячи лет [5], как 
будто указывают на стабильное положение участков.

1 При Чилийском землетрясении 1960 г. (М =8,5) и Аляскинском землетрясении 
1964 г. (М =  8,4) движения охватывали участки активных зон протяженностью в 800— 
1000 км, а подвижки достигали 20 м [18]. Но такие события исключительны.



Примером асинхронно развивающейся активной зоны второй группы 
является простирающийся на северо-запад 1000-километровый правый 
сдвиг Сан-Андреас (рис. 5, а). Голоценовые и даже исторические по
движки известны на всем протяжении разлома, но его участки разли
чаются их величинами и распределением во времени [7]. Два участка 
зоны разлома: северный — от мыса Мендосино до Гос-Гатоса (400 км) 
и южный — от пос. Чолам до перевала Кахон (308 км) характеризуют
ся редкими катастрофическими землетрясениями с магнитудами не ме
нее 8. На южном участке такой катастрофой было Калифорнийское 
(Форт-Техонское) землетрясение 1857 г., при котором вдоль разлома про
изошел правый сдвиг на расстояние до 9—12 м [27]. После землетрясе
ния наступил период покоя, в течение которого 30-летние наблюдения с 
помощью триангуляционных сетей не обнаружили признаков крипа [15], 
а измерения 1959—1973 гг. с помощью деформографов показали крайне 
низкую скорость деформаций, а местами их полное отсутствие [22]. 
Очень низка и современная сейсмичность участка [12].

На гистограмме правосдвиговых смещений оврагов между пос. Чо
лам и пунктом Камп Дикс (110 км) помимо максимума 9—12 м, связан
ного с землетрясением 1857 г., намечаются максимумы 15—18, 21—24 и 
27—30 м (рис. 5,6), вероятно, связанные с более ранними катастрофи
ческими землетрясениями [27]. Каждое из них приводило к правому 
сдвигу примерно на 6 м. К. Си [24] детально изучил терригенные осадки 
с торфяниками в верхней части разреза 1 террасы долины Паллет, воз
никшие в результате подпруживания долины приразломным обвалом. 
Согласно радиоуглеродным определениям, формирование осадков нача
лось более 1400 и закончилось немногим более 100 лет назад, когда за
пруда была прорвана. За это время происходили неоднократные сейсмо- 
генные подвижки, нарушавшие те слои, которые были накоплены к мо
менту землетрясения. Позднейшие осадки перекрывали смещенные слои. 
Соотношения разрывов с нарушаемыми и перекрывающими слоями по
зволили К. Си выделить и определить возраст девяти сейсмических ка
тастроф типа землетрясения 1857 г. Периоды между ними варьировали 
от 50 до 300 лет, составляя около 160 лет в среднем. Близкая периодич
ность катастрофических землетрясений намечается на северном участ
ке разлома [14, 20, 23], где последним событием такого рода было Сан- 
Францисское землетрясение 1906 г.

На двух других участках разлома Сан-Андреас (от Лос-Гатоса до 
пос. Чолам и юго-восточнее перевала Кахон) происходит правосдвиго
вый крип, сопровождающийся землетрясениями разной силы. Скорость 
крипа на первом, северо-западном участке варьирует от 2 до 4 см/год. 
Магнитуды сильнейших землетрясений участка не превышают 6. При зем
летрясениях в июле — августе 1966 г. магнитудой до 5,5 вдоль разлома 
произошла подвижка амплитудой до 18 см [13]. При установленной 
повторяемости подобных событий (первые десятки лет) суммарное сей- 
смогенное смещение уступает тектоническому эффекту крипа. Второй, 
юго-восточный участок построен сложнее. Здесь зона разлома состоит из 
нескольких ветвей, сейсмические проявления вдоль которых различны. 
Зарегистрированы землетрясения магнитудой до 7,1, вызывавшие по
движки в десятки сантиметров, а в единичных случаях и первые метры. 
Охватываемые такими подвижками отрезки разлома существенно мень
ше, чем у разломов хангайского типа. Так, наибольшее зарегистрирован
ное сдвиговое смещение до 5,5 м при вертикальной компоненте до 1,2 м, 
возникшее при землетрясении 18 мая 1940 г. вдоль разлома Империал, 
охватило его отрезок лишь в 70 км [3]. После землетрясения движение 
продолжается в форме крипа со скоростью 3 см/год [15].

К числу асинхронно развивающихся активных зон третьей группы от
носится 450-километровый Кобдинский правый взбросо-сдвиг Монголь
ского Алтая (см. рис. 1, а). Последнее катастрофическое землетрясение 
вызвало правосдвиговое смещение до 5 м вдоль южной половины разло
ма (рис. 6, а). Время землетрясения определяется тем, что в районе пе
ревала Ар-Хутэл разлом смещает на 4 м (рис. 6, б) тюркский (?) мо-



Рис. 6. Характеристики активности Кобдинского разлома, Монгольский Алтай 
xl — распределение смещения при землетрясении начала XVI в. (?) вдоль Кобдинского 
разлома (см. пояснения к рис. 1, б)\ б — смещение тюркского (?) могильника непосред
ственно к югу от перевала Ар-Хутэл; в—сопоставление разрезов шурфов в долинах рек 
Буянту-Гол (№ 9) и Цаган-БургасТол (№ 10). Радиоуглеродные определения возраста 
отложений, выполненные в Геологическом институте АН СССР в 1983 г.: 3 275= 460±  
±140 лет, 3276=1190±80 лет, 3281 = 4 6 0 ±  100 лет. Остальные обозначения см. на 
рис. 2; г — гистограммы распределения амплитуд голоценовых правосдвиговых смеще
ний мелких водотоков и других форм рельефа между долинами Дунс-Ус и Цаган-Бур- 
сас-Гол. Несовпадение максимумов на гистограммах объясняется тем, что нижняя из 
них сделана для отрезка разлома севернее р. Буянту-Гол, где сейсмогенная подвижка 
начала XVI в. (?) постепенно уменьшается к северо-западу от 3,5 до 2 м; д — гисто
грамма распределения амплитуд раннеголоценовых правосдвиговых смещений мелких 
■форм рельефа в районе долины Хавцалын-Гол и родника Чихтэйн-Булак (см. поясне

ния к рис. 1, в)

тильник VI—VIII вв. 16], но не нарушает расположенные на нем и вбли
зи него поздние монгольские могильники и не смещает современные рус
ла оврагов. В долинах рек Буянту-Гол и Цаган-Бургас-Гол шурфами бы
ли вскрыты аллювиальные и озерно-болотные отложения. Последние об
разовывались при подпруживании долин сейсмогенными движениями по 
Кобдинскому разлому и представлены суглинками, насыщенными орга
ническим материалом (рис. 6, в). В обоих разрезах верхний прослой 
суглинков имеет возраст 460+100 лет. По-видимому, он связан с послед
ней сейсмогенной подвижкой, которая, таким образом, произошла при
близительно в начале XVI в. Предыдущий импульс движений оказался 
на 700—750 лет древнее. Вероятно, катастрофические землетрясения 
случались здесь реже, чем в зонах Хангайского и, тем более, Долино- 
озерского разломов. Тот факт, что в относительно крупных долинах 
древние русла, первые террасы, конуса выноса смещены на одинаковое 
расстояние до 5 м, т. е. смещались единым импульсом движений, также 
•свидетельствует об относительной редкости таких катастроф. Тем не ме
нее на гистограммах голоценовых сдвиговых смещений в южной части 
разлома (рис. 6, г) видно, что такие импульсы имели место неоднократ
но и были главной формой движений по разлому. Амплитуды отдельных 
смещений варьировали от 3 до 6 м, составляя в среднем 4,5 м.

В северной части Кобдинского разлома следов позднеголоценовых по
движек нет. Более ранние смещения группируются на гистограмме в 
максимумы, свидетельствующие об импульсном, сейсмогенном характе-



ре движений (рис. 6, д). Амплитуды смещений при этих импульсах в 
среднем больше, чем при более поздних импульсах в южной части раз
лома: 5,2±2 м. Складывается впечатление, что отсутствие позднеголо
ценовых движений компенсировалось повышенной активностью на бо
лее раннем этапе развития.

В более крупном масштабе подобные различия выявлены для раз
ных отрезков зоны Таласо-Ферганского активного правого сдвига севе
ро-западного простирания в Тянь-Шане. В его южной части, в районе 
перевала Джилангач В. С. Буртман [1] описал позднеголоценовые сме
щения водотоков на 35 м. Они зарегистрированы на протяжении 100 км, 
может быть, есть и юго-восточнее, но к северо-западу исчезают. Там, в 
районе рекКалдома и Восточный Урумбаш на протяжении нескольких 
десятков километров голоценозые смещения невелики, а местами отсут
ствуют. Но регистрируются следы значительных позднеплейстоценовых 
сдвиговых перемещений, вызвавших частичную перестройку речной се
ти. Еще северо-западнее, в верховьях р. Куравес и в районе Токтогуль- 
ской ГЭС, голоценовые сдвиги опять становятся заметными и повсемест
ными .

Описанные проявления голоценовой тектоники показывают, что во 
всех активных зонах скорости голоценовых движений подвержены зна
чительным колебаниям. Крайним выражением этой неравномерности 
являются подвижки при редких катастрофических землетрясениях, раз
деленные эпохи покоя. Такие катастрофы вызывают смещения на не
сколько метров, распространяющиеся на сотни километров. Но и в тех 
местах, где ведущей формой движений является крип, его скорость мо
жет меняться в 3 раза и более, нарастая перед землетрясениями и после 
них. Землетрясения здесь слабее и происходят чаще, чем в структурах с 
импульсным режимом, и существенно варьируют по магнитуде. Смеще
ния при наиболее сильных землетрясениях измеряются десятками сан
тиметров, а в единичных случаях достигают первых метров, но охваты
вают участки активных зон протяженностью не более десятков километ
ров.

Особенности проявлений голоценовых тектонических движений в раз
ных зонах определяются скоростью накопления напряжений в активной 
области и физическими свойствами горных пород, испытывающих на
пряжения. При высокой скорости накопления напряжений значительные 
объемы горных пород скорее приобретут однородно-высокое напряжен
ное состояние, при котором происходит их сейсмическое разрушение. 
Поэтому на участках разлома Сан-Андреас с импульсным режимом 
движений (как и на других активных окраинах Тихого океана) ката
строфические землетрясения происходят в несколько раз чаще, чем в 
аналогичных зонах активных разломов Азии.

Зависимость формы движений от прочностных свойств горных пород 
выявляется при сравнении состава и геологической структуры тех объе
мов литосферы, которые слагают и окружают активные зоны разного 
типа. Все зоны активных разломов Азии с импульсным режимом движе
ний находятся в областях с мощной континентальной корой. Очаги ка
тастрофических землетрясений приурочены к гранитно-метаморфиче
скому слою, способному выдержать без разрушения значительные кон
центрации и выравнивание напряжений в большом объеме горных пород. 
Переменный режим движений наиболее характерен для тех активных 
окраин Тихого океана, где распространена кора океанического и пере
ходного типов. При высокой скорости накопления напряжений эти ак
тивные зоны в отличие от структур с импульсным режимом движений 
сохраняют заметную активность и в периоды относительного покоя. При
мерно равные промежутки времени между катастрофическими земле
трясениями на разных участках указывают на прочностную однород
ность разрушаемой среды. Но при такой однородности длина разрушае
мого участка, как правило, не превышает 300 км, т. е. значительна 
меньше длины всей активной зоны. Иначе говоря, литосфера активных 
окраин Тихого океана обычно не достигает однородно-высокого напря



женного состояния на всем или значительном протяжении активной зо
ны, а разрушается раньше.

Показательно сравнение участков зоны разлома Сан-Андреас с им
пульсным и криповым режимами движений [7]. Первые сложены до сей
смогенерирующих глубин гранитно-метаморфическими образованиями, а 
вторые — пластичной францисканской формацией и серпентинитами, 
причем южный из «криповых» участков характеризуется пониженной 
мощностью гранитно-метаморфического слоя. На первых участках ак
тивная зона узка. Она выражена единой линией разлома с минимумом 
оперяющих и параллельных нарушений. На вторых участках такие на
рушения многочисленны и охватывают широкую полосу, особенно на 
южном участке, примыкающем к Калифорнийскому заливу. Таким обра
зом, режимы движений на разных участках активной зоны определяется 
компетентностью пород и степенью их раздробленности.

Особенности режима позднечетвертичных движений на разных уча
стках активных разломов типа Кобдинского и Таласо-Ферганского за
ставляют обратить внимание на различия не только прочностных 
свойств, но и напряженного состояния тех объемов горных пород, кото
рые примыкают к разлому на разных его участках. Эти различия дают 
основание полагать, что именно эти объемы являются сейсмогенерирую
щими, а зона активного разлома служит лишь той разупрочненной сре
дой, где периодическое сбрасывание накопленных напряжений вызыва
ет наиболее интенсивные деформации и смещения. В связи с этим инте
ресно, что при землетрясении гор Боррего в Южной Калифорнии 9 ап
реля 1968 г. (М=6,4—6,5) в эпицентральной зоне по разлому Кайот- 
Крик на протяжении 31 км возникло правое смещение до 38 см, и одно
временно произошли правые подвижки на 1—2,5 см по разломам хол
мов Саперстишн (на отрезке 23 км), Сан-Андреас (30 км) и Империал 
(22 км), удаленных от эпицентра на 45—70 км [И ]. Очевидно, что & 
этом случае сейсмогенерирующая область не ограничивалась зоной раз
лома Кайот-Крик.

Приведенные факты показывают, что изучение режимов и простран
ственная корреляция проявлений молодых тектонических движений в̂  
активных зонах может служить важным инструментом познания совре
менной геодинамики и физических свойств литосферы. Знание режимов 
тектонических движений и их соотношений со строением земной коры 
поможет понять некоторые особенности тектогенеза, осадконакопления 
и магматизма геологического прошлого.
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СТРОЕНИЕ РИФТОВОИ СИСТЕМЫ ДОЛ И Н МАРИНЕР 
ПЛАНЕТЫ МАРС

Рассмотрено строение, тектоническое положение и история геологиче
ского развития крупнейшей на Марсе рифтовой системы Долин Маринер. 
Показано, что ее рифтовые структуры формировались за счет растяжения, 
дробления и погружения линейных в плане зон коры.

Рифтовые (верхнее, рифтоподобные) структуры широко распростра
нены на поверхности Марса и в общих чертах охарактеризованы во мно
гих работах [3—7, 10, 13, 15, 17]. В настоящей статье на основе анали
за космических снимков района поднятия Фарсида и обзора имеющихся 
данных, полученных с помощью космических аппаратов, детально рас
смотрено строение крупнейшего пояса рифтоподобных структур Марса— 
рифтовой системы Долин Маринер. Статья опирается на наши предыду
щие работы, в которых рассмотрены стратиграфия, геологическое 
строение и эволюция Марса и освещены вопросы методики исследова
ния, терминологии, положения рифтовых впадин в тектонической струк
туре и эволюции Марса [3—6].

Крупнейшая на Марсе рифтовая система Долин Маринер начинает
ся в центре поднятия Фарсида в районе Лабиринта Ночи и простирает
ся субширотно на восток до Хриса-Эритрейской депрессии, где она ме
няет простирание на общее субмеридиональное вдоль всей депрессии 
(рис. 1). Длина рифтовой системы более 6 тыс. км, а ширина 1—2 тыс. 
км. В рифтовой системе Долин Маринер по ее простиранию с запада на 
восток можно выделить три непрерывно переходящие друг в друга риф
товые зоны: Лабиринт Ночи, Ио-Копратскую и Хриса-Эритрейскую. Из 
них первые две развивались в области воздымания в пределах поднятия 
Фарсида, и их формированию предшествовал ареальный вулканизм, а 
третья — Хриса-Эритрейская — в области погружения, сопряженной с 
поднятием Фарсида, вероятно, без дорифтового вулканизма.

Рифтовая зона Лабиринт Ночи (рис. 2) располагается на субширог- 
но вытянутом сводовом поднятии с абсолютными отметками до 10— 
I I 1 км и относительными превышениями до 1—2 км, осложняющем 
структуру поднятия Фарсида.

Впадины рифтовой зоны, судя по данным дешифрирования снимков, 
имеют уплощенное дно и ограничены крутыми уступами высотой, веро
ятно, до первых километров. Склоны впадин преобразованы склоновы
ми процессами и эрозией: они иссечены оврагами и другими эрозионны
ми формами, на них берут начало многочисленные оползни, спускаю
щиеся на дно впадины. Дно впадин также сильно осложнено экзогенны
ми процессами. Вероятно, впадины хотя бы частично заполнены осадоч
ным материалом, образовавшимся за счет разрушения склонов. На дне 
впадин в центральной части рифтовой зоны нет признаков наличия вул
канических форм рельефа. Изучение плановых взаимоотношений впади
ны и других структур указывает на возникновение первых в результате 
проседания. Намечается следующая последовательность событий при их 
формировании: ареальный вулканизм, растрескивание территории в ре
зультате ее пересечения поясами грабенов, многоэтапное формирование 
впадин в наиболее раздробленных участках. Судя по геологическим со
отношениям, впадины формировались в основном в амазонийско-фар-

1 Абсолютные отметки высот для поднятия Фарсида, принятые в статье, вероятно, 
завышены на 2—3 км, как это выясняется по последним данным [11].





Рис. 1. Структурно-геологическая карта района рифтовой системы Долин Ма- 
ринер. Карта и врезка основаны на работах Е. Е. Милановского и А. М. Ни

кишина [3, 4, 6], а также [7, 15]
1 — «континентальная» область с первичной корой; 2 — древние «океаниче
ские» районы, сложенные породами бореального возраста; 3 — молодые «океа
нические»» районы, сложенные вулканогенными породами синайского возраста; 
4 — зона дробления окраины «континента»; 5—8—вулканогенные области под
нятия Фарсида и «эпиконтинентальные» лавовые плато; 5 — районы, сложен
ные вулканогенными породами лунного возраста, 6 — то же, синайского, 
7 — то же, амазонийского, 8 — то же, фарсидского возраста; 9 — рифтовые 
впадины с аккумулятивным чехлом; 10 — то же, с флювиально-аккумулятив- 
ным чехлом; 11 — интенсивно и хаотически раздробленные блоки «континен
тального» типа в пределах рифтовых впадин; 12 — то же, с меньшей степенью 
дробления; 13 — геоморфологические контуры рифтоподобных впадин (пока
заны не везде); 14 — эрозионные склоны рифтоподобных впадин и сильноэро- 
дированные внутририфтовые массивы; 15 — основные и малоамплитудные 
сбросы (разломы, ограничивающие рифтоподобные впадины также крупные

сбросы) ; 16 — узкие грабены; 17 — прочие разрывы и трещины; 18 — цепочки 
эндогенных депрессий; 19 — магматогенные гряды; 20 — предполагаемые вул
канические постройки. Цифры в кружках — названия некоторых впадин: 1— 
Мелас, 2 — Кандор, 3 — Офир, 4 — Ювенты, 5 — Копрат, 6 — Капри, 7 — Тиу, 
8 — Арес, 9 — Хаос Януса, 10 — Хаос Золотой Рог. На врезке — схема тек
тонического положения рифтовой системы Долин Маринер. 1 — крупные риф
топодобные впадины; 2 — узкие грабены; 3 — крупные сбросы вне рифтовых 
зон; 4 — вулканы; 5 — контуры купольно-вулканического поднятия Фарсида; 
6 — контуры осложняющих депрессий; 7 — тектонические провинции (цифры 
в кружках): 1—6 — купольно-вулканическое поднятие Фарсида; 1—4 — райо
ны пологого воздымания «континентальной» области и ареального вулканизма 
с амплитудами до 5—8 км (7), 2—5 км (2), 1—3 км (3), 1—2 км и локального 
вулканизма (4); 5 — горстовые поднятия континентального фундамента с 
амплитудами до 4—7 км; 6 — район пологого воздымания «океанической» 
области с амплитудой до 1—2 км; 7—8 — районы циркумфарсидской депрессии 
с амплитудой погружения до 1—2 км: 7 — с «континентальным» фундамен

том, 8 — с «океаническим» фундаментом

ч о о а Я Я -1 
и  а 43 Я Я Я a 
Я и Е Я
Е ^ я  S и о еэ л  
_ о\ 2 а0^3 Н А
и о « Е к о «
£ о * о а Д а н
а

g  Я п |С 4з 43 Ё0 я ш й  
2 * 0  я я 
o g  S Я

§ о
ч °  >  а>

1 Я З Е
я * 2 “
>0- £

fci л  л  
rc S  а>  <т> чЮ '

00 оел ча  4з
£ ̂ n g~ я а

а  *< *  л

*  §
о g
00 ^  
о  g  —̂ я

ю  а0  g
1 - 

g w
- Е о

о Р

2 в»0 о
1  *Я а

я о о а а а я оw яЯ trя ~ 
43 w я

я*  и "о 3Я О j  но  § 3 о
g О В
2 Яс43 <Т>чО)43

Г о о

Е ч я я ^ ^ о  я я , .  ̂ я Ъ  о*<
я  ^  ОЛ

I I

13
§о
41я л(Т>
2 °  5 нО 43 Ч &о ,

а
Я
ао <
£ г я >
яс ?

£П>
0043о о

о я я
5 >
е ё

s g g sо а ^ “ ч  о *о
д эя р ая со

£

g  а  аО
н- a  "gоГ о  ^
9 §  *I сг О
•— я  >СЛО> »  а  ч

s
)=J я  п> о я л  43 а  л  v- о
я оЯс я 

43 Я
я  а  я  я

о
s  % о

43 g  
я  £а я о

я 43 Я 
я Я g £g я я ^ 2 ъ я о 
53 я 5 4л о 
о 43 °

«3 О X
г  о  о» 2 я

s S 8

S S “ | o lО Я V* Й Яа Я* Я Я М
o g  » 2 

^  £ р я ю о
0 S 3 *1 g  к  со g  Яg o
^  о °  a S м _43 рв я ч^5
2 2 ^  Й 2 оя а I ф я I

00 я я а я1 *< о я о
« s  з  §  й^ о  ^  sм И «  «Я vS fD .
W >
4 а о
^ 5  ч . о^  fD Ja о>i я ^ 2 о °  я я g н я а яс Е я о 
° S  °2 g Э « я  £ а сл я• О ^  О  2
£ к с ё  «  3
5 >  ё  s  •§я я 2 я я ч я £

н §  £ • § !я Я я Я *Я
S »  2о ^ яс Ет а 7 а л>

я  г  а
Ov J.- я 03 Д43 Я Й Я а ^я )э -4 я g Я я но» а
2я о яЯ I
“  1 в
§  S 5
5  » S 
5  £  е• I •

и  о со ч в а м о  Е я
§  в  «  K g
я o -S о ®а й  ь  я
* ^  о § S
S 4 О я

о Е Е'в'м
£  s  в® Я? к Я Vj4S я я )я g
g о о S л

о
€L Н Ч 43 О

Яя
е КС 
^ 2
Я  1-3№ 5
Яс
И ДО» С а § а я  я о4J
я 
а  а  <ъ я я а> я

ю СО ю ^ 
Я о

Я V E S  

g  °  S  Я s
* С л  й

• s s g - i
a s  ч | а

л43я
2  а

g  я  _ 
§ g  §

я ®

►-43 2
2  я о я й а я ̂ н 2S о S  я® ю
я я °  Е Е*  g  Я  (Т> о

’S сл я Е
g о о §  •§
й  О Й Я Ч 

В 43
я  7  s  я> я Ы ■§■ я 

я ^ З ъ
О я о 5_ <Т>а

S

Кя о Яс я

с  w j  з:я я й  S-g 
0 ’S  S 2  о  о 5 л 2,3 я * я Кс я
§ § ' ? я !
о о S S  Еs  i  S |  I
о  g  2  а  2я ^ a S Р

а 
2  О  2 я
1 3 
^  £ 
я 09 оо а
Й я
я g
s iя до
я ^  <ъ & 43 04
о яЯя Нн а

о а  яп> я

£ Ох Я 
Я  43 43а о 

£  2  
g  хО О) 43 Я

►е* я  
я Е 
Е £ £ я  
я щ
Е S
I f iо  я  a g я £ 
£ * я а
а

яа

я а43 а <Т> 43>i а
Р а н н а д>Я 43
2э v;(Т>я а 
Е я а

я
ь  Яяя я о> сз Яс43 Я Яо а 
я » 
ЕЧ аа * я

Е л
g 3Я а

>  я
i t  ост>

аа 2 
s  л &э
* 5  S
о  3  *»3  я43 ^Я 43 Я4 S я

Ч a w а
2 ° 2 я® м S (Dо я or гая® е

, яз ая
я  N 
Е 2

O g  
я g  

о я43 
а  я
Я Яa  w

з - 0 8
S | o

я  Е ^  о
S oо ®

^  я я 

ь а
£ i §
' s s  
Д я  Эо о И

Оп> я(Т> ч
2Яя о

о  я  
о  Ж Ъ Я
я  2

О О ь  „
^  я  а  а

nn 2  4 3  ая л а ч оЕ м Й я яа  а  о  а  5з
|  ‘ °о g *  о

о Е ?о  а> *а
S 3
а *

я43 О 
ОЧ _я а 4243 43 Я д
а я 0̂*43 2• • • I я«

яоя
Е
£а



Рис. 2. Геологическая карта района Лабиринта Ночи. Составлена по данным «Мари-
нера-9> и «Викингов-1 и -2».

1—4 — лавовые плато позднеамазонийского (7), раннеамазонийского (2), синайского 
(3) и лунного (4) возрастов; 5 — впадины с вулканогенно-осадочными аккумулятивными 
породами амазонийскофарсидского возраста; 6 — эндогенные кратеры; 7 — сбросы и

трещины; 8 — узкие грабены

руется бронирующий их явно вулканогенный горизонт мощностью сот
ни метров. Нижние границы склонов имеют прямолинейные очертания 
и, вероятно, обусловлены разломами, а верхние — извилистые, модифи
цированные эрозионными процессами.

Склоны впадин также несут многочисленные признаки эрозии. Они 
иссечены оврагами, которые простираются в основном поперек склонов. 
Овраги имеют V-образную форму. Наиболее крупные овраги выделяют
ся южнее впадины Ио, где они в совокупности образуют широкую (до 
80—100 км), протяженную (около 400 км) полосу распространения. Их 
внешний вид напоминает типичные земные овраги водно-эрозионного 
происхождения, однако их размеры несравненно крупнее. Овраги с их 
многочисленными притоками образуют густую сеть с преимущественно 
диагональными простираниями. Длина оврагов достигает 100 км, шири
на— 5—10, глубина 3—5 км [18]. Преимущественный профиль оврагов 
V-образный, а наиболее крупных U-образный. Притоки оврагов прости
раются в основном ортогонально главным руслам. Овраги начинаются с 
эллиптической в плане депрессии, непрерывно переходящей в V-образ
ную долину. На дне наиболее крупных оврагов выделяются 2—3 резких 
перегиба рельефа. Многие из оврагов оканчиваются висячими над впа
диной руслами. Морфология и плановый рисунок оврагов показывают, 
что они, видимо, были заложены по трещинной сети и образовались в 
результате обрушения и водного выноса материала. Водные потоки, ве
роятно, образовались за счет таяния вечной мерзлоты [1, 16]. Морфо
логия оврагов указывает на их формирование на фоне многократного, 
возможно, скачкообразного углубления базиса эрозии. На склонах впа-



Рис. 3. Схема разрывной тектоники для района впадин Ио и Тифона. Составлена на 
основе дешифрирования снимков поверхности района, полученных «Маринером-9» и 

«Викингами-1 и -2» и топографической карты района [18]
1 — геоморфологические контуры впадин, 2 — донные части впадин с чехлом аккуму
лятивных пород, 3 — участки склонов с чехлом аккумулятивных пород, 4 — крупные 
сбросы, 5 — малоамплитудные сбросы, 6 — предполагаемые разрывы (в основном тре

щины), 7 — предполагаемые разрывы под чехлом аккумулятивных пород

дин Ио и Тифона широко распространены обвально-осыпные образова
ния, часто приуроченные к гигантским циркам или структурным терра
сам склонов, последние обычно приурочены к их нижним частям. Гео
морфологический анализ склонов указывает на их первично-сбросовую 
(или, реже, ступенчато-сбросовую природу) и вторичное эрозионное пре
образование, приведшее к существенному расширению впадин.

Дно впадин, как отмечалось, резко отделено от склонов, при этом ча
сто на их границе наблюдается перегиб рельефа. Впадина Ио ограниче
на преимущественно протяженными широтными и менее длинными диа
гональными разломами. В ряде случаев разломы имеют пилообразный 
вид в плане. На дне впадин различается несколько видов осадочного 
аккумулятивного материала: обвально-насыпные образования, много
численные оползневые тела, а также генетически неясные материалы, 
слагающие участки с гладким, холмистым, полосчатым, крапчатым и



грядовым рельефом. Наблюдаются признаки водного, гляциального, пе- 
ригляциального и термокарстового преобразования рельефа [12]. Вме
сте с тем не наблюдается признаков протяженных водно-эрозионных ка
налов и вулканогенных образований.

Рельеф впадины Ио-северная в целом понижается к востоку от 1,5 до 
О км и менее. При этом по ее простиранию выделяются отдельные зам
кнутые котловины и приподнятые перемычки.

Характерная черта впадины Ио — наличие выступов фундамента, не 
перекрытого осадочным материалом. Такие выступы имеют относитель
ные превышения до 2—3 км и размеры до 10—15 км. Они ограничены 
диагональными и широтными разломами и приурочены как к внутрен
ним, так и краевым частям впадин. Намечаются непрерывные морфоло
гические ряды от выступов фундамента во впадинах к узкому межриф- 
товому блоку, разделяющему впадину Ио на северную и южную, и к 
крупному межрифтовому блоку между впадинами Ио и Тифона, свиде
тельствующие о том, что внутривпадинные выступы фундамента явля
ются останцовыми блоками.

Структура впадины Тифона в целом подобна Ио. Отличительными 
чертами являются: большая роль меридиональных, диагональных и пи
лообразных в плане разломов, ограничивающих дно впадины; большая 
роль структурных террас на склоне и дне впадины.

Впадина Тифона на востоке и Ио-южная на западе, как отмечалось, 
по простиранию переходят в цепочки соприкасающихся депрессий, яв
но возникших в результате проседания субкольцевых блоков вдоль раз
лома. На дне одной из ячеек таких цепочек отчетливо дешифрируется 
гора с центральным кратером, видимо, являющаяся вулканом (рис. 4 ,а). 
Это указывает на вероятную связь проседания в цепочках депрессий с 
магматизмом.

Межрифтовый блок, разделяющий впадины Ио и Тифона, по суще
ству со всех сторон ограничен впадинами. Он на 2—3 км приподнят над 
районами севернее впадины Тифона, при этом его южная часть припод
нята относительно северной на 0,5—1,0 км. Межрифтовый блок иссечен 
большим количеством узких (1—2 км), протяженных грабенов, прости
рающихся преимущественно вдоль блока. Эти грабены по простиранию 
часто переходят в цепочки соприкасающихся и сливающихся депрессий 
глубиной до километра, заполненных более темным материалом. Морфо
логия цепочек напоминает кальдеры проседания.

Анализ размеров и абсолютных высот различных межрифтовых и 
внутририфтовых приподнятых блоков показывает, что более крупные из 
них с шириной больше 20 км по большей части приподняты относитель
но окружающих районов поднятия Фарсида, а менее крупные напротив, 
относительно опущены.

Структурно-геологический анализ района впадин Ио и Тифона ука
зывает, что впадины формировались в условиях поперечного к ним рас
тяжения в результате клавишного погружения линейно-вытянутой поло
сы блоков, ограниченных широтными, меридиональными и диагональ
ными разломами. Синхронно формированию впадин происходило возды- 
мание и растрескивание окружающих и межрифтовых районов. Впади
ны ограничены протяженными линейными, в основном широтно прости
рающимися разломами. Внутри же впадин намечается мозаичная струк
тура блоков шириной менее 10—15 км.

Если мы допустим, что впадины заполнены только аккумулятивным 
материалом, сформировавшимся за счет их эрозионного расширения и 
выполаживания склонов, то мощность осадочного чехла во впадинах со
ставит 2—3 км. Следовательно, амплитуда относительного погружения 
блоков во впадинах достигала 8—10 км, поскольку глубина этих деп
рессий достигает 6—8 км (рис. 5). Неясно, какова была роль вулканиз
ма при формировании впадин и их аккумулятивного чехла. Согласно 
геологическим данным, формирование впадин происходило в амазоний- 
ско-раннефарсидское время. В конце их развития формировались гигант
ские оползневые тела [12].
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Рис. 4. Схемы геологического строения участков впадин рифтовой системы Долин Мари- 
нер. Составлена по данным «Викингов-1 и -2»

А — западное окончание впадины Кандор, Б — восточная часть впадины Кандор, 
В — западная часть впадины Копрат, Г — северный участок впадины Мелас. 1 — лаво
вые плато, 2 — геоморфологические контуры впадин, 3 — эродированные склоны впа
дин и останцовые внутририфтовые приподнятые массивы, 4 — сильно разрушенные вну- 
тририфтовые останцовые массивы, 5 — структурные террасы на склонах впадин и столо
образные внутририфтовые приподнятые массивы с аккумулятивным чехлом, 6 — дно 
впадин с аккумулятивным чехлом, 7 — основные разломы, 8 — предполагаемые тектоно- 
магматические депрессии, 9 — малоамплитудные разломы, 10 — предполагаемые вул

каны

Восточнее впадин Ио и Тифона наблюдается область распростране
ния широких брахиморфных впадин Мелас, Кандор и Офир рифтовой 
подзоны Офир-Мелас, располагающихся в пределах лавовых плато лун
ного возраста. Данные впадины в отличие от Ио и Тифона простирают
ся уже не строго широтно, а с некоторым уклоном к югу.

Впадина Ио к востоку по простиранию переходит во впадину Мелас 
с аккумулятивным материалом на дне шириной до 250 и глубиной до 
5 км. На востоке впадина Мелас постепенно переходит в две линейные 
впадины Копрат, на севере она граничит с относительно приподнятым 33
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Рис. 5. Геологические разрезы рифтовой системы Долин Маринер. Профили рельефа 
разрезов АБ, ВГ, ДЕ — по детальной топографической карте Ш. By [18], а Ж З, ИК„ 

ЛМ, НО — адаптированы на основе профилей «Маринера-9» [9].
1 — вулканогенные породы, 2 — аккумулятивные породы рифтоподобных впадин (мощ
ности ориентировочные), 3 — первично-коровый «континентальный» фундамент. Поло

жение профилей показано на рис. 1 и 3

межрифтовым блоком (отметки высот до 9—12 км), который прорван 
поперечной впадиной, объединяющей впадины Кандор и Мелас. На дне 
впадины выделяется несколько изометричных в плане и широтно вытя
нутых уплощенных блоков поперечником до 50—100 км. Имеющиеся 
данные позволяют считать, что фундамент дна впадин имеет мозаично
блоковую структуру (см. рис. 4, г).

Севернее впадины Мелас за межрифтовым блоком простирается впа
дина Кандор. Впадина Кандор длиной 800, шириной 100—120 и глуби
ной до 6 км резко ограничена по простиранию. В своей центральной ча
сти она соединяется с впадиной Мелас на юге и Офир на севере. Впади
на имеет сложное внутреннее строение. На дне ее крайней западной час
ти дешифрируется большое количество пересекающихся дуговых и коль
цевых сбросов, имеющих, вероятно, тектоно-магматическое происхожде
ние (см. рис. 4, а). На востоке (см. рис. 4, б) впадина разделена попо
лам продольным выступом фундамента шириной до 20—40 км с зубча
тым характером границ. В самих депрессиях также выделяется множе
ство небольших приподнятых массивов.

Северо-восточнее впадины Офир и Кандор субмеридионально прости
рается замкнутая впадина Ювенты длиной 350 и шириной до 200 км. 
Примечательно, что на ее дне, выстланном аккумулятивным материа
лом, выделяется приподнятый участок размером 10X20 км с удивитель
но четкой горизонтальной слоистостью, представленной чередованием 
темных и светлых слоев. Таких слоев дешифрируется более 33. Эти сло



истые отложения, ©ероятно, формировались в водной озерной среде. От 
впадины Ювенты на север ответвляется древняя система русел водно
эрозионного происхождения, которые затем «впадают» в бассейн Хриса
[1]. По древнему руслу в бассейн выносился терригенный материал, 
шлейфом перекрывающий западную часть равнины Хриса, сложенную 
материалом синайского возраста. Это свидетельствует о том, что уже 
приблизительно в позднесинайское — амазонийское время на месте впа
дины Ювенты, вероятно, существовал водный бассейн и что блоковые 
подвижки, приведшие к относительному приподниманию блоков со сло
истыми осадками, были позже.

Севернее и южнее района впадин Офир — Кандор — Мелас субме
ридионально простираются вулканогенные гряды лунного возраста. Это 
указывает на то, что для восточного склона поднятия Фарсида в целом 
характерны концентрически простирающиеся разломы. В районе самой 
рифтовой зоны гряды встречаются редко и имеют более хаотичный вид 
в плане.

Анализ строения данных впадин свидетельствует об их формирова
нии в результате мозаично-блокового дробления и фрагментации верх
ней коры с некоторым раздвиганием блоков в пределах четко оконтурен
ных разломами зонах и с синхронным последующим многостадийным по
гружением. В отличие от впадин Ио и Тифона здесь большую роль иг
рают меридионально, диагонально и хаотически простирающиеся разло
мы, поэтому данные впадины значительно шире и имеют менее упорядо
ченную структуру фундамента. Субмеридионально простирающиеся раз
ломы, видимо, формировались в лунное время, а затем многократно об
новлялись. Геологические данные указывают на вероятность участия 
тектоно-магматических процессов при формировании данных впадин. 
Мощность аккумулятивного материала во впадинах по косвенным дан
ным определить трудно. По-видимому, он накапливался за счет разру
шения склонов и внутририфтовых поднятий. Тогда его ориентировочная 
мощность 1—2 км.

Впадина Мелас на востоке по простиранию постепенно переходит в 
две линейные впадины Копрат (южную и северную) рифтовой подзоны 
Копрат, разделенные межрифтовым блоком шириной до 50 км с азиму
том простирания 275°. Впадины наложены на лавовые плато лунного воз
раста, а на крайнем востоке — на «континентальную» поверхность. Юж
нее впадин Копрат у их западной части выделяется полусводовое подня
тие с относительным превышением рельефа до 1 км [8]. Возможно, ана
логичное поднятие существует и по другую сторону впадин. У восточной 
части впадин таких поднятий, видимо, нет. Здесь район южнее впадин 
приподнят относительно северных (см. рис. 5), т. е. наблюдается резкая 
асимметрия рифтовой подзоны. Южнее впадин простирается множество 
узких протяженных грабенов и две цепочки депрессий. Характер внут
реннего строения впадин Копрат в целом подобен впадинам Ио и Тифо
на (см. рис. 4, в).

Для Ио-Копратской рифтовой зоны в целом отдельные впадины про
тяженностью многие сотни и более километров имеют ширину от первых 
до 200 км и более. Их глубина достигает 10 км, причем она, видимо, в 
среднем понижается к востоку и относительно меньше в более широких 
впадинах. Склоны имеют крутизну до 20—30° и несут признаки экзоген
ного воздействия. Склоны впадин отделены от дна крупными, иногда 
ступенчатыми, протяженными, часто обновленными сбросами, причем 
для узких и протяженных впадин они более линейны, а для более широ
ких и коротких имеют более ломаный вид. На дне впадин преобладают 
участки с аккумулятивным осадочным материалом амазонийско-фарсид- 
ского возраста вероятной мощностью до 1—3 км, среди которых выделя
ется множество внутририфтовых относительно приподнятых блоков двух 
типов: одни являются сильно эродированными останцовыми блоками, 
другие (обычно меньшие по размерам) имеют вид столовых гор и ха
рактеризуются наличием чехла аккумулятивного материала. Внутририф- 
товые приподнятые блоки часто ограничены разломами; при этом для



линейно-вытянутых впадин преобладают продольные и диагональные 
разломы, а для более широких — их простирания более хаотичны. В це
лом фундамент дна впадин имеет мозаично-блоковую структуру, более 
упорядоченную в более линейных впадинах. На западе впадины Кандор 
отмечено наличие ряда кальдероподобных депрессий. Наблюдается мно
гообразие форм «затухания» впадин по их простиранию, зависящих от 
характера их строения: протяженные линейные впадины шириной менее
10—20 км переходят постепенно в одну цепочку депрессий, а более — 
резко в две параллельных; на продолжении крупных брахиморфных впа
дин с тупыми резкими окончаниями обычно наблюдается 2—3 парал
лельных цепочки депрессий или, реже, слабо выраженный прогиб, а с 
острыми окончаниями — разломная зона с «сидящими» на ней цепочка
ми депрессий. Для рифтовой зоны отмечен непрерывный морфологиче
ский ряд от типичных рифтовых впадин до кольцевых депрессий диамет
ром первые километры. Межрифтовые блоки шириной более 100 км 
обычно аномально приподняты и иссечены системами узких грабенов и 
цепочек депрессий. Наблюдается непрерывный морфологический ряд от 
межрифтовых до внутририфтовых поднятий. Линейно-вытянутые впади
ны, вероятно, в отличие от более широких впадин типа Мелас характе
ризуются наличием прилегающих пологих плечевых поднятий, иссечен
ных продольными грабенами. В подзоне Офир-Мелас относительно боль
шую роль играют поперечные разломы и меридионально вытянутые впа
дины, возможно, развившиеся по меридиональным ослабленным зонам, 
формировавшимся в лунное время. Ио-Копратская рифтовая зона в це
лом асимметрична: область южнее системы впадин приподнята относи
тельно более северной на 1—2 км.

Предполагается следующая последовательность событий при форми
ровании впадин Ио-Копратской рифтовой зоны: ареальный лунно-ама- 
зонийский вулканизм; формирование на месте будущих впадин поясов 
растрескивания и (или) пологих прогибов; концентрация растягиваю
щих напряжений на месте современных впадин, приведшая к блоковому 
дроблению; многоэтапное изостатическое погружение полосовых зон впа
дин за счет утонения коры и внедрения мантийных магм с синхронным 
воздыманием и растрескиванием ряда окружающих территорий; пре
имущественно экзогенное преобразование впадин. Одним из неясных во
просов о генезисе впадин является относительная роль криогенных яв
лений при их развитии.

Хриса-Эритрейская рифтовая зона (которую можно рассматривать и 
как самостоятельную рифтовую систему) простирается вдоль одноимен
ной депрессии, ось которой проходит примерно по 30-му меридиану. 
Хриса-Эритрейская депрессия наложена на «континентальную» и (в 
крайней северной части) океаническую области [3]. Ее относительная 
глубина, составляя от 0,5 до 2—3 км, постепенно возрастает к северу. 
Депрессия разбита густой сетью впадин, в которой выделяются две ос
новные ветви рифтовых структур: западная (в свою очередь ветвящая
ся) Тиу-Капринская и восточная — более узкая и прерывистая Арес- 
Янус-Узбойская.

Тиу-Капринская ветвь рифтовых структур длиной около 2800 км — 
непосредственное продолжение структур Ио-Копратской рифтовой зоны. 
Граница между ними проводится условно. Впадины данной ветви рифто
вых структур обычно линейно вытянуты, но характеризуются неустойчи
востью строения по их простиранию. Они ограничены как протяженны
ми (первые сотни километров) линейными, так и ломаными в плане раз
ломами, при этом выделяются и изометрические депрессии. Ширина впа
дин резко колеблется от 50 до 400 км. Достоверных данных об их глуби
не мало [11]. Она, по-видимому, не превышает первых километров.

Для линейно-вытянутых впадин Тиу-Капринской ветви характерны 
многочисленные внутририфтовые вытянутые и изометрические в плане 
приподнятые массивы «континентального» фундамента поперечником от 
нескольких до 250 км и широкие структурные террасы, приуроченные к 
склонам впадин и внутририфтовых приподнятых массивов. Отдельные



структурные террасы полностью занимают всю ширину впадины, созда
вая в них перемычки. Большинство структурных террас и внутририфто- 
вых массивов иссечены густой сетью трещин, простирающихся как парал
лельно и ортогонально ограничивающим их разломам, так и хаотично. 
Вероятно, эта система трещиноватости блоков возникла в условиях гори
зонтального растяжения и аномального эндогенного разогрева, которые 
способствовали также массовому таянию мерзлоты и обрушению поверх
ностных участков. На возможность таких процессов в данном районе 
указывалось многими исследователями [1, Н].

Дно впадин выстилается аккумулятивным терригенным материалом; 
в тех случаях, когда под последними «просвечивается» структура фун
дамента, она имеет мозаично-блоковое строение. Наблюдается непре
рывный ряд форм между структурой дна впадин, с одной стороны, и 
внутририфтовых приподнятых массивов и структурных террас склонов— 
с другой, отражающий механизм формирования впадин — интенсивное 
растрескивание полосовых зон, ограниченных разломами, и погружение 
наиболее раздробленных участков на фоне их растяжения. Структурный 
рисунок впадин указывает на то, что растяжение носило площадной ха
рактер с преобладанием широтного, меридионального и диагональных.

Для Тиу-Капринской ветви впадин характерны и отдельные изомет- 
ричные в плане впадины с хаотическим рельефом. Типичным примером 
является впадина Золотой Рог с полигональным характером границ; од
нако на фоне кажущейся хаотичности при дешифрировании снимков в 
них вырисовывается наличие нескольких пересекающихся линейных впа
дин шириной по 10—15 км, между которыми выступают сильно и хаоти
чески раздробленные блоки. Природа линейно-вытянутых и изометриче
ских в плане впадин, по-видимому, едина, так как намечается непрерыв
ный спектр впадин от небольших изометричных с хаотической структу
рой дна до крупных линейно-вытянутых.

Северная часть Тиу-Капринской ветви впадин, представленная доли
нами Тиу и Симуд глубиной до 1 км с суммарной шириной до 400 кмг 
несет следы сильной водной эрозии и сглаживания контуров впадин и 
внутририфтовых массивов. Эти впадины накладываются на южную 
часть бассейна Хриса с вулканогенной поверхностью синайского возраста. 
Сама зона сочленения затушована терригенными выносами из Долин 
Тиу и Симуд. На продолжении впадин Тиу и Симуд в бассейне Хриса 
на лавовом плато намечается полоса развития трещин того же прости
рания. Следовательно, геологические данные указывают на то, что Тиу- 
Капринская ветвь впадин, вероятно, заложилась в позднесинайское — 
амазонийское время и формировалась длительно.

Арес-Янус-Узбойская прерывистая ветвь рифтовых впадин длиной 
около 4500 км простирается вдоль Хриса-Эритрейской депрессии от Ар- 
гиры до Хриса. В средней и северной частях она представлена практиче
ски непрерывной неглубокой (менее 1 км) впадиной шириной 20—50 км 
с отдельными раздувами в местах разветвлений, к которым приурочена 
и хаотическая раздробленность окружающих территорий. Долина Арес 
на севере ветви несет в себе следы сильной водной эрозии. В южной ча
сти ветвь впадин представлена цепочкой отдельных грабенообразных 
депрессий шириной до 20—30 (Ладон, Узбой и др.) и длиной по 200— 
300 км, которые простираются приблизительно вдоль одной оси. От гра
бена Ладон ответвляется аналогичный по строению грабен с северо-за
падным простиранием.

Вся область «эпиконтинентальной» части Хриса-Эритрейской депрес
сии иссечена густой сетью неустойчивых по простиранию трещин с пре
имущественными диагональными простираниями. Многие крупные кра
теры характеризуются раздробленным дном, что, вероятно, свидетель
ствует об их тектоно-магматической переработке и интрузиях под ними
[14].

Геологические данные свидетельствуют о том, что Хриса-Эритрей- 
ская рифтовая зона формировалась в условиях погружения с амплиту
дой до 1—2 км и некоторого разноориентированного растяжения широ



кой (2,5—2 тыс. км), протяженной (до 4,5 тыс. км) области, испытав
шей повышенный прогрев, интрузивный магматизм и, вероятно, утоне
ние коры. Рифтоподобные впадины формировались в результате погру
жения максимально раздробленных участков.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

1. Система впадин Долин Маринер является крупнейшим поясом де
струкции коры на Марсе, который по многим характеристикам можно 
сопоставлять с рифтовыми системами Земли.

2. Рифтоподобные впадины системы Долин Маринер распространены 
как в области купольно-вулканического понятия, так и в сопряженной с 
ним депрессии, поэтому, вероятно, только купольным вздутием литосфе
ры нельзя объяснить природу растяжения в полосе рифтовой системы.

3. На Земле отчетливо наблюдается тенденция: чем шире развиваю
щийся континентальный рифт, тем сильнее под ним растянута и утонена 
кора и тем ярче в нем выражена осевая зона более значительных растя
жений и проявлений магматизма. Рифтоподобные впадины системы До
лин Маринер имеют ширину от первых до сотен километров, которая по 
их простиранию часто резко переменна. Во впадинах отсутствуют при
знаки единой осевой максимально растянутой зоны, и для них везде 
предполагается мозаично-блоковая шахматно-клавишная более или ме
нее закономерно ориентированная структура фундамента. Отличия в 
структуре рифтовых впадин Земли и Марса указывают на несколько раз
личный конкретный характер деструкции коры при их формировании. 
Это можно объяснить прежде всего различными физико-механическими 
характеристиками литосфер Марса и Земли. Сравнительно маломощная 
и жесткая кора (и литосфера в рифтовых зонах) Земли при ее растяже
нии вытягивается в «шейку» [2 и др.] и при дальнейшем наращивании 
процесса, как считается, максимально все более и более растягивается 
именно осевая ослабленная зона, приводя вплоть до полного разрыва 
литосферы. По-видимому, более мощная (порядка 150—200 км [3, 4]) 
литосфера Марса не способна была вытянуться в «шейку» при ее растя
жении; на растяжение литосфера реагировала дроблением и проседани
ем верхней части коры и глубинной магматической переработкой ее 
нижних горизонтов.

4. Величина погружения блоков во впадинах Долин Маринер дости
гает 10 км. Это указывает на вероятность качественного переустройства 
коры в их пределах. Однако характер глубинных процессов при форми
ровании впадин не ясен.
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ЮЖНЫЙ УРАЛ И СЕВЕРНЫЙ КАВКАЗ 
В ПАЛЕОЗОЕ — ОПЫТ СРАВНЕНИЯ

Южный Урал и Северный Кавказ, относящиеся к Урало-Монгольскому 
и Средиземноморскому подвижным поясам, рассматриваются как области 
перехода от Восточно-Европейского палеоконтинента к соседним палео- 
океаническим бассейнам. На основании анализа различных формационных 
комплексов и палинспастических реконструкций доказываются одинаковый 
характер и синхронность определяющих тектонических событий в ранне
среднепалеозойской истории развития этих областей. Сделаны выводы об 
их принадлежности к активной континентальной окраине западно-тихооке
анского типа и о единой природе многих структурных элементов в преде
лах Палеоурала и кавказского сектора Палеотетиса. Отмечен также ряд 
отличий и указаны их причины.

В настоящее время большое внимание продолжает привлекать про
блема, касающаяся выяснения особенностей строения и развития погра
ничных зон континентов и океанов в структурах геологического прошло
го, которая базируется на признании фундаментального вывода о том, 
что разрезы офиолитовой ассоциации геосинклинальных складчатых об
ластей являются остатками коры океанического типа [13]. В связи с 
этим представляется интересным установить характер и взаимосвязь 
тектонических событий вдоль восточной и южной окраин Восточно-Ев
ропейского палеоконтинента, окаймлявшегося в раннем — среднем па
леозое океаническими бассейнами Палеоурала и Палеотетиса. Очевид
но, что для подобной цели необходимо прежде всего сравнить наиболее 
близкие из доступных наблюдению регионы, которые относятся к раз
ным окраинам и входят в разные геосинклинальные системы. Такими ре
гионами, известными авторам по личным исследованиям, являются Юж
ный Урал (включая Мугоджары) и Северный Кавказ.

ЮЖНЫЙ УРАЛ

Уральская складчатая система обычно подразделяется на две глав
ные структурно-формационные области, прослеживающиеся на всем ее 
протяжении: миогеосинклинальную западного склона и осевой части и 
эвгеосинклинальную восточного склона. Работами последних 10—15 лет 
было показано, что эвгеосинклинальные комплексы Урала имеют океа
ническую природу и в целом надвинуты на восточную окраину Русской 
платформы, сложенную миогеосинклинальными толщами [10, 14, 15]. 
Были выделены конседиментационные структуры, существовавшие в 
раннем — среднем палеозое на месте сочленения Восточно-Европейско
го палеоконтинента и обширного палеоокеанического бассейна, указаны 
особенности строения и характер их эволюции [7, 17, 20, 23, 24].

Почти все тектонические зоны Южного Урала, отвечающие крупным 
палеоструктурам, в настоящее время находятся в аллохтонном залега
нии. Их границы часто несогласны с современной складчатой структу
рой, сформировавшейся в основном в самом конце палеозоя, которую с 
запада на восток составляют: передовая зона линейных дислокаций. 
Башкирский антиклинорий, Зилаирский синклинорий, антиклинорий 
Уралтау (осевой) и ряд элементов того же порядка на восточном склоне. 
Рассмотрим вкратце наиболее западные раннесреднепалеозойские зоны, 
возникшие вдоль древней границы континент — океан. Более подробно 
они были описаны С. Г. Самыгиным [24].



Прибельская зона сложена расчешуенным терригенно-карбонатным: 
комплексом, трансгрессивно залегающим на венд-рифейском миогео- 
синклинальном разрезе в области южного погружения Башкирского ан- 
тиклинория, в северной части Зилаирского синклинория, на западном 
его крыле и центриклинальном замыкании, а также севернее в неболь
ших синклиналях на стыке Башкирского и Уралтауского антиклинориев. 
Комплекс представлял утолщавшуюся в восточном направлении призму 
осадков мощностью 700—2800 м, которая с кратковременными переры
вами накопилась на мелководном континентальном шельфе в течение 
карадока — раннего карбона. На востоке этой области в раннем девоне 
и начале эйфельского века существовала полоса барьерных рифов  ̂
(рис. 1, I).

Сакмарская зона отвечает новообразованной субокеанической струк
туре, заложившейся на краю Восточно-Европейского континента. Отно
сящиеся к ней формационные комплексы слагают тектонические покро
вы и их останцы в пределах Зилаирского синклинория. На юге синкли
нория находится наиболее крупный Сакмарский аллохтон, который пе
рекрывает также южное окончание антиклинория Уралтау, сложенного 
метаморфическими комплексами докембрия. Вдоль западного крыла 
антиклинория обнажаются мелкогрубозернистые кварцевые песчаники, 
филлитизированные глинистые сланцы (уразинская свита О^-з) и крем
нистые сланцы, алевролиты, песчаники (бетринская свита Si—D2\  см. 
рис. 1, крайне левая часть колонки II), составляющие комплекс конти
нентального склона и подножия. В Зилаирском синклинории постелью 
аллохтона служит мощная флишоидная толща (граувакки, кремнисто
глинистые сланцы), содержащая глыбовые горизонты и пачки хаотиче
ского сложения (зилаирская серия D3fm—СДО. Аллохтон отличается ис
ключительной сложностью геологического строения и состоит из смятых 
пакетов «перетасованных» шарьяжных пластин, среди которых широка 
распространен серпентинитовый меланж 4. Среди тектонических пластин, 
глыб и блоков меланжа встречаются разнообразные по своему проис
хождению, фациально очень пестрые породы, сформировавшиеся, как 
устанавливается, с помощью палинспастических реконструкций [22, 24, 
29], в различных частях древнего бассейна, развитие которого началось, 
с рубежа кембрий — ордовик (см. рис. 1, II).

Основание разреза составляли мелководные «грабеновые» фации из
менчивой мощности (150—400 м), возникшие за счет размыва материала 
сиалической коры. Это главным образом разнообломочные аркозы (кид- 
рясовская свита 0 4t), в юго-восточных районах несогласно перекрываю
щие слабомётаморфизованные осадки венда (?) и содержащие основные* 
иногда кислые вулканиты щелочной серии, сходные с формацией конти
нентальных рифтов (куагачская свита 0 4t—at). Второй тип разреза над
страивался склоновыми отложениями вулканической островной гряды 
преимущественно кислого состава (туфы, тефроиды, туффиты губерлин- 
ской свиты 0 2—Sjli, свыше 800м мощности), которые к западу постепен
но, через ряд промежуточных фаций, сменялись глубоководными аргил
литами (кураганская свита 0 4а—S{l u мощностью 400.м и меньше. По
следние местами подстилались породами габбро-амфиболит-серпенти- 
нитового комплекса.

Среди силурийских отложений выделяется монотонная толща зелено- 
каменноизмененных основных лав (сугралинская свита, мощностью 
свыше 1500 м), по своей петрологии и условиям формирования близких 
к современным абиссальным базальтам. Внизу этой толщи фрагментар
но прослеживается комплекс диабазовых даек (типа «дайка в дайке»)* 
пространственно и генетически тесно связанный с обнажающимися во
сточнее крупными габбро-гипербазитовыми массивами. Вулканическая 
полоса окаймлялась областями некомпенсированного прогибания с пре
обладающей кремнистой седиментацией (сакмарская свита SiU3—S24d,.

1 Соотношения отдельных пластин и пакетов пластин, детали их строения описаны 
в работах А. В. Пейве и др. [16], М. А. Камалетдинова [11], С. В. Руженцева [22], 
А. А. Абдулина и др. [1].
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Рис. 1. Схема соотношения основных типов пород в западных зонах Южного 
Урала (палинспастическая реконструкция)

1 — граувакковый флиш; 2 — мелководные известняки (а), в том числе рифо- 
генные (б); 3 — доломиты; 4 — аркозы; 5 — алеврито-глинистые осадки мел
ководные (а) и глубоководные (б); 6 — углеродисто-глинисто-кремнистые 
осадки (а), кремни и глубоководные известняки (б); 7—11 — вулканиты: 
7 — премущественно кислые натрового ряда, 8 — основные толеитовой серии 
офиолитовой (а) и островодужной (б) ассоциаций, 9 — базальтового и дацит- 
липаритового состава (контрастная формация), 10 — базальт-андезит-дацит- 
липаритового состава калинатровой известково-щелочной серии (непрерывная

формация), 11 — основного, реже кислого состава щелочной серии (а), со
держащие высококалиевые разности (б); 12 — тефроиды, слоистые туфы; 
13 — кремнисто-пепловые (туффито-силицитовые) осадки; ’ 14 — вулканомик- 
товые, кремневые, полимиктовые, местами известняковые обломочные отло
жения, 15 отторженцы чужеродных пород и продукты их разрушения (а), 
в том числе офиолитокластовые (б); 16 — меланократовое основание; 17— 

направление тектонического скучивания и шарьирования 
Тектонические зоны: I — Прибельская, II — Сакмарская, III — Центрально- 
Уральская, IV — Вознесенско-Халиловская, V — Таналык-Ирендыкская (Та-

налыкский блок)



мощность 200—250 м); в лудлове их края фиксируются появлением ра- 
кушняковых известняков. На рубеже силура и девона ареал интенсив
ного вулканизма сместился к северо-западу бассейна, где на дислоциро
ванных породах меланократового основания и перекрывавшего его ма
ломощного осадочного или вулканогенно-осадочного чехла возникла це
почка вулканических массивов, вершины которых местами достигали 
уровня карбонатонакопления. Внизу массивы сложены базальтоидами 
(1200 м), вверху среди них появляются кислые дифференциаты. Эта кон
трастная формация (низы утягуловской свиты, нижнеблявинская подсви
та) отвечает начальной стадии развития островной дуги. Среди окру
жавших ее кремнисто-пепловых, кремнистых и углеродисто-глинистых 
отложений (300—350 м) с граптолитами S22—D / довольно много эдафо- 
генного обломочного материала, в том числе различных кремней, основ
ных эффузивов, субвулканических диабазов и габбро-диабазов, зерен 
серпентинитов; встречаются маломощные пачки олистостромового типа.

Во второй половине раннего девона — начале Эйфеля в пределах вы
росшей вулканической гряды, фронтально обращенной на восток [24], 
получила развитие типично островодужная базальт-андезит-дацит-липа- 
ритовая непрерывно дифференцированная формация (верхняя часть утя
гуловской свиты, верхнеблявинская подсвита). Среди осадочных разре
зов стали преобладать олистостромы и связанные с ними грубообломоч
ные отложения (например, на юго-западе — шандинская свита Di2— 
—D2efi, мощностью до 200 м). Олистостромы имеют туффито-силицито- 
вую или глинисто-туфопелитовую связующую массу и состоят из продук
тов разрушения как одновозрастных, так и почти всех более древних по
род, включая серпентиниты, реже габброиды. В краевых разрезах появ
ляются известняки, в том числе на западе — глубоководные «петельча
тые»; на востоке известняковые биогермы венчали выступы подводного 
рельефа, возникшие, по-видимому, в результате тектонических движе
ний и формирования меланжа.

На протяжении среднего девона (D2ef2-gv) Сакмарский бассейн поч
ти полностью замкнулся. Небольшие седиментационные ванны сохрани
лись лишь к западу от островной вулканической гряды. В них накопились 
содержащие растительные остатки кремнисто-терригенные, вверху гли
нисто-кремнисто-пепловые с глыбовыми горизонтами осадки. На многих 
участках в очень мелководных либо наземных условиях произошли из
лияния щелочных, как правило, высококалиевых лав, в основном ба- 
зальтоидов (чанчарская свита D2ef2—gv4?), сопровождавшиеся станов
лением интрузивных комагматов. Среднедевонские породы перекрыва
ют или рвут все ранее образовавшиеся толщи и тектонические пластины, 
в том числе сложенные массивами гипербазитов и серпентинитовым ме
ланжем.

Одна из главных особенностей Сакмарской зоны — гетерогенность ее 
фундамента. Развитие зоны началось на сиалическом ложе, подстилаю
щем краевые фации ордовика и на западе, и на востоке. Изолированные 
блоки и небольшие пластины докембрийских сильноплойчатых кристал
лических сланцев (нередко с гранатом и мусковитом), кварцитов, гней
сов, гранито-гнейсов, амфиболитов* местами протрудированных серпен
тинитами, известны в разных частях аллохтонов, где они тектонически 
перемешаны и контактируют с самыми различными образованиями. 
Кроме того, среди полей меланжа встречаются «экзотические» бескорне- 
вые утесы и глыбы археоцитовых и водорослевых известняков верхов 
нижнего кембрия. Наряду с указанными отторженцами широко распро
странены гипербазиты и габброиды меланократового основания, которые 
впервые обнажились на морском дне уже в конце раннего или в начале 
среднего ордовика. Сейчас они слагают многочисленные протрузии, ос
татки пластин, блоки и глыбы тектонического месива. Наиболее полные 
разрезы мощностью в несколько километров вскрываются в пределах 
Хабарнинского и Кемпирсайского массивов на юго-востоке Сакмарско- 
го аллохтона, которые представляют самостоятельные, осложненные 
разновозрастными и разноглубинными дислокациями, покровы с подош



вой на востоке и кровлей на западе. Они являются нижними членами 
офиолитовой ассоциации, к верхним относятся дайки и брекчиевидные 
субвулканические тела диабазов и габбро-диабазов, сменяющиеся выше 
толеитовыми лавами силура. Таким образом, в силуре появилась типич
но океаническая кора, на которой сформировался ряд последующих 
толщ. При этом на отдельных участках остались блоки континентальной 
коры. Подобный стиль строения характерен, как известно, для окраин
ных бассейнов япономорского типа.

Центрально-Уральская зона представляла некогда периферический 
континентальный блок, разделявший Сакмарское краевое море и палео- 
океаническую область восточного склона. В настоящее время на Южном 
Урале сохранились лишь фрагменты двух разных окраин этого блока, 
которые обнажаются в Эбетинской антиформе, находящейся к югу от 
антиклинория Уралтау. Антиформа состоит из двух залегающих одна на 
другой пластин и образует линейно-вытянутое тектоническое окно среди 
надвинутых в разное время и с разных сторон офиолитовых серий [24]. 
С запада надвинуты породы из внутренних районов Сакмарской зоны 
(Хабарнинский и Кемпирсайский габбро-гипербазитовые массивы, соеди
няющая их полоса серпентинитового меланжа). На восточном крыле они 
перекрываются фронтальным покровом восточного склона также с ме- 
ланжированными офиолитами в основании. Верхняя пластина антифор
мы сложена толщами западной окраины Центрально-Уральского блока. 
Это мало измененные кремнисто-глинистые сланцы и мелкозернистые 
аркозы позднего докембрия (венд?), на которых трансгрессивно зале
гают крайне восточные фации ордовика Сакмарской зоны (см. рис. 1, 
колонка II—III). Среди обломочного материала последних, имеющего 
явно местное происхождение, помимо подстилающих осадков довольно 
много сильнее метаморфизованных и, вероятно, более древних пород, вг 
том числе гранитов и кварцевых диоритов, слюдистых кварцитов, раз
личных кристаллических сланцев. Разрез нижней пластины сформиро
вался у восточного края обособившегося после заложения Сакмарскога 
прогиба континентального блока. Он вскрывается в ядре Эбетинской ан
тиформы, где близкие к сакмарским фациям прибрежные песчано-глини
стые отложения тремадока и верхнего кембрия согласно надстраивают 
ранее возникшие вулканогенно-осадочные образования пестрого состава 
(см. рис. 1, III). К контакту пластин тяготеет трещинно-межформаци- 
онная интрузия сильно рассланцованных гранитоидов (D2?).

Как уже отмечалось, эвгеосинклинальные зоны восточного склона вг 
раннем— среднем палеозое представляли палеоокеаническую область, 
унаследованную скорее всего с докембрийской эпохи. Эта область бы
ла очень неоднородна по латерали: в ней в разное время в разных ме
стах возникали и развивались различные структуры. Сохранившиеся 
фрагменты их разрезов находятся теперь в сложных и не всегда оконча
тельно выясненных соотношениях друг с другом. Несомненно одно, что 
все они были неоднократно перемещены, причем на востоке зачастую 
тектонически перемешаны как между собой, так и с комплексами восточ
ного обрамления палеоокеана. Укажем лишь самый общий характер 
толщ в пределах современных структурных элементов [14]. В Магнито
горском мегасинклинории, относящемся к главной зеленокаменной по
лосе Урала, повсеместно распространены мощные вулканогенные и вул
каногенно-осадочные серии, часто встречаются альпинотипные гиперба- 
зиты и связанные с ними габброиды. В Восточно-Уральском мегантикли- 
нории наряду с вулканогенно-осадочными и осадочными образованиями 
нижнего — среднего палеозоя, содержащими многочисленные тела и 
массивы серпентинитов и габбро, широко развиты гранитоиды и гнейсо- 
во-мигматитовые комплексы («гранито-метаморфическая ось Урала»). 
Восточнее, вплоть до Западно-Сибирской низменности, выделяется ряд 
зон, в которых вновь большое значение приобретают относительно сла- 
бометаморфизованные вулканогенные (зеленокаменные) и осадочные 
породы и ассоциирующие с ними серпентиниты.



Об особенностях строения и типе палеоструктур восточного склона 
можно судить по крайне западным зеленокаменным зонам (см. рис. 1, 
IV, V). Например, Вознесенско-Халиловская зона, которой сейчас отве
чает узкая полоса макромеланжа вдоль западного крыла Магнитогор
ского мегасинклинория (сутура Главного Уральского разлома), долгое 
время являлась глубоким бассейном, отгороженным с конца силура от 
остальной части океанической области Таналык-Ирендыкским острово- 
дужным вулканическим поднятием [24, 32]. Здесь очень много офиоли- 
тов, в особенности пород габбро-гипербазитового комплекса. Они почти 
всюду сильно серпентинизированы, дезинтегрированы и составляют «це
ментирующую» массу меланжа. К фаунистически датированному палео
зойскому формационному комплексу, образующему изолированные по
ля и блоки разных размеров и очертаний, относятся недифференциро
ванные основные вулканиты, близкие к толеитовой серии, и тесно свя
занные с ними кремнистые и углеродисто-глинистые сланцы, фтаниты, 
кремнеобломочные осадки, иногда с примесью «зеленокаменной» пласти
ки (О—S). Более молодые толщи (Dt—D2ef) — исключительно осадоч
ные, в них в разных местах на различных уровнях большую роль игра
ют грубообломочные отложения, в том числе пачки офиолитокластовых 
микститов, в которых хаотически сгружены глыбы и валуны пород мела
нократового фундамента и залегавшего выше сланцево-вулканогенного 
разреза.

Характер тектонических движений и эволюция палеоструктур. В юж
но-уральской области сочленения континент — океан одним из важней
ших событий было возникновение в результате растяжения земной коры 
Сакмарского окраинного бассейна. В самом начале ордовика недалеко 
от древней границы континентальной плиты заложилась субмеридио
нальная система довольно мелких грабенов, которые заполнились про
дуктами размыва окружавших сиалических массивов и блоков, а также 
локально развитыми рифтогенными вулканитами. В дальнейшем (рис. 2) 
происходило углубление и расширение образовавшегося прогиба с од
новременным удалением гранитно-метаморфического слоя и вскрытием 
местами пород меланократового субстрата, на котором непосредствен
но залегают глубоководные аргиллиты и туффиты среднего — верхнего 
ордовика. Этот процесс продолжался в течение почти всего силура, что 
привело к появлению микроокеанического бассейна. Сформировался пол
ный ряд офиолитовой ассоциации пород и максимальное распростране
ние получили области некомпенсированного прогибания. В погружение 
были также вовлечены смежные участки Восточно-Европейской плат
формы и отделившегося от нее Центрально-Уральского континентально
го блока. Условия растяжения господствовали и на территории Восточ
но-Уральского палеоокеана.

С конца силура все большую роль в эволюции структур играет тан
генциальное сжатие. Постепенно сокращаются и мелеют морские бас
сейны, становится сильно расчлененным рельеф их дна, в результате ин
тенсивного размыва подводных Кордильер и тектонических уступов появ
ляются в возрастающем количестве офиолитокластовые олистостромы. 
В девоне образуются хорошо выраженные вулканические поднятия типа 
островных дуг. В конечном итоге отрицательные структуры расчешуива- 
ются и меланжируются, происходит шарьирование различных толщ. 
Наиболее рано покровные перемещения начались в восточном направ
лении в районе Центрально-Уральского поднятия (см. рис. 1). Их следы 
лучше всего сохранились в Эбетинской антиформе (смена снизу вверх 
более восточных разрезов более западными), встречаются также среди 
чешуй Сакмарской и Вознесенско-Халиловской зон [24]. С середины де
вона преобладающими становятся движения, направленные на запад.

Тектоническое скучивание сопровождалось выведением на поверх
ность фрагментов меланократового фундамента и становлением офиоли- 
товых аллохтонов, сохранившихся впоследствии в виде отдельных габ- 
бро-гипербазитовых массивов. С конца Эйфеля синхронно с исчезновени
ем Вознесенско-Халиловского остаточного бассейна формируется фрон-
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Рис. 2. Схема тектонического развития области сочленения континент — океан на Юж
ном Урале

1 — континентальная кора; 2 — океаническая кора (меланократовый фундамент); 
3 — кора переходного типа; 4 — щелочные вулканиты (преимущественно основные); 
5 — толеитовые базальты; 6 — вулканогенные островодужные комплексы кислого (а), 
контрастного (б) и преимущественно среднего (в) состава; 7—12 — преобладающие 
типы отложений: 7 — терригенный, 8 — карбонатный, 9 — глинистый, 10 — глинисто
кремнистый и кремнисто-пепловый; 11 — тефрогенный, 12— олистостромовый; 13 — от
ложения предыдущих эпох; 14 — породы офиолитовой ассоциации (фрагменты океа

нической коры) в аллохтонном залегании
Среднепалеозойские тектонические зоны: I — Прибельская, II — Сакмарская, III — 
Центрально-Уральская, IV — Вознесенско-Халиловская, V — Таналык-Ирендыкская. 
Зародыши позднепалеозойских структур: Б — Башкирский антиклинорий, 3 — Зилаир- 
ский синклинорий, У — антиклинорий Уралтау, Э — Эбетинская антиформа, М — Магни

тогорский мегасинклинорий

тальная система пластин Восточно-Уральской эвгеосинклинальной обла
сти, которая была надвинута на Центрально-Уральский сиалический 
блок. Во второй половине живета последний пододвинулся на запад и 
почти сомкнулся с краем Восточно-Европейской платформы, в резуль
тате чего был раздавлен Сакмарский новообразованный окраинный бас
сейн, разлинзование и дезинтеграция которого начались с восточного 
борта.

С позднего девона в бывшей пограничной области между палеокон
тинентом и палеоокеаном возникает новый обширный прогиб с разно
родным основанием, состоящим большей частью из серии покровных 
пластин. В этом прогибе сплошным чехлом накапливался неоавтохтон



ный комплекс — зилаирские граувакки (D3fm—С4*) с толщей франских 
фтанитоидов в основании. В зилаирскую эпоху начался следующий этап 
шарьирования, который знаменовался формированием крупных алло
хтонных масс, сложенных более ранними покровами. В это время полу
чили широкое развитие мощные олистостромы, замещающиеся флишо- 
идными пачками. Они протягиваются вдоль восточного крыла Зилаир- 
ского синклинория и окаймляют со всех сторон Сакмарский аллохтон, 
обнажаясь в тектонических окнах и полуокнах. В процессе покровооб- 
разования ось прогибания смещалась. На месте Западно-Уральской зо
ны передовых складок выше платформенных и субплатформенных отло
жений девона сначала накапливались глинисто-известковые и кремни
стые осадки (С4), затем терригенный шлиф (С2- 3) и сероцветная мор
ская моласса (Pi). На рубеже раннего и среднего карбона ширьирован- 
ные на запад эвгеосинклинальные толщи вновь выводятся на поверх
ность, поставляя обломочный материал для флиша. На восточном скло
не Урала происходит массовая гранитизация. В позднем палеозое здесь 
на фоне интенсивного тангенциального сжатия продолжающегося игарья- 
жеобразования и складчатости формируется гранитно-метаморфиче
ская ось и растет горное сооружение с типично континентальной корой. 
Морская моласса (С2- 3) появляется раньше, чем на западе, и имеет ло
кальное распространение.

СЕВЕРНЫЙ КАВКАЗ

При пересечении центрального и западного секторов Кавказа в на
правлении с севера на юг выделяются следующие раннесреднепалеозой
ские структурно-формационные зоны: Бечасынская, Андрюкско-Тохан- 
ская, Передового хребта, Главного хребта и Южного склона. Современ
ные представления о строении этих зон сформировались в результате 
работ А. А. Белова, Г. И. Баранова, С. М. Кропачева, И. И. Грекова^ 
М. Л. Сомина, Л. Д. Чегодаева, В. Л. Омельченко, Е. В. Хайна и других 
авторов.

Разрезы Бечасынской зоны (рис. 3, А) выступают из-под чехла мезо
зойских пород в глубоких долинах рек Кубани, Малки, Баксана и Чеге
ма. Здесь выше метаморфических сланцев эпидот-амфиболитовой и зе
леносланцевой фаций, образовавшихся по туфам и туфопесчаникам с 
пластовыми телами диабазов и плагиогранитов, а также по первично
осадочным мелкообломочным и глинистым отложениям (хасаутская и 
чегемская свиты Р6), с угловым несогласием залегает мощная (более 
1300 м) толща аркозовых песчаников и гравелитов с прослоями крас
ноцветных алевролитов (урлешская свита О—S4). Она согласно пере
крывается отложениями лахранской свиты, в составе которой Л. Д. Че- 
годаевым выделены две разнофациальные толщи. Одна из них представ
лена «конденсированным» разрезом мощностью 100—150 м, состоящим 
из глубоководных известняков, известково-глинистых сланцев и кварц- 
полевошпатовых песчаников (S2ldi—D2ef), а другая — филлитизиро- 
ванными глинистыми сланцами с прослоями кремнистых разностей и 
песчаников (SiU—D2ef4) мощностью более 500 м). На территории Беча
сынской зоны А. П. Герасимовым [8] найдена «свободно лежащая» глы
ба известняка с трилобитами среднего кембрия, имеющая экзотическое 
происхождение.

В Андрюкско-Тоханской зоне самыми древними являются отложения 
силура (см. рис. 3, Б). Здесь в небольших тектонических клиньях обна
жаются шаровые лавы основного состава с прослоями радиоляритов 
(S41). С ними ассоциируют олистостромовые образования, впервые обна
руженные в долине р. Кубань [28]. Цементом олистострома служат мел
кочешуйчатые аргиллиты и алевролиты, содержащие будинированные 
прослои полимиктовых песчаников, а также внутриформационные лин
зы и слои глинисто-кремнистых сланцев с граптолитами верхнего ллан- 
довери и нижнего лудлова. В олистолитах встречены различные кремни, 
в том числе черные разности с граптолитами нижнего лландовери [30]^



Рис. 3. Схематизированные разрезы северных зон Кавказа 
1 — молассы; 2 — известняки мелководные (а) и глубоководные (б); 3 — конгломераты 
и гравелиты; 4 — песчаники; 5 — алевролиты; 6 — филлиты; 7 — кремнистые породы; 
8 — базальты толеитовой серии; 9 — основные эффузивы известково-щелочной серии; 
10 — лавы основного и среднего состава; 11 — кислые вулканиты; 12 — туфы смешан
ного состава; 13 — офиолитокластовые олистостромы; 14—15 — меланократовое основа
ние: 14 — габброиды (а), серпентинизированные гипербазиты (б); 15 — метаморфиче

ский фундамент Скифской плиты
Структурно-формационные зоны: А — Бечасынская, Б — Андрюкско-Тоханская; В—Г— 

Передового хребта (В — нижняя, Г — средняя аллохтонные единицы)

базальтовые порфириты, измененные гипербазиты, известняки, габбро
иды, офиолитокластовые конгломераты. Силурийские толщи с размывом 
перекрывались конгломератами и гравелитами с галькой кремней, ги- 
пербазитов и габбро (в линзах глинистых сланцев — отпечатки средне
девонской флоры), сменяющимися глинистыми сланцами с прослоями 
олигомиктовых терригенных пород и вулканитов основного — среднего 
состава (артыкчатская или бахмуткинская свита, D2gv мощностью бо
лее 1500 м), а затем пестроцветными терригенными и терригенно-карбо- 
натными отложениями (D2—СО, мощностью более 300 м), на которых с 
резким угловым несогласием залегают верхнепалеозойские образования.

На Андрюкско-Тоханскую зону надвинуты формационные комплексы 
зоны Передового хребта. В отдельных местах граница проходит по 
крутым разломам. Исследования последних лет [3, 5, 6, 9, 27, 28, 31] по
казали, что зона Передового хребта имеет сложное покровно-складча
тое строение и несколько восточнее р. Баксан тектонически выклинива
ется. В этой зоне выделяются параавтохтонный, аллохтонный и неоав- 
тохтонный структурно-формационные комплексы.

Параавтохтон. В видимом основании (ядро Блыбского антиклино- 
рия) обнажаются метаморфические толщи мощностью свыше 3000 м, 
сложенные тонкополосчатыми амфиболитами и гранатовыми амфиболи
тами, которые выше сменяются гранат-слюдяными сланцами и плагио- 
гнейсами. В поле развития метаморфитов находится большое количество 
мелких и крупных тел серпентинизированных гипербазитов, разгнейсо-



ванных плагиогранитов и тоналитов, которые расположены в делом сог
ласно с внутренней структурой вмещающих пород.

Аллохтон. Внутри аллохтонного комплекса выделяются три тектони
ческие единицы, или пакета пластин, залегающие друг на друге и разде
ленные плоскостями пологих надвигов, которые совместно смяты в бра- 
хиформные складки и нарушены крутыми разломами.

1. Породы нижней единицы надвинуты на метаморфиты параавтохто
на и на отложения Андрюкско-Тоханской зоны. Среди них отчетливо раз
личаются вулканогенный, вулканогенно-осадочный и терригенно-карбо- 
натный разрезы (см. рис. 3, В). Мощность единицы более 3000 м.

Вулканогенный разрез (Dt—D2efi) состоит из двух главных типов. 
Для первого типа характерна непрерывно дифференцированная вулка
ническая серия с лавами основного и среднего состава в нижней части, 
лавами среднего и кислого состава и их туфами наверху (кызылколь- 
ская свита). Во втором типе разреза, первоначально располагавшегося, 
вероятно, южнее, участвует контрастная серия (даутская свита). В ос
новании ее наблюдаются недифференцированные базальты, которые 
вверх сменяются базальт-липаритовой толщей. В верхней части боль
шую роль играют пирокластические образования. Помимо указанных 
двух типов местами встречаются промежуточные разрезы.

Вулканогенный разрез постепенно сменяется вулканогенно-осадоч
ными толщами (D2ef2—D3f), представленными туфами разного состава, 
кислыми эффузивами, кремнистыми сланцами, туфопесчаниками и ар
гиллитами; иногда присутствуют эффузивы основного и среднего соста
ва, трахибазальты, а также изолированные глыбы известняков с корал
лами D2ef. Породы вулканического происхождения выше нижнего живе- 
та практически не встречаются. Характерна резкая фациальная измен
чивость, особенно резкая во франских отложениях. В краевых подзонах 
Передового хребта они представлены терригенными толщами с ополз
невыми горизонтами, образовавшимися за счет разрушения различных 
подстилающих пород (см. рис. 3, В) или мощной (свыше 1000 м) тол
щей конгломератов с галькой вулканитов и плагиогранитов (см. рис. 3, 
В3). В центральной подзоне франские отложения выпадают из разреза 
(см., рис 3, В2) .

Терригенно-карбонатный разрез (D3fm—СД) залегает согласно на 
вулканогенно-осадочном и построен в общем .однотипно: горизонты и 
линзы известяков чередуются с пестроокрашенными песчаниками, алев
ролитами и аргиллитами, но соотношения между ними довольно измен
чивы. Также резко меняются по простиранию и мощности осадков 
<100—1000 м).

2. Средняя тектоническая единица (см. рис. 3, Г) состоит из двух са
мостоятельных покровов. В основании находится покров кремнисто-тер- 
ригенных отложений (БД—S2ld), которые располагаются структурно вы
ше известняков фамена или турне. Это часто чередующиеся аргиллиты 
и алевролиты, углеродисто-кремнистые и глинисто-кремнистые сланцы, 
олигомиктовые кварц-плагиоклазовые песчаники общей мощностью до 
200 м.

Верхний покров сложен породами офиолитовой ассоциации и рас
членяется на две пластины. Разрез каждой из пластин, в общих чертах 
повторяющий один другого, сильно нарушен, так что отдельные чешуи 
гипербазитов, габброидов и вулканитов основного состава граничат толь
ко по тектоническим контактам, маркируемым бластомилонитами, при
чем их вертикальная последовательность обычно перевернута: нижние 
члены ассоциации находятся наверху, а верхние — внизу. Породы верх
ней пластины метаморфизованы в целом сильней, до уровня эпидот-ам- 
фиболитовой фации.

В сложении офиолитового покрова принимают участие серпентини- 
зированные гарцбургиты, роговообманковые габбро-амфиболиты, урали- 
тизированные габброиды, дайки и силлы диабазов, базальтовые плагио- 
клазовые порфириты, в том числе подушечные лавы и гиалокластиты. 
Вулканогенные породы офиолитовой ассоциации (карабекская свита) 4
4  Геотектоника, N° 2 49



сменяются кварц-хлоритовыми и кварц-хлорит-серицитовыми аповулка- 
ногенными зелеными сланцами с прослоями филлитов, мелкозернистых: 
кварц-плагиоклазовых песчаников и углеродисто-кремнистых сланцев 
(тебердинская свита), в которых Л. Д. Чегодаевым обнаружены радио
лярии силурийского возраста [31]. Суммарная мощность пород превы
шает 2000 м.

3. Верхняя тектоническая единица (Ацгаринский покров, по [3]) об
разована несколькими чешуями общей видимой мощностью более 2500 мг 
состоящими из двуслюдяных гранат-кварц-плагиоклазовых сланцев, ам
фиболитов, реже парагнейсов, кварцитов и графитсодержащих сланцев. 
Породы испытали диафторез зеленосланцевой фации и смяты в слож
ную систему складок. Местами метаморфиты были прорваны плагиогра- 
нитоидами, слагающими в настоящее время изолированную внутреннюю 
пластину. Изотопные (К—Аг) датировки амфиболитов и кристалличе
ских сланцев колеблются от 370 до 470 млн. лет [28], что заставляет 
предполагать по крайней мере допозднедевонский возраст метаморфиз
ма исходных пород. Плагиогранитоиды внедрялись вероятнее всего в се
редине девона [5].

Неоавтохтон. Аллохтонный комплекс запечатывается несогласно на
легающей молассой. Нижняя ее часть (С4у3—Р44) является угленосной 
лимнической, а верхняя ( Р ) — грубой континентальной. Таким образом, 
время надвигания покровов падает на начало и середину визейского ве  ̂
ка. По приразломным складкам устанавливается, что шарьирование 
происходило в направлении с юга на север [9]. Это дает основание пред
полагать, что разрезы более верхних тектонических единиц аллохтонно
го комплекса, равно как и разрезы отдельных покровов, изначально рас
полагались южнее более нижних разрезов.

Зона Главного хребта сложена метаморфическим комплексом, со
стоящим из двух основных серий [2, 25]. Внизу это монотонная толща 
слюдяных сланцев и парагнейсов, которые образовались за счет терри- 
генных пород, в том числе аркозового состава (макерская серия Р 6— 
—PZi?). Вверху распространены слюдяные и амфиболовые плагиогней- 
сы, амфиболиты, микрогнейсы, порфиритоиды, метаконгломераты с галь
кой плагиогранитов, кварц-слюдяные сланцы и мраморы с остатками 
криноидей [19] (лабино-буульгенская или лабинская серия, PZi-2). По
всеместно встречаются тектонические клинья серпентинитов и габброи-  ̂
дов, много гранитов преимущественно позднепалеозойского возраста. 
Поднят вопрос о покровном строении Главного хребта [4], однако по
кровная структура до сих пор не расшифрована.

В зоне Южного склона палеозойские отложения выступают в ядре 
Сванетского антиклинория, где они выделяются в десскую серию (D2— 
—Т?, мощностью до 2000 м), состоящую в основном из сланцево-терри- 
генных (песчано-глинистых), часто флишоидных толщ олигомиктового и 
субаркозового состава с линзами известняков, внизу с пачками гравели
тов и внутриформационными прослоями конгломератов; в северном на
правлении количество грубообломочных пород убывает [12, 26].

Палеотектоническая реконструкция. Анализ формационного состава 
пород различных тектонических зон и палинспастическая развертка па
кета шарьяжных пластин позволяют восстановить ряд палеоструктур, 
каждой из которых соответствовала своя палеогеографическая обста
новка. Отложения Бечасынской зоны накапливались непосредственно на 
докембрийском метаморфическом комплексе Скифской плиты в услови
ях континентального склона и подножия. Формационный комплекс Ан- 
дрюкско-Тоханской зоны образовался рядом на коре, скорей всего, океа
нического типа: здесь происходили глубоководные излияния базальтов, 
а в составе обломочного материала очень много продуктов размыва по
род офиолитовой ассоциации. Относительно глубокий бассейн с океани
ческой корой существовал и южнее; в его пределах получили развитие 
полный офиолитовый и надстраивавший его осадочный разрезы средней 
тллохтонной единицы Передового хребта. К северу возникло острово- 
дужное вулканическое поднятие, представленное сейчас разрезами ниж-



6

6 + +ч

л I б | в ) Г | д

г

+ + + +
\г

Рис. 4. Палеотектонические реконструкции Северо-Кавказского бассейна: а — конец 
ордовика — начало силура, б — середина силура, в — первая половина девона, г — ко

нец визе
1 — угленосная моласса; 2 — плагиогранитоиды; остальные условные обозначения см.

на рис. 2
Структурно-формационные зоны: А — Бечасынская, Б — Андрюкско-Тоханская, В—Д — 
Передового хребта (В — нижняя, Г — средняя, Д — верхняя аллохтонные единицы)

ней единицы, а к югу находился сиалический блок, фрагменты кото
рого слагают верхнюю аллохтонную единицу (Ацгаринский покров). Па- 
раавтохтонный комплекс Передового хребта либо служил основанием 
островодужного поднятия, либо, что более вероятно, являлся самостоя
тельным выходом кристаллических пород.

В целом формационные комплексы Бечасынской, Андрюкско-Тохан- 
ской зон и зоны Передового хребта характеризуют особенности осадко- 
накопления и магматизм различных частей обширного окраинного моря, 
имевшего неоднородное строение. На севере это море покрывало матери
ковый склон (Бечасынская зона), с юга было ограничено блоком с кон
тинентальным типом коры (Центрально-Кавказским). Последний, по- 
видимому, отделял краевой бассейн от остальных структур древней океа
нической области Палеотетиса. Реликты их, многократно «перетасован
ные» и сильно измененные, частично сохранились в пределах Главного 
хребта, где обнажаются также реоморфизованные породы докембрий- 
ского кристаллиникума [25], слагавшие, вероятно, микроконтинент или 
входившие в фундамент южного обрамления Палеотетиса. Одному из 
наиболее молодых комплексов этого обрамления (континентальный 
склон и подножие?) отвечает десская серия Сванетского антиклинория.

Палеозойская история развития Северного Кавказа восстанавлива
ется только с конца ордовикского времени (рис. 4). Можно предполагать, 
что где-то в раннем ордовике произошел раскол древнего края Восточ
но-Европейского материка. В дальнейшем вдоль северного борта обра
зовавшейся впадины накапливалась мощная толща аркоз. В силуре уже 
существует глубокий окраинный бассейн с участками некомпенсирован
ного прогибания, на большей части территории которого был вскрыт ме- 
ланократовый фундамент и возникла кора океанического типа. Тем не 
менее в ряде мест остались отдельные блоки с континентальной корой, 
поставлявшие терригенный сиалический материал даже во внутренние 
районы бассейна. Один из таких блоков служил его южным ограниче
нием.

Максимальной ширины окраинный морской бассейн достиг к середи
не силура. С этого времени начинается перестройка геодинамического



режима — в подводных условиях происходит первое тектоническое ску- 
чивание, о чем свидетельствует появление на севере офиолитокластово- 
го олистострома. На рубеже силура и девона приблизительно в цент
ральной части бассейна возникает поднятие, которое делит его на две 
котловины. Постепенный рост поднятия сопровождается интенсивным 
вулканизмом островодужного типа. В середине девона вулканическая 
деятельность приобретает эксплозивный характер и вулканические по
стройки выходят из-под уровня моря; заметно мелеет северная котлови
на, в отложениях которой впервые встречается наземная раститель
ность. Не исключено, что в это же время значительно сокращается юж
ная котловина и в ее пределах расчешуивается на пластины и фрагмен
тарно выводится наверх меланократовый субстрат, а находившиеся по 
соседству породы краевого континентального блока испытывают допол
нительный метаморфизм.

В течение позднедевонской и начала раннекаменноугольной эпох об
щая ширина бассейна продолжает уменьшаться. В визейском веке на
ступает главный этап тектонического скучивания. Сдвоенный разрез 
офиолитов был опрокинут и надвинут на осадочный чехол южной котло
вины и «вместе с ним—на гряду некогда активных вулканических ост
ровов, а метаморфизованные толщи краевого поднятия в свою очередь 
перекрыли офиолиты. Разрезы островной гряды были сорваны со своего 
основания и надвинуты на осадки северной впадины, что привело к окон
чательному закрытию и исчезновению последней. В процессе перемеще
ния породы подверглись зеленосланцевому метаморфизму и интенсив
ным деформациям. К концу визе дислоцированный пакет тектонических 
покровов и чешуй, сформировавшийся на месте Северокавказского ок
раинного моря, оказался припаянным к Восточно-Европейскому палео
континенту. Появление моласс (CiV3) фиксирует начало орогенических 
движений. В среднем карбоне эти движения, сопровождавшиеся грани
тизацией, охватывают и зону Главного хребта, где также ранее были 
совмещены, метаморфизованы и мигматизированы различные структур
но-формационные комплексы Палеотетиса. Закрытие более южного бас
сейна (бассейнов?), от которого к настоящему времени сохранился 
лишь приконтинентальный комплекс в зоне Южного склона, произошло 
намного позже — только в начале мезозоя.

СРАВНИТЕЛЬНЫЙ ПАЛЕОТЕКТОНИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ

Из вышеизложенного видно, что раннесреднепалеозойская история 
развития области перехода от Восточно-Европейского континента к со
седним океаническим структурам как Южного Урала, так и Северного 
Кавказа была очень похожа (см. рис. 2, 4). Она началась с деструкции 
древней континентальной окраины2 * и одновременного появления крае
вых морей — Сакмарского и Северо-Кавказского. Оба бассейна имели 
однотипное строение и претерпели в целом одинаковую эволюцию. Их 
приплатформенные борта маркируются осадками, накопившимися у 
подножия нового континентального склона (уразинская и бетринская 
свиты 0 2—D24 на Урале, урлешская и кремнисто-глинистые разрезы лах- 
ранской свиты О—D2efi на Кавказе). С внешней стороны бассейны бы
ли отшнурованы остаточными микроконтинентами — Центрально-Ураль
ским и Центрально-Кавказским. В их сложении помимо докембрийских 
толщ близкого состава участвуют трещинные тела гранитоидов средне
девонского возраста, внедрившиеся и в одном, и в другом случае между 
тектоническими пластинами.

Фрагменты сиалического основания сохранились не только по бор
там, но и внутри рассматриваемых бассейнов, где их выходы часто про- 
трудированы серпентинитами (ядро Блыбского антиклинория, ряд не
больших блоков на Южном Урале). Остальная территория имела ме
ланократовый фундамент. Субстрат океанического типа является ново

2 Предполагается, что океанические структуры существовали с допалеозойского
времени 15, 32].



образованным и возник в процессе раздвигания коры синхронно с рас
ширением и углублением бассейнов, достигнув максимального распрост
ранения в начале силура, когда излияниями недифференцированных то- 
леитов с дайковыми комплексами в основании завершилось местами фор
мирование офиолитовой ассоциации пород (сугралинская и карабекская 
свиты). В других районах в это время преобладало глубоководное и, как 
правило, некомпенсированное осадконакопление (черносланцевые раз
резы).

Общее изменение геодинамического режима, связанное с прогресси
рующей ролью тектонического сжатия, на Кавказе наступает в середине, 
на Урале — в конце силура. Ширина окраинных бассейнов постепенно 
уменьшается, сильно усложняется морфология их дна, в сферу подвод
ного разрушения выводятся породы океанической коры и в возрастаю
щем количестве появляются офиолитокластовые осадки. На рубеже си
лура и девона возникают внутренние вулканические поднятия, превра
тившиеся впоследствии в островные дуги. В обоих бассейнах они распо
лагались ближе к континентальному подножию, чем ареалы развития 
полных офиолитовых разрезов, и были сложены одинаково дифферен
цированными — контрастно и непрерывно — сериями изверженных по
род (блявинская и утягуловская свиты S22—D2efi на Урале, даутская и 
кызылкольская свиты D4—D2efi на Кавказе), к которым приурочены 
медноколчеданные месторождения. Большое сходство присуще и сред
недевонским полиформационным толщам: среди вулканитов характерны 
субщелочные базальтоиды, среди осадков — грубообломочные, с глыбо
выми горизонтами, и пестроцветные кремнисто-глинистые отложения, 
содержащие остатки наземной флоры, а также мелководно-морские из
вестняковые биогермы. В первой половине живета вулканическая дея
тельность полностью прекратилась как в пределах Сакмарского, так и 
Северо-Кавказского бассейнов. В Сакмарском бассейне в основании 
верхнего Эйфеля повсеместно фиксируется несогласие. На Северном Кав
казе это несогласие тоже проявилось, но в ограниченном масштабе — 
лишь во впадине к северу от островной вулканической гряды (Андрюк- 
ско-Тоханская зона); в южной котловине породы соответствующего воз
раста сейчас не известны.

Тектоническое сжатие и скучивание привели к дальнейшему сокра
щению площади краевых морей, расчешуиванию и смятию их разрезов. 
На рубеже среднего и позднего девона (Урал) и в первой половине ви
зе (Кавказ) окраинные бассейны окончательно исчезают, причем закры
тие их в обоих регионах начинается с внешних — «приокеанических» — 
котловин. Этот процесс протекал импульсивно и сопровождался станов
лением офиолитовых аллохтонов. Выведение пластин меланократового 
субстрата первоначально происходило и на Северном Кавказе (D2?), и 
на Южном Урале (D42—D2ef0, вероятно, в сторону периферического 
континентального блока. Позже стало преобладать надвигание в проти
воположном направлении. Сменой направления надвиговых перемеще
ний (ретрошарьирование), доказанной для Сакмарской зоны [1, 24], не
трудно объяснить перевернутое залегание офиолитовых пластин, кото
рое наблюдается и среди уральских аллохтонов (например, Хабарнин- 
ский покров [18]), и в Передовом хребте Кавказа [6, 27].

Таким образом, сходство в строении и развитии ряда западных струк
турно-формационных зон Южного Урала и северных структурно-форма
ционных зон Кавказа совпадает во многом вплоть до деталей. К этому 
можно добавить еще несколько примеров. В приплатформенных ком
плексах бывших Сакмарского и Северо-Кавказского бассейнов извест
ны экзотические глыбы мелководных кембрийских известняков. Там же 
(в Бечасынской зоне и на западе Сакмарской) отмечаются «конденси
рованные» одновозрастные (S2ld—D2ef) разрезы с непременным участи
ем пелагических известняков, образовавшиеся, по-видимому, в обстанов
ке локальных глубоководных поднятий [21]. Наконец, следует упомя
нуть об одинаково асимметричном размещении контрастно и непрерывно 
дифференцированных вулканогенных серий в пределах островных дуг



внутри Сакмарского и Северо-Кавказского морей, что свидетельствует 
об одинаковой полярности этих островодужных структур: контрастные 
по своему составу вулканиты были сосредоточены преимущественно с 
их наружной стороны — соответственно с восточной и южной.

Несмотря на отмеченное сходство, между рассмотренными областя
ми имеются и определенные отличия, большинство которых, однако, не
значительно или носит вторичный характер. На Северном Кавказе силь
нее метаморфизм некоторых комплексов, нет аналогов многих ордовик
ских разрезов Южного Урала, отсутствуют девонские отложения в при
мыкавшей к Центрально-Кавказскому блоку котловине и пр. Ряд разли
чий обусловлен неизбежными изменениями по простиранию, которые 
обычны для любой геосинклинальной системы. Так, на Южном Урале 
в силуре — среднем девоне большую роль играла кремнистая седимента
ция, подавляющая же масса обломочного материала была эдафогенно- 
го или островодужного происхождения. На Кавказе кремнистых пород 
заметно меньше, зато гораздо больше глинистых, а также терригенных 
осадков сиалического профиля. Подобный состав приобретают одновоз
растные толщи и на Среднем Урале [21]. Кроме того, не все тектони
ческие события происходили синхронно. В разное время впервые появи
лись в результате начавшегося скучивания коры океанического типа 
офиолитокластовые олистостромы — в середине силура (Кавказ) и в 
конце силура (Урал). Замыкание Сакмарского окраинного бассейна и 
главный этап шарьирования в его пределах приходится на конец живе- 
та — начала франа. На Северном Кавказе этому времени соответствует 
резкое поднятие внутрибассейновой вулканической дуги и ее интенсив
ный размыв. Основное покровообразование здесь завершается к концу 
визе. Для сравнения укажем, что на Полярном Урале, где существовал 
в общем такой же латеральный ряд палеоструктур [23, 24], шарьирова- 
ние в сторону континента и отмирание краевого бассейна наступает 
лишь в конце визейского века, почти одновременно с новым этапом тек
тонического сжатия на Южном Урале.

Нам представляется, что деструкция и раздвиг на кавказской пери
ферии Восточно-Европейского континента проявились слабее, чем на 
Южном Урале, вследствие чего окраинный бассейн был там уже, а по
роды меланократового фундамента занимали меньшую площадь. По- 
видимому, на Северном Кавказе сохранились более крупные «останцы» 
континентальной коры, за счет размыва которых повсеместно накопи
лось довольно большое количество олигомиктового пластического мате
риала. Помимо более слабого растяжения на территории Северо-Кав
казского бассейна было также меньше фаз тектонического скучивания, 
чем можно объяснить отсутствие серпентинитового меланжа. Форми
рованию последнего в пределах южно-уральских структур способствова
ло дробление и брекчирование меланократового основания и перекры
вавшего его чехла, а затем многократное перемешивание отдельных ком
понентов при надвигании в условиях нараставшего тангенциального сжа
тия [24]. С эпохами интенсивного шарьирования было связано появле
ние граувакковой серии (D3fm—СДО и терригенного флиша (С2- 3), ана
логов которым на Северном Кавказе нет.

На Кавказе не известны также толщи, сопоставимые с существенно 
карбонатным комплексом шельфового типа Прибельской зоны Южного 
Урала. Не обнаружены они, судя по многочисленным скважинам, и в 
Предкавказье, где вскрыты среднепалеозойские, преимущественно пес
чано-сланцевые отложения, дислоцированные в послебашкирское время 
и относимые к комплексу континентального склона [5]. Очевидно, юж
ный склон Восточно-Европейского континента был очень широкий и ох
ватывал всю современную Скифскую плиту, а покрывавшее его краевое 
море соединялось на севере с Донецким внутренним прогибом (авлако- 
геном). В южно-уральской области склон был гораздо короче вкрест 
простирания и быстро сменялся на запад мелководным шельфом. Скло
новые осадки обнажаются в настоящее время в узкой полосе вдоль за
падного крыла антиклинория Уралтау.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Как следует из приведенного материала, Восточно-Европейский кон

тинент на юге и востоке окаймлялся в палеозое активной окраиной за
падно-тихоокеанского типа. Ее структурная эволюция, начавшись с раз
рушения континентальной плиты и возникновения краевых бассейнов с 
новообразованной океанической корой, завершилась их усложнением, 
формационным изменением и в конечном счете расчленением переход
ной к палеоокеанам области на серию тектонических пластин. Пластины 
были последовательно надвинуты (и пододвинуты) в сторону палеокон
тинента и скучены вдоль его нового края. Для Урала доказано [23, 24], 
что этот процесс происходил не изолированно, а был тесно связан со 
структурными и вещественными преобразованиями в смежных палео- 
океанических зонах. На Кавказе, где герцинские сооружения входят в 
альпийскую складчатую область и сжаты гораздо сильнее, очень много 
информации утеряно. Однако почти детальное сходство геологических 
событий вдоль древних границ Восточно-Европейского материка дает 
лам право предполагать, что северокавказский сектор Палеотетиса имел 
близкое строение и развивался в принципе одинаково с южным секто
ром Уральского палеоокеана, в силу чего палеозойская история Боль
шого Кавказа могла быть более сложной, чем ее представляют сейчас. 
Там должны были присутствовать столь широко распространенные на 
восточном склоне Урала «зеленокаменные» комплексы, и не исключено, 
что со временем их реликты будут найдены и идентифицированы. Часть 
их находится, по-видимому, в еще недостаточно изученной зоне Главно
го хребта, которой были свойственны длительная гранитизация и много
стадийный метаморфизм крайне разнообразных по своей формационной 
и соответственно структурной принадлежности толщ и которую следует, 
на наш взгляд, сопоставлять с Восточно-Уральским мегантиклинорием.

Одинаковый характер и синхронность определяющих тектонических 
событий на территории северокавказского и южно-уральского регионов 
свидетельствуют о несомненном единстве в раннем — среднем палеозое 
Палеотетиса и Палеоурала. С позднего палеозоя развитие образовав
шихся на их месте геосинклинальных систем шло различными путями. 
На Урале происходит полное смыкание бортов бывшего палеоокеана; в 
позднепалеозойскую эпоху на месте эвгеосинклинали возникает и рас
ширяется, в основном в сторону Русской плиты, горно-складчатое соору
жение, в миогеосинклинальной же области в качестве компенсационной 
структуры формируется, постепенно смещаясь к западу, Предуральский 
краевой прогиб. На Кавказе подобный прогиб отсутствует и, что более 
важно, Палеотетис закрывается не полностью; вдоль южного края, в 
Сванетском бассейне, морское осадконакопление продолжается до 
триаса.

Герцинские структуры Урала традиционно относятся к Урало-Мон
гольскому подвижному поясу, кавказские же герциниды входят в Сре
диземноморский пояс, который на востоке сливается с Урало-Монголь
ским. Многочисленными работами обоснована межконтинентальная 
океаническая природа этих поясов. В свете рассмотренных данных их 
разделение в определенной степени правомерно лишь для конца палео
зоя, когда на огромном пространстве — от Центральной Азии до Урала 
и Северного Кавказа — произошло окончательное отмирание геосинкли- 
нального режима и становление новой континентальной коры, а также 
дальнейшее ее наращивание там, где она образовалась раньше, в то вре
мя как в южном сегменте Средиземноморского пояса еще существовали 
остаточные (и вновь возникшие) бассейны с океаническим типом строе
ния коры. В раннем — среднем палеозое Уральская океаническая об
ласть представляла ответвление как от Палеотетиса, с которым имела 
общий западный борт, так и от Центрально-Азиатского палеоокеана, в 
пределах которого находилось ее восточное обрамление. Поэтому давно 
укоренившееся название «Урало-Монгольский пояс», односторонне под
черкивающее связь Урала только с азиатскими палеозоидами, выглядит 
-сейчас устаревшим и не отвечающим современному уровню знаний.
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Ж Д А Н  А. В.

О ТЕКТОНИЧЕСКОЙ ПРИУРОЧЕННОСТИ 
НЕКОТОРЫХ РУДНЫХ ПРОЯВЛЕНИЙ АЛАЙСКОГО ХРЕБТА

Дается описание глыбовых толщ силура, среднего, верхнего карбона 
и связанных с ними аллохтонных проявлений ртути, золота, редкоземель
ной минерализации, фосфатов и бокситов. Приводятся данные о водном, 
обвально-оползневом и ледниковом генезисе крупнообломочного материала 
с локальными и удаленными областями сноса при одноразовом и много
кратном их перемещении. Впервые доказан допозднесилурийский возраст 
одного из этапов ртутного оруденения.

Экзотические глыбы в тонкообломочных породах и седиментацион- 
ные брекчии описывались ранее в связи с проблемой глубинных разло
мов Южного Тянь-Шаня и решением задач региональной стратиграфии: 
«кембрийских» сулюктинской и шодымирской свит района Сулюкты и 
Мадыген-Шодымира. Глинистые, песчано-глинистые сланцы, аргиллиты 
и песчаники, содержащие включения известняков и других пород, отно
симые к нижнему и среднему кембрию, оказались разновозрастными, не 
только кембрийскими, но и ордовикскими, и силурийскими. К предполо
жению, что линзы кембрийских известняков являются экзотическими 
глыбами, захороненными в верхнепалеозойских терригенных толщах,, 
пришли М. М. Кухтиков и И. Н. Черенков [6]. Глыбово-блоковый ха
рактер строения этих образований доказывался Б. В. Ясковичем,. 
Л. Н. Репиной, И. А. Поникленко, Д. А. Рубановым в 1970—1972 гг. 
[10]. Д. А. Старшинин [9] высказал мнение о переотложении кембрий
ских пород в конце венлокского и лудловского веков. Это мнение было* 
поддержано Д. П. Резвым [8], впервые выделившим кембрийские отло
жения в районе Сулюкты. Кембрийские известняки он стал считать про
дуктами обвалов и оползней, погруженных в терригенную силурийскую 
толщу.

О выжимании тектонических линз кембрия и ордовика по зонам раз
ломов пишут М. А. Ахмеджанов, Р. М. Абдуллаев, О. М* Борисов [2],. 
причем выжимание с последующим обрушением происходило неодно
кратно, о чем свидетельствуют захороненные глыбы известняков среди 
отложений как силура, так и среднего карбона.

Экзотические глыбы использовались А. К. Бухариным [3] с целью 
установления области сноса для Карачатырского позднепалеозойского 
прогиба Южного Тянь-Шаня. Крупноглыбовые осадочные брекчии сред
него девона полосы развития Канского массива серпентизированных 
гарцбургитов были описаны А. В. Алексеенко и Э. А. Портнягиным [1] 
как «образовавшиеся в сложных тектонических условиях повышенной 
активности и контрастных движений с локализацией в узкой шовной; 
зоне». Позже эти образования С. А. Куренков [5] отнес к олистостроме, 
развитой в пределах Канской полосы палеозойского серпентинитового 
меланжа [7]. Олистостромовые комплексы он выделил и среди других 
образований в Восточном Карачатыре.

Кроме упомянутых глыбовые образования известны в девонских тер
ригенных разрезах, в терригенных толщах среднего, верхнего карбона и 
перми. Здесь мы рассмотрим только отчетливо стратифицированные 
глыбовые образования, занимающие определенное место в разрезе и,, 
самое главное, содержащие полезные ископаемые в переотложенном 
состоянии в составе разновеликих глыб. Это относится к ртути, редко- 
метально-редкоземельной минерализации, фосфатам, бокситам, золоту.



«Рудные» глыбы являются ключом для решения проблемы возраста и 
этапности ртутного и золотого оруденения, считающегося многими гео
логами образованиями альпинотипными. А глыбы вообще — это «фраг- 
хменты разрезов» древних толщ, слабо сохранившихся в современной 
структуре, которые могут служить надежным фактическим материалом 
для расшифровки геологической истории и реконструкции глубинного 
строения региона, поисков погребенных догерцинских структур, в том 
числе рудовмещающих. Это силурийские (верхний венлок — нижний 
лудлов) глыбовые образования северных склонов Алайского хребта, 
среднекаменноугольные (московский ярус) флишевые толщи Восточно
го Алая, верхнекаменноугольная моласса гор Карачатыра и Акташ-Ка- 
рабия. Они участвуют в строении различных структур и отражают раз
личные этапы тектонического развития.

АЛЛОХТОННЫЕ РТУТНЫЕ И ДРУГИЕ ПРОЯВЛЕНИЯ 
В СИЛУРИЙСКИХ о т л о ж е н и я х

Общая характеристика глыбовой толщи

Силурийские отложения, включающие толщу с бескорневыми глыба- 
ми-отторженцами, распространены весьма широко вдоль северных скло
нов Алайского хребта. Они приурочены к трем полосам развития терри- 
генных разрезов среднего палеозоя в междуречье Сох — Абшир между 
Северо-Катранским разломом на севере и Акташским на юге: Пульгон- 
ско-Алышской или Ходжагаирской, Караджегач-Чаувайской, Охнинско- 
Тамашинской. По мере приближения к р. Сох на западе и восточнее 
р. Чиле они «сливаются» в единую полосу выходов. Ранее их включали 
в состав углеродисто-сланцевой сюгетской свиты, отличающейся неодно
родностью внутреннего строения и пестротой окраски и широким разви
тием граптолитов нижнего силура (лландовери). Пестрота состава и 
окраски обусловлена большим количеством аллохтонных включений 
сланцев (вместе с граптолитами) одного типа среди сланцевой (алевро
литы, сланцы) основной массы иного литологического состава.

Прототипом описываемых отложений можно считать сакиртминскую 
толщу, описанную В. Б. Горяновым в 1964 г. по р. Ходжагаир в Чаувай- 
Караджегачской полосе, сложенную «разнообразными сланцами (как 
сюгетской, так и пульгонской свит) и глыбами преимущественно квар
цитовидных песчаников и реже известняков. Количество, размер облом
ков и их соотношение со сланцами непрерывно меняются. Сланцы не 
синхронны по возрасту толще, а являются макрообломками более древ
них пород, до нижнесилурийских включительно...». И действительно, 
количество глыб по массе и площади выходов достигает 50—60% и бо
лее. Обломочный характер отторженцев определяется легко по многим 
признакам: иззубренностью всех их сторон и наличием многочисленных 
отщепов и катунов от более крупных тел, ориентированных по наслое
нию, несоответствия внутреннего строения глыб с «правилами линзова- 
ния», ненарушенностью положения слойчатости вмещающих алевроли
тов и сланцев. Они подчеркиваются также присутствием в толще наря
ду с ними хорошо обработанных галек и валунов того же состава. Вме
щающей массой являются шламовые накопления из материала различ
ных пород и реже углистые, нередко слабокремнистые глинисто-алевро- 
литовые довольно однородные породы с плохо выраженными структур
но-текстурными признаками, сильно засоленные (с гипсом), с сульфида
ми железа. Наряду с темно-серыми и черными окрасками пород обыч
ны желтые, рыжеватые, палевые, розоватые и фиолетово-малиновые. Та
кие же цвета с признаками поверхностного выветривания и пустынного 
загара имеют многие глыбы различного состава, а углеродисто-кремни
стые сланцы обычно отбелены и пестроцветны. Эти особенности указы
вают на континентальные условия области сноса и бассейна осадкона- 
копления с сухим жарким климатом, с интенсивно развивающимися по
верхностными процессами и переотложением неоформившихся низко



зрелых кор выветривания. Возможно, по этим причинам во вмещающих 
породах почти отсутствуют остатки граптолитов.

Примечателен состав глыбового материала и его распределение в 
пространстве. Он заметно меняется как от структуры к структуре, так 
и в пределах одной структуры вкрест ее простирания и по простиранию. 
Среди них можно выделить такие возрастные и литологические группы 
глыб-отторженцев:

— верхнепротерозойские зеленые метасланцы и метапесчаники, от
четливо плойчатые, нередко с кварцевым инъекцированием, метабазиты, 
полосчатые мраморы канской серии; в Тамашинской полосе в крупных 
глыбах можно наблюдать целые фрагменты разреза этой серии, обычно 
неизмененные; особую группу образуют измененные метасланцы (мета
базиты), иногда кремнистые, лиственитоподобного облика с кварц-анке- 
ритовым прожилкованием и выделениями диккита; возможно, сюда же 
следует относить аплитовидные магматические породы с высокой гамма- 
активностью (сходные с дайками сиенит-аплитов среди зеленых сланцев 
бассейна р. Акбуры);

— венд-нижнекембрийские доломитизированные известняки, брекчие
видные известняки, различные фтаниты, эффузивные породы кислого — 
среднего состава;

— кембрийские битуминозные доломитизированные известняки, ис
кристые черные доломиты, кремнистые породы, черные с белым квар
цем массивные брекчиевидные кремни, песчаники зеленоватые полимик- 
товые и вулканомиктовые, сходные с ними алевролиты и сланцы, рыже
ватые мергели с кремнями, габбро-диабазы, диабазовые порфириты, 
спилиты и туфы основного состава; для осадочных пород характерна 
высокая фосфатность (нередко не менее 3—5%), чем их можно безоши
бочно отличать от других близких по облику пород; вероятнее всего, к 
этой группе относятся углеродисто-кремнистые массивные и слоистые 
породы с медью, ванадием и другими элементами;

— ордовикские тонкообломочные терригенные и терригенно-карбо- 
натные породы «замусоренного» облика, вплоть до гравелитов и конгло- 
мерато-брекчий со специфическим составом галек (синевато-зеленые 
туффиты, эффузивы, измененные метасланцы), углисто-глинистые и 
кремнисто-алевритистые сланцы (отмечаются находки граптолитов);

— нижнесилурийские углеродисто-кремнистые сланцы и алевролиты, 
кремни, песчаники вулканомиктовые и полимиктовые, эффузивы и туфы 
основного состава, песчаники, гравелиты и конгломераты; в сланцах 
многочисленные остатки граптолитов, большей частью лландовери, мень
ше — нижнего венлока;

— верхневенлокско-нижнелудловские кремни, тонкослоистые различ
ной окраски, кремнисто-углистые алевролиты, иногда встречающиеся в 
этих же структурах в ненарушенном положении; то же относится и к 
органогенно-обломочным известнякам матчайской свиты;

— породы неясного стратиграфического положения — алевролиты 
слабопесчанистые «аспидного» типа с кремнисто-туфовой составляющей, 
зеленоватые и буроватые, крупногалечные и валунные конгломераты с 
гальками измененных эффузивов, метасланцев и мраморов; аналогами 
для первых могут служить среднеордовикские отложения западной ча
сти Туркестанского хребта;

— магматические породы: серпентизированные ультрабазиты и сер
пентиниты, габбро-диабазы и габбро, измененные диориты и сиениты.

Как видно, состав обломков крайне неоднороден и, вероятнее всего, 
отражает строение досилурийского основания и соседних структур — 
областей сноса. Нет сомнения в том, что описываемая толща залегает 
на нижнесилурийских отложениях, которые в первую очередь явились 
источником тонкого обломочного и глыбового материала. Судя по гро
мадным размерам отторженцев (десятки и первые сотни метров), отсут
ствию на их поверхности иных следов эрозионного воздействия кроме 
водных, можно сделать вывод о местном источнике сноса вследствие об
вально-оползневых срывов при чрезвычайно активных тектонических



процессах. Перекрывающими отложениями для глыбовой толщи явля
ются песчаники и сланцы нижнего лудлова (пульгонская свита) с грапто- 
литами самой «нижней» зоны, слоистые кремни и кремнистые алевроли
ты тамашинской свиты (верхний силур — верхний девон) и шаланской 
свиты (верхний силур — средний карбон). Следовательно, верхний воз
растной предел развития глыб ограничивается началом раннего лудлова-

Ртутные проявления

Объединены в две группы: Бешбулакскую и Калачинскую. Первая 
находится на левобережье р. Исфайрам, по одноименному саю, вторая — 
на левобережье р. Сох. Ранее они относились к кварц-анкеритовому и 
лиственитовому типам оруденения, структурно связывались с зоной Се- 
веро-Катранского глубинного разлома и выделялись в пределах Уч-Кор- 
гонского и Туяташ-Калачинского рудных полей. Для Южно-Ферганско
го ртутно-сырьмяного пояса этому разлому придается особое значение. 
Ряд исследователей по нему проводит рудную и тектоническую зональ
ность, указывая на пространственное подчинение рудных зон области 
сочленения средне- и верхнепалеозойских структур, а В. П. Федорчук 
(1964 г.) делит ртутно-сурьмяный пояс на две рудоносные зоны: Север
ную, ртутно-полиметаллическую, и Южную, ртутно-сурьмяную.

Рудопроявление Бешбулак I представляет собой отторженец изме
ненных метасланцев размером (4—15)Х80Х(50—70) м среди углисто
глинистых сланцев нижнего лудлова. С юга она оборвана разломом, 
сдваивающим разрез силура, а с севера и востока согласно перекрыта 
песчано-сланцевым флишем нижего лудлова. В полукилометре севернее 
проходит граница с нижнесреднедевонскими эффузивами Уч-Коргонской 
структуры.

В западной части участка вблизи южного разлома сохранился фраг
мент нормального разреза из тонкослоистых разноцветных кремней с 
прослоями глинистых сланцев и песчаников. В них найдены граптолитьг 
самих низов нижнего лудлова (в других местах такие фации включают 
верхневенлокские и нижнелудловские слои). В восточном направлении 
(вблизи рудопроявления) эти кремни уже находятся в виде глыб — от- 
торженцев пакетов слоев (при этом они иногда сохраняют свое положе
ние в разрезе). Объем глыб в составе толщи здесь не менее 30—40%. Их 
состав меняется от горизонта к горизонту при однородности мезоста- 
зиса — углистые, глинистые, иногда кремнистые сланцы и алевролиты, 
часто с плохо выраженными структурно-текстурными признаками и раз
личным количеством мелкого обломочного материала, нередко хорошо 
обработанного. Особо выделяются измененные метасланцы (с преобла
данием метабазитов) и магматические породы предположительно сиени- 
тоидно-базальтоидного состава, обычно рыжеватые, с разложенными 
первичными минералами и массовыми выделениями диккита голубовато
зеленоватого цвета. Характер изменений их идентичен, но оруденелыми 
являются только метасланцы. В виде крупных глыб (до первых десят
ков метров) присутствуют габбро-диабазы, крупногалечные вулканомик- 
товые конгломераты и туфобрекчии, зеленоватые плойчатые кварцито
видные песчаники. В габбро-диабазах наблюдаются изменения только 
вдоль трещин: заохренность и кварц-анкеритовое прожилкование. В та
ких породах отмечаются только повышенные содержания ртути. Глыбо
воосадочный характер отторженцев устанавливается по описанным ра
нее признакам. И даже метасланцы лиственитоподобного облика встре
чаются в виде галек и валунов.

Рудопроявление-отторженец сложено сильно измененными листве- 
нитоподобными метабазитами с сегрегационной полосчатостью и плой- 
чатостью, составляющими основную часть его (90%), и кремнисто-угле
родистыми породами. К разлому с выраженной плоскостью скольжения- 
и сближенным секущим трещинам среди кремнистых пород приурочена 
богатое гнездово-вкрапленное оруденение киновари. Из этого гнезда дву
мя валовыми пробами взято около 2 т металла. На оставшуюся массу ме-



табазитов ртутная минерализация практически не распространяется. 
В метабазитах наблюдаются параллельные сланцеватости тонкие (до 
1 мм) анкеритовые прожилки, массовые выделения голубовато-зелено
ватого диккита, многочисленные зерна (до 1 мм) магнетита и пирита, 
расплывчатые агрегаты никелевых силикатов, которые во вмещающие 
сланцы не распространяются.

Опробование вмещающих пород показало отсутствие ртути, а в про- 
толочных пробах обнаруживаются лишь 1—2 знака киновари, арсенопи
рита, галенита, сфалерита. Это указывает на отсутствие в них проявле
ний рудного процесса. Сланцы обволакивают отторженец метабазитов 
без нарушения собственной слоистости, заполняют трещины в нем. На 
необнаженной поверхности его наблюдается корочка пустынного загара. 
Рядом с ним к северу находится крупная глыба диабазов с жилами 
(10—20 м) кварца и анкерита, которые также во вмещающие породы не 
проникают. Киноварь в них отсутствует.

К отторженцам меньших размеров приурочено рудопроявление Беш- 
булак II с видимой минерализацией киновари, но с незначительными со
держаниями ртути, исчезающими сразу за их контактами. Такое же по
ложение занимает геохимическая аномалия восточнее проявления Беш- 
булак I, не выходя за пределы отторженца измененных сиенитоидов-ба- 
зальтоидов, и некоторые другие проявления среди сланцев силура.

Рудопроявление Калача является аналогом описанных выше проявле
ний. На трех участках (Главный, Средний, Южный) из четырех оруде
нение ртути приурочено к лиственитоподобным метабазитам, сильно из
мененным и диккитизированным. Оруденение здесь охватывает лишь от
дельные глыбы. Размер последних самый разнообразный, от (1—3) X 
Х(10—15) до (10—20)Х(70—120) м. Обычно они располагаются поло
сами, в определенных горизонтах, которые повторяются в структуре 3— 

А раза, одновременно со сдваиванием разреза по субширотным разломам. 
Глыбы-отторженцы либо рассеяны в алевролито-сланцевой массе, либо 
образуют скопления площадью до 2500 м2 (Главный, Южный). Общее 
количество глыб такого состава громадно и резко меняется по площади. 
Так, на участке Южном, с параметрами 0,6X 1,1 км, закартировано более 
70 глыб, по размерам занимающих 4,8% всей площади вмещающих по
род. А на другой площади, в пределах того же участка с параметрами 
0,25X0,45 км только 16 глыб составляют 21%.. Среди других пород гос
подствуют глыбы эффузивов и туфов основного состава «кембрийской» 
группы, по размерам намного превосходящие глыбы метабазитов. Много 
доломитов, известняков, кремнистых пород, песчаников и лландоверий- 
ских граптолитовых сланцев.

Перекрывающими породами являются песчано-сланцевые флишевые 
образования нижней части нижнего лудлова, кремнисто-сланцевые по
роды шаланской свиты (верхний силур — средний карбон), рифогенные 
известняки матчайской свиты (верхний силур).

Ртутное оруденение в глыбах метабазитов представлено киноварью, 
самородной ртутью и метациннабаритом; отмечаются эглестонит и кало
мель. Обычно оно тяготеет к трещинам, не имеющим продолжения во 
вмещающих породах. Качество руд нередко высокое, средние содержа
ния ртути 0,1—0,3% (Г. М. Приходько, И. В. Макарова, 1970 г.). Среди 
других минералов присутствует пирит, лимонит, гематит, магнетит, ма
лахит, кварц и карбонаты, барит, много диккита.

Такое же положение занимает рудопроявление Туяташ в окрестностях 
селения Баткен и Акбелес по ручью Сарыкамыш. Они приурочены к не
правильным глыбам (2X25 м) лиственитоподсбных метасланцев среди 
черных углистых сланцев. Содержание киновари до 0,04%.

Таким образом, важный вывод для ртутных проявлений — время од
ного из начальных этапов ртутного рудогенеза для Южно-Ферганского 
ртутно-сурьмяного пояса, ограниченное моментом переотложения в позд
нем венлоке — раннем лудлове. Его следует принимать допозднесилу- 
рийским.

Ы



Другие проявления

Аллохтонные проявления, принадлежащие углеродисто-кремнистой 
пятиэлементной рудной формации, составляют основную массу таковых: 
среди силурийских углеродисто-кремнистых сланцевых толщ. Они же со
средоточены преимущественно в северной полосе вблизи Северо-Катран- 
ского разлома. Небольшую группу среди них составляют проявления,, 
связанные с глыбами (3—4X10—15 м) аплитов и сиенит-аплитов, за
метно измененных. Аналогами их можно считать дайки сиенит-аплитов- 
с редкометально-редкоземельной минерализацией среди метаморфиче
ских сланцев канской серии. Эти глыбы располагаются в одном горизон
те и ассоциируют с песчаниками зеленоватыми плойчатыми, метаслан
цами, массивными кремнисто-доломитовыми породами.

Точечные проявления углеродисто-кремнистой формации обычно рас
сеяны по всему разрезу глыбовой толщи и группируются целыми полями. 
Наибольшие концентрации их наблюдаются в центральной части полосы, 
развития терригенных толщ, где на небольших площадях (до 10—20 км2) 
устанавливается до 10—20 точек. Иногда они образуют горизонты «руд
ных гигантобрекчий» мощностью до 100—200 м, прослеживающиеся с 
перерывами на несколько километров. К ним приурочены некоторые руд
ные поля и многие точки между ними. Такие горизонты находятся в зо
нах субширотных разломов и являются основанием для всей глыбовой 
толщи. Сложены они разновеликими (от первых до первых десятков мет
ров) глыбами с различной ориентировкой «внутренней» слоистости, плот
но прилегающими друг к другу почти без «цементирующей» массы угли
стых сланцев и алевролитов. Среди однообразных массивных и массив
но-слоистых и кремнисто-углистых пород есть глыбы рыжевато-серых 
доломитов с кремнями и отбеленных углистых алевролитов с граптоли- 
тами. Рудная минерализация как в этом горизонте, так и в обособлен
ных глыбах приурочивается к трещинам внутри глыб или к их конту
рам; они сложены темными углисто-кремнистыми сланцами, серыми 
кремнистыми сланцами с кварцевым прожилкованием, а также углисто
кремнистыми породами с линзами и пятнами доломитов. Представлена 
она ванадатами и уранованадатами в ассоциации с сульфидами; в боль
ших или меньших количествах установлены пирит, халькопирит, галенит,, 
малахит, азурит, лазурит, алунит, хризокола, каламин, кальцит, барит,, 
гипс, каолинит. Отмечаются процессы окварцевания, аргиллизации, ли- 
монитизации. Кроме редких элементов установлены повышенные со
держания ванадия, свинца, цинка, никеля, кобальта и молибдена.

Сопоставление литологического состава рудовмещающих глыб с име
ющимися разрезами кремнистых толщ показывает их сходство с кемб
рийскими образованиями. Но последние обладают высокой фосфатно- 
стью и, кроме того, в местах обширных выходов массивных кремней 
(р. Абшир, Чиле) нет радиактивных аномалий. Поэтому не исключается: 
более древний, чем кембрийский, возраст рудовмещающих глыб. Среди 
нижнесилурийских образований подобных фаций не наблюдается, мас
сивные кремни встречаются вдоль зон разломов и являются гидротер
мальными.

Повсеместное присутствие кремнистых пород в составе глыбовой 
толщи указывает на то, что подобные формации имеют широкое рас
пространение в погребенных допозднесилурийских структурах.

Среди проявлений перемещенного глыбового происхождения наибо
лее многочисленны фосфатоносные породы кремнистого, доломито-крем
нистого, известнякового, песчаникового и алевролито-песчаникового со
става. Содержание фосфорного ангидрида в них колеблется в широких 
пределах — от следов до 3—5% и более. По литологическим признакам 
они сопоставимы с кембрийскими отложениями, в которых установлены 
проявления фосфоритов в коренном залегании. Однако возраст послед
них обоснован не совсем убедительно, за исключением доломито-извест
няковых фаций с кремнями. С фосфатными и меденосными разностями 
древних (докембрийских) кремнисто-углеродистых пород связаны про



явления бирюзы, известные в предгорьях Алайского хребта. Довольно 
широкое распространение имеют проявления агата, опала и халцедона 
в мелких и крупных глыбах различных фтанитов. Все они ограничены 
контурами отдельных глыб и полностью отражают генетическое родство 
с этими породами.

ЗОЛОТОРУДНЫЕ ГЛЫБОВЫЕ ПРОЯВЛЕНИЯ ВОСТОЧНОГО АЛАЯ 
В ФЛИШЕВЫХ ОБРАЗОВАНИЯХ СРЕДНЕГО КАРБОНА

Аллохтонные рудные глыбы с золотом и серебром установлены в пре
делах рудоносной структуры Каракала на нескольких участках. Для этой 
структуры характерно стратиграфическое перекрытие немой толщи ме- 
таморфизованных пород неясного возраста флишевыми песчано-сланце
выми отложениями среднего — верхнего карбона. Широко развиты мно* 
начисленные разломы позднепалеозойского заложения. Они объединяют
ся в единую зону крупного глубинного разлома, к которой приурочены 
также мезозойские прогибы.

Метаморфизованные породы основания представлены кварц-альбиг- 
углеродистыми, кварц-альбит-двуслюдяно-углеродистыми сланцами и их 
карбонатными разностями и песчаниками,, отчетливо сланцеватыми и 
плойчатыми, тонкоплитчатыми и ритмично-микрослоистыми, с массовым 
послойным кварцевым прожилкованием. В основании разреза верхнего 
палеозоя и в тектонических блоках на участках Кульдуккичи и Карака
ла присутствуют породы «пуддингового» облика. Это конгломератовид
ные седиментационные брекчии и гравелито-песчаники с линзовидным 
распределением материала: кремнистого, карбонатного, глинистого, пес
чанистого в виде линзочек, уплощенных галек- катунов и обрывков тон
ких слойков. Среди них есть слои нормальных пород из сланцев и алевро
литов, песчаников и гравелитов, а также слоистых кремней с известняка
ми и туфогенными породами. Тонкое линзование отмечается во всех раз
ностях пород. В составе обломков кроме вновь образовавшихся осадков 
обычными являются инородные породы. Эти слои можно параллелизо- 
вать с отложениями устьтерекской (визе — башкир) и коктепинской 
(московский ярус) свит.

В кремнистых и углеродисто-карбонатных разностях встречается 
медная, блеклорудная минерализация, массовое, разноориентированное 
кварц-карбонатное (анкерит) прожилкование.

Описанные выше отложения развиты локально. Обычно на всех участ
ках в основании верхнего палеозоя залегают сразу алевролито-сланце
вые тонкоритмично-слоистые флишевые отложения акбогусской свиты 
(верхемосковский ярус). Сложены они углеродисто-глинистыми, углеро
дисто-карбонатно-глинистыми сланцами, алевролитами и полимиктовы- 
ми разнозернистыми песчаниками, вверх по разрезу переходящими в 
пачку ритмичного чередования песчаников и сланцев почти без углеро
дистой составляющей. Базальные слои местами сложены линзующимся 
горизонтом песчаников и алевролитов. По латерали состав нижней пачки 
заметно изменяется только по общей степени карбонатности или угли- 
стости и глинистости всех пород. Отдельные слои и горизонты, преиму
щественно углеродисто-карбонатного состава, содержат большое коли
чество разноориентированных прожилков кварца, кварц-анкерита, лимо
нита, не выходящих за их границы. Для всей пачки характерна мятость 
и оползневые дислокации.

Весьма примечательно локальное насыщение этих отложений разно
великими (1—5X20—40 м) глыбами — отторженцами пород более древ
них толщ и основания разреза самой толщи. Таковы метаморфические 
песчаники и сланцы описанного выше основания, кремнистые и углеро
дисто-кремнистые плотные алевролиты и туфосланцы, другие кремнистые 
породы, в том числе устьтерекской свиты, крупнозернистые мраморы. 
Размеры «линз» с глыбами-отторженцами самые различные. На участке 
Таргалак протяженность их по латерали достигает 1 —1,5 км, а вверх по 
разрезу захватывает даже часть верхней пачки (до 300 м). «Боковые»



•границы «линз» выражены довольно отчетливо. Облик отторженцев и 
их признаки соответствуют таковым из силурийских толщ.

Рудные глыбы тяготеют к нижней части горизонта, к его базальным 
слоям. Только по р. Таргалак отдельные глыбы достигают кровли гори
зонта. По составу они однообразные: песчаники кварц-полимиктовые 
кремнистые, зеленоватые, грубослоистые, с прослоями грубоплитчатых 
сланцев, и углеродисто-кремнистые плотные алевролиты. Песчаники по 
облику и составу сопоставимы с породами метаморфического основания. 
Породы пронизаны сетью жил и прожилков кварца, анкерита, других 
карбонатов, заохрены по трещинам и с поверхности. Рудная минерали
зация представлена халькопиритом, реже блеклыми рудами, вторичны
ми минералами меди, иногда галенитом и сфалеритом, концентрирую
щимися в .жилах и в самой породе. В отдельных глыбах руды весьма бо
гатые. Все эти изменения и рудная минерализация за пределы глыб во 
вмещающие породы не выходят. В них же установлены самые высокие 
содержания меди. Как рудные, так и безрудные глыбы имеют признаки 
поверхностного выветривания: заохренность, пестрые окраски и корочки 
загара на необнаженной поверхности, измененность рудных минералов. 
Однако это только один тип золоторудной минерализации. Судя по рас
пределению золота в пробах, золотое оруденение связано также с от
дельными слоями и горизонтами с кварц-анкеритовым прожилкованием 
(жильный материал повышенных содержаний золота не имеет) и секу

щими зонами разломов с кварц-карбонатной и медно-полиметаллической 
минерализацией. Роль их в общей золотоносности Каракалинской струк
туры самая различная, но очевидна разновозрастность оруденения и ал
лохтонный характер его для глыб-отторженцев. Можно предположить, 
что они находились в единой рудогенерирующей структуре. Область сно
са, явно местная и неудаленная, но первичные рудоносные структуры в 
настоящее время не обнаружены. Очевидно, они являются закрытыми, 
погребенными.

Транспортировка рудных и других глыб-отторженцев осуществлялась 
водными потоками, возможно, временными, функционирующими дли
тельное время. Это явилось причиной локальности их развития. Соотно
шение рельефа области сноса и бассейна осадконакопления было резким, 
контрастным, крутосклонным, способствующим развитию обвально
оползневых процессов.

Возраст золотого оруденения, связанного с глыбами, допозднемосков- 
ский. Его можно считать визейско-раннемосковским, т. е. синхронным 
отложению смешанных фаций устьтерекской свиты с медно-полиметал
лической минерализацией, а также более древним.

ОСОБЕННОСТИ ГЛЫБОВЫХ ТОЛЩ ВЕРХНЕГО КАРБОНА 
ВОСТОЧНОГО КАРАЧАТЫРА И СЕВЕРНЫХ СКЛОНОВ 

АЛАЙСКОГО ХРЕБТА

В составе обломочного материала позднемосковских и более моло
дых слоев массовых прогибов Карачатырской и структурно-формацион
ной зоны участвуют породы, не привязанные к стратиграфическому раз
резу Алайского хребта (граниты, гнейсы и др.). А. К. Бухарин [3], а еще 
раньше и другие исследователи, занимавшиеся изучением инородных 
галек с целью определения источников сноса, пришли к выводу, что снос 
происходил с северной стороны и область его находилась на территории 
Северного Тянь-Шаня. Эти гальки обычно находятся в рассеянном со
стоянии среди песчано-глинистых отложений.

В Восточном Карачатыре, в основании разреза верхнего карбона, вы
полняющего совместно с пермскими красноцветами Тулейкенскую муль
ду, на ее южном крыле залегает глыбовый горизонт «замусоренных» 
пород (мощность 100—150 м). Сложен он ритмично-слоистыми алевро
литами и тонкозернистыми полимиктовыми песчаниками, насыщенными 
громадными отторженцами валунных конгломератов с размерами до 20 — 
50X100—200 м, собственных пород, органогенных известняков, а также



обособленными гальками (от 10—20 до 40—50%). Валунные конгломе
раты состоят из хорошо обработанных округленных обломков (0,3—
2 м) гранитов (двуслюдяных, биотитовых, мусковитовых) и плагиогра- 
нитов, фтанитов, биотитовых гнейсов, кислых и основных эффузивов, из
вестняков с визейскими фораминиферами и мраморов, других метамор
фических пород. Отдельные гранитоиды, слагающие обособленные галь
ки и участвующие в составе валунных конгломератов (до 30—40% всего 
количества обломков), обладают аномальной радиоактивностью (в 2—
3 раза выше фона пород), повышенными содержаниями олова и редких 
земель. Они являются хорошим корреляционным признаком для срав
нения с областями сноса. Очень важна форма отторженцев. На многих 
из них поверхность отполирована, имеет волнообразные борозды глуби
ной до 10—20 см, ориентированные по падению, и другие признаки ледни
ковой эрозии. Такие громадные глыбы могли быть принесены в Тулей- 
кенский бассейн с помощью плавающих льдов из областей оледенения. 
Вмещающие алевролиты и песчаники значительно деформированы, 
участки с нормальным залеганием слоев чередуются с разноориентиро
ванными нарушенными отторженцами самих пород, что является след
ствием развития подводных оползней и обвалов. На признаки переме
щения образований самого прогиба указывает факт нахождения оттор
женцев водорослево-фораминиферовых известняков учбулакского гори
зонта в составе достарских слоев Западного Карачатыра, синхронных 
описанным. Это является следствием напряженной тектонической об
становки, сложных условий седиментогенеза, в том числе климатических. 
Явные признаки ледникового происхождения глыб-отторженцев не увя
зываются с умеренным температурным режимом бассейна, в котором 
обильно развивались фораминиферы, кораллы и водоросли, а также вы
водами Т. А. Сикстель (1954—1956 гг.) о распространенности в поздне
палеозойское время в Срединном Тянь-Шане тропической растительно
сти. Очевидно, к позднему карбону существовала климатическая зональ
ность, обусловленная резко расчлененным рельефом, либо произошла 
смена климатической обстановки вообще.

Особый интерес представляет факт «двойного» переотложения рудо
носного материала — гранитоидов с ураново-ториевой и редкоземель
ной минерализацией и значительной удаленности его источника сноса 
(при этом основным источником сноса обломочного материала служила 
Южно-Тянь-Шаньская область — осадочные, эффузивные, метаморфи
ческие породы).

Возрастными аналогами описанных образований на северных скло
нах Алайского хребта являются локально развитые молассы, образо
вавшиеся вследствие бурного роста поднятий в орогенный этап развития. 
Пространственно они совпадают с полосами распространения верхнеси
лурийских глыбовых толщ. В узких приразломных трогах происходило 
накопление дикого флиша с крупными отторженцами карбонатных пород 
верхнего девона — среднего карбона и терригенных пород силура. В со
ставе карбонатных пород Л. Е. Вишневский, Н. В. Литвинович и др. [4] 
установили бокситовые руды, соответствующие коренным проявлениям 
гор Акташ-Карабаия башкирской — раннемосковской бокситоносной 
формации. Распределение глыб-отторженцев во флишевой толще нерав
номерное и соподчинено ареалу выноса водных палеоартерией и участ
кам обвально-осыпного сноса; при этом процентное соотношение круп
ноглыбового материала и «нормально» осаждающихся пелито-алевро- 
литовых осадков (составляющих фациальную основу рифтовых зон и 
всего прогиба) достигало местами 50%.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Изучение глыбовых накоплений имеет как теоретический, так и прак
тический интерес. Имеется достаточно научных и теоретических обосно
ваний происхождения шарьяжей, полимиктовых, цветных и серпентини- 
товых меланжей, олистостромовых толщ. Поэтому естественно, что факт 5
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переотложения крупных фрагментов разрезов пород различного возрас
та, имеющих прямые признаки того или иного этапа оруденения, надо 
использовать и для практических целей.

Установление допозднесилурийского этапа ртутного оруденения для 
Южно-Ферганского ртутно-сурьмяного пояса (его генетические особен
ности), возраста вмещающих пород должны послужить исходным мате
риалом для проведения дальнейших научно обоснованных поисков за
крытых рудоносных (ртуть, сурьма) структур. Эти выводы относятся к 
древним (допозднесилурийским, возможно, скорее кембрийским или до- 
кембрийским) фосфоритовой и редкометальной минерализации пятиэле
ментной углеродисто-кремнистой формации (не исключено золотонос
ной), башкирско-раннемосковским бокситам, общим вопросам формиро
вания древних аллювиальных и прибрежно-морских россыпей. То же са
мое можно сказать и о допозднемосковском этапе золотого оруденения 
для Восточного Алая и южного склона Алайского хребта.

По своему характеру описанные глыбовые образования позднего си
лура и позднего карбона северных склонов Алайского хребта, находя
щиеся в единой структуре, можно относить к образованиям меланжевых 
зон, приуроченных к глубинным разломам, и с равным успехом к оли- 
стостромовым толщам (с аллохтонной крупноглыбовой составляющей).

Основными задачами тектоники и древнего рудогенеза являются це
ленаправленный научный поиск погребенных рудоносных зон и рекон
струкция геолого-тектонического строения доверхнесилурийского основа
ния. Эти вопросы должны решаться путем изучения петрологических, 
рудосоставляющих или геохимических, литолого-стратиграфических и 
формационных характеристик крупных фрагментов этого основания, ко
торые имеются «в избытке» в пределах данного региона.

В заключение выражаю искреннюю благодарность геологам юга Кир
гизии, товарищам по работе Л. Н. Кугуракову, В. С. Сафину, А. М. Казь
мину за полезный и ценный вклад в изучение глыбовых толщ верхнего 
силура Алая и среднего — верхнего карбона Восточного Алая.
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ОБ ОСОБЕННОСТЯХ ЭНДОГЕННОГО РЕЖИМА 
АРМЯНСКОГО ВУЛКАНИЧЕСКОГО НАГОРЬЯ 

В КАЙНОЗОЕ

Анализ результатов комплексных геолого-геофизических, а также пет
рологических и экспериментальных исследований в Армянском вулкани
ческом нагорье позволили наметить главные черты эндогенного режима 
этого региона в позднем кайонозое. Установлено, что вулканическая дея
тельность в регионе была обусловлена наличием магматических очагов, 
располагавшихся на разных уровнях земной коры и верхней мантии. Осо
бенности вулканизма коррелируются с тектонической перестройкой земной 
коры, вызванной энергетическим и динамическим воздействием последней с 
верхней мантией. Сочетание «горячей» земной коры и «горячей» верхней 
мантии (в терминах эндогенных режимов) свидетельствует об особом гео- 
динамическом состоянии региона, отличающемся от классической схемы 
геосинклинального развития.

В современной структуре территории Армении выделяется обширная 
неовулканическая область — часть Армянского вулканического на
горья 4, протяженностью около 300 км и охватывающая шесть вулкани
ческих подзон (рис. 1). Последние формируют Западную и Восточную 
вулканические зоны, различающиеся по типу магматических формаций, 
сформировавшихся в плиоцен-четвертичное время [27]. Степень геоло
го-геофизической изученности данного региона настолько высока, что 
имеются реальные предпосылки для геодинамической реконструкции ха
рактера глубинных процессов и эволюции глубинного субстрата, обу
словивших здесь новейший вулканизм и тектоническую активность. По
скольку АВН является важным элементом альпийского Средиземномор
ского пояса, решение поставленной задачи позволит лучше понять общую 
картину развития этой крупнейшей мегаетруктуры Евразии. Опыт по
строения региональных физико-химических моделей процессов и соста
ва глубинных зон земной коры и надастеносферной верхней мантии 
(Камчатка, Байкало-Монгольский регион) показал, что наиболее эффек
тивным в такого рода работах является комплексный анализ геолого
геофизических данных, основывающийся на детальном петрологическом 
(лабораторном и экспериментальном) изучении вулканитов и содержа
щихся в них глубинных включений [12, 25]. Последние дают прямую ин
формацию о вещественном составе и состоянии глубинного субстрата, а 
также процессах образования и эволюции магмы.

В основу настоящей работы положены результаты многолетних по
левых, лабораторных и экспериментальных исследований вулканических 
пород и разнообразных по минеральному составу включений в них из 
всех выделенных неовулканических подзон, а также анализ обширной 
литературы, в которой содержатся подробные фактические геолого-гео
физические данные.

ХАРАКТЕРИСТИКА ПЛИОЦЕН-ПЛЕЙСТОЦЕНОВОГО 
(ПЛИОЦЕН-ЧЕТВЕРТИЧНОГО) ВУЛКАНИЗМА АВН

К позднему олигоцену в основном завершается геосинклинальный 
этап развития территории Армянского вулканического нагорья и начина
ется орогенез. В течение позднего олигоцена и миоцена произошли круп-

1 Далее в статье Армянское вулканическое нагорье обозначается как АВН.



Рис. 1. Схематическая карта блокового строения [17] и неовулканических подзон Ар
мянского вулканического нагорья на территории Армянской ССР [34] 

Сплошными линиями показаны границы блоков, пунктир — линии высоких градиентов 
гравитационного и магнитного полей. I, II — Западная вулканическая зона; III—VI— 
Восточная вулканическая зона. Вулканические подзоны. I — Кечутская, II — Арагацкая,

III — Гегамская, IV — Айоцдзор-Вардениссая, V — Сюникская, VI — Кафанская

ные складчатые перестройки региона, а к позднему плиоцену в ортотек- 
тоническом плане последний представлял собой относительно простую 
структуру, состоящую из чередующихся антиклинальных хребтов и син
клинальных долин [6, 29]. К позднему плиоцену приурочено оживление 
вулканической деятельности, с которой связаны излияния верхнеплиоце
новых долеритовых базальтов следующих районов: 1) Кечутской подзо
ны, 2) Лорийского плато, 3) Арагацкой подзоны, 4) Северного склона Ге- 
гамского нагорья, 4) Приереванского р-на [27, 35]. В петрохимическом 
отношении эти вулканиты образуют щелочно-оливиновую базальтовую 
формацию.

Важно отметить, что проявления базальтового вулканизма приуроче
ны к структурам антикавказского, субмеридионального простирания. До- 
верхнеплиоценовые вулканиты образуют типично орогенные трахианде- 
зит-липаритовые ассоциации. По времени проявление щелочно-базаль
тового вулканизма было относительно коротким, и уже в раннечетвер
тичное время вновь широкое развитие получают андезиты, андезито-ба- 
зальты и липариты, как бы продолжая миоцен-среднеплиоценовый этап 
орогенного магматизма (вулканизма).

Вулканогенные породы известково-щелочной, щелочно-известковой и 
щелочной серий образуются вплоть до позднего голоцена. Начиная с 
позднего плиоцена, тектоническая структура АВН претерпевает суще
ственные изменения. В результате дифференцированных движений от
дельных блоков, преобразования вещества земной коры, сопровождае
мых активизацией и оживлением разломов различной ориентации (см. 
рис. 1), а также усложнением полей напряжений, возникают изометрич-



ные, овальные в плане депрессии, внутрикоровые диапировыс поднятия 
и флексуры. Этой тектонике, характерной для орогенных, современных 
островодужных систем и активных континентальных окраин, свойствен 
достаточно «пестрый» набор вулканических формаций от липаритовой 
до трахиандезито-базальтовой. На тектонической схеме Армянской ССР 
[18] выделенные вулканические подзоны, за исключением Кафанской, 
попадают в область послепалеогеновых Сомхетского, Центрально- 
Армянского и Айоцдзорского наложенного прогибов. В крайней, юго-во
сточной части региона (Кафанская подзона) оконтуривается еще один 
небольшой по протяженности наложенный прогиб, который характеризу
ется выходом на поверхность докайнозойских образований. Именно здесь 
развиты наиболее основные щелочные неовулканические породы — чет
вертичные оливиновые и роговообманковые базальты [27]. Петрохими- 
чески они близки к породам внутриконтинентальной щелочной оливин- 
базальтовой формации, являющимся производьыми мантийного распла
ва [9, 32]. Вероятно, кафанские базальтоиды также являются прямым 
проявлением мантийного магматизма на позднеплиоцен-четвертичном 
этапе развития всего региона. Их проявление могло быть обусловлено 
особым положением всего Кафанского блока: большей консолидацией 
его земной коры и повышенной активностью верхней мантии.

Хотя все вулканические подзоны различаются интенсивностью вулка
низма и типом магматических формаций, их объединяет практически 
полное отсутствие среди ксеногенных минералов и глубинных включений 
в вулканитах минералов и пород, устойчивых в условиях верхней мантии 
(например, шпинелевых и гранатовых ультрабазитов). Ранее авторы не
однократно подчеркивали, что ксеногенный материал в магматических 
породах характеризует субстрат, вмещающий магматические очаги [12, 
13, 34]. Если принять эту точку зрения, то можно прийти к выводу о преи
мущественном размещении магматических очагов во всех вулканических 
подзонах АВН в пределах земной коры. Это отражает высокую термиче
скую активность режима земной коры региона на фоне активной верх
ней мантии. Соотношения форм и интенсивностей проявления эндогенных 
режимов близповерхностных глубинных зон Земли — земной коры и при
легающих слоев верхней мантии — определяют характер тектоно-магма- 
тических процессов в рассматриваемое время.

ГЕОФИЗИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА РЕГИОНА

По сейсмологическим [19—21] и гравиметрическим [2, 32] данным, 
под всеми геологическими структурами АВН отмечается примерно рав
ноглубинное залегание поверхности Мохо, хотя разные методы приводят 
к различным оценкам глубин залегания границы М. В среднем мощность 
земной коры составляет здесь 48±5 км. В представлениях изостазии под 
вулканическими хребтами и нагорьями следовало бы ожидать появления 
«корней» или утолщения земной коры. Сейсмологические данные, полу
ченные с помощью станций «Земля» [21], указывают на отсутствие по
гружения границы М; скорее всего здесь наблюдается обратная карти
на: незначительный подъем поверхности мантии под неовулканическими 
сооружениями. Например, под Арагацкой структурой фиксируется подъ
ем граничной поверхности М относительно среднего уровня до глуби
ны — 40 км [21]. Для Кафанского блока характерна сокращенная мощ
ность земной коры (более высокое положение границы М —40 км). Сред
няя мощность «гранитного» слоя составляет 16—18 км. Отмечаемые 
здесь вариации в глубинах границы М обусловлены главным образом 
изменением мощности «базальтового» слоя. Такое строение земной коры 
может быть отражением активного термического и вещественного воз
действия на нее верхней мантии. Фактически мы имеем не изостатически 
уравновешенное состояние земной коры региона, а «динамический под
пор» различных блоков со стороны активного («аномального») вещест
ва верхней мантии.



^ис. 2. Обобщенные сейсмические разрезы глубинного строения земной коры вулкани
ческих подзон Армянского вулканического нагорья 

А — Кечутская, Б — Арагацкая, В — Гегамская, Г — Айоцдзор-Варденисская, Д — Ка-
фанская

1 — область значение VP волн для глубинных включений габбро и габбро-амфиболи- 
тового состава при 7 =  200—400° С и Р =  5—10 кбар; 2 — область значений VР волн 
для глубинных включений пироксенитового и амфиболитового составов при 7 =  400— 
600° С и Р =  5—15 кбар [36]; Ф — кровля фундамента: Г — граница Конрада, М — гра

ница Мохо, Б 1,2,3— границы внутри базальтового слоя

Сейсмологические данные убедительно свидетельствуют о существо
вании под всеми областями проявления плиоцен-плейстоценового вулка
низма низкоскоростной верхней мантии [10, И]. Если принять мощность 
этого слоя равной 200 км (от подошвы коры до глубины 250 км), сниже
ние скоростей продольных волн в нем составит до 3% от средней вели
чины 8,2 км/с [7]. Зоны низкоскоростной мантии в общем совпадают с 
областями повышенных тепловых потоков, хотя имеются и некоторые не
соответствия теплового поля полученному распределению мантийных 
скоростей. Для восточной части АВН установлены высокоскоростные зо
ны, что противоречит представлению о закономерной связи кайнозойско
го вулканизма с плавлением подстилающего Еещества верхней мантии 
[11J. По гравиметрическим данным, в пределах региона установлены по
ложительные региональные аномалии, связываемые с расположением 
масс повышенной плотности ниже литосферы (т. е. глубже по крайней 
мере 100—200 км) [3]. Этот результат приводит к представлениям о со
средоточении аномальных разуплотненных и низкоскоростных масс ман
тийного вещества в подкоровом слое [5]. Для областей эпиплатформен- 
ной тектоно-магматической активизации Байкало-Монгольского регио
на сейсмологические данные о существовании низкоскоростной мантии 
полностью коррелировали с гравиметрическими данными об отрицатель
ных региональных аномалиях [4], т. е. область активной «аномальной»



мантии «размывается» на существенно большие глубины, чем под АВН. 
Для последнего характерна, по-видимому, иная динамика развития ман
тийной аномалии, приведшая к оттоку энергии и разуплотненного магмо
генерирующего вещества в подкоровые слои и в земную кору, что приво
дит к образованию «остаточного» высокоплотнсго вещества на больших 
глубинах. Отметим, что для зон плиоцен-четвертичного вулканизма Кав
каза установлены большие отрицательные значения силы тяжести в ре
дукции Буге [11], свидетельствующие о скоплении разуплотненных масс 
в литосфере и в земной коре.

Активное, «горячее» состояние земной коры неовулканических облас
тей Армении подчеркивается их относительно пониженной сейсмично
стью. Наибольшее число землетрясений сосредоточено во внутренней 
(южной) дуге, тогда как вулканические очаги внешней дуги совпадают с 
рассматриваемым регионом. Для Кавказа в целом установлена приуро
ченность большинства сильных землетрясений к областям перехода от 
низкоскоростных к высокоскоростным блокам мантии [И ]. Кафанская 
подзона попадает в область сейсмической активности. Это согласуется с 
представлением о консолидированном состоянии земной коры района и 
разломной тектонике, обусловившей появление мантийных базальтовых 
лав. Геотермические исследования указывают на высокий геотермиче
ский градиент в земной коре региона, что также свидетельствует о высо
котемпературном состоянии глубинного внутрикорового вещества [1, 
31]. Судя по истории тектонического развития рассматриваемой терри
тории и характеру магматизма, энергетическое возбуждение верхней 
мантии сохранялось на протяжении всего кайнозоя. Для вещества «ба
зальтового» слоя земной коры характерны скорости продольных упругих 
волн Гр = 6,8—7,2 км/с [20, 21]. Лабораторные исследования упругих 
свойств включений в вулканитах региона показали, что этим скоростям 
отвечают породы пироксенитовой, габбро-амфиболитовой и амфиболи
товой ассоциаций [37J. На рис. 2 представлены характерные сейсмич е
ские разрезы некоторых вулканических подзон и упомянутые выше 
экспериментальные результаты. Следует отметить, что породы включе
ний указанного типа являются представительными для всего региона 
116].

ПЕТРОЛОГИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ПЛИОЦЕН-ЧЕТВЕРТИЧНОГО 
ВУЛКАНИЗМА АВН

Важная общая особенность минералогического состава включений 
(а также вмещающих лав) — присутствие в них роговой обманки. Как 
ранее отмечалось [15], амфибол является индикаторным минералом глу
бинных пород в тектонически подвижных областях (окраины континен
тов, орогены, островные дуги) и практически отсутствует во включениях 
из вулканитов внутриконтинентальных устойчивых структур. Роговая 
обманка указывает на относительно высокую концентрацию воды в глу
бинном флюиде (высокое парциальное давление Н20 ), что существенно 
влияет на условия внутрикорового преобразования вещества. Можно до
пустить принципиально единообразную последовательность перестройки 
земной коры в процессе эволюции ее субстрата в подвижных структурах. 
Существенные элементы этой последовательности: интрузивный базито- 
вый магматизм-)-ультраметаморфизм в условиях амфиболитовой фации 
с наложением щелочного метасоматоза-^палингенное образование магм 
от риолитового до андезитового и андезито-базальтового состава [12, 23]. 
Ранее такое преобразование вещества земной коры при формировании 
плиоцен-четвертичной андезито-базальтовой магматической формации 
было подробно рассмотрено для Камчатки [12, 22].

Петрографические исследования глубинных включений из лав Гегам- 
ского, Варденисского и Сюникского нагорий показали, что можно про
следить процесс амфиболизации первичных габброидов и пироксенитов 
с последующим образованием биотита и появлением интерстициального 
стекла [16, 18]. Поскольку петрографические разновидности пород вклю-
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Рис. 3. Временные вариации щелочности (ЫагО +  КяО вес.%) и соотношения Na20/K 20  
для лав Кечутской (Л), Гегамской (Б) и Айоцдзор-Варденисской (В) вулканических 

подзон I, II, I I I —: выделенные эруптивные этапы [34]
1 — Na20 + K 20 ; 2 — Na20/K 20

чений и особенности наложенных процессов не зависят от типа вмещаю
щих вулканитов, следует допустить ксеногенную природу включений, а 
все рассмотренные преобразования происходили скорее всего до захва
та включений магмой. Как было указано выше, по своим упругим харак
теристикам большая часть глубинных включений отвечает веществу «ба
зальтового» слоя земной коры Армянского вулканического нагорья. 
С учетом их плотности наиболее вероятным веществом нижних горизон
тов земной коры региона являются породы габбро-амфиболитового со
става с переменным соотношением в первую очередь роговой обманки, 
пироксенов и плагиоклаза. Выполненные нами эксперименты по плавле
нию включений типа габбро-норита и роговообманкового габбро при дав
лении 8 кбар и содержании воды около 2 вес.% показали, что при 20— 
40%-ной степени плавления образуются расплавы, практически не отли
чающиеся по составу от природных андезитов Гегамского и Варденисско- 
го нагорий. Это свидетельствует о принципиальной возможности массо
вого образования андезитовой магмы в условиях «базальтового» слоя 
земной коры. Для Кавказа в целом, в том числе для Армянского нагорья, 
ранее приводились петрологические данные в пользу внутрикорового 
генезиса андезитов [24, 28, 36].

В позднеплиоцен-четвертичное время выделяется несколько этапов 
наиболее интенсивного проявления вулканизма в рассматриваемом ре
гионе [35]. В пределах каждой из вулканических подзон наблюдается 
изменение во времени общей щелочности лав и величины отношения в 
них Na20/K 20  [35]. На рис. 3 приведены временные вариации этих пе- 
трохимических параметров. Из рисунка видно, что для одного и того же 
периода времени в разных подзонах наблюдаются различные тренды из
менения щелочности и относительного содержания К20  в лавах. Так; 
например, для первого эруптивного цикла (N23—Qi) в лавах Кечутской 
и Гегамской подзон наблюдается уменьшение общей щелочности при 
преобладании содержания Na20. В тоже время для Айоцдзор-Варденис
ской подзоны отмечается увеличение общей щелочности лав с пониже
нием относительной доли Na20.

По данным термомагнитного анализа [26], точки Кюри ферромагне
тиков из лав рассматриваемых подзон испытывают также закономерные 
временные вариации. Авторы [26] предположили, что увеличению значе
ний точек Кюри соответствует уменьшение глубины магматического оча
га (в пределах 20—70 км) в условиях смены напряжений от растяжения 
к сжатию. Понижению точек Кюри отвечает увеличение глубины магма
тического очага при преобладании растягивающих напряжений. Сопо
ставление результатов работы [26] с данными, приведенными на рис. 3, 
показывает, что тренду увеличения общей щелочности и относительной 
доли К20  соответствует в общем более высокое расположение магмати
ческой камеры в условиях преобладающего напряжения сжатия, приво
дящего к снижению проницаемости среды. Этим условиям отвечает за



крытая, в физико-химическом понимании, магматическая система, допу
скающая накопление глубинного флюида и обогащение щелочами. По
добная схема развития базитового и андезитового магматизма в услови
ях различного напряженного состояния земной коры ранее приводилась 
в работе [14]. Согласно этим представлениям, базальтовый вулканизм 
является преимущественно сквозькоровым в условиях относительно «хо
лодной» земной коры, находящейся в поле растягивающих напряжений. 
Андезитовый вулканизм обусловлен существованием в земной коре маг
матических камер (очагов) в условиях низкой проницаемости. То, что 
увеличение щелочности и доли К20  в расплаве коррелируется с менее 
глубинным расположением магматических очагов, не свидетельствует о* 
прямом выплавлении более щелочных магм на больших глубинах в верх
ней мантии. Увеличение щелочности и повышение относительного содер
жания К20  в магме связано, по-видимому, с переносом ряда элементов 
флюидным потоком в верхние структурные этажи Земли. Отмеченная 
биотитизация глубинных включений подтверждает вероятность такого 
процесса.

ГЛУБИННЫЕ РЕЖИМЫ АВН В ПОЗДНЕМ КАЙНОЗОЕ

В целом на позднеплиоценовом этапе вулканизма в Западной вулка
нической зоне преобладает состояние растяжения земной коры по отно
шению к Восточной зоне, подчеркиваемое излиянием долеритовых ба
зальтов. Позднее (Q2- 3) произошло изменение напряженного состояния 
земной коры с изменением знаков напряжений в вулканических зонах. 
Следствием этого явилось изменение общей проницаемости земной коры 
региона и условий эволюции магматических систем и очагов. Уменьше
ние проницаемости, которая обеспечивает относительно беспрепятствен
ное излияние мантийных базальтовых магм, привело к эффективному 
прогреву глубинных зон земной коры, длительному стоянию внутри- 
коровых промежуточных очагов и широкому проявлению реоморфиче- 
ских и анатектических процессов. Это сопровождалось перестройкой тек
тонических структур, оживлением разломов различной ориентации и со
гласуется с представлениями А. Т. Асланяна о стадийном процессе ко
робления литосферы региона в неоген-антропогеновое время [6].

Следует подчеркнуть, что рассмотренная позднекайнозойская геоди
намика региона не укладывается в рамки ортодоксальных геотектониче
ских представлений. Рассмотрение классической схемы геосинклиналь- 
ного цикла приводит к отрицанию одновременного возбужденного, «го
рячего» состояния земной коры и верхней мантии [8]. Своеобразие раз
вития Армянского вулканического нагорья в позднем кайнозое (а воз
можно, и в течение всего кайнозоя) заключается в длительном, устойчи
вом сохранении активного состояния верхней мантии в сочетании с тер
мически активной земной корой, проявляемом в геофизических полях и 
в петрохимических особенностях вулканических пород. Особенности по- 
слемиоценового развития магматизма и тектоники АВН позволяют рас
сматривать этот регион в качестве срединного массива [29], в различных 
частях которого на разных временных этапах ведущую роль приобрета
ли эндогенные режимы, характерные последовательно для доинверсион- 
ной, инверсионной, собственно геосинклинальной и орогенной стадий гео- 
синклинального развития (в классическом понимании эволюции геосин
клинальной области). В этом отношении АВН [30] в целом следует рас
сматривать как гетерогенную структуру, в пределах которой особенности 
строения и развития отдельных блоков имеют очень глубокие — мантий
ные «корни».

Важной особенностью геодинамического развития АВН в позднем 
кайнозое является, по-видимому, быстрая перестройка глубинного рас
пределения активных зон, наиболее ярко проявленная в антикавказском 
простирании мантийных «горячих» структур [29] и показанной выше 
пространственно-временной эволюции продуктов вулканизма АВН.

Следует отметить также, что характер геофизических полей и особен
ности эндогенного режима (сочетание «горячей» коры и «горячей» ман-



тип) АВН близки к таковым островных дуг и активных континенталь
ных окраин 13, 8]. Следует допустить корреляцию металлогенической 
специализации вулканических толщ с относительной интенсивностью 
проявления процессов в земной коре и в верхней мантии.

ВЫВОДЫ

1. Позднекайнозойский (плиоцен-четвертичный) этап геотектониче
ского развития Армянского вулканического нагорья характеризуется про
явлением разноглубинного магматизма — в пределах верхней мантии и 
земной коры.

2. Особенности вулканизма коррелируют с тектонической перестрой
кой земной коры, обусловленной энергетическим и динамическим взаи
модействием последней с верхней мантией.

3. На протяжении плиоцен-четвертичного времени тектоно-магмати- 
ческая активность региона была обусловлена главным образом активно
стью процессов в земной коре на фоне возбужденного энергетического 
состояния верхней мантии.

4. Одновременное сочетание «горячей» земной коры и «горячей» верх
ней мантии (в представлениях В. В. Белоусова об эндогенных режимах) 
свидетельствует об особом геодинамическом развитии региона, отлича
ющимся от классической схемы геосинклинального развития.
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К О Ж У Р И Н  А. И.

ЧЕТВЕРТИЧНАЯ ТЕКТОНИКА хр. КУМРОЧ 
И ПОЛУОСТРОВА КАМЧАТСКИЙ (ВОСТОЧНАЯ КАМЧАТКА)

Детально изучена кинематика наиболее значительных молодых текто
нических нарушений хр. Кумроч и п-ова Камчатский. Устанавливается на
личие двух групп нарушений. Одна из них — северо-восточные правые и 
северо-западные левые сбросо-сдвиги, другая — протяженные разломы се
веро-северо-восточного простирания, для которых характерны в основном 
сбросовые перемещения с относительным опусканием западных крыльев. 
Нарушения активны в позднеплейстоцен-голоценовое время, но заложились 
они, по-видимому, в позднем плиоцене. В единой кинематической системе 
с нарушениями первой группы находятся субмеридиональные складчатые 
структуры описываемого района, выявляемые по деформациям различ
ных элементов рельефа. Развитие этой системы говорит об условиях суб
широтного горизонтального сжатия района в позднечетвертичное время. 
Делается вывод о наложенности (независимости развития) сбросов севе
ро-северо-восточного простирания (структуры растяжения) на новейшую 
складчатую структуру района. Их появление и развитие связывается с ин
тенсивным четвертичным вулканизмом Центральной Камчатки. Устанавли
ваемое явление наложенности, возможно, свидетельствует о разноглубин- 
ности процессов, ответственных за разные элементы структурного плана 
поверхности Центральной Камчатки.

Существующие представления о четвертичном развитии восточных 
районов Центральной Камчатки вкратце заключаются в следующем: нео- 
тектоническое развитие Центральной Камчатки, начавшееся в позднем 
плиоцене и продолжающееся в настоящеее время, выразилось в форми
ровании на ее территории горст-антиклинальных и грабен-синклиналь- 
ных зон северо-северо-восточного простирания [1, 10]. Эти зоны частич
но наследуют, частично наложены на более древние структуры и поэтому 
часто разнородны по своему строению. Выделяются горст-антиклиналь- 
ная зона Восточных хребтов, грабен-синклиналь Восточного вулканиче
ского пояса Камчатки и зона горст-антиклинальных поднятий полуост
ровов. Для вертикальных движений, их создавших, отмечается значитель
ная дифференцированность, выражающаяся в различиях амплитуд и ско
ростей воздымания как частей зон, так и между зонами. Отдельные ис
следователи выделяют в пределах Восточной Камчатки более мелкие 
блоки, с взаимодействием которых связывается четвертичная и современ
ная активность региона [2]. Для разломов, ограничивающих горст-анти- 
клинальные и грабен-синклинальные зоны, большинством исследовате
лей предполагается сбросовая природа. В некоторых работах для от
дельных систем нарушений доказывается наличие сдвиговой компоненты 
перемещений того или иного знака [2, 10]. Несколько иной взгляд на но
вейшую структуру востока Центральной Камчатки мы находим в рабо
те С. И. Федоренко [8J, который на основе наблюдавшихся им деформа
ций поверхностей морских террас побережья Камчатского залива делает 
вывод о существовании и развитии новейших складок основания.

Нами была предпринята попытка рассмотреть еще раз вопрос о 
структуре и динамике четвертичного развития востока Центральной Кам
чатки на основе детального изучения кинематики наиболее значительных 
молодых тектонических нарушений хребта Кумроч и п-ова Камчатский — 
самых северных элементов системы горст-антиклинальных зон Восточ
ной Камчатки. Изучение этого района позволяет понять в той или иной 
степени: 1) характер новейших деформаций восточных районов Цент
ральной Камчатки в их части, не затушеванной продуктами четвертично-



Рис. 1. Главные молодые тектонические нарушения хр. Кумроч и п-ова Камчатский 
1 — поднятия с выходами доплиоценовых комплексов; 2 — впадины, заполненные плио
цен-четвертичными рыхлыми образованиями; 3 — четвертичные вулканические образо
вания; 4 — разломы: а — с преимущественно сбросовыми перемещениями, б — сбросо- 
сдвиги, в — предполагаемые с неустановленным типом перемещений. Пунктирными ли
ниями показаны оси предполагаемых антиклинальных складок (объяснение в тексте)

го вулканизма, и 2) соотношение новейших структур восточных хребтов 
и полуостровов.

Горст-антиклиналь хребта Кумроч протягивается в северо-северо-во
сточном направлении почти на 200 км и является самым северным звеном 
горст-антиклинальной зоны Восточных хребтов Камчатки. В его преде
лах на поверхность выведены отложения, датируемые разными исследо
вателями от позднего мела до миоцена [1, 9]. С запада и на некоторой 
части с востока эти отложения граничат с полями распространения оса
дочных и вулканогенных образований плиоцен-четвертичного возраста 
Центральной Камчатской депрессии и депрессии озер Нерпичье и Стол
бовое. По результатам изучения и датирования различных форм рельефа 
хребта, наибольшие скорости воздымания восстанавливаются для райо
на Больших Щек на р. Камчатке, минимальные — для его северного и 
южного окончаний. Интенсивный рост хребта начался с середины сред
него плейстоцена, хотя он существовал как относительное поднятие с 
позднего плиоцена. Восточная часть хребта (к югу от Малых Щек 
р. Камчатки) вышла из-под уровня моря лишь в позднем плейстоцене
Ш .

На рис. 1 показаны нарушения хр. Кумроч, для которых предполага
ются четвертичные подвижки. Наиболее заметны из них разлом передо
вого фаса и разлом, трассируемый участками дслин рек северо-северо- 
восточного простирания между восточной частью хребта и западной. 
В восточной части хребта (для удобства в дальнейшем будем называть 
ее Прибрежным хребтом) развита также система нарушений северо-во
сточного простирания. Кроме этого, выделяется кулисный ряд нарушений 
общего субмеридионального направления, протягивающийся от р. Пя
тая до юго-восточного края оз. Ажабачье.

Разлом передового фаса, являющийся западным ограничением хреб
та, протягивается практически непрерывной линией от верховьев р. Боло-



шая Хапица до широты вулкана Шивелуч. Перед пересечением с р. Кам
чаткой линия разлома изгибается и смещается к востоку. На юге, к вер
ховьям р. Большая Хапица, разлом выклинивается и, по крайней мере 
в явном виде, не сочленяется с западным разломным ограничением 
хр. Тумрок.

Нами была исследована самая южная часть разлома (до р. Аласная 
на севере) с целью установления характера перемещений по его плоско
сти. На большей части этого отрезка разлом на поверхности выражен 
уступом с одной или двумя узкими депрессиями у его подножия. Депрес
сии имеют явные признаки горизонтального растяжения, т. е. являются 
грабенами в опущенном западном крыле. Судя по взаимоотношениям с 
элементами рельефа (долины рек и водораздельные пространства), глав
ная плоскость разлома передового фаса падает на запад-северо-запад, 
что подтверждается и данными фотограмметрической обработки аэрофо
тоснимков 15, 6]. Таким образом, наличие сбросовых движений с отно
сительным опусканием запад-северо-западного крыла несомненно. 
О скорости смещений можно судить по дислокациям различных форм 
рельефа. Так, например, амплитуда смещения поверхности флювиогля- 
циальных отложений второй фазы позднеплейстоценового оледенения в 
районе р. Березнячишковой [1] —30 м. Полная амплитуда смещения по
верхности отложений, развитых в хребте, может быть оценена по высоте 
хребта над долиной р. Большая Хапица (около 1 —1,5 км) и мощности 
рыхлых отложений Хапиченской впадины, которая, по геофизическим 
данным, достигает 2—4 км [7J. Величина вертикального смещения рав
на, таким образом, 3—5 км. При исследовании деформаций рельефа по 
линии разлома примеров, которые бы позволили утверждать наличие 
сдвиговых движений, нами обнаружено не было. Аэровизуальные наблю
дения линии разлома к северу от р. Камчатка подтвердили отсутствие 
значительных сдвиговых перемещений по нему.

Несколько иной стиль деформаций устанавливается для самого юж
ного участка разлома, там, где он приобретает меридиональное направ
ление. Амплитуда сбросовых движений по нему резко уменьшается. Ку
лисообразное расположение маломощных грабенов, трассирующих ли
нию разлома на этом участке, отдельные примеры смещений мелких во
дотоков свидетельствуют о наличии правосдвиговой компоненты переме
щений, большей, чем вертикальная (в одном из случаев 6 и 3 м соответ
ственно). Правосторонние подвижки по меридиональной части разлома 
хорошо согласуются со сбросовыми перемещениями на его отрезке се
веро-северо-восточного простирания.

Вторая крупная зона тектонических нарушений выражена в рельефе 
цепью долин рек Пятая, Таловка, Бушуйка. На севере она выходит к 
южному краю оз. Ажабачье, а затем подставляется кулисно разломом ле
вого борта единой долины рек Радуга и Асхава в их нижнем течении. 
Существование этой зоны нарушений уже отмечалось ранее [5, 8]. Пред
полагался сбросовый тип смещений по ней. Долины рек, трассирующих 
зону нарушений, сходны по своей морфологии. Западные их борта поло
гие, а восточные крутые, что дает основание предполагать сбросовую 
природу восточных ограничений этих долин и рассматривать их как вы
ражение структур типа одностороннего грабена. С юга на север, к
оз. Ажабачье, как для всей зоны, так и для отдельных ее элементов, ха
рактерно расширение речных долин в плане, что делает их схожими в 
миниатюре с Центральной Камчатской депрессией. Такое расширение 
устанавливается и севернее р. Камчатка, где система депрессий раскры
вается, разворачиваясь ближе к северо-восточному направлению, в еди
ную депрессию озер Нерпичье, Култучное и Столбовое. Частью ее явля
ется грабенообразная долина низовьев рек Радуга и Асхава.

На рис. 2 показана система молодых нарушений южной части зоны 
разлома. Главная линия его контролирует простирание верховьев доли
ны р. Пятой от ее истока до слияния с р. Юртишкиной. Сбросовые дви
жения по нарушениям зоны разлома доказываются изучением смещений 
конкретных форм рельефа. Репером для этого явилась поверхность



II надпойменной террасы. Не 
возраст в долине р. Пятой, ви
димо, позднеплейстоценовый 
(12—16 тыс. лет, по устному 
сообщению О. А. Брайцевой).
Определенный радиоуглерод
ным методом возраст верхней 
части отложений I террасы — 
около 10300±150 лет (ГИН- 
3031). Позднеплейстоценовый 
террасовый уровень — самый 
распространенный в части до
лины р. Пятой, имеющей севе
ро-северо-восточное простира
ние. Он прослеживается также 
в низовьях р. Таловка и соот
ветствует, по-видимому, вре
мени заложения грабенооб
разных депрессий долин этих 
рек. В виде отдельных остан- 
цов этот уровень фиксируется 
и в низовьях р. Пятая, где она 
простирается на юго-восток.
Для этого участка был постро
ен график высот II террасы 
над руслом реки, отражающий 
стиль ее деформаций в пример
но перпендикулярном к новей
шему структурному плану на
правлении (рис. 3). Резкие ус
тупы в поверхности террасы 
приходятся на места пересече
ния линии профиля разломами 
описываемой зоны нарушений 
и являются выражением сбро
совых движений с относитель
ным опусканием западных 
крыльев. Амплитуды сбросов 
составляют 4—5, 14—14,5 и
10 м. Самый юго-восточный ус
туп, наблюдаемый на графике, 
совпадает с разломом, который 
является элементом кулисного 
ряда нарушений субмеридио
нального простирания (см. 
рис. 1). Фрагментарность рас
пространения позднеплейсто
ценовой террасы на рассмат
риваемом отрезке долины 
р. Пятой не позволяет решить 
вопрос о наличии сдвиговых 
перемещений по разлому. Уча
стки максимальных высот II 
террасы (поднятые крылья
разломов) находятся на продолжении наиболее приподнятых, водораз
дельных частей Прибрежного хребта. Таким образом, деформации позд
неплейстоценового террасового уровня отражают неравномерность воз- 
дымания отдельных частей хребта. Максимальная средняя за поздне- 
плейстоцен-голоценовое время скорость вертикальных движений по раз
ломам составляет около 1 мм/год. Абсолютная скорость воздымания 
хребта, очевидно, несколько больше. Не верхний предел ограничен зна-

Рис. 2. Схема молодых тектонических нару
шений верховьев р. Пятая

1 — голоценовые аллювиальные отложения,;
2 — позднеплейстоценовые аллювиальные отло
жения; 3 — дочетвертичные комплексы; 4 — 
вулканогенно-осадочные образования тумрок- 
ского комплекса; 5 — флишоидная толща позд
него мела; 6 — четвертичные вулканические ку
пола; 7 — разломы: а — сбросы достоверные, 
б — сбросы предполагаемые, в — предполагае
мые под голоценовыми рыхлыми отложениями; 
S — реконструированные части позднеплиоцено
вых вулканических аппаратов; 9 — линии про

филей (рис. 3 и 4)



Рис. 3. График высот II надпойменной террасы р. Пятой относительно рус
ла. Замеры: 1 — главного уровня террасы, 2 — нижнего подуровня, 3 — 

верхнего подуровня; 4 — сбросы

ЗСЗ ЧСВ

Рис. 4. Схематический геологический профиль коренных бортов 
верховьев р. Пятой

1 — позднемеловые флишоидные толщи; 2 — вулканогенно-оса
дочные образования тумрокского (?) комплекса; 3 — четвер
тичный вулканический купол; 4 — разломы: а — молодые, б— 

четвертичные

чением 2—2,5 мм/год, получаемым соотнесением максимальной величи
ны вреза во II террасу (35—40 м) с ее возрастом. Выявляемое на графи
ке закономерное снижение высоты террасы к ее устью согласуется с об

щим изменением высот хребта по направлению к океану. Характер из
менения высоты террасы может быть предположительно интерпретиро
ван как результат слабого антиклинального изгибания ее поверхности, 
отражающего изгибание поверхности хребта, причем ось развивающей
ся антиклинальной структуры, судя по гипсометрии хребта, имеет суб
меридиональное простирание. Описанная выше субмеридиональная зо
на разломов нарушает западное крыло растущей антиклинальной склад
ки. Такое же простирание имеет тыловой шов высокой плейстоценовой 
морской террасы, описанной в этом районе С. И. Федоренко [8].

В верховьях р. Пятой наблюдались смещения и более древних геоло
гических образований. На рис. 4 приведен схематический геологический 
профиль поперек долины реки в районе горы Ягодная. На нем показано 
■смещение подошвы вулканогенных и вулканогенно-осадочных отложе
ний, которые могут быть сопоставлены с тумрокским комплексом поздне
плиоценового возраста [1]. Они залегают на размытой поверхности фли- 
шоидной толщи позднего мела. Вертикальная амплитуда их смещения 
составляет около 500 м. Интересно, что, согласно нашим исследовани
ям, отложения тумрокского комплекса в этом районе заполняют струк
туру типа одностороннего грабена, подобного четвертичному грабену до
лины р. Пятой Вполне возможно, что как отдельная морфоструктура 
Прибрежный хребет начала формироваться с конца плиоцена.

На водоразделе рек Пятая и Быстрая вся система нарушений выкли
нивается и далее не следится. В этом районе к главной линии сброса с за
пада подходят несколько маломощных грабенов более северо-восточного 
(до субширотного) направления.

На северном окончании зоны разлома (см. рис. 1) результатом смеще
ний по нему явилось образование депрессии рек Радуга и Асхава со 
структурой типа одностороннего грабена. Возраст наиболее высокого и 
самого распространенного террасового уровня р. Асхава — позднеплей-



стоценовый, так как возраст образца из верхней части отложений этой 
террасы, определенный радиоуглеродным методом, равен 19 500± 
±1100 лет (ГИН-3327), т. е. время формирования этой депрессии, как и 
депрессии рек Пятая и Таловка,— поздний плейстоцен — голоцен. Она 
заложилась на поверхности морской террасы с абсолютными высотными 
отметками непосредственно над р. Асхавой около 100—120 м. Севернее, 
в районе оз. Столбового, по соотношению с отложениями I стадии позд
неплейстоценового оледенения на западном склоне Тарховского хребта 
возраст этой морской террасы был определен началом позднего плейсто
цена [1J. По поверхности морской террасы протягивается нарушение, 
отходящее от северного окончания сброса рек Радуга и Асхава в северо- 
восточном направлении. Другое нарушение того же простирания распо
ложено юго-восточнее. Оно пересекает низовья рек Тундровая, Путаная, 
Коврова. На аэрофотоизображениях оно прослеживается на юго-запад 
до долины р. Камчатки. Эта система нарушений выходит в западную 
часть п-ова Камчатский и будет детально описана ниже.

Суммируя вышеизложенное, можно заключить, что в пределах 
хр. Кумроч развита система сбросов северо-северо-восточного простира
ния (20—30°) с опущенными запад-северо-западными крыльями. Судя 
по общему рисунку системы нарушений и если трактовать депрессию
оз. Ажабачье как структуру растяжения северо-восточного простирания, 
можно предположить наличие правосдвиговой компоненты, видимо, мень
шей, чем сбросовая, для зоны разломов рек Пятой — Асхавы. По дефор
мациям рельефа устанавливаются перемещения, происходившие в позд
нем плейстоцене — голоцене. Если связывать сбросообразование с верти
кальными движениями отдельных блоков хр. Кумроч, то можно заклю
чить, что скорости воздымания его западной и восточной частей в сред
нем за это время различаются примерно в 2 раза. Возможно, что такие 
различия в скоростях сохранились и на протяжении более длительного 
времени, так как вообще поверхность хр. Кумроч в его западной части 
имеет в настоящее время более высокие гипсометрические отметки, чем 
в восточной (около 1500 и 600—700 м соответственно). Судя по структу
ре, образованной отложениями тумрокского комплекса, система разло
мов р. Пятой начала функционировать в позднем плиоцене — начале чет
вертичного времени, как, видимо, и разлом передового фаса, хотя для 
него достаточно четко установить возраст первых подвижек не представ
ляется возможным. Можно предположить также, что формирование от
дельных частей хребта явилось следствием антиклинального изгибания 
эродированной поверхности доплиоценовых комплексов. Ось предпола
гаемой антиклинальной складки Прибрежного хребта имеет субмерн- 
диональное простирание. Для западной, более высокой части хребта 
Кумроч по гипсометрии его поверхности также вырисовывается субме
ридиональная складка. Простирание ее восточного крыла подчеркивает
ся западным ограничением единой депрессии долин рек Пятая, Таловка, 
Бушуйка. Ось складки протягивается от центра излучины верховьев
р. Быстрой на юге к правобережью р. Камчатка в районе ее входа э 
хребет на севере. Западный борт складки срезан сбросом передового фа
са. На участке, где сброс срезает крыло складки, линия его выхода на 
поверхность приобретает ломаную конфигурацию. Складчатая природа 
хр. Кумроч устанавливается и на космических снимках среднего масшта
ба (с разрешением на местности порядка 350 м). Он образует в целом 
новейшую антиклинорную структуру субмеридионального простирания, 
западный борт которой сброшен по разлому передового фаса. Оба кры
ла структуры хорошо видны севернее вулкана Шивелуч.

Заканчивая описание молодой разрывной тектоники хр. Кумроч, не
обходимо упомянуть и структурные линии иных направлений. К ним от
носится широтная зона, к которой приурочена долина р. Камчатки в ее 
нижнем течении. Она проявлена в рельефе гипсометрической ступенью, к 
северу от которой общая поверхность хр. Кумроч имеет меньшие высот
ные отметки, чем к югу. Фиксируется зона и распределением новейших 
отложений. Так, восточная часть хр. Кумроч к югу от р. Камчатки сло-
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жена флишоидной толщей позднего мела, а к северу от нее поверхность 
этих отложений опущена и перекрыта плиоцен-четвертичными толщами.

Даже при первом рассмотрении особенностей рельефа п-ова Камчат
ский можно сделать вывод о существенном отличии его новейшей струк
туры от хр. Кумроч. В пределах полуострова выделяются отдельные изо
лированные поднятия и депрессии, которые даже при генерализации не 
удается объединить в структуры «камчатского» направления. Таким об
разом, северо-северо-восточное простирание зоны восточных полуостро
вов Камчатки нехарактерно для п-ова Камчатский, одного из элементов, 
этой зоны. В поднятых участках полуострова на поверхность выведены 
комплексы пород мелового и палеогенового возраста [1 ,3 ] с субмери
диональными и северо-западными простираниями их структур. Отрица
тельные формы рельефа совпадают с полями распространения рыхлых 
образований позднеплейстоценового и четвертичного возраста различно
го генезиса [1, 4]. Крупнейшей структурой такого рода является депрес
сия озер Нерпичье, Столбовое, Култучное. Для полуострова характерна 
отсутствие новейших и современных проявлений вулканизма, как и для 
зоны восточных полуостровов в целом.

На рис. 1 приведена общая схема нарушений п-ова Камчатский, для 
которых при дешифрировании аэрофотоснимков и полевых исследовани
ях установлены молодые перемещения. Они образуют две группы. Пер
вая группа — нарушения с северо-восточными и северо-западными про
стираниями. Вторая — нарушения северо-северо-западного и восток-севе- 
ро-восточного простирания, развитые в юго-восточной части полуостро
ва. Нарушение северо-западного простирания первой группы протягива
ется вдоль северного побережья оз. Нерпичье. Предыдущими исследова
телями уже отмечалась его молодость и предполагался левосдвиговый, 
характер перемещений по нему [3]. Изучение взаимоотношений разло
ма с эрозионной сетью, проведенное по аэрофотоизображениям, подтвер
дило эти предположения. Из нарушений северо-восточного простирания 
было детально исследовано нарушение, отходящее от северного оконча
ния сброса рек Радуга и Асхава. Оно состоит из нескольких коротких 
разломов, выраженных уступами в поверхности позднеплейстоценовой 
морской террасы восточного склона хр. Кумроч. Разломы образуют пра
вокулисный ряд. При исследовании их взаимоотношений с элементами 
речных долин, врезанных в поверхность террасы, выяснилось, что кроме 
сбросовой компоненты перемещений (во всех случаях опущено северо- 
западное крыло) есть и значительная правосдвиговыя компонента. Абсо
лютные зафиксированные амплитуды сбросовых перемещений составили
1,5—2, 8, 10—15 м. Амплитуды правого сдвига соответственно были рав
ны 25, 30, 50—60 и 70 м. Величины горизонтальных и вертикальных сме
щений соотносятся как 3 :1 , 4—6 : 1, 9(?) : 1. Характер перемещений па 
разломам подчеркивается наличием озер в опущенном северо-западном: 
крыле, длинная ось которых направлена в большинстве случаев под 
острым углом к линии нарушения согласно положению структур растя
жения в зоне правого сдвига.

Описанное нарушение северо-восточного простирания не единично. 
Параллельно ему протягивается разлом, пересекающий низовья рек 
Тундровая, Путаная, Коврова. Нарушения этой же системы контролиру
ют, вероятно, северное окончание горст-антиклинали хр. Кумроч. К ней 
же можно, видимо, отнести нарушения восточной части хр. Кумроч, про
явленные спрямленными участками долин рек Пятая. Четвертая и> 
Третья.

Зона нарушений восток-северо-восточного (70—80°) простирания про
слеживается по северному подножию субширотного отрезка хр. Камчат
ский Мыс между реками 1-я и 2-я Перевальная (см. рис. 5). При изуче
нии этой зоны прежде всего обнаружилась сбросовая составляющая сме
щений элементов рельефа по отдельным нарушениям, образующим струк
туры типа грабенов. Являясь приразломными образованиями, грабены, 
свидетельствуют о сбросовых движениях по крупному разлому, прояв
ленному на поверхности границей хребта и депрессии с перепадом высот



Рис. 5. Схема молодых тектонических нарушений юго-восточной части п-ова Камчат
ский

1 — позднеплейстоцен-голоценовые рыхлые образования речных и низких морских тер
рас; 2 — осадочные образования ольховской свиты (N2*—Q21?); 3 — дислоцированные 
доплиоценовые комплексы; 4—5 — разломы: 4 — сбросы достоверные (а) и предпола
гаемые (б); 5 — сбросо-сдвиги достоверные (а) и предполагаемые (б); 6 — сохранив
шиеся части высоких морских т;еррас и абразионные уступы между ними. Нумерация 

террас от низких к высоким. Показаны линии профилей рис. 6

рельефа около 600 м. Кроме сбросовой была зафиксирована также сдви
говая компонента смещений элементов эрозионной сети (смещения водо
разделов, русел, коренных бортов долин водотоков разных порядков, 
уступов террасе и т. д.). Во всех случаях знак смещения правый. Как 
оказалось, сдвиговая составляющая перемещений превосходим сбросо
вую в 10—15 раз. В отдельных случаях их отношение достигает 20. Абсо
лютные зафиксированные величины горизонтальных смещений состави
ли от 10—12 до 200—220 м, а сбросовых — от 0,3 до 20 м. В месте подхо
да всей системы нарушений к долине р. 2-я Перевальная амплитуды сме
щений уменьшаются и в конце концов сходят на нет. Возможно, что зона 
нарушений в целом продолжается и дальше, но на участке между р. 2-я 
Перевальная и побережьем она выражена иначе — как ослабленная 
зона, по которой заложны отрезки водотоков того же восток-северо-во- 
сточного простирания. Ослабленная зона пересекает поднятие хр. Кам
чатский Мыс. В крайней западной части зоны в верховьях левого при
тока р. 1-я Перевальная по основному нарушению смещены поверхности 
двух речных террас с высотами 2,7 и 6,6 м. Амплитуды сброса северо
северо-западного крыла равны для них соответственно 1,1 и 2,5 м, а пра
вого сдвига— 12—13 и около 22 м. Видимо, можно говорить о постепен
ном (многоактном) движении по плоскости нарушения с примерным со
хранением отношения величин горизонтальной и вертикальной компо
нент. Нижняя из этих террас была прослежена до устья р. 1-я Переваль
ная, где из ее разреза отобран образец, возраст которого, определенный 
радиоуглеродным методом, оказался равным 6000±60 лет (ГИН-3223). 
Отсюда скорость сдвиговых перемещений составляет около 2 мм/год, а 
сбросовых порядка 0,2 мм/год. Возможно, что этр значения несколько ни



же значений, характерных в целом для разлома, так как они определе
ны для района окончания системы нарушений. Но если принять их, то 
максимальная зафиксированная в рельефе подвижка в 200—220 м могла 
накопиться за позднеплейстоцен-голоценовое время (100 тыс. лет), т. е, 
по смещениям форм рельефа регистрируется позднеплейстоцен-голоцено- 
вая активность зоны нарушений. По геологическим же данным, она, как 
граница распространения отложений ольховской свиты (см. рис. 5), воз
можно, возникла в позднем плиоцене. За это время величина правого 
сдвига при минимальном среднем отношении его к сбросу 10 : 1 и ампли
туда перепада рельефа в 600 м должна составить около 60 км, что сов
падает с шириной депрессии, занятой верховьями рек 1-я и 2-я Ольховая 
и 2-я Перевальная.

Молодые нарушения в общем северо-северо-западного простирания 
(от 290 до 33(F) были откартированы в нижних частях долин рек 1-я Пе
ревальная и Пикеж и протягиваются согласно их найравлению. Судя по 
деформациям элементов рельефа долин водотоков (уступов и поверхно
стей террас, русел), они являются сбросо-сдвигами. Абсолютные значе
ния сбросовых смещений (как правило, опущено юго-западное крыло) 
составляют от 1 до 7—10 м, а сдвиговые (левые) —от 2 до 15 м, т. е. 
горизонтальная компонента превосходит сбросовую примерно в 2 раза.

Нарушения юго-восточной части полуострова ограничены на западе 
зоной коротких дуговидных разломов субмеридионального простирания, 
отдешифрированной по аэрофотоснимкам.

Рассматривая всю систему молодых нарушений полуострова, можно 
сделать вывод о существовании в его пределах сопряженной системы пра
вых и левых сбросо-сдвигов. Появление и развитие такой системы пред
полагает обстановку горизонтального сжатия в субширотном направле
нии. Различное положение правосдвиговых нарушений по отношению к 
оси сжатия реализуется в увеличении доли горизонтальной компоненты 
смещений по отношению к вертикальной при приближении простирания 
нарушений к субширотному от примерно 5 : 1 для разлома к западу от
оз. Нерпичье до 10—15 : 1 для разлома верховьев рек 1-я и 2-я Переваль
ная.

Как уже было отмечено ранее, рельеф полуострова характеризуется 
существованием обособленных поднятий и депрессий. Отличительной 
особенностью поднятий является широкое развитие на их склонах лесен
ки плоских поверхностей, наклоненных к океану. Большинством исследо
вателей они интерпретируются как морские террасы [1, 8]. Пожалуй, 
особенно ярко эти формы рельефа выражены на южном и восточном 
склонах субширотного отрезка хр. Камчатский Мыс между реками 1-я 
и 2-я Перевальная. Здесь было отдешифрировано шесть наиболее значи
тельных поверхностей, разделенных хорошо выраженными уступами — 
древними береговыми линиями (см. рис. 5). И для поверхностей, и для 
уступов характерна чрезвычайно сильная деформированность, отмечав
шаяся ранее другими исследователями [1]. Так, например, высота бров
ки абразионного уступа между IV и V террасами изменяется от примерно 
500 м над уровнем моря до 740 м с лишним в районе горы Африка. Так 
же значительно с запада на восток и до правобережья низовьев р. 2-я 
Перевальная увеличиваются высоты таловых швов террас. Интересна 
и другая закономерность изменения высот морских террас этого участка. 
На рис. 6 приведены гипсометрические профили склонов описываемого 
отрезка хребта, построенные при помощи инструментальной обработки 
аэрофотоснимков. Из них видно, что наклон террас к океану увеличива
ется от I к IV. По нашему мнению, такого рода деформированность плос
костей морских террас можно объяснить процессом антиклинального из
гибания поверхности, на которой были выработаны террасы. Чем древ
нее террасы, тем больше ее наклон за счет накапливания деформации 
изгиба. Самые высокие поверхности могут оставаться почти горизон
тальными, развиваясь в осевой части складки. В общем формирование 
рельефа описываемого участка можно охарактеризовать процессом 
взаимодействия абразивной деятельности моря и антиклинального изгн-



Рис. 6. Гипсометрические профили лестницы высоких морских террас юго-восточной
части п-ова Камчатский

Прерывистая линия над сплошной — достроенная поверхность террасы над врезами в 
нее. Прерывистая линия под сплошной — построенная поверхность абразионного усту
па в том случае, если замер произведен не на тыловом шве террасы. Соотношение 

вертикального и горизонтального масштабов 4 : 1
бания первичной выровненной поверхности. Рассмотрение всех вариан
тов и их сочетаний приводит к тому же решению: участок, соответствую
щий в настоящее время более высокой террасе, поднимался с большей 
скоростью, чем соответствующий более низкой террасе, и начали они 
воздыматься одновременно. При отсутствии разломов вдоль абразион
ных уступов такому варианту удовлетворяет только процесс антикли
нального изгибания, т. е. рост антиклинальной складки. Особенно оче
видным кажется предположение такого процесса для поднятий без раз- 
ломных ограничений с симметричным расположением террас относи
тельно оси поднятия, подобных субмеридиональному отрезку хр. Кам
чатский Мыс (севернее р. 2-я Перевальная). Южный склон субширотно
го отрезка хребта является в таком случае периклинальным замыкани
ем складки.

Как видно из любой гипсометрической карты, субмеридиональное 
простирание имеют почти все поднятия полуострова, в пределах которых 
выходят доплиоценовые отложения. Трактовка этих поднятий как выра
женных в рельефе антиклинальных складок не противоречит выводам, 
полученным из рассмотрения молодых нарушений полуострова, так как 
при субширотном горизонтальном сжатии следует ожидать появления 
субмеридиональных складчатых структур. При оконтуривании всех под
нятий полуострова единой линией получается зона поднятий, вытянутая 
в северо-северо-западном — субмеридиональном направлении, т. е. ап-



тиклинальная структура более крупного ранга. Отрицательной структу
рой этого ранга является прогиб депрессии озер Нерпичье и Столбовое, 
выделенный С. И. Федоренко [8] по деформациям морских террас как 
«Усть-Камчатский новейший прогиб». По всей вероятности, он начал 
формироваться с позднего плиоцена — со времени накопления нижних 
горизонтов ольховской свиты [4]. В настоящее время эти отложения вы
ведены из-под уровня моря на флангах поднятий, судя по району рек 
Мутная и Лахтак, и имеют падение на запад под углами до 25° в сторо
ну оси прогиба. Позднеплиоценовые отложения ольховской свиты пред
положительно выходят и в верховьях р. Ольховой 1-й. По-видимому, 
поздний плиоцен — начало формирования новейшей структуры полуост
рова. Его результатом стало появление определенного парагенеза текто
нических структур — диагональной системы правых и левых сбросо-сдви- 
гов и субмеридиональных складок.

ВЫВОДЫ

1. В пределах рассмотренных районов хр. Кумроч и п-ова Камчатский 
развиты две различные системы нарушений. Одна из них — протяжен
ные сбросы северо-северо-восточного простирания с опущенными запад- 
северо-западными крыльями. Другая система—диагональные правые и 
левые сбросо-сдвиги. Правые сбросо-сдвиги развиты и в восточной части 
хр. Кумроч. По нарушениям обеих систем регистрируются перемещения, 
происходившие в позднем плейстоцене и голоцене. Геологические данные 
позволяют предполагать, что заложились они в позднем плиоцене — на
чале четвертичного времени.

2. Данные о скоростях, амплитудах воздымания, деформациях реч
ных и высоких морских террас, морфологи и отдельных частей хр. Кум
роч и п-ова Камчатский могут служить основанием для выделения 
структур, обусловленных деформациями изгиба. Вслед за С. И. Федо
ренко [8] их можно определить как складки основания. Основанием 
является поверхность, выработанная на доверхнеплиоценовых комплек
сах. Устанавливается субмеридиональное простирание складок. С этой 
позиции хр. Кумроч и п-ов Камчатский являются антиклинорными струк
турами. Возможно, что складчатые структуры п-ова Камчатский продол
жаются и на юг, в пределы субмеридионального подводного хребта. Суб
широтным сжатием можно объяснить предполагаемую по рисунку раз
рывных нарушений незначительную правую подвижку вдоль сбросов 
рек Пятая — Асхава. Субмеридиональные складчатые структуры вместе 
с северо-восточными правыми и северо-западными левыми сдвигами об
разуют единую динамическую систему. Развитие такой системы свиде
тельствует об обстановке горизонтального сжатия в субширотном на
правлении.

3. Протяженные сбросы северо-северо-восточного простирания среза
ют субмеридиональные структуры хр. Кумроч. Можно говорить о явле
нии их наложенности на складчатую новейшую структуру района. Суще
ствование сбросов не согласуется с восстанавливаемым субширотным 
сжатием. Сочетание северо-северо-восточного и субмеридионального на
правлений определяет стиль новейшей структуры района.

4. Общее рассмотрение имеющихся данных по современной структу
ре Центральной Камчатки позволяет распространить закономерности, 
установленные для хр. Кумроч и п-ова Камчатский, на всю ее террито
рию. Так, субмеридиональные подводные хребты, отходящие в южном 
направлении от полуостровов Кроноцкий и Шипунский, возможно, по 
своей природе являются выраженными в рельефе подводного склона 
Камчатки антиклинорными структурами, развивающимися и в настоя
щее время. Сбросы западного ограничения хребтов Ганальский, Вала- 
гинский и Тумрок вместе со сбросом хр. Кумроч образуют единую зону 
северо-северо-восточного простирания. Таким образом, явление наложен
ности северо-северо-восточных зон растяжения на субмеридиональные 
структуры сжатия может быть характерным для всей Центральной Кам
чатки. Что касается природы протяженных сбросов, то, по-видимому, их



развитие можно связывать с интенсивным четвертичным вулканизмом в 
пределах Центральной Камчатки. Заложившись в позднем плиоцене, они 
стриобрели наибольшую активность в среднем плейстоцене в связи с на
чалом второго этапа вулканизма [1] и продолжают оставаться активны
ми и в настоящее время. Генетическая взаимосвязь сбросовой тектоники 
и вулканизма проявляется в совпадении простираний образуемых ими 
структур. Все вулканические зоны (Восточная вулканическая зона, вул
каническая зона Центральной Камчатской депрессии, вулканическая зо
на Срединного хребта) имеют только северо-северо-восточное простира
ние, образуя в целом субмеридиональный кулисный ряд зон растяжения. 
Устанавливаемое явление наложенности, видимо, можно объяснить раз- 
«оглубинностью процессов, ответственых за разные элементы структур
ного плана поверхности Центральной Камчатки. Естественно, выводы, 
касающиеся всей территории Центральной Камчатки, надо рассматри
вать пока не более как предварительную рабочую гипотезу, нуждающую
ся в дальнейшем обосновании.
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СТРУКТУРА РИФТОВОИ ЗОНЫ ХРЕБТА РЕЙКЬЯНЕС 
И ИСЛАНДСКАЯ ТЕРМАЛЬНАЯ АНОМАЛИЯ

В статье приводятся новые материалы по строению осевой зоны 
хр. Рейкьянес в районе 58° с. ш., полученные при комплексных океанологи
ческих работах с использованием подводных обитаемых аппаратов. Уста
новлена необычная ширина рифтовой долины с косорасположенными на 
ее днище мощными вулканическими грядами. Целый ряд признаков сви
детельствует о весьма интенсивном вулканизме в этом районе и, по всей 
видимости, о достаточно обширном магматическом очаге под осевой зоной. 
Совокупность различных данных позволяет говорить о существенном влия
нии на развитие структуры Рейкьянеса подтока вещества из района Ис
ландии.

На протяжении уже многих лет в различных районах Мирового океа
на ведутся исследования рифтовых зон срединно-океанических хребтов. 
Важное значение среди разнообразных методов в этих исследованиях 
занимают сейчас наблюдения из обитаемых подводных аппаратов. Со
ветские ученые провели один из таких комплексных рейсов в 1979— 
1980 гг. в Красном море, а летом 1982 г. завершилась экспедиция Инсти
тута океанологии АН СССР по изучению рифтовой зоны хр. Рейкьянес 
на судах «Академик Мстислав Келдыш» и «Рифт» с двумя аппаратами 
«Пайсис». Северная Атлантика и осевой хр. Рейкьянес были объектами 
пристального интереса океанологов уже довольно давно, по существу с 
начальных этапов «глобального» изучения океанов. Широко известны 
работы В. Питмана и М. Тальвани, представивших для этого района 
весьма убедительную картину развития спрединга по линейным магнит
ным аномалиям [21, 30J. Геофизические исследования на хр. Рейкьянес 
развивались интенсивно и в дальнейшем. Особый период в изучении это
го региона был связан с комплексными работами в Исландии, в процессе 
которых предпринимались попытки совместного рассмотрения океаноло
гических данных и результатов наблюдений на суше [3]. В процессе мно
гообразных исследований накопился обширный и разносторонний регио
нальный материал, анализ которого все чаще приводил различных уче
ных к представлениям о существенном влиянии исландского региона как 
аномальной области на геологические условия в пределах хр. Рейкьянес 
[26, 32]. Существенную детализацию в представления о строении осевой 
части рифтовой зоны внесли структурные исследования с применением 
новых буксируемых систем, в том числе и таких совершенных, как «Glo
ria». Интерпретация этого материала показала исключительное своеоб
разие Рейкьянеса как конструктивной границы плит и поставила целый 
ряд вопросов, в частности связанных с наличием разноориентированных 
структурных элементов [4, 27, 28]. Учитывая опыт многочисленных пред
шествующих работ, главной задачей экспедиции ИО АН СССР было де
тальное изучение внутренней структуры рифта, магматизма, проявлений 
гидротермальной деятельности, распределение и состав осадков, с ис
пользованием в комплексе с различных методов и маршрутов по дну на 
обитаемых подводных аппаратах.

ОБЩИЕ ЧЕРТЫ СТРОЕНИЯ

Хребет Рейкьянес представляет собой часть Срединно-Атлантическо
го хребта от разлома Чарли Гиббса до Исландии общей протяженностью 
около 700 миль (рис. 1). Хребет несколько изгибается по простиранию



от почти меридионального на юге до северо-восточного на севере. Глуби
ны осевой зоны постепенно уменьшаются в северном направлении от 
1800—2000 до 400—600 м, а в районе юго-западной оконечности Ислан
дии п-ов Рейкьянес смыкается с одноименным хребтом. При этом на су
ше здесь выделяется типичная рифтовая зона с трещинами растяжения^ 
и краевыми эскарпами, наблюдаются признаки активной гидротермаль
ной деятельности в виде гейзеров, находятся очень свежие центры вулка
нических извержений. На юге Исландии выделяется Рейкьянесская си
стема поперечных нарушений, которая обычно рассматривается как 
трансформная зона. В северной части острова роль аналогичной системьг 
играет Тьорнесская зона, по которой происходит сочленение с хр. Кол- 
бенсей. В пределах внутренних районов Исландии принято выделять две

Рис. 1. Общая схема 
строения района хр. Рей

кьянес
1 — океанический рифт (с 
отчетливо выраженной 
долиной и без нее), 2— 
зона раздвига в Ислан
дии, 3 — линейные маг
нитные аномалии и их 
возраст, млн. лет, 4— 
крупнейшие трансформ
ные нарушения, 5 — ли
нейные поднятия и эс
карпы. Черный квадрат— 

исследованный полигон

4

основные зоны современной магматической активности (т. е. по сущест
ву оси спрединга) — западную и восточную, структурное положение и 
история развития которых определяются различными исследователями 
по-разному [3, 7, 15]. Сочленение же поперечных нарушений с этими зо
нами характеризуется сложным эшелонированным структурным рисун
ком [7]. Некоторые признаки поперечных нарушений, в какой-то степе
ни напоминающих трансформные, можно видеть на детальных батиме
трических картах в южной части хр. Рейкьянес. На всем же остальном 
протяжении хребет представляет собой хорошо выдержанную линейную 
зону, практически не нарушенную какими-либо секущими зонами.

В поперечном сечении Рейкьянес выглядит довольно типичным сре
динным хребтом с интенсивно расчлененной осевой зоной, относительно 
пологими склонами (шириной 100—150 км), переходящими в пологовол
нистые равнины на флангах. Строение хребта резко меняется по прости
ранию. На севере, начиная от побережья Исландии и до 58—60° с. ш., он 
выражен в виде гребневидной возвышенности, в пределах которой давно- 
подмечена кулисность структур 112]. В центре хребта на этом отрезке 
выделяется довольно отчетливый горст шириной 50—60 км. Ограничи
вающие его уступы имеют амплитуду около 500 м. Осевая зона разбита 
относительно небольшими продольными нарушениями, определяющими 
ступенчатый облик поднятия. В целом такая форма весьма близка к Во-



сточно-Тихоокеанскому поднятию, как оно вырисовывается, например, 
в районе 3° с. ш. Южнее 60° Рейкьянес имеет уже совершенно иной облик. 
Здесь четко выделяется рифтовая долина, в стороны от которой возвы
шаются поднятия, или как их иногда принято называть «краевые горы*, 
представленные системами разноуровенных блоков. Сложность рельефа, 
интенсивность расчленения в целом и амплитуда максимальных превы
шений рельефа здесь значительно выше, чем на севере. В общем морфо
логическом плане эта структура сопоставима с океаническим рифтом 
района работ экспедиции FAMOUS.

Довольно крупные морфологические элементы находятся и за преде
лами центральной части хребта. Установлено несколько эскарпов и ли
нейных поднятий на флангах Рейкьянеса, уже по существу в пределах 
пологонаклонных равнин (рис. 1). Амплитуда их иногда достигает 500— 
700 м. Примечательно, что эти структуры не вытягиваются параллельно 
оси хребта, а сходятся к югу, образуя в плане V-образный рисунок. Ана
логичная ситуация намечается в районе хр. Колбенсей, где наблюдается 
схождение подобных линейных структур от Исландии к северу [35J.

СТРУКТУРА ОСЕВОЙ ЧАСТИ РИФТА (В РАЙОНЕ 58° с. ш.)

С наибольшей детальностью центральная часть срединного хр. Рей
кьянес, или собственно рифтовая зона, к настоящему времени изучена в 
средней его части, т. е. там, где по простиранию резко меняется тип ос
новной структуры. Именно здесь были получены первые довольно под
робные структурные и батиметрические карты. Экспедиция ИО АН 
СССР провела исследования между 58 и 59° с. ш., где был изучен отно
сительно небольшой полигон (25 на 30 миль).

Как показала батиметрическая съемка на этом полигоне (М. В. Ру
денко здесь составил карту изобат масштаба 1 : 25 000), центральная 
часть хр. Рейкьянес выделяется как довольно хорошо выраженная риф
товая долина с уплощенным днищем, осложненными серией уступов 
склонами и фланговыми (краевыми) зонами (рис. 2,3). Рифтовая долина 
имеет ширину, достигающую 30—35 км. Наиболее подробно в ходе иссле
дований изучено необычно широкое дно долины, представляющее собой 
систему возвышенностей и впадин значительней амплитуды, хотя в це
лом и дающих единый уровень, близкий к горизонтальному. Ширина 
днища варьирует от 12 до 15 км.

Несомненно, главенствующими, очень важными структурно-морфо
логическими элементами на дне рифтовой долины являются две протя
женные высокие гряды, сложенные наиболее молодыми вулканическими 
образованиями (рис. 4). Они ориентированы по азимуту 12—15° и рас
положены несколько косо по отношению к простиранию самой рифтовой 
долины. В этом одна из наиболее существенных особенностей структуры 
рассматриваемого полигона. Северо-восточная гряда прослежена на изу
ченной площади на расстоянии около 22 км. Минимальные глубины ес 
вершины составляют 1150—1200 м и приурочены к северной части поли
гона. На крайнем севере гряда почти вплотную примыкает к борту доли
ны, а южное ее окончание находится в 4—5 км от краевого уступа. В пла
не эта структура несколько изгибается на периклинальных окончаниях, 
приобретая сигмоидальную конфигурацию. При общей достаточно вы
держанной генеральной ориентации гряды можно наметить некоторые 
вариации в простирании отдельных гребней, венчающих ее и образую
щих подчас систему кулисно-вытянутых возвышенностей. Вершинная по
верхность гряды слегка волнистая с небольшими уклонами. Несколько 
довольно существенных перегибов на продольном профиле выявлено при 
исследовании аппаратом «Звук-4». С помощью локатора бокового обзо
ра в местах таких перегибов фиксировались поперечные гряды и усту
пы. В северной части гряда имеет пологую и весьма ровную вершину, 
особенно на участке минимальных глубин (1100—1200 м). Возможно, 
это в какой-то степени связано с самой морфологией потоков, местами 
образующих здесь уплощенные покровы, а не сложные, хаотические на-
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Рис. 2. Структурная схема строения 
осевой зоны хр. Рейкьянес в районе 

58е с. ш..
/  — вулканические гряды, 2 — вну
тренние депрессии, 3 — краевые впа
дины, 4 — изолированные возвышен
ности, 5 — грядовые формы, напоми
нающие вулканические образования, 
6 — днища пологих депрессий с очень 
пологим или горизонтальным залега
нием поверхности, 7 — крупнейшие 
сбросовые уступы, 8 — прочие усту
пы, 9 — обратные сбросы, 10 — струк
турные формы (уступы, возвышенно
сти и пр.) в пределах вулканических 
гряд, 11 — открытые трещины, 12 — 
магнитные аномалии и их возраст, 
13 — маршруты «Пайсисов» и их но

мера



громождения трубчатых и подушечных форм. Западный склон имеет из
резанный профиль, осложненный за счет одиночных изометричных или 
слегка вытянутых параллельно гряде возвышенностей. Проведенные 
здесь исследования на подводных аппаратах свидетельствуют о чрезвы
чайном многообразии микроформ рельефа, главным образом обязанных 
нагромождению лавовых потоков друг на друга. Отдельные депрессии, 
гряды, холмы и уступы, амплитудой от метра до первых десятков, обра
зуют обычно незакономерный лабиринт, весьма затрудняющий ориенти
ровку и передвижение в непосредственной близости над дном. В верх
них частях склона местами можно видеть целый каскад уступов высотой 
50—60 м, чередующихся с относительно пологими площадками и опре
деляющих ступенчатый облик западного фланга гряды (рис. 5).
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Восточный склон почти на всем протяжении несколько круче запад
ного. Он погружается в сторону прилегающей глубокой «внутренней» 
впадины. Весь склон гряды практически до ее центрального отрезка 
представляет наклонную поверхность, лишь незначительно нарушенную 
мелкими уступами (рис. 5).

Юго-западная гряда почти не отличается от рассмотренной и на всем 
протяжении в пределах полигона она имеет форму довольно узкого греб
ня. В отдельных местах на склонах располагаются небольшие боковые 
хребтики. Учитывая заметное снижение высоты гряды в южной части по
лигона, протяженность ее, по-видимому, несколько меньше, чем северо- 
восточной.

По обе стороны рассмотренных гряд на дне рифтовой долины выде
ляются отдельные поднятия изометричной или слегка удлиненной фор
мы высотой порядка 50—100 м и длиной не более 2—3 миль. Наиболь
шая концентрация таких поднятий отмечается в поперечной субширотной 
зоне между северо-восточной и юго-западной грядами. На этом участке 
рельеф, по-видимому, несет следы явной тектонической переработки, сме
щения и дробления отдельных блоков.

В пределах дна долины хорошо выделяются и достаточно специфич
ные отрицательные формы рельефа. Краевые депрессии имеют отчетли
вые ограничения с одной стороны в виде уступов и заполнены осадочным 
материалом, выравнивающим почти все мелкие формы рельефа. Узкие и 
довольно глубокие внутренние впадины располагаются ближе к цент
ральным частям долины.

Рифтовая долина как осевая зона спрединга характеризуется и наи
более яркими проявлениями структур растяжения. Среди структурных 
элементов, связанных с растяжением, можно выделить по существу два 
главнейших типа, которые могут встречаться как в чистом виде, так и в 
комбинации, образуя все разнообразие тектонических форм. Этими дву
мя типами являются нормальные сбросы и открытые трещины отрыва.



Рис. 4. Блок-диаграмма рифтовой долины

Если первые распространены практически по всей рифтовой зоне и дви
жениями по сбросам объясняются, вероятно, наиболее крупные струк
турные формы вплоть до краевых гор L19J, то вторые приурочены лишь 
к днищу рифтовой долины и даже в его пределах распространены не по
всеместно.

На изученном полигоне открытые трещины развиты довольно ограни
ченно. При исследованиях с помощью подводных аппаратов такого типа 
структуры были встречены лишь по западной периферии северо-восточ
ной вулканической гряды и в зоне развития изолированных возвышенно
стей, располагающихся между окончаниями двух гряд. Трещины обычно 
одиночные и относительно небольшие по размерам, шириной 3—5 и глу
биной 2—3 м. Они имеют неровные, извилистые, «рваные» стенки, хотя 
в целом ориентированы довольно единообразно и во всех случаях, когда 
в подводных маршрутах удавалось определить их простирание, оно неиз
менно было параллельно основным вулканическим грядам (12—15°). 
Протяженность открытых трещин обычно достигает нескольких десят
ков метров, редко чуть больше. Как правило, не отмечалось вертикаль
ных смещений их стенок. Вместе с тем можно предполагать, что иногда 
они располагаются в основании структурных уступов, образуя комбина
цию типа трещина — сброс. Такое сочетание довольно обычно для риф- 
товых зон и неоднократно отмечалось при детальных работах в других 
районах [8].

Открытые трещины и сбросовые уступы в пределах рифтовой зоны 
тесно взаимосвязаны. В случае образования достаточно крупной трещины 
или серии трещин, расположенных близко друг от друга, всегда созда
ются благоприятные условия для отрыва от стенки более или менее круп
ного блока пород и его проседания. Образуется типичный грабен неболь
шого масштаба с крутыми стенками и уплощенным днищем. Данного



Рис. 5. Некоторые профили по отдельным погружениям на «Пайсисах» 
а — направления лавовых потоков, б — лавовые озера, в — места отбора образцов, 
г — щебенчатые осыпи под уступами, д — натечные гидротермальные образования, 

е — локальные вулканические центры

типа структуры, встречены, например, в маршруте 88/7. Именно в такой 
«щели» шириной около 5—6 м и высотой 5—7 оказался подводный аппа
рат, однако проследить структуру по простиранию не удалось, поскольку 
она резко сужалась в обе стороны, продолжаясь в виде узкой и глубо
кой трещины. Аналогичного типа образования, связанные со значитель
ным раздвигом и обрушением отдельных блоков, характерны, по-види
мому, для всего участка между кулисно смещенными вулканическими 
грядами (маршруты 96, 98, 101).

Относительно небольшие открытые трещины связаны с участками 
развития плитообразных лавовых форм на вершине северо-восточной 
гряды. Трещины эти невелики (0,2—4 м шириной и несколько метров 
длиной) и ориентированы в различных направлениях. Местами по ним 
видны небольшие вертикальные смещения. Можно предполагать, что эти 
структуры связаны с «эпитектоникой» магматического расплава.



От днища рифтовой долины возвышаются склоны, в среднем имею
щие ширину 2—4 мили. Они представлены серией мощных уступов, из 
которых обычно наиболее хорошо выражены нижний и верхний, дости
гающие на отдельных участках амплитуды 600—700 м. На поперечных 
профилях — ступенчатое строение склонов с падением всех крутых обры
вов в направлении к оси рифта (см. рис. 3). В стороны от верхних усту
пов располагаются уже краевые зоны (области краевых гор). В преде
лах этих зон также отмечаются крупные перепады в рельефе амплиту
дой до 400—500 м, приуроченные к не столь крупным как в долине, но 
все же достаточно мощным обрывам. Эти эскарпы вытянуты в целом па
раллельно простиранию уступов, ограничивающих само днище. Приме
чательно, что некоторые крупные валообразные поднятия или гребне
видные возвышенности ориентированы не строго вдоль рифтовой доли
ны, а несколько под углом к ней, в близмеридиональном направлении. 
Видимо, по происхождению они близки к двум центральным вулкани
ческим грядам на дне рифтовой долины, и можно предполагать, что в 
прошлом направление спрединга было близко к современному.

Многие морфологические элементы рифтовой зоны, в том числе и та
кие, как рифтовая долина, ее склоны, краевые горы, созданы за счет сме
щения по сбросам. На полигоне встречаются тектонические уступы, отве
чающие сбросовым нарушениям различного масштаба. Наиболее круп
ные смещения, очевидно, приурочены к краевым нарушениям, ограничи
вающим рифтовую долину. Это мощные обрывы, обычно характеризую
щиеся единой плоскостью сместителя, почти не нарушенной дополнитель
ными ступенями, как правило, угол наклона плоскости сбросов меняется: 
от 30—40 до 90°. Весьма типичны для морфологии основных сбросовых 
ступеней «вздернутые» края верхних площадок и относительно пологое* 
их погружение в стороны от рифта. Даже краевые, самые крупные сбро
сы по простиранию прослеживаются всего на 7—10 км, редко более. На 
расстоянии 6—7 км от борта долины появляются первые «обратные» 
сбросы, т. е. имеющие плоскости сместителя, наклоненные в сторону ог 
оси рифта. Такие сбросы вместе с нормальными являются структурным 
ограничением грабенов, вытянутых по простиранию на 18—20 км при ши
рине 2—3 км. На всех эхолотных записях такие грабены резко выделя
ются своим «угловатым» корытообразным профилем и имеют горизон
тальное или очень пологонаклонное днище.

Сбросы — весьма типичные структуры и для самой рифтовой долины,, 
хотя их амплитуда здесь существенно меньше, чем на краевых горах, и 
ооычно не превышает 100—250 м, а как правило, и того меньше. В про
цессе подводных исследований с «Пайсисов» удавалось наблюдать явно 
разновозрастные, в том числе и чрезвычайно свежие формы сбросовых 
нарушений. Они легко отличаются прежде всего по тому, что как сама 
стенка, так и особенно глыбовые развалы под ней практически лишены 
прикрепленных бентосных организмов, которые на старых, «законсерви
рованных» уступах и неподвижных осыпях создают обширные колонии. 
Четко выражена и закономерность, подмеченная еще ранее при изуче
нии других рифтовых зон и заключающаяся в постепенном уменьшении 
размера обломочного материала при приближении к активному сбросу.

По-видимому, в обособленную группу следует выделить уступы и об
рывы, приуроченные к краевым частям двух вулканических гряд. Обычно 
это относительно небольшие по амплитуде (10—30 м) формы, прослежи
вающиеся по простиранию не более чем на 100—150 м. При погружениях 
на подводных аппаратах такие структурно-морфологические элементы 
встречались неоднократно. Сами обрывы не имеют четкой срезанной по
верхности, а обычно неровны, волнисто изогнуты и не выдержаны по про
стиранию. По своей ориентировке они в целом подчиняются локальным 
изгибам склонов более крупных структурных форм, в первую очередь 
вулканических гряд. Весьма существенная и очень четко выраженная 
особенность рассматриваемых образований (также, по-видимому, обу
словленных сбросовыми движениями) состоит в том, что пологие пло
щадки, разделенные уступами, наклонены в сторону низшей ступени.



В этом принципиальное отличие от крупных краевых сбросов, в которых 
ютмечается наклон площадок в обратном направлении (т. е. к следующе
му, более высокому уступу).

ОСОБЕННОСТИ МАГМАТИЗМА
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Как уже отмечалось, наиболее свежие вулканические образования в 
пределах рифтовой долины представлены в виде двух мощных грядооб
разных возвышенностей. Возраст этих гряд определяется как голоцено
вый, поскольку в их пределах встречены осадки не древнее голоцена. 
Интересен факт нахождения весьма свежих молодых базальтов с хоро
шо сохранившимися стеклами на фланговых частях долины, вблизи севе
ро-западного краевого уступа. Исходя из возрастных соотношений корен
ных пород с датированными слоями осадочного чехла на полигоне кроме

голоценовых выделены вулканиты 
вюрма, слагающие отдельные возвы
шенности, а также довюрмские об
разования.

Как и в большинстве других оке
анических рифтовых зон, в оси Рей- 
къянеса вулканические образования 
представлены главным образом по
душечными лавами. Эти формы до
статочно хорошо известны в настоя
щее время и описаны в целом ряде 
работ [1, 8, 16]. Все многообразие 
лавовых отдельностей, отмечавшее
ся в других районах, встречено и 
здесь. Можно лишь подчеркнуть не
сколько большие размеры трубча
тых форм, достигающих иногда в ди
аметре 2—2,5 м.

Повсеместно удлиненные и тру
бообразные отдельности имеют чет
кую ориентировку, отражающую 
движение материала вниз по скло
нам вулканических построек. Вбли
зи вершинных частей гряд обычно 
сохраняются некоторые формы, сви
детельствующие о близости зоны 
магматической разгрузки или ло
кальных центров излияния (рис. 6). 
На отдельных участках это округлые 
уплощенные отдельности, лежащие 
на как бы гофрированном основании 
и соединенные сложными перехода
ми с другими лавовыми потоками. 
Вероятно, такие формы образуются 
как следствие проседания и смятия 
основания, находящегося в пласти
ческом состоянии, при уменьшении 
подтока расплава. Здесь же широко 

распространены разнообразные пустотелые отдельности, нередко с се
рией внутренних перегородок и колонок в них. Такого типа образования 
возникают при импульсном поступлении магмы и быстром ее истечении.

Вероятно, с локальными источниками питания связаны своеобразные 
формы, в какой-то мере напоминающие «стога сена», описанные в экспе
диции FAMOUS (см. рис. 6). Они представлены серией небольших хол
мов высотой 3—5 м, вершины которых сложены монолитными базальта
ми. Их поверхность покрыта сетью неправильных трещин и чешуйчатых 
наслоений. Из-под такой постройки расходятся многочисленные трубо

Рис. 6. Формы лавовых образований 
1 — «подушка» на гофрированном 
основании, 2 — шаровая форма с от
стойными полочками, 3 — небольшой 
холм на месте затухающего источни

ка питания



образные формы. Возможно, данная форма связана с заключительными 
этапами излияния расплава, когда остаточная магма формировала как 
бы единую крупную «подушку», многократно нараставшую, трескавшую
ся, проседавшую и вздувавшуюся вновь.

Рассмотренные формы приурочены к единому гребню на окончании 
северо-восточной гряды, образуя в целом линейную зону, по типу анало
гичную тем, что известны по многочисленным излияниям трещинного ти
па в Исландии.

Пожалуй, наиболее интересны лавовые формы, отмеченные в север
ной части полигона (погружение 87/2). Они отличаются уплощенной по
верхностью, разбитой сетью неправильных трещин. Судя по разрезу в 
трещинах, эти лавовые потоки являются пустотелыми с толщиной поверх
ностной корки 10—12 см. Эти образования встречены на вершинной час
ти гряды и, вероятно, представляют собой остатки относительно неболь
ших лавовых озер того типа, что описаны в районе 21° с. ш. на Восточно- 
Тихоокеанском поднятии [14]. Пластообразные монолитные лавовые по
токи обнаружены также и на фланге вулканической гряды (погружение 
96/4). Как те, так и другие формы, известные ранее лишь в высокоско
ростных спрединговых зонах, очевидно, характеризуют весьма интенсив
ный магматизм [16].

Наконец, следует отметить, что в одном из погружений (100/12) в 
основании северо-западного краевого уступа встречены субвертикальные 
плитообразные тела, которые нельзя рассматривать иначе как выходы 
верхней части дайкового комплекса второго слоя океанической коры. 
Учитывая высоту уступа, мощность эффузивной («подушечной») серии 
составляет в данном месте 300—400 м.

Предварительные результаты исследования химического состава ба
зальтов, выполненного в ИГ им. А. П. Виноградова СО АН СССР, свиде
тельствуют об их исключительном однообразии. Какие-либо различия 
между породами из разных частей рифтовой зоны отсутствуют. По за
ключению А. И. Альмухамедова и М. И. Кузьмина, химический и редко
элементный состав базальтов полигона на хр. Рейкьянес отражает ста
бильный характер генерации первичных магм, поддерживавшийся, оче
видно, за счет достаточно обширного очага.

ГЕОФИЗИЧЕСКИЕ ДАННЫЕ

Данные по строению литосферы хр. Рейкьянес указывают на некото
рые отклонения в структуре этой зоны в сравнении с типичными низко
скоростными срединными хребтами (например, Атлантическим южнее 
Азор). Так, результаты сейсмических исследований [10] свидетельству
ют о некотором утолщении слоя 2 (скорости 2,2—5,2 км/с). В отличие 
от южной Атлантики на Рейкьянесе в оси хребта присутствует неболь
шой по мощности слой со скоростями 6,5—6,8 км/с (что очень напомина
ет ситуацию на ВТП), и наконец, самая высокая сейсмическая скорость в 
рифтовой зоне Рейкьянеса составляет 7,1 км/с, т. е. много ниже чем на 
аналогичной глубине в районе FAMOUS. В этой же работе отмечается, 
что в центральном секторе хребта (58—60°) не получено прямых под
тверждений наличия на глубине сколько-нибудь мощного магматическо
го очага, хотя легкая инверсия скоростей в слое 3 и свидетельствует о 
некотором повышении температуры.

В соответствии с гравиметрическими данными в Атлантике севернее 
60° основные компенсирующие массы должны быть распределены на глу
бинах в несколько сот километров, а локальные аномалии компенсиру
ются в литосфере [11]. В региональном плане это согласуется с пред
ставлением об интенсивном подъеме верхнемантийного материала в этом 
районе. С хр. Рейкьянес связана положительная удлиненная аномалия 
интенсивностью около 30 мгал.

Как и все спрединговые зоны, хребет Рейкьянес выделяется повышен
ной сейсмичностью, причем большинство землетрясений относится к ко
ровому типу. Отмечена важная особенность сейсмической активности,



вероятно, обусловленная изменением структуры хребта по простиранию: 
севернее 60° землетрясения гораздо более редки, чем южнее [12, 13]^ 
что связывается с наличием в южной части хребта многочисленных вул
канов центрального типа. Однако можно думать, что важное значение 
имеет и существенно большая амплитуда тектонических блоковых под
вижек на юге, определивших и соответствующий размах рельефа здесь. 
Даже резко различную морфологию хребта на севере и юге некоторые 
исследователи связывают с механизмом движения по продольным сбро
сам [17]. Несколько решенных фокальных механизмов являются типич
ными раздвигами, и направление растяжения близко к широтному. При
мечательно, что в пределах всего хребта нет ни одного механизма сдви
гового типа, т. е. связанного с трансформными нарушениями. Это лиш
ний раз подтверждает специфику спрединга на Рейкьянесе, лишенном, 
отчетливых поперечных разрывов. Первые четкие правые сдвиги связа
ны с разломом Гиббса.

В пределах срединного хребта к югу от Исландии установлен ано
мально высокий тепловой поток, достигающий в стороне от осевой зоны 
2 ЕТП, причем отмечено, что на восточном фланге он выше почти в 2 ра
за, чем на западном [9]. В процессе работ на полигоне было проведено 
несколько измерений теплового потока в рифтовой зоне, где его значе
ния находятся в пределах 0,7—2,36 ЕТП. Как и в других океанических 
рифтах, здесь, по-видимому, большая роль принадлежит гидротермаль
ной циркуляции, обусловливающей резкую дифференциацию теплового* 
поля.

Многочисленные данные имеются и по магнитному полю Северной 
Атлантики, на основе которых построены достаточно детальные карты 
распределения линейных магнитных аномалий [5]. Они прослежены на 
обширных пространствах, в том числе и в пределах хр. Рейкьянес, где 
протягиваются в виде серии параллельных зон, ориентированных в со
ответствии с характером спрединга строго вдоль срединного хребта (см. 
рис. 1). Резко выделяется на этом фоне по своей конфигурации аномалия 
№ 13 (35 млн. лет). В отличие от других, особенно более молодых ано
малий, эта представлена не единой протяженной линией, а состоит из се
рии отрезков, смещенных по значительным трансформным нарушениям. 
Эта картина впервые была отмечена на восточном фланге хребта [32],. 
а в последующем был установлен аналогичный зеркально-симметричный 
рисунок и к западу от оси рифта [36]. Эти и другие данные послужили 
основанием для выводов о существенном преобразовании структуры Рей- 
кьянеса около 30 млн. лет назад, что, по-видимому, нашло отражение и 
в строении центральной части зоны спрединга (см. ниже).

На исследованном полигоне параллельно с эхолотной съемкой прове
дена и магнитометрическая. Результаты ее интерпретации позволили 
выделить серию изохрон (рис. 2), отвечающих времени 0,97; 1,66; 1,87 и 
2,47 млн. лет (данные И. И. Беляева и А. А. Шрейдера). Средние цифры. 
по полигону согласуются с другими магнитными исследованиями в оцен
ке скорости спрединга, которая составляет на этой широте около 2 см/ 
/год. Одной из особенностей магнитного поля в пределах изученного де
тального полигона является то, что выделенные изохроны рисуются в* 
виде коротких, нередко смещенных по простиранию линий. При этом ши
рина зоны наращивания коры (относительно некоторой условной осевой 
линии) для различных поперечных сечений рифта оказывается различ
ной. На отдельных участках фиксируются смещения магнитных блоков* 
(изоаномал) по типу сдвигов, но нигде эти поперечные нарушения не 
являются сквозными. В пределах днища долины особенно отчетливы бло
ки максимально намагниченных пород, соответствующие двум основным 
вулканическим грядам.

РАЗВИТИЕ РИФТОВОЙ ЗОНЫ РЕЙКЬЯНЕСА И ИСЛАНДСКАЯ 
«ГОРЯЧАЯ ТОЧКА»

Хребет Рейкьянес — во многих отношениях своеобразная структура. 
При малой скорости раскрытия в своей северной части он морфологиче
ски больше напоминает быстро разрастающиеся хребты и только южнее*



60° имеет отчетливую рифтовую долину. В этом плане выбранный поли
гон интересен как переходный участок между столь резко различающи
мися областями. Как показали проведенные работы, район этот необы
чен прежде всего в отношении магматической деятельности. Нигде в 
низкоскоростных спрединговых зонах нет столь мощных вулканических 
построек, вершины которых поднимаются даже над нижними уступами 
рифтовой долины. Хребет Рейкьянес в районе 58° с. ш. представляет со
бой нечто среднее между структурами, которые принято считать типич
ными для медленных и быстрых океанических зон спрединга. В настоя
щее время нет единства во взглядах на глубинную природу различий в 
формах проявления раздвига и новообразования океанической коры в 
срединных хребтах разного типа. И все же большинство исследователей 
склоняется к тому, чтобы объяснять эти различия зависимостью, с одной 
стороны, от толщины литосферы в оси рифта, а с другой — от характера 
магматического очага [18, 29, 31]. Предполагается, что при малых ско
ростях раскрытия решающее значение имеют процессы, связанные с 
неуравновешенностью литосферы (которая в таких условиях существен
но мощней, чем при быстрых скоростях раздвижения). Магматические 
очаги при этом имеют ограниченные размеры и обычно дискретны. В от
личие от этого в быстрораздвигающихся хребтах кора в оси может быть 
в изостатическом равновесии над постоянным и достаточно обширным 
очагом.

Уже давно считалось, что под северной частью хр. Рейкьянес сущест
вует мощный и устойчивый магматический очаг, в значительной мере и 
определяющий природу тектонических процессов над ним [23]. Прав
да, пока, несмотря на явные признаки повышения изотерм, нет прямых 
подтверждений того, что непосредственно в районе 58° такой очаг сущест
вует [10]. Во всяком случае особенности магматизма явно свидетельст
вуют о весьма обильном поступлении материала, который, изливаясь на 
поверхность, давал не только привычные трубчатые и шаровые формы, 
но и покровные потоки в небольших отстойных зонах. Специфика Рей- 
кьянеса состоит в том, что здесь мощные излияния сочетаются с очень 
небольшой скоростью раздвижения плит и это приводит к заполнению 
всех приоткрывающихся трещин. Вероятно, поэтому зоны трещинной тек
тоники развиты здесь столь незначительно.

Одна из наиболее интригующих черт строения рифтовой зоны хр. Рей
кьянес заключается в уже отмечавшемся различии в ориентировке моло
дых вулканических гряд и основных сбросовых уступов как по краям 
рифтовой долины, так и за ее пределами. В работе Р. Серла и А. Лау
тона [27], где особенно четко показана эта особенность, дается и ее трак
товка. На взгляд этих авторов, вулканические гряды соответствуют от
крытым трещинам отрыва, а уступы ориентированы в соответствии с тен
денцией увеличения мощности литосферных плит. Эти явления возника
ют как следствия косого спрединга. Действительно, есть все основания 
говорить о том, что направление вулканических построек перпендику
лярно растягивающим силам, и это в целом находится в соответствии с 
тем полюсом вращения Евразиатской и Северо-Американской плит, кото
рый определен по мгновенным движениям на их границе [20]. Непосред
ственные наблюдения на дне позволили установить, что трещины отрыва 
имеют простирания, близкие к направлению вулканических гряд. Де
тальные работы на полигоне показывают, что гряды по простиранию не 
заходят одна за другую, а прерываются со смещением в одну сторону. 
В зоне такого отскока на полигоне выделяется система изолированных 
возвышенностей. По всем признакам это несколько более древние вулка
нические постройки в сравнении с двумя центральными грядами. Самые 
молодые вулканические сооружения могут пересекать различные по воз
расту области внутреннего рифта. Если судить по строению осадочного 
чехла в пределах рифтовой долины, как это показано Ю. А. Богдановым 
и М. И. Кузьминым, участки разновозрастной коры располагаются отно
сительно зон молодого вулканизма не всегда симметрично. Даже по про
стиранию некоторых депрессий происходит иногда изменение в мощности



и полноте осадочного разреза. Положение зоны разрыва и новообразо
вания вулканического сооружения могут оказаться также совершенно 
случайными, никак не связанными с местом развития предшествующего 
магматического импульса. В этом отношении весьма интересен факт на
хождения самых свежих базальтовых лав вблизи северо-западного бор
та долины, в глубокой депрессии, поверх достаточно мощного осадочно
го покрова. Нельзя трактовать эти данные иначе, чем зарождение све
жей трещины, служащей магмоподводящим каналом. Все эти данные со
гласуются с тем, что наблюдалось при детальных работах и в других 
рифтовых зонах. Так, в районе работ FAMOUS установлен импульсный 
магматизм с миграцией зоны экструзий в пределах 1—2 км [8, 22]. Та
кого же рода смещения оси отмечались и в Красноморском рифте [2, 6]. 
На полигоне Рейкьянеса картина особенно четкая, поскольку здесь вы
деляются не изолированные вулканические постройки, а протяженные 
гряды, вытянутые от одного борта долины к другому.

^ис. 7. Схема строения осевой зоны Рейкьянеса 
р — рифт до перестройки, д — современная долина, м — мантийный ма

териал, о — очаг, л — литосфера, а — астеносфера

На Рейкьянесе раскрытие, направленное под углом к оси рифта, пред
ставляет собой, по-видимому, явление достаточно устойчивое, длитель
ное. Это подтверждается и ориентировкой вулканических гряд не только 
в самой рифтовой долине, но и за ее пределами. Косвенным доводом мо
гут служить также и данные по строению хребта в районе его пересече
ния с разломом Курчатова [26].

Наличие некоторой аномальной астеносферной зоны под Рейкьянесом 
вполне логично связывать с влиянием подтока материала из района Ис 
ландии. После работ Дж. Шиллинга, в которых детальными геохимиче 
скими методами было показано несомненное изменение состава базаль
тов срединного хребта с приближением к Исландскому региону, такой 
вывод кажется вполне обоснованным. Очевидно, влиянием близлежащей 
Исландии можно объяснить и пикообразную форму хребта в его север
ной части. Веерообразное расхождение отдельных хребтов и эскарпов 
некоторые исследователи также связывают с потоком материала низкой 
вязкости, поднимающимся где-то под юго-восточной и центральной Ис
ландией [33, 35].

Облик линейных магнитных аномалий свидетельствует, по-видимому, 
о существенных преобразованиях в структуре хр. Рейкьянес, на что об
ращалось внимание и раньше [34]. Наиболее поразительны различия в 
рисовке 13-й и более молодых аномалий (рис. 1). Ломаные очертания 
аномалии 13, отражающие, по всей видимости, значительные смещения 
оси по трансформным нарушениям, установлены на обоих флангах хреб
та. Они очень хорошо совмещаются из полюса вращения 68,4° N и 
133,8° Е [36], который чрезвычайно близок к современному полюсу рас-



Рис. 8. Схема развития рифтовой зоны Рейкьянеса на основе данных по линейным 
магнитным аномалиям (предполагается, что каждому отрезку аномалии соответствует 

линейная вулканическая постройка)

крытия. Это, видимо, свидетельствует о том, что сколько-нибудь серьез
ной перестройки в кинематике плит на протяжении последних 30— 
35 млн. лет здесь не было.

Вероятно, некоторая реорганизация спрединга была связана с измене
нием активности «горячей точки», тем более что в соответствии с моделью 
Дж. Шиллинга [24, 25] она имеет импульсный характер и на время 13-й 
аномалии как раз приходится период «затишья». Можно представить 
себе, что вместо коленчатой системы смещенных отрезков долины, воз
никшей в такой спокойный период, при возобновлении активности Ис
ландской аномалии, заложилась некая единая депрессия, как бы сгла- 
дипная изломы прежней конфигурации зоны спрединга, но ориентиро
ванная в целом параллельно той же системе (рис. 7). Мощный поток 
разогретого вещества, устремившегося с севера на юг, «проточил» под 
хребтом широкий канал, над которым и оформилась необычно крупная 
долина, аналогов которой не известно нигде. Подводные работы показа
ли, что во всю ширину этого огромного днища происходят смещения 
осей магматической активности, а следовательно, логично видеть здесь 
и более широкий, чем обычно, очаг.

Каким же образом на этом фоне развивается косоориентированный 
спрединг? Очевидно, трудно представить себе, что трещинные структуры, 
отвечающие положению вулканических гряд, могут жить достаточно дол
гое время. Их расширение, а соответственно и удлинение неизбежно 
должно было бы привести не только к «выплескиванию» вулканитов за 
пределы рифтовой долины, но и вообще к полному диссонансу между по
ложением оси рифта и областью магматической активности. Само сиг
моидальное простирание эффузивных построек с характерными изгиба
ми вблизи краевых стенок — это явное свидетельство того, что зияющие 
разрывы приурочены строго к рифтовой долине, не выходя за ее пределы. 
Представить себе процесс развития такого рифта во времени без посто-



лнной перестройки оси спрединга, перескоков зон максимального раскры
тия трещин в пределах днища долины просто невозможно. Магмоподво
дящие трещины, образующие кулисную систему, протянувшись наискось 
от уступа к уступу, очевидно, прекращают удлиняться. Следующий им
пульс разрядки напряжений должен привести к появлению раздвиговых 
структур и гряд где-то в промежутке между ними. При этом смещение 
кулис произойдет уже в другом месте. Возникшие при этом частные мел
кие сдвиги меняют свое положение, как это показано на рис. 8. Извест
но, что в любом океанском рифте происходят спорадические смещения 
экструзивной зоны. В данном же случае этот процесс постоянен и специ
фичен из-за косого раскрытия. Следствием «блуждающего» спрединга 
можно считать и отсутствие на Рейкьянесе трансформных разрывов.
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ОСОБЕННОСТИ ТЕКТОНИЧЕСКОГО СТРОЕНИЯ 
НЕКОТОРЫХ ГЛУБИННЫХ РАЗЛОМОВ АТЛАНТИКИ 

И ТИХОГО ОКЕАНА (ПОДАННЫМ ГСП —МОВ)

Разработка и внедрение в практику исследований геологического строе
ния дна океанов многоканального (глубинного) сейсмического профилиро
вания (ГСП—МОВ) позволили получить в 1973—1979 гг. новые данные об 
инфраструктуре океанской земной коры в зонах наиболее выраженных круп
ных разломов Атлантического (Атлантис, Вернадского, Романш) и Тихого 
(Меррей, Хейзена, Императорский) океанов.

Было установлено, что при формировании инфраструктуры океанской 
земной коры в зонах трансформных разломов Атлантики преобладают раз- 
двиговые усилия, приводящие к появлению тектонических элементов (сбро
совых ступеней, подъему к поверхности дна мантийных интрузивов, вспу
чиванию бортов сброса и образованию приразломных хребтов), характер
ных для океанических рифтовых зон. В зонах трансформных разломов Ти
хого океана (Меррей, Хейзена) преобладают элементы структур сжатия 
(надвиги). Императорский разлом представляет собой гигантский грабен, 
где подъема глубинных мантийных пород в оси разлома не наблюдается, 
что приводит к отсутствию приразломных хребтов.

Зоны глубинных разломов океанов охватывают огромную площадь и 
протягиваются на тысячи километров.

Однако до самого последнего времени эти тектонические элементы 
оставались слабо изученными. По теоретическим представлениям транс
формные разломы возникают за счет сдвигов, поэтому следовало бы ожи
дать простую картину: два блока океанской коры должны разделяться 
линией разлома, причем тот блок, где кора более древняя, будет опущен 
относительно блока с более молодой корой [7, 23, 26, 27].

Выполненные в 1973—1979 гг. исследования ГСП — МОВ разломов 
Вернадского 110, И, 14], Романш [10, 15], Хейзена [13, 20], Меррей и 
Императорского [22] показали, что наблюдаемая тектоническая обста
новка значительно отличается от теоретически предсказанной.

Данные многоканального (глубинного) профилирования (ГСП — 
МОВ), проведенного на указанных разломах, позволили сделать вывод о 
существовании раздвиговой и сдвиговой компонент их формирующих.

ГСП — МОВ выполнялось в двух модификациях. В первой — с двумя
4-канальными параллельно буксируемыми установками, каждая с дли
ной активной части 400 м и удалением от судна на 200 м. База группы 
канала приемной установки составляла 90 м, число приборов — 45 шт. 
ПДС-7 [18, 19]. Возбуждение упругих волн осуществлялось через каж
дые 12 с (25; 50 м) пневматическим источником «Импульс-1» с объемом 
камеры 2X3 дм3, что обеспечивало 8- или 16-кратное перекрытие наблю
дений [1, 11, 18]. Во второй модификации использовалась 24-канальная 
приемная установка с длиной активной части 1200 м и низкочастотные 
излучатели ПИ-5 (2X30 дм3). Регистрация первичных данных осущест
влялась системой ГРАД в формате и на носителях ЭВМ «Минск-32» и 
ЕС [И ].

Обработка первичных данных на ЭВМ ИВЦ ПО Южморгеология 
(г. Геленджик) включала стандартные процедуры с предварительным 
использованием асинхронного накапливания сигналов симметричных ка
налов двух параллельно буксируемых приемных установок [2, 3, 11, 18, 
30]. Для расчета скоростных характеристик среды и построения разре-



Рис. 1. Фрагменты временных сейсмических разрезов ГСП—МОВ в зонах 
трансформных разломов: Атлантического (а) и Тихого (б) океанов а — 
разлом Вернадского, профиль 3/73; сбросы, проявляющиеся на разрезе суб
вертикальными смещениями отражающих площадок и их наклонным падением 
по обе стороны от оси разлома; ось разлома здесь смещена относительно оси

ущелья; б — разлом Хейзена, профиль 3/77; видны надвиги, проявляющиеся 
на разрезе вертикальными смещениями и хаотическими наклонами отражаю
щих площадок, с преобладанием падения в сторону оси разлома на северном 
крыле и восстания к оси разлома на южном крыле. ПК — пикетаж в кило

метрах от начала профиля
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Рис. 1 (б)

зов в масштабе глубин использовались переборы ОГТ [2, 8, 30] и дан
ные ГСЗ [21].

На рис. 1 в качестве примера приведены фрагменты временных раз
резов по профилям ГСП — МОВ.

ТРАНСФОРМНЫЕ РАЗЛОМЫ АТЛАНТИКИ 

А. Разлом Атлантис

Разлом Атлантис изучался на полигоне размером 100X100 км, в ко
ординатах 28°20'—29°20' с. ш. и 34°20'—35°20/ з. д., где по прямоуголь
ной сети отработано порядка 1222 пог. км профилей по первой модифи
кации ГСП — МОВ [И , 20]. Ниже приводится характеристика сейсмо- 
геологического разреза на примере профиля 5/771 (рис. 2).

Осадочная толща мощностью 0,2 км на изученном полигоне, по дан
ным ГСП — МОВ, практически обнаружена только в «карманах» и в 
глубоких прогибах рельефа дна, где мощность осадков достигает 0,8 км. 
Можно предполагать, что тонкий слой осадков имеет место во всех углуб
лениях рельефа дна (фундамента), однако не обнаруживается из-за ма
лой разрешающей способности ГСП — МОВ, не меньшей 0,2 км.

Акустический фундамент (второй слой) на всех профилях имеет иден
тичное строение. Верхняя толща второго слоя (2А) мощностью от 0,5 до 
1,5 км представлена чередованием линзовидных тел протяженностью до
4,5—8,0 км 2. Подошва этой толщи фиксируется повсеместно условным 
горизонтом 1, состоящим из отдельных площадок, протяженностью до 
10 км, разделенных зонами нарушений. На участках с повышенным 
рельефом дна наблюдается увеличение мощности верхней толщи второго 
слоя до 2 км.

В зонах прогиба, и в частности в осевой зоне трансформного разло
ма, мощность верхней толщи второго слоя (2А) уменьшается до 0,5 км 
или он вовсе исчезает.

1 При построении схематизированных сейсмогеологических разрезов и проведении 
условных горизонтов использовалась методика статистического моделирования [4, 5, 
12] .

2 Здесь и ниже первая цифра — значения по широтным профилям, вторая — по ме
ридиональным



Нижняя часть второго слоя (2Б), подошва которой условно выделя
ется горизонтом 2, достигает мощности 1,5—3,0 км, увеличиваясь в зонах 
поднятий рельефа и уменьшаясь в осевой части трансформного разлома, 
где он выходит на поверхность дна. Вертикальными нарушениями типа 
сбросовой ступени слой 2Б разбит на блоки при средних значениях дли
ны блока 2,2 км на субширотных профилях и 3,5 км на субмеридиональ
ных профилях при максимальной протяженности до 10 км.

Третий слой. Условный горизонт 3 выделяет верхнюю часть третьего 
слоя (ЗА), мощность которой изменяется в пределах 1—3 км. В осевой 
зоне трансформного разлома эта толща поднимается к поверхности дна, 
залегая на глубине 0,5—2 км под дном.

Ю С

Рис. 2. Схематизированный сейсмогеологический разрез по профилю ГСП—МОВ 5/77 на
полигоне разлома Атлантис

Пр. 14 — точка пересечения с пр. 14/77; ПКЮ — 10 км от начала профиля; 1 — услов
ная отражающая граница — подошва верхней толщи второго слоя, проведенная по 
вступлениям интенсивных отраженных волн; 2 — условная граница 2 — подошва вто
рого слоя, проведенная по отдельным вступлениям отраженных волн; 3 — условная гра
ница 3 — подошва верхней толщи третьего слоя, проведенная по отдельным вступлениям 
отраженных и дифрагированных волн; 4 — условная граница 4 — подошва коры (грани
ца М), проведенная по изменению интенсивности сейсмической записи и вступлениям 
отдельных низкочастотных волн; 5 — зоны нарушений; 6 — осадочная толща; 7 — верх
няя толща второго слоя; 8 — нижняя толща второго слоя; 9 — верхняя толща третьего 
слоя; 10 — нижняя толща третьего слоя — верхи мантийных слоев; 11 — мантия; 12 — 

первая отражающая граница (горизонт 1)

Толща ЗА имеет блоковое строение, максимальная протяженность 
блоков 5 км, средняя 1,6—1,7 км. В области поднятий рельефа дна на
блюдаются максимальные мощности верхней части третьего слоя (ЗА), 
достигающие 3,5 км. Мощность нижней толщи (ЗБ) третьего слоя 3— 
4 км. Подошва третьего слоя выделяется условным горизонтом 4, зале
гающим на глубине 12—14 км.

В осевых зонах прогибов наблюдается подъем горизонта 4 до глуби
ны 9—11 км, а мощность земной коры уменьшается до 4—5 км.

Из рассмотрения разреза и мощности слоев (см. рис. 2) видно, что в 
осевых зонах трансформного разлома Атлантис происходит дробление 
земной коры на мелкие блоки протяженностью до 2 км и подъем к по
верхности дна глубинных масс. На исследованной площади трансформ
ного разлома Атлантис выделяются две такие зоны — главная (цент
ральная), идущая примерно по широте 28°55' с. ш. и южная на широте 
28°35', причем южная зона выражена значительно слабее. Учитывая бло
ковую структуру основных слоев земной коры, наличие ступенчатых суб
вертикальных сбросов, разделяющих блоки, и подъем глубинных границ 
в оси трансформного разлома, можно предполагать, что в формировании 
изученного участка разлома Атлантис раздвиговые составляющие игра
ют определяющую роль.



Б. Разлом Вернадского
В зоне разлома Вернадского (6—9° с. ш. и 32—38° з. д.) глубинное 

сейсмическое профилирование было выполнено в экваториальной зоне 
центральной части Срединно-Атлантического хребта по четырем профи
лям общей протяженностью 847 пог. км [10, И, 14] и получены непре
рывные разрезы земной коры, определены средние и пластовые скорости 
ее основных слоев.

Строение коры на отработанных профилях имеет общие особенности. 
Приводим описание наиболее интересного профиля 2/73, пересекающе
го как зону разломов, так и рифтовую долину Срединно-Атлантического 
хребта. Протяженность профиля 362 км. Условно весь профиль может 
быть разделен на три зоны: северо-восточная (СВ) предгребеневая зона 
в интервале ПК 0—200; центральная зона гребня хребта ПК 200—280; 
юго-западная (ЮЗ) предгребневая зона ПК 280—362. В СВ предгреб- 
невой зоне глубина океана на сравнительно коротких интервалах 25— 
30 км меняется от 5200 до 4100 м. Зоны поднятий и прогибов чередуются 
и имеют плавный переход. Вершины поднятий сглажены, а прогибы до
статочно пологие и заполнены осадками, залегающими горизонтально, 
без видимых несогласий (рис. 3).

Осадочная толща. Мощность рыхлых осадков достигает 0,8—1 км. 
В осадках I слоя можно выделить две толщи — верхнюю, горизонтально 
залегающую, и нижнюю, более деформированную.

Акустический фундамент (второй слой). Судя по резко изрезанной 
акустической кривой, представляет чередование пластов с различной 
акустической жесткостью. Максимальная протяженность отдельных пла
стов не превышает 15 км и осложняется нарушениями. Следует отме
тить, что мощность пород фундамента увеличивается с северо-востока на 
юго-запад от 2,5—3,8 до 5 км. Условно породы фундамента можно раз
бить на две толщи: верхнюю и нижнюю. В верхней толще отдельные от
ражающие горизонты прослеживаются на 5—10 км.

В нижней толще второго слоя протяженность отражающих границ 
уменьшается, достигая средних значений 3—4 км. Подошва пород фун
дамента залегает на гипсометрической глубине 6,4—8,8 км.

В зонах поднятий рельефа дна общая мощность пород фундамента 
увеличивается до 5 км и глубина залегания основания фундамента со
ставляет 7,5—7,8 км, а в зонах прогибов мощность второго слоя умень
шается до 0,5 км.

Третий слой. В нем отсутствуют отражающие границы, в то время как 
интенсивные дифрагированные волны свидетельствуют о наличии верти
кальных неоднородностей. Модели блокового типа наиболее соответст
вуют наблюдаемой здесь волновой картине [12, 14]. Можно предпола
гать, что блоки сами по себе акустически однородны, неоднородности в 
основном обусловлены зонами сочленения блоков.

Мощность пород третьего слоя составляет 6—7 км. К оси рифтового 
ущелья третий слой может быть разделен на верхнюю и нижнюю толщи. 
Мощность первой составляет 2,0—4,0 км, мощность второй — 5—6 км. 
Подошву пород слоя удается условно проследить только на отдельных 
участках. Глубина залегания его подошвы составляет на северо-восточ
ном участке 14—16 км. Следует отметить, что в отличие от второго слоя 
мощность пород третьего слоя увеличивается в зонах прогибов рельефа 
дна до 10 км. Здесь, как правило, наблюдаются нарушения, сопровож
дающиеся, вероятно, интрузиями.

Судя по характеру дифрагированных волн, геометрически нарушения 
представляют сбросы амплитудой до 1,5—2 км. Эти крупные нарушения,, 
охватывающие второй и третий слои, образуют осевые зоны трансформ
ного разлома. К юго-западу мощность третьего слоя уменьшается, и его 
подошва (граница М) поднимается к своду Атлантического хребта на 
гипсометрический уровень 7—8 км. В центральной зоне профиля, пересе
кающей гребень Срединно-Атлантического хребта (ПК 200—250), глуби
на океана меняется на сравнительно коротких участках от 2,6—2,8 до



Рис. 3. Схематизированный сейсмогеологический разрез по профилю ГСП— 
МОВ 2/73 в зоне разлома Вернадского [по 14]

1 — рыхлые осадки (I слой), УПл=1>8—2,0 км/с±15% ; 2—верхняя часть аку
стического фундамента (II слоя), Vn л =  3,5—4,4 км/с±10%; 3 — нижняя часть 
фундамента (второй слой), ГцЛ =  5,4—6,0 км/с±8% ; 4 — верхняя часть
третьего слоя, Упл =  6,7—7,4 км/с±7,2% ; 5 — нижняя часть третьего слоя, 
1/пл =  7,4—7,6 км/с±16% ; 6 - IV слой, Гпл =  7 ,6-8 ,4  км/с±30% ; 7 -и н т р у -

зии; 8 — нарушения, сопровождающиеся интрузиями; 9 — граница 1, прове
денная по интенсивным вступлениям отраженных волн (уверенная); 10 — гра
ница 2, проведенная по отдельным вступлениям отраженных волн средней ин
тенсивности (менее уверенная), 11 — граница 3, 4, проведенная по отдельным 
вступлениям отраженных и дифрагированных волн слабой интенсивности и 

изменениям волновой картины, ПК— пикетаж (в км) от начала профиля



4,0—4,2 км. В зонах прогибов мощность осадков составляет всего 0,3— 
0,6 км, а в своде хребта рыхлые осадки отсутствуют. Мощность пород 
акустического фундамента (второго слоя) здесь первоначально увеличи
вается, составляя 4—5 км в районе ПК 200—230, а затем уменьшается 
до 3 км. В интервале ПК 240—250 происходит разрыв второго слоя и вы
ход к поверхности более глубинных комплексов. Мощность третьего 
слоя к своду хребта уменьшается. Подошва его (граница М) подымает
ся к своду гребня хребта с глубины 12—15 до 5—6 км. В интервале ПК 
235—250 в осевой части рифтовой долины, вероятно, глубинные породы 
выходят на поверхность дна океана. В юго-западной зоне (ПК 280— 
362) рельеф дна имеет более высокие гипсометрические отметки, чем в 
северо-восточной части профиля. В главных чертах строения юго-запад
ная зона разлома аналогична ранее описанной северо-восточной зоне.

Резюмируя изученность зоны разлома Вернадского методом ГСП — 
МОВ, отметим, что на всей исследованной площади наиболее характерны 
нарушения типа вертикальной ступени (сбросы), сопровождающиеся ин
трузиями глубинных масс, которые обусловливают сложноблоковое 
строение консолидированной коры и подчеркивают сходство тектониче
ского строения трансформных разломов и рифта в этой зоне. Судя по ха
рактеру нарушений и наличию глубинных интрузий в осевых зонах 
трансформного разлома Вернадского, следует считать, что в его форми
ровании раздвиговые усилия играли определяющую роль.

В. Разлом Романш
Зона разломов Романш разделяет две крупнейшие котловины Атлан

тического океана: к северу располагается котловина Сьерра-Леоне, к 
югу — Бразильская [29] (рис. 4).

Через глубоководную котловину было отработано четыре субмери
диональных пересечения в центральной части разлома (Романш-1), 
один субширотный и четыре субмеридиональных профиля в западной 
части разлома общей протяженностью 1745 км (Романш-2) [15].

Область глубоководной впадины (Романш-1) представляет собой си
стему узких хребтов и межгорных прогибов субширотного простирания, 
в центральной части которой располагается самая глубокая точка Атлан
тического океана с отметкой 7758 м [16, 29].

Зона разлома Романш является сложным геологическим объектом 
для сейсмопрофилирования. Резко расчлененный рельеф, большие углы 
наклона геологических границ раздела, большое количество тектониче
ских нарушений создают трудные условия для проведения ГСП — МОВ 
[6, 15]. При построении разрезов использовались скоростные параметры 
среды по данным ГСЗ [6].

Осадочная толща. В районе глубоководной впадины (Романш-1) и на 
западном участке полигона (Романш-2) обнаружен ряд межгорных впа
дин, частично выполненных осадками мощностью 0,2—0,8 км, реже до 
1 км и более. Эти впадины имеют ровное, почти плоское дно. В некото
рых впадинах осадочная толща разделяется на два слоя, в этом случае 
нижний слой, как правило, слабо дислоцирован, но в осадках четко вид
на слоистая структура.

В глубоководной впадине Романш-1 осадки, вероятно, имеются лишь

Рис. 4. Схема расположения профилей и результаты сейсмических исследований раз
лома Романш [по 15]

1 — рыхлые осадки (по данным ГСП—МОВ); 2 — выровненные участки дна (по данным 
промера), где возможно наличие рыхлых осадков; 3 — значение аномального магнит
ного поля; 4 — участки, где получены данные о структуре 2-го и 3-го слоев; 5 — гра 
ница раздела между котловинами Сьерра-Леоне и Бразильской; 6 — оси хребтов и гряд; 
7 — оси межгорных впадин; 8 — мощность (км) второго (числитель) и третьего (зна
менатель) слоев (по данным ГСП—МОВ); 9 — возможные выходы глубинных пород, 
на поверхность дна; 10 — предполагаемые разломы, секущие всю земную кору, в осях 

которых наблюдается подъем глубинных масс





в самой ее глубоководной части [9, 30]. На записях эхолотов дно котло
вины этих участков ровное, как во впадинах с установленным наличи
ем осадков. Однако, по данным ГСП — МОВ, мощность осадочного слоя 
здесь установить не удалось.

В западной части полигона (Романш-2) сейсмические профили пере
секают несколько межгорных впадин, частично заполненных осадками. 
Одна из них пересечена всеми меридиональными профилями. Глубина 
этой впадины изменяется от 4865 до 4950 м. Мощность осадков в ней 
0,5—1,2 км, а их уровень находится на максимальной глубине. В дру
гих впадинах выровненное осадками дно располагается на меньших глу
бинах: в северных котловинах — на глубине 4450—4465 м, в южных около 
4000 м. Перепад в уровнях заполнения осадками межгорных впадин со
ставляет более 0,8 км, в то же время в пределах отдельной впадины, 
особенно в ее глубоководной части, глубина ровного дна изменяется в 
пределах первых десятков метров, лишь вблизи склонов более 100 м. Эти 
данные свидетельствуют о том, что основной объем осадочного материа
ла составляют переотложенные образования, по-видимому, продукты 
обвалов, оползней и мутьевых потоков. По данным Л. Сайкса [25, 29], 
почти все эпицентры землетрясений трансформного разлома Романш 
располагаются в районе нашего полигона. Землетрясения создают бла
гоприятные условия для накопления такого типа отложений. Различный 
уровень заполнения осадками межгорных впадин указывает на их изо
лированность друг от друга.

На профилях 1, 3, 4, 5 и 8/76 (рис. 4) осадочные отложения обнару
жены на пологих склонах. Мощность их сравнительно небольшая (0,3— 
0,6 км). Максимальные мощности до 1,5—2,0 км приурочены к углубле
ниям и карманам фундамента.

Во втором слое на полигоне Романш-1 выделяются две границы, со
ответственно на глубинах 1,4—2,0 и 4,0—5,0 км. Морфология границ 
очень сложная. Они разбиты многочисленными тектоническими нару
шениями и смещены относительно друг друга по глубине. Блоково-лин
зовидная модель для верхней толщи второго слоя, с телами 5—7 км про
тяженностью, лучше всего соответствует наблюдаемой волновой картине
[15].

Нижняя толща второго слоя имеет блоковое строение. Размеры бло
ков различаются в меридиональном и широтном направлениях, состав
ляя 3,7 и 2,5 км соответственно. Общая мощность второго слоя колеблет
ся от 2,5 до 5,2 км при средней мощности 4,0 км, выклиниваясь в глубо
ких котловинах.

Гипсометрически второй слой залегает в интервале средних глубин
4,5—8 км, выходя на поверхность дна на склонах котловин и на хреб
тах. Максимальную мощность до 6 км второй слой имеет в зонах подня
тий.

Третий слой представляет, вероятно, акустически однородную среду, 
разбитую множеством разломов на отдельные блоки протяженностью от 
1 до 4—5 км.

По приближенным оценкам он расположен в интервале глубин от 8— 
10 до 14—16 км при средней мощности 6—8 км. На склонах глубоких 
впадин породы третьего слоя выходят на поверхность дна. В зонах под
нятий слой погружается на максимальные глубины, а мощность его до
стигает 10 км. Во впадинах мощность второго слоя уменьшается вплоть 
до выхода к поверхности дна пород третьего слоя в наиболее глубоких 
участках прогибов.

Резюмируя результаты ГСП — МОВ по трем крупнейшим разломам 
земной коры Центральной и Экваториальной Атлантики, можно сделать 
следующие выводы:

1) тектоническое строение трансформных разломов имеет большое 
сходство со строением рифтовых зон;

2) выявлены интенсивные нарушения и дислокации типа ступенча
тых сбросов с амплитудой до 2—3 км, захватывающие второй и третий 
слои земной коры, разбивающие ее на отдельные блоки;



3) наблюдается увеличение мощности земной коры в зонах поднятий 
и уменьшение в зонах прогибов, где оси впадин (оси трансформных раз
ломов) интрузии глубинных пород разрывают второй слой и выходят на 
поверхность дна или приближаются к нему, залегая на глубине 2—3 км 
под дном;

4) установлено сложное строение второго слоя (представленного че
редованием линзовидных тел протяженностью 6—8 км в верхней 0,5—
1,5-км толще и блоков размерами 2,4—3,5 км в нижней 2—3-км толще) 
и уменьшение его мощности в осях разломов.

Указанные черты строения земной коры зон трансформных разломов 
Атлантис, Вернадского, Романш позволяют считать, что теоретические 
выводы [7, 23, 27—29] о существенном влиянии раздвиговых составляю
щих на формирование главных трансформных разломов Атлантики наш
ли свое экспериментальное подтверждение.

ТРАНСФОРМНЫЕ РАЗЛОМЫ ТИХОГО ОКЕАНА

А. Разлом Хейзена в зоне разломов Элтанин
Зона разломов Элтанин расположена в котловине Беллинсгаузена и 

разделяет Южно- и Восточно-Тихоокеанские поднятия.
В зоне разломов Элтанин изучен разлом Хейзена, где на полигоне 

размерами 100x100 км в координатах 54°40' ю. ш. и 124°30'—127° з. д. 
по прямоугольной сетке было отработано 800 км первой модификации 
ГСП — МОВ. На временных разрезах по отдельным отражающим пло
щадкам протяженностью не более 10 км во втором слое и до 5 км в треть
ем слое удается провести условные отражающие горизонты 1, 2, 3, 4, ко
торые выделяют толщи пород, отличающиеся по своим акустическим 
свойствам и строению (см. рис. 1). Скоростные характеристики разреза 
земной коры дна юго-восточной части Тихого океана получены по сред
нестатистическим данным ГСЗ [8, 21, 23].

Первый слой (осадочный) по данным ГСП—МОВ выделить не уда
лось (рис. 5).

Второй слой. На профилях субширотного простирания, параллельных 
оси разлома, повсеместно уверенно выделяется верхняя толща второго 
слоя, мощностью от 0,3 до 2,2 км, выходящая непосредственно на поверх
ность дна океана, средняя глубина которого здесь составляет 3,5 км. 
Судя по характеру волнового поля, эта толща представлена чередовани
ем линзовидных тел протяженностью до 5—7 км. Мощность нижней тол
щи второго слоя изменяется в пределах от 1,1 до 2,5—3,0 км при средней 
мощности 2,0 км и глубине залегания 5,0—6,5 км. Нижняя толща второго 
слоя имеет блоковое строение при средних размерах блоков до 2,5 км. 
Блоки разделены зонами нарушений типа вертикальной ступени с ампли
тудами от 0,5 до 1,5 км.

Третий слой разделяется на верхнюю и нижнюю толщи. Мощность 
верхней толщи третьего слоя (ЗА) изменяется в пределах от 1,5 до 2,5— 
3 км. Зонами субвертикальных нарушений слой (ЗА) разбивается на ми
кроблоки протяженностью 1,0—2,0 км. Гипсометрически подошва верх
ней толщи третьего слоя залегает на глубине 7—8,5 км.

Подошва третьего слоя выделяется горизонтом 4 (граница М). На 
временных разрезах эту границу уверенно удается проследить только 
на отдельных участках профилей. В основном эта граница проведена 
условно, по отдельным вступлениям отражений, коррелирующихся на 
интервалах не более 5 км. Мощность нижней части третьего слоя изме
няется в пределах от 2 до 4 км при средних значениях 3,2 км. Резкие из
менения мощности третьего слоя на сравнительно коротких интервалах 
(15—20 км) весьма характерны на всех субширотных разрезах. Подошва 
третьего слоя гипсометрически залегает на глубинах 8—11 км. Причем 
изменение глубины залегания границы М происходит скачками с ампли
тудами 1—3 км. 3
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Нарушения здесь охватывают все слои, что и определяет блоковое 
строение земной коры в зоне разлома Хейзена. Размеры блоков состав
ляют 2,0—2,5 км во втором слое и 1,0—1,5 в третьем. Залегание границ 
внутри блоков субгоризонтальное.

На субмеридиональных разрезах наблюдается более сложная карти
на строения земной коры, особенно в оси трансформного разлома, где 
даже в рельефе дна перепад глубин составляет более 5 км, а разница в 
гипсометрических уровнях северного и южного борта 1,5 км (рис. 5).

В общих чертах на периферии от оси трансформного разлома строе
ние нормальной земной коры аналогично вскрытому на субширотных 
разрезах. Однако наблюдается увеличение мощности консолидирован
ной земной коры на северном борту разлома, где она составляет 9—

ш С

МОВ 3/77 в зоне разлома Хейзена (обозначение см. рис. 2)

40 км, в то время как на южном борту ее средняя мощность не более 
7 км. По мере приближения к оси разлома наблюдается гофрировка всех 
границ земной коры, амплитуда которой увеличивается в нижней толще 
второго и третьего слоев. Нарушения дробят земную кору на блоки, про
тяженность которых не превышает 1,5 км. В зоне трансформного разло
ма Хейзена наблюдается типичная картина сжатия, при которой земная 
кора южного борта дислоцируется и надвигается на северную, воздыма
ясь в виде 3-км вала (см. рис. 5).

В оси ущелья земная кора северного борта прогибается под тяжестыо 
надвига южного крыла, поддвигаясь под него, и здесь в рельефе дна об
разуется прогиб с амплитудой 1,5—2 км. Здесь следует ожидать макси
мальную суммарную мощность земной коры. В оси разлома наблюдает
ся выход к поверхности дна глубинных пород вздернутого южного крыла 
и пород меланжа [9, 20]. В общих чертах вся тектоническая обстановка 
здесь весьма характерна для поясов сжатия. Поднятие драгированием 
метаморфизованных амфиболитовых сланцевых пород в основании юж
ного склона разлома Хейзена хорошо подтверждает этот вывод [9].

Резюмируя исследование разлома Хейзена, можно заключить, что 
при его формировании в изученной ГСП — МОВ зоне компоненты сжа
тия играют существенную роль в образовании локальных структур зем
ной коры.

Б. Императорский разлом
Зона Императорского разлома расположена в северо-западной части 

Тихого океана, простираясь на протяжении 2500 км, имея ширину поряд
ка 150 км. Эта резко выраженная линейная тектоническая структура со
стоит из узких, протяженных и глубоких впадин и отдельных гребней,, 
расположенных чаще всего кулисно. Глубина дна в главном ущелье до
стигает 8 км при ширине в несколько километров и крутизне бортов до-



20° и более [22]. Методом ГСП — МОВ второй модификации [11] Импе
раторский разлом изучался по 100-км профилю 4, проходящему нормаль
но к генеральному направлению разлома и отработанному в координа
тах 3 8 W —37°34' с. ш. и 176° 12'—177°03' з. д. (рис. 6).

Весь разрез земной коры разделяется на три зоны: северо-восточный 
борт, центральное ущелье и юго-западный борт.

На северо-восточном борту в интервале ПК 0—30 глубина океана из
меняется в пределах от 4,9 км в зонах поднятия акустического фунда
мента до 5,6 км в зонах прогибов, заполненных осадочной толщей мощ
ностью до 0,3 км.

С В  а у з

Рис. 6. Схематизированный сейсмогеологический разрез по профилю 4/79 в зоне Им
ператорского разлома (обозначения см. рис. 2)

7,6 — пластовая (интервальная) скорость в км/с

Второй слой выделяется серией отражающих границ, которые груп
пируются в две толщи (2а и 26), разделенные условным горизонтом 2. 
Верхняя толща, мощностью до 1 км, с пластовыми скоростями 3,7—
4,5 км/с, нижняя с изменяющейся мощностью от 1,0 до 1,5 км при пласто
вых скоростях 5,0—5,5 км/с. В зонах поднятий суммарная мощность вто
рого слоя увеличивается до 3,6 км за счет появления нового промежу
точного слоя 2а со скоростью 3,5 км/с.

Третий слой представлен тремя толщами мощностью от 1,0 до 1,5 км 
каждая, разделенными условными границами 4, 5, 6. Условные горизон
ты проведены по отдельным отражающим площадкам протяженностью 
от 1,5 до 5,0 км. Общая мощность третьего слоя составляет 3,5—4,0 км 
при скоростных параметрах 6,6—7,7 км/с.

Общая мощность твердой земной коры северо-восточного борта со
ставляет 5,8—7,2 км при максимальных значениях мощности в зонах под
нятий. Земная кора северо-восточного борта имеет блоковое строение. 
Блоки шириной от 5 до 10 км разделены зонами нарушений (сбросами)., 
захватывающими все слои земной коры. По мере приближения к ущелью 
ширина блоков уменьшается с 10 до 3 км и менее, а их амплитуда уве
личивается с 0,5—1 до 2,0—2,5 км, достигая в зоне ущелья 3,0—3,5 км по 
отношению к поднятым блокам борта. На склоне северо-восточного бор
та обнажаются породы второго слоя и верхней толщи третьего.

В зоне ущелья (ПК 37—51) при глубине океана 7,5 км горизонтально 
залегающие осадки мощностью до 0,5 км подстилаются породами второ
го слоя, представленного здесь двумя толщами (2а и 26) мощностью 0,8 
и 1,8 км при пластовых скоростях 3,6 и 4,7 км/с. Ниже удается провести 
уверенно только одну условную границу, отделяющую подошву 2-км 
верхней части третьего слоя с пластовой скоростью 5,8 км/с. Раздроб
ленность коры на мелкие блоки протяженностью 1,5—3 км, особенно в 
нижней части разреза на глубинах 11 —13 км в толще третьего слоя, не 
позволили выделить здесь его подошву (границу М). Тем не менее вскры
тая в ущелье 6—7-км толща земной коры имеет близкое (или аналогич
ное) строение с корой северо-восточного борта.

Склон юго-западного борта ущелья более пологий, чем северо-во
сточный. Здесь выделяется несколько ступеней, образованных серией



сбросов с юго-западным наклоном плоскости скольжения, на которых 
обнажаются породы всего разреза второго слоя и верхней толщи третье
го. Глубина океана в зоне юго-западного борта разлома плавно увели
чивается с 5,0 до 5,6 км. В разрезе земной коры выделяется осадочная 
толща, мощностью 0,2—0,5 км, облекающая кристаллический фундамент. 
Скорость сейсмических волн в осадочной толще составляет 1,8—2,3 км/с. 
Залегание осадков горизонтальное. Земная кора юго-западного борта 
имеет строение, идентичное с корой северо-восточного борта при несколь
ко большей мощности.

Таким образом, ГСП — МОВ установлены следующие особенности 
строения зоны Императорского разлома: уменьшение протяженности 
блоков от 15 до 0,5 км по мере приближения к оси разлома при увеличе
нии амплитуды смещений по сбросам, разделяющим блоки, в направле
нии к оси разлома с 0,2 до 1,0 км и более; идентичность строения земной 
коры в оси разлома (в ущелье) и по бортам, за исключением мощности 
осадочного слоя и вулканогенных пород, достигающих соответственно 
0,5 и 0,7 км в оси разлома; в отличие от разломов Атлантис, Вернадского, 
Романш более глубокое положение границы М в оси Императорского 
разлома.

Исходя из этого, можно предполагать, что Императорский разлом 
является серией гигантских грабенов, обусловленных региональным ра
стяжением земной коры, и не является трансформным.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ ГСП — МОВ

Подводя итог исследованиям разломов Атлантики и Тихого океана, 
выполненным в 1973—1979 гг. методом ГСП — МОВ, можно отметить 
следующие установленные здесь особенности тектонического строения 
земной коры:

1. Наличие трех типов разломов, отличающихся по своему строению.
В разломах первого (атлантического) типа преобладают раздвиго-

вые составляющие, обусловливающие доминирующее значение сбросо
вых структур и наличие глубинных интрузий в строении земной коры. Ко 
второму (тихоокеанскому) типу относятся разломы, где преобладают 
структуры, обусловленные компонентами сжатия (взбросы, надвиги), и, 
возможно, как следствие, образование сланцевых метаморфизованных 
пород в зонах меланжа (разломы Хейзена, Меррей, Клиппертон).

К третьему типу относится Императорский разлом, где компоненты 
растяжения приводят к образованию структур типа сбросовой тектони
ческой ступени (грабенов), но подъема глубинных границ в оси разлома 
здесь не наблюдается.

2. Наличие резких (до 5 км) перепадов глубин в рельефе дна — вы
соких хребтов и глубоких ущелий.

3. Сложное строение второго слоя, представленного почти повсемест
но двумя толщами. Верхняя, мощностью 0,5—1,5 км, в виде линзовид
ных тел, протяженностью от 5 до 15 км; нижняя — в виде блоков, про
тяженностью от 2 до 5 км, мощностью 1—3 км. Уменьшение мощности 
второго слоя в осевых зонах разломов атлантического типа.

4. Сравнительная однородность третьего слоя, мощностью от 5 до 
9 км, разделяемого условно на нижнюю и верхнюю толщи. Раздроблен
ность третьего слоя на блоки протяженностью до 6—7 км с уменьшени
ем их размеров к оси разлома до 0,5 км.

5. Дробление земной коры в осевой зоне разломов на мелкие блоки 
(1—3 км), наличие здесь интрузий глубинных пород (в зонах растяже
ния) и пород меланжа (в зонах сжатия).

Наличие компонент сжатия и растяжения, играющих существенную 
роль при формировании трансформных разломов, согласно гипотезе Тар- 
кота 128J, может быть обусловлено для Атлантики обшим смещением в 
более высокие широты литосферных плит — Африканской, Южно-Амери
канской и Северо-Американской при формировании Атлантического 
океана (послеюрское время), что вызвало изменение (растяжение) их



поверхностей в связи с изменением (уменьшением) радиуса Земли при 
переходе от низких широт в высокие. Аналогичным, но обратным по ре
зультату фактором — уменьшением поверхности литосферных плит при 
их движении из высоких широт в низкие может быть объяснено наличие 
компонент сжатия в зоне трансформных разломов в юго-восточной части 
Тихого океана.

С позиций гипотезы Таркота наличие структур растяжения в зоне Им
ператорского разлома также можно объяснить дрейфом западной Тихо
океанской плиты из низких (экваториальных) широт в высокие и измег 
нением (растяжением) поверхности литосферных плит с уменьшением 
радиуса Земли.

Однако объяснение гигантских локальных структур сжатия или ра
стяжения в зоне трансформных разломов только с позиций гипотезы Тар
кота (изменением поверхности литосферных плит при их дрейфе из высо
ких широт в низкие или наоборот) является односторонним.

Расчеты показывают [7, 23, 24, 28, 29], что усилий растяжения или 
сжатия, возникающих за счет изменения радиуса Земли при дрейфе плит 
в меридиональном направлении, недостаточно для образования гигант
ских тектонических структур, наблюдаемых в зонах трансформных раз
ломов. Существуют другие факторы, приводящие к появлению указан
ных характерных особенностей строения земной коры в зонах разломов, 
которые в каждом конкретном случае могут быть обусловлены совокуп
ностью особенностей строения литосферной плиты и геодинамических 
процессов. Остановимся на этих факторах более подробно.

Как было показано выше, зоны трансформных разломов обладают ря
дом общих черт. Им, как правило, свойственны глубокие ущелья, дно ко
торых опускается значительно ниже среднего уровня срединно-океаниче
ских хребтов и их осевых долин: глубины разломных ущелий составляют
5—7 км, тогда как гребни хребтов находятся на глубине 2,5—3, а рифто- 
вые долины — на 3 км. Следовательно, существует перепад рельефа в 
2—4 км. Более того, многие трансформные разломы сопровождаются по 
одному из бортов крупными хребтами, почти достигающими уровня океа
на, т. е. поднимающимися от средней поверхности океанического дна на 
2—2,5 км. В целом размах рельефа ущелий трансформных разломов мо
жет достигать 5—6 км. Рассмотренные нами разломы Элтанин в Тихом 
океане или Романш в Атлантическом являются лучшими тому приме
рами.

Согласно классической теории тектоники плит [23, 24, 26], посколь
ку трансформные разломы представляют собой сдвиги, то теоретически 
следовало бы ожидать простую картину: два блока океанской коры 
должны разделяться линией разлома, причем тот блок, где кора более 
древняя, был бы опущен относительно блока, где кора более молодая, в 
силу закона погружения океанической коры пропорционально корню 
квадратному из ее возраста. Но такой идеальной картины мы нигде не 
наблюдаем. Возникающие аномалии рельефа и глубинного строения 
трансформных разломов представляются в связи с этим вполне законо
мерными и требуют объяснения.

Материалы глубинного сейсмического профилирования позволяют, 
как нам кажется, дать оценки динамических моделей, обусловливающих 
особенности строения трансформных разломов.

Обратим в первую очередь внимание на то, что мощность второго слоя 
океанической коры во многих разломах резко понижена. Это лучше всего 
видно в разломе Атлантис, где на подходе к обеим составляющим его 
ущельям мощность второго слоя уменьшается с 3 до 1 км. Мощность 
третьего слоя остается практически неизменной, а суммарная мощность 
коры снижается за счет утонения второго слоя. В той же Северной Атлан
тике в разломе Кэйн по результатам зондирования методом преломлен
ных волн установлено аналогичное сокращение мощности земной коры 
(до 3 км) в узкой, шириной 10 км, зоне под разломом, причем уменьше
ние мощности коры происходит в основном за счет утонения второго 
слоя. Такого рода утонение является общим свойством всех изученных



разломов атлантического типа. Оно обнаруживается как на активных от
резках разломов, заключенных между смещенными участками оси сре
динных хребтов, так и на ныне уже пассивных отрезках, т. е. консерви
руется и сохраняется в геологической истории. Ясно, что большие глуби
ны ущелий трансформных разломов прямо коррелируются с аномальным 
глубинным строением: с редуцированностью второго слоя коры. Нетруд
но заметить, что дно ущелий трансформных разломов опущено примерно 
на 2—3 км ниже, чем «нормальная» океаническая кора, т. е. настолько, 
насколько сокращен второй слой.

За счет чего происходит сокращение мощности второго слоя и коры в 
целом? Можно, видимо, отдать предпочтение той модели, которая пред
полагает, что при подходе к зоне трансформного разлома магматические 
очаги в мантии, питающие зону излияний в оси срединных хребтов, вы
клиниваются или резко сокращаются в объеме, количество излияний 
уменьшается, т. е. становится меньше базальтов — главных составляю
щих второго слоя коры. Вместе с тем при раздвижении литосферных плит 
постоянно генерируется зияние, которое в этом случае не заполняется или 
не полностью заполняется базальтами снизу. Не случайно со стенок уще
лий трансформных разломов Атлантики обычно драгируются породы тре
тьего слоя коры и мантии в виде габбро и гипербазитов.

Другую проблему представляет образование хребтов вдоль транс
формных разломов. Наиболее распространена сейчас точка зрения, что 
приразломные хребты или изолированные горы отвечают протрузиям 
серпентинитов: вода, циркулируя по трещинам, проникает до гиперба
зитов, вызывает (при температуре меньше 500°) их серпентизацию, объ
ем породы увеличивается (она «разбухает») и в результате поднимается 
вверх L28J. Действительно, ряд приразломных хребтов, как в разломе 
Вима в Экваториальной Атлантике или Мария Целеста в Индийском 
океане, до самого верха сложены серпентинитами и вполне имеют про- 
трузивное происхождение. Но значительная часть хребтов с поверхности 
покрыта базальтами, и более того, на их обрывах вскрывается полный 
разрез океанической коры, как, например, в разломе Элтанин [9, 20].

В разломе Романш наблюдается примерно симметричный гипсоме
трический профиль, оба борта вздернуты примерно на 1 —1,5 км над 
смежными котловинами, а дно разломного ущелья напоминает грабен. 
По данным ГСП — МОВ, при подходе к зоне разлома слои коры выкли
ниваются и вырисовывается подъем к поверхности глубинного, возмож
но, астеносферного вещества (см. рис. 2). Есть все основания предпола
гать, что разлом Романш (и ему подобные) находится в обстановке рас
тяжения, вернее, что вдоль него помимо сдвига есть также компонента 
раздвига. В пользу растяжения говорит обнаружение в разломе щелоч
ного габбро с нормативным нефелином [16, 29].

Другая картина наблюдается в разломе Элтанин. Хребет прослежи
вается здесь лишь по одному борту. Самое примечательное, что слои 
океанической коры повторяют поверхностный рельеф ложа и избирают
ся параллельно, образуя вдавленный в них корень. В этом случае можно 
говорить об обстановке или компоненте сжатия. В соответствии с этим 
находится присутствие сильнодинамометаморфизованных амфиболитов 
в подошве стенки трансформного разлома [9].

Таким образом исследования ГСП — МОВ внутренней структуры кон
солидированной земной коры в зоне глубинных разломов позволило бо
лее подробно осветить их строение и генезис.
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ГЛАВНЫЕ РАЗЛОМЫ ДОНЕЦКОГО БАССЕЙНА 
И СВЯЗАННЫЕ С НИМИ СДВИГИ

Характер тектонических деформаций осадочной линзы Донецкого бас
сейна указывает на значительную роль в их формировании горизонтальных 
движений. Масштабы и формы их проявления различны: от региональных 
межблоковых глубинных разломов до мелких трещин скалывания, разви
тых в пределах отдельных пластов или пачек пластов.

На основании изучения зон региональных глубинных разломов уста
новлены разрывы и складки, формирующие специфический структурный ри
сунок региона, который указывает на наличие сдвигов. Это своеобразные 
виргации в пределах Южно-Донецкого, Центрально-Донецкого и Северного 
продольных глубинных разломов; смещения структур по зоне Дзержин
ского поперечного и Южно-Донецкого продольного глубинных разломов и 
другие проявления.

Исследования последних лет все полнее раскрывают роль разрывных 
дислокаций в формировании структуры земной коры, ее осадочной обо
лочки. Выясняется влияние разрывов на формирование различных ти
пов дислокаций, формы и условия передачи усилий, необходимых для 
образования тех или иных тектонических элементов в пределах отдель
ных регионов и структур.

Наименее изученной формой разрывов являются сдвиги и генетиче
ски связанные с ними разнообразные структурно-морфологические про
явления. Сдвиги непосредственно отражают горизонтальные движения 
отдельных блоков земной коры. Горизонтальные движения имеют раз
личный масштаб и охватывают разнообразные элементы как континен
тальных, так и океанических блоков, особенно активно проявляясь на 
границе различных структурных зон. Их проявления имеют разнообраз
ный характер и выступают в форме многокилометровых шарьяжей гео- 
синклинальных областей, сдвигов по зонам глубинных разломов, зияю
щих раздвигов, а также трещин скалывания в зонах сжатия, не выходя
щих за пределы отдельных слоев или пачек слоев.

Рассматривая сдвиги как своеобразный структурно-морфологический 
элемент земной коры, следует отметить, что они, как правило, имеют и 
вертикальную составляющую. Следовательно, сдвиги—это разрывные 
дислокации со смещением крыльев, в которых величина горизонтальной 
составляющей в плоскости разрыва превышает вертикальную.

Одна из форм проявления горизонтальных движений, играющих ис
ключительно важную роль в истории развития земной коры,— сдвиги по 
зонам глубинных разломов. Они во многом определяют характер и мор
фологию целых геоструктурных областей.

В настоящей работе рассмотрены различные по форме и времени про
явления сдвиги в пределах отдельных тектонических зон Донецкого бас
сейна. В основу изучения сдвиговых дислокаций положена методика, 
предложенная группой сотрудников Геологического института АН 
СССР [2] и полностью оправдавшаяся при изучении тектоники Дон
басса.

Анализ структурных планов палеозоя, изучение трещиноватости и 
мелких разрывов в пределах отдельных структур и шахтных полей, осо
бенностей пространственного размещения и генетических связей склад
чатых и разрывных деформаций достаточно определенно указывают на 
значительное участие сдвигов в их формировании. Сдвиги отмечены как 
для крупных глубинных разломов [5], так и для мелких разрывных дис



локаций, нередко связанных с трещиноватостью в границах отдельных 
слоев [9J. Естественно, что и все промежуточные формы в той или иной 
мере затронуты сдвигами.

Горизонтальные движения по зонам глубинных разломов получают 
достаточно четкое выражение в перекрывающих осадочных комплексах. 
С этой точки зрения для установления сдвигов в Донецком бассейне 
можно использовать два предложенных [2] способа: 1 — анализ комп
лекса тектонических структур, возникших в процессе сдвиговых переме
щений и 2 — определение горизонтальных смещений по сдвигам каких- 
либо геологических тел, возраст которых древнее этого смещения. Прав
да, в пределах Донбасса, Днепровско-Донецкой впадины и других регио
нов можно указать ряд структур, сформировавшихся после смещения, 
однако весьма четко его фиксирующих. Это сдвиг Дружковско-Констан- 
тиновской антиклинали относительно Главной антиклинали по зоне 
Дзержинского поперечного глубинного разлома, а также смещение ряда 
куполов северо-западной окраины Донбасса вдоль поперечных разломов. 
До установления последних все указанные смещения рассматривались 
как кулисные антиклинали, что не всегда могло удовлетворительно объ
яснить их происхождение и структурное положение. Размеры горизон
тальных смещений по зоне Дзержинского поперечного разлома увеличи
ваются от южного борта к северному, составляя 3—5 км на юге, 15—18' 
в зоне Центрально-Донецкого глубинного разлома (Главная антикли
наль) и до 60—70 км1 [4] у северного борта.

Для Донецкого бассейна сдвиги весьма распространенная морфоло
гическая форма и хорошо фиксируются в зонах крупных продольных на
рушений. Значительное развитие сдвигов отмечено в работе И. Р. Бе
лоуса и В. А. Королева [1J, где Южно-Донецкий, Центрально-Донецкий 
и Северный глубинные разломы в генетическом отношении рассматри
ваются как сколы, а по характеру смещения — как сбросо-сдвиги. Эта 
точка зрения представляется достаточно убедительной и подтверждается 
анализом структур, развитых в приразломных зонах. Таким образом, для 
изучения сдвиговых дислокаций в пределах Донбасса применим как пер
вый, так и второй способы.

Второй способ определения смещений более простой и дает возмож
ность относительно легко определить размеры горизонтального смеще
ния. Однако он имеет сравнительно ограниченное применение, так как 
для его использования необходим ряд условий и в первую очередь на
дежные репера. Такие условия в определенной мере существуют в пре
делах зоны Южно-Донецкого глубинного разлома. Причем величина- 
сдвига непосредственно может быть определена лишь для отдельных 
разрывов. Для глубинного разлома в целом она может быть вычислена 
только с учетом всех данных по структурам.

В пределах зоны Южно-Донецкого глубинного разлома обнажены- 
древнейшие породы — комплексы кристаллического фундамента дори- 
фейского возраста, а также наиболее ранние породы авлакогенового эта
па развития. Они представлены девонскими осадочными и осадочно-вул
каногенными породами, выполнявшими надразломный грабен. В текто
ническом отношении территория имеет очень сложное строение. Здесь 
наблюдается сочетание складчатых и разрывных дислокаций, развитых 
в пределах грабена, формирование которого генетически связано с Юж
но-Донецким глубинным разломом. Последующие тектонические эпохи 
привели к разрушению грабена, и в настоящее время мы можем наблю
дать только отдельные его реликты. Сдвиговые дислокации фиксируют
ся по многим элементам структур. Наиболее характерны в этом отноше
нии полукупола — структуры, как правило, незначительных размеров, 
одно из крыльев которых обычно срезано разрывом и даже при незначи
тельной амплитуде вертикального смещения не фиксирующееся. Для бо
лее крупных разрывов значительные зоны дробления затрудняют опреде

1 Эта величина фиксируется по геофизическим данным и, по всей вероятности, 
представляет собой суммарную составляющую по нескольким сближенным поперечным 
разломам северо-западной окраины Донбасса.



ление величины смещения прямыми методами. Общее же горизонталь
ное перемещение по зоне Южно-Донецкого глубинного разлома опре
деляется величиной порядка 5 км [5]. Морфологически разлом представ
ляет собой правосторонний сбросо-сдвиг с хорошо развитой надразлом- 
ной структурой в форме грабена. Величина вертикального смещения ко
леблется от 500 м до 2 км.

К западу разлом виргирует, разделяясь на ряд ветвей, отделяющихся 
от основной структуры в северном направлении. Как правило, в опущен
ных крыльях развиваются брахиформные складки, длинные оси которых 
ориентированы в направлении север — юг. Такое же направление отме
чается и для ряда крупных дизъюнктивов в пределах южной части севе
ро-западной окраины Донбасса. Здесь вместе с резким затуханием Юж
но-Донецкого разлома в связи с подходом его к Самарскому выступу 
Украинского щита наблюдается виргация в форме пучка крупных разры
вов, расходящихся в сторону центральной части депрессии и формирую
щих структуру типа «конский хвост». Они рассекают всю моноклиналь
ную часть депрессии (южный моноклинальный склон) вплоть до зоны 
Мушкетовского глубинного разлома, являющегося южным ограничени
ем центрального грабена Донбасса [5].

Структурный рисунок такого типа формируется, как правило, в связи 
с горизонтальными смещениями. В рассматриваемом случае работал пра
восторонний сдвиг (рис. 1) по зоне Южно-Донецкого глубинного разло
ма. Не исключено, что северные продолжения отдельных виргаций пере
ходят в пределы структуры Дзержинского глубинного разлома и генети
чески связаны со сдвиговыми движениями в плоскости этого дизъюнкти- 
ва. Тектонический рисунок на этом участке образует плавные дуги, фор
мирующие «кольцевую» структуру, центральной частью которой высту
пает Волчанская синклиналь. Формирование кольцевой структуры опре
делялось взаимодействием системы разнонаправленных сдвиго-сбросов 
с мощными толщами осадочных комплексов. На юге — Южно-Донецкий 
глубинный разлом, выступающий в приповерхностных зонах в форме пра
востороннего сдвига. К западу разлом затухает с образованием веера 
виргационных структур, главным образом дизъюнктивов. С разворотом 
на север часть указанных разрывов трассируется вдоль зоны Дзержин
ского поперечного глубинного разлома (правосторонний сдвиг) и даль
ше соединяется со сдвигами по зоне Центрально-Донецкого глубинного 
разлома. На востоке, в пределах Донецко-Макеевского углепромышлен
ного района, выделяется система поперечных (северо-восточного направ
ления) антиклиналь-флексур, генетически связанных с надвиганием во
сточного приподнятого блока Донбасса в сторону Волчанской синклина
ли. Надвигание отмечается по зоне Донецко-Макеевского поперечного 
глубинного разлома [6].

В замковой части Главной антиклинали развита система разрывов, 
которые обычно именуются надвигами. Как правило, плоскости смеще
ния у них довольно крутые (больше 45°) и простираются под острым 
углом к оси складки. Длина их относительно незначительная: они просле
живаются на расстоянии до 8 км от оси антиклинали. По мнению
В. В. Эза [7], «нет никаких оснований предполагать, что по этим разры
вам произошли большие (несколько километров) смещения по вертика
ли, если тот же конечный результат можно объяснить небольшими (до 
сотен метров) смещениями в горизонтальном направлении... Таким об
разом, эти разрывы скорее всего являются сдвигами» (с. 262). Сама же 
Главная антиклиналь представляет собой надразломную складку, сфор
мировавшуюся в пластической толще донецкого карбона в результате 
подвижек по зоне Центрально-Донецкого глубинного разлома. Изучение 
структурного рисунка (рис. 2) размещения разрывов достаточно одно
значно указывает на правосторонний сдвиг по зоне разлома, который 
развивался уже после формирования складки.

Наиболее сложно построенной и интересной является северная часть 
Донбасса, включающая и северную зону мелкой складчатости и краевую 
зону, связанную с Северным глубинным разломом. В осадочной толще
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Рис. 1. Схема расположения основных структур западной части Донецкого бассейна,
связанных со сдвиговой тектоникой

1 — зоны глубинных разломов: а — выраженные по поверхности дорифейского фунда
мента; б — без смещения; 2 — складчатые структуры, генетически связанные с глубин
ными разломами: а — антиклинали; б — антиклиналь-флексуры; 3 — основные разрывы 
в осадочной толще; 4 — зоны сжатия; 5 — зоны растяжения; 6 — направления относи
тельного перемещения по плоскостям разрывов; 7 — региональные движения блоков

фундамента

здесь преобладают тектонические элементы, являющиеся производными 
от подвижек по глубинному разлому.

Характер размещения складок и разрывов здесь близкий к таковому 
на южной окраине Донбасса с обратным (зеркальным) расположением 
структур. К юго-западу и западу от Ворошиловграда наблюдается систе
ма складок и разрывов, ответвляющихся от основного Северного глубин
ного разлома под острым углом (см. рис. 1), и виргирующие в сторону 
центральной части депрессии. Эти складки являются надразломными 
структурами 17J, сформировавшимися в результате подвижек по разло
мам фундамента.

Намечается определенная стадийность развития дислокаций: 1) фор
мирование основной структуры глубинного разрыва, 2) сдвиг по зоне 
разрыва и образование вторичных разрывов — виргаций, 3) формирова
ние надразломных антиклиналей в результате разнонаправленных под
вижек по плоскостям разрывов.

Механизм образования надразломных антиклинальных складок пред
ставляется сходным: они развиваются в легко деформируемой пластиче
ской толще осадочных комплексов Донецкого карбона (в основном угле-



Рис. 2. Схема строения западной части Главной антиклинали (по В. В. Эзу [9]) 
1 — границы свит карбона (граничные известняки); 2 — разрывные нарушения 
(стрелками показаны относительные горизонтальные смещения крыльев разрывов)

носная формация) вследствие выведения их из равновесного состояния 
при блоковых движениях в кристаллическом фундаменте. Детально ме
ханизм образования отдельных складок был разобран в предыдущих 
работах L5, 6] и здесь специально не рассматривается. Отметим лишь, 
что большинство разрывов, развитых в осадочной толще, являются про
изводными и образовались в результате разгрузки внутренних напряже
ний при общем подъеме территории и денудации осадков. Исключение 
составляют лишь крупные разрывы, непосредственно связанные с фун
даментом, а также дизъюнктивы в зонах незначительных мощностей оса
дочных толщ. Этим объясняется уменьшение амплитуды и полное зату
хание разрывов с глубиной, предполагаемое отсутствие значительного 
развития сети локальных разрывов на глубинах свыше 2—2,5 тыс. м, су
ществование «слепых», не имеющих выхода на поверхность разрывов ч 
затухающих с глубиной.

Анализ материалов геологических исследований Донецкого бассейна 
показал, что в его формировании значительную роль играют горизон
тальные движения. В результате этих подвижек формировались разно
масштабные как дизъюнктивные, так и пликативные структуры. Разры
вы представлены крупными региональными сдвигами, разграничивающи-. 
ми различные геоструктурные элементы либо тектонические зоны в их 
пределах, с одной стороны, и фиксирующиеся в виде мелких трещин, не 
выходящих за пределы отдельных пластов,— с другой. Существуют, есте
ственно, и промежуточные формы дислокаций. При этом следует отме
тить, что первичными, как правило, выступают дизъюнктивы, а плика
тивные дислокации — производные и развиваются в осадочной толще как 
надразломные либо приразломные структуры. И в том. и в другом слу
чае на первый план выступает их тесная генетическая связь: движения 
по разлому в кристаллическом основании вызывают развитие складки в 
осадочной толще.

В пределах зон краевых глубинных разломов (сбросо-сдвигов) фун
дамента при сдвиговых движениях фундамента формируется специфиче
ский структурный рисунок типа «конский хвост», образующийся сочета
нием разрывных и складчатых форм. Виргация происходит в сторону де
прессии, что обусловлено направлением взаимного перемещения блоков 
и, вероятно, некоторым различием механических свойств приподнятого и



опущенного блоков фундамента. В последнем интенсивнее проявляется 
тенденция к складкообразованию. Наиболее полно виргации развивают
ся на переходных участках, в зонах изменения активности разломов. Од
ной из таких зон, выступающих в пределах Припятско-Днепровско-До- 
нецкого авлакогена, являются структурные виргации в пределах пересе
чения последнего с протерозойской структурой Орехово-Павлоградского 
линеамента, т. е. на участке перехода Донецкого кряжа в Днепровско- 
Донецкую впадину.

Изучение характера распределения горизонтальных напряжений при 
сдвиговых дислокациях имеет огромное значение не только в теоретиче
ском аспекте, но чрезвычайно важно для практики безопасного и рацио
нального ведения горных работ. Установлено [3], что в отдельных регио
нах, в условиях верхней части земной коры, на глубинах до 2000 м, гори
зонтальные напряжения могут значительно превосходить вертикальные, 
связанные с геостатическим давлением. Следовательно, они будут играть 
большую роль при возникновении выбросоопасных зон. С другой сто
роны, всякие тектонические подвижки будут либо увеличивать тектони
ческие напряжения в горном массиве, либо снимать их (если энергия 
движения полностью реализуется в пластической или же разрывной де
формации). Исследование характера протекания этих процессов являет
ся особенно актуальным для Донецкого бассейна, где горные работы 
давно перешагнули тысячеметровый рубеж и их глубина непрестанно 
увеличивается.
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ВОПРОСЫ ТЕКТОНИКИ И РЕГИОНАЛЬНОЙ ГЕОЛОГИИ 
НА ПЯТОМ КОНГРЕССЕ ПО ГЕОЛОГИИ, МИНЕРАЛЬНЫМ 

И ЭНЕРГЕТИЧЕСКИМ РЕСУРСАМ 
ЮГО-ВОСТОЧНОЙ АЗИИ 

(КУАЛА-ЛУМПУР, АПРЕЛЬ 1984 г.)

В г. Куала-Лумпур, Малайзия, 9—13 апреля 1984 г. состоялся пятый конгресс noi 
геологии, минеральным и энергетическим ресурсам Юго-Восточной Азии (в прошлом эти 
мероприятия, которые проводятся начиная с 1972 г., назывались «Региональными конфе
ренциями»). В работе конгресса участвовали представители большинства стран региона 
(в который входят все зарубежные азиатские страны от Ирана на западе до Японии*. 
Филиппин, Индонезии, Папуа-Новой Гвинеи на востоке), а также ряда европейских, 
стран, США, Австралии и некоторых других; от СССР в работе конгресса участвовал 
автор данного обзора.

Программа конгресса включала большое количество докладов, распределенных по
следующим секциям: а) геологическая эволюция (сюда входили тектоника, стратигра
фия, региональная геология), б) экономическая геология (т. е. вопросы геологии мине
рального сырья), в) четвертичные процессы и события, инженерная геология.

При всем разнообразии содержания докладов, представленных на секции «Геологи
ческая эволюция», выделяется ряд тем, которым было уделено особое внимание. К их 
числу относятся: а) палеотектоника и палеогеография палеозоя и вопросы соотношения 
Юго-Восточной Азии и Гондваны; б) строение и соотношение дуговых структур на гра
нице Австралийской плиты с Тихоокеанской плитой и плитами и микроплитами Азии; 
в) закономерности развития осадочных бассейнов (и буквально в считанных докладах 
вопросы их нефте- и газоносности); г) большая группа докладов была посвящена 
крупным и мелким вопросам региональной геологии, закономерностям строения и раз
вития отдельных площадей и тектонических элементов. В данном обзоре я, естественно* 
могу остановиться на содержании лишь части докладов.

Большинство авторов, касавшихся вопросов палеотектоники и палеогеографии палео
зоя, поддерживают идею о принадлежности в палеозое Юго-Восточной Азии (т. е. 
Индокитая и Индонезийской области) или ее части к Гондванскому суперконтиненту до 
его раскола в конце перми —триасе. Основанием служит сходство разрезов, фауны* 
флоры.

Для раннего палеозоя это показано в докладах К. Беррета и Б. Стейта (С. Burret, 
В. Stait; Австралия) и К. Бёртона (С. Burton; Сингапур). Анализ отложений и фауни- 
стических комплексов нижнего палеозоя Таиланда, Малайзии, о-ва Тарутао и ряда дру
гих мест указывает на большое сходство между Юго-Восточной Азией и Австралией: 
Гондвана, по мнению К. Бёртона, протягивалась на территорию Таиланда.

Позднепалеозойская эпоха рассмотрена в нескольких докладах. Седиментологиче- 
ское изучение пермских и триасовых карбонатных пород Малайзии, выполненное К. Рао 
(С. Prasada Rao; Австралия), привело его к заключению, что пермские породы накапли
вались в холодном и умеренном, триасовые — в более теплом, до тропического, климате. 
Условия перми согласуются, таким образом, с предположением, что западная часть. 
Малайзии была в это время частью Гондваны. Интересные данные получены в итоге изу
чения отложений предположительно гляциальной природы; они были приведены в двух 
докладах — Р. Штауффера и Ли Чай Пенга (Р. Stautfer, Lee Chai Peng; США, Малай
зия) и С. Бунопаса и П. Велла (S. Bunopas, Р. Vella; Таиланд, Новая Зеландия). Авто
ры первого из этих докладов доказывают гляциально-морское происхождение верхнепа
леозойских отложений с валунами из Малайзии (с-ва Лангави), Таиланда (район Фу- 
кет), Суматры, Южной Бирмы, нагорья Шан и других мест и делают на этом основании 
вывод, что в позднем палеозое Юго-Восточная Азия примыкала к Гондванскому кон
тиненту, охваченному оледенением.

Несколько отличается интерпретация приблизительно тех же исходных данных ав
торами второго доклада: толща с включениями грубых пород, в том числе с неокатан- 
ными глыбами экзотических гранитов (входящая в состав группы Фукет-Каенг Крачан 
Таиланда и Юго-Восточной Бирмы), содержащая холоднолюбивую флору нижней пер
ми, рассматриваются ими как заполнение рифтовой впадины, образовавшейся на окраине 
Шан-Тайского микроконтинента при его отрыве от Гондваны и позже развившейся в 
океан Мезотетис. Экзотический материал, по их мнению, поступал с Австралийского 
континента и выносился айсбергами в пределы указанной впадины.

Более обстоятельно, но также с позиций идеи отрыва от Гондваны и перемещения 
к северу, рассматривалась история блоков с докембрийской континентальной корой в 
докладе Ю. Г. Гатинского (СССР) и X. Хатчисона (Ch. Hutchison; Малайзия); с выво
дами этих авторов легко познакомиться по публикациям Ю. Г. Гатинского. Палеогеогра
фическая зональность Юго-Восточной Азии в позднем палеозое реконструирована



И. Меткалфом (I. Metcalfe, Малайзия). Им выделяются четыре древних блока с разной 
историей: а) блок Сибумасу (Sibumasu), включающий район Щан в Бирме, Северо- 
Западный Таиланд, полуостровную часть Бирмы и Таиланда, Западную Малайзию, Су
матру; б) блок Манабор (Manabor), включающий Восточную Малайзию, острова Нату- 
ьа, юго-западную часть о-ва Калимантан; в) Индокитайский блок, включающий восток 
Таиланда, Лаос, Кампучию, Вьетнам к юго-западу от зоны Сонг-Ма-Сонг Дай; г) Ю ж
нокитайский блок, включающий территорию Северного Вьетнама и южных районов Ки
тая. По заключению автора, блок Сибумасу в карбоне — ранней перми прилегал к ав
стралийской части Гондваны; блоки Индокитайский и Манабор располагались, вероятно,, 
севернее.

Вопросы строения и истории формирования дуговых структур, взаимодействия плит 
рассмотрены многими докладчиками. Интересные новые данные приводились по север
ной окраине Австралийской плиты. Основываясь на геофизических материалах и резуль
татах геологической съемки на островах Тимор, Роти, Саву, Церам (Серам), М. Одли- 
Чарлз (М. Audley-Charls; Великобритания) пришел к выводу, что внешняя дуга Банда 
представляет собой деформированный континентальный склон Австралийской платфор
мы^ (а не аккреционную призму, как принято думать), надвинутый к северу и перекрыв
ший зону Беньофа восточнее о. Сумба. Соответственно впадина к югу от Тимора рас
сматривается им не как часть преддугового желоба, а как передовой прогиб. С этой 
интерпретацией согласуются данные о триасовых турбидитах 3. Тимора, которые, по- 
мнению С. Кука (S. Е. Cook; Великобритания), накапливались у окраины Австралий
ского континента.

Зона контакта Австралийской и Тихоокеанской плит рассмотрена в докладах по тер- 
ритории о. Новая Гвинея (Иран-Джайя, Папуа-Новая Гвинея) и смежных районов. 
Н. Ратман и С. Атмавината (N. Ratman, S. Atmawinata, Индонезия) доложили о ре
зультатах картирования в зоне Япенского разрыва на о-ве Япен. Это часть Ирианской 
или Соронгской системы разрывов на границе Тихоокеанской и Австралийской плит, 
которая трассируется из Папуа-Новой Гвинеи в северную часть Ириан-Джайя и далее к 
западу до соединения с зоной разрывов Матано-Каро на о. Сулавеси. Центральная Кор
дильера о. Новая Гвинея оказывается, таким образом, смятым и надвинутым к северу 
на океанскую кору краем Австралийской платформы. Ее формирование началось, по дан
ным Д. Доу и У. Хартоно (D. Dow, U. Hartono; Индонезия) и Г. Фрэнсиса и др. 
(G. Francis et al.; Папуа-Новая Гвинея), в конце среднего—позднем миоцене и продол
жалось до раннего плиоцена. К северу от Кордильеры возникли впадины с мощностью 
верхнемиоценовых (пелагические мергели) и плиоцен-четвертичных (мелководных флю- 
виальных и озерных) отложений до 10 км. Отмечается сложное тектоническое строение 
предгорных площадей, в том числе тех, которые, как, например, сложенная неогеном 
юго-восточная часть складчатого пояса Папуа, раньше считались почти недеформиро- 
ванными.

Обстоятельные доклады были посвящены геологической истории Индонезии (Н. H ar
tono, S. Thokrosapoetro; Индонезия), южной части Филиппин (С. Burton, Сингапур),, 
району Южно-Китайского моря (J. Letouzey et al.; Франция). Для Филиппин можно- 
отметить уточнения, касающиеся возраста морских впадин и хронологии процесса кол
лизии дуг: раскрытие морей Сулу и Целебес датируется олигоценом — миоценом; кора 
на юге Филиппин имеет меловой возраст; предполагается, что в мелу Филиппины огра
ничивались с запада древней зоной субдукции, при этом магматическая дуга шла от вос
точных районов о. Панай через юго-западную часть о. Негрос и далее в район Катабато 
на юге о. Минданао. По мнению К. Бёртона, сейчас продолжается развитие Филиппин
ского желоба к северу, так же как коллизия дуг Талауд (на востоке) и Сантихе (на за
паде). В докладе Ж. Летузея и др. показано значение среднемиоценового (зона 5) тек- 
тогенеза для перестройки прежней кинематики движений (сложившейся после раскры
тия во время аномалий 34—37 бассейна с океанической корой вдоль субширотной оси 
спрединга) на современную, в которой, в частности, дуга Палаван срезается активной 
ныне Филиппинской дугой. Тектогенез среднего миоцена отмечен здесь также следующи
ми явлениями: в Центральном и Южном Палаване офиолиты и их осадочный (меловой) 
чехол надвинуты на осадки среднего миоцена; на о-ве Панай меланж с осадочным мат
риксом среднемиоценового возраста несогласно перекрыт более молодыми осадками 
миоцена; на юге Тайваня блоки офиолитов и пиллоу-лав с осадками среднего — верхне
го олигоцена включены в обломочную толщу среднего — верхнего миоцена; на северо- 
западе о. Лусон серпентинитовый меланж несогласно перекрыт неритовыми известняка
ми среднего миоцена; на о. Миндоро офиолиты среднего олигоцена надвинуты на осадки 
верхнего эоцена — среднего миоцена.

Для третичных бассейнов (впадин) региона X. Хатчисоном (Ch. Hatchison; Малай
зия) по-новому поставлен вопрос о происхождении перерывов. Он связывает их форми
рование не с тектоническими поднятиями и опусканиями, а с эвстатическими колеба
ниями уровня Мирового океана (которые происходят в интервале приблизительно от 
+250 до —250 м). Эпохи регрессии, размыва, смены турбидитов на прибрежные и флю- 
виальные отложения во многих бассейнах Юго-Восточной Азии коррелируются им с эпо
хами резкого падения уровня океана на рубежах около 29, 13, 9,8, 6,6 млн. лет. Дефор
мацию слоев в бассейнах он объясняет не сжатием, а реакцией чехла на движение по 
сдвигам в фундаменте. Эта же мысль развивалась в докладе А. Барбера и Р. Мёрфи 
(A. Barber, R. Murphy; Великобритания). Ими, кроме того, предложена классификация 
бассейнов Юго-Восточной Азии с выделением четырех групп: а) преддуговые —бедны 
нефтью, но могут содержать значительные запасы газа; б) тыловые (бассейны Явы, 
Суматры и др.) — богаты нефтью и газом; в) внутриплатформенные (бассейны Тай
ский, Малайский, Баликпапан на Восточном Калимантане) — многочисленные (за счет



миграции) скопления углеводородов; г) континентальные краевые — нефти и газа много, 
но без крупных скоплений. Много нового по стратиграфии и тектонике третичных бассей
нов области Барат на о-ве Калимантан содержалось в докладах группы индонезийских 
геологов — Д. Трэйла и др. (D. Trail et al.) и П. Уильямса и др. (Р. Williams et al.). 
Ими, в частности, показано, что выступ фундамента Семитау (Semitau), разделяющий 
.бассейны Мелави (на юге) и Кетунтау (на севере) оказался в действительности выхода
ми мелового (моложе сеномана) меланжа с глыбами гранитов. Меланж, по мнению 

.авторов, указывает на наличие здесь зоны субдукции середины мела (коллизия южной 
области с континентальной корой с микроконтинентом Саннгау — Балаи-Себут). С дви
жениями по ней связывают внедрение меловых гранитов в горном массиве Шванер.

Касаясь организационных вопросов, следует упомянуть, что во время работы кон
гресса было сообщено о решении, принятом геологическими обществами Индонезии, М а
лайзии, Таиланда и Филиппин об образовании Союза геологических обществ этих 
стран—SE Asian Union of Geological Societies (GEOSEA), президентом которого вы
бран Дж. Катили (Индонезия). Цель Союза — координация геологических работ, обмен 
опытом, взаимные консультации и т. п.

Следующий — шестой конгресс по геологии, минеральным и энергетическим ресур
сам Юго-Восточной Азии намечено провести в Индонезии в 1987 г.

Непосредственно перед конгрессом — 5—7.04.1984 г.— в Куале-Лумпуре было про
ведено еще одно совещание — подкомиссии по Юго-Восточной Азии Комиссии геологи
ческой карты мира (КГКМ). Созданная в 1973 г. подкомиссия курирует работу по со
ставлению разных видов геологических карт, как международных, так отчасти и нацио
нальных, в странах Юго-Восточной Азии. В совещании участвовали представители 
Вьетнама, Индии, Индонезии, Ирана, Южной Кореи, Малайзии, Непала, Таиланда, Тай
ваня, Японии, Филиппин, а также ряда международных организаций (КГКМ, под комис
сии по Юго-Восточной Азии, подкомиссии тектонических карт, Экономической и социаль
ной комиссии ООН по Азии и Тихому океану). На этом совещании среди прочего были 
обсуждены материалы и процедура завершения коллективных международных работ по 
составлению следующих карт: Геологической карты Ближнего и Среднего Востока, но
вой геологической карты Южной и Восточной Азии, метаморфической карты Южной 
Азии, сейсмотектонической карты территории Ирана — Афганистана — Пакистана, метал- 
логенической карты Южной и Восточной Азии. Все перечисленные карты находятся в 

хтадии завершения.
Леонов Ю. Г.

Р е д а к ц и о н н а я  к о л л е г и я :

Главный редактор Ю. М. ПУЩАРОВСКИЙ 
Ответственный секретарь М. С. МАРКОВ

£. В. БЕЛОУСОВ, Р. Г. ГАРЕЦКИЙ, Ю. А. КОСЫГИН, Л. И. КРАСНЫЙ, 
П. Н. КРОПОТКИН, Е. Е. МИЛАНОВСКИЙ, А. А. МОССАКОВСКИЙ,

А. В. ПЕЙВЕ, В. Е. ХАИН, Н. А. ШТРЕЙС

Адрес  р е д а к ц и и :

109017, Москва, Ж -17, Пыжевский пер., 7. Геологический институт АН СССР
Телефон 230-81-77

Зав. редакцией Б. Д. Гриль

ПОПРАВКА
В журнале «Геотектоника» № 1, 1985 г. в названии статьи Н. Л. Добрецова слово 

тектоника ошибочно заключено в кавычки.

Технический редактор Е. А. Проценко
Сдано в набор 07.01.85 Подписано к печати 11.02.85 Т-00822 Формат бумаги 7OX108Vie
Высокая печать Уел. печ. л. 11,2 Уел. кр.-отт. 19,2 тыс. Уч.-изд. л. 11,8 Бум. л. 4,0

Тираж 1687 экз. Зак. 4300

Ордена Трудового Красного Знамени издательство «Наука»,
103717, ГСП, Москва, К-62, Подсосенский пер., 21 

2-я типография издательства «Наука». 121099, Москва. Шубинский пер., 6



Цена 1 р. 40 к.
Индек$70228

В издательстве «Наука» 

готовятся к печати:

Живкович А. Е., Чехович П. А. ПАЛЕОЗОЙСКИЕ ФОРМАЦИИ И
ТЕКТОНИКА УФИМСКОГО АМФИТЕАТРА. 13 л. 2 р.

В книге на примере Уфимского амфитеатра (западный склон 
Среднего Урала) рассмотрена геологическая эволюция сегмента ис
копаемой окраины Восточно-Европейского палеоконтинента. Приве
дены новые данные по стратиграфии и литологии формаций нижне
го и среднего палеозоя, образующих два вертикальных ряда, соот
ветствующих шельфу и континентальному склону. Предложена 
новая модель формирования структуры района и на ее основе по- 
новому оценены перспективы бокситоносности центральной части 
Уфимского амфитеатра.

Работа предназначена для тектонистов, стратиграфов, литологов.

Мазарович А. О. ТЕКТОНИЧЕСКОЕ РАЗВИТИЕ Ю ЖНОГО ПРИ
МОРЬЯ В ПАЛЕОЗОЕ И РАННЕМ МЕЗОЗОЕ. (Труды Геологиче
ского института. Вып. 392). 11 л. 1 р. 70 к.

На основании детальных геологических исследований рассмотре
на структурная эволюция во времени отдельных районов и региона 
в целом. Показано, что тектоническое развитие и структурное поло
жение Южного Приморья в значительной степени определяются 
чешуйчато-надвиговыми структурами, которые начали формиро
ваться в позднеюрское — раннемеловое время.

Книга рассчитана на геологов научных и научно-производствен
ных организаций, специализирующихся в области тектоники и стра
тиграфии.
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