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К Р О П О Т К И Н  П. Н., Е Ф Р Е М О В  В. Н., М А К Е Е В  В. М.

НАПРЯЖЕННОЕ СОСТОЯНИЕ ЗЕМНОЙ КОРЫ И ГЕОДИНАМИКА

Показано, что до глубины 200—1000 км в мантии прослеживаются не
однородности, связанные с главными типами структур земной коры — поя
сами кайнозойской складчатости, срединно-океаническими хребтами и 
докембрийскими платформами (кратонами). Распределение давлений в 
мантии на глубинах до 200 км не соответствует моделям тепловой конвек
ции. Обобщены мировые геофизические данные и результаты непосредст
венных измерений напряженного состояния, которые показывают, что на 
95% площади Земли в коре доминируют горизонтальные сжимающие на
пряжения. Предлагается новая геодинамическая модель — синтез пульсаци- 
онной геотектонической гипотезы и принципов мобилизма. Наблюдаемое 
интенсивное тангенциальное сжатие рассматривается как результат проис

ходящего сокращения радиуса Земли.

ОСНОВНЫЕ СТРУКТУРНЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ ЗЕМНОЙ КОРЫ 
И НЕОДНОРОДНОСТЬ МАНТИИ

Новейшие достижения сейсмологии (сейсмическая томография, изу
чение глубоких землетрясений) и гравиметрии, использующей характе
ристики поля тяжести, вычисленные по неравномерности движения ис
кусственных спутников (геоид, аномалии в свободном воздухе), позво
ляют судить о том, до какой глубины прослеживаются в мантии неод
нородности, связанные с крупными структурными элементами земной 
коры. Оказалось, что до глубины 200— 1000 км прослеживаются неодно
родности, связанные с тремя типами таких структур — поясами кайно
зойской складчатости, срединно-океаническими хребтами и кратонами 
(докембрийскими платформами).

Кайнозойские складчатые пояса формируются вблизи зон субдукции 
океанической коры или пододвигания материковых платформ под склад
чатые сооружения. В обоих случаях тектонические процессы сопровож
даются глубинной сейсмичностью. На эту связь между поверхностными 
и глубинными геодинамическими явлениями обращали внимание 
Н. С. Шатский и А. Н. Заварицкий еще в 1946 г. Сейсмофокальные зоны 
Беньофа — Заварицкого уходят в мантию наклонно (под углом от 20 до 
70°) до глубины 200—600 км не только вблизи Анд и островных дуг Ти
хоокеанского пояса, но также в Средиземноморье в районе Критской 
дуги с очагами землетрясений в Эгейском море, около дуги Апеннин и 
о-ва Сицилия с очагами землетрясений до глубины 400 км в Тирренском 
море и близ Бетской Кордильеры на юге Пиренейского полуострова, к 
югу от которой известны очаги землетрясений на глубине 600 км. Сейчас 
выясняется, что некоторые из сейсмофокальных зон Тихоокеанского 
кольца прослеживаются на глубину до 900— 1000 км [53]. До глубины 
70 км сейсмофокальные зоны характеризуются такими смещениями в 
очаге, которые указывают на интенсивное горизонтальное сжатие, ориенг 
тированное вкрест их простирания [7].

Молодые складчатые пояса и примыкающие к ним желоба, 
предгорные прогибы и глубокие окраинные моря характеризуются 
в гравитационном поле Земли особенностями, которые указывают 
на аномальное распределение масс до глубины 40— 100 км. Это, во-пер
вых, узкие сопряженные зоны резких положительных и отрицательных 
аномалий силы тяжести (в свободном воздухе и в изостатической редук
ции) [4, 12]. Они явно связаны с тектоническими смещениями по поверх
ностям глубинных надвигов или поддвигов, например по поверхностям 
субдукции, и указывают на сильнейшее горизонтальное сжатие в земной 
коре. Во-вторых, по особенностям движения спутников (на высоте око-



ло 200 >км) выясняется, что с кайнозойскими складчатыми поясами и при
мыкающими к ним впадинами связаны гравитационные аномалии («в сво
бодном воздухе, AgF) более общего характера. В них уже скомпенсиро
ваны противоположные по знаку эффекты тектонического перемещения 
коровых масс, которые проявляются в вышеуказанных контрастных по
ложительных и отрицательных аномалиях у поверхности Земли.

Эти аномалии более общего характера выражены в виде довольно 
узких, положительных по знаку аномальных зон ДgF .и линейно вытяну
тых зон поднятия поверхности геоида [88]. Они показаны на мировой 
карте и на восьми меридиональных и широтных профилях в другой ра
боте [18]. Оси таких аномалий протягиваются как вдоль гребня склад
чатых хребтов, например Анд, так и через глубокие впадины вблизи 
островных дуг — через Японское море, моря Банда (в Индонезии) и Ско- 
ша (между Южной Америкой и Антарктидой). Они отражают общий из
быток масс в коре и верхней мантии в этих зонах.

Положительные аномалии в свободном воздухе протягиваются вок
руг Тихого океана и переходят через Индонезию на Азиатский материк. 
Здесь они прослеживаются через Тибет и Гиндукуш в Иранское плоско
горье, южнее хребтов Эльбурс и Малый Кавказ и уходят далее в восточ
ную часть Средиземного моря, в Альпы и в горы Атлас в Северо-Запад
ной Африке. Величина аномалий достигает 15 мгл в Скалистых горах 
Северной Америки, 20—25 мгл в горах Атласа, в районе Альп, на Иран
ском плоскогорье, в Японии и в море Скота, 25—35 мгл в средней части 
Индонезии, у побережья Аляски (на продолжении Алеутской дуги), на 
о^ве Новая Гвинея и у островов Фиджи и Тонга, 40 мгл и больше на о-ве 
Калимантан и в Андах Южной Америки.

Таким образом, в молодых складчатых поясах наблюдается избыток 
масс по сравнению со средним их распределением, и в частности по срав
нению со срединными океаническими хребтами, которые обычно распо
лагаются в областях отрицательных аномалий в свободном воздухе (до 
—20 мгл). Этому избытку масс должно соответствовать повышенное дав
ление на уровне компенсационной изостатической поверхности, т. е. на 
глубине 40—100 км. Судя по величине аномалий, превышение геостати- 
ческого давления в молодых складчатых поясах над давлением в зонах 
срединных океанических хребтов (при разности силы тяжести от 30 до 
60 мгл) достигает 70— 145 кгс/см2 на уровенных, т. е. эквипотенциальных 
поверхностях гравитационного поля Земли.

Течения в верхней мантии, которые могли бы возникнуть под дейст- 
вием такой разности давлений на горизонтальных поверхностях, были 
бы ориентированы в направлении, противоположном тому, которое пред
полагается в моделях конвекции в теории литосферных плит [6, 32].

Второй тип структур, который в неоднородностях мантии находит от
ражение до глубины 150—200 км, это зоны срединных хребтов Тихого, 
Индийского и Атлантического океанов и зоны спрединга во впадинах 
Филиппинского, Тасманова, Красного морей и Аденского залива. Как 
на глубине 150—200 км, так и на более высоких уровнях все эти зоны 
почти на всем протяжении характеризуются минимальной скоростью 
распространения поперечных сейсмических волн. Красноморская зона бо
лее четко выражается в виде области минимальных скоростей на глуби
не 350 км (рис. 1, 2) [3, 96].

Неоднородности мантии на глубинах до 2891 км, т. е. до границы яд
ра Земли, также выявлены с помощью сейсмической томографии. Этот 
новый метод основан на сопоставлении и анализе данных о скорости 
распространения волн от множества землетрясений, проходивших по 
различным направлениям через каждый анализируемый «элементар
ный» объем в мантии Земли. Как видно на восьми профилях, из которых 
два воспроизведены на рис. 2, различия в скоростях особенно велики в 
верхнем слое мантии толщиной до 200 км. Они составляют здесь до 6% 
от средней скорости, характерной для данного уровня. По Д. Л. Андерсо
ну, сопоставление кривых изменения скоростей сейсмических волн с 
глубиной под кратонами (Канадский щит и другие докембрий-



Рис. 1. Различия в скорости распространения поперечных сейсмических волн в мантии 
на глубине 150 км в сопоставлении с основными структурными элементами земной ко

ры по [3]
1 ,2  — границы литосферных плит: 1 — активные (штрихами отмечены зоны субдукции 
океанической коры и подо двигания материковых платформ под кайнозойские склад
чатые сооружения), 2 — пассивные (зоны спрединга, рифты, сдвиги); 3—7 — скорости 
сейсмических волн: 3 — низкие, 4 — пониженные, 5 — средние, 6 — повышенные, 7 — 
высокие. Цифры на рис. — докембрийские платформы (кратоны): 1 — Восточно-Евро
пейская, 2 — Сибирская, 3 — Северо-Американская, 4 — Африканская, 5 — Индийская, 

6 — Австралийская, 7 — Южно-Американская, 8 — Антарктическая

окне кристаллические щиты) и Восточно-Тихоокеанским поднятием по
казывает, что на глубине от 50 до 150 км скорость продольных Vp и по
перечных Va волн составляет: под щитами Vp =  8,23—8,33 км/с, Va =  
=  4,78 км/с, под срединно-океаническим поднятием Vp =  7,75—7,8 км/с, 
V8 =  4,3 км/с. Таким образом, разность в скоростях равняется 6,4— 10,6% 
среднего значения Vp и Va [48],

С возрастанием глубины вариации в скоростях сглаживаются и по* 
степенно утрачивается соответствие контуров аномальных зон с распо
ложением структур земной коры. На глубине ‘600 км различия в скорос
тях уже не превышают 2%, а в нижней мантии достигают минимума на 
глубинах 1700—2000 км и затем опять несколько возрастают у границы 
ядра.

Различия в скоростях сейсмических волн нередко используются для 
определения плотности р различных слоев коры и самых верхних слоев 
мантии с помощью эмпирической кривой Нейфа-Дрейка или формулы 
Ф. Бёрча: p =  am +  bVPl где а и Ъ — численные коэффициенты, т ~ 22 — 
средняя масса атома вещества в соответствующем слое силикатных по
род [10]. Поскольку химический состав мантии мало изменяется с глу
биной, можно считать т постоянной величиной и говорить о приблизи
тельно линейной зависимости плотности вещества от скорости волн V, 
или V8. Судя по данным о средней величине р, Vp и V8 в мантии на глу
бинах от 11 до 670 км ниже уровня моря, приводимым В. Н. Жарковым, 
такая зависимость действительно имеет место. Разность в плотностях 
между более тяжелым материалом под щитами более легким— под Вос
точно-Тихоокеанским поднятием на глубинах от 50 до 150 км составляет 
0,15 (по волнам Vp) — 0,26 г/см3 (по волнам V8).

При разности плотностей в 0,1 г/см3 геостатическое давление под 
щитами на глубине 150 км должно быть на 1000 кгс/см2 больше, чем под 
срединно-океаническими хребтами, если считать глубину 50 км за уро
вень изостатической компенсации. Судя по близким к нулю значениям 
изостатических аномалий, на уровне 50 км давление под щитами и сре
динно-океаническими поднятиями почти одинаковое (немного понижен
ное под океаническими срединными хребтами).

Наконец, третий тип структур, отражение которых мы находим в не-
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Рис. 2. Профили по двум сечениям Земли, показывающие относительное изменение 
скорости поперечных сейсмических волн, по [96]. Белый цвет — понижение скорости 
на 3% по отношению к среднему значению на соответствующем уровне глубины, чер

ный цвет — повышение скорости на 3%
I — профиль, проходящий через 28° ю. ш., 110° з. д. по азимуту 15°; II — профиль, 
проходящий через 40° ю. ш., 175° в. д. по азимуту 30°. Отношение горизонтального 
масштаба к вертикальному 1 : 8. Цифрами указаны докембрийские платфюрмы (крато- 

ны) и их корни (нумерация та же, что и на рис. 1)

однородностях мантии на глубинах до 150—400 км, это докембрийские 
платформы (кратоны) которые образуют ядра материков. На рис. 1 по
казано восемь областей с максимальными скоростями распространения 
поперечных сейсмических волн на глубине 150 км. Одна из них прибли
зительно совпадает с контурами той части Евразии, в которой распола
гаются Восточно-Европейская и Сибирская платформы, а остальные 
шесть — с контурами платформ Северо-Американской, включая Гренлан
дию, Африканской (за исключением ее северо-восточной части), Индий
ской, Австралийской, восточной части Южно-Американской (Бразиль
ский щит) и Антарктической.

Наличие высокоскоростного материала в верхней мантии под крато- 
нами и отсутствие там ясно выраженного низкоскоростного слоя (асте
носферы) уже давно было установлено другими методами сейсмологи
ческих исследований в таких стабильных частях материков, как 
Канадский щит, Восточно-Европейская, Сибирская и Австралийская 
платформы [45]. Сейсмическая томография, как видно на профилях, ох
ватывающих слои верхней мантии на глубине от 25 до 670 км (см. 
рис. 2), показывает, что высокоскоростной материал под крупными кра- 
тонами распространен от подошвы земной коры до глубины 400 км. Это 
наблюдается под Африканским, Северо-Американским и Восточно-Ев
ропейским кратонами. На одном из профилей (не приведенном на 
рис. 2) видно, что повышение скоростей под Африкой прослеживается 
даже до глубины 600 км.

Корни кратонов — это области деплетированной мантии, из которой 
еще в глубоком докембрии при формировании гранитного слоя была вы
несена большая часть разогревавших ее радиоактивных элементов (U, 
Th, К). Поэтому, как уже давно было выяснено по геотермическим дан
ным, температура на глубине 80—300 км под докембрийскими платфор
мами на 300—800° ниже, чем под океанами и вулканическими поясами



на такой же глубине [41]. Полностью подтверждается наш вывод, сде
ланный тогда же на основании этих геотермических данных и сейсмоло
гических данных С. Александера, Е. Ф. Саваренского и др. о скоростях 
сейсмических волн, что «каждая из докембрийских платформ, по-види
мому, соединена с лежащим под нею непластичными слоями верхней 
мантии, т. е. как бы снабжена жесткой «подушкой» толщиной до 200 км, 
вместе с которой она и перемещается. Эта разница в реологических свой
ствах подкоровых слоев, залегающих под кратонами (древними плат
формами) и молодыми океанами, не намного меньше, чем между обыч
ными горными породами и каменной солью. Наличие толстой «подушки» 
под материками, где могут находиться корни свойственного им магма
тизма, снимает важное возражение против мобилизма, указанное 
В. В. Белоусовым» [38, с. 53].

Действительно, например, изученные Н. В. Соболевым и А. Дэвисом 
последовательные инъекции магмы в ордовике, силуре и девоне то одним 
и тем же каналам в кимберлитовых трубках Сибири показывают, что 
кора в течение нескольких сот миллионов лет нисколько не сместилась в 
горизонтальном направлении по отношению к магматическим очагам, 
находившимся на глубине 100— 150 км. На больших глубинах находят
ся также очаги ультращелочной (агпаитовой) и карбонатитовой магмы; 
интрузии такого состава характерны для кратонов и их окраин.

Эти подкоровые «тодушки» лучше было бы назвать корнями крато
нов. Такой термин более точен, чем предложенный Т. Джорданом тер
мин «корни континентов» [64, 65].

Наличие жестких корней под кратонами подтверждается прослежи
ванием приповерхностных структур по геофизическим данным на боль
шую глубину в мантии. Это отмечено в районе Иеллоустонского парка 
на плато Колорадо (трубообразное тело с аномальными скоростями до 
глубины 400 км), в Северо-Западной Африке (до 200 км [54]) и под 
Байкалом. Здесь пониженными сейсмическими скоростями (по сравне
нию со средним их значением на соответствующем уровне) характери
зуется узкая зона, которая по вертикали прослеживается до глубины 
2150 км. У поверхности она совпадает с краем Сибирской платформы 
[ 20].

Эти факты и глобальные профили (см. рис. 2) показывают, что в све
те новых данных не может быть и речи о сплошном распространении 
астеносферы как слоя пониженных скоростей. При наличии глубоко ухо
дящих жестких корней кратонов невозможно представить себе сквозное 
горизонтальное течение материала с разными скоростями на разных 
уровнях (до глубины 400 км) и на расстояние до 10 000 км, которое фи
гурирует в известных моделях конвекции. Как мы видели, распределение 
геостатического давления на уровне изостатической компенсационной 
поверхности (40— 100 км) и на глубине 150—200 км также не соответст
вует таким моделям. При разности давлений в 1000 кгс/см2 материал 
мантии, если бы он обладал достаточной пластичностью, потек бы от 
кратонов к срединным океаническим хребтам. Такое направление было 
бы противоположно тому, которое соответствует устойчивому подкорово
му течению в моделях тепловой конвекции, использованных для обоснова
ния тектоники литосферных плит. Говоря о механизме тепловой конвек
ции в мантии, В. А. Магницкий отмечал, что «прямые данные о сущест
вовании такой конвекции отсутствуют. Более того, очень мало вероятно, 
чтобы она могла там происходить в действительности» [24, с. 507]. Все 
это приводит к необходимости пересмотра существующих представлений 
о механизме перемещения материков и литосферных плит.

НАПРЯЖЕННОЕ СОСТОЯНИЕ ЗЕМНОЙ КОРЫ
Давно известно, что складки и надвиги образуются под действием 

горизонтального (тангенциального) сжатия, которое существует в зем
ной коре помимо геостатического (литостатического) давления, равного 
весу столба вышележащих пород (р =  ^Я, где  ̂— их удельный вес, Н —
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глубина). Наиболее наглядной иллюстрацией сокращения поверхности 
Земли под действием сильнейшего тангенциального сжатия являются 
шарьяжи. Сползание масс в прогибы играет при этом лишь дополнитель
ную роль [9].

Благодаря складчатости и шарьяжам в Альпах произошло сокраще
ние поперечных размеров геосинклинали в несколько раз. В наиболее 
изученных бурением и сейсморазведкой шарьяжах восточного склона Ска
листых гор и западного склона Аппалач горизонтальное перемещение 
аллохтонных пластин, надвинутых на платформу, достигает 160 и 195 км 
[35, 59]. Аналогичный процесс пододвигания океанической коры под 
складчатые сооружения (субдукция) привел к поглощению почти всей ко
ры для океанов, имевшей доюрский возраст. Она составляла около 40% 
площади земного шара [34]. I

Первые количественные оценки величины тектонических напряжений, 
были сделаны на основании геологических данных. Было ясно, что ска
лывающие напряжения т, которые равны полусумме сжимающих напря
жений по двум главным осям эллипсоида деформаций, во 'многих случа
ях превышают прочность наиболее крепких пород, т. е. достигают 800— 
1000 кгс/см2. Это доказывается образованием разрывов (окалыванием) 
при взбросах и надвигах, милонитизацией и раздроблением массивных 
пород [28]. Анализ геологических структур с учетом деформационных 
свойств пород в складках Альп, Юрских гор и других районов приводил 
к оценкам величины тектонического стресса от 200 до 1700 кгс/см2 [92].

Исходя из общих условий формирования высоких складчатых хреб
тов и их сиалических корней, вдавленных в мантию и обеспечивающих 
изостатическое равновесие, А. Гейм еще в 1918 г. нашел, что боковое 
горизонтальное сжатие должно превышать то литостатическое давле
ние, которое возникает под хребтом. Следовательно, в средних слоях 
коры под Гималаями и Альпами оно достигало 100— 1500 кгс/см2.

С сильнейшими проявлениями тектонического сжатия, превышавши
ми в несколько раз напряжения, связанные с весом вышележащих по
род, столкнулись в конце прошлого века строители Симплонского тун
неля в Альпах. В дальнейшем многочисленные натурные, т. е. сделанные 
in situ, измерения напряженного состояния массивов горных пород в тун
нелях, шахтах и рудниках подтвердили эти высокие оценки величины 
горизонтального сжатия [19, 29, 61, 62, 67, 73, 82, 91]. Они показали, что 
интенсивное сжатие охватывает верхние слои земной коры не только в 
зонах кайнозойской складчатости, но и на большом удалении от них на 
древних и молодых платформах, главным образом в породах фундамен
та (рис. 3).

Яркие проявления тангенциального сжатия в известняках и песчани
ках ордовика и силура, залегающих горизонтально почти у самой по
верхности в восточной части Северо-Американской платформы, были 
известны уже в конце прошлого века. Здесь в одной из каменоломен в 
окрестностях г. Чикаго был освобожден от нагрузки слой, который тот
час после обнажения изогнулся и образовал пологую складку. В даль
нейшем такие изгибы, коробление и растрескивание слоев были отмече
ны в 10 каменоломнях штата Нью-Йорк (США) и в нескольких камено
ломнях штатов Онтарио и Квебек в Канаде. Изучение этих деформаций

Рис. 3. Изменение величины напряжений с глубиной в массивах горных пород по ре
зультатам натурных измерений напряженного состояния методом разгрузки. Показана' 
сумма напряжений сжатия (ОхН-ст*/) по двум взаимно перпендикулярным горизонталь
ным направлениям: АВ — изменение напряжений по формуле Хаста, ОС — удвоенное 
литостатическое давление (2р=2уНу у = 0,27) 1 — Балтийский щит; 2 — докембрийские 
платформы (Украинский и Канадский щиты, КМА, Африка и др .); 3 — палеозойские 
складчатые пояса — каледониды (Норвегия, Ирландия, Саяны, Горная Шория и др.) и 
герциниды (Донбасс, Урал, Казахстан, Аппалачи, Австралия и др.); 4 — области ме
зозойской и кайнозойской складчатости; 5 — Исландия; 6 — осадочные породы чехла; 
Северо-Американской и других платформ; 7 — результаты измерений в породах чехла^ 
и фундамента на глубине менее 10—15 м в Северной Америке, Западной Европе и дру
гих районах. Стрелки, обращенные вниз, — результаты измерений на различных уров

нях, пересчитанные с учетом неровностей рельефа, или на глубине более 2000 м



позволило определить величину сжимающих напряжений в известня
ках ордовика близ г. Оттава в 306 кгс/см2 в ЮЗ—СВ-направлении и 
102 кгс/см2 — в ЮВ—СЗ-направлении 146]. Доказательством современ
ного сжатия вкрест простирания Аппалачских гор являются зарегистри
рованные по геодезическим измерениям смещения типа надвиг-поддвиг 
(на 2—25 см за 10— 18 лет) в дорожных выемках штатов Теннесси и 
Пенсильвания [85].

У поверхности благодаря процессам выветривания, разрыхления и 
выщелачивания пород по трещинам тектонические напряжения, казалось 
бы, не должны сохраняться. Тем не менее и в этих условиях в массив
ных осадочных и изверженных породах на глубине до 10—15 м нередко 
отмечается горизонтальное сжатие, которое достигает, по измерениям в 
Швеции, Франции, ФРГ и США, 20—300 кгс/см2. На рис. 3 из многочис
ленных результатов таких приповерхностных измерений нанесены толь
ко те, которые по сумме сжимающих горизонтальных напряжений на 
двух взаимно перпендикулярных направлениях превышают 40 кгс/см2

В неплотных, пористых или пластичных породах осадочного чехла 
платформ тектонические напряжения обычно отсутствуют. Однако вбли
зи растущих складчатых сооружений тектонические напряжения обнару
живаются и в осадочном чехле, состоящем из неплотных пород. Так, на
пример, методом гидрораэрыва в 36 скважинах в отложениях от девона 
до мела включительно (аргиллиты, песчаники, известняки, доломиты) в 
Западной Канаде на расстоянии 400 км, от края Скалистых гор до скло
на Канадского щита, повсеместно обнаружено значительное горизон
тальное сжатие. Оно ориентировано перпендикулярно к простиранию 
Скалистых гор и может рассматриваться как причина образования по
логих складок в меловых и палеогеновых отложениях Западно-Канад
ской синеклизы [50]. По деформациям в скважинах поле сжимающих 
напряжений в чехле платформы, ориентированных вкрест простирания 
позднемезозойской складчатости, прослежено и далее на северо-запад 
до Ледовитого океана [58].

На рис. 3 показана сумма напряжений сжатия (а*+ау), определенных 
по измерениям in situ методом разгрузки на двух взаимно перпендику
лярных осях того эллипса, который получается при рассечении эллип
соида напряжений горизонтальной плоскостью. Эта сумма напряжений 
по двум горизонтальным направлениям мало отличается от суммы двух 
главных напряжений а4 и а2, образующих с горизонтальной плоскостью 
углы менее 45°. Обычно эти углы не превышают 20—30°.

Измеренные напряжения при большом разбросе точек группируются 
в двух полосах. Одна группа точек находится вблизи линии ОС, соот
ветствующей удвоенному литостатическому давлению, т. е. 2р =  2уН.  
Обычно к значению р близка величина вертикально ориентированной 
компоненты сжатия. Сюда, естественно, относятся все результаты изме
рений в таких пунктах, где тектоническое сжатие либо вообще не воз
никало, либо его результаты были стерты вследствие позднейшей раз
грузки напряжений при наличии пластичных прослоев, образований пор, 
каверн и воздействии подземных вод. В Донбассе такие результаты отме
чены до глубины 600—700 м, но глубже уже доминируют высокие сжи
мающие напряжения. На глубине 1900—2600 м в рудниках Южной Афри
ки наблюдались как повышенные значения напряжений, так и близкие 
к геостатическому давлению. Несколько измерений, указанных вблизи 
линии ОС, было сделано методом гидроразрыва в скважинах на глубине 
от 135 до 1230 м в отложениях, образующих осадочный чехол Северо- 
Американской платформы.

Другая группа точек располагается по обе стороны линии АВУ соот
ветствующей эмпирической формуле Хаста: ах+ а у=  (0,98# +180) кгс/см2, 
если глубина Н выражена в метрах. Измерения, произведенные на глу
бинах 800 м (Стельберг, Швеция), 900 м от среднего уровня Хибинского 
горного массива (600 м от уровня долин), 915 м (Донбасс), 1100 м (тун
нель под Монбланом в Альпах), показали, что величина сжатия



7г (Ох+Оу) на таких глубинах превышает на 250—300 кгс/см2 величину 
литостатического давления [1 ,2 , 25, 29, 90]. В Чехии на глубине 1450 м 
(рудник Пшибрам), в ГДР на глубине 1700 м (рудник в горах Эрцге- 
бирге) и в Южной Индии на глубине более 3000 м (рудник Колар) не
давно измерены почти горизонтальные сжимающие напряжения, которые 
на несколько сотен кгс/см2 превышают геостатическое давление [87].

В нижнепалеозойских известняках осадочного чехла Северо-Амери
канской платформы (штат Огайо) на глубине 700 м, как и в Донбассе 
на глубинах более 700 м, обнаружено сжатие, которое значительно пре
вышает удвоенное литостатическое давление.

Геостатическое давление р приблизительно равно 0,27Н кгс/см2. Сле
довательно, добавочные тектонические напряжения (по двум горизон
тальным осям) составляют приблизительно (ох+ о у) — 2 р ^ (0 ,4 4 # +  
Н- 180) кгс/см2. Вероятно, добавочные напряжения достигают максимума 
(> 2 0 0 0  кгс/см2) на глубине 10—40 км, где освобождается более 80% 

всей энергии землетрясений земного шара. Ниже этого уровня они посте
пенно уменьшаются почти до нуля в астеносфере.

Как показывают результаты измерений, тектонические напряжения 
подчиняются в общем одной и той же зависимости от глубины как на 
докембрийских платформах, так и в фундаменте палеозойских и мезо
зойских поясов складчатости и в породах кайнозойского (альпийского) 
складчатого пояса. Отчетливая анизотропия, с преобладанием стресса, 
ориентированного перпендикулярно к горным хребтам, сформированным 
в процессе альпийской складчатости (Альпы, Япония) или более древ
ним, но испытавшим поднятие в кайнозое (норвежские каледониды, Ап
палачи, Урал, Тянь-Шань), наблюдается не только в пределах самих 
возвышенностей, но и вблизи них. Это заметно как в фундаменте (Бал
тийский щит), так и в чехле платформ (Западная Канада). В таких зо
нах отношение ох/оу составляет величину от 2 до 10. С удалением от них, 
например в Южной Швеции, в Финляндии и на Украинском щите, на
пряжения в фундаменте становятся более изотропными (ах^2сгу).

Следует отметить, что на глубине горизонтальные напряжения, кото
рые создаются гравитационным давлением благодаря неровностям 
рельефа, обычно не превышают 20—30 кгс/см2 даже в тех горных ущель
ях, где строятся гидроэлектростанции. Поэтому наблюдаемые высокие 
добавочные, сверх литостатического давления, сжимающие напряжения 
можно отнести только на счет тектонических процессов. Поскольку вре
мя релаксации упругих напряжений не превышает 103— 106 лет, их воз
никновение следует отнести к неотектоническому этапу в истории Земли 
[37, 78].

Величину и ориентировку тектонических напряжений можно опреде
лить также по геофизическим данным, обратив внимание на контраст
ные пары узких зон положительных и отрицательных аномалий силы тя
жести в изостатической редукции, протягивающихся вблизи крупных 
надвигов или поддвигов. Таковы зоны положительных аномалий в Гима
лаях и отрицательных — в Предгималайском прогибе, связанные с по- 
додвиганием Индийской платформы под складчатое сооружение, и ха
рактерные зоны резких отрицательных аномалий в глубоких желобах и 
положительных — в островных дугах и Андах. Эти аномалии связаны с 
субдукцией, поддвигом океанической коры под складчатые пояса. Их 
амплитуда составляет от 80 до 200 мгл.

При таких смещениях блок земной коры, который погружается на
клонно вниз, оказывается опущенным ниже того положения, которое 
соответствует изостатическому равновесию. Поэтому здесь возникает от
рицательная гравитационная аномалия. Надвинутый блок, напротив, 
приподнят выше положения равновесия; он характеризуется положи
тельной аномалией силы тяжести в изостатической редукции. Более или 
менее уравновешенным оказывается весь комплекс в целом, состоящий 
из обоих блоков.

Определив по амплитуде аномалий разность давлений на уровне изо
статической компенсации (Ар), зная наклон ср поверхности сместителя,



например сейсмофокальной зоны Беньофа, и произведя разложение сил 
по правилу параллелограмма, можно приблизительно оценить величину 
действующего в земной коре горизонтального сжатия a^A ptgcp . Раз
ность давлений Ар можно определить и по профилям сейсмозондирова
ния, пересекающим такие зоны, произведя подсчеты плотности в разных 
слоях коры по характерным для них скоростям упругих волн Vp согласно 
формуле Нейфа — Дрейка. В зонах с максимальной амплитудой изоста- 
тических аномалий такие подсчеты указывают на разность давлений 
Ар =1000—2000 кгс/с2 и примерно такую же величину горизонтального 
сжатия, если ф =  45° [14, 22, 44].

Л. И. Лобковский и О. Г. Сорохтин приводят более развернутую фор
мулу. Она связывает скалывающее напряжение т на поверхности смес- 
тителя с разностью Ag аномалий силы тяжести в свободном воздухе, уг
лом наклона сместителя ф, углом трения на поверхности взаимодействую
щих плит и углом внутреннего трения материала литосферы. При ф =  40° 
и A g~200  мгл величина т, пропорциональная 1§фг определена ими как 
т =  109 ди1н/см2='1020 кгс/см2 [42].

Сопряженные зоны положительных (на поднятиях) и отрицательных 
(на прогибах) изостатических аномалий возникают также вследствие 
волнообразного коробления земной коры под действием горизонтального 
сжатия. Этот механизм коробления уже давно был рассмотрен Э. Глен
ни и Р. Ван-Беммеленом. Выпуклая часть волнообразно изогнутой коры 
оказывается приподнятой выше положения изостатического равновесия, 
а вогнутая — вдавленной в мантию. В некоторых случаях возникают 
взбросы или надвиги по контакту таких зон с противоположно направ
ленными вертикальными движениями, т. е. включается тот механизм об
разования пар изостатических аномалий противоположного знака, кото
рый мы уже рассмотрели.

Такой анализ парных зон аномалий с амплитудой 40— 100 мгл позво
ляет (в особенности в тех случаях, когда отрицательные аномалии со
храняются в депрессиях, несмотря на заполнение их позднекайнозойски
ми осадочными отложениями) обнаружить действие тангенциального 
сжатия в земной коре не только в молодых складчатых поясах и областях 
тектонической активизации, но и далеко от них на платформах. Сопря
женные зоны положительных и отрицательных аномалий на Индийской 
платформе, параллельные Предгималайскому прогибу, именно так были 
истолкованы Э. Гленни. На территории СССР они известны у северного и 
южного склонов Большого Кавказа, у северного склона Малого Кавказа 
(в его восточной части), у южного берега Крыма, у северного склона 
Карпат, у южного склона Большого Балхана, у северного склона Алай
ского хребта и южного склона Тянь-Шаня по обе стороны. Ферганской 
котловины, у западного склона Южного и Северного Урала и восточного 
склона Северного Урала, на границе Украинского щита и Приднепров
ской низменности, у восточного склона Тимана, у западного и южного 
склонов Верхоянского хребта, между Западно-Сахалинским хребтом и 
Татарским проливом, у восточного склона Срединного хребта Камчатки 
и у побережья Корякского хребта. Во всех этих случаях наблюдаются 
высокие значения градиента изостатических аномалий между зонами 
противоположного знака, которые испытывают антиизостатические вер
тикальные перемещения, т. е. тектонические деформации, нарушающие 
равновесие [4, 5]. Основной причиной таких деформаций является го
ризонтальное сжатие земной коры.

Такой же механизм приводит к образованию краевых валов в пери
ферических частях океана. Эти валы протягиваются вблизи глубоковод
ных желобов на той их стороне, которая противоположна островным ду
гам. Они характеризуются положительными аномалиями в свободном 
воздухе и в изостатической редукции. Их морфология и гравитационная 
характеристика объясняются как результат квазиупругого изгиба океа
нической плиты под действием горизонтального сжатия [34].

Общая картина напряженного состояния земной коры обширных ре
гионов выясняется путем сопоставления геологических данных о поздне



кайнозойских (неотектонических) деформациях и смещениях на разры
вах, результатов непосредственных измерений напряженного состояния 
в массивах торных пород и в скважинах и анализа геофизических дан- 
пых по изостатическим аномалиям силы тяжести и по механизмам сме
щения в очагах землетрясений {8,30,36]. Особенности сейсмических волн, 
распространяющихся из очага землетрясений, позволяют определить 
ориентировку трех взаимно перпендикулярных осей эллипсоида напря
жений. Считается, что если ось наибольшего сжатия а4 и средняя ось а2 
близки к горизонтальному положению, а ось наименьшего сжатия а3 — 
к вертикальному, то смещение представляет собой взброс или надвиг, 
обычно с некоторой сдвиговой компонентой. Это указывает на преобла
дание горизонтального сжатия. Если углы менее 45° с горизонтальной 
плоскостью образуют оси а2 и а3, то мы имеем сброс и обстановку растя
жения. Если же положение, близкое к горизонтальному, занимают оси 
Ct и а3, то смещение в очаге относится к категории сдвиговых дисло
каций.

Условность такой интерпретации данных видна из того, что факти
чески изучается фиктивный тензор, который соответствует разности меж
ду  двумя тензорами, характеризующими напряженное состояние твер
дой среды в очаге в начальный и конечный моменты того времени, в те
чение которого там происходило смещение по разрыву. Поскольку при 
этом освобождается только часть упругой энергии, находившейся в оча
ге, такой подход дает очень приблизительную характеристику напря
женного состояния. Нередко она оказывается довольно противоречивой 
при сравнении механизмов нескольких землетрясений, происходивших 
последовательно в одном и том же очаге или районе.

По совокупности геологических и геофизических данных и результа
там натурных измерений общая характеристика напряженного состоя
ния, земной коры по разным регионам представляется в следующем виде. 
Почти на всей территории Северо-Американской платформы, от нижне
го течения р. Миссисипи на юге до островов Полярного архипелага Ка
нады, наблюдается горизонтальное сжатие в направлении ЮЗ—СВ или 
ЗЮ З—ВСВ. Ось наибольшего сжатия имеет ориентировку ЮВ—СЗ в 
Аппалачах и на плато Колорадо и почти меридиональную, под утлом 
40° по отношению к линии сдвига Сан-Андреас, в западной и северо-за
падной части США. Субгоризонтальные растягивающие напряжения от
мечены в грабенах Провинции Хребтов и Бассейнов (при ЮВ—СЗ 
ориентировке оси растяжения или наименьшего сжатия) и в поясе 
сбросов, окаймляющих с севера впадину Мексиканского залива [58, 
94,98].

Специальные исследования показали, что жесткость Северо-Амери
канского кратона достаточна для того, чтобы горизонтальные сжимаю
щие напряжения передавались в нем от одного края до другого [93].

Интенсивное сжатие вкрест простирания Альп и растяжение наис
кось и поперек Рейнского грабена, горизонтальное сжатие (главным об
разом в направлении ЮВ — СЗ) на большей части территории Франции 
и ФРГ выявлено в Западной Европе по результатам измерения напря
жений у поверхности и на глубине, по сейсмологическим данным и из 
анализа неотектоники. Обобщения и выводы о важнейшей роли субго
ризонтальных сжимающих напряжений при новейших деформациях зем
ной коры Западной Европы были сделаны Н. Павони, А. Шейдеггером, 
Г. Грейнером, К. Фруадево и др. [84].

Измерения напряженного состояния в рудниках на Восточно-Евро
пейской платформе показали, что в северной и западной части Балтий
ского щита доминирует горизонтальное сжатие с северо-западной ориен
тировкой, которая варьирует от почти широтной до почти меридиональ
ной [29, 61, 62, 69]. На остальной части платформы напряжения разных 
направлений, по-видимому, мало различаются по величине. О наличии 
горизонтального сжатия здесь говорят нарушения изостазии в районе 
Тимана и среднего течения Днепра.

По измерениям в глубоких рудниках Среднего и Южного Урала бы



ло установлено интенсивное субширотное сжатие, ориентированное пер
пендикулярно к (простиранию хребта [2]. Это согласуется с выводами, 
которые можно сделать из анализа упомянутых выше изостатических 
аномалий на западном и восточном склонах Урала. Такая же согласо
ванность имеет место между гравиметрическими данными и результата
ми натурных измерений напряженного состояния в рудниках Средней 
Азии [1].

В Центральной и Восточной Азии выясняется, главным образом из 
айализа неотектоники, механизмов смещения в очагах землетрясений и 
определения напряженного состояния в скважинах по методу гидрораз
рыва, сложная картина распределения областей с преобладанием сжа
тия, растяжения и сдвига [31,55,71,76]. Сжатие с субгоризонтальной се
веро-восточной или меридиональной ориентировкой наибольших напря
жений доминирует в районе Кавказа, Алтая, Тянь-Шаня, Куньлуня и 
Гималаев. В грабенах Байкальской зоны и Северного Китая преобладает 
растяжение, ориентированное главным образом в северо-западном и суб
широтном направлениях [27, 97]. На Индийской платформе, судя по 
сейсмотектоническим данным, ориентировке зон изостатических анома
лий и измерениям напряженного состояния в глубоком руднике Колар, 
доминирует сжатие с северо-западной ориентировкой, которая прибли
жается к меридиональной вблизи Гималаев [87].

В Японии сейсмологические и геологические данные и результаты не
многочисленных измерений в рудниках показывают отчетливую картину 
интенсивного сжатия, ориентированного вкрест простирания складча
тых структур [55, 56, 60]. Это подтверждается и результатами геодези
ческих измерений. Реперы, поставленные у восточного и западного по
бережья о-ва Хонсю, сближаются со скоростью в несколько сантиметров 
в год. По-видимому, аналогичная картина ориентировки напряжений, из
вестная в сейсмофокальной зоне Курильской островной дуги, характе
ризует складчатый пояс дальневосточных районов СССР.

По смещениям в очагах землетрясений, происходивших в различных 
частях Бразилии, установлена северо-западная ориентировка горизон
тальных сжимающих напряжений в коре Южно-Американской платфор
мы и под нею [49, 75]. В Кордильерах северной части материка домини
рует сжатие, ориентированное в широтном направлении.

Сейсмологические данные показывают, что не только активные ок
раины литосферных плит, где происходит субдукция, но и внутренние 
части этих плит, расположенные в океанах, охвачены сжимающими гори
зонтальными напряжениями. Это характерно для областей Тихого, 
Атлантического и Индийского океанов, находящихся далеко от островных 
дуг и за пределами рифтовых зон [80, 83]. Недавно были выполнены 
измерения напряженного состояния в базальтовом слое коры Тихого 
океана, в скважинах, пробуренных к югу от Коста-Рики (на плите Наска) 
и западнее Восточно-Тихоокеанского поднятия (на Тихоокеанской плите). 
Они показали субгоризонтальное сжатие в направлении ЮВ — СЗ, со
гласное с той ориентировкой, на которую указывает анализ механизмов 
смещения в очагах землетрясений этого региона [79].

Резюмируя данные, касающиеся механизма дрейфа материков и ли
тосферных плит, Р. Гирдлер подчеркнул, что «все, без исключения, оп
ределения напряженного состояния внутри литосферных плит указывают 
на сжатие.... Напряженное состояние может быть определено по измере
ниям in situ и при изучении недавно деформированных геологических 
структур. Все такие исследования показывают, что в стороне от краев 
плит доминируют сжимающие напряжения. Эти горизонтальные сжимаю
щие напряжения, может быть, передаются внутри литосферы или отра
жают более глубокие процессы в мантии, воздействующие на плиты. Они 
позволяют исключить некоторые гипотезы. Так, например, неправдопо
добно, чтобы плиты перемещались под действием силы тяжести, затяги
вающей их вниз в зонах субдукций. В этом случае некоторые плиты 
должны были бы испытывать растяжение. Представляется более прав
доподобным, что литосферные плиты проталкиваются, продвигаются



вперед вследствие инъекции материала в зонах океанических хребтов» 
174, с. 13, 16].

В то время как сжимающие горизонтальные напряжения распростра
нены очень широко на материках и на дне океанов, растяжение в направ
лении, приблизительно перпендикулярном к простиранию рифтов и гра
бенов, локализовано, судя по сейсмологическим данным, в узких зонах 
у оси этих структур. Нередко эти зоны выражены морфологически в виде 
рифтовой депрессии шириной в несколько километров, вложенной в бо
лее широкую рифтогенную структуру (Байкал, Красное море). Растя
жение характерно для смещений в очагах землетрясений, .происходящих 
в Байкальской рифтовой зоне, в рифтовой системе Восточной Африки, в 
узких впадинах Провинции Хребтов и Бассейнов на западе США, в гра
бенах Северного Китая и в осевых зонах срединно-океанических хребтов. 
В центральном грабене Исландии и зоне рифтов Восточной Африки про
цесс раздвижения блоков земной коры подтвержден геодезическими из
мерениями.

Считалось, что в срединных океанических хребтах растяжение сме
няется сжатием у изохроны 20 млн лет, т. е. охватывает осевую зону ши
риной в несколько сот километров [6]. Однако новейшие исследования 
показали, что это неверно. Такая смена характера напряжений происхо
дит гораздо ближе к оси хребта. Ширина зоны, в которой доминирует 
растяжение, в ряде случаев не превышает нескольких километров [95]. 
Очаги землетрясений располагаются здесь на небольшой глубине (2— 
8 км от уровня дна океана) и связаны, по-видимому, с внедрением интру
зивных магматических тел [70].

По измерениям, сделанным in situ в базальтах и других массивных 
породах Исландии, растяжение в горизонтальном направлении было об
наружено только в узкой зоне в северной части центрального грабена. 
Сейсмическая активность, указывающая на растяжение, была зарегис
трирована здесь в пределах полосы меридионального направления ши
риной 2,5 км. К западу и востоку от нее обнаружены сжимающие на
пряжения, ориентированные перпендикулярно к. зияющим трещинам, 
связанным с процессом спрединга. Как к западу, так и к востоку от 
центрального грабена в' прибрежных районах Исландии натурные из
мерения показывают субгоризонтальное сжатие, местами весьма интен
сивное (ая+ а у« 200 кгс/см2) [61 ,86].

Формирование надвигов и пологих сбросов в краевых частях Байкаль
ской рифтовой зоны, происходившее в кайнозое одновременно с углубле
нием рифтов, подтверждается геологическими данными [40]. На северо- 
восточном фланге рифтовой зоны наблюдаются землетрясения, в очагах 
которых сжатие ориентировано горизонтально при вертикальном распо
ложении оси растяжений [27]. Всего лишь в 170 км к северу от Байкаль
ской зоны рифтов, в рудниках на р. Мама, наблюдается интенсивное сжа
тие [19].

Процессы растяжения коры проявляются также в формировании впа
дин с корой океанического типа (Японское море, Филиппинский бассейн, 
море Банда в Индонезии, Тирренское море, море Альборан, южная часть 
Эгейского моря), реже — материкового типа (Венгерская низменность), 
расположенных в тылу островных дуг и складчатых поясов. Для них ха
рактерна пониженная скорость сейсмических волн (Vp =  7 ,4— 7,9 км/с) 
и соответственно пониженная плотность в верхнем слое мантии и резко 
выраженные положительные аномалии силы тяжести (от 50 до 150 мгл) 
в изостатической редукции. Стало быть, как это ни парадоксально на 
первый взгляд, кора здесь приподнята на 500— 1000 м выше того уровня, 
который соответствует равновесию. По расположению магнитных ано
малий в Японском море и Филиппинском бассейне удается наметить оси 
спрединга.

В качестве вероятной причины раздвигания блоков земной коры и 
расширения площади всех этих впадин указывалось выдавливание вверх 
наиболее пластичных масс «аномальной» мантии в виде протрузий, 
мантийных диапиров и инъекций мантийного материала в зонах спре-



динга [15, 32]. Такое выдавливание может происходить вследствие тек
тонического сжатия, возникающего на глубине, в подкоровых слоях, при 
сближении материковых глыб или пододвигании океанических литосфер
ных плит под формирующуюся «тыловую» впадину. Вряд ли какой-ни
будь иной механизм может объяснить факт поднятия этих областей рас
тяжения земной коры на уровень, не соответствующий изостатическому 
равновесию.

Таким образом, напряженное состояние, характеризующееся растя
жением земной коры, охватывает сейчас только узкие зоны в рифтах, 
грабенах и тыловых или окраинных бассейнах складчатых поясов. Об
щая площадь этих зон, вероятно, не превышает 5— 10 млн км2, т. е. 1 — 
2% поверхности земного шара. По-видимому, в основном они связаны с 
расклинивающим эффектом при внедрении мантийного материала — да
ек и интрузий базальтового состава, протрузий «аномальной» мантии 
ультраосновного состава и пр. [19].

Ограниченный объем статьи не оставляет места для сколько-нибудь 
подробной характеристики напряженного состояния в тех зонах, где не 
только ось наибольшего сжатия аь но и ось растяжения или наимень
шего сжатия (т3 занимает положение, близкое к горизонтальному. Такие 
зоны возникают там, где соприкасаются провинции с различной преоб
ладающей ориентировкой или различным наклоном осей деформации, 
например на границе областей сжатия и растяжения в Центральной и 
Восточной Азии [76]. В подобной ситуации образуются право- и лево
сторонние сдвиги, трансформные разломы. Общая площадь сдвиговых 
зон, вероятно, также не превышает 2% поверхности земной коры.

Н О В А Я  Г Е О Д И Н А М И Ч Е С К А Я  М О Д Е Л Ь

Как было показано в начале статьи, распределение геостатического 
давления в мантии до глубины 200 км и наличие в ней жестких, моно
литных корней кратонов не согласуются >с известными моделями кон
векции [6, 32, 74]. Так же как и течение материала мантии, горизон
тальное сжатие коры в таких моделях, основанных йа неравномерном 
тепловом расширении или гравитационной дифференциации мантийно
го вещества, обусловлено разностью давлений (Др = р 2—pi) на уровен- 
ных поверхностях. Подсчеты горизонтальных сжимающих напряжений, 
действующих в таких моделях в коре, показывают, что на достаточном 
удалении от срединно-океанических хребтов или других возвышенно
стей они не могут превышать нескольких десятков кгс/см2. Из инженер
но-геологических расчетов и результатов моделирования напряжений, 
возникающих под действием веса горных пород вблизи возвышенно
стей, известно, что горизонтальное сжатие быстро сходит на нет с уда
лением от них и становится пренебрежимо малым уже на расстоянии, 
равном 50— 100% ширины основания данной возвышенности.

Между тем, как мы видели, интенсивное сжатие, в десятки раз пре
вышающее те напряжения, которые соответствуют весу пород, нередко 
обнаруживается на равнинной местности (рудники Швеции, Финлян
дии, каменоломни Канады) вблизи земной поверхности, на глубине до 
10—20 м. Сопоставление этих фактов с данными о скорости релакса
ции упругих напряжений приводит некоторых геофизиков к выводу, что 
такие «избыточные» напряжения возбуждаются какими-то «чрезвы
чайно мощными современными воздействиями, природа которых совер
шенно непонятна» [37, с. 60].

В конвекционных моделях сжатие коры должно было бы наблю
даться в тех областях, которые примыкают к зонам стока материала, 
а растяжение— примерно на такой же площади (около 50% поверхно
сти земной коры) вблизи зон восходящих подкоровых течений. Факти
чески же, как мы видели, напряженное состояние сжатия земной коры 
охватывает, по-видимому, 95% поверхности ее консолидированных сло
ев, а растяжение — только 1—2%.

Существующие модели, в которых раздвигание блоков земной коры 
связывается с существованием возвышенностей — срединных хребтов



в океане, непригодны для ранних стадий спрединга. Так, например, 
в Красном море, в море Баффина и проливе Дейвиса между Северной 
Америкой и Гренландией раздвигание на ширину 150—800 км привело 
к образованию впадин без каких-либо признаков хотя бы эмбриональ- 
вого срединного хребта. Раздвиги, расчленившие в начале мезозоя 
Гондвану и Лавразию на ряд отдельных материковых глыб, представ
ляли собой сеть срединно-континентальных рифтов, а не срединно-океа
нических хребтов. С учетом новых данных о жестких корнях кратонов 
лриходится представлять себе этот процесс как возникновение узких 
зон, ограниченных вертикальными разломами, уходящими на 300— 
400 км и глубь Земли. Эти «щели» постепенно расширялись по мере 
нагнетания в них более пластичного низкоскоростного материала. Мы 
уже упоминали о признаках такого процесса под Байкалом, просле
женных на 2150 км в глубину [20].

В мезозое и кайнозое поверхность Земли разделялась на три обла
сти мегаспрединга — расползания блоков земной коры от центра каж
дой такой области к ее периферии. Это Гондванская, Лавразиатская и 
Тихоокеанская области мегаспрединга [15, 39]. Площадь Гондванской 
области, в пределах которой за это время образовались Индийский и 
часть Атлантического океана, возросла в 4 раза, тогда как площадь 
Тихоокеанской области заметно сократилась в связи с субдукцией оке
анской коры у ее краев.

Между областями мегаспрединга протягиваются мезо-кайнозойские 
геосинклинально-складчатые пояса. Здесь наблюдается скучивание, на
громождение коровых масс и происходит погружение колоссальных 
объемов вещества верхней мантии. Так, например, в зоне Тетиса между 
такими «таранами», как уходившие вниз на глубину до 300—400 км 
жесткие корни Индийской платформы и материка Северной Евразии, 
при их сближении на 3500 км, сопровождавшемся образованием Гима
лаев, было втиснуто в глубь Земли около 5 млрд км3 материала верх
ней мантии. Судя по связи положительных аномалий AgF с современ
ными геосинклинальными зонами, это происходило в результате нагро
мождения избыточных масс.

Все эти факты трудно объяснить в рамках известных теорий тепло
вой конвекции или конвекции, основанной на гравитационной диффе
ренциации мантийного вещества, которую рассматривали Р. Ван-Бем- 
мелен и Э. Краус. В качестве альтернативы этим теориям предлагается 
новая геодинамическая модель, в которой реализован синтез мобилиз- 
ма и пульсационной геотектонической гипотезы В. Бухера и В. А. Об
ручева с привлечением контракционного механизма для того, чтобы 
объяснить наблюдаемое сжатие земной коры и складчатость [17, 18]. 
Помимо перераспределения вещества по плотности в гравитационном 
поле Земли, которое составляет основу моделей конвекции и гравита
ционной дифференциации, на первый план в этой модели выдвигается 
знакопеременное изменение радиуса Земли и перераспределение масс 
по реологическим свойствам— выдавливание наиболее пластичного 
(вследствие повышенной температуры и химизма) материала снизу 
вверх при ее сжатии. Одновременно такой материал и наиболее легкий 
благодаря тепловому расширению.

Как видно из количественного сопоставления величины напряжений 
и сил, действующих при различных геодинамических процессах [6, 11], 
для объяснения наблюдаемого напряженного состояния земной коры 
непригодны никакие предлагавшиеся механизмы, кроме контракцион- 
ного. Значение контракционного сжатия для образования складчатых 
гор подчеркивают Г. Джеффрис [63] и Р. Литтлтон, опираясь на аст
рономические данные. Известно, что за вычетом приливного замедле
ния вращения Земля испытывает в течение последних 3 тыс. лет соб
ственное ускорение вращения, которое соответствует уменьшению ра
диуса Земли R на 0,5 мм в год [21, 72]. Сокращение R сопровождается 
освобождением потенциальной энергии U по мере приближения внеш
них слоев к центру планеты. Подсчеты показывают, что если при таком 2
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перемещении корового слоя вся потенциальная энергия была израсхо
дована на его упругое сжатие (U = PAV, где Р — сжимающее напря
жение, AV— изменение объема слоя в связи с сокращением земной по
верхности S ), то горизонтальные сжимающие напряжения составили 
бы (6—9)*105 кгс/см2 [23]. В действительности почти вся эта энергия 
расходуется на сжатие более глубоких слоев, но даже 0,5% ее доста
точно для того, чтобы объяснить наблюдаемые высокие значения гори
зонтальных сжимающих напряжений в земной коре.

Однако ясно, что один контракционный механизм недостаточен для 
объяснения структуры земной коры. Помимо структур сжатия в ней не 
менее широко распространены структуры, сформированные в результа
те ее раскола, растяжения и нарастания новой базальтовой коры в риф
тах, грабенах и океанических впадинах. Следовательно, геодинамиче- 
ская модель должна учитывать как контракцию, сокращение Земли, 
так и ее расширение, т. е. опираться на принципы пульсационной гипо
тезы [33, 52]. В этой гипотезе предполагается, что при чередовании 
фаз сжатия и расширения Земли эффекты сжатия (складчатость, над
виги, поддвиги с сокращением поверхности коры) суммируются в одних 
зонах, а эффекты расширения — в других, где поверхность Земли воз
растает по мере роста площади рифтогенных структур. Ясно, что при 
этом промежуточные блоки должны дрейфовать от зон растяжения к 
зонам сжатия. Таким образом, в пульсационную геодинамическую мо
дель автоматически включается принцип мобилизма [16, 17, 26].

Независимо от этих геологических гипотез идея о том, что происхо
дят знакопеременные изменения радиуса Земли, была высказана 
Н. Стойко [89], Г. Беньофом и Р. Дикке в связи с изучением неравно
мерности вращения Земли (так называемых декадных вариаций, имею
щих период около 10—20 лет) и глобальной неравномерности в коли
честве и энергии Е8 землетрясений. Г. Беньоф в 1955 г. построил кри
вую, которая показывает квазипериодические вариации Ев, и заметил 
корреляцию между Е3 и угловой скоростью вращения Земли вокруг 
своей оси со. Он отметил, что «трудно представить себе, каким должен 
быть механизм, который обеспечивал бы глобальное торможение и ос
вобождение подвижек по разломам в соответствии с приведенной кри
вой. Возможно, этот механизм связан с изменениями радиуса Земли, 
чем предположительно объясняют наблюдаемые изменения периода 
вращения Земли» [51, с. 71].

Известный американский физик Р. Дикке в 1964 г. связал измене
ния со, У? и уровня сейсмичности с флуктуациями величины гравитаци
онной постоянной G. Возможность таких флуктуаций следует из его 
теории тяготения.

Р. Дикке исследовал корреляцию между продолжительностью суток 
и числом землетрясений и пришел к выводу, что вариации скорости 
вращения Земли и Луны и «вариации частоты землетрясений вызваны 
одной и той же причиной — флуктуациями величины гравитационной 
постоянной... При уменьшении G Земля расширяется. Мы пришли к 
заключению, что изменения G должны весьма заметно сказываться на 
частоте землетрясений» [13, с. 403, 407, 409].

Декадные изменения угловой скорости вращения со хорошо изучены 
на протяжении 160 лет [47, 77] (рис. 4). Они так называются потому, 
что меняют свой знак через каждые 10—20 лет. При этом возрастание 
или уменьшение со происходит в 10— 100 раз быстрее, чем возрастание 
со при вышеуказанном вековом процессе. Оно сопровождается очень 
большим изменением кинетической энергии вращения Земли Е = 
=  l/2Qco (Q =  Jсо — момент количества движения, /  =  0,33 M R 2 — момент 
инерции, М — масса Земли). Так, с 1874 по 1902 г. энергия Е уменьши
лась на 2• 1029 эрг, а с 1902 по 1936 г. возросла на 1029 эрг. Таким обра
зом, в среднем за каждый год изменения энергии АЕ составляли от 30 
до 52% того количества энергии (1028 эрг), которое за год Земля теря
ет. в геотермическом потоке и получает благодаря распаду радиоактив
ных элементов в ее недрах. В 1894— 1899 гг. значения АЕ достигали



100— 173% этой величины. Они превосходят в сотни раз суммарную го
довую энергию всех: землетрясений, которая составляет в среднем око
ло 5-1024 эрг, варьирует в 40 раз и'достигает в отдельные годы 102в эрг 
[ 66].

Известна корреляция изменений со не только с сейсмичностью, но 
также с напряженностью и общей энергией магнитного поля Земли, 
скоростью так называемого западного дрейфа магнитного поля, т. е.

Рис. 4. Вариации скорости вращения 
Земли вокруг своей оси (Асо/со) за 
1810—1980 гг., амплитуды чэндлеров- 
ских колебаний полюса (0".04 =  
=  123,4 см), суммарной энергии зем
летрясений Es (эрг) и суммарного 
сейсмического момента М0 (дин-см) 
за год, выровненных по пятилетним 

интервалам
Вверху слева и справа указаны рас
считанные по вариациям скорости 
вращения Земли со изменения поверх
ности Земли (AS, км2) и изменения 

ее радиуса (А/?, см)

проскальзывания оболочки по магнитному ядру Земли [68], ампли
тудой и периодом чэндлеровых колебаний полюса [81]. Возможные 
механизмы, которые соответствуют этим корреляциям, рассматрива
лись нами в других статьях [16, 39]. Так же как Н. Стойко и Ф. Пресс, 
мы приходим к выводу, что весь комплекс этих явлений имеет общую 
причину. Но он связан, по-видимому, не с процессами в атмосфере или 
магнитосфере, а с иными глобальными процессами, охватывающими не 
только кору и верхнюю мантию, но и ядро Земли, где формируется ее 
магнитное поле. Скорее всего эта причина кроется в тех флуктуациях 
величины гравитационной постоянной, о которых писал Р. Дикке.

Хотя постулат о сокращении поверхности Земли S =  4nR2 лежит в 
основе контракционных гипотез, объясняющих структуру складчатых зон, 
а постулат об увеличении S — в основе гипотез расширяющейся Земли, 
предложенных для объяснения спрединга коры в океанах, до сих пор 
почти не рассматривались следствия таких знакопеременных изменений 
S и /?, которые соответствуют декадным вариациям скорости вращения 
Земли O)=(4nQ /0 ,33M )S-1. Поскольку момент количества движения Q 
и массу Земли М можно считать постоянными величинами для небольших 
интервалов времени, мы имеем Sco =  const, т. е. изменения площади зем
ной коры обратно пропорциональны изменениям скорости вращения 
Земли.

Это дает возможность количественной проверки предлагаемого ва
рианта пульсационной геотектонической гипотезы. В нем в качестве 
основного фактора геодинамических процессов рассматриваются мик
ропульсации, т. е. изменения радиуса Земли, на которые указывают 
наблюдаемые вариации скорости ее вращения со. Как видно на рис. 4, 
предполагаемые изменения радиуса Земли, рассчитанные по вариациям 
со и 7, достигали 25 см за 28 лет (с 1874 по 1902 г.) Максимумы суммар
ной энергии землетрясений Е приходятся в такой модели на те годы, 
когда расширение Земли сменялось сжатием (1815— 1820, 1840— 1850,
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-1875— 1880, 1990— 1910, 1940— 1945 гг.) Они связаны в основном с под
вижками литосферных плит на поверхностях субдукции.

Количественная проверка нашего варианта пульсационной гипотезы 
возможна путем сравнения данных о вариациях со с имеющимися оцен
ками скорости нарастания площади земной коры в зонах спрединга. 
Поскольку для рассматриваемых промежутков времени Sco =  const, мы 

.можем за 1820— 1980 гг. просуммировать все приращения поверхности 
земной коры S, соответствовавшие фазам уменьшения скорости враще
ния со и увеличения радиуса Земли. Они составили AS =  10 км2 в 1820— 
1827 гг., 17 км2 в 1929— 1845, 2 км2 в 1856— 1858, 7 км2 в 1860— 1864, 
27 км2 в 1870— 1881, 29 км2 в 1886—1901, 2 км2 в 1906— 1909, 2 км2 в 
1911— 1914, 9 км2 в 1932— 1942 и 13 км2 в 1954— 1973 гг., а всего 
118 км2, т. е. в среднем за 160 лет 0,74 км2 в год. Кривая более сгла
женная [77], чем использованная нами кривая, заимствованная из ра
бот А. Стойко и Д. Л. Андерсона, приводит к оценке 0,7 км2/год. В ин
тервале 1865— 1901 гг. темп нарастания S составил 56 км2 за 37 лет, 
т. е. 1,5 км2/год.

Нетрудно убедиться, что эти значения того же порядка, что и ско
рость спрединга, т. е. нарастания поверхности коры в океанах. Она сос
тавляла, по И. Штейнеру и Л. А. Савостину, 1,2 км2/год в середине ме
лового. периода, 1,8—4 к м 2/г о д ,в  конце мела и палеоцене, 2,2 км2/год 
в эоцене, 1,8 км2/год в олигоцене и около 3 км2/год за последние 
10 млн лет. Аналогичным методом по изменениям скорости вращения 
Земли со можно грубо определить скорость горизонтального перемеще
ния литосферных плит У =  2,6 см/год [18]. Это величина того же по
рядка, что и скорость перемещения материков по палеомагнитным дан
ным [57] или смещения блоков земной коры по современным сдвигам 
и надвигам, известная и̂з геодезических измерений (1— 10 см/год).

По-видимому, в фазы расширения Земли сжатие земной коры в 
рифтовых зонах несколько уменьшается. Здесь происходит раздвиже- 
ние их бортов и внедрение тех дериватов мантии, из которых формиру
ется океаническая кора. Так образуются характерные комплексы, сос
тоящие из почти вертикальных даек. «В наиболее типичном виде комп
лекс параллельных даек — это дайка в дайке... Это свидетельствует о 
непрерывном, пульсирующем раскрытии одной и той же трещины» [43, 
с. 66]. В связи с небольшим ослаблением сжимающих напряжений в 
рифтовых зонах под ними на более глубоких уровнях также происходит 
перемещение, выдавливание снизу вверх наиболее нагретого и пластич
ного, наименее плотного материала в пределах самой мантии Земли.

В следующую затем фазу сжатия этот материал уже не перемещает
ся обратно вниз. В результате поверхность земной коры S оказывается 
несколько большей, чем та величина S =  4jt/?2, которая соответствует 
уменьшившимся размерам радиуса Земли R. Этот избыток поверхности 
компенсируется путем проталкивания краев литосферных плит в зонах 
субдукции. Поэтому здесь происходят землетрясения. Так объясняется 
корреляция их суммарной энергии Еа с нарастанием со и уменьшени
ем R.

Даже не очень толстая ( < 5 0  км), слабо охлажденная литосфера, 
недавно образовавшаяся в океанах, по-видимому, реагирует на частые, 
повторяющиеся через 10'—20 лет, импульсы сжатия как достаточно 
жесткое тело, способное передавать тангенциальные напряжения очень 
далеко. Известно, что реологические параметры твердых тел сильно 
зависят от времени приложения сил. Поэтому уже на небольшом рас
стоянии от рифтов в океанической коре доминируют, как мы видели, 
такие горизонтальные сжимающие напряжения, как и на материках. 
Основной механизм геодинамики, вероятно, работает в коре и в самых 
верхних слоях мантии. На это указывает тот факт, что почти вся энер
гия землетрясений на земном шаре освобождается на глубине от 10 до 
40 км.

Таким образом, по нашим представлениям, кратоны вместе с их 
корнями, уходящими на 300—400 км в глубину, и с зональными при



стройками, которые состоят главным образом из палеозойских склад
чатых поясов и платформ, дрейфуют под действием горизонтальных 
напряжений, вызванных знакопеременным изменением размеров Зем
ли. Их продвижение в сторону геосинклинальных поясов, ярко выра
женное, например, в дрейфе гондванских материковых глыб, облегча
ется тем, что в процессе субдукции океанической коры и надвигания на 
нее материкового массива происходит гравитационная дифференциа
ция вещества в самой мантии. Положительные аномалии силы тяжести 
д gF в геосинклинально-складчатых поясах указывают на избыточное 
геостатическое давление в мантии, скучивание коровых масс. Матери
ал мантии здесь погружается вниз. Одновременно базальтовая и анде
зитовая магмы, выплавленные из него, и гранитная магма, выплавлен
ная из той океанической коры, которая была затянута в зоны субдук
ции, выдавливаются наверх. Эти выплавки образуют или наращивают 
гранитный слой континента.

Вследствие непрерывности сплошной среды (мантии) дрейф мате
риков оказывается механическим следствием крупномасштабной псев
доконвекции, т. е. вынужденной конвекции. Она существенно отлича
ется от тех простых конвекционных моделей, которые разрабатывались 
до сих пор для обоснования механизма тектоники литосферных плит.
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НЕОТЕКТОНИКА И СОВРЕМЕННЫЕ ТЕКТОНИЧЕСКИЕ
КОНЦЕПЦИИ

Неотектонические данные свидетельствуют о преобладании горизон
тальных смещений в земной коре; о тектоническом расслоении литосферы 
на пластины и блоки с разным стилем нарушений, разделенные зонами вы
сокоградиентных движений; о деформируемости литосферы в широких 
подвижных поясах. Согласно этим данным, источником деформаций земной 
коры являются движения в, мантии, которые отражаются в верхней части 
коры опосредованно и не полностью и направлены в целом от океанических 
рифтовых систем и континентам, представляющим областями скучивания 
литосферы. В результате таких движений на активных окраинах и внутри 
континентов образуются орогенические пояса с дифференцированными по 
глубинам тектоническими деформациями и нарушениями и преобладающи

ми сдвиговыми смещениями в верхнекоровом слое.

ВВЕДЕНИЕ

Важная роль неотектоники в современной геологической науке оп
ределяется двумя обстоятельствами. Во-первых, проявления на земной 
поверхности тектонических движений новейшего (неоген-четвертичного) 
этапа и особенно его последней стадии — голоцена могут быть изуче
ны, измерены и датированы гораздо точнее, чем подобные проявления 
геологического прошлого, и в отличие от них не искажены последую
щими процессами. Во-вторых, сейсмичность и геофизические поля 
позволяют сопоставить неотектонику земной поверхности с современ
ным строением и преобразованием недр и построить объемную модель 
тектонического развития литосферы. Поэтому неотектоника служит 
экспериментальной базой для создания и проверки многих положений 
современных тектонических концепций.

Сейсмологические и неотектонические данные о глубинном строении,, 
о кинематике активных зон, а также палеомагнитная характеристика 
и корреляция разрезов новейших отложений сыграли важную роль в 
становлении концепции тектоники литосферных плит, занявшей веду
щее место в современной геологической науке. Основные положения 
тектоники плит сформулировали в 1965— 1970 годах Дж. Уилсон, 
В. Морган, Кс. Ле Пишон, Дж. Дьюи и Дж. Берд, У. Диккинсон, 
Б. А. Айзекс и др. [16]. Они опирались на представления о дрейфе кон
тинентов и связи с ним деформаций земной коры, развивавшиеся 
Ф. Тейлором, А. Вегенером, Э. Арганом, А. Холмсом и дополненные 
выводами Г. Хесса и Р. Дица о спрединге — разрастании океанической 
коры в рифтовых зонах срединно-океанических хребтов и ее субдук- 
ции — поглощении в областях островных дуг и активных континен
тальных окраин. Решающим доказательством спрединга явилась интер
претация Ф. Вайном и Д. Мэтьюзом полосовых магнитных аномалий в. 
океанах.

Согласно концепции тектоники плит, литосфера, охватывающая как: 
земную кору, так и верхи мантии, состоит из нескольких жестких неде- 
формируемых плит, которые движутся по верхнемантийному слою по
ниженной вязкости — астеносфере, раздвигаясь в одних местах и сбли
жаясь в других. В зонах раздвигания происходит наращивание лито
сферы, и в частности океанической коры, а в зонах сближения плит 
одна из них пододвигается под другую и погружается в мантию, что 
сопровождается деформацией краев плит, их магматическим и метамор
фическим преобразованием, приводящими к формированию складчато-



то пояса. Кровля погружающейся плиты отмечается глубинной сейс- 
мофокальной зоной, с расположением и наклоном которой связано за
кономерное изменение состава и металлогенической специализации из
вергаемых пород вкрест простирания островной дуги или активной кон
тинентальной окраины, а также формирование парных — низкотемпе
ратурного высокобарического и высокотемпературного метаморфических 
поясов. Движение плит отражает конвекцию мантийного или по крайней 
мере верхнемантийного вещества Земли.

Таким образом, концепция тектоники плит сложилась в целостное 
учение, ©объясняющее с единых позиций большое количество известных 
•фактов и, что особенно важно, сплотившее усилия геологов, геофизи
ков, геохимиков и петрологов для решения общих задач, заметно по
высив тем самым эффективность их исследований.

Вместе с тем за 15—20 лет, истекшие со времени, когда были сфор
мулированы основные положения тектоники литосферных плит, поя
вились новые факты, заставляющие изменить или дополнить некоторые 
из этих положений. В предлагаемой статье они рассматриваются в со
поставлении с неотектоническими данными. Одно из таких положе
ний — вертикальная однородность плит в отношении латеральных пе
ремещений и деформаций.

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ РАССЛОЕННОСТЬ ЛИТОСФЕРЫ

Еще в 1967 г., т. е. одновременно со становлением концепции текто
ники плит, А. В. Пейве показал возможность дифференцированных ла
теральных перемещений отдельных слоев литосферы — ее тектониче
скую расслоенность [18]. Развивая это представление, А. В. Пейве пи
сал: «Можно сделать заключение, что материал отдельных частей тек- 
тоносферы в латеральном направлении перемещается дифференциро
ванно, т. е. с разной скоростью. И если считать, чго главной зоной тек
тонического течения и перемещения материала является астеносфер- 
ный слой верхней мантии, то не с меньшим основанием можно признать 
также большую роль дифференцированных латеральных перемещений 
масс как по основанию коры, так и внутри нее» [ 19, с. 7].

Эта идея получила подтверждение при изучении тектонических по
кровов, возникших, как удалось доказать, в результате отслоения и ла
терального перемещения горных масс на разных уровнях земной коры 
и верхов мантии [21, 27]: Движение и скучивание отслоенных пластин 
играет решающую роль в аккреции континентальной коры [20]. Одна
ко изучение офиолитовых комплексов показало, что тектоническое рас
слоение проявлялось в них и раньше аккреции континентальной коры— 
на стадии спрединга океанической литосферы или образования прав

овых морей. На это указывает резкая структурная дисгармония ман
тийной дунит-гарцбургитовой ассоциации и вышележащего разреза, 
а также габброидов по отношению к дайковому комплексу и базальтам 
[27].

Подобно тому как в становлении концепции тектоники плит боль
шое значение имели результаты неотектонических и сейсмологических 
исследований, эти исследования внесли вклад и в развитие представле
ний о тектонической расслоенности литосферы. Важнейший инструмент 
изучения тектонической расслоенности — выявление различий между 
новейшими, т. е. одновременно формирующимися структурными плана
ми на разных уровнях земной коры и верхов мантии [5, 10, 11, 28, 30]. 
Для изучения такой дисгармонии использовался комплекс аэрокосми
ческих, геологических, структурно-геоморфологических и геофизических 
данных. Наиболее ярко структурно-динамическая дисгармония между 
слоями земной коры выражена в Памиро-Гималайском регионе. Но 
проявления ее обнаружены и во многих других горных сооружениях 
Альпийско-Азиатского и Окраинно-Тихоокеанского новейших подвиж
ных поясов, причем не только в структурах сжатия, но и в зонах сдви
говой тектоники, иногда сочетающейся с растяжением.



Рис. 1. Гистограммы распределения по глубинам до 90 км гипоцентров землетрясений 
СССР и сопредельных территорий с магнитудами не менее 6: а — Ближний и Средний 
Восток, Кавказ, Копетдаг; б — Памир, Гиндукуш, Тянь-Шань; в — Алтае-Саянская об
ласть, Байкал, Забайкалье, Монголия и соседние районы Китая; г — континентальная 
часть СССР и приграничные зарубежные территории в целом; д — Камчатка; е — Ку

рилы и Северная Япония [17]

Рис. 2. Гистограммы распределения по глубинам гипоцентров землетрясений с магни
тудами не менее 6: а — Памир, Гиндукуш, Тянь-Шань; б — Курилы, Северная Япония,

Охотское и Японское моря [17]

Доказательства дисгармонии новейших структур разных уровней 
земной коры дополняются данными о коровых волноводах и субгори
зонтальных сейсмофокальных зонах. Показательна общая особенность 
распределения гипоцентров сильных мелкофокусных землетрясений: 
ниже 20—30 км их количество резко уменьшается (рис. 1). Эта осо
бенность характерна для всех внутриконтинентальных и окраинно
континентальных активных зон, а также островных дуг с развитым 
гранитно-метаморфическим слоем, но пропадает в тех островных дугах, 
где последний развит слабо или отсутствует. Очевидно, нижняя часть 
именно континентальной коры наиболее отличается по деформацион
ным свойствам от ее более высоких горизонтов.

Что же касается верхней мантии, то сведения о ее тектоническом 
расслоении ограничиваются областями промежуточных и глубокофо
кусных землетрясений. В общем виде на него указывает вертикальная 
неоднородность в распределении гипоцентров землетрясений (рис. 2). 
Для Памиро-Гиндукушской сейсмофокальной зоны на основе анализа 
графиков повторяемости землетрясений Г. А. Востриков [32] выявил 
изменения напряженного состояния, эффективной сейсмической вязко
сти и скорости сейсмических деформаций на разных уровнях верхней 
мантии. Попытка воспроизвести объемную картину распределения про
дольных сейсмических волн, предпринятая А. В. Николаевым и 
И. А. Саниной [13] для Памиро-Гиндукушского региона, также пока
зала значительные вертикальные и латеральные неоднородности. Ве
роятно, тектоническое расслоение и дифференцированные по глубинам 
тектонические перемещения и деформации, обнаруженные в земной



коре современных подвижных поясов, свойственны в такой же, если не 
в большей мере, их мантийным горизонтам.

Пока немногочисленны данные, свидетельствующие о возможном 
тектоническом расслоении океанических активных зон. На это указы
вают несогласия современных структурных планов, выявленные в 
трансформных зонах севера и юга Исландии и некоторых участков 
Срединно-Атлантического хребта [30], волноводы в низах коры, обна
руженные в этом хребте севернее Азорских островов, на востоке Тихого 
океана и в других местах, а также пологие поверхности отражения сей
смических волн, установленные в третьем океаническом слое Срединно- 
Атлантического хребта на 20° с. ш. и прослеженные вкрест его прости
рания на 200 км [24].

Таким образом, проявления современного тектонического расслое
ния и дифференцированных перемещений на разных уровнях земной 
коры обнаружены в пределах континентальных, приокеанических и не
которых внутриокеанических активных поясов. Есть основания пола
гать, что эти явления свойственны не только коре, но и верхней мантии 
активных областей. Земная кора и верхняя мантия оказываются нару
шенными не только вертикальными и наклонными, но и субгоризон
тальными зонами контрастных тектонических движений — астенослоя- 
ми и астенолинзами, разделяющими более прочные пластины и блоки 
с различным стилем деформаций. В связи с этим граница литосферы и 
астеносферы в верхней мантии представляется весьма условной.

Нет решающих доказательств того, что современная тектоническая 
расслоенность литосферы продолжается за пределы активных поясов. 
Анализ данных глубинного сейсмического зондирования территории 
СССР позволил Н. И. Павленковой [25] выделить коровые волноводы 
практически во всех типах континентальных структур: древних щитах, 
фанерозойских складчатых областях разного возраста, древних и мо
лодых платформах. Коровый волновод в Южных Альпах перекрыт 
пластиной со скоростями продольных волн 7,2—7,38 км/с, которая, по
гружаясь на юго-восток, смыкается с мантией (скорость 8,3 км/с). Не
многочисленные обнажения мантийной пластины в зоне Ивреа — Вер- 
бано представлены лерцолитами. В данном случае достаточно очевид
но, что инверсия скоростей связана с надвиганием мантийной пластины 
и залегающего на ней разреза Южных Альп на Пеннинскую и Восточ
но-Альпийскую зоны [21].

Новые данные о природе коровых волноводов дало непрерывное 
сейсмопрофилирование методом отраженных волн. Изучение этим ме
тодом разломов кристаллического фундамента Украинского щита пока
зало систематическое изменение их наклонов от крутых у самой земной 
поверхности через средние (30—35°) на глубинах от 2 до 15 км до по
логих и почти горизонтальных на уровне кровли корового волновода [33].

Данные по Кольской сверхглубокой скважине [6] позволяют свя
зывать уменьшение плотности пород и скоростей сейсмических волн на 
глубине 4,5 км (признаки корового волновода) не с изменением пер
вичного состава пород, а с увеличением рассланцевания при переходе 
от зеленосланцевой к эпидот-амфиболитовой фации метаморфизма; 
возрастание трещиноватости обусловливает повышенную обводнен
ность.

Приведенные факты указывают на тектоническую, дислокационную 
природу слоя пониженных скоростей в земной коре. Согласно пред
ставлениям В. Н. Николаевского и С. И. Шермана [14, 34], достаточно 
мощная земная кора, подвергающаяся воздействию тангенциальных 
тектонических напряжений, реагирует на них дифференцированно в за
висимости от литостатического давления, т. е. глубины. Если в верхне
коровом слое развиваются сколовые нарушения, то в более глубоких: 
горизонтах развиваются многочисленные мелкие трещины, переходя
щие ниже в милонитизацию и бластез. На промежуточной глубине 
объемное разрушение приводит к разуплотнению пород, регистрируе
мому понижением скоростей сейсмических волн [15]. Таким образом.



расслоение коры с возникновением дислокационного волновода явля
ется закономерным результатом приложения к ней тангенциальных 
тектонических усилий. Перемещение горных масс вдоль волновода по 
субгоризонтальным разрывам и трещинам облегчается его повышенной 
обводненностью. В более низких горизонтах коры преобладают квази- 
пластические деформации. При наличии вертикальной вещественной 
неоднородности коры картина дислокационного расслоения усложня
ется.

Описанное расслоение коры вне активных областей обусловлено 
древними тектоническими процессами, но оно создает потенциальную 
возможность для дифференциации по глубинам и новейших латераль
ных перемещений. Поэтому рассчитанные в тектонике литосферных 
плит направления и скорости их относительных новейших перемещений 
характеризуют лишь коровые, а в областях с достаточно мощной ко
рой — лишь верхнекоровые пластины литосферы, но могут отличаться от 
направлений и скоростей движения более глубинных литосферных 
масс.

ДЕФОРМИРУЕМОСТЬ ЛИТОСФЕРЫ

Второе важное положение тектоники плит — их жесткость и пренеб
режимо малая деформируемость. На рис. 3 представлены крупнейшие 
разломы Срединной Азии, активные в голоцене. Подтверждаются ранее 
сделанные выводы о преобладании амплитуд горизонтальных смеще
ний над вертикальными, и в частности о сближении горных масс Ара
вии и Индостано-Памира с более северными районами Евразии. На 
это указывают левые сдвиги на западных и северо-западных флангах 
Аравии и Индостано-Памира и правые сдвиги на их северо-восточных 
флангах. Субширотные сдвиги Северной Анатолии, Ирана, Афганиста
на и Таджикской депрессии, Тибета, Куньлуня и Алтынтага отражают 
процессы отжимания горных масс в стороны от движущихся к северу 
Аравийских и Индостано-Памирских литопластин [29, 30, 38]. Вместе 
с тем выясняются два новых обстоятельства.

Во-первых, проявления относительных перемещений крупных лито
пластин охватывают подвижные пояса шириной в сотни километров. 
Следовательно, краевые части сближающихся плит испытывают значи
тельные деформации и внутренние смещения. Памиро-Гималайская 
краевая область голоценовых деформаций соизмерима с относительно 
слабо деформированной частью Индостанского субконтинента. Восточ
нее подвижный пояс становится все шире. Кинематику многочисленных 
разнонаправленных активных разломов, сочетающихся со складчаты
ми деформациями чехла и фундамента, правильнее рассматривать не 
как результат взаимодействия жестких плит и микроплит, а как прояв
ление деформации литопластин.

Во-вторых, среди активных разломов Азии преобладают сдвиги, 
ьольшинство разломов простирается вдоль границы хребтов и сосед
них впадин. Очевидно, и это подтвердили полевые исследования, по 
разломам происходят вертикальные движения, поддерживающие отно
сительный рост гор. Но многие из таких пограничных разломов имеют 
сдвиговую компоненту голоценовых смещений, которая соизмерима, 
а чаще больше одновозрастной ей вертикальной компоненты. Рассчи
танные скорости позднечетвертичных сдвиговых перемещений измеря
ются миллиметрами, а порою превосходят сантиметр в год (таблица). 
Продольные сдвиги играют, таким образом, гораздо большую кине
матическую роль, чем им отводилась прежде, что, возможно, связано с 
энергетической экономностью сдвиговых перемещений, при которых не 
преодолевается сила тяжести.

По сравнению с областями распространения сдвигов площади, от
личающиеся, с одной стороны, преимущественно складчато-надвиговы- 
ми голоценовыми нарушениями (типа Внешней зоны Памира или Ги
малаев), а с другой — сбросораздвиговыми (типа Байкала или грабе
на Шаньси), невелики. Любопытна и еще одна особенность: вертикаль-
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Рис. 3. Р азлом ы  Азии м еж д у  20 и 60° с. ш., активные в голоцене; составил В. Г. Трифонов по опубликованны м данным К. Р . А ллена, М. Б ерберяна, 
Н. У. В еллм ана, Д ин Гуй-ю, А. И. К ож урина, К. Г. Л еви, Н. В. Л укиной, В. И. М акарова, А. А. Н иконова, Н. Н. П авони, К. Х узита, С. И . Ш ерм а

на, С. С. Ш ульца мл. и личным наблю дениям
1—4 — активные разломы (а — достоверные, б — предполагаемые): 1 — сдвиги, 2 — надвиги и взбросы, 3 — сбросы, 4 — с невыясненным
направлением смещений; 5 — зоны сдвиговых деформаций. Цифры на карте—активные разломы: 1 — Левантский, 2 — Кобыстанский, 3 — Главный Ко- 
петдагский, 4 — Дарваз-Алайский, 5 — Таласо-Ферганский, 6 — Джунгарский, 7—Северо-Тянь-Шанский, 8 — Эртайский, 9 — Кобдинский, 10 — 
Хангайский, 11 — Алтынтагский, )2 — Наньющанский, 13 — Ксяншуй, 14 — реки Зему, 15 — Ксяочан, 16 — Каобанг-Лангшон, 17 — Танлу, 18 — Сре
динная линия Японии, 19 — Восточный фас Центрально-Камчатской депрессии, 20—Красной реки, 21 — Западно-Тайванский, 22 — Восточно-Тай

ванский, 23 — Восточно-Сахалинский
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1 Левантский (Мертвое море/ Л 7,5/5 [40]/данные В. Г. Трифо
/СВ Сирия) нова

2 Кобыстанский п 1 130]
3 Главный Копетдагский п 2 [30]
4 Дарваз-Алтайский л 20 10—15 [30]
5 Тала со-Ферганский п 5—7 7—8 Данные В. Г. Трифонова,

и С. Ф. Скобелева
6 Джунгарский п 9—18 [36]
7 Северо-Тянь-Шанский п 9 [36]
8 Эртайский п 13—17 [36]
9 Кобдинский п 5 - 6 [31]

10 Хангайский л 9 [31]
11 Алтынтагский л 2 6—7 [36]
12 Наньюшанский л 18 [36]
13 Ксяншуй л 10 3—9 [36]
14 Реки Зему л 9 [36]
15 Ксяочан л 5 - 6 [36]
16 Каобанг-Лангшон л 5—10 Данные В. И. Макарова

и А. И. Кожурина
17 Танлу п 0,6 2 [36]
18 Срединная линия Японии п 5—10 [12]
19 Восточный фас Централь п 13—15 Данные А. И. Кожурина,

но-Камчатской депрессии
20 Красной реки п 5—10 Данные В. И. Макарова

и А. И. Кожурина
21 Западно-Тайванский л 6 [36]
22 Восточно-Тайванский л 12 > 5 [5, 36]

ная компонента смещений по большинству сдвигов Азии оказывается 
взбросовой независимо от простирания сдвигов. Сбросовой она являет
ся лишь в приморских районах востока Азии, в Байкальской рифтовой 
системе, в районе Лутского массива Ирана и в некоторых других мес
тах. Иначе говоря, большая часть внутриконтинентальных активных 
зон развивается в обстановке сжатия.

Выделяются пояса преимущественного распространения левых или 
правых сдвигов. Так, разломы с правосдвиговой компонентой смеще
ний играют важную роль в структуре Северного Тянь-Шаня, Джунга
рии, Монгольского Алтая. Другой пояс правых сдвигов протягивается 
от Восточного Китая (разлом Танлу) до Камчатки (Восточный фас 
Центрально-Камчатской депрессии). Между этими двумя поясами рас
положены пояса левых сдвигов Прибайкалья и Станового нагорья, 
Монголии, Китая. Простирания сдвигов в пределах поясов существен
но варьируют. У правых сдвигов западного пояса они изменяются от 
запад — северо-западного, почти широтного на южном краю Джунгар
ской впадины, до север — северо-западного в Монгольском Алтае. Еще 
более изменчивы простирания в поясе левых сдвигов Южного Китая: 
от восток — северо-восточного у Алтынтагского разлома до север — севе
ро-западного у разломов Ксяншуй и Ксяочан.

Преимущественно сдвиговый характер голоценовых смещений при
сущ не только внутриконтинентальным подвижным поясам. На актив
ных окраинах и в островных дугах Тихого океана продольные разломы 
также имеют нередко сдвиговую компоненту смещений, превосходящую



сбросовую или надвиговую компоненту [5]. Правосдвиговые голоцено
вые смещения характерны для Восточного фаса Центрально-Камчат
ской депрессии, Восточно-Сахалинского разлома, Срединной линии и 
разлома желоба Сагами Японии, Альпийского разлома Новой Зелан
дии, Атакамского разлома Анд, разлома Сан-Андреас на западе Се
верной Америки, разломов Аляски и Западных Алеут. Продольные го
лоценовые сдвиги установлены на Тайване и Филиппинах. Перечислен
ные области имеют развитую континентальную кору, реже кору пере* 
ходного типа. Там, где островная дуга имеет кору, близкую к океани
ческой, сдвиговая компонента движений по продольным разломам 
уменьшается, сдвиги сменяются структурами пододвигания океаниче
ских масс под островную дугу или, в областях вулканизма, продоль
ными структурами растяжения. Характерный пример — дуга Тонга— 
Кермадек на продолжении Альпийского сдвига Новой Зеландии. Веро
ятно, сдвиговый характер перемещений наиболее характерен для верх
ней части континентальной коры.

Тот факт, что по сравнению с областями сдвиговой тектоники сов
ременные зоны преобладающего сжатия или растяжения охватывают 
небольшие площади континентальных подвижных поясов, указывает, 
по нашему мнению, на ограниченную структурообразующую роль сбли
жения и раздвигания верхнекоровых литопластин. Эти пластины, дефор
мируемые многочисленными сдвигами, не могут передавать на значи
тельные расстояния структурообразующие усилия, и сами сдвиги пред
ставляются не результатами таких взаимодействий, а скорее отраже
нием перемещений более глубинных литосферных масс1.

ЗОНЫ КОЛЛИЗИИ И АКТИВНЫЕ КОНТИНЕНТАЛЬНЫЕ ОКРАИНЫ

Изложенные факты позволяют по-новому подойти к структурооб
разующим процессам при сближении литосферных масс. Континен
тальная коллизия приводит на участках максимального сближения 
литопластин типа Памиро-Гималайского региона к скучиванию горных 
масс, которое в условиях тектонического расслоения осуществляется 
неравномерно на разных уровнях. Скучивание является ведущим фак
тором горообразования, дополняясь изостатическим поднятием, ком
пенсирующим поверхностную эрозию, и другими вторичными процесса
ми. Для верхнекорового слоя таких областей характерно широкое раз
витие тектонических покровов. На больших глубинах (40—70 км) ко
ровые образования подвергаются частичному плавлению, приводящему 
к гранитоидному магматизму и метаморфизму вышележащих пород. 
Остаточные продукты плавления могут со временем эклогитизировать- 
ся и благодаря этому приближаться по физическим свойствам к поро
дам мантии. Возможно, именно такие преобразования (наряду с по
верхностной эрозией) привели к тому, что современная глубина поверх
ности Мохоровичича в палеозоидах Евразии, которые, судя по геоло
гическим данным, испытали в свое время скучивание, подобное пами- 
ро-гималайскому, обычно не превышает 40—45 км.

Образование Памиро-Гиндукушской мантийной сейсмофокальной 
зоны может отчасти объясняться скучиванием холодных верхнемантий
ных масс, способных к хрупкому разрушению. Однако более вероятной, 
особенно на значительных глубинах, представляется связь мантийной 
сейсмичности с концентрацией и соответственно возрастанием скоро
сти тектонических деформаций в ограниченных объемах горных пород 
(эффект воронки), что наглядно иллюстрируется сравнением площа
дей, занятых & Памиро-Тянь-Шанском регионе эпицентрами коровых 
и мантийных сильных землетрясений (рис. 4). Такое же происхождение 
могут иметь и другие внутриконтинентальные мантийные сейсмофо- 
кальные зоны, например зона Вранча в Карпатах.

1 К аналогичному выводу пришли С. И. Шерман и его соавторы на основе изуче
ния неотектоники зоны БАМ и соседних территорий [4].



С удалением от областей максимального скучивания стиль новей
шей тектоники в верхней части коры подвижных поясов постепенно из
меняется. Складчатые деформации все более уступают место блоковым 
смещениям преимущественно сдвигового характера. Окучивание верх
некоровых масс происходит и здесь, но осуществляется главным обра
зом путем торошения блоков. При этом не исключено частичное пере
мешивание коровых и мантийных пород, с чем отчасти может быть свя
зано разуплотнение верхов мантии, предполагаемое, например, под 
Тянь-Шанем [2].

Рис. 4. Активные разломы и эпицентры землетрясений Памиро-Тянь-Шанской области 
Эпицентры сильных землетрясений 1900—1974 годов с глубинами гипоцентров 0 < # <  
< 70  км (а) и 70< Я < 300  км (б) и магнитудами: 1 — 6<М<7; 2 — 7 < М < 8 ; 3 —
^ 8  117]. Остальные условные обозначения см. на рис. 3. Крупные разломы выделены

толстыми линиями

Иначе представляется процесс новейшего структурообразования в 
островных дугах и на активных континентальных окраинах. Важную 
роль здесь играет развитие глубинной сейсмофокальной зоны, накло
ненной в сторону континента. Закономерное изменение в этом направ
лении химизма извергаемых пород свидетельствует о том, что по край
ней мере частично их состав обусловлен переработкой погружающей
ся вдоль сейсмофокальной зоны океанической литосферы, хотя другие 
факты, и в частности отношения изотопов стронция, скорее указывают 
на связь продуктов извержений с породами литосферного клина над 
сейсмофокальной зоной.

В разрезе верхней части Японской сейсмофокальной зоны по гипо
центрам слабых землетрясений очерчиваются две ветви: одна, местами 
разделенная на две близкие параллельные полосы, погружается до 
глубин 150—170 км, а другая, почти горизонтальная, приурочена к ни
зам коры и верхам мантии [12]. В обеих ветвях количество гипоцент
ров уменьшается с приближением к области активного вулканизма. 
Расположение гипоцентров сильных землетрясений (рис. 5) обнаружи
вает сходные тенденции с той лишь разницей, что большинство их на
ходится в литосферном клине над погружающейся ветвью сейсмофо
кальной зоны, трассируемой слабыми землетрясениями. До глубин 
150—200 км прослеживаются и скоростные неоднородности в мантии, 
которые можно связывать с разогревом и магматической переработкой 
пород над сейсмофокальной зоной [1]. Очевидно, до глубин 15(>—200 км 
погружение и переработка океанической литосферы в значительной мере 
определяют тектоно-магматическую эволюцию островной дуги или актив
ной континентальной окраины.

Глубже 200 км латеральные скоростные неоднородности, которые 
можно связывать с переработкой океанической литосферы, с опреде-
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Рис. 5. Профиль через Японское море и Северную Японию по линии пос. Хасан —
г. Амори

1 — поверхность Мохоровичича [26]; 2 — ось сейсмофокальной зоны по гипоцентрам 
слабых землетрясений [12]; 3—5 — гипоцентры сильных землетрясений с магнитудами: 
3 — 6 < М < 7 ; 4 — 7 < М < 8 ; 5 — М >8; на линию профиля нанесены гипоцентры земле

трясений, отстоящие от нее не более чем на 1,5° [17, 39]

ленностью не улавливаются. Гипоцентры землетрясений не образуют 
непрерывной полосы, а группируются в отдельные скопления, распола
гающиеся примерно на продолжении сейсмофокальной зоны [23]. Так,, 
сильные глубокофокусные землетрясения под Японским морем образу
ют два скопления: небольшое на глубинах 300—350 км и более крупное 
на глубинах 500—600 км. Эти особенности позволяют предположить, 
что значительная часть погружающейся вдоль сейсмофокальной зоны 
океанической литосферы к глубинам около 200 км перерабатывается 
настолько, что сближается по физическим свойствам с соседними ман
тийными образованиями. Землетрясения с более глубокими очагами, 
фиксируемые скоплениями гипоцентров, могут иметь иную, нежели да 
200 км, природу [23] и быть частично обусловлены локальным возрас
танием скоростей тектонических деформаций на границе океана и кон
тинента 2.

Вместе с тем субгоризонтальная ветвь гипоцентров, приуроченная 
в Японской островной дуге к низам коры и верхам мантии, позволяет 
предположить здесь контрастные латеральные перемещения горных 
масс. На это же указывает дисгармония между коровыми и более глу
бинными новейшими структурами активных окраин Тихого океана, вы
разившаяся, в частности, в преобладании сдвиговых перемещений гра
нитно-метаморфического слоя, не характерном для более низких уров
ней литосферы [5]. Все сказанное позволяет допустить, что часть океа
нической литосферы внедряется вдоль субгоризонтальных зон конт
растных тектонических движений под островные дуги и активные кон
тинентальные окраины. В целом же эти области представляются не 
только и, может быть, не столько зонами нисходящего потока вещества, 
сколько областями тектоно-магматической переработки океанических ли
тосферных масс, вовлекающей их в дальнейшие латеральные переме
щения.

Получается, что и активные континентальные окраины, и внутри- 
континентальные зоны коллизии не создают нисходящего потока лито
сферы, достаточного, чтобы компенсировать ее наращивание в океанах.

2 Не исключено, однако, что отдельные тяжелые блоки, состоящие из остаточных 
продуктов переработки океанической литосферы, погружаются на значительные глуби
ны мантии. Они могут создавать неоднородности физических свойств и служить источ
ником части землетрясений. Анализ аномалий распространения сейсмических волн от 
глубокофокусных землетрясений под Охотским и Японским морями допускает там су
ществование таких неоднородностей до глубин 900—1000 км [35].
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Рис. 6. Распределение (в условных изолиниях) разноскоростных объемов мантии на 
глубинах 150 (а) и 350 км (б) [1]

1 — изолинии скоростей продольных сейсмических волн, бергштрихи направлены в сто
рону меньших скоростей; 2—3 — области наибольших (2) и наименьших (3) скоростей 

сейсмических волн; 4 — главные элементы океанической рифтовой системы

Вместе с тем под континентами, и в том числе под их древними ядра
ми; большей частью Северной Евразии, юго-западной половины Афри
ки, северной частью Индостанского субконтинента, Австралией, Канад
ским и Бразильским щитами (рис. 6), высокоскоростные, относительно 
холодные объемы мантийного вещества прослеживаются до глубин бо
лее 150 км [1]. Таким образом, мантийное вещество литосферного типа 
распространяется до значительных глубин не только под активными 
окраинами и зонами коллизии, но и под другими частями континентов. 
Последнее обстоятельство можно истолковать двояко.

Согласно первому объяснению, повышенная скорость сейсмических 
волн в верхней мантии, сочетающаяся с пониженной тектонической ак
тивностью кратонов и других частей континентов вне подвижных поя
сов, отражает охлаждение верхней мантии до значительных глубин, ре
дуцирование или отсутствие астеносферы и благодаря этому связь зем
ной коры и верхов мантии с более глубокими ее горизонтами в проч
ные и однородные по деформационным свойствам линзы. Против та
кого объяснения свидетельствуют отмеченные выше признаки тектони
ческого расслоения земной коры континентов вне подвижных поясов, 
а также быстрая изостатическая компенсация латеральными переме
щениями мантийных масс таяния ледников последнего оледенения на 
Балтийском и Канадском щитах [3].

Поэтому более вероятным представляется второе объяснение, соглас
но которому под континентами происходит скучивание литосферных
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масс, пополняемых перемещающейся в сторону континентов перерабо
танной океанической литосферой. Отражением такого скучивания ман
тийной части литосферы может быть превышающее литостатическое 
давление сжатие верхнекоровых литопластин [7]. Примером может 
служить Северо-Американский кратон. Под Провинцией Бассейнов и 
Хребтов запада Северной Америки обнаружено погребенное продолже
ние Восточно-Тихоокеанского поднятия, сходное по современной кине
матике с рифтово-трансформной системой Калифорнийского залива, но 
дисгармоничное относительно новейших верхнекоровых структур Про
винции [30]. Приток разогретых глубинных масс в область погребенного 
поднятия находит отражение в термальных аномалиях, петрологии и гео
химии изверженных пород, понижении мантийных скоростей сейсмиче
ских волн. Вместе с тем он может вызывать сжатие и скучивание верхней 
мантии Северо-Американского кратона. Последнее проявляется в повы
шенных скоростях сейсмических волн верхней мантии кратона, а также 
в северо-восток — юго-западной ориентировке оси наибольшего совре
менного сжатия верхнекоровых литопластин, достигающего высоких 
значений [37].

В пользу второго объяснения свидетельствует различие, которое на
мечается в скоростях латеральных перемещений континентальных и 
океанических образований, признаваемых частями единых литосфер
ных плит [22]. Так, скорость сближения с Евразией северной части 
Индийского океана, рассчитанная по самым молодым полосовым маг
нитным аномалиям, составляет 5—6 см/год [8], а скорость сближения 
с Евразией Индостанского субконтинента, полученная суммированием 
позднечетвертичных деформаций и смещений земной поверхности в 
Тянь-Шаньско-Памиро-Гималайском регионе,— около 4 см/год [30]. 
Скорость, рассчитанная по полосовым аномалиям в океане, вероятно, 
близка к скорости латерального перемещения мантии, которая, таким 
образом, движется быстрее верхнекоровых континентальных образо
ваний.

Аналогичным процессом, если он происходит на активных конти
нентальных окраинах, объясняется развитие краевых морей. Они могут 
быть результатом утонения и разрыва континентальной коры над дви
жущимися под континенты мантийными образованиями. Фрагменты 
гранитно-метаморфического слоя прежнего края континента, отторжен- 
ные от движущихся литосферных масс в результате термбмеханическо- 
го разупрочнения коры процессами островодужного вулканизма, неред
ко сохраняются в разрезах островных дуг, например на Камчатке или 
в Японии. С движениями горных масс под континенты и вызванным ими 
дифференцированным скучиванием континентальной литосферы можно 
связать и процессы новейшего «внутриплитного» горообразования, ох
ватившего огромные пространства на востоке Азии и в западной части 
Северной и Южной Америки.

Вместе с тем только особенностями кинематики тектонических дви
жений невозможно объяснить такие черты новейшего этапа, наиболее 
полно проявившиеся с позднего миоцена, как широкое развитие гор в 
областях древней складчатости, общая контрастность вертикальных 
движений и высокое стояние материков, выражающееся в господстве ре
грессивных условий осадконакопления. Кинематические условия, по
добные современным, существовали и в более ранние эпохи мезозоя и 
кайнозоя, но черты, свойственные новейшему этапу, в такой мере не 
проявлялись. Традиционная тектоника плит предлагает в качестве при
чины подобных различий изменения скоростей и направления относи
тельного движения плит. Локально эта причина могла приводить к го
рообразованию как в новейшее время, так и ранее. Что же касается 
Земли в целом, то, если судить по данным интерпретации полосовых 
магнитных аномалий океана и изучения следов «горячих точек», но
вейший этап не отличается повышенной интенсивностью горизонталь
ных движений, возросла только их вертикальная составляющая. Воз
можно, это связано с увеличением суммарной эффективной вязкости,



обусловленным повышенными теплопотерями [9]. Усиление вулкани
ческой активности на континентах и океанах в позднем кайнозое свиде
тельствует в пользу такого предположения.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Неотектонические исследования вносят важные дополнения в пред
ложенную А. В. Пейве и разрабатываемую Ю. М. Пущаровским и рядом 
других советских геологов мобилистическую концепцию тектогенеза, 
которая может быть названа тектоникой расслоенной вязкой литосфе
ры. Согласно этой концепции, исходной причиной тектогенеза представ
ляются конвективные движения в верхней мантии. Тектонически рас
слоенная литосфера и особенно ее коровая часть отражают эти движе
ния опосредованно и не полностью. Признаки тектонического расслоения 
есть в океанической, но более убедительны в континентальной литосфе
ре. Последняя расслоена по меньшей мере на верхнекоровую и верхне
мантийную относительно прочные пластины и нижнекоровый (включая 
внутрикоровый волновод) слой пониженной к латеральным перемеще
ниям прочности. В новейших областях скучивания литосферных масс 
степень тектонического расслоения возрастает.

Восходящий мантийный поток сконцентрирован в отдельных струях, 
в общем тяготеющих к срединно-океанической рифтовой системе. От 
нее увлекаемые горизонтальным мантийным потоком литосферные мас
сы движутся к континентам дифференцированно на разных уровнях. 
При этом на активных окраинах, часто обособленных от остальных час
тей континентов в виде островных дуг, океаническая литосфера претер
певает тектоно-магматическую переработку, в значительной мере пре
образуясь в литосферу континентального типа.

Латеральное перемещение литосферы приводит к тому, что на ок
раинах и внутри континентов развиваются широкие подвижные пояса 
сложного строения, где литосфера, и в том числе континентальная кора, 
существенно деформируется, подвергаясь неравномерному скучиванию 
и утолщению. Обратный процесс утонения литосферы отмечается лишь 
в некоторых рифтогенных' структурах, впадинах типа Паннонской, и 
краевых морях. В областях максимального внутриконтинентального 
скучивания развиваются верхнекоровые покровно-складчатые структу
ры, происходит их гранитизация и метаморфизм, тогда как низы коры 
могут приближаться по физическим свойствам к породам верхней ман
тии и далее участвовать в их деформациях и перемещениях. В других, 
более обширных частях подвижных поясов происходит торошение ко
ры, при котором скучивание является лишь подчиненной компонентой 
перемещений, имеющих преимущественно сдвиговый характер. Со 
сдвигами связаны отдельные зоны растяжения континентальной коры, 
под которыми мантийное вещество разуплотняется. Есть основания по
лагать, что сжатие и утолщение континентальной литосферы, по край
ней мере на ее мантийном уровне, происходит и вне подвижных поясов, 
в частности под кратонами. Низы утолщенной литосферы, ее отлажен
ные и погруженные фрагменты вовлекаются в движения мантийных 
масс, компенсирующие наращивание литосферы в областях восходя
щего мантийного потока.

Горообразование — результат скучивания и связанных с ним физи
ческих и химических преобразований литосферы. Тот факт, что в ходе 
мезозойско-кайнозойского тектонического развития только нрвейший 
этап ознаменовался массовым горообразованием и повышенной конт
растностью вертикальных движений, заставляет связывать это с общим 
изменением физического состояния литосферы, возможно, циклическим 
и тождественным изменениям в конце герцинской и каледонской тек
тонических эпох. Это не позволяет переносить в полной мере законо
мерности современного и новейшего тектогенеза на более ранние пе
риоды мезозоя и кайнозоя. Но его важнейшие черты, прежде всего тек
тоническая расслоенность, деформируемость литопластин и их след
ствия, до новейшего этапа могли проявляться еще интенсивнее.
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Б О Ч А Р О В А  Н. Ю.

О ЗАКОНОМЕРНОСТЯХ КОНФИГУРАЦИИ ГРАНИЦ  
РАЗДВИЖЕНИЯ ОКЕАНИЧЕСКИХ ПЛИТ ЛИТОСФЕРЫ

П ок азан  дугообразны й харак тер генерального простирания дивергент
ных границ литосф ерны х плит, приведены  результаты  аппроксим ации м и
ровой системы  срединно-океанических хребтов  дугам и различной кривиз
ны. Выявлены структурны е особен ности  зон  сочленения д у гообр азн ы х звень
ев границы  р аздвиж ен ия. Н а прим ере д угообр азн ы х сегм ентов С рединно- 
А тлантического хребта и срединны х хребтов  в И ндийском  океане  
рассм отрены  законом ерности распределения парам етров геом етрии оси р а з 
дви ж ен и я  и изм енения м орф оструктуры  трансф орм ны х разлом ов  вдоль  
простирания дивергентны х границ. П оказан о, что кривизна линии генерали
зован ного простирания осевой зоны  в сочетании с направлением  спрединга  
является одним  из ф акторов, определяю щ их особен ности  структуры  оси  

раздвиж ен ия  на отдельны х участках.

Граница раздвижения океанических плит литосферы совпадает с осе
вой зоной срединно-океанических хребтов. Ее генеральная конфигура
ция, определяемая общим простиранием хребтов, унаследована от кон
фигурации первоначального раскола континентальной литосферы, а так
же от последующей истории раздвижения плит. Помимо генеральной 
можно говорить также о частной конфигурации границ раздвижения на 
отдельных участках, которая определяется взаимным расположением 
океанических рифтовых зон и трансформных разломов. Изучение как ге
неральной, так и частной конфигурации дивергентных границ представ
ляет значительный интерес, поскольку геометрические характеристики 
в данном случае тесно связаны с процессом разделения континентальной 
и формированием океанической литосферы и дают возможность выя
вить некоторые закономерности, важные для решения проблем геодина
мики.

В работе [2] были определены основные закономерности во взаим
ном расположении океанических рифтовых зон и трансформных разло
мов. Цель настоящей работы — исследование закономерностей генераль
ной конфигурации дивергентных границ в океанах и связи ее с частной 
геометрией границ раздвижения на отдельных участках.

ГЕНЕРАЛЬНАЯ КОНФИГУРАЦИЯ ГРАНИЦ РАЗДВИЖЕНИЯ

При рассмотрении общей конфигурации осевых зон срединно-океани
ческих хребтов прежде всего обращает на себя внимание дугообразный 
характер их генерального простирания. Яркими примерами являются 
участок Срединно-Атлантического хребта (САХ), заключенный между 
Азорской точкой тройного сочленения и экваториальной зоной разломов, 
южная часть САХ, протягивающаяся от о-ва Тристан-да-Кунья до о-ва 
Буве, вместе с Африкано-Антарктическим хребтом, а также Южно-Ти
хоокеанское поднятие, представляющие собой в плане гигантские дуги 
различной кривизны. Представляет интерес определить количественные 
характеристики этих дуг и выявить, насколько другие сегменты средин
но-океанических хребтов близки к дугообразным структурам.

С этой целью линия генерального простирания осевых зон мировой 
системы срединно-океанических хребтов (за исключением хребтов в 
Арктическом бассейне в силу недостаточной их изученности) была ап
проксимирована набором дуг различной кривизны. Исходными данными 
служили координаты точек пересечения активных частей трансформных 
разломов с примыкающими отрезками океанических рифтов, занесенные



Результаты аппроксимации генерального простирания срединно-океанических хребтов
дугами различной кривизны

Дугообразные сегменты срединных хребтов
Параметры дуг

S, отн.
№

Фо. град >0 . Град R ,  км
St км %

I Х ребет К олбейнсей , северная часть 70,6 —25,4 380 5 1
II Х ребет К олбейнсей , ю ж н ая  часть 66,6 —9,3 420 5 2

III Х ребет Рейкьянес 43,7 —4,8 2530 40 2
IV САХ: от зоны  разлом а  

Г иббс д о  А зорских островов
44,9 —44,5 1300 20 2

V САХ: от А зорских островов д о  эквато
риальной зоны  разлом ов

19,8 —25,2 2100 140 7

VI САХ: от о-ва С вятой Елены д о  о-ва  
Т ри стан-да-К унья

—24,6 —42 2730 80 а

VII Ю ж ное окончание С А Х  и А фрикано- 
Антарктический х р еб ет

—31,1 10 2580 60 2

VIII А равийско-И ндийский хребет, северная  
часть

- 5 , 1 59 1040 20 2

IX А равийско-И ндийский хребет, ю ж н ая  
часть и Ц ентрально-И ндийский хребет

—13,4 86,4 2160 40 2

X Участок сочленения Ц ен тр альн о-И н дий
ского хр ебта  и А встрало-А нтарктиче
ского поднятия

—36,6 84,4 630 60 10

XI А встрало-А нтарктическое поднятие —5 113,2 4990 140 а
XII Ю ж но-Т и хоокеанское поднятие — 18,5 167,2 4960 200 4

XIII В осточно-Т и хоокеанское поднятие от з о 
ны разлом ов Э лтании д о  о-ва П асхи

—26,5 —151,3 4420 180 4

XIV В осточ но-Т и хоокеанское поднятие от  
о-ва П асхи д о  Галапагосских островов

—25,6 286,6 3060 20 1

XV В осточно-Т ихоокеанское поднятие к с е 
веру от Галапагосских островов

5 ,5 —128,3 2980 60 2

в каталог трансформных разломов Мирового океана типа хребет — хре
бет, составленный К. В. Поповым и Н. Ю. Бочаровой. Всего были ис
пользованы данные /по 292 разломам. Для отдельных участков средин
ных хребтов, где данных (по трансформным разломам было недостаточно, 
дополнительно использовались координаты точек гребневой зоны, снятые 
с карт [6, 18]. Аппроксимация проводилась на ЭВМ методом наимень
ших квадратов. В таблице приведены параметры дуг окружностей, ап
проксимирующих отдельные сегменты мировой системы срединно-океа
нических хребтов: координаты центра (ф0 — широта, Я0 — долгота), ра
диус /?, а также абсолютные и относительные величины среднеквадрати
ческих отклонений s и s0TH кривой генерального простирания от дуги: 
окружности. Относительные отклонения невелики и в целом не превыша
ют 10%, а в среднем составляют около 3%. Результаты аппроксимации 
показывают, что мировая система срединно-океанических хребтов в пер
вом приближении представляет собой совокупность 15 дугообразных 
сегментов и двух относительно прямолинейных отрезков, один из кото
рых протягивается в Атлантическом океане от экваториальной зоны раз
ломов до разлома Святой Елены, а другой соответствует Западно-Ин
дийскому хребту (рис. 1). Величина радиусов дуг изменяется от 400 км* 
для северной и южной частей хребта Колбейнсей до 5000 км для Австра
ло-Антарктического поднятия.

Обычно считается, что дугообразной конфигурацией в плане обла
дают конвергентные границы литосферных плит: островные дуги и 
складчатые пояса. Однако, как мы видим, эта же особенность присуща 
и границам другого типа — дивергентным, которые также представляюг 
собой в плане дугообразные структуры различной кривизны. Следова
тельно, границы литосферных плит двух основных типов: сближения и 
раздвижения — имеют одно общее свойство — дугообразный характер в



плане. Эту их особенность, безусловно, необходимо учитывать при по
строении геодинамических моделей, рассматривающих процессы, проис
ходящие на границах плит.

Рассматривая закономерности генеральной конфигурации современ
ных дивергентных границ, следует отметить, что участки сочленения ду
гообразных сегментов срединных хребтов во всех случаях представляют 
собой либо структурные узлы, либо зоны крупных трансформных разло
мов. В Атлантическом океане такими структурными узлами на гребне 
САХ являются вулканические острова: Исландия, Азорские, Святой Еле
ны, Тристан-да-Кунья. Аналогичными структурными узлами в Индий
ском и Тихом океанах являются районы островов: Маскаренских, Сен- 
Поль и Амстердам, Пасхи, Галапагосских. В каждом из районов распо
ложения этих островов к гребню срединного хребта примыкает вулка
нический или глыбовый хребет либо крупная зона разломов (см. рис. 1). 
Согласно геолого-геофизическим данным [5, И, 17], такие структурные 
узлы, как Исландия и район островов Тристан-да-Кунья, были заложены 
на начальной стадии эволюции дивергентных границ. Возникновение 
этих структурных узлов, вероятно, связано с подъемом глубинного ман
тийного диапира к поверхности еще на стадии континентального рифто- 
генеза, и центр магматической активности послужил узловой точкой 
разрывообразования при заложении дугообразных линий начального 
раскрытия. Структурные узлы района Азорских островов, о-ва Пасхи и 
Галапагосских островов, вероятно, возникли на участках пересечения 
формирующейся оси раскрытия с зонами древних разломов. Совместное 
влияние таких факторов, как резкий перегиб кривой генерального про
стирания границы раздвижения и наличие пересекающей ослабленной 
зоны, создало благоприятные условия для интенсивного восходящего по
тока мантийного вещества. В районе Азорских и Галапагосских остро
вов, а также о-ва Пасхи наблюдается резкое расширение гребневой зо
ны срединных хребтов Ц]. Расклинивающее усилие огромного плю
мажа мантийного вещества в районе Галапагосских островов привело к 
образованию молодой структуры раздвижения Галапагосского подня
тия [4].

К зонам крупных трансформных разломов, где сочленяются дугооб
разные сегменты САХ, относится зона разлома Чарли-Гиббс и экватори
альная зона разломов. В Индийском и Тихом океанах такими крупными 
разломами являются разломы Мозамбикской зоны, Оуэн, зона наруше
ний к югу от Австралии, Элтанин. Трансформные разломы, приурочен
ные к участкам сочленения дуг различной кривизны, были заложены на 
начальной стадии развития дивергентных границ и сопряжены, как пра
вило, с древними структурными швами, оказавшими существенное влия
ние на процесс разрывообразования при заложении оси раздвижения. 
Следует, однако, отметить, что на участках сочленения дугообразных 
сегментов срединно-океанических хребтов формируются и относительно 
молодые зоны крупных трансформных разломов, заложенные на океани
ческой коре. Такую зону образуют разломы Витязя, Вима, Арго, Мария- 
Целеста, наблюдаемые в центральной части Аравийско-Индийского 
хребта, в области его соединения с вулканическим Мальдивским хребтом 
(см. рис. 1).

СВЯЗЬ МЕЖДУ ГЕНЕРАЛЬНОЙ И ЧАСТНОЙ КОНФИГУРАЦИЕЙ 
ГРАНИЦ РАЗДВИЖЕНИЯ

В силу дугообразности генеральной конфигурации дивергентных гра
ниц вектор относительного перемещения литосферных плит образует раз
личные углы с генеральным направлением простирания оси раскрытия 
на каждом участке срединно-океанического хребта. В связи с этим мож
но считать, что вдоль простирания срединного хребта изменяется соот
ношение между раздвиговой и сдвиговой составляющими относительного 
движения литосферных плит. По этой причине представляет интерес 
выявление связи между параметрами частной геометрии оси раздвиже-





Рис. 2. Аппроксимация генерального простирания отрезков  С рединно-А т
лантического хр ебта  дугой  окр уж ности  

1 —  и зобата  4000 м, 2  —  кривая генерального простирания осевой зоны  
хр ебта , 3  —  дуга  окруж ности , 4  —  границы вы деленны х сегм ентов, 5  —  н а

правление спрединга, 6  —  центр дуги

ния и ее генеральной конфигурацией. Эта связь проанализирована для 
Атлантического и Индийского океанов на примере отдельных дуговых 
структур, параметры которых содержатся в таблице. Каждый из выб
ранных дугообразных сегментов характеризуется тем, что в его преде
лах достаточно полно изучено взаимоотношение между простиранием 
рифтовых зон и трансформных разломов, т. е. частная конфигурация гра
ницы раздвижения.

В Атлантическом океане связь между генеральной и частной геомет
рией оси раздвижения рассмотрена на отрезке САХ, протягивающемся 
от Азорской точки тройного сочленения до экваториальной зоны разломов 
(рис. 2, а). Радиус дуги, аппроксимирующей генеральную конфигурацию 
срединного хребта на рассматриваемом участке, составляет 2100 км, 
координаты центра — 19°45' с. ш., 26°10' з. д. (таблица). Исходя из дан
ных о современном положении полюсов относительного вращения Северо- 
Американской и Африканской, Южно-Американской и Африканской пар 
литосферных плит [3, 14] для рассматриваемого сегмента САХ были рас
считаны теоретические азимуты простирания активных частей транс
формных разломов, соответствующие современному направлению спре
динга. Результаты расчетов показали, что в точке оси раздвижения на 
22° с. ш. вектор скорости относительного движения плит направлен по 
радиусу. Эту точку можно условно принять за центр выделенного дуго
образного сегмента хребта. Положение других точек оси раздвижения 
относительно центра можно охарактеризовать углом  ̂ между направле
нием спрединга и радиусом аппроксимирующей дуги окружности в дан
ной точке (см. рис. 2, б).

Рис. 1. С хем а аппроксимации генерального простирания осевой  зоны  среди нн о-океани
ческих хребтов  дугам и различной кривизны 1 —  риф товая (гребневая) зон а ср еди н н о
океанических хребтов , 2  —  вулканические хребты  и массивы , 3  —  глы бовы е хребты  и 
массивы , 4  —  зоны  крупных трансф орм ны х разлом ов, 5  —  кривая генерального прости
рания осевой зоны  срединно-океанических хребтов, 6  —  д у ги  окр уж ностей , 7 —  центры

д у г  окр уж ностей
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Существенно, что в центре дуги наблюдается смена направления 
смещений осевой зоны срединного хребта по трансформным разломам: 
к северу от центра преобладают левосторонние смещения, а к югу — 
правосторонние. С удалением от центра и с увеличением значений в це
лом наблюдается последовательное возрастание величины смещений оси 
раскрытия по разломам (рис. 3, а, б). Сравнение величин средних сме
щений Т и суммарных смещений 2/ на центральных и краевых отрезках 
дугообразного сегмента хребта I—IV, обозначенным на рис. 2,6, пока
зывает, что при переходе от отрезка II к отрезку I I возрастает от 7 до 
41 км, 2 / — от 146 до 944 км, а при переходе от отрезка III к отрезку IV 
I возрастает от 43 до 211 км, 2/ возрастает от 446 до 2946 км. При этом



количество трансформных разломов на единицу длины хребта остается 
практически неизменным.

В центральных частях рассматриваемого дугообразного сегмента 
САХ в основном наблюдаются относительно молодые разломы, заложен- 
ные на океанической коре и не имеющие протяженного пассивного следа. 
Наиболее древние и протяженные зоны разломов, как правило, приуро
чены к краевым частям дугообразной структуры. Разломы экваториаль
ной зоны (Сан-Паулу, Романы, Чейн), ограничивающие рассматривае
мый участок хребта с юга, были заложены на континентальной коре и 
сопряжены с зоной древних разрывных нарушений, которая прослежи
вается в пределах Южно-Американского и Африканского континентов 
[15, 20].

Анализ изменения углов между активными частями трансформных 
разломов и прилегающими отрезками осевой зоны вдоль простирания 
САХ [2] показывает, что в центральной части дугообразного сегмента 
имеет место ортогональное соединение отрезков оси 'раздвижения и ак
тивных частей разломов, т. е. значения угла а, дополняющего до прямого 
и определяющего степень отклонения от ортогональности, близки к ну
лю. К северу от центра в сторону Азорской точки тройного сочленения 
наблюдается резкое нарушение ортогональности отрезков рифтовой зо
ны и трансформных разломов. К югу от центра значительных отклонений 
от ортогональности не наблюдается, что, вероятно, объясняется посте
пенной перестройкой структуры оси раздвижения и переходом от неор
тогонального характера сочленения отрезков осевой зоны и активных 
частей трансформных разломов к ортогональному в силу стремления 
системы к энергетически более выгодному состоянию [8].

Центральные и краевые участки исследуемого сегмента хребта раз
личаются не только по параметрам частной геометрии, но и по морфо- 
структуре трансформных разломов. Разломы центральной части дугооб
разного участка хребта в основном выражены в рельефе дна в виде прос
тых уступов или одиночных прогибов (например, разлом Кейн) [7]. 
В краевых областях разломы, как правило, имеют иную морфологию и 
представлены либо сложными уступами, сопряженными с линейными 
впадинами (разломы района «ФАМОУС») [19], либо зонами чередова
ния впадин и параллельных им хребтов (разломы Хейс, Вима, Сан-Пау
лу, Романш, Чейн и др.) [7, 20].

В Индийском океане зависимость частной геометрии оси раздвиже
ния от ее генеральной конфигурации рассмотрена на примере Аравийско- 
Индийского и Центрально-Индийского хребтов, а также на примере 
Австрало-Антарктического поднятия. Разделение линии генерального 
простирания границы раздвижения в Индийском океане на дуги различ
ной кривизны показано на рис. 1, параметры дуг содержатся в таблице.

Теоретические азимуты простирания активных частей трансформных 
разломов, смещающих отрезки осевой зоны Аравийско-Индийского, 
Центрально-Индийского хребтов и Австрало-Антарктического поднятия, 
получены при использовании данных о современном положении полюсов 
относительного вращения Сомалийской и Индо-Австралийской, а также 
Индо-Австралийской и Антарктической пар литосферных плит [13, 14]. 
Исходя из положения центров аппроксимирующих окружностей и на
правления спрединга были выделены центральные участки дивергентной 
границы, где значения у малы (не превышают 20—25°) и краевые участ
ки с большими значениями у. Центральные участки характеризуются 
малыми смещениями осевой зоны по трансформным разломам, длина 
активной части которых, как правило, не превышает 100 км (см. 
рис. 3, в), и близким к ортогональному сочленением отрезков оси раз- 
движения и активных частей трансформных разломов (а ^ 5 °) (рис. 4). 
На участках дугообразных сегментов срединного хребта, где у =  0, на
правление смещений осевой зоны по трансформным разломам изменяет
ся на противоположное.

Для краевых участков дугообразных сегментов срединного хребта в 
Индийском океане так же, как и для краевых участков рассмотренного



выше отрезках САХ, характерны значительные смещения осевой зоны 
по трансформным разломам (см. 'рис. 3, в) и нарушение ортогональности 
отрезков оси раздвюкения и активных частей разломов (см. рис. 4). 
Наиболее интересным является участок Аравийско-Индийского хребта, 
протягивающийся от 2° ю. ш. до 18° ю. ш. и представляющий собой об
ласть сочленения дуг различной кривизны (см. рис. 1). Этот участок сре
динного хребта отличается большим числом крупных трансформных 
разломов, таких, как Витязь, Бима, Арго, Мария-Целеста, и по своим 
структурным, сейсмологическим и магнитометрическим характеристикам 
напоминает приэкваториальный участок САХ [13]. Наблюдаемые здесь 
разломы были заложены на океанической коре сравнительно недавно 
(их возраст не превышает 10—15 млн. лет [13]), но по своим морфоло
гическим особенностям они сходны с крупными трансформными разлома
ми экваториальной Атлантики [7], заложенными на континентальной 
коре. Такое сходство, возможно, объясняется тем, что, несмотря на раз
личия в возрасте и истории формирования, центральный участок Ара
вийско-Индийского хребта и приэкваториальный участок САХ занимают 
аналогичное положение с точки зрения дугообразности генерального про
стирания срединно-океанических хребтов и развивались в сходных фи
зико-кинематических условиях.

Большинство трансформных разломов, расположенных в районе 
Центрально-Индийского хребта и Австрало-Антарктического поднятия, 
по морфоструктуре напоминает разломы центральной части рассмотрен
ного выше дугообразного участка САХ и выражены в рельефе дна в виде 
простых уступов [7].

ВОЗМОЖНАЯ ПРИРОДА ВЫЯВЛЕННЫХ ЗАКОНОМЕРНОСТЕЙ

Для понимания причин образования дугообразной генеральной кон
фигурации дивергентных границ важно то обстоятельство, что такая же 
конфигурация в плане свойственна и континентальным рифтовым зонам, 
которые находятся на начальной стадии развития границ раздвижения 
литооферных плит. В частности, Байкальская рифтовая зона имеет в 
плане S-образное простирание, а Восточно-Африканская система риф
тов характеризуется У-образной генеральной конфигурацией. Можно 
предположить, что дугообразный характер генерального простирания 
дивергентных границ, находящихся на начальной и зрелой стадиях раз
вития, обусловлен кривизной линии начального раскола литосферы при 
разделении континентальных блоков и заложении осей раскрытия океа
нов. Дугообразное™ линии первоначального раскола согласуется с ос
новными результатами исследований процесса разрывообразования в 
условиях'растяжения. А. А. Гриффиц [10] показал, что при растяжении 
тонкого однородного слоя положение начальных точек трещинообразо- 
вания определяется микроскопическими дефектами материала и разви
тие трещины происходит в направлении максимального снятия напряже
ний эластичного натяжения на единицу ее длины. Это положение в 
дальнейшем было подтверждено при изучении трещинообразования под 
влиянием растягивающих напряжений на восковых моделях [16]. Ре
зультаты моделирования позволили Д. Олденбургу и Дж. Брунэ [16] 
сделать вывод о том, что литосфера Земли, характеризуемая значитель
ной неоднородностью строения, в случае приложения глубинных растя
гивающих напряжений может раскалываться по дугообразной линии. 
На процесс первоначального раскалывания литосферы большое влияние, 
вероятно, оказывают и ослабленные зоны древних тектонических швов, 
которые могут резко изменить направление разрывообразования. При 
определенных тектонических условиях исходным участком -разрывообра- 
зования может стать область подъема глубинного мантийного диапира 
к поверхности земной коры, что, вероятно, имело место при заложении 
оси раскрытия Исландского региона Северной Атлантики [5].

Проведенный анализ показывает, что генеральная конфигурация гра
ниц раздвижения оказывает влияние на взаимное расположение риф-



товых зон и трансформных разломов, т. е. на частную геометрию границ 
этого типа. Однако это не единственный фактор, от которого зависит 
частная геометрия. Как было показано ранее, основные параметры ее 
находятся (в зависимости от скорости раздвижения плит и, следователь
но, от термического режима литосферы в оси спрединга. В связи с силь
ным влиянием на частную геометрию термического режима ее парамет
ры существенно зависят от положения рассматриваемого участка дивер
гентной границы относительно аномально разогретых регионов на гребне 
срединного хребта типа Исландии [2]. Учитывая эти обстоятельства,, 
в данной работе рассматривались такие дугообразные сегменты средин
но-океанических хребтов, которые расположены достаточно далеко от 
аномально разогретых «пятен» и в пределах которых скорости спрединга 
изменяются незначительно. В этом случае определяющим становится по
ложение отдельных участков границы раздвижения относительно цент
ров дуг.

В первом приближении наблюдаемые закономерности распределения 
параметров геометрии оси раздвижения вдоль дугообразной линии ге
нерального простирания конструктивной границы можно объяснить ис
ходя из простых энергетических соображений. За основу была принята 
модель А. Лакенбрука [12], соответствующая подъему вязкого вещества 
под влиянием гравитационной неустойчивости по трещине шириной dy 
расположенной между литосферными плитами мощностью Я, раздви
гающимися с постоянной скоростью S. В этом случае

A0~w pdH  (1)

[12], где А0 — работа, производимая силами, действующими в вертикаль
ном направлении в основании подводящего астеносферного канала, р — 
среднее значение плотности пород литосферы, w —скорость поступления 
вещества астеносферы через основание подводящего канала. Из усло
вия, что вертикальный поток вещества через основание подводящего ка
нала должен компенсировать наращивание литосферы по всей ее мощ
ности, следует, что

wd^S.H,  (2)

где S4 — составляющая скорости спрединга, направленная по нормали 
к генеральному простиранию конструктивной границы. Для дугообраз
ных звеньев генерального простирания конструктивной границы

S ^ S c o s ^ .  (3)

Из выражений (2) и (3) следует, что A0~ S p # 2 cos у, т. е. при переходе 
от центральных участков дугообразной структуры к ее краевым частям 
уменьшается работа, производимая силой давления поступающего глу
бинного вещества, и, следовательно, должны снижаться и общие энер
гетические затраты, сопровождающие процесс спрединга. В процессе пе
рестройки геометрии оси раздвижения это условие достигается за счет 
увеличения длины активных частей трансформных разломов и сокраще
ния общей .протяженности зон раскрытия, так как при раздвижении ли
тосферных плит на единицу длины границы раздвижения (отрезки осе
вой зоны срединно-океанического хребта) приходится больше энергети
ческих затрат, чем на единицу длины границы скольжения (активные 
отрезки трансформных разломов) [8, 9]. На краевых участках (у>20°) 
углы между генеральным простиранием конструктивной границы и на
правлением спрединга значительно отличаются от прямых, поэтому пер
воначально смещенные отрезки осевой зоны здесь в большинстве случа
ев не перпендикулярны простиранию активных частей трансформных 
разломов, но имеют тенденцию к постепенной переориентировке и дости
жению ортогонального положения по отношению к направлению отно
сительного движения плит.



выводы

На основе анализа геометрии оси раздвижения в Атлантическом, Ин
дийском и Тихом океанах можно заключить, что генеральная конфигу
рация современных дивергентных границ представляет собой систему по
следовательно сочлененных дуг. Величины радиусов отдельных дуг из
меняются от 400 до 5000 км. Образование дугообразных сегментов 
границы раздвижения обусловлено кривизной первоначального раскола 
литосферы. К участкам перегиба и резкого изменения кривизны линии 
генерального простирания осевых зон срединных хребтов приурочены 
либо области интенсивного проявления вулканизма, либо зоны крупных 
трансформных разломов. Параметры частной геометрии оси раздвиже
ния и морфология трансформных разломов закономерно изменяются 
вдоль простирания дугообразных звеньев срединно-океанических хреб
тов. Это связано с тем, что наряду с термическим режимом литосферы 
кривизна линии генерализованного простирания границ в сочетании с 
направлением спрединга в данном районе существенно влияет на фор
мирование геометрии оси раздвижения на отдельных участках.

Автор выражает признательность К. В. Попову за помощь в подборе 
исходных данных, Л. А. Савостину и А. В. Калиненко — за содействие в 
проведении расчетов на ЭВМ и Е. Г. Мирлину — за обсуждение полу
ченных результатов.
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К Е П Е Ж И Н С К А С  К. Б.

СТРУКТУРНО-МЕТАМОРФИЧЕСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ ЗЕМНОЙ КОРЫ 
МОНГОЛИИ В ДОКЕМБРИИ —  КЕМБРИИ

Обосновано выделение пяти структурно-вещественных комплексов, от
вечающих принципиально различным стадиям развития земной коры регио
на: дорифейские комплексы этапа формирования континентальной коры, ран
не (?)- и среднерифейский комплексы стадии эпиконтинентальных бассей
нов и позднерифейские— раннекембрийские комплексы океанической ста
дии, включая офиолиты.

Обнаруженные в столь древних офиолитах бониниты, состав других 
вулканических серий, ассоциирующиеся осадки и пр. свидетельствуют о 
том, что офиолиты представляют собой остатки палеоокеанической коры, 
обдуцированные на дорифейский сиалический фундамент. Палеотектониче- 
ская обстановка их формирования лучше всего согласуется с условиями 
островной дуги — окраинного бассейна.

Изучение ранних этапов эволюции литосферы Центрально-Азиатско
го складчатого пояса представляет одну из главных задач общей пробле
мы тектогенеза Азии. Ее решение тесно связано с изучением докембрий- 
ского фундамента Центрально-Азиатского пояса, поскольку происхож
дение последнего можно понять лишь через выявление взаимоотношений 
формаций океанической стадии его развития с подстилающим их суб
стратом.

Это представляет большой теоретический интерес, поскольку Цент
рально-Азиатский пояс является элементом глобальной структуры, а 
взаимоотношения его океанических комплексов и фундамента отража
ют общую эволюцию земной коры.

Данная проблема рассматривается на основе изучения докембрий- 
ских — нижнекембрийских метаморфических комплексов Монголии — 
одного из ключевых регионов Центрально-Азиатского пояса.

В геологическом строении Монголии принимают участие метаморфи
ческие породы, отвечающие принципиально различным стадиям разви
тия земной коры региона: дорифейские комплексы этапа формирования 
континентальной коры, ранне (?)- и среднерифейский комплексы стадии 
эпиконтинентальных бассейнов и позднерифейские — раннекембрийские 
комплексы океанической стадии, включая офиолиты [6, 7].

На рис. 1 приведена упрощенная карта соотношений выделенных ме
таморфических комплексов обсуждаемого временного уровня, а также 
показаны области, различающиеся временем формирования континен
тальной коры. При этом каждая из трех разновозрастных областей с фа- 
нерозойской континентальной корой помимо выступов с дорифецской 
континентальной корой включает реликты пород океанической стадии.

На схематической карте (рис. 1) отчетливо видна чешуйчато-покров
ная структура метаморфических комплексов докембрийско-нижнекем- 
брийского возраста.

Древнейшие (дорифейские) образования по крайней мере в Северной 
Монголии являются, по-видимому, преимущественно автохтонными и со
ставляют комплексы фундамента. Они выступают в виде разобщенных 
и в разной степени эродированных блоков, в пределах которых с извест
ной условностью выделяются три возрастных уровня (табл. 1): 1) ниж
ний архей (АО, 2) верхний архей (А2) и 3) нижний протерозой (PRO. 
Согласно данным табл. 1, каждый уровень характеризуется специфичес
ким формационным составом и особенностями метаморфизма. История 
их развития на протяжении докембрия выяснена еще недостаточно. Мож-
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Структурно-вещественные комплексы дорифейского сиалического фундамента

Комплекс (возраст) Породы Фации и этапы метаморфизма

III. Балыктыгхемско-бум- 
бугерский (PRO

Мраморы и мраморизованные 
известняки с маломощными про
слоями кальцифиров и кварцитов. 
Гранат- и диопсидсодержащие па
ра- и ортоамфиболиты. Двуслюдя
ные, гранатовые, амфиболовые 
гнейсы и сланцы. Тоналитовые 
гнейсы. Силлиманит-кордиерито- 
вые гнейсы и мигматиты. Пегма
титы с турмалином, гранатом и 
мусковитом. Гранитогнейсы, дву
слюдяные и гранатсодержащие 
граниты. Гранодиориты (досклад- 
чатые)

Графитовые и диопсидовые мра
моры, кератофиры. Кварциты (в 
том числе железистые). Ортогней 
сы. Пегматоидные граниты (иног
да с гранатом); ортотектитовые 
пегматиты

III. Амфиболитовая и 
эпидот - амфиболи
товая, низких и по
вышенных Р (Г — 
- 6 0 0 —700° С, 
Р ф л ^ З —7 кбар)

II. Моренско - байдара- 
гинский (А2)

Гнейсы, амфиболиты, мраморы, 
Fe-кварциты. Тоналитовые гнейсы, 
мигматиты

Эклогиты и эклогитоподобные 
породы

II. Гранулитовая и ам
фиболитовая, пере
менных Р (Г — 650— 
800° С, Рфл ^ 3 ,5 — 
7,5 кбар)

I. Эрзинский (Ai) Гранитогнейсы, двупироксено- 
вые, гиперстеновые и шпинель-кор- 
диерит-гранат - силлиманитовые 
гнейсы и сланцы, гранатовые квар
циты, пироксен-скаполитовые по
роды, мигматиты и пегматиты; 
единичные амфиболовые породы

I. Гранулитовая, уме
ренных Р (Т — 850° С, 
Р фл^ 7 ,5  кбар)

П р и м е ч а н и е ,  Даты >3000, 2650 и 1700—1900 млн. лет по цирконам из эндербитов и раннескладчатых 
гранитов, полученные РЬ—РЬ термоэмисеионным и U—РЬ изохронным.методами, по [8].

но лишь с определенной уверенностью говорить о том, что континенталь
ная кора в их пределах была создана к началу рифея, о чем свидетель
ствует широкое развитие плагиогранитов, часто поздних существенно 
калиевых гранитов (включая рапакивиподобные породы) и разнообраз
ных мигматитов соответствующего возраста [2, 8 и др.].

Рис. 1. Схематическая карта, иллюстрирующая соотношения структурно-метаморфиче
ских комплексов докембрия — кембрия и основные этапы становления континентальной

коры Монголии.
Верхнерифейский — нижнекембрийский метаморфизованный вулканогенно-осадочный 
комплекс, включающий офиолиты: 1 — вулканогенно-осадочные породы, представленные 
глубоководными, мелководными и шельфовыми фациями, преимущественно окраинно
морской и островодужной обстановок; островодужные известково-щелочные вулканиты; 
2 — габброиды, толеитовые, известково-щелочные и бонинитовые шаровые лавы и парал
лельные дайки и ассоциирующиеся осадочные породы; 3 — ультрабазиты. Нижне(?)- и 
среднерифейский метаморфический комплекс: 4 — преимущественно метаосадочные поро
ды с редкими прослоями кислых (реже основных) вулканитов. Дорифейские — метамор
фические комплексы фундамента: 5 — гранитогнейсы, гранулиты, пара- и ортоамфиболи
ты, мраморы, кварциты, эклогиты и эклогитоподобные породы. Интрузии: 6 — девонские 
гранодиориты (уб) и граниты (у); 7 — средне- и верхнекембрийские тоналиты (Т) и пла- 
гиограниты (ау). Области с фанерозойской континентальной корой: 8 — девонской 
(включая уб, у, Т и ау); 9 — позднепалеозойской; 10 — раннемезозойской. Разломы: 

11 — главные разломы; 12 — надвиги; 13 — другие



Структурно-вещественные комплексы

Комплекс (возраст) фауна Палеотектоническая обстановка

V. Дархатско-хубсугульский 
(Ra—6,)

Микрофитолиты 6i ‘V— 
€i, R3—V, R2. О нколиты  
е ь V—е и R3—V, R2. Во
доросли 6i, V—€i. Стро
матолиты е ь V. Археоциа
ты, гастроподы, хиолиты 6 i

Океанические бассейны 
(эв- и миогеосинклиналь- 
ные)

IV. Окинско - нарынский
[Ri(?)-Ri]

Микрофитолиты R i_2, R2, 
R3. Онколиды R2, R3. Стро
матолиты Ri—2

Эпиконтинентальные бас
сейны и узкие троговые 
прогибы (предгеосинкли- 
нальные)

П р и м е ч а н и е . Фаунистические определения по [1—3, 8 и д р .] .

Рифей-нижнекембрийские метаморфические толщи формируют верх
ний структурный этаж. В этих толщах выделяются два комплекса 
(табл. 2): нижний (R±?—R2) и верхний (R3— б i). Породы этого возраст
ного уровня обычно находятся в аллохтонном залегании. В одних случа
ях покровы сложены образованиями какого-либо одного комплекса, 
в других — они представляют пакет покровов, в которых отдельные че
шуи разделены серпентинитовым меланжем и олистостромами. Все это 
свидетельствует о значительном горизонтальном тектоническом переме
щении блоков земной коры складчатых сооружений Монголии в отдель
ные моменты геологического прошлого.

М е т а м о р ф и ч е с к и е  о б р а з о в а н и я  н и ж н е  (?)- и с р е д н е -  
р и ф е й с к о г о  в о з р а с т а  характеризуются широким развитием ме- 
таполимиктовых и метааркозовых пород, образовавшихся за счет разру
шения дорифейского континентального фундамента. В истории геологи
ческого развития Монголии они, по-видимому, маркируют время сущест
вования эпиконтинентальных прогибов, заполнявшихся терригенными, 
реже вулканогенными породами. Эта стадия, начавшаяся растяжением 
дорифейского сиалического основания, является предгеосинклинальной, 
непосредственно предшествующей времени формирования океанической 
коры. Ее начало фиксируется дайками основного состава, нередко пред
ставленными серией сближенных параллельных даек (например, гашун- 
нурский комплекс).

П о з д н е р и ф е й с к и й  — н и ж н е к е м б р и й с к и й  к о м п л е к с  
обладает специфическим формационным обликом. Здесь широко разви
ты основные эффузивы, отмечается резкая изменчивость фаций и форма
ций во времени и пространстве, а также мощностей толщ. Формирование 
пород комплекса происходило в нестабильной тектонической обстановке, 
что характерно для некоторых обстановок океанической стадии развития. 
Максимум развития собственно океанической стадии фиксируется офио- 
литами верхнего рифея — венда. Они представляют собой интенсивно 
деформированные тектонические пластины, надвинутые на континенталь
ный фундамент. Строение каждой пластины индивидуально.

Достаточно хорошо это можно увидеть в Восточном Прихубсутулье 
(рис. 2). Здесь нижне(?)- и среднерифейский комплексы, а также остро- 
водужные формации и офиолиты, состоящие из шаровых лав и мафит- 
ультрамафитового комплекса, обдуцированы на гранитогнейсовые ку
пола, которые образуют сиалический фундамент. Как породы фундамен
та, так и офиолиты прорваны средне- и верхнекембрийскими плагиогра- 
нитами и девонскими калиевыми гранитами.



верхнего структурного этажа

Породы Фации и этапы метаморфизма

Метаморфизованные граувакковые песчаники, 
гравелиты и конгломераты. Известняки, аргилли
ты, туффиты, вулканокласты. Горизонты лав, 
сланцев. Примесь углистого вещества. Метаоли- 
стостромы.

Рассланцованные метаэффузивы с реликтами 
шаровой текстуры с толеитовым и известково-ще
лочным трендами. Тонкополосчатые кремни, из
вестняки. Метаультрамафиты

V. Преимущественно зеленослан
цевая (Г ^ 5 0 0 °С  РфЛ 4,0— 
7,0 кбар)

Метаморфизованные песчаники, гравелиты, уг
леродистые сланцы и кварциты. Мраморизован- 
ные известняки. Полимиктовые метапесчаники, 
метаалевролиты, метапорфириты, кварцевые кера
тофиры, туфы. Углистые сланцы с фукситом 
(±турмалином±силлиманитом)

IV. Дистен-сланцевая и зелено
сланцевая разных Р (Т ^  

<650° С, РфЛ 3—7 кбар)

Петрохимический анализ лав и параллельных даек офиолитовых ком
плексов выявил большое разнообразие типов вулканических пород, пред
ставленных различными толеитовыми, известково-щелочными и бонини- 
товыми сериями [4, 5 и др.].

Базальты и андезиты толеитовой серии, ассоциирующиеся с расслоен
ными габброидами, по низким концентрациям К2О (0,1—0,5 вес.%), уме
ренным содержаниям ТЮ2 (1—1,8%) и относительно низкому А120 3 
(<15% ) близки абиссальным толеитам. Вместе с тем на диаграмме 
(рис. 3, 4, линия 2) они обнаруживают тенденции, близкие к тренду то- 
леитов примитивных островных дуг (о-в Тофуа). Эта серия занимает 
промежуточное положение между абиссальными толеитами и толеитами 
окраинных морей (рис. 3, 4, № 9, 13), с одной стороны, и умеренными 
известково-щелочными сериями — с другой, обнаруживая «островодуж- 
ные» петрохимические признаки.

Основные лавы толеитовой серии, ассоциирующиеся с известково
щелочными вулканитами и граувакками (рис. 3, 4, линия 3), отличаются 
значимо более низкими содержаниями Ti02 (<0,9), высоким А120 3 (18— 
21%), что в совокупности с трендом дифференциации на диаграммах 
Миаширо позволяет классифицировать их как низкотитанистую высоко
глиноземистую серию толеитов, типичную для островных дут [11].

Породы, дифференцированные до дацитов и риолитов, по составу и 
поведению петрогенных элементов отвечают типичным и умеренным из
вестково-щелочным сериям. Они располагаются левее тренда вулкана 
Амаги в Идзу-Бонинской островной дуге (рис. 2, 4, линии 4—6).

Высоко и умеренно щелочные серии базальтов Северной Монголии, 
с характерными признаками подводных излияний, значительно обогаще
ны ТЮ2 (>2% ) и недосыщены S i02 (<50% ). Они близки вулканитам 
островных ассоциаций и сопоставляются с щелочными базальтами под
водных возвышенностей Атлантики и Тихого океана (Императорские го
ры, поднятие Маркус-Неккер и др.), а также океанических склонов не
которых глубоководных желобов.

Однако для выяснения генезиса офиолитов особое значение приобре
тают редкие диагностические серии пород специфического состава, ус
тойчиво ассоциирующие с ультрамафитами и габброидами. К ним отно
сится впервые установленный нами в Монголии дифференцированный 
ряд высокомагнезиальных низкотитанистых базальтов и андезитов, как 
правило, резко обедненных СаО и А120 3 (соответственно 4—6 и 6—14%) 
при значительных концентрациях MgO и Si02. По геохимическим харак
теристикам, а также низкому уровню концентраций редкоземельных эле-



Рис. 2. Карта взаимоотношений структурно-метаморфических комплексов докембрия- 
кембрия Восточного Прихубсугулья

Верхнерифейский — нижнекембрийский метаморфизованный вулканогенно-осадочный 
комплекс, включающий офиолиты, 1 — карбонаты, 2 — метаосадки, 3 — преимуществен
но зеленосланцевые известково-щелочные метавулканиты, 4 — метаолистостромы, 5 — 
метаграувакки и метааркозы с подчиненными метавулканитами, 6 — недифференциро
ванные шаровые толеитовые метабазальты с кремнями и известняками, 7 — метабазиты 
и ультрабазиты. Нижне(?)- и среднерифейский метаморфический комплекс: 8 — преиму
щественно метаосадочные породы. Дорифейские (нижнепротерозойские) комплексы 
фундамента (гранитогнейсовые купола): 9 — амфиболиты, карбонаты, гнейсы крыльев 
куполов, 10 — гранитогнейсовые ядра куполов. Интрузии: 11 — девонские калиевые 
граниты, 12 — кембрийские плагиограниты, 13 — габбро, 14 — кайнозойские щелочные 

базальты. Разломы: 15 — надвиги и другие разломы

ментов (особенно LREE) (рис. 5) они аналогичны породам бонинитовой 
серии Марианского желоба, островов Бонин, Папуа-Новая Гвинея и Но
вая Каледония.

Своеобразные вариации химизма метабазитов параллельных даек и 
шаровых лав офиолитов Монголии, породы бонинитовой серии и харак
тер ассоциирующихся с ними осадков (табл. 3) указывают на чрезвы
чайно сложную геодинамическую обстановку формирования, лучше все
го согласующуюся с условиями островной дуги — окраинного бассейна 
[6, 7]. Наиболее вероятной обстановкой образования таких офиолитов



Рис. 3. Соотношение вариаций железистости и содержания 
кремнезема в метаэффузивах офиолитов Монголии и лавах 

главных геотектонических обстановок океана 
1— 13 — тренды фракционирования метаэффузивов Монголии 
(1—8) и лав главных геотектонических обстановок океана 
<9—13). 1—4 — метаэффузивы из различных тектонических 
пластин Восточного Прихубсугулья, 5 — шаровые лавы Хан- 
Тайшира, 5' — параллельные дайки Хан-Тайшира, 6 — метаба- 
зиты Тайшира, 7 — метавулканиты Керулена, 8 — метатолеи- 
ты Баян-Хонгора; 9 — окраинный бассейн Лау, 10 — толеитовая 
серия массива Скаергаард, И — вулкан Амаги, 12 — о-в То- 
фуа в Тонга-Кермадекской островной дуге, 13 — абиссальные 
толеиты. I, II, III — поля типичных известково-щелочных, уме
ренно известково-щелочных и толеитовых серий по А. Мияши-

ро [ 11]

могли быть окраинные бассейны. Такие окраинные моря юго-западной 
части Тихого океана развиваются в непосредственной близости к остров
ным дугам и расширяются через спрединг вдоль высокодиффузионных 
зон. Комплекс параллельных даек бонинитового состава в офиолитах 
Монголии мы склонны рассматривать как признак задугового и интра- 
дугового спрединга [4].

Среди метаморфических процессов, связанных с формированием ли
тосферы региона в протерозое — нижнем кембрии, отчетливо фиксируется 
несколько разновозрастных событий. 1. Относительно длительный и вы
сокотемпературный региональный метаморфизм, связанный с карельски
ми процессами, завершившими структурно-метаморфическую эволюцию 
пород фундамента. Типичные минеральные ассоциации и важнейшие ха
рактеристики состава минералов этого этапа приведены в табл. 1. Со
гласно этим данным, а также измеренным удельным объемам углекисло
ты и метана в первичных включениях, метаморфизм отвечал условиям 
амфиболитовой и эпидот-амфиболитовой фаций умеренных давлений [9] 
и характеризовался температурами порядка 600—700° С, а давление 
флюида колебалось в интервале 3,0—7,0 кбар. Гранаты в нижнепроте
розойских породах, как правило, незональные или слабозональные, что



Офиолитовый комплекс 
(возраст) Петрохимические серии Характер дифференциации

Норвегия (от Oi до 03) 
Южная часть (Кармоу)

Толеитовая (ТН); от
дельные представители 
известково - щелочной

Широкие вариации составов ТН 
базальтов. Трондьемиты в лайко
вом комплексе

(СА)

Северная часть (Скел- 
вар и др.)

ТН

Юг Чили (MZ) ТН; умеренно СА

Недифференцированные низ
кокалиевые и высокожелезистые 
ТН базальты, схожие с абиссаль
ными ТН

Дифференцированные серии ТН 
базальтов и андезитов. Появля
ются исландиты и кислые дайки

Монголия (R3—€ 1) Во
сточное Прихубсугулье, 
р. Алаг-Цари-Гол
Троодос, Кипр (MZ)

ТН Слабодифференцированная се
рия ТН базальтов, андезитов

СА, ТН, бонинитовая Вариации от ТН океанического 
ложа и окраинных бассейнов до 
островодужных СА

Ньюфаундленд (Oi) 
Беттс Кав

То же

Мингс Байт СА, ТН

Дифференцированная серия СА 
базальтов; дифференцированная 
серия ТН с трендом абиссальных 
ТН

То же

Монголия (R3—€i) Хан- 
Тайшир

СА, бонинитовая Дифференцированная СА серия 
андезитобазальтов, андезитов

Восточное Прихубсу- СА, ТН, 
гулье, р. Эгийн-Гол щелочная

бонинитовая, Сильнодифференцированная СА 
серия, различно дифференцирован
ные ТН серии с трендом окраин
но-морских и островодужных то- 
леитов

говорит в пользу относительно большой длительности этапа метаморфиз
ма, завершившего формирование дорифейского основания. 2. Сравни
тельно кратковременные (гранаты резко зональные) и более низкотем
пературные метаморфические процессы, связанные с формированием: 
верхнего структурного этажа. Среди последних намечаются два этапа. 
Первый — преимущественно зеленосланцевый (а в специфических текто
нических зонах — дистен-сланцевый) этап метаморфизма, параллелизуе- 
мый с событиями гренвильского цикла, проявлен в породах нижне(?)-н 
среднерифейского комплекса. Второй, заключительный этап метаморфиз
ма (по-видимому, с отдельными самостоятельными стадиями) отвечает 
преимущественно условиям фации зеленых сланцев (7^500° С, Рфл 4,0— 
7,0 кбар). Он проявлен в породах верхнерифейско-нижнекембрийского 
комплекса, включая офиолиты, и связан с закрытием палеоокеана и тек
тоническим скучиванием в каледонское время. С ним связаны будинаж 
пород дорифейского фундамента, образование вокруг будин маломощ
ных (до 1,5 см) куммингтонитовых кайм, деформация и надвигание от
дельных фрагментов пород океанической стадии на окраину континента 
и пятнистый характер диафтореза пород фундамента в зоне их взаимо
действия с офиолитовыми пластинами.

Хроматографические исследования состава флюидных включений в 
кварцах показали, что основу флюида метаморфизма рассмотренные



эталонных офиолитовых комплексов мира и МНР

Наличие высокомагнезиальных Геохимические характеристики 
низкотитанистых пород даек и лав (включая редкие 

___________________________________  земли)____________

Не обн.

»

Покровы подушечных 
бонинитов в комплексе 
верхних лав

Покровы подушечных 
бонинитов и бонинито- 
вые параллельные дайки, 
Mg-базальты, андезиты

Присутствуют бонини-
ты, M g-базальты

Параллельные дайки
бонинитов, реже покро-
вы подушечных бони-
нитов

Присутствуют лавы
бонинитов

Влияние островодуж- 
ного магматизма

Тренд ТН срединно
океанических хребтов и 
окраинных бассейнов

Тренд ТН базальтов 
срединно - океанических 
хребтов и окраинных 
бассейнов

То же

Тренд островных дуг 
или небольших задуговых 
бассейнов

Островодужные из
вестково-щелочные трен
ды

То же

Тренды внутриокеани- 
ческих островных дуг

Островодужный тренд

Ассоциирующиеся вулканогенно-осадочные 
породы

Переслаиваются с яшмами и 
кремнями-латитами. Перекрыва
ются ими же, а также брекчиями, 
метаграувакками, черными слан
цами и вулканокластами

То же

Перекрываются переотложенны- 
мы пиллоу-брекчиями и вулкано
кластами андезитового состава

-ч
Перекрыты флишем, граувакка- 

ми, переходящими в грубообло
мочные песчаники, конгломераты

Хемогенные отложения окислов 
Fe и Мп, радиоляриевые глини
стые сланцы, несогласно перекры
вающие кровлю лав кампанского 
возраста

Перекрыты пироксенсодержа
щими андезитовыми агломерата
ми вулканогенно-осадочной фор
мации

То же

Пестрые кремнистые сланцы, 
яшмы, граувакки турбидитного 
типа, глинистые сланцы, известня
ки

Содержат линзы известняков и 
кремней, перекрыты флишем, гра- 
увакками, переходящими в грубо
обломочные песчаники, конгломе
раты

этапов составляла углекисло-водносолевая смесь со значительными ва
риациями соотношений С02/Н20  и дополнительными компонентами (СН4, 
Н2, N2) в зависимости от конкретной геотектонической обстановки. Так, 
породы фундамента вдали от надвигов и зон смятия характеризуются 
большими вариациями отношения С 02/Н20  и незначительным количест
вом второстепенных компонентов. Породы верхнего структурного этажа, 
включая офиолиты, претерпевшие более низкотемпературный метамор
физм, характеризуются низкими отношениями С02/Н20  и значительным 
количеством N2. Породы фундамента из зон разломов и смятия, претер
певшие влияние нескольких этапов метаморфизма, по указанным харак
теристикам занимают промежуточное положение. И совершенно резко в 
сторону увеличения содержаний С 02 и Н20  выделяются будины по поро
дам фундамента в зонах надвигов офиолитовых пластин. Скорее всего 
произошла закупорка («блокирование») флюида куммингтонитовой кай
мой, сформировавшейся в заключительный этап метаморфизма.

Структурно-метаморфическая эволюция земной коры в протерозое — 
раннем кембрии закончилась ее утолщением и как следствие этого — 
плавлением нижних горизонтов, что фиксируется внедрением плагиогра- 
нитов среднего — верхнего кембрия таннуольского типа. Это первые при
знаки преобразования океанической коры в континентальную. Оконча-

5 т



Рис. 4. Взаимоотношения изменений содержаний титана и ва
риаций железистости в эффузивах метаофиолитов Монголии и 

главных тектонических обстановок океана 
1—13 — то же, что на рис. 3. I, II, I I I — средние тренды диф
ференциации типичных известково-щелочных, умеренно извест

ково-щелочных и толеитовых серий

Рис. 5. Распределение редких земель в бонинитах метаофио
литов Монголии и фронтальных островных дугах западной ча

сти Тихого океана
1 — параллельные дайки Хан-Тайшира, 2 — сближенные дайки 
Восточного Прихубсугулья; 3 — дайки и покровы Новой Ка
ледонии, Бонинских островов, островных склонов желоба Тон

га и фронтальной Марианской дуги (я =  30)

тельно процесс завершился в конце каледонского времени внедрением 
нижне- и среднедевонских калиевых гранитов.

Таким образом, основные закономерности эволюции земной коры 
рассматриваемого региона сводятся к следующим.

Офиолитовые комплексы Центрально-Азиатского складчатого пояса 
в пределах Монголии представляют собой остатки океанической коры, 
и большая часть, в первую очередь комплексы с сериями параллельных 
даек, была безусловно образована через спрединг.

Принципиальное тождество разреза океанической коры с офиолито- 
вым фактически подтвердила скважина 504В в Коста-Риканском рифте,



вскрыв не только толщу толеитовых базальтов, но и комплекс парал
лельных даек низов второго слоя [10].

Почти полное отсутствие в составе офиолитов Монголии лав, сопоста
вимых с базальтами срединно-океанических хребтов, небольшие объемы 
окраинно-морских толеитов и преобладание островодужных известково
щелочных серий лучше всего согласуется с формированием в обстановке 
островная дуга — окраинный бассейн. Более того, обнаруженные нами 
впервые в мире в параллельных дайках столь древних офиолитов бони- 
ниты и породы известково-щелочной серии свидетельствуют о сложной 
эволюции палеоокеана. В таких офиолитах, видимо, следует различать 
два .этапа формирования. Более ранний, связанный с образованием 
собственно океанической коры (включающей также мафит-ультрамафи- 
товый комплекс), которая в более поздний этап эволюции палеоокеана 
выступает в качестве меланократового фундамента зарождающихся ост
ровных дуг. Дайковый комплекс маркирует начало этого процесса.

В пределах Монголии установлено несколько разновозрастных офио- 
литовых комплексов. В их пространственном расположении обнаружи
вается тенденция омоложения с севера на юг. Максимум образования 
офиолитов падает на верхний рифей — нижний кембрий.

Офиолиты почти всегда находятся в аллохтонном залегании, нередко 
обнаруживая пространственную сближенность пород, формировавшихся 
в резко различных и удаленных геотектонических обстановках. Это ука
зывает на значительные горизонтальные перемещения.

Континентальная кора формировалась как в результате преобразова
ния разновозрастной океанической коры, маркируемой офиолитами, так 
и наращиванием блоков ранней континентальной.

Намечаются четыре этапа становления континентальной земной коры 
Монголии: дорифейский, девонский, верхнепалеозойский и раннемезо
зойский.

В докембрии — раннем кембрии выделяются пять этапов прогрессив
ного регионального метаморфизма. Три (наиболее высокотемператур
ные) связаны с формированием дорифейского континентального основа
ния. Два более поздних (преимущественно зеленосланцевые) принимали 
участие в преобразовании пород верхнего структурного этажа, включая 
верхнерифейские — нижнекембрийские офиолиты. Каждый этап регио
нального метаморфизма сопровождался складчатостью и внедрением' 
гранитоидов.
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О РОЛИ РАЗРЫВНЫХ НАРУШЕНИИ В СТРУКТУРЕ 
МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ТОЛЩ 

(НА ПРИМЕРЕ ЗАПАДНОГО ПРИБАЙКАЛЬЯ)

На примере достаточно типичного докембрийского комплекса пород 
Западного Прибайкалья оценивается роль разрывных нарушений в струк
туре метаморфических толщ. Методом особо детального структурно-геоло
гического картирования показано, что значительная часть геологических 
границ, обычно разделяющих литологически различающиеся тела и их ас
социации и часто поэтому считающихся первичными стратиграфическими 
границами, во многих случаях обладает всеми признаками вторичного, раз
рывного происхождения. Рассматривается влияние разрывных нарушений 
на характер стратификации толщ, их роль в создании значительной пест
роты и дробности разрезов. Делается попытка приложить механизм тек
тонической адвекции для решения вопросов генезиса синметаморфических 
разрывов. Предполагается, что интенсивное разрывообразование, особенно 
в случае межформационных разрывных нарушений, можно рассматривать 
как отражение специфики протекания тектонических деформаций в усло
виях метаморфизма.

Все еще широко -распространено мнение, что разрывные нарушения 
не характерны для структуры метаморфических толщ или же встречают
ся там по крайней мере гораздо реже, чем в осадочных неметаморфизо- 
ванных комплексах. Объяснение этому видится в многочисленных хоро
шо известных фактах повышенной пластичности пород при метаморфиз
ме, что исключает или уменьшает возможность осуществления 
синметаморфической деформации нарушением сплошности или -разрыв
ным нарушением. В противоположность этому не менее часто считается, 
что в отношении разрывных нарушений метаморфические комплексы 
ничем не отличаются от неметаморфизованных .осадочных комплексов, 
и на геологических картах самого различного масштаба, составляемых 
в областях развития метаморфических толщ, обычно можно видеть 
стандартную диагонально-ортогональную систему разрывов, фиксируе
мых по смещению геологических границ, по наличию зон брекчирования 
или устанавливаемых при дешифрировании аэроснимков.

Однако очень детальные структурные и геолого-картировочные рабо
ты, проводимые в таких областях, позволяют добавить еще один, прин
ципиально иной подход к рассматриваемой проблеме. Можно показать 
для многих метаморфических комплексов самого различного возраста 
и уровня метаморфизма, что значительная часть геологических границ, 
обычно при мелко- и среднемасштабном картировании считающихся 
н о р м а л ь н ы м и ,  п е р в и ч н ы м и ,  так как в большинстве своем раз
деляют литологически различающиеся подразделения, во многих случаях 
обладают признаками разрывного, тектонического происхождения, т. е. 
границы являются в т о р и ч н ы м и ,  н о в о о б р а з о в а н н ы м и .  Это 
существенно изменяет не только представление о роли разрывных нару
шений в структуре метаморфических толщ, но и взгляд на природу в них 
многих геологических границ вообще, на характер чередования пород в 
разрезах и как следствие этого на возможность детального стратигра
фического расчленения последних.

Д О К Е М Б Р И Й  П Р И О Л Ь Х О Н Ь Я

В качестве примера рассмотрен комплекс пород докембрия Западного 
Прибайкалья, выходящий в узкой прибрежной полосе около о-ва Ольхон 
(Приольхонье), выгодно отличающийся от других известных автору и



подходящих для обсуждения рассматриваемых вопросов комплексов, 
хорошей обнаженностью, детальной изученностью и как следствие этого 
весьма высокой степенью достоверности .полученных фактических мате
риалов. Этот комплекс пород входит в состав складчатого обрамления 
юго-востока Сибирской платформы и состоит по меньшей мере из >двух 
разновозрастных серий: ольхонской и ангинской [7—9]. Терригенно- 
карбонатный комплекс пород ольхонской серии, предположительно ар
хейского возраста, претерпел региональные изменения сначала в услови
ях гранулитовой фации умеренных давлений, а затем неоднородно про
явленные регрессивные преобразования уровня амфиболитовой фации 
и ультраметаморфизма. С последними синхронизируются самые ранние 
лз распознаваемых изоклинальные лежачие складки Ft с северо-восточ
ным простиранием осей. Две другие последовательно наложенные сис
темы складок — асимметричные, наклонные складки F2f исходно, вероят
но, северо-западного простирания, и прямые F3 северо-восточной ориен
тировки— формировались на фоне уже несколько иных условий [8, 9, 
16], отвечающих уровню субфаций кислотного выщелачивания на заклю
чительных стадиях эволюции процессов ультраметаморфизма [5].

Регрессивные изменения в ольхонской серии были в то же время свя
заны с прогрессивными, зонально проявленными в интервале от эпидот- 
амфиболитовой до амфиболитовой фации процессами метаморфизма в 
смежной вулканогенно-осадочной ангинской серии, вероятно, нижнепро
терозойского возраста. Складчатые деформации в ней представлены 
только последними системами складок, Fz и F3.

Неотъемлемым элементом структуры в обеих сериях являются раз
рывные нарушения, которые, как и складки, выделяются на всех мас
штабных уровнях, начиная от регионального и кончая масштабом об
нажения.

РАЗРЫВНЫЕ НАРУШЕНИЯ

Признаки разрывных нарушений. Каждое из рассматриваемых в на
стоящей работе разрывных нарушений выделено в общем случае неза
висимо от масштаба на основании сразу нескольких признаков, свиде
тельствующих о наличии дискордантности или о нарушении сплошности 
между смежными объемами пород: 1) относительная прямолинейность 
или слабая деформированность границ, выделяемых в качестве разрыв
ных, при одновременно крайне сложной многоэтапной внутренней склад
чатой структуре и текстуре в пределах блоков; 2) различие соприкасаю
щихся по разрыву блоков в составе и характере (последовательности) 
чередования пород в разрезе; 3) различие в степени и направленности 
метаморфических изменений в соприкасающихся объемах; 4) разница в 
структурном стиле, в количестве генераций складок, деформационно-ме
таморфических текстур; 5) переориентировка к единому направлению 
плоскостных текстур, осей складок и линейных элементов в узких линей
ных зонах; 6) срезание геологических границ, тел, их мощностей, исчез
новение (выпадение) из разреза или прерывистое присутствие в разрезе 
этих тел или их ассоциаций; 7) наличие зон милонитизации, катаклаза, 
тектонических сланцев, интенсивно плитчатых пород; 8) наличие зон по
вышенной деформации на фоне более слабо регионально деформирован
ных пород; 9) наличие зон диафторических и интенсивных метасоматиче- 
ских изменений; 10) несоответствие последовательности чередования гео
логических тел на крыльях крупных картируемых складок; И) переме
жаемость одного и того же геологического тела с другими геологическими 
телами в разных местах разреза в различных, часто не повторяющихся 
сочетаниях.

Региональные разрывные нарушения. Протягивающиеся через весь 
район на расстояние около 30—50 км и более, они расчленяют Приоль- 
хонье на узкие протяженные блоки-пластины или линзы, вытянутые в 
целом в северо-восточном направлении (рис. 1). Первый из упомянутых 
выше признаков применим практически ко всем разрывным нарушениям
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Рис. 1. Схематическая карта ольхонского комплекса пород Западного Прибайкалья. Во врезке местоположение района в регионе 1 — 
5 — ольхонская серия: /  — породы гранулитовой фации метаморфизма, 2 — продукты ультраметаморфизма с реликтами гранулитовой 
фации, 3 — продукты ультраметаморфизма, 4 — мраморы, 5 — амфиболиты; 6—10 — ангинская серия: 6 — мраморы, 7 — амфиболиты, 
8 — двуслюдяные гнейсы, Р — кварциты, 10 — метадиабазы; / / —13 — интрузивные образования: / /  — граниты, 12 — габбро, 13 — ще
лочные интрузии; 14—16 — разрывные нарушения: 14 — ранней генерации, 15 — поздней генерации, 16 — Приморский разлом. Л, Б— 
местоположение детальных участков, изображенных соответственно на рис. 2 и 3. Цифрами в кружках обозначены блоки, описы

ваемые в тексте



регионального масштаба, в то время как остальные признаки в различ
ных, не всегда повторяющихся сочетаниях друг с другом характеризуют 
отдельно тот или иной крупный разрыв. Так, например, граница между 
блоками 2 и 3 разделяет существенно мраморно-двупироксенсланцевый 
комплекс пород, пронизанный многочисленными интрузиями основного 
состава, и мигматит-амфиболитовую толщу с редкими горизонтами мра
моров. К этой границе приурочена резкая смена степени измененности 
пород регрессивными преобразованиями, от пород собственно гранули- 
товой фации, частично или умеренно затронутых наложенными процесса
ми амфиболизации и гранитизации, к мигматитам и амфиболитам с мно
гочисленными реликтами гранулитовой фации. Кроме того, она срезает 
геологические границы в обоих блоках и отмечена достаточно мощной 
зоной интенсивнейшей милонитизации мигматитов. В мраморно-слан
цевой толще блока 2 милонитизация вдоль этой границы встречается 
локально, небольшими участками, так как залечена процессами пере
кристаллизации карбонатов. Тот факт, что милонитизация наложена на 
текстуру мигматитов, сформированную, как отмечалось ранее, одновре
менно с лежачими складками Fu позволяет считать возраст этого нару
шения более молодым, синхронным, по всей видимости, с этапом форми
рования прямых складок F3 северо-восточного простирания. Это под
тверждается значительной прямолинейностью разрывной границы,, 
субвертикальным ее положением и субпараллельностью осевым поверх
ностям складок F3.

Близкие к описанному сочетания признаков имеют границы между 
блоками 3 и 4, 4 и 5, 5 и 6. Шестой блок выделяется среди прочих обили
ем гранитного жильного материала в его весьма пестром и сильно де
зинтегрированном карбонатно-гнейсовом субстрате и представляет со
бой, вероятно, сам по себе мощную разрывную зону.

Границы между блоками 1 и 2, 9 и 10, 11 и 12, 13 и 14 по совокупности 
признаков заметно отличаются от предыдущей группы разрывных на
рушений, условно синхронизированных со складками F3. Они разделяют 
блоки, различающиеся одновременно по литологическому набору пород, 
по уровню и направленности метаморфических изменений, по стилю и 
сложности структуры и сами, как правило, деформированы последними 
складками F3. Это позволяет считать их более ранними, чем границы 
предыдущей группы, а то обстоятельство, что по ним в большинстве слу
чаев соприкасаются толщи, относимые по ряду признаков [7, 8] к раз
новозрастным сериям (ангинской, ольхонской), дает основание предпо
лагать, что они могут быть и границами тектонических (угловых) не
согласий, разделяющих составные части всего гетерогенного метаморфи
ческого комплекса Приольхонья.

Крупные и мелкие разрывные нарушения. Обращаясь к структуре 
толщ между любыми двумя смежными региональными разломами и пе
реходя при этом на следующие по масштабу уровни, можно показать, что 
количество распознаваемых разрывных нарушений в общем случае на
растает с увеличением детальности рассмотрения.

Одним из примеров в рассматриваемом картируемом масштабе явля
ется участок п-ова Крест (рис. 2) в северо-восточной части блока 7 
(участок А на рис. 1), где можно наблюдать наиболее типичную карти
ну соотношения в полистадийной складчато-разрывной структуре различ
ных пород ольхонской серии. Здесь выявляются изоклинальные, исходно 
лежачие складки Fu повторно изогнутые прямыми, соосными с ними 
складками F3 северо-восточного простирания (домены I, II, X), а также 
отдельные мелкие складки F2 с северо-западной ориентировкой осей (до
мены I, III, VII, VIII). Вполне естественно, что каждая из систем скла
док деформирует те геологические тела, их ассоциации и поверхности 
раздела между ними, которые к моменту формирования этих складок уже 
существовали, поэтому границы, изогнутые, например, складками F3 и 
не затронутые складками Fu нельзя однозначно относить к первичным, 
а при наличии определенных признаков могут интерпретироваться как 
вторичные, разрывные.



Рис. 2. а — геолого-петрографическая карта участка п-ова Крест (участок А на рис. 1): 
1 — мраморы, 2 — пироксен-амфиболовые кристаллические сланцы, 3 — мигматиты, 4 — 
амфиболиты, 5 — кварциты, 6 — пегматиты, 7 — ортоамфиболиты, 5 — габбро, 9 — раз
рывные нарушения, /0  — плоскостные текстуры, 11 — элементы залегания, 12 — линей
ные элементы. Цифрами в кружках обозначены разрывные нарушения, упоминаемые в 
тексте; римскими цифрами в кружках — отдельные домены участка; б — детальная 
жарта домена IV: 1 — мраморы, 2 — мигматиты без реликтов амфибола, 3 — мигмати
ты с реликтами амфибола; в — детальная карта домена V: 1 — мигматиты, 2 — мрамо

ры, 3 — кварц-мусковитовые сланцы



Например, граница 1, будучи слабо изогнутой только складками F3 
и располагаясь в целом субпараллельно осевым поверхностям складок 
Fu разделяет участки, интенсивно перемятые складками трех генераций. 
При этом интерференционный структурный рисунок геологических тел 
по обе стороны от этой границы находится в резком несоответствии с ее 
относительно простой конфигурацией. Кроме того, с одной и той же по
лосой мраморов, протягивающихся вдоль границы 1, по другую сторону 
последней контактируют различные породы — толща однообразных миг
матитов, толща тонкого складчатого чередования амфиболитов и мигма
титов и толща амфиболитов. К этой же границе приурочены небольшие 
линзовидные тела массивных гранатсодержащих амфиболитов заведомо 
интрузивного генезиса. Не менее существенно и то обстоятельство, что 
толща тонкого складчатого чередования мигматитов с амфиболитами 
(домен I на рис. 2, а), располагаясь в крыле крупной синформы F3 (до
мен III), изгибающей и границу 1, не переходит на противоположное 
крыло синформы, как это следовало бы ожидать в случае нормального 
стратиграфического характера границы 1. Последнее обстоятельство, а 
также все вышеупомянутые факты позволяют считать ее разрывной, тек
тонической.

Не менее очевидна разрывная природа и границ 2 и 3. Они ограни
чивают толщу мигматитов со сложной полистадийной линзовидно-склад- 
чатой внутренней структурой (см. рис. 2 ,6 ), обусловленной неоднократ
ной складчатостью и текстурной перестройкой. Здесь устанавливаются 
три генерации кварцевых прожилков и мигматитовой полосчатости не 
только пространственно различных, секущих друг друга систем, но и раз
ного, закономерно эволюционирующего во времени, состава (от плагио- 
клазовой к калишпат-плагиоклазовой лейкосоме). Их пространственное 
положение контролируется соответственно тремя разновозрастными сис
темами кристаллизационной сланцеватости, выраженной слюдистыми 
минералами. В то же время сами границы изогнуты только складками 
Л , что в совокупности соответствует первому из перечисленных ранее 
признаков разрывных нарушений. Помимо срезания местами обеими гра
ницами элементов внутренней структуры мигматитов для каждой из них 
в отдельности можно привести дополнительные аргументы. Так, для 
границы 2 следует иметь в виду, что разрез на двух противоположных 
крыльях крупной антиформы F3 (домен VIII на рис. 2, а) не одинаков: 
в полосу чередования пироксеновых амфиболитов и мраморов на запад
ном крыле вклиниваются блоки мигматитов (домен VII) и мраморно- 
мигматитовая толща (домен X), отсутствующие на восточном крыле 
между границами 1 и 2. Весьма выразителен и факт выклинивания всей 
мигматитовой толщи в целом около границы 3 в левом нижнем углу кар
ты между доменами VII и IX, а также приуроченность к этой границе 
линзовидных тел пегматитов.

Многими из упомянутых, но наблюдаемыми лишь в масштабе обна
жения, признаками обладает и серия разрывов 4 — это срезание геоло
гических границ и плоскостных текстур, резкая дискордантность между 
крайне сложной внутренней структурой пачек и прямолинейностью ог
раничивающих их поверхностей (см. рис. 2 ,в), внедрение многочислен
ных пегматитовых жил. Необходимо отметить, что мраморы, примыкаю
щие к разрывам, обычно обладают хорошо выраженной однообразной 
сланцеватостью по чешуйкам графита и вытянутости зерен кальцита, 
а также четкой плитчатостью, которые, несмотря на крайне сложные по 
строению складчатые фрагменты силикатных прослоев в субстрате, в 
целом повторяют очертания самих разрывов. Несомненно, что это совпа
дение сланцеватости и границ является благоприобретенным в ходе раз- 
рывообразования.

Умеренно наклонное к северо-востоку залегание поверхностей рас
смотренных разрывных нарушений, соответствующее общему относитель
но пологому залеганию плоскостных текстур различных пород участка 
Крест, субпараллельность в плане разрывных нарушений и осевых по
верхностей складок Fi (домены I, II, V) и изогнутость их в замках скла-
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док F3— все это позволяет условно синхронизировать их по времени с  
самыми ранними лежачими складками Ft и предположить первоначальна 
пологое их положение типа шарьяжных сместителей.

Некоторые из разрывов, ориентированные местами приблизительно 
так же, как и только что описанные (например, 5, 6, 7), сопровождаются 
мелкими приразломными складками резко дисгармоничной морфологии* 
которые -приблизительно соосны складкам Р2 северо-западного прости
рания. Поверхности их сместителей -помечены обычно узкими зонами 
весьма характерных диафторических изменений, минеральный состав 
которых соответствует кварц-мусковитовой и кварц-эпидотовой субфа
циям кислотного выщелачивания. Эти особенности, а также то обстоя
тельство, что складки F2 уже -несут минерализацию стадии кислотного 
выщелачивания [16], позволяют допустить близковременное формирова
ние таких разрывов и складок Fz.

Наконец, достаточно явно выделяется группа субвертикальных пря
молинейных разрывов (разрывы 8— 11 на рис. 2, а) северо-восточного 
простирания, параллельных осевым поверхностям складок F3 и смещаю
щих разрывные границы предыдущих генераций. В обнажениях эти раз
рывы часто выражены зонами развальцевания пород и их хлоритизации 
и эпидотизации.

Другой, не менее показательный участок представлен на карте так 
называемой Будохтинской структуры (рис. 3), расположенной на грани
це между блоками И и  12 (участок Б на рис. 1) у береговой линии 
оз. Байкал. Здесь в складчатой структуре, образованной двумя смежны
ми крупными складками F3 с субвертикальными шарнирами, изогнута 
крайне пестрая и сложная по строению линзовидно-складчатая карбо
натно-сланцевая толща, уловно отнесенная к ангинской серии, которая 
с севера и востока граничит с амфиболит-мигматитовой толщей ольхон- 
ской серии.

Граница между двумя сериями относится к категории описанных ра
нее региональных тектонических нарушений второй группы и обладает 
в деталях всеми характерными для них признаками. Будучи в целом кон
формной очертаниям Будохтинской структуры, т. е. принимая участие в 
изгибах замков складок F3t она является границей раздела двух разных 
формационных комплексов с различной историей деформационных и 
вещественных преобразований. Так, в карбонатно-сланцевом разрезе уве
ренно распознаются две картируемые генерации складок, тогда как в 
толще окружающих мигматитов повсеместно встречаются три генера
ции мелких складок. В пределах амфиболит-мигматитовой части разреза 
отчетливо видно, что его крупные литологические подразделения (амфи
болиты, мигматиты двух типов) и границы раздела между ними среза
ются этим нарушением, а внутренняя гетерогенная деформационно-мета
морфическая расслоенность одной из разностей мигматитов (рис. 4, а — 
домен I на рис. 3) находится в резком несогласии с ним. Точно так ж е  
оно срезает многие геологические тела и границы карбонатно-сланцевой 
толщи, а в некоторых участках к этому нарушению приурочено внедрение 
мощных пегматитовых жил.

В пределах карбонатно-сланцевой части разреза на самых различ
ных масштабных уровнях можно выделить большое количество различ
ных по значимости разрывных нарушений. На картируемом уровне 
опять-таки существуют разрывы, как изогнутые складками F3 (обозна
чены цифрами 1—6 в кружках на рис. 3), так и прямолинейные, распо
лагающиеся в целом субпараллельно их осевым поверхностям (обозна
чены цифрами 7—И в кружках).

Последние выявляются и синхронизируются со складками F3 доста
точно однозначно в замковых частях структуры по отчетливому смеще
нию и срезанию геологических границ, по субпараллельной осевым по
верхностям ориентировке. В участках же крыльев их простирания при
близительно совпадают с общим простиранием всех геологических 
границ, и задача их отделения от более ранних разрывных нарушений 
усложняется или становится неразрешимой, за исключением отдельных:



Рис. 3. Геолого-петрографическая карта Будохтинской структуры (участок Б на рис. 1) 
1—3 — ольхонская серия: 1 — мигматиты с бурым биотитом, 2 — мигматиты с зеленым 
биотитом, 3 — амфиболиты; 4—9 — условно ангинская серия: 4 — мраморы, 5 — амфи
болиты, 6 — мигматиты, 7 — кварц-мусковитовые сланцы, 8 — карбонатно-сланцевая 
толща нерасчлененная, 9 — кварциты; 10 — пегматиты, 11 — плоскостные текстуры; 
12 — граница между сериями, 13 — разрывные нарушения, 14 — шарниры складок, 
15 — элементы залегания. Цифрами в кружках обозначены разрывы, упоминаемые в 
тексте; римскими цифрами в кружках — местоположение детальных участков, изобра

женных на рис. 4

благоприятных ситуаций, о которых будет сказано ниже. Что касается 
первых, более ранних разрывных нарушений, то, как и в предыдущем 
примере, их разрывную природу следует обосновывать и доказывать, 
так как они обычно выглядят нормальными геологическими границами.

Действительно, привычное для синметаморфических разрывов мор
фологическое выражение типа зон интенсивного катаклаза и милонити- 
зации, устанавливается далеко не везде, а лишь изредка, в виде непро
тяженных линзовидных участков на отдельных отрезках рассматрмвае-



Рис. 4. Детали строения Будохтинской структуры. Обозначены соответственно римски
ми цифрами в кружках I, II, III на рис. 3

а -г  1 — мигматиты ранней генерации; 2 — мигматиты поздней генерации; б — 1 — каль- 
цитовые мраморы, 2 — доломитовые мраморы, 3 — брекчии, 4 — жильные кварциты, 
5  —г кварц-мусковитовые сланцы, в — 1 — кварц-мусковитовые сланцы, 2 — мраморы, 
3—5  — разрывы: 3 — ранней генерации, 4 — средней, 5  — поздней генерации. Цифрами 

в кружках обозначены блоки, упоминаемые в тексте

мь!х границ (например, 2, 4, 5, 6). Вместе с тем во многих случаях 
(особенно в мраморах и обогащенных кварцем породах) видны свиде
тельства значительной перекристаллизации милонитизированных разно
стей, приводящей к затушевыванию или полному уничтожению следов 
деструкции породы, что объясняет отсутствие таковых на всем протя
жении разрывных линий. Опять-таки лишь некоторые из них (разрывы 
2, 4, 5) участками фиксируются протяженными лентообразными телами 
пегматитовых жил, причем не всегда картируемого масштаба. Общее 
же в рассматриваемом масштабе для этих разрывных нарушений то, 
что относительная простота их конфигурации находится в явном несоот
ветствии с гораздо более сложной внутренней структурой тех объемов, 
которые они ограничивают. В пределах этих объемов устанавливаются 
либо неоднократные (как минимум двукратные) складчатые деформа
ции, либо неоднократные деформационно-текстурные перестройки в ви
де иоласчатостей, плоскостных текстур, пластообразных тел и зон того 
или иного состава, сложное соотношение которых совместно с много
численными мелкими разрывами обусловило весьма характерный лин- 
зовидно-складчатый стиль структуры [10, 18]. Разрывные же границы 
рассматриваемой группы, судя по всему, испытали деформации только 
последнего этапа. Кроме того, устанавливается, что каждый из этих раз



рывов на своем протяжении неоднократно в различных местах срезает 
геологические границы и тела, и это (приводит к тому, что на разных от
резках одной и той же картируемой линии, выделяемой в качестве раз
рыва, соприкасаются друг с другом породы самого различного состава 
и генезиса (разрывы 5, 6 и др. на рис. 3). Второй стороной этого же 
обстоятельства является то, что при пересечении Будохтинской струк
туры с севера на юг на ее крыльях нельзя видеть полного повторения 
разреза, так как постоянно происходит выпадение отдельных его частей 
или же, наоборот, появляются новые составные элементы.

Если углубить детальность рассмотрения структуры до масштаба от
дельных картируемых обнажений (мезоструктура), то можно показать, 
что такая ситуация связана не только с теми достаточно крупными раз
рывными нарушениями (первого порядка для данной структуры), о ко
торых шла речь, но и с разрывами более высоких порядков, представ
ляющих собой неотъемлемый элемент мезоструктуры.

Один из участков, характеризующих мезоструктуру, расположенный 
в восточном замке Будохтинской складки (домен II на рис. 3), пред
ставлен на рис. 4, б. Здесь линзовидно-тектонический характер геологи
ческих тел и разрывная природа границ между ними достаточно очевид
ны (что выясняется, правда, лишь при тщательной документации кар
тируемых обнажений) и не требуют особых доказательств. Следует 
обратить внимание лишь на то, что ни одно из этих геологических тел, 
каждое с определенной внутренней структурой, не протягивается через 
весь домен, выклиниваясь или теряя свою мощность, срезая друг друга, 
разветвляясь. Весьма существенно, что отдельные разрывы или их отрез
ки субпараллельны осевым поверхностям складок, устанавливаемым 
внутри линз и пластин.

Еще один пример (см. рис. 4, в), характеризующий мезоструктуру 
Будохтинского участка (домен III на рис. 3), интересен тем, что пред
ставляет собой наиболее часто встречающуюся ситуацию, которую мож
но, на наш взгляд, интерпретировать в общем ключе рассматриваемой 
проблемы. Здесь узкий протяженный пластообразный блок мусковитсо
держащих кварцитов с графитом расположен среди рассланцованных 
мраморов. Сразу же бросается в глаза несоответствие между складча
тым характером кварцитов и однообразием ориентировки плоскостной 
текстуры вмещающих мраморов в совокупности с относительной прямоли
нейностью границ между этими породами. При ближайшем рассмотре
нии оказывается, что в полосе кварцитов находятся складки двух гене
раций, ранняя из которых представлена изоклинальными складками (ам
плитуда до 2—3 м при ширине 10—20 см) со сланцеватостью осевой 
плоскости по графиту. Складки второй генерации, от открытых до тесно 
сжатых, изгибают в своих замках упомянутую сланцеватость по графи
ту и не имеют собственной сланцеватости осевой плоскости. В пределах 
блока кварцитов видно несколько узких зон интенсивнейшей милони- 
тизации породы, в которых образуются существенно графитистые черные 
сланцы. Эти зоны, несомненно разрывного происхождения, срезаются 
внешними границами кварцитов. К последним под острым углом подхо
дит и плоскостная текстура окружающих мраморов, ориентированная, 
кстати говоря, вдоль осевых поверхностей мелких складок, встречающих
ся в смежных объемах мраморов. Все эти факты, как и в предыдущих 
примерах, позволяют считать границы между кварцитами и мраморами 
разрывными, а само тело кварцитов — тектонической пластиной.

Характер соотношения складок, геологических границ различного 
генезиса и разрывных нарушений особенно хорошо виден в вертикальных 
стенках некоторых обнажений, в береговых обрывах. Именно здесь вы
являются многие разрывные нарушения различных порядков, не всегда 
распознаваемые в плане ввиду того, что они, как правило, разделяют 
объемы пород различной литологии и поэтому принимаются обычно за 
нормальные геологические контакты. На разрезе АБ рис. 3, сделанном 
по борту глубокого оврага, показаны как раз такие нарушения, которые 
не удается проследить и обосновать в плане, в толще нерасчлененных



карбонатно-сланцевых пород пластины, ограниченной разрывами 1 и 2 
(см. рис. 3). Здесь, на расстоянии около 50 м выявлена целая серия суб
вертикальных разрывов, общим для которых является то, что они все 
так или иначе срезают геологические границы, тела, текстуры. Они не 
участвуют в видимых в обнажении складках среднего размера, наоборот, 
срезают их крылья или замки, располагаясь в целом вдоль их осевых 
поверхностей. Самое крайнее слева на разрезе разрывное нарушение, 
соответствующее разрыву 2 на рис. 3, помечено мощной зоной милонити- 
зации мраморов, о чем ранее уже говорилось. Крайнее справа на разрезе 
разрывное нарушение, будучи прямолинейным, разделяет сложнопо- 
строенный карбонатно-сланцевый разрез и не менее сложнопостроенную 
толщу слюдистых плагиосланцев, с обилием мелких складок и 'плоскост
ных текстур как минимум двух генераций. Тектонический характер этой 
границы следует также из того факта, что слюдистые плагиосланцы не 
протягиваются далее в нериклинальную часть восточного замка мега
складки F3 вслед за нерасчлененной карбонатно-сланцевой толщей, как 
этого следовало бы ожидать в случае нормального характера границ 
между ними.

На разрезе ВГ, сделанном в береговых обрывах Байкала, можно ви
деть две системы разрывных нарушений. Одна — система крутых, суб- 
•вертикальных разрывов (разрывы 1—4), располагающихся субпарал
лельно осевым поверхностям изоклинальных складок ранней генерации 
и срезающих геологические границы под очень острым углом. Разрывные 
нарушения второй системы — более пологие (разрывы 5—8), чем первые, 
смещают их, имея тем не менее простирания, одинаковые с ними и с гео
логическими границами, но иные углы падения. Последнее обстоятельст
во существенно тем, что на горизонтальном срезе смещения геологических 
границ этими разрывными нарушениями не всегда очевидны, и зафикси
ровать такие разрывы, тем более разделить их на возрастные группы, 
крайне трудно, если не обращаться к вертикальному срезу.

Рассмотренные примеры относились к разнородным в литологичес
ком отношении объемам пород с дробным чередованием пластообраз
ных геологических тел, однако почти половина территории Приольхонья 
сложена на поверхности весьма однородными образованиями мигмати
тов. Можно констатировать, что большинство выделяемых разрывных 
нарушений приурочено именно к первым, тогда как в последних они ус
танавливаются крайне редко, в некоторой степени условно, причем не 
без дополнительных исследований.

На площади одного из таких полей мигматитов (блоки 9 и 12 на 
рис. 1) был проведен площадной анализ распределения интенсивности 
складчатых деформаций этапа F3 (в процентах укорочения слоев), ко
торый выявил локализацию повышенных значений интенсивности в уз
ких линейных зонах, пересекающих это поле с северо-востока на юго- 
запад [17]. Приуроченность именно к этим зонам протяженных ленто
образных тел пегматитов и фрагментирование здесь же на линзы, 
вероятно, некогда единых редких пластообразных тел мраморов и амфи
болитов, позволяет предполагать наличие значительных смещений в та
ких линеаментах, происходивших, по всей видимости, на этапе формиро
вания складок F3.

Все вышеописанные примеры иллюстрируют категорию синметамор- 
фических разрывных нарушений, последовательно возникавших в При- 
ольхонье на протяжении значительного отрезка времени и на самых раз
личных масштабных уровнях. Их выделение влечет за собой целый ряд 
принципиальных следствий, о которых и пойдет теперь речь.

ОБСУЖДЕНИЕ ФАКТИЧЕСКОГО МАТЕРИАЛА

Стратиграфический аспект. Наиболее выразительная особенность 
большинства обсуждавшихся геологических границ, особенно в картируе
мом масштабе,— их значительная протяженность, относительная прямо
линейность и, главное, то, что они часто выступают в качестве границ



раздела различных литологических подразделений. Именно это, естест
венно, бросается в глаза при не слишком детальных картировочных ра
ботах и именно на этом основании такие границы, как правило, прини
маются за явно стратиграфические, а разделяемые ими литологические 
«единицы и их ассоциации выделяются в качестве свит, подсвит, пачек, 
горизонтов [2, 6, 12, 13, 20, 21]. Этот стратиграфический подход основы
вается на допущении, что тектонические деформации, протекающие в ме
таморфических толщах, в целом не нарушают первичного соотношения 
геологических тел, а широко известные, наблюдаемые обычно в обнаже
ниях, сложные элементы мелкой структуры не имеют принципиального 
значения в региональном и тем более в глобальном масштабе.

Несмотря на схожие в целом предпосылки и подход, все стратиграфи
ческие схемы, как замечает автор одной из них, Н. В. Синявская [21, 
с. 3], «...плохо сопоставляются между собой по химико-петрографическо
му составу и мощности. Так, в схемах А. С. Кульчицкого и Н. А. Божко 
карбонатные породы присутствуют на всех стратиграфических уровнях, 
з  по мнению А. С. Ескина и А. М. Рябых, они слагают преимущественно 
нижнюю часть разреза. По А. С. Кульчицкому, алюмосиликатные породы 
распределены по всему разрезу, а у А. С. Ескина они сосредоточены в его 
верхней части. Амфиболиты у А. С. Ескина и А. С. Кульчицкого ассо
циируют с амфиболовыми и амфибол-биотитовыми гнейсами, а у 
А. М. Рябых — либо с мраморами, либо с метаэффузивами, в схеме 
Н. А. Божко амфиболиты переслаиваются как с мраморами, так и с гней
сами». Мощности комплекса пород Приольхонья при этом определяются 
в интервале от 36 км (А. С. Кульчицкий) до 3700 м (А. М. Рябых). Раз
рабатываемые в последнее время новыми исследователями района стра
тиграфические схемы пополняют приведенный выше перечень, никак не 
проясняя картину соотношения друг с другом составных частей разреза 
и истинную последовательность их чередования.

Представляется, что приведенные при описании фактического мате
риала примеры, интерпретированные исходя из других предпосылок, по
зволяют вскрыть методические причины плохой сопоставимости различ
ных схем стратификации и по-иному взглянуть на возможности и кор
ректность дробного стратиграфического подразделения разреза Приоль
хонья и других аналогичных метаморфических комплексов.

Таких предпосылок было две. Первая, общего порядка, сводится к 
тому, что те сложности мелкой структуры (и породившие их тектониче
ские процессы, не говоря здесь о метаморфических, метасоматических и 
магматических явлениях), которые можно наблюдать в обнажениях, 
играют принципиально важную роль в понимании крупной и региональ
ной структуры и не должны игнорироваться в исследованиях любого мас
штаба.

Вторая предпосылка, более частная, касается главным образом 
обсуждаемой темы: если исходить из того, что внутренняя деформацион
ная структура какой-либо толщи не может быть создана без деформации 
ее внешних границ, т. е. если не считать, что источник деформации нахо
дится внутри каждого отдельного слоя, толщи любого масштаба, то пря
молинейность или относительная простота конфигурации внешних границ 
такой толщи свидетельствует об их более позднем, чем внутренняя 
структура в целом, происхождении. В этом случае все приведенные выше 
факты позволяют считать огромное множество границ в Приольхонье 
разрывными, тектоническими, а те геологические тела, их группы самого 
разного масштаба, которые они разделяют,— тектоно-метаморфическими 
(или тектоно-литологическими) единицами разреза, которым, естествен
но, нельзя придавать определенный стратиграфический смысл. По сути 
дела те дробные схемы стратиграфии, на которых базировались геоло
гические построения более ранних исследователей, оказываются страти
графией пакетов, чешуй или пластин и никакого отношения к истинной 
последовательности и мощности осадочных пород не имеют. Поэтому 
очевидно, что в подобных случаях представляется неправомочным (не
корректным) стратиграфическое расчленение разреза на дробные состав



ные части (горизонты, пачки, подсвиты, свиты), а возможно выделение 
лишь крупных формационно-метаморфических или тектоно-метаморфи- 
ческих (возрастных) подразделений в масштабе серий и комплексов на 
основе совокупности данных о метаморфической, магматической, текто
нической и формационной принадлежности [7—9].

Дробность и пестрота разрезов. Хорошо известны дробность и пестро
та разрезов метаморфических толщ, как правило, более значительные, 
чем в неметаморфизованных осадочных комплексах. Пример Приоль- 
хонья показывает, что одной из причин этого может служить наличие 
большого количества разрывных нарушений самого различного порядка. 
Действительно, разрывы часто приводят к неоднократному чередованию 
отдельных частей разреза или, наоборот, являются причиной их исчезно
вения, выпадения. Отдельные геологические тела в редких случаях про
тягиваются на значительные расстояния без изменения своей мощности 
и сохраняя устойчивую ассоциацию окружающих пород. В большинстве 
своем мы имеем дело с набором перемежающихся линз, пластин, чешуй, 
доля и роль которых в более крупных объемах меняется от места к месту. 
Это означает, что на характер и последовательность чередования геоло
гических тел в относительно крупных единицах разреза в значительной 
степени влияют тектонические деформации, в том числе и разрывные.

С другой стороны, как уже отмечалось, явная приуроченность боль
шинства разрывных нарушений к пестрым в вещественном отношении 
объемам пород позволяет предполагать наличие глубоких парагенетиче- 
ских связей между процессом разрывообразования и литологической кон
трастностью метаморфических толщ, что будет обсуждаться ниже.

Тектонические слайды. Из приведенного описания фактического ма
териала можно выбрать наиболее общие и характерные свойства рас
смотренных разрывных нарушений, которые сводятся к следующему: 
1) они возникают в связи со складчатостью и располагаются субпарал
лельно осевым поверхностям изоклинальных и прочих складок; 2) обычно 
они выступают в качестве границ раздела литологически различающихся 
геологических тел или их ассоциаций; 3) часто отсутствуют очевидные 
признаки смещения, такие, как брекчии, милониты, катаклазиты, но не 
менее часто вдоль них проявлена интенсивная плитчатость или пластин- 
чатость пород, затухающая в стороны, 4) во многих случаях к зонам 
разрывов приурочены диафторические изменения, приводящие к образо
ванию специфических пород (в данном случае кварц-мусковитовых и 
кварц-эпидотовых сланцев), генезис и пространственное положение кото
рых определяются именно процессом разрывообразования; 5) с ними 
связано увеличение интенсивности общей деформации, проявленной в 
складчатости, кливаже, будинаже, разлинзовании; 6) им свойствен 
повсеместно проникающий характер разрывообразования, проявляющий
ся в возникновении разрывных нарушений практически на всех масштаб
ных уровнях.

Все перечисленные и целый ряд других особенностей рассматривае
мых разрывных нарушений являются одновременно признаками, харак
теризующими особую категорию разрывов, свойственных метаморфиче
ским толщам, которые в англоязычной литературе именуются тектониче
скими слайдами [24—26].

«Тектонические слайды — это разрывы, которые образуются в мета
морфических породах перед или во время метаморфических событий. 
Они находятся в зоне повсеместно проникающей деформации, которая 
представляет собой интенсификацию более широко проявленной, часто 
регионально развитой, деформационной фазы. Внутри этой зоны высокой 
деформации слайды могут располагаться вдоль и быть субпараллельны
ми (хотя и будут пересекать в региональном масштабе) границам лито
логических, тектонических и тектоно-метаморфических единиц» [26„ 
с. 165].

Возможные причины и условия формирования разрывов. Для обсуж
дения этих аспектов по отношению к описанным синметаморфическим 
разрывным нарушениям представляются наиболее существенными сле



дующие обстоятельства, выявленные при обсуждении фактического ма
териала.

1. Объемный (повсеместно проникающий) характер проявления де
формаций, выражающийся в возникновении однотипных разрывов на 
всех масштабных уровнях.

2. Приуроченность большинства разрывных нарушений к объемам, 
пестрым в литологическом отношении, т. е. условие значительной вязко
стной или плотностной неоднородности деформируемых толщ.

3. Возникновение разрывов синхронно со стадиями складкообразова
ния, которое, как было показано ранее [16], началось одновременно или 
сразу вслед за началом процессов гранитизации.

В каждом из этих особенностей, и тем более в их совокупности, можно- 
усмотреть отдельные стороны и некоторые черты процесса тектонической 
адвекции [1], осуществляемого, как известно, в условиях инверсии плот
ностей в земной коре, что легко достигается при метаморфизме вообще 
и гранитизации в частности. Это позволяет обратиться и сделать попытку 
приложить к синметаморфическому разрывообразованию в качестве воз
можного именно этот механизм. Действительно, разумно предположить, 
что те геологические тела (толщи) разного литологического состава, т. е. 
разной плотности, а может быть, и вязкости, которые составляют адвек- 
тирующий объем, исходно находятся в разном положении относительна 
друг друга и конечного состояния устойчивого равновесия (имеется в 
виду их разная степень гравитационной неустойчивости, определяемая 
пространственным положением в системе и плотностью). Поэтому они 
будут «всплывать» с разной скоростью и достигать конечного устойчи
вого состояния в разное время и на разных уровнях, т. е. должны про
исходить дифференциальные перемещения отдельных тел (толщ) или их 
групп друг относительно друга по границам между ними. Если учесть, 
что достижение равновесного состояния в ходе адвекции осуществляется 
не только путем относительного перемещения крупных составных частей 
адвектирующей системы (нагнетание, выжимание), но и одновременной 
интенсивной деформацией ее элементарных ячеек (растяжение, расплю
щивание, смятие), причем для некоторых из них с неоднократной сменой 
знака [4, 14], то представляется вполне естественным сочетание сложной 
полистадийной деформационной структуры внутри вещественно разли
чающихся подразделений с разрывным характером ограничивающих их 
поверхностей. При этом в тех элементарных ячейках, где расслоенность 
подвергается складчатости, каждая осевая поверхность складки являет
ся, и это вполне очевидно, потенциальной поверхностью сместителя. Там 
же, где вязкостная контрастность в расслоении весьма значительная, в 
случае интенсивного субпослойного растяжения наименее вязкий мате
риал может быть полностью выжат, что приведет к совмещению слоев, 
ранее не соприкасавшихся вместе. В результате исходная последователь
ность будет тоже искажена, хотя смещений в привычном виде не про
исходило. Такой тип нарушений А. В. Лукьяновым предложено называть 
структурами сшивания или швами [15].

В самом общем виде иллюстрацию этим гипотетическим предположе
ниям можно найти в теоретических и экспериментальных исследованиях 
А. В. Лукьяновым так называемого клин-эффекта [14], который, на наш 
взгляд, можно рассматривать как одну из последних стадий развития 
тектонической адвекции в условиях инверсии плотностей. Сущность этого 
эффекта сводится к тому, что если в гравитационном поле находится 
система геологических тел с разной плотностью (более тяжелые внизу,, 
более легкие вверху) и наклонным, не горизонтальным положением по
верхностей раздела между ними, то система будет обладать дополнитель
ным запасом потенциальной энергии, которая может быть использована 
на деформацию. Этот дополнительный запас энергии будет исчерпан,, 
если поверхности раздела в системе займут горизонтальное положение. 
А. В. Лукьянов показал, что осуществление этого процесса приводит к 
крайне неоднородному, часто автономному, распределению деформации 
в разных частях модели и резкому несоответствию их структурных пла-



ные части (горизонты, пачки, подсвиты, свиты), а возможно выделение 
лишь крупных формационно-метаморфических или тектоно-метаморфи- 
ческих (возрастных) подразделений в масштабе серий и комплексов на 
основе совокупности данных о метаморфической, магматической, текто
нической и формационной принадлежности [7—9].

Дробность и пестрота разрезов. Хорошо известны дробность и пестро
та разрезов метаморфических толщ, как правило, более значительные, 
чем в неметаморфизованных осадочных комплексах. Пример Приоль- 
хонья показывает, что одной из причин этого может служить наличие 
большого количества разрывных нарушений самого различного порядка. 
Действительно, разрывы часто приводят к неоднократному чередованию 
отдельных частей разреза или, наоборот, являются причиной их исчезно
вения, выпадения. Отдельные геологические тела в редких случаях про
тягиваются на значительные расстояния без изменения своей мощности 
и сохраняя устойчивую ассоциацию окружающих пород. В большинстве 
своем мы имеем дело с набором перемежающихся линз, пластин, чешуй, 
доля и роль которых в более крупных объемах меняется от места к месту. 
Это означает, что на характер и последовательность чередования геоло
гических тел в относительно крупных единицах разреза в значительной 
степени влияют тектонические деформации, в том числе и разрывные.

С другой стороны, как уже отмечалось, явная приуроченность боль
шинства разрывных нарушений к пестрым в вещественном отношении 
объемам пород позволяет предполагать наличие глубоких парагенетиче- 
ских связей между процессом разрывообразования и литологической кон
трастностью метаморфических толщ, что будет обсуждаться ниже.

Тектонические слайды. Из приведенного описания фактического ма
териала можно выбрать наиболее общие и характерные свойства рас
смотренных разрывных нарушений, которые сводятся к следующему: 
1) они возникают в связи со складчатостью и располагаются субпарал
лельно осевым поверхностям изоклинальных и прочих складок; 2) обычно 
они выступают в качестве границ раздела литологически различающихся 
геологических тел или их ассоциаций; 3) часто отсутствуют очевидные 
признаки смещения, такие, как брекчии, милониты, катаклазиты, но не 
менее часто вдоль них проявлена интенсивная плитчатость или пластин- 
чатость пород, затухающая в стороны, 4) во многих случаях к зонам 
разрывов приурочены диафторические изменения, приводящие к образо
ванию специфических пород (в данном случае кварц-мусковитовых и 
кварц-эпидотовых сланцев), генезис и пространственное положение кото
рых определяются именно процессом разрывообразования; 5) с ними 
связано увеличение интенсивности общей деформации, проявленной в 
складчатости, кливаже, будинаже, разлинзовании; 6) им свойствен 
повсеместно проникающий характер разрывообразования, проявляющий
ся в возникновении разрывных нарушений практически на всех масштаб
ных уровнях.

Все перечисленные и целый ряд других особенностей рассматривае
мых разрывных нарушений являются одновременно признаками, харак
теризующими особую категорию разрывов, свойственных метаморфиче
ским толщам, которые в англоязычной литературе именуются тектониче
скими слайдами [24—26].

«Тектонические слайды — это разрывы, которые образуются в мета
морфических породах перед или во время метаморфических событий. 
Они находятся в зоне повсеместно проникающей деформации, которая 
представляет собой интенсификацию более широко проявленной, часто 
регионально развитой, деформационной фазы. Внутри этой зоны высокой 
деформации слайды могут располагаться вдоль и быть субпараллельны
ми (хотя и будут пересекать в региональном масштабе) границам лито
логических, тектонических и тектоно-метаморфических единиц» [26„ 
с. 165].

Возможные причины и условия формирования разрывов. Для обсуж
дения этих аспектов по отношению к описанным синметаморфическим 
разрывным нарушениям представляются наиболее существенными сле



дующие обстоятельства, выявленные при обсуждении фактического ма
териала.

1. Объемный (повсеместно проникающий) характер проявления де
формаций, выражающийся в возникновении однотипных разрывов на 
всех масштабных уровнях.

2. Приуроченность большинства разрывных нарушений к объемам, 
пестрым в литологическом отношении, т. е. условие значительной вязко
стной или плотностной неоднородности деформируемых толщ.

3. Возникновение разрывов синхронно со стадиями складкообразова
ния, которое, как было показано ранее [16], началось одновременно или 
сразу вслед за началом процессов гранитизации.

В каждом из этих особенностей, и тем более в их совокупности, можно- 
усмотреть отдельные стороны и некоторые черты процесса тектонической 
адвекции [1], осуществляемого, как известно, в условиях инверсии плот
ностей в земной коре, что легко достигается при метаморфизме вообще 
и гранитизации в частности. Это позволяет обратиться и сделать попытку 
приложить к синметаморфическому разрывообразованию в качестве воз
можного именно этот механизм. Действительно, разумно предположить, 
что те геологические тела (толщи) разного литологического состава, т. е. 
разной плотности, а может быть, и вязкости, которые составляют адвек- 
тирующий объем, исходно находятся в разном положении относительно 
друг друга и конечного состояния устойчивого равновесия (имеется в 
виду их разная степень гравитационной неустойчивости, определяемая 
пространственным положением в системе и плотностью). Поэтому они 
будут «всплывать» с разной скоростью и достигать конечного устойчи
вого состояния в разное время и на разных уровнях, т. е. должны про
исходить дифференциальные перемещения отдельных тел (толщ) или их 
групп друг относительно друга по границам между ними. Если учесть, 
что достижение равновесного состояния в ходе адвекции осуществляется 
не только путем относительного перемещения крупных составных частей 
адвектирующей системы (нагнетание, выжимание), но и одновременной 
интенсивной деформацией ее элементарных ячеек (растяжение, расплю
щивание, смятие), причем для некоторых из них с неоднократной сменой 
знака [4, 14], то представляется вполне естественным сочетание сложной 
полистадийной деформационной структуры внутри вещественно разли
чающихся подразделений с разрывным характером ограничивающих их 
поверхностей. При этом в тех элементарных ячейках, где расслоенность 
подвергается складчатости, каждая осевая поверхность складки являет
ся, и это вполне очевидно, потенциальной поверхностью сместителя. Там 
же, где вязкостная контрастность в расслоении весьма значительная, в 
случае интенсивного субпослойного растяжения наименее вязкий мате
риал может быть полностью выжат, что приведет к совмещению слоев, 
ранее не соприкасавшихся вместе. В результате исходная последователь
ность будет тоже искажена, хотя смещений в привычном виде не про
исходило. Такой тип нарушений А. В. Лукьяновым предложено называть 
структурами сшивания или швами [15].

В самом общем виде иллюстрацию этим гипотетическим предположе
ниям можно найти в теоретических и экспериментальных исследованиях 
А. В. Лукьяновым так называемого клин-эффекта [14], который, на наш 
взгляд, можно рассматривать как одну из последних стадий развития 
тектонической адвекции в условиях инверсии плотностей. Сущность этого 
эффекта сводится к тому, что если в гравитационном поле находится 
система геологических тел с разной плотностью (более тяжелые внизу,, 
более легкие вверху) и наклонным, не горизонтальным положением по
верхностей раздела между ними, то система будет обладать дополнитель
ным запасом потенциальной энергий, которая может быть использована 
на деформацию. Этот дополнительный запас энергии будет исчерпан,, 
если поверхности раздела в системе займут горизонтальное положение. 
А. В. Лукьянов показал, что осуществление этого процесса приводит к 
крайне неоднородному, часто автономному, распределению деформации 
в разных частях модели и резкому несоответствию их структурных пла



нов. При этом вдоль поверхностей раздела материалов разной плотности, 
бывших исходно наклонными, а ставших горизонтальными, происходят 
сдвиговые перемещения изменчивой амплитуды, достигающие местами 
очень больших величин. Эти поверхности являются по сути дела поверх
ностями разрывов.

В более сложных моделях Ж.-К. Соулы [27], воспроизводящих с 
использованием центрифуги диапировый подъем с разных исходных уров
ней масс, различающихся одновременно по плотности и вязкости, также 
можно усмотреть некоторые аналоги с обсуждавшимися структурными 
ситуациями. В первично горизонтально расслоенных образцах после цен
трифугирования произошли дифференциальные перемещения масс, обус
ловленные инверсионным процессом, и подъем их с разной скоростью на 
различные структурные уровни, в результате чего помимо сформирова
ния диапировой сложноскладчатой структуры существенно изменились 
первичные формы и соотношения составных частей модели, т. е. наруши
лась их стратиграфия. Произошла интенсивная фрагментация большин
ства слоев, внедрение легкоподвижного маловязкого материала не только 
между этими фрагментами, но и вдоль некоторых сохранившихся пер
вичных границ, т. е. возникли новообразованные границы между пере
распределенными разностями модельного вещества, различающимися по 
своим свойствам (плотности, вязкости, компетентности). При этом до
вольно часто такие новообразованные границы дискордантны по отноше
нию к складчатой структуре, образованной первичной расслоенностью, 
во многих случаях срезая последнюю.

Все вышеизложенное в этом разделе касалось неоднородных по со
ставу частей разрезов; относительно же однообразных по литологии объ
емов можно заметить следующее. В последнее время становится все 
более очевидным гетерогенный характер протекания деформаций в мета
морфических толщах 114, 15, 23], выражающийся в неоднородном рас
пределении в объеме ее интенсивности, часто независимо от вариаций 
вещественного состава. Разная интенсивность деформации предполагает 
вместе с тем и различную ее скорость, а последняя в свою очередь озна
чает одновременно (равносильно) и различную эффективную вязкость 
деформируемых объемов. Породы с различной эффективной вязкостью 
(даже одного литологического состава) будут деформироваться различ
но, что обусловливает нарушение сплошности на границе между ними 
и вероятное осуществление дифференциальных смещений. Наглядной 
иллюстрацией этому можно считать пример разрывных нарушений в 
^однородных полях мигматитов Приольхонья, описанный ранее.

Предложенные объяснения, конечно, не исчерпывают возможного ши
рокого разнообразия причин возникновения многочисленных разрывных 
нарушений в метаморфических толщах. Так, например, Д. Хаттон [26] 
предполагает ведущую роль дифференциальных объемных изменений во 
время метаморфизма пород разного состава, подвергающихся большим 
сихронным деформациям. Думается, что этот круг явлений может суще
ствовать как независимо, так и совместно с явлениями адвективного, 
инверсионного характера.

Дифференциальная деформативность и тектоническая расслоенность.
Рассмотрение характера, возможных условий и причин разрывообразо- 
вания в метаморфических толщах позволяет заключить, что геологиче
ские тела (пачки, толщи, слои, зоны, полосчатость) разного литологиче
ского состава или разной эффективной вязкости по-разному реагируют 
на одно и то же приложенное усилие, что приводит помимо широко изве
стной дисгармонии к дифференциальным смещениям между ними, нару
шению последовательности их чередования между собой, в каких-то слу
чаях к тектоническому перетасовыванию. Это явление можно назвать 
дифференциальной деформативностью пород, что является, на наш 
взгляд, с учетом широкой распространенности, одним из выражений спе
цифики протекания тектонических деформаций в условиях метаморфиз
ма вообще. Это та же специфика, которую подразумевают, говоря о пре
дельно больших остаточных деформациях, достигаемых только в усло



виях метаморфизма, о наложении складчатостей, неоднократной пере
стройке пород деформационно'-метаморфическими текстурами и т. д.

С другой стороны, эту же самую специфическую особенность и иллю
стрирующие ее реальные геологические ситуации, по-видимом.у, можно 
рассматривать как отражение или конкретное проявление в земной коре 
процесса тектонического расслоения литосферы [19].

Аналогии в других метаморфических комплексах. Сопоставление с 
другими, близкими по возрасту, геоструктурному положению, типу эволю
ции, комплексами [8— 10] и даже обращение к заведомо более молодым 
фанерозойским метаморфическим образованиям показывает, что в плане 
рассматриваемых вопросов разрывообразования комплекс пород При- 
ольхонья не исключение, а скорее вполне типичный. Так, например, сход
ные в отношении разрывных нарушений, достаточно типичные структур
ные ситуации известны автору в беломорском комплексе архея Балтий
ского щита, что, в частности, отражено в работах В. В. Эза [22, рис. 2; 
23, рис. 14, в] и Д. Е. Гафт [3, рис. 1]. Здесь опять-таки разрывные на
рушения, располагающиеся вдоль осевых поверхностей складок той или 
иной генерации, будучи относительно прямолинейными, как правило, 
выступают в качестве границ раздела неоднократно деформированных 
и литологически различающихся толщ.

Многочисленные разрывные нарушений типа слайдов, ориентирован
ные вдоль осевых поверхностей изоклинальных складок разных порядков, 
описаны А. Л. Кулаковским [И ] для западной части Алданского щита 
в зоне глубинного Чарского разлома. В палеозойском метаморфическом 
комплексе гор Султан-Уиздаг (северо-западный Узбекистан) в изокли
нально-складчатых толщах выявляются ориентированные в соответствии 
с осевыми поверхностями складок отчетливо картируемые линии, вдоль 
которых на значительных расстояниях с одной и другой стороны после
довательно исчезают отдельные геологические тела, в целом прртягиваю- 
щиеся субпараллельно этим линиям.

Автору часто приходилось встречать в литературе примеры, когда опи
сывается и изображается на картах крайне сложная многостадийная 
внутренняя структура каких-либо стратиграфических подразделений 
(толщ, свит, серий), которая сочетается с относительно простыми по кон
фигурации, часто практически не деформированными границами раздела 
между ними; при этом таким границам, как правило, придается нор
мальный стратиграфический смысл. Хотя, судя по вышеуказанному, эти 
границы скорее новообразованные, чем первичные.

В зарубежной литературе описано большое количество комплексов, 
характерным элементом структуры которых являются многочисленные 
разрывные нарушения типа тектонических слайдов,— это, ставший клас
сическим после работ И. Бэйли [24], пример слайдов дальредской серии 
каледонид Шотландии; это десятки примеров из центральных нагорий 
Англии, Шотландии, Британии, Западной и Северной Ирландии и других 
мест Британских островов, каледонид Скандинавии, Ньюфаундленда, 
примеры Мозамбийского пояса Уганды, Новозеландских Альп и многих 
других регионов, обзор литературы по которым можно найти в работе 
Д. Хаттона [26].

Таким образом, можно полагать, что разрывные нарушения вообще 
и межформационные разрывы типа тектонических слайдов в частности 
пользуются широким распространением и являются неотъемлемым эле
ментом структуры метаморфических толщ.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

1. Рассмотренный фактический материал и его обсуждение позволяют 
сделать вывод о том, что значительная часть геологических границ ме
таморфических комплексов типа Приольхонья, обычно разделяющих ли
тологически различающиеся тела и их ассоциации, часто считающихся 
первичными стратиграфическими границами, во многих случаях обладает 
всеми признаками вторичного, разрывного происхождения.



2. Разрывной характер многочисленных границ, выступающих одно- 
временно в качестве границ раздела формационных (литологических) 
подразделений позволяет считать методически неверным дробное стра
тиграфическое расчленение разрезов метаморфических толщ. В подоб
ных ситуациях правомочно выделять лишь тектоно-метаморфические или 
тектоно-литологичеекие единицы разреза, которые могут объединяться 
в крупные возрастные подразделения на основе совокупности данных об 
их метаморфической, магматической, тектонической эволюции и форма
ционной принадлежности.

3. Большая часть описанных границ обладает свойствами, присущими 
особой категории разрывных нарушений, именуемых в англоязычной ли
тературе тектоническими слайдами.

4. Вторичный (тектонический) характер многих границ геологических 
тел и их чередования друг с другом можно считать одной из причин из
вестной значительной дробности и пестроты разрезов метаморфических, 
комплексов.

5. Отмечается доминирующая приуроченность таких разрывных нару
шений к пестрым в вещественном отношении частям разрезов, что позво
ляет предположить парагенетическую связь процессов разрывообразова- 
ния с литологической контрастностью толщ, увязав воедино способность 
пород разного состава, а соответственно и разных вязкостных и плотно
стных свойств, по-разному .реагировать на приложенное усилие, диффе
ренциальные смещения геологических тел, объемный характер деформа
ций (проявление складко- и разрывообразования на всех масштабных 
уровнях) и в качестве возможного инверсионный механизм тектонической 
адвекции.
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Ж У Л  А Н О В А  И. Л.

РОЛЬ ДОРИФЕИСКИХ ГНЕЙСОВЫХ КУПОЛОВ 
В ТЕКТОНИЧЕСКОМ РАЗВИТИИ МЕЗОЗОИД 

СЕВЕРО-ВОСТОКА СССР

На основе анализа эволюции дорифейских метаморфических комплек
сов, фрагментарно обнаженных в мезозойских складчатых структурах Се
веро-Востока СССР, предлагается схема реконструкции строения кристал
лического фундамента на предпозднерифейское время. В качестве древ
нейших положительных элементов выделены Колымо-Омолонский и Охот
ский нуклеары, сложенные плагиомигматизированными гранулитовыми 
комплексами раннеархейского возраста и окруженные гнейсово-амфиболи
товыми толщами верхнего архея. С этапом раннепротерозойской гранити
зации калиевого геохимического профиля (2,2—1,7 млрд лет) связывается 
формирование второй генерации купольных структур, отличавшихся осо
бенно высокой эндогенной активностью и предопределивших многие важ 
ные черты фанерозойской тектоники региона. Влияние куполов фундамен
та носило двоякий характер: с одной стороны, они обусловили обособле
ние элементов с ярко выраженным геоантиклинальным режимом развития, 

с другой — контролировали размещение разломов.

Современные концепции, предполагающие энсиматическое происхож
дение геосинклиналей Тихоокеанского пояса, отводят гнейсово-куполь
ным структурам одну из ведущих ролей в процессе новообразования 
континентальной коры. Основное приращение сиаля при этом связыва
ется с периодом замыкания геосинклиналей, а дорифейские гнейсовые 
комплексы, присутствие которых в циркумтихоокеанских складчатых 
поясах сейчас уже невозможно подвергать сомнению, как это делалось 
15—20 лет назад [9], рассматриваются в качестве древнейших автоном
ных «ядер роста» континентальной коры [4, 32].

Однако такой трактовке природы дорифейских комплексов тихооке
анской окраины Азии противоречит давно установленный факт их сход
ства с раннедокембрийскими породами фундамента древних платформ 
(прежде всего Сибирской), лежащий в основе традиционных представ
лений о заложении геосинклиналей Тихоокеанского кольца на раздроб
ленном континентальном кратоне.

Материалы по геологии, петрологии и геохронологии метаморфиче
ских комплексов Северо-Востока СССР, полученные в результате систе
матических исследований последнего десятилетия, позволяют наметить 
пути увязки кажущихся взаимоисключающими точек зрения. Они сви
детельствуют, с одной стороны, о принципиальном родстве фундамента 
Верхояно-Чукотской мезозойской складчатой области и Сибирской плат
формы, а с другой — о чрезвычайно ранней его дифференциации на уча
стки с различным геодинамическим режимом, который вполне опреде
ленным образом отразился в фанерозойском тектогенезе.

Отметим, что в обобщающих тектонических исследованиях мысль о 
возможной преемственности развития верхнего структурного этапа и 
фундамента мезозоид Северо-Востока СССР высказывалась [37, 38]. 
Попытка конкретизировать ее предпринята недавно А. И. Садовским 
[33]. В качестве древнейших элементов, «просвечивающих» в современ
ной структуре региона, А. И. Садовский выделяет архейские мантийные 
диапиры, автономные по отношению к аналогичным формам в фунда
менте Сибирской платформы. Это заключение опирается на факт при
сутствия во многих выходах раннего докембрия Северо-Востока СССР 
глубокометаморфизованных основных пород: двупироксеновых и экло- 
гитоподобных кристаллических сланцев. Но при этом упускается из



•виду, что в целом в рассматриваемых комплексах подобные образования^ 
занимают не более чем первые проценты объема, слагая небольшие тела 
в обширных гнейсовых полях.

По нашим данным, важнейшим фактором эволюции раннедокембрий- 
ской литосферы северо-восточной окраины Азии, наложившим отпечаток 
на всю последующую историю ее развития, являлись процессы гранити
зации, сопровождавшиеся формированием долгоживущих положитель
ных структур разного ранга — сводов, овалов, куполов (в общем случае 
их удобно именовать гнейсовыми куполами, понимая этот термин, со
гласно [8], достаточно широко).

Этот вывод, касающийся образований, площадь выхода которых на 
современном эрозионном срезе региона составляет первые проценты, ко
нечно же, далеко не очевиден. Он опирается на две группы фактов, одна 
из которых относится к особенностям формирования самих дорифейских 
комплексов, вторая — к истории развития вмещающих их фанерозойских 
тектонических структур.

ДОРИФЕЙСКАЯ ПРЕДЫСТОРИЯ МЕЗОЗОИД

Метаморфические комплексы, дорифейский возраст которых доку
ментирован прямыми геологическими данными, образуют фрагментарные 
выходы площадью от нескольких десятков до первых тысяч квадратных 
километров, сконцентрированные на трех участках Верхояно-Чукотской 
складчатой области: Охотском, Омолоно-Тайгоносском и Восточно-Чукот
ском. Для расшифровки раннедокембрийской эволюции Северо-Востока 
СССР наибольший интерес представляют метаморфические комплексы 
Омолоно-Тайгоносского района. Они многочисленны, разнообразны по 
составу и лучше других охарактеризованы радиологически [3, 15— 17]. 
Важно также, что их выходы рассредоточены на обширной, тектонически 
неоднородной территории.

Историко-геологический анализ древнейших кристаллических комп
лексов континентов связан, как известно, с особыми методическими труд
ностями, обусловленными дискуссионностью природы их стратификации 
[6]. Проведенные в этом направлении исследования показали, что в рас
сматриваемых кристаллических комплексах стратификация имеет двой
ственное происхождение и в своей основе отражает их изначальную 
слоистость, которая затушевана или, реже, усилена наложенными про
цессами, прежде всего гранитизацией. В силу этого корреляция разоб
щенных разрезов должна опираться лишь на минимально измененные 
разности.

В каждом из наиболее крупных выступов раннего докембрия Омоло
но-Тайгоносского района: Тайгоносском (Авековском), Пареньском,. 
Ауланджинском, Хебикенджинском и др.— реконструируется свой стра
тиграфический разрез (рис. 1). Присутствие среди негранитизированных 
образований карбонатных, высокоглиноземистых, марганцовистых, угле
родистых линз и слоев, их нередко дробное чередование одних с другими 
и с основными кристаллическими сланцами позволяют заключить, что 
первоначальная перекристаллизация субстрата осуществлялась изохи
мически. Исходя из этого для сопоставления разрезов использован лито
стратиграфический метод, а реперами выбраны паракристаллические 
толщи, обладающие характерными особенностями состава и строения.

Так, разрезы Ауланджинского и Тайгоносского блоков скоррелирова
ны по первой снизу в ауланджинском разрезе мощной толще гранат-био- 
титовых графитсодержащих гнейсов, сходной по многим признакам с 
пургоносской серией авековского комплекса. В Тайгоносском, Парень
ском и Хебикенджинском блрках к одному уровню приведены мощные 
толщи обогащенных графитом лейкократовых гнейсов и кварцитогней- 
сов, в которых чаще, чем где-либо, отмечаются реликтовые слоистые тек
стуры. В этой же части разрезов появляются первые прослои и пачки 
карбонатных пород. Толща биотитовых и амфибол-биотитовых, местами 
гранатсодержащих гнейсов, венчающая разрез Хебикенджинского блока,



Рис. 1. Схема корреляции стратиграфических разрезов архея Омолоно-Тайгоносского
района

1 — амфиболовые плагиогнейсы, биотитовые амфиболиты, мраморы, диопсидовые 
кварциты; 2 — основные кристаллические сланцы, преимущественно двупироксеновые; 
3 — эклогитоподобные породы; 4 — амфиболиты; 5 — биотит-гранатовые, иногда кор- 
диеритсодержащие мезократовые гнейсы; 6 — диопсид-амфиболовые кристаллические 
сланцы, диопсидовые плагиогнейсы; 7 — гранат-биотитовые плагиогнейсы, преимущест
венно лейкократовые; 8 — гололейкократовые плагиогнейсы, кварцитогнейсы, часто гра
фитсодержащие; 9 — линзы карбонатных пород; 10 — биотитовые, амфибол-биотитовые 
плагиогнейсы, иногда гранатсодержащие (гранитизированные разности не указаны). 
Цифры над колонками — тектонические структуры: 1 — Сугойский прогиб (Вархалам- 
ский блок), II — Омолонский массив (а — Хебикенджинский блок, б — Ольдянинский 
и Коаргычанский блоки, в — Ауланджинский блок), III — Гижигинский прогиб (Па- 

реньский блок), IV — Тайгоносское поднятие (Авековский блок)

сопоставляется с нижней толщей екатерининской серии. О последней 
необходимо сказать подробнее, поскольку она еще не описывалась в ли
тературе.

Екатерининская серия (комплекс) впервые была выделена автором 
при петрографическом изучении коллекции шлифов В. А. Сурчилова, 
выполнившего в 1980— 1981 годах среднемасштабную геологическую 
съемку западного побережья Гижигинской губы в районе п-ова Варха- 
лам. В 1982 г. в результате наших полевых исследований екатерининская 
серия разделена на две толщи. В нижней преобладают биотитовые и 
амфибол-биотитовые, нередко гранатсодержащие гнейсы, включающие 
линзы известково-силикатных пород и мусковит-графитовых сланцев. 
Верхняя толща сложена гнейсами и кристаллическими сланцами, бога
тыми амфиболом, а также диопсидовыми кварцитами и мраморами.

Реконструированный таким образом сводный разрез раннего докемб
рия Омолоно-Тайгоносского района обнаруживает направленное изме
нение состава по вертикали (см. рис. 1). Снизу вверх основные породы — 
производные базальтовых магм постепенно вытесняются паракристалли- 
ческими образованиями: сначала высокоглиноземистыми плагиогнейса- 
ми, а затем — лейкократовыми графитсодержащими гнейсами, кварцито- 
гнейсами и карбонатными породами.

Минеральные парагенезисы субстрата обнаруживают высокую сте
пень равновесности и признаки кристаллизации в однородном поле на
пряжений (мелкозернистый изодиаметричный характер структур, слабое 
проявление кристаллизационной сланцеватости, сохранность реликтовой 
слоистости). Снизу вверх по разрезу температура и общее давление сни-



жаются от гранулитовой фации сутамского уровня глубинности в анман- 
джинской серии (Г =  700—800° С, Робщ =  9— 10 кбар) до амфиболитовой 
фации повышенного давления в екатерининской серии *. При этом вплоть 
до верхов косовской серии породы основного состава систематически со
держат гиперстен в ассоциации с плагиоклазом и клинопироксеном, что 
указывает на принадлежность большей части разреза к гранулитовой 
фации.

Главные закономерности строения описанного разреза особенно хо
рошо выявляются с помощью формационного анализа. Нижняя часть 
(анманджинская серия) отвечает базито-гранулитовой формации, сред
няя (синереченская, пургоносская серия, нижняя толща косовской се
рии) — гнейсово-гран.улитовой, верхняя — известково-кварцито-гранули- 
товой (верхняя толща косовской серии). Породы екатерининской серии, 
отличающиеся известковистым петрохимическим профилем, могут рас
сматриваться как компоненты мраморно-сланцевой формации (классифи
кация по [43]).

Сводный стратиграфический разрез раннего докембрия Омолоно- 
Тайгоносского района наиболее полный на Северо-Востоке СССР. Охот
ский метаморфический комплекс целиком принадлежит гнейсово-грану- 
литовой формации. Известно несколько вариантов его стратиграфическо
го расчленения [1, 10, 23]. Согласно [И ], разрез охотского комплекса 
хорошо коррелируется с разрезом авековского комплекса п-ова Тай
гонос.

Дорифейский комплекс Восточной Чукотки (эскимосский, по [44]) — 
типичный представитель мраморно-сланцевой формации, метаморфизо- 
ванный в условиях амфиболитовой фации (возможно, с возрастанием сте
пени метаморфизма в низах разреза до уровня гранулитов [20]). Эти 
особенности указывают на его принципиальное сходство с самыми верх
ними горизонтами Омолоно-Тайгоносского разреза. Более точные кор
реляции требуют специальных исследований, но уже сейчас можно отме
тить, что по признаку насыщенности карбонатными прослоями екатери
нинской серии соответствует только нижняя часть эскимосского комп
лекса (эттельхвылеутская серия плюс айнанская толща лаврентьевской 
серии [44]). Его верхняя часть, отличающаяся большим количеством 
мраморов, не имеет аналогов в других разрезах раннего докембрия Севе
ро-Востока СССР.

Результаты формационного анализа и изотопные данные, приводимые 
ниже, подтверждают известное заключение А. М. Смирнова [34] о воз
можности выделения в раннем докембрии Северо-Востока СССР трех 
частей, соответствующих катархею (базито-гранулитовая формация), 
нижнему архею (гнейсово-гранулитовая и известково-кварцито-гранули- 
товая формации) и верхнему архею (известковолгнейсовые толщи амфи
болитовой фации) стратотипического Алдано-Станового региона.

Далее обратимся к характеристике гранитизированных образований, 
которые, подчеркнем еще раз, резко доминируют в составе дорифейских 
метаморфических комплексов, обнаженных на современном эрозионном 
срезе Верхояно-Чукотской складчатой области. В Омолоно-Тайгоносском 
районе среди них выделяются три разновременные и различные по гео
химическим особенностям группы.

Наиболее древними являются чарнокитоиды, вскрывающиеся в во
сточной части Ауланджинского блока, в низах сводного разреза (рис. 2). 
Это лейкократовые гиперстенсодержащие гнейсы (обычно плагиоклазо- 
вые, реже двуполевошпатовые), включающие большое количество соглас
ных тел амфибол-двупироксеновых кристаллосланцев мощностью от не
скольких миллиметров до первых десятков метров. Своеобразна струк
тура чарнокитоидов: кварц слагает очень крупные (до 1 см в длину)

1 О кристаллизации в температурных условиях амфиболитовой фации свидетельст
вует парагенезис альмандина с роговой обманкой, андезином и кварцем, характерный 
для гнейсов нижней толщи. Повышенные значения давления (7 8 кбар) устанавлива
ются по присутствию в равновесии с андезином и биотитом эпидота низкой желези- 
стости [22].



сильно уплощенные линзы, плагиоклаз — тонкозернистый (0,02—0,1мм) 
мозаичный агрегат. Выделения калишпата, когда они есть, тяготеют к 
линзам кварца. Тесная пространственная взаимосвязь, наличие посте
пенных переходов, структурное, минеральное и химическое родство позво
ляют связывать формирование чарнокитоидов с гранитизацией основ
ных кристаллосланцев. Судя по особенностям состава пород, она должна

была осуществляться путем их дебазифи- 
кации под действием слабоокисленнога 
высокотемпературного флюида. Среди 
чарнокитоидов располагаются согласные 
либо неправильные тела биотитовых 
гнейсов анхиэвтектического состава, цир
кон из которых имеет возраст 3,4 млрд лет 
[3], чем определяется верхний временной 
предел процесса чарнокитизации.

Для гнейсово-гранулитовой части раз
реза наиболее характерная форма грани
тизации — послойная плагиомигматиза- 
ция [13]. Она начинается в температур
ном поле гранулитовой фации с анатекси- 
са относительно легкоплавких гранат-био- 
титовых гнейсов. Мощные толщи основ
ных пород подвергаются интенсивной де- 
базификации, ведущей к формированию 
больших объемов мезо- и лейкократовых 
крупнозернистых плагиогнейсов. Присут
ствие роговой обманки в парагенезисе с 
андезином и кварцем указывает, что про
цесс завершался в условиях амфиболито
вой фации. Главный фактор анатексиса и 
дебазификации — водонасыщенный флю
ид нормальной щелочности. Время завер
шения плагиомигматизации гранулитов 
относится к позднему архею: 2,9—2,7 млрд 
лет [17]. В породах екатерининской серии 
процессы плагиомигматизации проявлены 
лишь в зачаточной форме.

Третью самостоятельную группу со
ставляют продукты палингенно-метасома- 
тической калиевой гранитизации: розовые 
и мясо-красные очковые гнейсы, полимиг
матиты, гранитогнейсы, аляскиты, пегма
титы, встречающиеся среди всех без иск
лючения вышеописанных образований, но 
в целом распределенные по латерали 
очень неравномерно. Метасоматический 
калишпат-кварцевый материал развива
ется чаще всего вдоль структурных на

правлений замещаемого субстрата, но нередко расположен секуще. Осо
бенности состава новообразованных пород указывают на высокий потен
циал калия в гранитизирующем флюиде. В заметном количестве наблю
даются тела перемещенных гранитов, ореолы и зоны кислотного выщела
чивания. Различными методами, но надежнее всего Rb—Sr-изохронным, 
устанавливается раннепротерозойский возраст калиевой гранитизации:
2,2— 1,7 млрд лет [16].

В охотском метаморфическом комплексе, судя по имеющимся в лите
ратуре данным, в равной степени широко проявлены как плагиомигма- 
тизация, так и калиевая гранитизация [1, 10]. Отдельные этапы эволю
ции комплекса не датированы, общий же временной объем близок уста
новленному в Омолоно-Тайгоносском районе [18, 23]. Эскимосский ком
плекс по слабой степени плагиомигматизации близок екатерининской

Рис. 2. Схематическая геологиче
ская карта Ауланджинского бло
ка. В южной части фрагмент ку
польной структуры с чарнокито- 

идным ядром
1 — рифейско-палеозойские оса
дочные отложения; 2—8 — катар- 
хей и нижний архей; 2, 3 — ан- 
манджинская серия: 2 — нижняя 
толща, чарнокитоиды, амфибол- 
двупироксеновые кристаллические 
сланцы, 3 — средняя и верхняя 
толщи, биотитовые гранитогнейсы 
с линзами эклогитоподобных слан
цев; 4—8 — синереченская серия: 
4 — толща I, преимущественно 
амфиболиты, 5 — толща II, пре
имущественно биотит-гранатовые 
гнейсы, иногда кордиеритсодержа- 
щие, 6 — толща III, амфйболиты 
7 — толща IV, диопсидовые пла- 
гиогнейсы, диопсид-амфиболовые 
сланцы, гранат-биотитовые гней
сы, 8 — толща, V, гранат-биоти
товые плагиогнейсы, биотит-ги- 
перстеновые сланцы; 9 — разломы; 
10 — элементы залегания полос

чатости



серии, но отличается широким распространением богатых калишпатом 
порфиробластических гнейсов и биотитовых гранитогнейсов, верхний воз
растной предел которых составляет около 1,6 млрд лет [18].

Выявленные особенности метаморфизма и гранитизации дорифей- 
ских комплексов региона позволяют сделать некоторые выводы о специ
фике тектонического режима, при котором могли реализоваться соответ
ствующие термодинамические условия. Наиболее важен здесь тот факт, 
что первоначальный региональный метаморфизм древнейшего слоистого 
субстрата, с одной стороны, и гранитизация — с другой, протекали в 
принципиально различной обстановке. Прогрессивная перекристаллиза
ция, судя по ее изохимическому характеру, однородности поля напряже
ний, сопряженному возрастанию Т и Робщ с глубиной, осуществлялась на 
стадии погружения толщ. Высокие значения термодинамических пара
метров, достигавшиеся при этом, свойственны всем древнейшим комп
лексам континентов и обусловлены, вероятнее всего, специфическим со
стоянием Земли на ранних стадиях ее развития [44].

Все виды гранитизации, напротив, ведут к значительному изменению 
валового состава толщ и их разуплотнению, что возможно лишь в усло
виях снижения литостатического давления. С другой стороны, очевидно, 
что процессы гранитизации инициируются потоками глубинных флюидов, 
концентрирующихся вокруг определенных центров. Тектоническим след
ствием этих двух факторов является формирование долгоживущих поло
жительных структур— гнейсовых куполов в широком понимании тер
мина.

В зарубежной и отечественной литературе многократно обсуждались 
вопросы, связанные с механизмом роста, стадийностью развития, генези
сом тектонических элементов этого типа [2, 8, 24, 31, 44], и в настоящее 
время их огромное значение в становлении континентальной литосферы 
общепризнано. Вместе с тем распознавание конкретных гнейсово-куполь
ных структур в фундаменте фанерозойских складчатых поясов связано 
с большими трудностями, так что само их присутствие здесь и тем более 
тектоническая роль остаются проблематичными. Материалы по дорифей- 
ским комплексам Северо-Востока СССР представляют с этой точки зре
ния существенный интерес.

Прежде всего следует отметить, что для каждой из трех выделенных 
групп гранитизированных пород выявляются свои положительные струк
туры. Древнейшие гранитизированные образования — чарнокитоиды при
урочены к ядру купола, фрагмент которого вскрывается в южной части 
Ауланджинского блока (см. рис. 2). Об этом говорит значительно более 
пологое залегание полосчатости в толще чарнокитоидов по сравнению с 
вышележащими согласно ориентированными горизонтами разреза и раз
ворот простираний от северо-западных на юге блока к северо-восточным 
в его северной половине2. От той части разреза, где впервые появляются 
паракристаллические образования, чарнокитоиды отделены полосой по- 
лигенных биотитовых гнейсов, включающих реликтовые тела эклогито- 
подобных пород. Не исключено, что она трассирует зону скрытого несо
гласия. Подтверждением этому может служить специфическая лентику- 
лярная структура чарнокитоидов, обусловленная тектоническим разлин- 
зованием, которое нигде более не проявлено.

Другим доказательством чрезвычайно рано начавшейся дифферен
циации докембрийских структур региона служит присутствие продуктов 
экзогенной дифференциации вещества (биотит-гранатовых, нередко с 
кордиеритом гнейсов) уже в самой нижней части сводного стратиграфи
ческого разреза. Они отличаются высоким содержанием Mg и Fe и про
странственно тяготеют к ядру чарнокитоидного купола, что позволяет 
предположить существование причинной связи между раннеархейской

2 Впервые подобным образом строение Ауланджинского блока охарактеризовал 
Б. С. Левин (1974).



гранитизацией древнейших базитов (чарнокитизацией), зарождением 
первых поднятий и появлением парапород в окаймляющих прогибах.

П о с т е п е н н о е  в о з р а с т а н и е  в в ер х  по р а з р е з у  к о л и ч ест в а  п а р а п о р о д  при  
о д н о в р е м е н н о м  о б о г а щ е н и и  и х  к р е м н е зе м о м  св и д е т е л ь с т в у е т  о б  у си л ен и и  
в о  в р ем ен и  эк зо г ен н о й  д и ф ф е р е н ц и а ц и и  в е щ е с т в а , т. е. о  д л и т ел ь н о  п 
д о л ж а в ш е м с я  в о зд ы м а н и и  р а н е е  в о зн и к ш и х  п о д н я т и й . Н а и б о л е е  в е р о 
я тн о , что  при эт о м  п р о и с х о д и л о  и х  р а з р а с т а н и е  от  ц ен т р а  к п ер и ф ер и и  
п у т ем  п о с л е д о в а т е л ь н о г о  в о в л еч ен и я  в и н в ер си ю  в се  б о л е е  в ы сок и х  с т р а 
т и г р а ф и ч ес к и х  г о р и зо н т о в .

Подобный механизм позволяет объяснить несколько важных особен
ностей раннеархейских комплексов: во-первых, неразрывное единство 
гранулитового субстрата с насыщающим его лейкократовым материалом, 
главная масса которого обособлена в виде многочисленных послойных 
лейкосом и жил с тем же набором минералов, что и в палеосоме; во-вто
рых, конформность мигматитовой полосчатости, кристаллизационной 
сланцеватости и границ тел различного химического состава 3. Наконец, 
третьим и решающим аргументом в пользу постепенного разрастания 
мигматит-гранулитовых куполов служит появление в верхах единого, не 
обнаруживающего внутренних несогласий раннеархейского разреза боль
ших объемов лейкократовых парапород — продуктов метаморфизма арко- 
зовых и кварцевых песчаников, формирование которых требует неодно
кратного перемыва исходного субстрата.

Вместе с тем присутствие супракрустальных толщ, испытавших лишь 
слабую анатектическую плагиомигматизацию (екатерининская серия, 
эскимосский комплекс), свидетельствует, что разрастание куполов по 
латерали было ограничено определенными пределами, благодаря чему 
в фундаменте мезозоид сохранились фрагменты не только областей под
нятия, но и прогибания. Для понимания их соотношений важно учесть, 
что формирование толщ, составляющих верхи разреза, и плагиомигма- 
тизация раннеархейских гранулитов происходили синхронно (поздний 
архей) и в близком температурном режиме (амфиболитовая фация). Это 
говорит о сопряженности развития положительных и отрицательных 
структур вплоть до конца архея при сосредоточении эндогенной актив
ности в куполах. Оконтурить границы последних можно, лишь «сняв» 
влияние фанерозойского тектогенеза, что специально обсуждается ниже.

Из предложенной тектонической модели следует, что к концу архея 
значительные объемы сиалического вещества были сформированы не 
только в куполах, но и в межкупольных пространствах. Однако в струк
турах второго типа парагнейсовые толщи чередуются с карбонатными 
породами, мощность которых вверх по разрезу возрастает, а местами 
вмещают довольно большое число тел ортоамфиболитов, что позволяет 
говорить о латеральной неоднородности архейского «гранитного» слоя.

Охарактеризовать тектоническую обстановку раннего протерозоя 
трудно, поскольку соответствующие стратифицированные образования на 
Северо-Востоке СССР достоверно не известны4. Исключение составляют 
вулканогенно-осадочные отложения Билякчанского грабена (юго-запад
ная часть Охотского района), которые хорошо сопоставимы с «троговым» 
комплексом Алданского щита [21]. Между тем значения изотопного воз
раста кристаллических пород региона, как испытавших калиевую грани
тизацию, так и не обнаруживающих ее видимых следов, в большинстве

3 Здесь мы не останавливаемся на характеристике складчатости высоких порядков, 
которая контролируется локальными факторами (высокой пластичностью карбонатных 
прослоев и зон, сильно насыщенных гранитным материалом, существованием упоров 
в виде тел ортоамфиболитов и т. д.). В целом для описываемых комплексов она не ха
рактерна.

4 До середины 60-х годов к нижнему протерозою на Северо-Востоке СССР обычно 
относились породы низких и средних ступеней метаморфизма, с охраняющие признаки 
осадочного или вулканогенного происхождения. В настоящее время установлен^, что 
большинство из них имеет более молодой (рифейский, палеозойский, мезозойский) воз
раст [5, 42].



случаев относятся к раннему протерозою [3, 16, 18]. Наш опыт Rb—Sr- 
датирования дорифейских образований из различных по режиму раз
вития выступов фундамента Омолоно-Тайгоносского района свидетель
ствует, что в этих значениях отражается в большинстве случаев момент 
«закрытия» соответствующих изотопных систем, тесно связанный с 
охлаждением глубинных комплексов при тектоническом воздымании 
[16]. С учетом этих данных все выступы фундамента указанного района, 
за исключением Вархаламского, сложенного слабогранитизированными 
породами екатерининской серии, могут рассматриваться как фрагменты 
обширного архейского мигматит-гранулитового свода, восходящее дви
жение которого продолжалось до конца раннего протерозоя [15]. Уча
стники наиболее интенсивной калиевой гранитизации обособлены на этом 
фоне в качестве центров активного воздымания (куполов II порядка), 
в ряде случаев осложненных куполами III порядка (см. далее).

В Охотском районе отчетливыми признаками купольного строения 
обладает Кухтуйское поднятие [10, 40]. Но особенно наглядно положи
тельные структуры раннего протерозоя выражены на Восточной Чукотке, 
где они наложены на слабомигматизированные мраморно-сланцевые 
толщи, слагавшие позднеархейский прогиб. Наиболее совершенным мор
фологически является Кооленьский купол [29, 44].

НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ ФАНЕРОЗОЙСКОГО ТЕКТОГЕНЕЗА5

Трем районам концентрации выходов раннего докембрия в современ
ной структуре Верхояно-Чукотской складчатой области отвечают три по
ложительных элемента I порядка, которые классифицируются чаще всего 
как срединные массивы: Охотский, Омолонский и Восточно-Чукотский6. 
Их отличает двухэтажное строение и специфический геоантиклинальный 
характер формаций, слагающих чехлы. Именно особенности состава и 
строения чехлов, в частности их насыщенность магматическими образо
ваниями, позволяют считать срединные массивы не «обломками» древней 
платформы, а элементами (рассматриваемой складчатой области. Тек
тоническая активность срединных массивов трактуется обычно как отра
женная, однако рассмотрение их позднедокембрийско-фанерозойской 
истории в свете изложенных выше сведений о предшествовавшей эволю
ции фундамента вносит существенные коррективы в подобные представ
ления.

Имеющиеся материалы позволяют заключить, что определяющее зна
чение в обособлении срединных массивов как структур, которые с на
чала неогея и до новейшего времени испытывали знакопеременные вер
тикальные движения при отчетливом преобладании воздымания, имели 
раннедокембрийские гнейсовые купола.

Уже из теоретических предпосылок следует, что гнейсовые купола 
обладают некоторыми неотъемлемыми особенностями, предопределяю
щими их устойчивую во времени тектоническую индивидуальность. Важ
нейшими являются пониженная плотность гранитизированных пород, 
обеспечивающая большой дефицит масс, и обогащенность радиоактив
ными элементами и изотопами: 40К, 87Rb, U, Th — основными источниками 
радиогенного тепла в земной коре [35]. Особый термальный режим по
добных структур может обусловливать, согласно [35], их саморегулирую
щиеся колебательные движения размахом до нескольких километров 
(воздымание, вызванное разогревом, прекращается вследствие размыва 
и охлаждения апикальных частей куполов, накопление осадочного тер
моизолирующего чехла ведет к новому разогреву и воздыманию и т. д.). 
Не менее важным представляется и другое свойство гнейсовых куполов,

5 Выводы автора, изложенные в этом разделе, дискуссионны (ред.).
6 Восточно-Чукотский массив нередко рассматривается как часть более крупной 

жесткой структуры — Эскимосского [44] или Чукотско-Сьюардского массива [40].



связанное с радиогенным разогревом их недр,— повышенная проницае
мость для флюидов [19], благодаря чему при мощных импульсах эндо
генной активности эти структуры могут выступать как своеобразные 
аккумуляторы глубинного вещества и энергии.

Имеющийся аналитический материал показывает, что описанные 
выше типы гнейсово-купольных структур фундамента мезозоид (архей
ские мигматит-гранулитовые и протерозойские гранитогнейсовые) близ
ки между собой по плотностным свойствам, но существенно различаются 
по насыщенности радиоактивными веществами. Она намного выше в про
терозойских куполах, особенно в тех, которые возникли при гранитизации 
верхнеархейских мраморно-сланцевых толщ (что связано с повышением 
щелочности пород вследствие эффекта кислотно-основного взаимодей
ствия компонентов Д. С. Коржинского). С такими характеристиками кри
сталлических образований хорошо согласуются особенности послеранне- 
протерозойской эволюции структур, заложенных на фундаменте разного 
типа.

В современной структуре региона из всех положительных элементов 
наиболее отчетливо индивидуализированы центральные части срединных 
массивов Яно-Колымской складчатой системы: Кедонское и Рассошин- 
ское поднятия Омолонского массива [30], Кухтуйское — Охотского [40]. 
Именно им свойственны признаки, которые считаются типоморфными для 
срединных массивов региона в целом: близость фундамента к современ
ной эрозионной поверхности, наличие рифейско-раннепалеозойского про
межуточного структурного этажа (нижнего яруса чехла), специфический 
магматизм, устойчивая тенденция к воздыманию [27, 28]. Анализ исто
рии развития поднятий и сопоставление с окружающими более подвиж
ными фрагментами массивов позволяют заключить, что сложное, с эле
ментами концентрической зональности строение Охотского и Омолон
ского массивов (как и само сходство) предопределено структурой и 
свойствами фундамента: локализацией относительно небольших текто
нически активных раннепротерозойских гранитогнейсовых куполов вну
три обширных архейских мигматит-гранулитовых сводов, значительно 
сильнее консолидированных.

Влияние гранитогнейсовых куполов наиболее заметно проявлялось в 
допозднепалеозойское время, когда их движения носили знакоперемен
ный характер. За воздыманием, продолжавшимся до среднего, а места
ми— позднего рифея последовала деструкция кристаллического цоколя, 
которой и было обусловлено заложение на срединных массивах первых 
бассейнов осадконакопления. На деструкции остановимся особо, по
скольку ранее такой эпизод в истории срединных массивов Северо-Восто
ка СССР не выделялся, между тем как для рассматриваемой проблемы 
он представляется ключевым.

Конкретным выражением деструкции фундамента являются тектони
ческие нарушения, трассируемые зонами бластомилонитов и (или) 
основными магматическими породами. Улавливается прямая зависимость 
между глубиной гранитизации отдельных площадей и степенью их по
следующего раздробления. В наиболее крупных выступах фундамента 
Кедонского поднятия — Ольдянинском и Коаргычанском, практически 
целиком сложенных полиметаморфическими гранитоидами (при господ
стве раннепротерозойских гранитогнейсов), выявлен наиболее разнооб
разный парагенез деструктивных образований. Он включает бластоми- 
лониты эпидот-амфиболитовой фации, многочисленные тела метагаббро- 
диабазов, а также сопутствующие последним рудные пироксениты 
(косьвиты) и железистые кварциты [14, 39]. Проявления всех перечис
ленных образований (в том числе железистых кварцитов, для которых 
предыдущими исследователями предполагалась генетическая связь с 
мигматитами [7]) контролируются, согласно нашим наблюдениям, суб
меридиональными зонами, рассекающими указанные выступы (в плане 
они представляют собой сильно вытянутые овалы с конформной внут
ренней структурой — купола III порядка) по длинной оси. О сближенно
сти во времени деструкции и начала накопления чехла свидетельствуют



>

результаты Rb—Sr-датирования пород Кедонского поднятия [12, 16]. 
Первой отвечает рубеж 1,14 млрд лет, совпадающий с гренвильской тек
тонической эпохой (граница среднего и позднего рифея). Возраст базаль
ных горизонтов чехла 874 млн лет.

Еще теснее проявления основного магматизма и начало осадконакоп- 
ления сближены на Рассошинском поднятии, где покровы толеитовых 
базальтов фациально замещают пестроцветные отложения низов чехла 
[30]. В Кухтуйском выступе этапу деструкции отвечают зоны динамо
метаморфизма, секущие калишпатизированные мигматит-гранулиты и 
перекрытые конгломератами среднего — верхнего рифея [10]. В Ауланд- 
жинском, Пареньском, Авековском выступах, где продукты калиевой 
гранитизации распространены незначительно, никаких проявлений позд- 
недокембрийской деструкции не обнаружено.

Раскалывание наиболее глубоко (двукратно) гранитизированных 
участков фундамента представляется естественным следствием их отно
сительно быстрого воздымания. В то же время глубинный характер со
путствующего магматизма и приуроченность к глобальному геохроно
логическому рубежу указывают на вступление в действие мощных эндо
генных факторов тектогенеза.

Учитывая эти данные, разнообразные рифейско-раннепалеозойские 
структуры центральных районов мезозоид можно представить в виде 
единого латерального ряда, заложение которого произошло при общей 
тектонической перестройке региона в сфере влияния Омолонского гней
сового свода. Особенности развития отдельных звеньев ряда определя
лись соотношением степени активности фундамента и интенсивности глу
бинных процессов.

Прогибание участков с наиболее глубоко гранитизированным фун
даментом, вызванное их первоочередным раскалыванием, было недол
гим и уже к концу рифея вновь сменилось воздыманием. Именно эта дву
кратная инверсия режима, прямо связанная со свойствами фундамента, 
и обусловила четкое обособление нижнего структурного яруса чехла 
Омолонского массива. Не подверженная деструкции южная часть мас
сива оставалась в это время менее прогнутой [30].

Иначе развивалась северо-западная периферия Омолонского свода, 
ныне представленная Приколымским поднятием, обладающим чертами 
«перикратонного» прогиба и приразломной шовной зоны [42]. Его окон
чательное обособление от Омолонского массива произошло на границе 
рифея и юдомия, что хорошо увязывается с переходом к воздыманию в 
конце рифея Кедонского и Рассошинского блоков (представления о бо
лее ранних этапах развития Приколымского поднятия противоречивы). 
Эндогенные же процессы: ультрабазит-базитовый интрузивный магма
тизм и зональный метаморфизм повышенного давления происходили в 
начале палеозоя [42]. Такая последовательность прогибания и деструк
ции свидетельствует о пассивности фундамента Приколымского подня
тия и внешнем источнике сил, вызвавших его раскалывание. Можно по
лагать, что этим источником послужило активно продолжавшееся воз- 
дымание гранитогнейсовых куполов центральной части свода.

Наконец, в качестве крайнего члена в описываемый латеральный ряд 
может быть включена, на наш взгляд, Алазейская эвгеосинклинальная 
зона, рифейско-раннепалеозойские (?) вулканогенно-осадочные образо
вания которой обнаруживают связь с глубинными разломами, наклонен
ными под Омолонский массив [25]. Доказательства ее деструктивной 
природы (как и Олойской зоны, прилежащей к Омолонскому массиву с 
северо-востока) уже обсуждались в литературе [36]. Здесь же мы хотим 
обратить внимание на то, что в масштабе всей геологической истории 
Северо-Востока СССР Алазейско-Олойская эвгеосинклинальная система 
и Омолонский срединный массив выступают как своеобразный тектони
ческий ансамбль, в котором качественно различные структуры раннего 
докембрия и фанерозоя закономерно сопряжены между собой.

Роль активных поднятий на стадии заложения мезозоид играли и 
структуры фундамента Охотского массива [10, 40]. Но глубинные маг



моконтролирующие разломы на его периферии проявились еще в раннем 
протерозое. Приуроченный к ним Билякчанский грабен может рассмат
риваться, по-видимому, как гомолог Алазейской зоны.

В целом фанерозойская история Омолонского и Охотского срединных 
массивов вырисовывается как результат взаимодействия собственных ко
лебательных движений фундамента с процессами его активизации, вы
званными факторами надрегионального масштаба, общими и для масси
вов, и для геосинклинальных зон.

Тесную связь с гранитогнейсовыми куполами фундамента Омолон
ского массива обнаруживает раннепалеозойский гранитоидный и щелоч
ной интрузивный магматизм, строго ограниченный пределами Кедонского 
и Рассошинского поднятий [30, 41]. Так же хорошо с ареалом раннепро
терозойских гранитогнейсов на Омолонском массиве совпадает ареал 
средне- и позднедевонских субаэральных вулканогенных образований 
кислого и субщелочного состава [30]. Во времени же последний процесс 
отвечает глобальному импульсу магматизма, в других структурах 
региона представленному породами иных формационных типов [32, 
38].

Девонский магматизм был последним проявлением эндогенной актив
ности раннепротерозойских куполов Омолоно-Тайгоносского района, по
сле чего они развивались в режиме, хорошо согласующемся с моделью 
автоколебательных движений [35]. Следует отметить, что усиление воз- 
дымания центральной части Омолонского массива, сопутствовавшее за
вершению девонского магматизма, одновременно предшествовало началу 
формирования главного геосинклинального комплекса мезозоид. В ча
стности, именно на этом рубеже произошло заложение Гижигинской 
зоны, во многом сходной с миогеосинклинальными прогибами собственно 
Яно-Колымской системы. Важную роль при этом играли разломы (неред
ко магмоконтролирующие [30]), возможность образования которых 
предопределялась возросшей степенью консолидации фундамента. Круп
нейший из них разделяет Гижигинскую зону и Тайгоносский блок. Конт
ролируемые им процессы магматизма и метаморфизма завершились око
ло 300 млн лет назад [12].

Из всего изложенного следует, что в основании складчатых зон Яно- 
Колымской системы можно предполагать присутствие двух типов кри
сталлических образований: 1) верхнеархейских паракристаллических 
толщ амфиболитовой фации, слагавших древнейшие межкупольные про
гибы и сохранивших тенденцию к погружению на протяжении всей по
следующей истории; 2) нижнеархейских плагиомигматизированных гней- 
сово-гранулитовых толщ, отчлененных от куполов фундамента в связи с 
фанерозойской деструкцией. О первых кроме экстраполяций, базирую
щихся на выявленных закономерностях дорифейской тектоники региона, 
прямо свидетельствуют породы екатерининской серии. Сложенный ими 
Вархаламский блок структурно принадлежит южной окраине Сугойского 
прогиба мезозоид.

Наиболее вероятными представителями элементов с мигматит-грану- 
литовым фундаментом являются палеозойские поднятия, прослеживаю
щиеся вдоль юго-западной и северной границ Алазейской зоны (рис. 3). 
Близость их состава, строения, истории развития между собой и с При- 
колымским поднятием [37, 38] раньше объяснялась приуроченностью к 
периферии Колымского массива. Теперь, когда на его месте выделена 
Алазейская зона, наиболее логичным объяснением тех же фактов может 
служить предположение о былом структурном единстве указанных под
нятий, нарушенном в позднепалеозойско-мезозойское время в связи с го
ризонтальными движениями в Алазейской геосинклинали. С таким пред
положением хорошо согласуется конформность их современных границ 
и симметричное расположение в реконструируемой структуре зон дистен- 
силлиманитового метаморфизма Селянняхского и Приколымского под
нятий. Неизбежным следствием предположения о большой роли раздви- 
говых процессов фанерозойской истории региона является вывод о пер
воначальной пространственной близости второй группы «жестких» эле-



Рис. 3. Схема размещения тектонических элементов с дорифейским фундаментом в ме
зозойских и кайнозойских складчатых структурах Северо-Востока СССР (по [36] с до

полнениями автора)
1—8 — Верхояно-Чукотская мезозойская складчатая область: 1 — Яно-Колымская (I) 
Чукотская (II) миогеосинклинальные системы, 2 — Алазейско-Олойская эвгеосинкли- 
нальная система, 3 — Илинь-Тасская (III) и Южно-Анюйская (IV) позднемезозойские 
рифтовые зоны, 4 — Приверхоянский краевой прогиб, 5 — срединные массивы и подня
тия с раннеархейским фундаментом (Г— Охотский массив, 2 — Омолонский массив, 
Тайгоносское поднятие), 6 — поднятия в Яно-Колымской складчатой системе, сложен
ные рифейско-среднепалеозойскими отложениями), 7 — поднятия в Яно-Колымской си
стеме, сложенные палеозойско-нижнемезозойскими отложениями (8 — Улахан-Тасское, 
9 — Балыгычанское, 10 — Адыча-Эльгинское, И — Среднеянское, 12 — Нижнеянское,
13 — Хромский массив), 8 — поднятия в Чукотской системе (14 — Алярмаутское, 15— 
Куульское, 16 — Куэквуньское, 17 — Вельмайское, 18 — Уэленское, 19 — Сенявинское); 
9 — позднемезозойские складчатые структуры зоны перехода мезозоид к Корякско- 
Камчатской области; 10 — Золотогорское поднятие (20); 11 — Охотско-Чукотский вул
каногенный пояс; 12—14 — Корякско-Камчатская складчатая область: 12 — Анадыр
ско-Корякская складчатая система, 13 — Олюторско-Камчатская складчатая система,
14 — поднятия в Олюторско-Камчатской системе (21— Срединно-Камчатский массив, 
22 — Ганальское поднятие, 23 — Хавывенский выступ); 15 — Охотоморское поднятие 
(по геофизическим данным); 16 — выходы дорифейских комплексов на дневную поверх
ность; 17 — зоны развития офиолитов; 18 — Сибирская платформа; 19 — Джугджуро-

Становая складчатая область

ментов мезозоид, образующих внешнее полукольцо вокруг Алазейской 
зоны (см. рис. 3).

С учетом всех сделанных допущений реконструируются два древней
ших положительных элемента первого порядка: Колымо-Омолонский и 
Охотский своды. В современной структуре региона Охотский овод сме
щен относительно Колымо-Омолонского к юго-востоку, и его фрагмен
тами, отчлененными в результате раскрытия окраинных морей, возмож
но, являются Охотоморское поднятие и Срединно-Камчатский массив. 
По своим характеристикам оба выделенных элемента вполне отвечают 
нуклеарам [8].

В фундаменте Чукотской системы, как показано выше, гнейсовые ку
пола начали формироваться лишь в раннем протерозое и в силу специфи
ки состава замещаемого субстрата отличаются повышенным содержа



нием щелочных и радиоактивных элементов. Этими особенностями и 
может объясняться, по-видимому, тот факт, что они сравнительно поздно 
оформились как положительные морфоструктуры (признаки размыва 
гнейсов впервые отмечаются только в девоне [4 ]) , но дольше сохраняли 
тектоническую активность и испытали глубокую регенерацию (зональ
ный метаморфизм, массовое выплавление гранитов) на стадии замыкания 
мезозоид [5, 29].

В Анадырско-Корякской кайнозойской складчатой системе, отделяю
щей мезозоиды от структур океана, выходы раннего докембрия досто
верно не известны, и о ее дорифейской предыстории можно говорить в 
сугубо предположительной форме. Так, можно допустить, что эта терри
тория в раннем докембрии представляла собой совокупность пассивных 
прогибов, где накапливались супракрустальные толщи, которые в общем 
случае могли отличаться по составу от одновозрастных комплексов мезо
зоид. Из современных геотектонических представлений следует также, 
что в ходе фанерозойского тектогенеза фундамент кайнозоид мог пре
терпеть сложнейшие преобразования вплоть до полного уничтожения в 
одних зонах, сгруживания и регенерации — в других [26, 36]. Разруше
ние всех этих вопросов — дело будущего.

З А К Л Ю Ч Е Н И Е

Изложенная картина эволюции дорифейского фундамента складча
тых сооружений Северо-Востока СССР, безусловно, первая предвари
тельная попытка такого рода. Тем не менее представляется, что она от
ражает некоторые объективные закономерности, которые удается вы
явить на нынешнем уровне изученности региона. Из них подчеркнем вы
вод о том, что основная специфика дорифейской предыстории Северо- 
Востока СССР заключалась в чрезвычайно высокой эндогенной актив
ности соответствующего ему сегмента литосферы. В силу этого в паузах 
между отдельными этапами гранитизации здесь не успевала завершаться 
стабилизация тектонических структур, чем и может объясняться разли
чие во внутреннем устройстве фундамента Сибирской платформы, с одной 
стороны, и фундамента мезозоид — с другой, при принципиальной близо
сти их состава и характера метаморфизма.

Высокая активность дорифейских гнейсово-купольных структур отра
зилась и на особенностях фанерозойской тектоники региона: распреде
лении поднятий и прогибов, областей гранитообразования и базальтового 
магматизма, зон метаморфизма и т. д. Но в целом факторы геотектони
ческой эволюции на предпозднерифейском рубеже, очевидно, качественно 
изменились. Сущность перестройки заключалась в переходе от термотек- 
тогенеза [31], при котором главным способом наращивания «гранитно
го» слоя земной коры был рост гнейсово-купольных структур над замкну
тыми в поперечном сечении флюидно-расплавными колоннами, к рифто- 
генно-геосинклинальному режиму, обусловленному возникновением высо
копроницаемых линейных зон, непосредственно дренирующих глубинные 
уровни литосферы.
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У Ф И М Ц Е В  Г. Ф.

О СТРУКТУРЕ БАЙКАЛЬСКОЙ РИФТОВОЙ ЗОНЫ

В новейшей структуре Байкальского рифта выделяются подзоны 
межгорных впадин и междувпадинных перемычек, северо-западное плечо 
рифта, внутренние глыбовые поднятия и юго-восточный краевой сводовый 
изгиб. Охарактеризованы основные неотектонические формы, составляю
щие рифтовую зону. Новейшая структура рифта обладает элементами сим
метрии в парагенезе с глубинным строением. Рассмотрены основные осо
бенности развития новейшей структуры рифта.

ВВЕДЕНИЕ

Байкальская рифтовая зона довольно хорошо изучена в геолого-гео
физическом и геоморфологическом отношениях [5, 8, 9, 11 — 13, 19—21, 
23, 24, 27, 29]. Результаты ее изучения явились основой концепции об 
особом (байкальском) типе орогенного развития [28], свойственном, 
судя по геологическим обобщениям [16, 17], разновозрастным областям 
тектонической активизации на континентах.

Байкальский рифт как тектонотип определенной группы орогенов 
благоприятен в том отношении, что можно изучить весь комплекс эле
ментов его структуры: глубинное строение по геофизическим полям, гео
логические формации, новейшую структуру. В рифтах геологического 
прошлого непосредственно могут быть изучены лишь геологические 
формации.

Цель настоящей работы — описание новейшей структуры Байкаль
ского рифта на уровне крупных (площадью в тысячи квадратных кило
метров и более) составляющих ее элементов. Изучение новейшей тек
тоники юга Восточной Сибири включало составление карты «тектониче
ского рельефа» по специально разработанной методике [26]. Использо
ваны материалы по глубинному строению и геологическим формациям 
18, 12, 20, 22, 23, 27, 29 и др.].

БАЙКАЛЬСКИЙ РИФТ В ЦЕЛОМ

Байкальский рифт располагается в северо-восточной части Монголь
ско-Сибирского пояса горообразования. Северо-западное крыло рифта 
граничит с Сибирской платформой или с неотектоническими формами, 
переходными между областью горообразования и платформой (рис. 1). 
Юго-восточнее рифта располагается Селенга-Витимская зона линейно
го коробления, представляющая собой сочетание малых (шириной до 
40 км) сводов и межгорных впадин [26, 27]. Последние выполнены пре
имущественно верхнеюрской — нижнемеловой угленосной молассой. Эти 
отложения в формационном отношении аналогичны кайнозойским осад
кам впадин байкальского типа. Это позволяет считать, что Селенга-Ви
тимская зона испытала этап рифтогенеза [1], сменившегося последую
щим субгоризонтальным сжатием. Свидетельства последнего — аркоген
ные надвиги на крыльях малых сводов [26].

Юго-западный фланг рифта, его Хубсугульское звено, располагается 
во внутренней части Монгольско-Сибирского пояса горообразования. 
Неотектонические формы здесь имеют субмеридиональное простирание.
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Рис. I. Новейшая тектоника юга Восточной Сибири и окружающих территорий 
Область горообразования: 1—4 — Байкальская рифтовая зона, в том числе большие 
межгорные впадины (1, а), междувпадинные перемычки (1, б), плечо рифта (2), крае
вой сводовый изгиб (5) и внутренние глыбовые поднятия (4)\ 5 — зоны линейного ко
робления; 6 — сочетания разновысотных горстов, ступеней и долин-грабенов (блоковые 
поля); 7 — большие сводовые поднятия. Области равнинно-платформенные: 8 — зоны 
общего воздымания; 9 — предгорные пьедесталы; 10 — окраинные щитообразные под
нятия; 11 — предгорные зоны складок; 12 — поднятые большие ступени. 13— 15 — мо
лодые и омоложенные разломы, в том числе сдвиги (14) и аркогенные надвиги (15), 
16 — малые сводовые поднятия в зонах линейного коробления. Цифрами в кружках 
обозначены Сибирская платформа (1), ее Верхнеленская ступень (6), Пред байкальский 
прогиб (7), Патомское (2) и Центральноалданское (3) поднятия; большие сводовые 
поднятия: Восточно-Саянское (5), Становое (4), Большого Хингана (10), Ханга некое 
(11), Хэнтей-Даурское (12) и Восточно-Забайкальское (13), Селенга-Витимская (8) и 
Шилка-Аргунская (14) зоны линейного коробления, Верхнеамурское блоковое поле (9)

Это звено рифта характеризуется некоторыми особенностями современ
ной геодинамики, сейсмических процессов в частности [18].

В новейшей структуре Байкальского рифта существенна роль про
дольных и поперечных разломов. Продольные разломы, обычно долго
живущие, в позднекайнозойское время характеризуются преимуществен
но сбросовыми перемещениями, дополненными сдвиговой составляющей.

Долгоживущий характер разломов определяет наличие в их широких 
(до нескольких километров) зонах нескольких генераций тектонитов, 
из которых соответствующие этапу рифтогенеза обычно представлены 
рыхлыми брекчиями.

Значение поперечных разломов в структуре рифтовой зоны выявлено 
благодаря интерпретации геофизических и геоморфологических материа
лов и дешифрированию космоснимков [26]. Это системы кулисообразно 
сменяющих друг друга разломов северо-западного простирания. Ширина 
таких систем составляет десятки километров. Реже наблюдаются еди
ные протяженные разломы типа Главного Саянского, имеющего в новей
шей структуре значение правого сдвига. В большинстве зон поперечных 
разломов, судя по изменениям простираний неотектонических форм, 
плановым смещениям их границ, преобладают правосторонние переме



щения. Байкальский рифт и сопряженная с ним Селенга-Витимская зона 
линейного коробления имеют общие системы поперечных разломов (см. 
рис. 1). В новейшей структуре имеют существенное значение: Олекма- 
Амурский пояс поперечных разломов [26], контролирующий северо-во
сточное замыкание рифта; система разломов между Северо-Байкальской 
и Верхнеангарской впадинами, протягивающаяся на юго-восток до 
р. Аргуни; Главный Саянский разлом и его юго-восточное продолжение 
в Забайкалье; система разломов северо-западного простирания на юго- 
западном замыкании рифта. Главнейшие поперечные разломы делят 
рифт на секции, различающиеся в деталях новейшей структуры, в про
странственной ориентировке ее элементов. Эти разломы в новейшей 
структуре Байкальского рифта имеют такие же позиции, что и транс
формные разломы срединно-океанических рифтовых поясов.

Новейшая структура Байкальского рифта составлена несколькими 
видами неотектонических форм, из которых главнейшее значение имеют 
крупные межгорные впадины. Роль поднятий также велика, а по пло
щади они преобладают. Неотектонические формы различной размерно
сти в новейшей структуре рифта составляют несколько уровней органи
зации, из которых при региональном анализе существенное значение 
имеют два. Во-первых, это комплексы неотектонических форм размер
ностью в тысячи квадратных километров и более (межгорные впадины, 
междувпадинные перемычки, горные поднятия). При региональном ана
лизе они принимаются условно за неделимые образования. Эти формы 
образуют в рифтовой зоне устойчивые пространственные сочетания, ко
торые могут рассматриваться в качестве промежуточного уровня орга
низации и названы подзонами.

В новейшей структуре рифта в целом и его подзон выделяются глав
ные формы (структурообразующие), например впадины байкальского 
типа, и «второстепенные» формы, представляющие как бы дополнитель
ные включения. Изучение второстепенных элементов новейшей структу
ры оказывается необходимым в познании процессов и эволюции рифто- 
генеза в силу того, что они в большинстве случаев оказываются погра
ничными (шовными) и отражают пространственно-временные взаимо
действия главных форм.

Новейшая структура Байкальского рифта включает следующие под
зоны (см. рис. 1): системы межгорных впадин и междувпадинных пере
мычек, комплексы наклонных горстов и асимметричных глыбовых под
нятий северо-западного крыла (плечо рифта), краевой сводовый изгиб 
юго-восточного крыла, внутренние глыбовые поднятия. Строение под
зон, их изменения по простиранию и отношения с окружающими фор
мами отражены на поперечных профилях рельефа рифтовой зоны с 
соответствующей тектонической интерпретацией (рис. 2).

СИСТЕМЫ МЕЖГОРНЫХ ВПАДИН

Подзоны межгорных впадин и разделяющих их междувпадинных 
поднятий-«перемычек» являются основой новейшей структуры Байкаль
ского рифта и представляют собой линейные цепи с чередованием этих 
структурных элементов по простиранию. Дополнительными элементами 
в цепях являются промежуточные ступени на бортах впадин и у их за
мыканий. На юго-западном фланге рифта располагаются изолированно 
среди горных поднятий Дархатская и Хубсугульская впадины. Северо- 
восточнее располагается субширотная Тункинская цепь впадин. Она 
выходит к юго-западному побережью Байкала, где начинается цепь 
крупнейших в рифте впадин- Южно-Байкальской, Северо-Байкальской 
и Верхнеангарской, причем последняя относительно предыдущей не
сколько смещена на юго-восток по системе поперечных разломов. Далее 
на восток располагается Муйско-Чарская цепь впадин. В центральной 
части рифтовой зоны от Среднебайкальской впадины отходит крупная 
Баргузинская впадина, которая на северо-восток продолжается системой 
Пипинской и Баунтовской впадин (см. рис. 1).
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Крупнейшие впадины байкальского типа в ширину достигают 50 км: 
и более, а их длина может превышать 200 км. Они выполнены олигоцен- 
четвертичными отложениями, суммарная мощность которых, по геофи
зическим данным, может достигать 6000 м (Южно-Байкальская впади
на). Характерно общее погрубение осадков вверх по разрезу; в Тункин- 
ской системе впадин в разрезе кайнозоя существенна роль базальтовых 
покровов и туфогенных образований [12, 19, 27].

Морфология рельефа поверхности фундамента во впадинах байкаль
ского типа оценена по геофизическим данным [8, 22], реже по резуль
татам глубокого бурения. Впадины представляют собой асимметричные- 
глубокие прогибы с крутыми северо-западными и северными бортами, 
осложненными сбросами. По простиранию впадин наблюдается чередо
вание пологих мульд и разделяющих их относительных поднятий.

Среди впадин байкальского типа выделяются большие и малые [19,, 
27]. Типичными представителями последних являются Мондинская и 
Быстринская впадины Тункинской системы. Они имеют такое же оса
дочное выполнение, что и крупные впадины [12, 19], однако обладают 
некоторыми особенностями новейшей структуры и тесной ассоциацией 
с крупнейшими междувпадинными перемычками, составными элемента
ми которых они скорее всего являются.

Новейшей структуре больших впадин байкальского типа свойствен
но наличие внутренних активных поднятий в осадочном чехле и узкие 
промежуточные ступени на бортах, сложное строение краевых тектони
ческих уступов.

Внутренние активные поднятия в осадочном выполнении впадин хо
рошо выражены в рельефе днищ Тункинской и Южно-Байкальской впа
дин. Это возвышенность Бадары (см. рис. 2, VIII) в Тунке и Посольская 
банка в юго-западной части авандельты р. Селенги (см. рис. 2, IX).. 
Возвышенность Бадары располагается в зоне наибольшего погружения 
фундамента Тункинской впадины. Она имеет высоту около 80 м и пред
ставляет собой куполообразное поднятие, сложенное озерными песками 
плейстоцена и окруженное низкими равнинами с признаками современ
ной интенсивной аккумуляции. Посольская банка — это поднятие дна 
Байкала на наклонной поверхности авандельты р. Селенги (см. рис. 2, 
IV). Относительная высота его достигает 400 м. Аналогичное поднятие 
располагается в северной части авандельты р. Селенги [14]. Оба эти 
поднятия располагаются, судя по геофизическим данным [8, 22], в зоне 
максимального погружения фундамента Южно-Байкальской впадины.

В отношении способа образования во внутренних частях впадин бай
кальского типа активных (хорошо выраженных в рельефе) бескорневых 
поднятий в осадочном чехле высказываются различные предположения. 
Наилучшим является представление о возникновении этих форм в ре
зультате гравитационного тектогенеза, за счет соскальзывания осадоч
ных слоев с крыльев впадин к их центральным частям [6]. Форма впа
дин, характер геологических границ в осадочном чехле, особенности по
ступления обломочного материала в зоны аккумуляции определяют 
размеры и форму таких инверсионных бескорневых поднятий.

Северные и северо-западные борта впадин байкальского типа вклю
чают следующие основные элементы. Центральное положение в них за
нимают высокие тектонические уступы, оформленные по молодым сме- 
стителям в широких зонах долгоживущих разломов. Обычно молодые 
перемещения рассредоточены по сближенным сместителям, и их сум
марные значения могут достигать 1—2 км и более. В морфологии по
верхностей сместителей в большинстве случаев устанавливаются следы 
и вертикальных и горизонтальных перемещений, однако первые в сме- 
стителях участков тектонических уступов преобладают.

Над этими уступами располагаются пологонаклонные ко впадинам 
поверхности вершинных скатов, пространственно также связанные е  
зонами долгоживущих разломов типа Приморского (см. рис. 2, IV, VII, 
VIII). Эти наклонные поверхности путем угловатого перегиба сочленя
ются с вершинными частями поднятий, что указывает на отсутствие*



изгибовой дислокации. Зоны наклонных скатов над тектоническими 
уступами есть следствие многочисленных малоамплитудных вертикаль
ных молодых перемещений в частях зон долгоживущих разломов, «ты
ловых» по отношению ко впадинам. И напротив, здесь увеличивается 
значение горизонтальных перемещений, которые становятся преоблада
ющими. В тыловых частях разломов наблюдаются сопряженные колено
образные изгибы устьевых частей горных долин. Они указывают, на
пример, на правосторонние перемещения с видимой амплитудой до 1,5— 
2,0 км в тыловой части Приморского разлома, на левосторонние пере
мещения в зоне Тункинского разлома.

Третий компонент бортов впадин байкальского типа —это наклонные 
предгорные равнины шириной не более 4 км, сложенные грубообломоч
ным пролювием, селевыми отложениями и, реже плейстоценовыми мо
ренами. В сторону центральных частей впадин они погружаются под 
отложения участков современных интенсивных прогибаний. Судя по си
туации у северного борта Тункинской впадины, такие предгорные на
клонные равнины приурочены к узким зонам крутого (до 45°) наклона 
поверхности фундамента. Столь большие наклоны указывают на суще
ствование здесь молодых сместителей, входящих в широкие зоны огра
ничивающих впадины разломов. На это указывает наличие на предгор
ных равнинах сейсмодислокаций^ секущих рыхлые отложения, расщеп
ление террасовых уровней в сторону гор. Узкие зоны наклонных пред
горных равнин являются морфологическим выражением нижних частей 
краевых тектонических уступов, погребенных под молодыми осадками.

Наличие в широких зонах разломов на бортах впадин байкальского 
типа многочисленных молодых сместителей обусловливает появление 
узких (первые километры) и протяженных (десятки километров) про
межуточных ступеней [7]. Эти формы наблюдаются на участках вирга
ций молодых разломов, когда у отдельных сместителей резко увеличи
вается амплитуда перемещений. Чаще сместители обособляются в зоне 
вершинного ската над крутым тектоническим уступом. Последователь
ное увеличение по простиранию амплитуд молодых перемещений приво
дит к появлению дополнительного тектонического уступа и обособлению 
от сопряженного со впадиной поднятия узкой и протяженной ступени. 
Сначала она причленена к телу плеча рифта, но затем в основании 
тылового тектонического уступа появляется предгорное понижение, за
нятое наклонной равниной. Таким образом, разлом, отделяющий сту
пень от горного поднятия, приобретает все геоморфологические атри
буты самостоятельного краевого разлома: тектонический уступ, вер
шинный скат и наклонную предгорную равнину. Одновременно проме
жуточная ступень йоследовательно понижается, приобретая вид оста
точного образования (денудационное разрушение горного рельефа) и, 
наконец, сменяется по простиранию предгорной наклонной равниной.

Эволюционный ряд промежуточных ступеней — от высоких блоков с 
расчлененным горным рельефом до испытавших денудационное разру
шение и едва «просвечивающих» на поверхности предгорных аккумуля
тивных равнин хорошо наблюдается на участках виргаций Обручевско- 
го сброса на западном побережье Байкала (Сарминская и Зундукская 
промежуточные ступени), на северо-западном борту Баргузинской впа
дины (ступень Улюнского хребта). Он указывает на расширение рифто- 
вых впадин за счет вовлечения в погружения краевых блоков сопредель
ных горных поднятий — определяющий процесс в остаточно-горстовом 
(байкальском) типе орогенного развития [7, 28].

В развитии структуры рифтовых впадин, видимо, происходят нару
шения этого главного процесса их разрастания. На южных и юго-восточ
ных крыльях некоторых впадин выявляются следы их частных инверси
онных воздыманий. Это относительно поднятые ступени на южном побе
режье Байкала, сложенные неогеновыми отложениями, куйтуны юго- 
восточной части Баргузинской впадины и сходные с ними формы южного 
борта Тункинской впадины, где наблюдаются изгибы и поднятия уров
ней плейстоценовой озерной аккумуляции. Эти участки рифтовых впа



дин втянуты в сводовые воздымания сопредельных поднятий (см. рис. 2, 
I, III, V, XIII).

Комплексы неотектонических форм, разделяющие впадины (между- 
впадинные перемычки), имеют две основные разновидности. Первая — 
это горсты, поперечные или диагональные к общему простиранию под
зон. Высота их над днищами впадин составляет первые сотни метров. 
Примеры таких форм — это наклонные диагональные горсты Ниловско- 
го и Еловского отрогов в Тункинской системе впадин [19, 27]. С востока 
горсты ограничены высокими сбросовыми уступами, а на запад их по
верхности плавно понижаются в сторону Тункинской и Хойтогольской 
впадин. Общая форма междувпадинных перемычек в виде наклонных 
горстов осложняется небольшими блоками, причем в некоторых из них 
залегают неогеновые угленосные отложения [27]. Это служит указани
ем на активный характер воздыманий междувпадинных перемычек и 
местами вовлечение в них краевых частей впадин.

Другая разновидность междувпадинных перемычек характеризуется 
более сложным строением — это комплексы продольных и диагональ
ных горстов, ступеней и ступенчатых глыбовых поднятий, совокупные 
размеры которых сопоставимы с таковыми рифтовых впадин. Пример 
их — междувпадинная перемычка между Северо-Байкальской и Южно- 
Байкальской впадинами. Он включает: 1) ступени на стадии существо
вания горного рельефа (Приольхонская ступень на западном берегу 
Байкала, см. рис. 2, VIII) или погруженные (дно Малого моря, см. 
рис. 2, VIII); 2) относительное поднятие между впадинами (подводный 
Академический хребет); 3) активно воздымающиеся наклонные горсты 
(Ольхонский и Ушканий, см. рис. 2, VI, VII). Подобная же структурная 
ассоциация наблюдается в районе п-ова Святой Нос и Чивыркуйского 
залива (см. рис. 2, VI). Промежуточные ступени в перемычке образуют 
эволюционный ряд форм, находящихся на разных стадиях преобразова
ния в условиях погружения, последовавшего за воздыманием в составе 
плеча рифта. Это относится и к подводному Академическому хребту, 
где обнаружены древние коры выветривания [4]. Между такими ступе
нями и рифтовыми впадинами располагаются активные наклонные гор
сты или ступенчатые глыбовые поднятия, в пределах которых инверси
онно подняты блоки и малые впадины, сложенные неогеном.

Аналогичное строение имеют и другие сложные перемычки. В их со
став входят малые впадины с достаточно мощным (сотни метров) оса
дочным выполнением, включающим все члены общего разреза рифто
вых впадин. Таковы Мондинская и Быстринская впадины в Тункинской 
системе (см. рис. 2, XII). Площади их не превышают первых десятков 
квадратных километров. Эти впадины в своем развитии испытали по
следующие инверсионные воздымания с сопутствующим эрозионным 
расчленением днищ. Одновременно с общим воздыманием днища малых 
впадин могут быть разделены на системы узких разновысотных ступе
ней подобно ситуации, наблюдаемой в Мондинской впадине [19].

На замыканиях систем межгорных впадин наблюдаются краевые 
ступени, морфологически подобные междувпадинным перемычкам. Они 
как бы наращивают по простиранию крупнейшие межгорные погруже
ния. Такова система тектонических ступеней рельефа у северо-восточ
ного окончания Баргузинской впадины (см. рис. 1).

ПЛЕЧО РИФТА /
Этим термином вслед за Е. Е. Милановским [15] обозначаются си

стемы наклонных горстов и асимметричных глыбовых поднятий, сопро
вождающих впадины байкальского типа и составляющих северо-запад
ное крыло рифтовой зоны (см. рис. 1, 2). Новейшая структура его срав
нительно проста —это одинарные или двойные (на флангах рифта) 
цепи продолжающих друг друга по простиранию наклонных горстов и 
глыбовых поднятий. К осевой части рифта эти формы обрываются высо
кими тектоническими уступами. На северо-запад и север они имеют



пологий наклон в сторону Сибирской платформы. Отдельные глыбовые 
поднятия и горсты разделены узкими надразломными шовными относи
тельными опусканиями — долинами-грабенами по зонам поперечных раз
ломов.

В центральной части рифтовой зоны, вдоль западного берега Байка
ла, располагается одинарная.цепь наклонных горстов и асимметричных 
глыбовых поднятий Приморского и Байкальского хребтов (см. рис. 2,
IV—IX). На флангах рифта распространены двойные цепи таких же 
форм (см. рис. 2, I—III, XIII). Другая особенность строения плеча рифта 
на его флангах заключается в том, что в его подошве располагаются не
большие впадины (см. рис. 1). Таковы Бусингольская впадина на юго- 
западе, Ничаткинская впадина [2] на северо-востоке.

В краевой части Сибирской платформы, между плечом рифта и си
стемой складок Предбайкальского прогиба, наблюдается ряд неотекто- 
нических форм, которые можно рассматривать как результат влияния 
процессов рифтогенеза на окружающие территории. Это наклонные 
предгорные пьедесталы (см. рис. 2, XIII), в том числе выходящие на 
борта рифтовых впадин и занимающие положение плечей рифта (см. 
рис. 2, XI), широкие куполообразные поднятия типа Онотской возвы
шенности (см. рис. 2, IX) или системы тектонических ступеней рельефа 
(см. рис. 2, VIU). Они надстраивают плечо рифта и вовлечены вместе 
с ним в общие воздымания.

КРАЕВОЙ СВОДОВЫЙ ИЗГИБ

Юго-восточное крыло рифтовой зоны составляет комплекс продол
жающих друг друга поднятий хребтов Хамар-Дабана, Улан-Бургасы, 
Икатского, Каларского и Удокана (см. рис. 1). Эти поднятия состоят 
из ряда форм, которые располагаются в определенном порядке (см. 
рис. 2, I, III, V, X, XII). Совокупности их могут быть охарактеризованы 
сферическими поверхностями большого радиуса кривизны (см. рис. 2, 
II, IV, IX, XI, XIII). Высота арки сводового изгиба относительно 
днищ рифтовых долин достигает 2500 км. Пологие погружения поверх
ности фундамента на юго-восточных крыльях впадин наращивают высо
ту этого изгиба. Обычная ширина его составляет 60—120 км и уменьша
ется до 45 км в местах, где изгиб на вершине полуволны ограничен вы
соким тектоническим уступом, либо на участках крупных поперечных 
разломов, где сводовый изгиб несколько редуцирован (см. рис. 2, II, III).

Во всех случаях сводовый изгиб юго-восточного крыла рифта резко 
отличается от расположенных рядом малых сводов Селенга-Витимской 
зоны линейного коробления (см. рис. 2, III, IV, IX). При внешнем мор
фологическом сходстве краевой сводовый изгиб имеет большие ширину 
и высоту. Наклоны вершинной поверхности на крыльях свода значитель
ны и вблизи его подошвы, видимо, достигает 10° и более.

Характерный элемент структуры сводового изгиба — сбросы с паде
нием к его осевой поверхности. Они обусловливают распространение на 
крыльях свода наклонных блоков, приводящих к появлению куэстопо- 
добного ландшафта (см. рис. 2, I, V, XII). Обратная ступенчатость вер
шинной поверхности на крыльях свода и узкие долины-грабены компен
сируют растяжение приповерхностных частей изгиба в процессе его рос
та. Вследствие того же процесса в осевой части свода обособляются 
небольшие горсты (см. рис. 2, I, IV) и сопряженные с ними впадины. 
Некоторые из них, подобно Верхнекаларской впадине, представляют 
собой омоложенные формы, в выполнении которых участвуют палеозой
ские и мезозойские отложения; другие представляют собой новообразо
вания. Другой вид малых впадин, осложняющих сводовый изгиб,—это 
удлиненные формы, образующие входящие углы со стороны больших 
впадин. Это впадины Уланбургинская и Нерунганская (Ясская), вдаю
щиеся в Икатский свод со стороны Баргузинской впадины [27].

Между краевым сводовым изгибом и рифтовыми впадинами сущест
вуют сложные отношения. С одной стороны, входящие углы больших



рифтовых впадин в свод свидетельствуют об их разрастании за счет 
последнего, с другой — фиксируются случаи инверсионных воздыманий 
краевых частей впадин, сопряженных со сводовым изгибом (см. выше). 
Двойственные отношения между впадинами и краевым сводовым изги
бом находят отражение и в характере молодых разломов в подошвенной 
части последнего. Здесь наблюдаются молодые сбросы с падением по
верхностей сместителей в сторону впадин как следствия их активных 
погружений. В приповерхностных частях земной коры такие сбросы 
имеют большую ширину и включают множество малоамплитудных 
(первые метры) сместителей. Таков, например, сброс на южном борту 
Туранской впадины (Тункинская система), секущий плейстоценовые 
песчано-галечные отложения. Другая система молодых разломов — это' 
сбросы с падением к осевой части сводового изгиба. Они определяют 
обратную ступенчатость вершинной поверхности на его крыльях и рас
пространены вплоть до границ со впадинами. В устье долины р. Ины, 
ни северо-западном крыле Икатского свода, системы сближенных тре
щин с падением под свод и признаками растяжения (расщеления) в 
виде рвов и узких щелей в кристаллических породах наблюдаются непо
средственно на границе этого поднятия. Распространением сбросов и 
трещин растяжения по всему крылу вплоть до подошвы сводовый изгиб 
в пределах рифта отличен от малых сводов зоны линейного коробления, 
в подошвах крыльев которых располагаются аркогенные взбросы и над
виги [26], свидетельствующие о преобладающем субгоризонтальном 
поперечном сжатии. В краевом сводовом изгибе рифтовой зоны, напро
тив, господствует горизонтальное поперечное растяжение. Большие ве
личины наклонов крыльев свода и другие особенности его строения, 
видимо, можно объяснить разогревом земной коры этой части рифтовой 
зоны. Видимые его свидетельства — многочисленные выходы подземных 
термальных вод в области сводового изгиба.

ВНУТРЕННИЕ ГЛЫБОВЫЕ ПОДНЯТИЯ

Во внутренних частях рифта распространены ступенчатые глыбовые 
поднятия (см. рис. 1), которые располагаются между системами впадин 
подобно Баргузинскому (см. рис. 2, IV, V) или Южно-Муйскому (см. 
рис. 2, III) либо между впадинами и краевым сводовым изгибом (см. 
рис. 2, VII, X). Они имеют однотипное строение —это комплексы блоков 
с последовательным увеличением высот к центральным частям этих нео- 
тектонических форм. В сторону впадин поднятия обрываются крутыми 
тектоническими уступами высотой до 2 км, а от краевого сводового из
гиба отделяются узкими долинами-грабенами или относительными по
гружениями.

Внутренние глыбовые поднятия обладают значительной высотой, 
большей, чем у расположенных рядом краевых сводовых изгибов. Это 
скорее всего обусловлено интенсивными изостатическими воздымания- 
ми в центральной части Байкальского рифта, над выступом аномальной 
мантии.

СИММЕТРИЯ В НОВЕЙШЕЙ СТРУКТУРЕ БАЙКАЛЬСКОЙ 
РИФТОВОЙ ЗОНЫ

Комплексы неотектонических форм в структуре рифтовой зоны обра
зуют устойчивые сочетания и обнаруживают последовательную смену в 
поперечном сечении (с северо-запада на юго-восток): система наклон
ных горстов и асимметричных глыбовых поднятий плеча рифта, системы 
межгорных впадин и внутренних ступенчатых глыбовых поднятий, крае
вой сводовый изгиб. Такая направленная смена форм, единообразно 
проявленная на всей протяженности рифта, определенно закономерна 
и, возможно, относится к частному случаю динамической симметрии 
[30]. Сопряженные пары структурных элементов: 1) поднятия плеча



рифта и впадины; 2) краевой сводовый изгиб и впадины — располагают
ся антисимметрично друг другу. Эти структурные комбинации могут 
быть охарактеризованы двумя горизонтальными осями антисимметрии 
:2-го порядка.

Подзоны или простые формы в пределах рифтовой зоны часто обна
руживают симметричное строение, либо симметричное расположение в 
лространстве. Пример последнего — это размещение неотектонических 
-форм в районе Среднего Байкала. Комплексы форм междувпадинной 
леремычки располагаются зеркально вдоль бортов Южно-Байкальской 
впадины. У границ последней располагаются активные наклонные Оль- 
хонский и Ушканий горсты на западе и Святоносское глыбовое поднятие 
на востоке. За ними располагаются остаточные ступени Маломорская и 
Академического хребта на западе и Чивыркуйская на востоке.

Пример симметрично построенных форм — это своды юго-восточного 
крыла рифтовой зоны (см. рис. 2). Однако в них появляются элементы 
диссимметрии, обусловленные либо положением подошв крыльев на 
различной высоте, либо появлением высоких тектонических уступов в 
сторону впадин или перемычек между ними (см. рис. 2, II, X).

Симметрично расположены неотектонические формы по простиранию 
рифтовой зоны. В подзонах составляющие их подобные формы сменяют 
друг друга по простиранию. Такие продольные трансляции неотектони
ческих форм обусловливают единообразие новейшей структуры рифта 
на всем его протяжении.

Байкальская рифтовая зона по простиранию делится на ряд секций, 
разделенных системами поперечных разломов. В каждой секции наблю
даются близкие наборы структурных элементов и подобные их прост
ранственные сочетания, свои простирания неотектонических форм. Сово
купность простираний форм в секциях представляет собой ломаную ли
нию, и сопряженные секции зеркально подобны друг другу (см. рис. 1). 
Можно выделить ряд поперечных плоскостей симметрии, из которых 
наибольшее значение имеет плоскость симметрии в районе северного 
окончания Байкала. Это центральная (или главная) поперечная плос
кость симметрии новейшей структуры Байкальского рифта. Если исклю
чить из анализа Хубсугульское звено, занимающее в рифтовой зоне 
особое положение, то нетрудно увидеть зеркальное подобие новейшей 
структуры юго-западной и центральной частей рифта, с одной стороны, 
и северо-восточной части — с другой. Это зеркальное подобие выража
ется в схожести структурного рисунка, характере изменения простира
ний секций рифта. На его фланговых плечах единообразно располага
ются двойные ряды асимметричных глыбовых поднятий и наклонных 
горстов. Симметрично{ размещаются Хамар-Дабанское и Удоканское 
поля кайнозойских базальтов, междувпадинные перемычки. На флан
гах рифтовой зоны, в Тункинском и Кодар-Удоканском районах днища 
впадин несколько приподняты, и процессы современной аккумуляции 
здесь несколько* подавлены в отличие от впадин центральной части.

Зеркальные подобия звеньев рифтовой зоны (поперечные плоскости 
•симметрии), ее флангов (главная поперечная плоскость симметрии) 
имеют одну особенность. Поскольку звенья рифта разделены системами 
поперечных разломов с существенным значением сдвигов, то соответст
вующие поперечные плоскости симметрии несут элементы скользящего 
отражения. Особенно это касается главной поперечной плоскости сим
метрии. Наряду с господствующим значением продольных трансляций 
форм в подзонах это указывает, что новейшей структуре Байкальского 
рифта свойственны прежде всего элементы симметрии бесконечных 
форм [30], а также закономерная (направленная) смена неотектониче
ских форм в поперечном сечении. Таким образом, основным свойством 
симметрии новейшей структуры рифта является комбинация оси пере
носа (трансляции) с поперечными плоскостями симметрии. По 
А. В. Шубникову и В. А. Копцику, этот вид симметрии обозначается 
символом (а) : т. К этому добавляются две продольные оси антисим
метрии 2-го порядка.



Главнейшие проявления диссимметрии (нарушения симметрии) в 
новейшей структуре рифтовой зоны заключаются в следующем. Осо
бую позицию занимает Хубсугульское звено, которое располагается во» 
внутренней части Монгольско-Сибирского пояса горообразования, меж
ду тем как большая часть рифтовой зоны протягивается вдоль края Си
бирской платформы. Другие случаи диссимметрии выражаются в раз
рывах продольных трансляций неотектонических форм (район истока 
Ангары, см. рис. 1) либо их редуцированностью (уменьшение размеров 
краевого сводового изгиба в Каларском хребте и Баунтовском районе, 
см. рис. 2, II, III).

Новейшая структура Байкальского рифта с ее особенностями сим
метрии находится в тесном парагенезе с элементами глубинного строения,, 
какими они представляются по результатам геофизических исследова
ний [9, 10, 20, 22, 23]. Существенны следующие элементы глубинного 
строения: 1) обширное поднятие кровли астеносферы под областью Мон
гольско-Сибирского пояса новейшего горообразования [10, 23]; 2) вер
тикальный выступ аномальной мантии под Байкальским рифтом [9, 22]; 
3) субгоризонтальная ветвь этого выступа, прослеживаемая на юго-во
сток до краевых разломов Монголо-Охотского пояса [20].

Северо-западное плечо рифта приурочено к участку над субверти
кальной границей выступа аномальной мантии, над которым располага
ются центральные подзоны рифта (системы впадин и внутренние глы
бовые поднятия). Области перехода вертикального выступа аномаль
ной мантии в пологозалегающий слой отвечает, видимо, краевой сводо
вый изгиб юго-восточного крыла рифта. И над горизонтальной ветвью 
выступа аномальной мантии располагается сопряженная с рифтом Се- 
ленга-Витимская зона линейного коробления. Направленная смена эле
ментов новейшей структуры рифта аналогична таковой в глубинном 
строении юга Восточной Сибири и Монголии. Преобладание в новейшей 
структуре рифта элементов симметрии бесконечных форм может счи
таться следствием обширности «среды» его формирования, прежде все
го глубинных процессов рифтогенеза. Ясно выраженный парагенез глу
бинного строения и новейшей структуры служит основанием для выво
да, что универсальный принцип симметрии П. Кюри может быть исполь
зован в качестве методологической основы при построении объяснитель
ной (историко-генетической) модели Байкальского рифта.

РАЗВИТИЕ НОВЕЙШЕЙ СТРУКТУРЫ БАЙКАЛЬСКОЙ 
РИФТОВОЙ ЗОНЫ

Модели происхождения и развития Байкальской рифтовой зоны ос
новываются на признании преобладающей роли поперечного субгори
зонтального растяжения в литосфере [5, 8, 11, 13, 19, 28, 29] и согласу
ются с результатами неотектонических и геофизических исследований. 
Дополнения в геодинамическую модель рифта, вытекающие из анализа 
его новейшей структуры, сводятся к следующему.

Продольные трансляции неотектонических форм по всей длине риф
та при несущественных явлениях диссимметрии (трансляции охватыва
ют и «особняком» расположенную Хубсугульскую секцию) однозначно 
указывают на единообразное развитие всех его частей. Представления 
о делении рифта на центральную зону растяжения и фланговые транс
формные зоны [3] не находят подтверждения в парагенетической ассо
циации новейшей структуры и глубинного строения. Байкальский рифт 
един по всей своей протяженности.

Максимальное растяжение литосферы в области рифта располага
ется над вертикальным выступом астеносферы [9, 22], причем литосфер
ные блоки смещаются преимущественно на юго-восток. Величины рас
крытия рифтовых впадин различны для секций и максимальны в цент
ральной части рифтовой зоны. Наиболее крупные сбросы, обусловленные 
растяжением в рифте, приурочены к участкам над вертикальной грани
цей выступа аномальной мантии. В тыловой части этих разломов (Об-



ручевский сброс и др.) располагаются наклонные горсты — противопод- 
нятия плеча рифта. Перекосы этих блоков и сопряженных частей края- 
Сибирской платформы, видимо, имеют компенсационный характер. Кон
центрацией растягивающих напряжений вблизи северо-западных и се
верных бортов рифтовых впадин объясняется формирование здесь узких 
промежуточных ступеней, их распад и расширение за счет этого впадин 
байкальского типа.

Другие неотектонические процессы в центральной части рифтовой 
зоны — формирование внутренних глыбовых поднятий, воздымания на
клонных горстов и инверсионные поднятия днищ малых впадин в меж- 
дувпадинных перемычках, по-видимому, имеют изостатическую природу 
и определяются существованием выступа аномальной мантии.

Краевой изгиб юго-восточного крыла рифтовой зоны приурочен к 
области перехода выступа аномальной мантии в пологозалегающий 
слой. Юго-восточнее над последним в верхних частях земной коры пре-. 
обладает субгоризонтальное поперечное сжатие, компенсирующее растя
жение литосферы в рифтовой зоне [26]. Наибольшей степени раскрытия 
впадин байкальского типа отвечают максимальные воздымания и услож
нения структуры сводов в сопряженных частях зоны линейного коробле
ния, которое, видимо, осуществляется вследствие неравномерного сме
щения слоев литосферы над слоем аномальной мантии по субгоризон
тальным тектоническим разделам, как это предполагается для других 
поясов горообразования [25].

Особенности новейшей структуры определенно влияют на ход гео- 
динамических процессов в рифтовой зоне. Крупнейшее явление диссим- 
метрии в новейшей структуре рифта — положение его Хубсугуль*ского 
звена в пределах Высокой Азии — может обусловливать изменение ха
рактера напряжений в земной коре. Наличие здесь градиентной зоны 
общего склона пояса горообразования определяет появление в механиз
мах очагов землетрясений субгоризонтального сжатия [18].
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РЕГМАТИЧЕСКОЙ СЕТИ

В последние годы все больший интерес вызывают различные проблемы дизъюнк
тивной тектоники, и в частности вопросы, связанные с так называемой линеаментной 
тектоникой.

Это направление зародившееся еще на заре XX в. [9] в разные годы развивали 
крупнейшие исследователи нашего времени — Р. Зондер [14], А. В. Пейве [4], Г. Кло- 
ос [8], Г. Штилле [15], Дж. Муди и М. Хилл [12] и мн. др. Различные аспекты этого 
направления рассматривали в своих работах Ф. Венииг-Мейнес, Э. Кренкель, Ли-Сы- 
гуан, Г. Менард, Э. Хиллс, Н. С. Шатский, Р. Штауб и др.

В настоящее время проблемы линеаментной тектоники вновь выходят на авансце
ну геологических исследований, одной из причин этого является установленная в ряде 
регионов приуроченность к линеаментам значительных скоплений эндогенных рудных 
полезных ископаемых [10, 11, 13].

Как' отмечает в своем обзоре И. А. Неженский, «геометрическая правильность в 
размещении месторождений полезных ископаемых, характерный „шаг“, интервал в ло
кализации рудных скоплений, проявляющийся в различных масштабах, определяется 
именно системами сквозных долгоживущих разломов различного порядка» [3, с. 192].

Именно для этих и подобных им особенностей локализации рудных скоплений 
В. И. Смирнов [5] предложил термин «линеаментная металлогения». И хотя вопрос 
о степени влияния глобальной системы размеров на характер размещения рудных по
лезных ископаемых остается дискуссионным [2], проблема происхождения самих раз
ломов, условий их формирования и развития требует специального рассмотрения.

Соглашаясь с мнением В. Е. Хайна [7] о том, что глубинные разломы представ
ляют собой первичные черты строения земной коры, по отношению к которым многие 
другие черты являются вторичными, производными, нельзя не отметить, что главным 
вопросом остается вопрос о механизме образования систем разломов.

К этой проблеме существует два неальтернативных подхода: можно рассматривать 
механизм формирования глобальных дизъюнктивных систем, исходя из закономерно
стей и особенностей внутреннего развития Земли; на этом пути мы неминуемо ока
жемся в гуще борьбы фиксистских и мобилистских концепций, каждая из которых 
предлагает свои пути решения проблемы. В то же время имеется и иной подход к рас
смотрению закономерностей формирования глобальной сети разломов. Именно этот 
подход и имел в виду В. Е. Хайн в цитированной работе, подход, неальтернативный 
перечисленным выше и прекрасно с ними сосуществующий, основанный на изучении 
механизма вращения Земли.

В современной литературе освещаются две концепции разломообразования, поз
воляющие остаться над дискуссией о геотектонических моделях развития земной коры. 
Обе они рассматривают Землю как космическое тело, подверженное влиянию плане
тарных факторов разломообразования. В этом случае формирование и развитие си
стем трансрегиональных разломов связывается с явлениями ротогенеза, который в свою 
очередь обусловлен изменениями скорости вращения Земли и положения оси враще
ния относительно тела Земли.

Как известно, неравномерность вращения Земли в основном слагается из двух 
компонент: кратковременного, «скачкообразного» возвратно-поступательного (так назы
ваемого годичного), и длительного, «векового», поступательного, направленного измене
ния скорости вращения Земли.

Сторонники первой концепции ротогенеза [1], не отрицая влияния изменения ско
рости вращения Земли на особенности строения ее литосферы, главным образом в виде 
так называемых критических параллелей, в качестве основного рассматривают вероят
ное влияние на структуру литосферы указанных кратковременных колебаний скорости 
вращения нашей планеты, а также ее полюсобежных сил. При этом они считают Зем
лю физическим телом, длительное время подвергающимся относительно слабым, но 
однонаправленным и пульсационно действующим силовым напряжением, и, исходя из 
положений учения о сопротивлении материалов, приходят к выводу об одновременном 
образовании на поверхности Земли шести систем сдвиговых нарушений.

Сторонники второй концепции [6], в рамках так называемой новой ротационной 
гипотезы структурообразования в качестве наиболее важной для геологических целей, 
рассматривают вековые вариации, отмечая, что при поступательном перемещении оси 
вращения (полюсов) по поверхности Земли в земной коре возникают напряжения и 
'Что увеличение напряжений будет происходить до тех пор, пока они не достигнут пре
делов упругости в верхней оболочке. При последующем увеличении угла а  должна 
произойти разрядка напряжений, которая заключается в возникновении глубинного



р азл ом а  и таких перемещ ений по нем у блоков зем ной коры, при которы х вновь д о ст и -  
гается  изостатическое состояни е Зем ли . Величина критического угла, установленная  
опытным путем , по данны м этих исследований, варьирует в п р еделах  10— 18°, со ст а в 
ляя в средн ем  15°, и дости гается  за  время, равное о дн ом у  галактическом у году.

О ставляя в стороне др уги е  следствия новой ротационной гипотезы , рассм отрим  
вопр ос о количестве возм ож н ы х изначальны х зон разрядк и  напряж ений, которы е м ог
ли бы образоваться  на поверхности Зем ли под воздействи ем  ротогенических п р оц ес
сов , связанны х с вековыми колебаниям и.

П ростой  арифметический расчет показы вает, что при среднем  угле а  — 15° их 
д о л ж н о  быть 3 6 0 ° /1 5 Х 4  =  6.

П редставляется , что это  не просто совпадение с циф рой, полученной П. С. В о р о 
новы м. Б ол ее того, эти концепции зак оном ерн о дополняю т одн а другую , являя прим ер  
диалектической связи природны х процессов, в основе которой леж и т природа и м е х а 
низм  ротационны х явлений на зем ном  ш аре.

Н асколько очевидным п р едставляется , что вековы е поступательны е движ ени я  зе м 
ной оси склады ваю тся из годичны х возвратно-поступательны х, настолько очевидно,, 
что первоначально и, вероятно, одновр ем енн о сформ ировавш иеся ш есть систем ск оло- 
вы х трансрегиональны х наруш ений подвергаю тся постоянной активизации с периодич
ностью , близкой одном у галактическом у году .

П осл едн ее  не только позволяет  датировать время активизаций, но и дает  в о зм о ж 
ность реш ать вопросы м еталлогенической специализации тех или иных систем р а зл о 
м ов с учетом  металлогенической специализации различны х периодов развития Зем ли  
и процессов  ротогенеза.

Ч то ж е  касается так назы ваем ой разм ы тости зон трансрегиональны х разлом ов, то  
она объ я сн яется  не только св оеобр ази ем  свойств отдельны х частей зем ной коры и р е 
акцией различны х пород на разлом о-сдви говы е напряж ения, но и известны ми к о л еб а 
ниями критического угла а ,  величина которого зависит как от прочностны х свойств  
зем ной  коры, так  и от нерегулярны х изм енений скорости вращ ения Зем ли , остаю щ ихся  
вне поля зрения при учете годичны х и вековы х колебаний полож ени я оси вращ ения.

Таким об р а зо м , очевидно, что не сущ ествует д в у х  концепций ротогенеза , а им е
ю тся дв е стороны  одного  и того ж е  процесса, взаи м ообусл овлен ны е и взаи м осв я зан 
ные, приводящ ие к форм ированию  ш ести ортогональны х систем разлом ов.

В рем я ф орм ирования первоначальной сети разлом ов относится к м ом енту о б р а з о 
вания первичной твердой оболочки Зем ли , как это и предп олагал  В. Е. Хайн [7 ] .  
В дальнейш ем  ж е  происходила постепенная активизация к аж дой  из ш ести систем р а з 
лом ов с периодичностью , близкой о дн ом у  галактическом у году . М еханизм  ф орм и рова
ния и развития указанны х систем р азлом ов, дви ж ущ и е силы и энергетический источ
ник ротогенических явлений един, что вполне соответствует  известном у принципу О к
кам а и является хорош им прим ером  энергетической эконом ичности природны х п р о
цессов.
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АКАДЕМИК ЮРИИ МИХАИЛОВИЧ ПУЩАРОВСКИИ 
(К СЕМИДЕСЯТИЛЕТИЮ СО ДНЯ РОЖДЕНИЯ)

31 д ек абр я  1986 г. исполняется 70  лет вы даю щ ем уся уч ен ом у геологу, академ ику  
ЗОрию М ихайловичу П ущ аровск ом у. Творческий диап азон  его исследований охваты ва
ет огромны й круг вопросов —  от стратиграф ии, региональной геологии и полезны х  
ископаем ы х д о  крупных теоретических обобщ ен ий в области  геотектоники. И м енно в 
р аботах  по геотектонике его дарован и е развернулось с особен ной полнотой и блеском . 
Т руды  Ю рия М ихайловича ш ироко известны  не только в наш ей стране, но и дал ек о  
за  ее  пределам и. В се его исследования основаны  на тщ ательном  анал изе фактических  
данны х, которы й всегда направлен на вы яснение различны х геологических зак он ом ер 
ностей. В них нет ничего случайного, все подчинено определенной строгой научной  
мысли, красной нитью п роходящ ей  через лю бую  его работу . Т алантливого ученого  
никогда не пок идает чувство нового, стрем ление понять и осветить ещ е неизведанны е  
вопросы  науки. П оэтом у  его очередны е научны е публикации геологическая общ ествен
ность встречает с неизменным интересом . Ю. М . П ущ ар овск ом у органически свой ст
венна принципиальность в разр аботк е  и защ ите слож ивш ихся у  него взглядов  по м н о
гим коренны м полож ениям  в н аук ах о  Зем л е. Р азвивая свои идеи , он критически  
осм ы сливает все, что было сдел ан о по дан н ом у  вопросу д о  него, сохраняя преем 
ственность, но реш ительно отбрасы вая в стор ону то, что у ж е  устар ел о  и не с о о т 
ветствует уровню  современны х знаний в геологии. Ю рий М ихайлович неизм енно сочетает  
теоретические исследования с практическими задачам и, стрем ясь в р я де  своих тр удов  
раскрыть значение этих исследований для направления поисковы х и разведочны х р а 
б о т  на определенны е виды м инерального сырья.

Ю. М . П ущ аровск ого хорош о знаю т не только как вы даю щ егося ученого, но и как  
п р евосходн ого  организатора многих научны х мероприятий. Е го поразительная неисся
каем ая энергия п озволяет ум ело сплотить творческие коллективы  и нацелить их на 
реш ение определенны х задач . В се  м ероприятия, которыми рук оводит Ю рий М и хай л о
вич, неизм енно вы полняются на вы соком научно-идейном  уровне. Он настоящ ий борец  
в науке —  б о р ец  за  прогрессивны е направления и приоритет советской геологии по  
многим вопросам  на м еж дун ар одн ой  арене.

Ю. М . П ущ аровский родился в 1916 г. в Л енинграде, отк уда  его семья вскоре  
п ереехала в М оскву. В 1937 г., сда в  экстерном  экзамены  за  десятилетку, он поступил  
на почвенно-географический, п оздн ее  геолого-почвенны й ф акультет М осковского г о с у 
дарствен ного университета, которы й окончил досрочно в связи с началом В еликой  
О течественной войны. В 1941— 1945 гг. Ю рий М ихайлович находи л ся  в р я дах  д ей ст 
вую щ ей армии. П осле дем обили заци и  он начинает работать научны м сотрудником  в 
И нституте геологических наук А Н  С С С Р , из которого в 1956 г. вы делился Г еологиче
ский институт А Н  С С С Р. В настоящ ее время он за в ед у ет  л абор атор и ей  тектоники  
приокеанических зон .

У ж е  первы е сам остоятельны е исследован ия Ю. М. П ущ ар овск ого  определили ш и
роту  его творческих интересов и в особен ности  их направленность на реш ение текто-



нических проблем . Эти реш ения очень часто основаны  на новы х лично установленны х, 
ф ак тах  в области  стратиграф ии и литологии. Б л агодар я  н аходк ам  ф ауны  он у б е д и 
тельно пок азал , что столь в аж н ая  в промы ш ленном отнош ении структура, как Д о н 
б а сс , зал ож и л ась  не п о зд н ее  ср едн его  девон а. И зуч ен ие в В осточны х К арп атах стр а
тиграф ии и тектоники В неш ней (С кибовой) зоны позволило по-новом у осветить внут
ренн ее строение данн ой  зоны  и ее  п ол ож ени е в общ ей  стр уктуре этого  складчатого  
со о р у ж ен и я . С обранны е на К ар п атах  геологические м атериалы  легли в основу к ан ди 
датск ой  диссертации, которую  он успеш но защ итил в 1950 г.

В дальнейш ем  геологическая су дь б а  на долгие годы  связала Ю рия М ихайловича  
с восточны ми районам и наш ей Родины . В 1950 г. в связи  с организацией в Г еологиче
ском  институте В осточно-С ибирской неф тяной экспедиции он совм естно с В . А. В а х 
рам еевы м  начинает изучать стратиграф ию  и тектонику П редвер хоянского  к раевого  
п рогиба и Вилю йской впадины. Вы яснилось, что в этих огромны х стр уктурах  ш ироко  
распространены  меловы е отл ож ен и я , которы е ранее считались юрскими. Б лагодар я  
тщ ательно вы полненному тектоническом у анализу удал ось  выявить перспективную  на 
поиски неф ти и газа стр уктуру —  В илю йское поднятие. П рактические реком ендации  
Ю . М . П ущ аровск ого в дальнейш ем  блестящ е подтвердились открытием здесь  круп
ного газового  м есторож дени я. И сследован и я  в П риверхоянье и на К арп атах  п осл у
ж и л и  основой для составления м онограф ии «К раевы е прогибы , их тектоническое стр о е
ние и развитие» (1 9 5 9 ). В ней Ю рий М ихайлович детально охарак тер изовал  эту  про
мы ш ленно в аж н ую  категорию  структур континентов, внес больш ой вклад в р а зр а б о т 
ку их классиф икации и рассм отрел  условия их возникновения и тектонического р азв и 
тия. М онограф ия о краевы х п р огибах и в наши дни сохран я ет  вы сокое научное  
значение. Н а нее постоянно ссы лаю тся, ее цитирую т.

В 1951 г. Ю. М. П ущ аровский вступил в ряды КП С С .
П осл едую щ и е исследования были посвящ ены изучению  бол ее восточны х районов  

С С С Р . Он по-новом у пр ев осходн о  описал геологическое строение хр. С етте-Д абан  и 
стр ук тур у П риколы мского поднятия. Л ично собранны е м атериалы  по тектонике С е
вер о-В осток а  СС С Р и многочисленны е литературны е данны е Ю рий М ихайлович о б о б 
щ ил в ш ироко известной м онограф ии «П риверхоянский краевой прогиб и м езозои ды  
С евер о-В осточ ной  Азии», которую  в качестве докторской диссертации блестящ е за щ и 
тил в 1960 г. В этой р аботе  п ок азан а правом ерность вы деления зон м езозой ск ой  ск л а д 
чатости, вдоль границ которой с С ибирской платф орм ой протягивается П ри вер хоян
ский краевой прогиб. О собенн о больш ое значение им еет сформ улированны й в м он о
граф ии вы вод о том, что на м есте м езо зо и д  в п ал еозое располагалась область , с л о ж е н 
ная геологическими ф орм ациям и платф орм енного типа, п оздн ее  охваченны ми ск л адч а
ты ми деф орм ациям и. В первы е вы делив такого р ода  стр уктуру, Ю . М . П ущ аровский  
н азвал  ее п одви ж ной  платф орм ой.

П о зд н ее  свои исследования он распространил на районы  Арктики и Т ихоок еан ск о
го тектонического пояса, раскры в ряд зак оном ерностей  геологического строения этих  
в то  время ещ е очень неполно изученны х обш ирны х территорий Зем ли . Бы ло п р ои зве
д ен о  тектоническое районирование Арктики и составлена ее первая тектоническая кар
та в циркум полярной проекции. В ы деленны е на карте складчаты е сооруж ен и я  различ 
ного возр аста , древние платф орм ы  и океанские бассейны  отразили чрезвы чайно с л о ж 
ную  стр уктуру Арктики. А нализ этой  структуры  позволил сделать вы вод о м олодости  
гл убок оводн ы х котловин С еверного Л едови того  океана и его  акватории в целом.

Н а м ногие годы  объектам и геологических исследований Ю рия М ихайловича ст а 
новятся С ахалин, Камчатка, С ихотэ-А линь, К уба, В ьетнам , К орейская Н а р о д н о -Д ем о 
кратическая Р еспубли ка, Япония и Чили. К а ж да я  научная экспедиция или экскурсия  
в эти регионы  и страны неизм енно соп р овож дал ась  публикациям и новы х данны х, не
р ед к о  коренны м образом  изм енявш их наши представления о геологии и п р еж д е  всего  
тектонике тех  или други х регионов и стран. И з этой серии публикаций о собо  сл ед у ет  
отм етить р а б о т у  по тектонике С ахалина, содер ж ав ш ую  не только соверш енно новое  
поним ание структур данн ого  региона, но и иной п о д х о д  к поискам здесь  нефтяны х и 
газовы х м есторож дени й . Н акопленны е в результате таких исследований фактические 
м атериалы  позволили Ю. М . П ущ ар овск ом у подойти к реш ению  очень важ н ого  теор е
тического вопроса о геологическом  строении Т ихоокеанского подви ж н ого  пояса в ц е 
лом  и его тектоническом пол ож ени и  в общ ей структуре Зем ли . П од  его  редакцией и 
при больш ом  личном участии бы ла составлена Тектоническая карта Т ихоокеанского  
сегм ента Зем ли , на которой были показаны  не только структуры  обрам ления Т ихого  
океана, но и его  дна, в том числе новы е типы тектонических форм океанского л ож а . 
В ск ор е выш ла в свет м онограф ия «В веден и е в тектонику Т ихоокеанского сегмента  
Зем ли », представляю щ ая собой  крупны е обобщ ен ия по многим аспектам тектоники  
этого  гр андиозного  региона наш ей планеты. В этой м онограф ии Ю рий М ихайлович  
обосновы вает  понятие Т ихоок еан ск ого тектонического пояса, впервы е п одр обн о описы 
вает его границы, производит его районирование и д ел а ет  вы вод о древности су щ ест 
вования впадины  Тихого океана и о дисеим м етрии Зем ли.

Н ельзя  не сказать, что тектоническая картограф ия является одной из характерны х  
сторон научной деятельности Ю. М . П ущ аровского. П ом им о упом януты х выше т ек то
нических карт Арктики и Т ихоокеанской области он активно участвовал в составлении  
тектонических карт С С С Р (1953  и 1956 годов  и зд а н и я ), Тектонической карты Е вразии  
и В ьетнам а. Он организовал коллектив геологов и рук оводил им при составлении п ер
вой тектонической карты Кубы , на которой показано покровное строение складчаты х  
соор уж ен и й  этого  острова. В последн и е годы  в Геологическом  институте А Н  С С С Р  
при активном участии Ю рия М ихайловича составлена Тектоническая карта С еверной  
Е вразии. В ее  основе леж и т принципиально новая леген да , отр аж аю щ ая определенны е
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геохронологические р у б еж и  ф орм ирования континентальной коры в п р едел ах  этого* 
суперконтинента. К а ж д а я  карта бы ла больш им теоретическим и’ практическим вкладом  
в геологию , так  как хорош о известно, что такие карты —  основа для  м ногих м еталло- 
генических построений. Эти тектонические карты получили больш ое м еж ду н а р о д н о е  
признание. Они разош лись по всем у м иру, и их м ож но видеть в учебны х заведен и ях  
геологического проф иля и геологических у ч р еж ден и я х  многих стран.

В течение р я да  лет научная деятельность Ю . М. П ущ аровск ого бы ла направлена  
на изучение наи более общ их зак оном ерн остей  строения зем ной коры океанов, приокеа- 
нических зон и Зем ли  в целом. О собенн о пристальное его внимание привлекли океаны. 
Т ектонике Т ихого и И ндийского океанов он посвятил серию  работ , в которы х о б о с н о 
вы вает сл ож н ость  строения этих крупнейш их структур лика Зем ли  и сущ ествование  
в них латеральны х н еоднор одностей . В связи  с этими исследованиям и Ю рий М и хай 
лович развивает сам остоятельное направление в науках о Зем ле, подчеркивая н е о б х о 
дим ость и больш ое значение изучения в ли тосф ере латеральны х неоднор одностей  
сам ого  различного состава  и п р ои схож ден и я . К таким неоднор одностям  п р и н адлеж ат  
литологические, петрографические, геохим ические, разнообр азны е геоф изические и д р у 
гие показатели, свидетельствую щ ие об  изм енчивости состава и строения вещ ества  
оболоч ек  литосф еры  как в пр еделах очень крупны х, так и сравнительно малы х тек то
нических ф орм . Ю. М . П ущ аровский стрем ится выяснить законом ерности р асп р едел е
ния этих н еодн ор одн остей  и их п р ои схож ден и е  в процессе эволю ции Зем ли , что п о зв о 
лит подойти к создан и ю  новой, оригинальной тектонической концепции. Он обратил  
внимание на то, что п одобн ая  изм енчивость вообщ е характерна дл я  планет зем ной  
группы и Л уны . Его научная мысль соср едоточен а на изучении вопросов тек
тонической расслоенности литосф еры , ранних стадий развития подви ж ны х поясов и вы
деленны х им резонансно-тектонических структур. Такие структуры  возникаю т на кон
тинентах в резуль тате отклика на процессы , происходящ ие в сопряж енн ы х п о д в и ж 
ных зон ах .

П р о д о л ж а я  свои исследования, как всегда  тесно связанны е с зап росам и н ар одного  
хозяй ства , Ю рий М ихайлович в н едавн ее время весьма обстоятельн о рассм отрел  п р о
блемы  неф тегазон осн ости  различны х районов северо-зап адн ой  части тихоокеанского  
обрам ления и Т ихоокеанского тектонического пояса в целом , вы делив перспективны е 
регионы для поисковы х и разведочны х работ .

Ю. М . П ущ аровский опубликовал б о л ее  200  научных трудов . Р азр абаты ваем ы е им 
идеи и направления достой но и успеш но п р одол ж аю т развитие исследован ий отеч ест
венной тектонической ш колы, создан н ой  Н . С. Ш атским.

Свою  н ап ряж енн ую  научную  р а боту  Ю рий М ихайлович ум ело сочетает с активной  
научно-организационной деятельностью . Он начал ее в 50-е  годы , р аботая  ученым сек 
ретарем  И нститута геологических наук А Н  С С С Р, затем  ученым секретарем  созданн ой  
Н. С. Ш атским комиссии «Зак оном ерн ости разм ещ ения полезны х ископаем ы х в зем ной  
коре как основа для их прогноза на территории С С СР». Ю. М . П ущ ар овск ого хорош о  
знаю т как пр ев осходн ого  организатора крупны х комплексны х исследований. П од  его  
научным рук оводством  проводились и сследован ия К орякского нагорья, а в настоящ ее  
время п роводятся  на Камчатке, на К убе и островах Зелен ого  мыса. Он возглавляет  
исследования по изучению  твердой коры океанов, ее вещ ественного состава  и д еф о р 
маций (проект « Л и т о е» ).

Ю рий М ихайлович является п р едседател ем  М еж ведом ствен н ого  тектонического  
ком итета, п р едседател ем  секции геологии, геофизики и геохимии ком иссии АН С С С Р  
по проблем ам  М ирового океана, главным редактором  ж ур н ал а  «Геотектоника», за м е 
стителем  главного редактора ж ур н ал а  «П р и р ода» , научным рук оводител ем  и ссл ед ов а
ний по р я ду  важ нейш их геологических проблем . И м со зд а н а  больш ая научная ш кола, 
по изучению  структур зем ной коры области  континентальны х окраин, зоны п ерехода  
от континента к океану и океанского л о ж а . М ногие его ученики и п оследователи  р а з 
рабаты ваю т его идеи , охваты вая своим и исследованиям и огром ны е океанские пр ост
ранства и территории континентов.

В 1976 г. Ю . М . П ущ аровский был и збр ан  членом -корреспондентом , а в 1984 г.—  
действительны м членом А кадем ии наук С С С Р.

К Ю рию М ихайловичу никогда не прекращ ается поток посетителей, которы е и дут  
к нем у за консультациям и по самы м разнообразны м  вопросам  геологических знаний. 
Он внимательно всех вы слуш ивает и с неизм енной доброж ел ател ь н ость ю  всегда готов  
дать совет, как направить то или д р у го е  исследование, чтобы оно бы ло наиболее эф 
фективно. Он охотн о делится своими идеям и и с увлечением рассказы вает о своих  
планах в научной работе. О бладая  п р евосходн ой  эрудицией в естественны х науках, он 
так ж е в л адеет  больш ими знаниями в области  гуманитарны х наук. Е го особен но инте
ресую т история, х у дож еств ен н ая  л и тература и искусство. Б еседы  с Ю рием М и хай л о
вичем на эти темы всегда приносят больш ое удовольствие.

Заслуги  Ю. М . П ущ аровск ого вы соко оценены  наш ей страной. В 1966. г. за работы  
по создани ю  Тектонической карты Е вразии он был удостоен  Г осударствен ной  премии  
С С С Р. В 1979 г. за  исследования по тектонике океанов и приокеанических зон ем у  
п р и суж ден а  премия им. А. П. К арпинского. З а  боевы е заслуги  в В еликой О течествен
ной войне и за  сам оотверж енны й т р у д  после ее окончания он н агр аж ден  орденам и  
Т р удового  К расного Знам ени, О течественной войны I степени, К расной Звезды , «Зн ак  
П очета» и многими м едалям и. С вое сем идесятилетие Ю рий М ихайлович встречает в р а с 
цвете творческих сил. П ож ел аем  ем у д о б р о го  здоровья, неиссякаем ой энергии и новы х 
больш их успехов  на благо наш ей Р одины  и науки.

М еж дуведом ствен ны й тектонический ком итет  
Редколлегия ж ур н ал а  «Г еотектоника»
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В ИЗДАТЕЛЬСТВЕ «НАУКА»
готовятся к печати:

Ан т и п о в  М. П. ТЕКТОНИКА НЕОГЕН-ЧЕТВЕРТИЧНОГО ОСА
ДОЧНОГО ЧЕХЛА ДНА ЯПОНСКОГО МОРЯ. (Труды Геологиче
ского института. Вып. 412). 10 л. 1 р. 50 к.
В книге на основе изучения временных сейсмических разрезов, ис

пользования материалов геологических исследований, данных геофизи
ческих полей раскрывается характер залегания поверхности акустиче
ского фундамента и слоев осадочного чехла дна Японского моря, выяс
няются тектоническая природа структур и условия образования слоев 
осадочного чехла. Дана возможная картина истории развития и направ
ленности тектонических движений на неотектоническом этапе развития 
Япономорского региона.

Издание предназначено для геологов, тектонистов и специалистов по 
четвертичным отложениям.

К и р к и н с к и й  В. А. МЕХАНИЗМ И ЦИКЛИЧНОСТЬ ГЛОБАЛЬ
НОГО ТЕКТОГЕНЕЗА. (Труды Института геологии и геофизики Си
бирского отделения АН СССР. Вып. 682). 6 л. 90 к.
В монографии проанализированы физико-химические процессы, иг

рающие ключевую роль в тектогенезе литосферы. Описан ранее предло
женный автором глубинный механизм тектоники плит. Дана оригиналь
ная трактовка происхождения рифтовых зон, зарождения и углубления 
океанических впадин, субдукции литосферных плит и формирования ок
раинных бассейнов. На новой основе объясняются асимметрия распре
деления континентов и океанов на поверхности Земли, крупномасштаб
ная цикличность тектономагматической активности, уровня мирового 
океана и климата.

Книга рассчитана на тектонистов, геофизиков и петрологов.
Заказы просим направлять по одному из перечисленных адресов магазинов «Кни

га-почтой» «Академкнига»:
480091 А лм а-А та, 91, ул. Ф урм анова, 91 /97; 370001 Б ак у, Ком м унистическая ул., 

51; 6 9 0 0 8 8  В ладивосток, О кеанский проспект, 140; 320 0 9 3  Д н еп ропетровск , проспект  
Ю. Гагарина, 24; 734001 Д у ш а н б е , проспект Л енина, 95; 664 0 3 3  И ркутск, ул. Л ер м о н 
това, 289; 2 5 2 0 3 0  Киев, ул. П ирогова, 4; 277012  Киш инев, проспект Л ен ин а, 148; 
343900  К рам аторск, Д он ец кой  области , ул. М арата, 1; 4 43002  Куйбы ш ев, проспект Л е 
нина, 2; 197345 Л ен ин град, П етр озаводск ая  ул., 7; 2 20012  М инск, Л енинский проспект, 
72; 117192 М осква, В -192 , М ичуринский проспект, 12; 6 3 0 0 9 0  Н овосибирск, А к адем го
родок, М орской проспект, 22; 620151 С вердловск, ул. М ам ина-С ибиряка, 137; 7 00185  
Таш кент, ул. Д р у ж б ы  народов , 6; 4 5 0 0 5 9  Уфа, ул. Р . З ор ге, 10; 720000  Ф рунзе, б у л ь 
вар Д зер ж и н ск о го , 42; 3 10078  Х арьков, ул. Черны ш евского, 87.
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