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УДК55124.(5715)
СТРУКТУРНЫЕ СООТНОШЕНИЯ СИБИРСКОЙ ПЛАТФОРМЫ 

СО СКЛАДЧАТЫМ ОКРУЖЕНИЕМ
© 1994 г. Г. Л. Митрофанов, А . П. Таскин

Восточно-Сибирский научно-исследовательский институт геологии, геофизики и минерального сырья,
г. Иркутск

Поступила в редакцию 10.03.93 г.

За последние 10-15 лет на юге Сибирской платформы и территории ее обрамления выполнен боль
шой объем детальных геологических и геофизических работ. В статье дается интерпретация нового 
геолого-геофизического материала области сочленения Сибирской платформы и ее горноскладча
того обрамления, который заставляет высказать иные представления об этой платформе и ее соот
ношении со складчатым окружением. Делается вывод о горизонтальных перемещениях в фанеро- 
зойское время не только платформы в целом, но и отдельных тектонических блоков, составляющих 
ее фундамент, о воздействии этого процесса на структуру горноскладчатого окружения. Перемеще
ния блоков фундамента дифференцированны по скорости, амплитуде и вектору. Структура склад
чатого пояса в целом -  производная перемещения платформы, а его отдельных частей -  результат 
воздействия отдельных блоков ее фундамента.

Традиционные представления о границах Си
бирской платформы и ее соотношении с окружа
ющим складчатым поясом в связи с полученной в 
последнее десятилетие новой геолого-геофизи
ческой информацией должны подвергнуться зна
чительной корректировке.

Соотношение Сибирской платформы и склад
чатого пояса всегда определялось и определяется 
наличием между ними краевого шва. В одних 
случаях он понимается как линия, разделяющая 
раннепалеозойский осадочный чехол и более 
древние комплексы горноскладчатого окруже
ния. В других -  как зона значительной ширины, 
соответствующая полосе горноскладчатого об
рамления, состоящей из выступов фундамента 
платформы (Присаянье, Прибайкалье, Алдан
ский щит и др.). Во всех случаях считалось, что 
краевой шов платформы имеет раннедокембрий- 
ский возраст и с того времени, существенно не ви
доизменяясь, располагается на одном и том же 
месте, огибаясь разновозрастными складчатыми 
поясами. Также предполагалось, что глубина по
верхности фундамента платформы в направ
лении к горноскладчатой области уменьшается 
и в пределах последней он выходит на дневную 
поверхность.

Специально изучению области сочленения Си
бирской платформы и складчатого обрамления 
до настоящего времени уделялось недостаточно 
внимания. Глубинная структура области сочлене
ния до последнего времени была еще менее ясна. 
Немногочисленные работы базировались глав
ным образом на гравимагнитных данных [1, 10, 
11, 21 и др.] и нескольких региональных сейсми
ческих профилях [9,17 - 19 и др.].

Говоря о границах Сибирской платформы, не
обходимо уточнить, что мы понимаем под терми
ном “платформа”. Это следует сделать потому, 
что в последнее время в ряде опубликованных 
работ высказывается мысль, что граница Сибир
ской платформы во времени не была постоянной и 
размеры ее существенно менялись. По определе
нию в словарях платформа представляет собой 
часть кратона, перекрытую залегающими полого 
или слегка наклонно отложениями, в основном 
морскими осадочными, шельфового типа [15], или 
“основной элемент структуры континентов ... со 
спокойным тектоническим режимом ... состоя
щий из двух структурных этажей...” [7, с. 96]. Сле
довательно, границей платформы должен служить 
край поля полого залегающего осадочного чехла, 
не подвергшегося значительным деформациям.

Таким определением границы Сибирской плат
формы пользуется большинство исследователей. 
На большом протяжении граница совпадает с 
поясами разломов (швами), которыми разграни
чивались раннепалеозойский осадочный чехол, 
являющийся главным плитным комплексом плат
формы, и горноскладчатое окружение. В ряде 
случаев, когда по краю осадочного чехла разломы 
отсутствуют, в контур платформы включались 
выступы раннедокембрийского фундамента, ог
раниченные с внешней стороны разломами.

В настоящее время фрагменты раннепалеозой
ского плитного комплекса все в большем количе
стве обнаруживаются на территории южного гор
носкладчатого обрамления. Формационный со
став этих пород позволяет коррелировать их с 
комплексами раннепалеозойского осадочного 
чехла внутреннего поля Сибирской платформы. 
Эти факты некоторые исследователи используют



в качестве аргумента в пользу расгшрения кон
тура Сибирской платформы, рассматривая эту 
территорию как активизированную в послеранне- 
палеозойское время часть Сибирской платформы.

В качестве примера можно привести послед
нюю работу Л.П. Зоненшайна и др. [12], в кото
рой они расширяют площадь Сибирской плат
формы за счет включения в ее состав Становика, 
Верхояно-Колымского и Таймырского складча
тых поясов. Структурно-вещественные комплек
сы поясов они рассматривают как деформиро
ванный платформенный чехол. Этот подход за
ставляет их в дальнейшем вынужденно проводить 
идентификацию понятий “платформа” и “конти
нент” и называть первую древним Сибирским 
континентом. Подобное отождествление и под
мена понятий вносит неопределенность в их опре
деление, особенно при рассуждениях о границах 
этих структурных подразделений.

Таким образом, имеющиеся точки зрения на 
границу Сибирской платформы опираются на два 
подхода. Первый, как это изложено в справочни
ках, в платформу включает только те террито
рии кратона или континента, осадочный чехол 
которых, являющийся вторым структурным эта
жом, не претерпел значительных складчатых 
деформаций. При втором подходе в состав плат
формы включаются также области с осадочным 
чехлом, дислоцированным в последующие исто
рические этапы. В этом случае в пределах плат
формы кроме стабильной части нужно выделять 
и ее активизированную территорию. При этом 
подходе границей платформы, вероятно, будет 
граница континента, выявление которой пред
ставляет большие трудности по сравнению с 
границей платформы первого варианта. Трудно
сти обусловлены тем, что, во-первых, граница эта 
в разных местах будет разновозрастной, так как 
будет представлять собой граничные структуры 
континентов, существовавших в разное время. 
Во-вторых, и это главное, на большей части тер
ритории естественные границы отсутствуют 
вследствие их тектонической переработки.

Все это свидетельствует о том, что понятия 
“платформа” и “континент” разные и имеют каж
дый свою понятийную базу, в связи с чем отожде
ствлять их, как это иногда делается, нежелательно.

В словарях платформа определяется как 
структурный элемент, являющийся частью кра
тона, а последний является сегментом континен
та [22]. Подобное определение платформы, веро
ятно, является наиболее приемлемым и прекрас
но подтверждается на материалах по Сибирской 
платформе.

Имеющаяся в настоящее время информация о 
ней свидетельствует в пользу того, что изменя
лись во времени только размеры и форма Сибир
ского континента, который лучше называть Вос
точно-Сибирским, в отличие от Сибирской плат

формы [23]. Границы же последней, возникшей в 
современном виде (размерах) в среднем - позднем 
палеозое, оставались с того времени практически 
постоянными. При этом надо согласиться с тем ус
ловием, что границы платформы по периметру, 
вероятно, должны быть разновозрастными в со
ответствии с возрастом орогенических процессов 
в окружающих ее регионах. В то же время плат
форма представляет собой в целом единое физи
ческое тело, и при условии его латерального пере
мещения границы его по всему периметру долж
ны испытывать одновременные напряжения во 
всех своих сегментах, но разной величины и 
характера. Эти рассуждения, вероятно, примени
мы и к Сибирской платформе, в отношении лате
рального перемещения которой в южном направ
лении в настоящее время практически ни у кого 
нет сомнений. Например, наиболее яркие струк
турные преобразования по северной окраине Си
бирской платформы, происшедшие в мезозое в 
результате столкновения с нею Чукотского (Арк
тического) и Омолоно-Охотского континентов
[12], выразившиеся в формировании вокруг нее 
пояса складчатости, должны, на наш взгляд, найти 
отражение в каком-то виде и на южной окраине 
платформы, что в настоящее время пока почти 
никем не признается. Однако материал в пользу 
этого в последние годы начинает уже появляться. 
Это касается работ [2 - 6,12 и др.], в которых при
водятся доказательства активного тектоническо
го развития пограничных с южной частью плат
формы складчатых структур обрамления в палео
зойское и мезозойское время.

Сибирская платформа, как известно, имеет 
двухэтажное строение. Верхний этаж представля
ют отложения палеозоя с главным плитным ком
плексом раннепалеозойского возраста. Фунда
мент, согласно проведенному нами районирова
нию, состоит из тектонических блоков разного 
возраста и степени стабилизации. Четко выделя
ются Ангаро-Анабарский геоблок, который со
стоит из Ангаро-Тунгусского и Ангаро-Чонского 
мегаблоков, и Алданский мегаблок (рис. 1). Важ
но отметить, что меньшей степенью стабилиза
ции и бблыпей переработкой отличается Ангаро- 
Чонский мегаблок. Судя по характеру аномаль
ного магнитного поля, он имеет очень сложную 
внутреннюю структуру, обусловленную весьма 
активной и многократно проявившейся тектоно- 
магматической деятельностью, зафиксированной 
в пределах практически только этого блока ком
плексами ультраосновных щелочных пород сред
него палеозоя и мезозоя. Мегаблоки фундамента 
сложены раннедокембрийскими образованиями и 
разделены подвижными зонами разного возраста, 
заложенными над региональными поясами разло
мов сдвигового и взбросо-надвигового типа. За
падная часть Ангаро-Анабарского геоблока раз
делена системой разломов субширотного прости
рания на ряд мезоблоков. Наиболее крупными из



Рис 1. Блоковое строение фундамента Сибирской платформы и части южного складчатого окружения.
I - 3 -  границы блоков земной коры: 1 -  геоблоков, 2 -  мегаблоков, 3 — мезоблоков; 4 -  разломы; 5 -  крупные швы 
(сутуры), сопровождаемые офиолитовыми ассоциациями; 6,7  -  складчатые комплексы: 6 -  мезозойские, 7 -  поздне- 
палеозойские; 8 -  мегаблоки и меэоблоки (I - Ш -  Сибирская платформа: I -  Ангаро-Тунгусский мегаблок, меэоблоки:
II -  Кочечумский, I2 -  Тунгусский, I3 -  Тасеевский, I4 -  Ангарский; II -  Анабаро-Чонский мегаблок, мезоблоки:
III -  Анабарскнй, II2 -  Оленекский, П3 -  Мархинский, П4 -  Чонский;.Ш -  Алданский мегаблок, мезоблоки: Ш1 -  Чар- 
ский, III2 -  Олекминский, III3 -  Центрально-Алданский; IV, V -  Саяно-Забайкальский геоблок: IV -  Саяно-Витимский 
мегаблок, мезоблоки: IV1 -  Баргузинский, IV2 -  Тувино-Монгольский, IV3 -  Алтае-Саянский; V -  Селенгино-Стаяо- 
вой мегаблок; VI -  Монголо-Амурский мегаблок; 9 — разломы (цифры в кружках): 1 -  Бирюсинский, 2 -  Приеии- 
сейский, 3 -  Южно-Алданский (Становой), 4 -  Байкало-Муйскнй, 5 -  Монголо-Охотский, 6  -  Анабаро-Байкальский, 
7 -  Вилюйско-Тунгусский, 8 -  Южно-Анабарскнй, 9 -  Восточно-Енисейский, 10 -  Жуинский, 11 — Джида-Витимский, 
12 -  Джидинский, 13 -  Ильчирский, 14 -  Куртушибинский, 15 -  Кандатский, 16 -  Главный Саянский, 17 -  Ангаро-Ка
тангский, 18 -  Байкало-Кутский, 19 -  Байкало-Ленский; 20 -  Нелькано-Кыллахский.

этих разрывных нарушений являются Вилюйско- 
Тунгусский и Южно-Анабарскнй пояса разломов.

Первый из них прослеживается от бассейна 
р. Вилюй на запад до широтного отрезка долины 
р. Нижней Тунгуски и по ней далее до западной 
границы платформы. Он в целом прямолинеен, 
имеет общее субширотное простирание и субпа
раллелен расположенному севернее Южно-Ана-

барскому. Вместе с последним является скрытым 
и отчетливо фиксируется по рисунку магнитного 
поля фундамента платформы, ряду косвенных 
геологических и других данных (сейсмическое 
профилирование, гравика, космодешифрирова
ние и др.). Эти разломы ограничивают с юга 
и севера широкую полосу деформированных 
пород фундамента, в которых устанавливаются



многочисленные разрывы также субширотного 
простирания. Судя по рисунку разорванных и 
смещенных ими линейных аномалий, они могут 
характеризоваться как левые сдвиги значитель
ных амплитуд. А вся полоса, ограниченная этими 
поясами разломов, может рассматриваться как 
единый крупнейший сдвиговый мегапояс левого 
знака, по которому, по нашим предположениям, 
северная часть платформы (анабаро-оленекская) 
значительно сдвинута к западу. Вероятно, с дви
жениями по этим разломам генетически связан и 
кимберлитовый магматизм, который контроли
руется определенной системой разрывов, относя
щихся по морфологии к раздвиговому типу.

Современный контур Сибирской платформы 
имеет угловатые очертания, обусловленные фор
мой слагающих ее фундамент мега- и мезобло- 
ков, и почти по всему периметру представлен раз- 
ломными зонами сдвиговой и взбросо-надвиговой 
морфологии. Горизонтальные движения блоков 
фундамента, разные по амплитуде и направлени
ям, поддвиг их под структуры окружения ослож
нили конфигурацию границы платформы и 
складчатую структуру горноскладчатого обрам
ления, придав ей участками покровный характер.

Что же является границей Сибирской плат
формы, какими структурами она представлена и 
как соотносится с окружающими ее складчатыми 
сооружениями?

Восточные и северные поверхностные сегмен
ты ограничения платформы выражены фронтом 
надвигов (Нелькано-Кыллахский и Западно-Вер
хоянский разломы), по которым позднепалеозой- 
ско-мезозойский дислоцированный чехол Верхоя- 
нья и Таймыра надвинут на край не дислоцирован
ного осадочного чехла платформы и смоделирован 
контурами ее фундамента. Западная граница Си
бирской платформы в значительной своей части 
теряется под отложениями чехла Западно-Сибир
ской плиты. Вероятно, Туруханско-Игарская зона 
дислокаций свидетельствует о близости края плат
формы, который в целом к югу трассируется доли
ной р. Енисей и далее восточной границей Енисей
ского кряжа. Где-то, начиная с приустьевой части 
р. Ангары, юго-западной границей платформы 
является зона крупного, скрытого в северной части 
разлома, разделяющего Ангаро-Канский выступ и 
платформу и известного южнее Канской впадины 
под названием Бирюсинского. Южные сегменты 
границы платформы представлены фрагментами 
Главного Саянского разлома в ее присаянской 
части и Приморским в Прибайкалье. В пределах 
Байкало-Патомской складчатой области платфор
ма ограничена Прибайкало-Ленским (Акиткано- 
Джербинским) разломом со стороны Ангаро-Ана- 
барского геоблока и Жуинским со стороны Ал
данского мегаблока. Последний, являющийся 
составной частью платформы, ограничен с юга 
Южно-Алданским (Становым) разломом, с вос
тока -  Охотско-Чукотской системой разломов и

Нелькано-Кыллахским надвигом. Эти крупные 
разрывные структуры, ограничивающие плат
форму, можно отождествлять с поясами разломов.

Из всего периметра границы Сибирской плат
формы наиболее изученными и информативными 
являются южные его сегменты, охватывающие 
Восточный Саян, Прибайкалье, Байкало-Патом- 
ское нагорье и Сгановик.

Сибирская платформа в описанных контурах 
как цельная самостоятельная структура находит 
отражение и в глубинных уровнях разреза лито
сферы, однако не везде отчетливо и однозначно, 
как на поверхности [23]. Рассмотрим ее выраже
ние на ряде уровней разреза литосферы.

Глубина залегания поверхности астеносфер- 
ного слоя в пределах Восточной Сибири непосто
янна и колеблется от 60 до 120 - ISO км (геоизо
термы 1000°С) и более (В.И. Поспеев, В.А. Рого
жина, Г.И. Менакер). В рельефе поверхности 
видны сложные чередующиеся линейные про
гибы и поднятия в целом северо-восточного про
стирания. Так, прогибы устанавливаются под 
Иркутско-Ботуобинским поднятием и Монголо- 
Забайкальским прогибом. Под Вилюйским про
гибом, Байкало-Патомской и Саянской горными 
областями поверхность астеносферного слоя 
образует крупные своды, достигающие отметки 
-6 0  ... -8 0  км. Линейный астеносферный свод 
(Ангаро-Тунгусский) существует и западнее Ир- 
кутско-Ботуобинского поднятия [20].

В поверхности астеносферного слоя граница 
Сибирской платформы наиболее контрастно 
выглядит по южной и юго-восточной окраине 
Ангаро- Анабарского геоблока, где она представ
лена крупным уступом в подошве литосферы. На 
остальной части современная граница платфор
мы на этом уровне не проявлена. Можно сделать 
вывод, что рельеф астеносферного слоя во мно
гом не согласуется с поверхностными структура
ми, выражая и подчеркивая в большинстве случа
ев более молодые структурные формы.

На уровне подошвы земной коры фиксируется 
более сложная картина. Здесь практически от
сутствуют линейные формы, а преобладают 
крупные блоки геометричной формы. Мощность 
земной коры в пределах платформы и Забайка
лья близка и колеблется в основном в пределах от 
38 до 42 км, отклоняясь на отдельных участках до 
30 и 44 км, а у краев платформы -  до 22 и 48 км. 
Наибольшая толщина (до 50 - 55 км) установлена 
в обрамлении платформы, в Восточном Саяне, 
минимальная (до 22 км) -  в Вилюйском прогибе. 
Максимальная толщина земной коры в пределах 
платформы зафиксирована в северной половине 
Анабаро-Чонского мегаблока (44 - 50 км), по за
падной и восточной окраинам Ангаро-Анабар- 
ского геоблока (до 46 - 48 км). Субмеридиональ
ная линейная зона повышенной мощности коры



(до 46 км) расположена по границе Ангаро-Тун
гусского и Анабаро-Чонского мегаблоков.

На уровне подошвы земной коры впервые 
отчетливо просматривается блоковое строение 
территории Восточной Сибири как в пределах 
платформы, так и вне ее. На этом же уровне уже 
видна современная поверхностная граница плат
формы, пожалуй, на большей части своей протя
женности. Наиболее четко она выражена на юге 
и западе погружением подошвы земной коры. Ее 
можно усмотреть, но менее отчетливо, по восточ
ному и северному сегментам контура платформы.

Близкоповерхностная и поверхностная струк
туры Сибирской платформы и ее складчатого об
рамления, а также особенности их соотношения 
прекрасно фиксируются гравимагнитными, сейс
мическими и геологическими методами. По 
характеру сочленения со структурами складчато
го обрамления граница Сибирской платформы 
может быть подразделена на два типа: северный 
и южный. В первом случае на протяжении от вос
точной границы Алданского щита до р. Енисей 
на западе она конкордантна и выражена надвига
нием на платформу позднепалеозойского склад
чатого комплекса Верхоянья и Таймыра с моде
лированием структурных форм последнего со
гласно контуру фундамента платформы. Южный 
тип границы платформы со складчатым окруже
нием на протяжении от южной окраины Алдан
ского щита до приустьевой части р. Енисей на 
западе имеет резко дискордантный характер, 
выраженный в “срезании” контуром фундамента 
платформы складчатых комплексов разного воз
раста — от докембрия до раннего (а возможно, и 
среднего) палеозоя, в связи с чем он приобрел 
черты торцового сочленения (рис. 2, см. рис. 1).

Эти соотношения свидетельствуют о тектони
ческой их природе и о необходимости для их воз
никновения значительных (многие сотни кило
метров) латеральных перемещений платформы в 
южном направлении по отношению к складчатому 
обрамлению в фанерозойское время. Особенно 
ярко эти соотношения выражены в районе Вос
точного Саяна, где палеозойские складчатые ком
плексы почти под прямым углом “притыкаются” к 
границе фундамента платформы или пограничных 
зон переработки. Несколько менее контрастно это 
проявлено в Северном Прибайкалье, где Байкало- 
Витимский вулканический пояс имеет примерно 
такие же соотношения с Ангаро-Анабарским гео
блоком и Алданским мегаблоком платформы. 
Контрастные (торцовые) соотношения наблюда
ются и у Алданского мегаблока фундамента плат
формы со складчатыми комплексами Становика.

Каждый из этих типов границы платформы, в 
свою очередь, состоит из ряда отрезков-сегментов, 
характеризующихся своими особенностями строе
ния. Эти различия обусловлены, главным образом, 
блоковым строением фундамента платформы, 
различием воздействия блоков на складчатое

окружение. Кроме того, различие устанавливается 
и в морфологии разреза сочленения, которое хо
рошо видно на сейсмических профилях. В одном 
случае фундамент и осадочный чехол платформы 
полностью погружаются под горноскладчатое об
рамление, в другом -  погружающийся край плат
формы как бы расслаивается: его нижняя, основ
ная, часть погружается под горноскладчатое со
оружение, а верхняя -  как бы надвигается на него. 
Различие сегментов выражено и в типе ограничи
вающих их разломов, которые по морфологии 
подразделяются на взбросо-надвиги или сдвиги.

Весь контур границы южной половины Сибир
ской платформы подразделяется на следующие 
сегменты, представляющие собой в большинстве 
внешние (фронтальные) ограничения тектониче
ских блоков фундамента платформы, соприкаса
ющиеся со складчатым окружением: Енисейский, 
Северо-Саянский, Южно-Саянский, Южно-При
байкальский, Центрально-Прибайкальский и Се
веро-Прибайкальский, Патомский, Жуинский и 
Южно-Алданский (рис. 2). На серию подобных 
сегментов можно разделить и северную границу 
платформы. Каждый сегмент границы сочлене
ния имеет свою геологическую характеристику, а 
отдельные, где пройдены сейсмические профили, 
подкреплены глубинной геофизикой.

Анализ строения каждого сегмента границы 
как в отдельности, так и в совокупности, их соот
ношение между собой и складчатым окружением 
свидетельствуют о том, что в их формировании 
решающую роль сыграли тангенциальные на
пряжения. Горизонтальные движения Сибирской 
платформы, тем более дифференцированные пе
ремещения отдельных блоков фундамента в па
леозойское время, после формирования осадоч
ного чехла, прежде никем не допускались.

Однако в последние годы появляется все боль
ше и больше материала, свидетельствующего в 
пользу того, что фундамент Сибирской платфор
мы не является монолитным и пассивным. Со
ставляющие его тектонические блоки активно 
реагировали на тектонические процессы, проис
ходящие вне платформы до самого последнего 
времени. Реакция эта проявилась в их частичной 
переработке (особенно в краевых частях) и гори
зонтальных перемещениях в целом и дифферен
цированно одних относительно других в резуль
тате разрядки планетарных и региональных тан
генциальных напряжений [2, 12, 16, 23 и др.]. 
Горизонтальные перемещения отдельных бло
ков фундамента платформы прекрасно устанав
ливаются при анализе складчатой структуры и 
морфологии разломов окружения платформы и 
краевой части последней. Большая информация в 
этом отношении получена в результате интер
претации геофизического материала, особенно 
по выявлению структуры фундамента, перекры
того осадочным чехлом [2,16].
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Рис. 2. Тектоническая схема юга Восточной Сибири.
1 - 5 - блоки фундамента Сибирской платформы: 1 -  Тунгусский, 2 -  Тасеевский, 3 -  Чонский, 4 -  Алданский, 5 -  Ангарский (пунктирной штриховкой показаны краевые 
части блоков фундамента платформы на глубине под складчатыми комплексами обрамления); 6 -  чехол Западно-Сибирской плиты; 7 -  поверхностное положение кра
евого шва Сибирской платформы; 8 -  Монголо-Охотский шов; 9 ,10 -  крупные граничные разломы: 9 -  на поверхности, 10 -  скрытые; 11/12- разломы, разграничи
вающие: 11 -  мегаблоки земной коры, 12 -  мезоблоки фундамента платформы; 13 -  взбросы; 14 -  надвиги, шарьяжи; 15 -  покровно-складчатые зоны: БП -  Байкало- 
Патомская, ХД -  Хамар-Дабанская, ДБ -  Дербинская, Е -  Енисейская; 76,17 -  тектонические линзы: 16 -  линейные, 17- узловые: М -  Муйская, У -  Укучиктинская; 
18 -  разломы фундамента, выделенные по геофизическим данным; 19 -  консолидированные блоки земной коры складчатого пояса (массивы: ТМ -  Тувино-Монголь- 
ский, Б -  Баргузинский, П -  Приаргунский); 20 - 22 -  вулканогенные пояса: 20 -  Байкало-Муйский, 21 -  Хамсаринский, 22 -  Джидинский; 23 -  направление движения 
блоков фундамента платформы; 24 -  складчатые комплексы Селенгино-Становой зоны; 25 -  сегменты границы платформы: 1 -  Енисейский, 2 -  Северо-Саянский, 
3 -  Южно-Саянский, 4 -  Южно-Прибайкальский, 5 -  Центрально-Прибайкальский, 6 -  Северо-Прибайкальский, 7 -  Патомский, 8 -  Жуинский, 9 -  Южно-Алданский; 
26 -  граница раннепалеозойского осадочного чехла платформы; 27- линии имеющихся сейсмических профилей; 28 -  линии геологических разрезов, материалы ко
торых положены в основу содержания предлагаемой статьи (рис. 3); 29 -  Ангаро-Ленское межблоковое поле фундамента Сибирской платформы.
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В результате поддвига блоков фундамента под 
складчатое окружение в их фронтальных частях 
и над «ими формируются системы сложных ли
нейных, опрокинутых, как правило шарьирован- 
ных, складок, сопровождаемых надвигами, взбро
сами и сдвигами. Этот вновь образованный склад
чато-покровный комплекс ориентирован всегда 
согласно контуру выдвинувшегося блока фунда
мента платформы. Наряду с наложенной склад
чатостью породы в этих участках подверглись и 
зональному метаморфизму, связанному с повы
шенными динамо-термальными нагрузками.

Характерно, что наиболее значительные под- 
двиги блоков фундамента платформы под склад
чатое окружение по периметру чередуются с бло
ками фундамента, менее выдвинутыми из общего 
контура платформы. Наибольшие амплитуды 
поддвигов блоков фундамента под складчатое об
рамление в южной ее половине установлены для 
Тасеевского, Ангарского, Чонского и Алданского 
блоков (рис. 2). И если амплитуды поддвигов 
различаются мало, то вектор перемещения их 
имеет значительный разброс. Общей закономер
ностью для них является то, что все они имеют об
щую тенденцию перемещения в южных румбах с 
отклонением части из них к юго-западу (Тасеев- 
ский и Алданский блоки) или юго-востоку (Чон- 
ский, часть Ангарского блока). У блоков фунда
мента северной части Сибирской платформы пре
обладающим вектором движения в мезозойские 
этапы истории является западный. В строении 
прифронтальных зон участвуют породы как 
складчатого окружения, так и краевой части 
платформы, что устанавливается по наличию в 
пределах последних фрагментов пород деформи
рованного осадочного чехла.

Зоны переработки складчатого обрамления во 
фронтальной части движущихся блоков фунда
мента имеют разную морфологию, которая в ос
новном зависит от характера сочленения блоков 
фундамента и строения складчатого обрамления. 
При условии продольного сочленения двух блоков 
зона переработки имеет линейно-линзовидную 
форму с размерами 150 - 200 х 500 - 600 км (Бирю- 
сино-Дербинская, Байкало-Патомская, Жуинская 
зоны). При более сложном, узловом, сочленении, 
в котором участвуют три и более блоков, зона со
членения имеет в плане зачастую треугольную 
форму и размеры 100 х 200 км (Укучиктинская, 
Муйская зоны).

Блоки, составляющие фундамент платформы, 
благодаря тектонической расслоенности лито
сферы, в частности земной коры и осадочного 
чехла, не монолитны не только по латерали, но и 
в вертикальном разрезе. Последний разделен 
многочисленными плоскостями, которые рассма
триваются многими как тектонизированные раз
делы, отождествляемые с тектоническими срыва
ми (разломами). По геолого-геофизическим дан
ным, таких тектонизированных'уровней в разрезе

консолидированной земной коры и осадочной 
оболочки Сибирской платформы и ее обрамле
ния насчитывается более десятка [16 -18,23 и др.].

Такая расслоенность разреза обусловила диф
ференцированность горизонтальных переме
щений разных уровней разреза тектонических 
блоков фундамента, заключающуюся в том, что 
составляющие их части с различными реологиче
скими свойствами, испытывающие различные по 
силе воздействия, по-разному реагируют на воз
никающие тангенциальные напряжения. В ре
зультате этого перемещения разных уровней вер
тикального разреза блоков фундамента неодина
ковы. Анализ морфологии складчатых форм в 
разрезе чехла платформы позволяет предпола
гать, что наибольшую амплитуду перемещения 
имеют более глубинные уровни, меньшую -  близ- 
поверхностные части (пластины) разреза блоков, 
в том числе осадочного чехла. В связи с этим мно
гие из тех тектонических процессов, которые ус
танавливаются в фундаменте, в пределах верхней 
части осадочного чехла, являющейся по сути ал
лохтоном, в настоящее время плохо или совсем не 
улавливаются. Это не означает, что они здесь от
сутствуют. При более тщательном анализе по
верхностной структуры осадочного чехла прояв
ления горизонтальных перемещений в его преде
лах устанавливаются достаточно широко.

Морфология и особенности соотношения Си
бирской платформы со складчатым поясом от
четливо видны на геологических разрезах, со
ставленных нами в южных секторах границы 
платформы. Элементы глубинного строения 
выявляются рядом сейсмических профилей, за
хватывающих краевые части Сибирской плат
формы и горноскладчатого обрамления (рис. 3).

Геофизические данные хорошо согласуются с 
геологическими и в совокупности образуют доста
точно представительный материал для создания 
объемной модели строения области сочленения 
Сибирской платформы и складчатого обрамления.

Поверхностной структурной границей плат
формы являются пояса взбросо-надвиговых и 
сдвиговых дислокаций. Область сочленения име
ет линейно-линзовидную форму и зональное про
дольное и поперечное строение, выраженное раз
личной степенью деформированности пород, сте
пенью зонального метаморфизма, интенсивности 
и характера эндогенных процессов. В попереч
ном сечении область сочленения подразделяется 
на собственно зону сочленения и зоны влияния. 
Первая представляет собой основной шов и се
рию второстепенных разломов. По морфологии 
все они являются взбросами, надвигами, взбросо- 
сдвигами и сдвигами. Зоны влияния располагают
ся по обе стороны зоны сочленения, захватывая 
краевые части платформы и складчатого пояса. 
Представлены они, как правило, линейной склад
чатостью, часто покровного характера, возмож
но, эндогенными проявлениями. Ширина этих зон
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Рис. 3. Геологические разрезы зоны сочленения Сибирской платформы и горноскладчатого обрамления.
7 , 2 -  комплексы Сибирской платформы: 7 -  раннедокембрийские фундамента, 2 -  фанерозойские осадочного чехла; 5 ,4 -  комплексы складчатого окружения: 
3 -  разломы зон сочленения и влияния, 4 -  докембрийские срединные массивы; 5 -  главный структурный шов, ограничивающий платформу; 6 -  прочие разломы; 
7 -  сдвиги; 8 -  изолинии скоростей, км/с; 9 -  поверхность кристаллического фундамента; 10 -  средняя и граничная скорости, км/с; 77 -  кривая ДГа; 12 -  кривая AGa. 
Буквенные обозначения: СП -  Сибирская платформа; складчатые области: ВСО -  Восточно-Саянская, БВО -  Байкало-Витимская; покровно-складчатые зоны: 
ДЗ -  Джидинская, 03  -  Окинская, ИЗ -  Ильчирская, ХДЗ -  Хамар-Дабанская; тектонические блоки: Б -  Баргузинский, ТМ -Тувино-Монгольский; УГ- Укучик- 
тинская глыба; разломы: ГС -  Главный Саянский, Ч -  Чуйский, А -  Абчадский. г-2, г-3, г-5, гф-5 -  номера разрезов, показанных на рис. 2.
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различная, в отдельных случаях достигает 250 км. 
Ширина собственно зоны сочленения по всем 
пересечениям (в 10 геолого-геофизических раз
резах) колеблется от 125 до 175 км, наиболее рас
пространенная -  150 - 175 км. Одной из значи
тельных по ширине зон сочленения является Б ай
кал о-Патомская складчатая область, которая 
представляет собой суммарное поверхностное 
выражение зоны сочленения двух тектонических 
блоков фундамента Сибирской платформы: Ан- 
гаро-Анабарского и Алданского.

Одним из постоянных структурных элементов 
области сочленения является наличие сформиро
ванной в процессе поддвига фронтальной линзы 
скучивания коры (покров выжимания), представ
ляющей собой в разрезе элемент шарьяжа линей
но-линзовидной или грибовидной формы. Рас
положена она чаще над зоной столкновения тек
тонических блоков платформы и складчатого 
обрамления. Характерной особенностью линзы 
является высокая дислоцированность и высокая 
степень метаморфизма выполняющих пород, до
стигающая в отдельных случаях гранулитовой фа
ции. Размеры шарьяжа различные -  ширина ко
леблется от 50 до 75 км, распространение на глу
бину (до выклинивания) -  от 5 - 6 до 15 км (рис. 3). 
К числу подобных линз в настоящее время нами 
относится значительное количество изолирован
ных массивов, поднятий, горстов и глыб трудно
объяснимой природы, рассматриваемых большин
ством исследователей в качестве фрагментов 
докембрийского фундамента из-за высокого мета
морфизма слагающих их пород. К категории этих 
структур нами относятся такие, как Дербинский 
“антиклинорий”, Гарганская, Бельско-Окинская, 
Укучиктинская и, возможно, Муйская глыбы и 
другие. В целом линзы скучивания по природе сво
ей напоминают аккреционные призмы, формиру
ющиеся аналогично -  путем выжимания и соскаб
ливания части образований с поверхности погру
жающегося блока при его поддвиге под другой 
блок. Подобные линзы скучивания коры в послед
нее время устанавливаются по геофизическим 
данным в краевых частях блоков и на более глу
бинных уровнях разреза земной коры [14,16].

Благодаря пологому падению разломов основ
ного шва зоны сочленения ее поверхностная и глу
бинная границы в вертикальном сечении почти по 
всему южному периметру не совпадают между со
бой. На глубинных уровнях она устанавливается по 
окружающим ее горноскладчатым поясам на уда
лении от поверхностной по латерали до 100 -150 м.

На всех разрезах видна четкая тектоническая 
расслоенность земной коры, отличающаяся лин
зовидным строением и выраженная такими струк
турными формами, как тектонические пластины, 
линзы, шарьяжи, чешуи. Эта расслоенность пре
красно подтверждается геофизическими мето
дами [16 -18].

В геофизических полях зона сочленения 
выражена различно. Наиболее отчетливо и резко 
она фиксируется более поверхностными грави- 
магнитными методами, однако также неодно
значно по простиранию. Эта особенность обус
ловлена характером соотношения Сибирской 
платформы и складчатого пояса. Четкая граница 
платформы и ее обрамления устанавливается на 
участках их торцового сочленения, неотчетливая, 
размазанная -  на участках косого, субпараллель
ного сочленения. Область сочленения со стороны 
складчатого пояса, как правило, имеет увеличен
ную мощность земной коры, колеблющуюся 
от 44 до 55 км. Обычно эти участки, вытянутые 
по периметру платформы, имеют линейно-линзо
видную форму. Наиболее увеличенная мощность 
земной коры наблюдается в пределах Восточного 
Саяна. Повышенная мощность земной коры 
связана с ее тектоническим окучиванием и глу
бинным шарьированием в пределах складчатого 
обрамления перед фронтальными сегментами 
блоков фундамента, т.е. в участках максимальных 
динамических напряжений, создающихся при их 
латеральных столкновениях.

Изучением метаморфизма области сочленения 
южной части Сибирской платформы и складчато
го пояса до настоящего времени специально ни
кто не занимался. Известны немногочисленные 
схемы метаморфизма зон сочленения отдельных 
районов (Приольхонье, район Слюдянки и др.).

На всем протяжении область сочленения плат
формы сопровождают блоки пород разных фа
ций метаморфизма (от гранулитовой до фации 
зеленых сланцев). Отсутствие достоверной фау
ны, сложная тектоника, пслифациальный мета
морфизм способствовали тому, что решающая 
роль при возрастном расчленении пород области 
сочленения была отведена степени метаморфиз
ма. К архею были отнесены породы, метамор- 
физованные в гранулитовой фации, к раннему 
протерозою -  породы, метаморфизованные в 
амфиболитовой и эпидот-амфиболитовой фации, 
к позднему протерозою и раннему палеозою -  
в фации зеленых сланцев. Подобный подход час
то искажал действительную картину строения 
области сочленения, особенно полосы складча
того обрамления, примыкающей к фронтальным 
частям активных тектонических блоков фунда
мента, где, как правило, выделялись глыбы, под
нятия и горсты, сложенные высокометаморфизо- 
ванными породами, на основании чего они отно
сились к раннему докембрию.

Работы В.Г. Беличенко и Р.Г. Босса [4] в Тун- 
кинских гольцах показали, что в распределении 
фаций метаморфизма отчетливо проявляется 
общая тенденция нарастания степени метаморфиз
ма независимо от возраста пород. Прослежены пе
реходы по простиранию единых горизонтов палео
зойских пород от низких субфаций фации зеленых



Рте. 4. Схема зонального метаморфизма в южном обрамлении Сибирской платформы (по данным В.Г. Беличенко, 
А.С. Ескина, А.И. Сезько, А. А. Шафеева и др.).
1 -  Сибирская платформа; 2 -  краевой шов платформы; 3 -  складчатое обрамление; 4 -  разломы; 5 - 9 -  фации зональ
ного метаморфизма: 5 -  гранулитовая, 6 - 8 -  амфиболитовые: 6 -  высокотемпературная, 7 -  среднетемпературная и 
8 -  низкотемпературная субфации, 9 -  зеленых сланцев.

сланцев до эпидот-амфиболитовой и затем амфи
болитовой фации регионального метаморфизма.

Намеченные изограды метаморфизма в Тун- 
кинских гольцах к югу переходят в Западный Ха- 
мар-Дабан, где они могут быть связаны с изогра
дами регионального зонального метаморфизма, 
выявленного А.А. Шафеевым [23]. Наиболее 
высокая степень прогрессивного регионального 
метаморфизма в палеозойских породах Тункин- 
ских гольцов выражена силиманитовой зоной, 
присутствие которой являлось основанием для 
отнесения в этом районе пород к нижнему проте
розою и архею.

По последовательности метаморфических зон
В.Г. Беличенко рассматриваемую метаморфиче

скую серию относит к сериям типа Барроу каледо- 
нид Шотландии, Норвегии й Аппалачей. Возраст 
полифациального метаморфизма определяется 
здесь как допозднедевонский. Отчетливая зональ
ность в распределении метаморфических фаций 
устанавливается в пределах Южного Прибайка
лья по материалам А.А. Шафеева, А.С. Ескина и 
других. Здесь во фронтальной части Иркутского 
блока фундамента платформы, выполняющего, 
по сути, роль фронтальной части всего Ангаро- 
Анабарского геоблока Сибирской платформы, со 
стороны складчатого обрамления фиксируется 
четкая полосовидная зональность, облегающая 
контур фундамента платформы. С контуром фун
дамента граничит гранулитовая фация, южнее



которой расположена полоса высокотемператур
ной субфации амфиболитовой фации, сменяемая, 
в свою очередь, южнее среднетемпературной суб
фацией этой же фации, а последняя -  низкотемпе
ратурной субфацией. По внешнему контуру фик
сируется фация зеленых сланцев (рис. 4). Зональ
ность эта здесь положена в основу возрастного 
расчленения слагающих район образований. Гра
ну л итовая фация метаморфизма представляет 
архейский возраст (слюдянская и ангинская се
рии), амфиболитовая -  протерозойский (хан- 
гарульская и хамардабанская серии), фация зе
леных сланцев -  палеозойский. Здесь применен 
традиционный подход к метаморфизму. В то же 
время выделенные западнее В.Г. Беличенко 
изограды палеозойского метаморфизма по про
стиранию трассируются на описанные метамор
фические комплексы Южного Прибайкалья. И 
вероятнее всего, что данную метаморфическую 
зональность в складчатом окружении надо объяс
нять не возрастом распространенных здесь ком
плексов, а высокими динамическими нагрузками, 
обусловленными давлением блока Сибирской 
платформы на складчатую раму в послераннепа- 
леозойское время. Это подтверждают и послед
ние данные о палеозойском возрасте гранулито- 
вого метаморфизма ольхонской серии Западного 
Прибайкалья [5] и среднепалеозойский возраст 
бластомилонитов краевой части Шарыжалгай- 
ского блока фундамента платформы [12].

Произведенный нами анализ тектонических 
карт по возрастным срезам и геолого-геофизиче
ский материал по Восточной Сибири дают возмож
ность проследить и установить время формирова
ния Восточно-Сибирского континента и обособле
ния Сибирской платформы, наметить основные 
этапы эволюции, границы, строение и особенности 
соотношения со структурно-вещественными ком
плексами окружающих складчатых поясов [23].

На основании этого материала можно уверен
но говорить, что даже в раннем палеозое Сибир
ской платформы в ее современных границах не 
существовало. Широкое площадное распростра
нение раннепалеозойского осадочного чехла, 
выходящего далеко за пределы современного 
контура Сибирской платформы [3, 6, 8, 12, 23], 
свидетельствует о том, что на этом месте в то 
время существовала более грандиозная по разме
рам структура, чем Сибирская платформа. Веро
ятно, правильнее ее именовать Восточно-Сибир
ским континентом.

Таким образом, Сибирская платформа в со
временных границах является частью более об
ширного в прошлом континента (кратона), ко
торая не была захвачена средне-позднепалео
зойским орогенезом (коллизией), в связи с чем 
утверждения о существовании Сибирской плат
формы в современных границах с раннего докем
брия несостоятельны.

Реликты палеограниц Восточно-Сибирского 
континента разных временных этапов развития, 
представленные соответствующими структурно
вещественными комплексами, устанавливаются в 
настоящее время вне традиционных границ плат
формы, на значительном удалении от нее как в 
пределах горноскладчатого обрамления, так и в 
пределах фундамента под осадочным чехлом.

Характер, соотношения платформы с окружа
ющим ее складчатым поясом и морфология склад
чатости в последнем позволяют наметить в исто
рии их взаимоотношений отдельные этапы раз
вития. Приплатформенная часть окружающего 
складчатого пояса по этим признакам может быть 
подразделена по периметру на следующие участ
ки, сформированные: 1) в результате перемеще
ния контура древней платформы (возможно, кон
тинента) по отношению к структурам пояса, 
характеризуемые торцовыми (или близкими к 
ним) соотношениями платформы с окружающими 
ее складчатыми сооружениями; 2) современным 
контуром платформы в целом и, наконец, 3) во 
фронтальных частях отдельных тектонических 
блоков фундамента платформы в результате их 
более активного движения по отношению к сосед
ним блокам.

По характеру этих соотношений и участвую
щих в этом процессе пород можно наметить не
сколько заключительных этапов горизонталь
ных движений платформы. Во времени они могут 
быть определены ранним, средним - поздним па
леозоем, мезозоем и кайнозоем. В кайнозое фор
мируется Байкальская рифтовая система, появле
ние которой нами связывается с латеральными 
дифференцированными движениями блоков зем
ной коры в южном направлении, в частности Ан- 
гаро-Анабарского геоблока и Алданского мега
блока фундамента Сибирской платформы [23].

Подводя итог изложенному в данной статье 
материалу, можно сделать ряд выводов, часть 
которых не согласуется с общепринятыми тради
ционными представлениями относительно харак
тера соотношения Сибирской платформы и 
складчатого окружения.

Поверхностной структурной границей плат
формы является пояс взбросо-надвиговых дис
локаций. Область сочленения имеет линейную 
форму и зональное продольное и поперечное 
строение, выраженное различной степенью де- 
формированности пород, степенью их метамор
физма, интенсивностью эндогенных процессов. 
Ширина ее непостоянна и колеблется в разных 
сегментах от первой сотни до 400 - 500 км.

Структура северного ограничения Сибирской 
платформы и ее северной части создана в резуль
тате столкновения трех континентальных бло
ков: самой платформы, Чукотского (Арктиче
ского) и Омолоно-Охотского [12]. Аналогичная 
ситуация наблюдается и на южном ограничении



платформы, которое сформировано также в ре
зультате столкновения таких крупных конти
нентальных блоков, как Сибирская, Северо-Ки
тайская и Таримская платформы, и большого ко
личества мелких блоков, находящихся в пределах 
Центрально-Азиатского подвижного пояса, разде
ляющего Сибирскую платформу и две последние.

Структуры фундамента южной части Сибир
ской платформы имеют резкое структурное не
согласие (часто торцовое) со складчатыми систе
мами догерцинского возраста, обрамляющими ее 
с юга (Восточный Саян, фундамент Западно-Си
бирской плиты, Алданский щит). Эти соотноше
ния свидетельствуют о тектоническом их харак
тере, более молодом возрасте и о значительных 
латеральных перемещениях платформы в юж
ном направлении по отношению к горноскладча
тому обрамлению в фанерозойское время, кото
рые могут быть оценены многими сотнями кило
метров. Наиболее значительные перемещения 
устанавливаются для Тасеевского, Иркутного и 
Чонского тектонических блоков фундамента.

Активные периоды латеральных перемеще
ний платформы и блоков ее фундамента и в связи 
с этим формирования структуры краевой части 
устанавливаются для среднего - позднего палео
зоя и мезозоя.

В связи с латеральным перемещением плат
формы и блоков ее фундамента, их поддвигом 
под горноскладчатую систему поверхностная и 
глубинная границы первой в большинстве случа
ев не совпадают. В глубинных уровнях она почти 
по всему периметру устанавливается под окружа
ющим ее складчатым поясом на удалении от по
верхностной до 100 -150 км. Во фронтальной час
ти платформы в целом и отдельных блоках ее 
фундамента в пределах складчатого обрамления 
формируются покровно-складчатые метаморфи
ческие комплексы с широкой гаммой эндогенных 
процессов.

Область сочленения платформы со складча
тым окружением сопровождается поясом зональ
ного высокобарического метаморфизма с после
довательной сменой фаций от гранулитовой до 
фации зеленых сланцев.

Горизонтальные перемещения платформы и 
блоков ее фундамента значительных амплитуд 
происходили, вероятно, по астеносферному слою 
и другим уровням, расположенным ниже подошвы 
коры, а также в нижней пластичной части ее раз
реза [13]. Менее значительные латеральные пере
мещения использовали для этого различные уров
ни разреза земной коры, которые устанавливают
ся геофизическими методами, а также выявлены в 
разрезах осадочного чехла [2,16 -19,23].

По анализу глубин очагов землетрясений, сейс
мических и электроразведочных исследований 
(ГСЗ, ГМТЗ) в интервале 12 - 20 км разреза зем
ной коры устанавливается тектонически ослаб

ленный горизонт (сейсмический волновод, разуп
лотненный, повышенной электропроводности 
слой), по которому происходят, вероятно, значи
тельные структурные перестройки. Особенно 
четко этот горизонт проявлен в пределах терри
тории Байкальской рифтовой зоны.

Со структурами, сформированными в резуль
тате взаимодействия Сибирской платформы и 
складчатого обрамления, связан целый комп
лекс полезных ископаемых, прогноз которых в 
настоящее время необходимо корректировать с 
учетом изложенного выше материала.

Наиболее ярко этот процесс выразился в фор
мировании, локализации и размещении углево
дородного сырья на Сибирской платформе, кон
тролируемого линейными зонами фронтальной 
части полосы взбросо-надвиговых и складчато
линейных структур краевой части платформы.

Авторы надеются, что помимо регионально
го и прикладного значения статья будет способ
ствовать установлению общих закономерностей 
строения и формирования земной коры-окраин 
других платформ.
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Siberian Platform Structural Correlation with Its Fold Fringes
G. L. M itrofanov, A. P. Taskin

A large volume of geological and geophysical surveys has been completed in the south of the Siberian Plat
form in the last 10-15 years. The paper interprets the new geological and geophysical data on the conjunc
tion areas between the Siberian Platform and its folded mountainous frames suggestive of a different corre
lation between the platform and fold fringes. The authors conclude that the platform and its tectonic blocks 
had horizontal movements in the Phanerozoic, and the process influenced the folded frame. The blocks 
movements were differentiated in terms of the rate, amplitude and vector. On the whole, the structure of the 
fold belt is derivative of the movements and interaction of platforms, its parts resulting from the interaction 
of separate blocks of the basement.
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Измерения, выполненные методами лазерной спутниковой геодезии и интерферометрии на сверх
длинной базе, указывают на взаимное перемещение литосферных плит со скоростью до 2 - 9 см/год. 
Они вполне согласуются с новейшей моделью кинематики плит, рассчитанной на основании скоро
сти спрединга в срединно-океанических хребтах и других геологических данных. Сейсмическая то
мография позволила уточнить форму литосферных плит в зонах субдукции и проследить их погру
жение в нижнюю мантию до глубины 1350 км. Такое погружение возможно вследствие увеличения 
плотности плит при выплавлении и удалении из них основных и кислых магм, формирующих кору 
континентов. Мировые гравиметрическая и геотермическая карты и изучение горячих точек под
тверждают теорию конвекции в мантии, вероятно связанной с изменениями радиуса Земли.

Концепция мобилизмй, разработанная А. Ве
генером в 1915 - 1929 гг. [2] как теория дрейфа 
материков, получила в 1960-х годах дальнейшее 
развитие в теории тектоники литосферных плит. 
В ней рассматривается движение более обшир
ных квазижестких блоков, включающих в себя не 
только материки, но и примыкающие к ним 
обширные области с корой океанического типа. 
Такие плиты, как Тихоокеанская, Наска, Кокос 
(рис. 1), целиком состоят из литосферы океана 
[6,10,12,15]. В 1987 -1989 гг. в США и в Париже 
были проведены симпозиумы, посвященные 
25-летнему юбилею и итогам всесторонней раз
работки этой теории [31, 37].

Основу теории тектоники плит составляют 
высказанные в 1961 - 1962 гг. идеи Г. Хесса и 
Р. Дитца о разрастании (спрединге) коры на сре
динных хребтах океанов и поглощении океаниче
ской коры в глубоководных желобах, приурочен
ных к наклонным, уходящим в мантию сейсмо- 
фокальным зонам Беньофа. В 1963 г. Ф. Вайи и 
Д. Мэтьюз опубликовали статью, в которой чере
дование полос положительных и отрицательных 
магнитных аномалий, параллельных срединно
океаническим хребтам, получило простое объяс
нение в свете палеомагнитных данных о чередо
вании эпох нормальной и обратной полярности 
магнитного поля Земли. Тем самым был доказан 
спрединг океанического дна и, с учетом данных 
бурения в океанах, стала возможной датировка 
возраста коры всех океанов.

С 1968 г., с появлением работ Дж. Моргана, 
Кс. Ле Пишона, Б. Айзекса и Л. Сайкса, тектони
ка плит стала количественной, математически 
обоснованной теорией. По данным о спрединге и 
об ориентировке трансформных разломов в ней 
определялось перемещение плит как жестких 
блоков, не испытывающих у поверхности значи
тельных деформаций. На сфере оно выражается

как вращение блоков относительно фиксирован
ных точек -  полюсов вращения Эйлера. Сначала 
были рассчитаны скорости и направления таких 
перемещений для шести главных плит, а в послед
ней модели, опубликованной в 1990 г., -  для 12 ли
тосферных плит [19]. ,

Несмотря на успешное развитие теорий текто
ники плит до последнего времени высказывались 
сомнения относительно физической возможнос
ти процесса субдукции литосферных плит, обос
нованности масштабов и скорости их горизон
тальных перемещений и делались попытки объ
яснения дрейфа материков на основе гипотезы о 
значительном расширении Земли в течение мезо
зоя и кайнозоя. Эти сомнения и альтернативные 
взгляды были сформулированы В З . Белоусо
вым, С. Кэри, Ю.В. Чудиновым [16], В.Ф. Блино
вым в 1977 г., И. Штейнером в 1977 г., Л. Кингом 
в 1983 г., Ф. Ахмадом в 1988 г., Дж. Сканера в 
1990 г. и другими исследователями. Однако несо
стоятельность предположений о значительном 
расширении Земли доказывается палеомагнит- 
ными данными и энергетическими расчетами, 
как это показано нами в другой статье [8]. За вре
мя, прошедшее с начала девона, отклонения вели
чины радиуса Земли в ту или другую сторону от 
современного значения не превышали 5 - 6%.

За последние 10 лет появились новые бесспор
ные подтверждения теории тектоники плит, поз
воляющие считать дискуссию о ее достоверности 
уже ненужной. Это, во-первых, точнейшие геоде
зические измерения взаимного перемещения плит, 
которое происходит в настоящее время. Во- 
вторых, это результаты исследования зон субдук
ции методами сейсмической томографии. Они поз
волили проследить трехмерное изображение по
груженных плит на глубину до 800 км, а местами и 
глубже. Третье косвенное доказательство вытека
ет из анализа мировой карты возраста земной



Рас. 1. Разделение земной поверхности на литосферные плиты, принятое в модели NUVEL-1, и их движение за послед
ние 10 млн. лет в системе отсчета, связанной с горячими точками (стрелки, длина которых пропорциональна скорости 
движения плит).
Пунктиром отмечены границы плит, нечеткие вследствие деформаций океанической коры. Цифрами указаны плиты: 
1 -  Тихоокеанская, 2 -  Северо-Американская, 3 -  Южно-Американская, 4 -  Евразиатская, 3 -  Африканская, 6 -  Авст
ралийская, 7 -  Антарктическая, 8 -  Кокос, 9 -  Наска, 10 -  Карибская, 11 -  Аравийская, 12 -  Индийская, 13 -  Филип
пинская, 14 -  Хуан-де-Фука (по [19,22]).

коры в океанах и палеотектонических реконст
рукций [28, 29, 39]. Возраст коры определяется с 
учетом детально разработанной магнитно-стра
тиграфической шкалы, в которой для последних 
170 млн. лет выделено 295 эпох нормальной и 
обратной полярности, и палеонтологических оп
ределений по кернам бурения в океанах [6,14]. Ус
тановлено, что в глубоких частях современных 
океанов нет коры с возрастом, более древним, чем 
средняя или ранняя юра (170 - 180 млн. лет). 
Юрская кора сохранилась на небольших площадях 
в Тихом океане к востоку от Филиппинских остро
вов, в Индийском океане к северо-западу от Авст
ралии и в Атлантическом -  у берегов Африки и 
Северной Америки. Спрашивается, где же кора, 
существовавшая в океанах в триасе, палеозое и 
докембрии?

Анализ мировой карты возраста коры океа
нов, опубликованной В.Е. Хаиным [15], О.Г. Со- 
рохтиным и С.А. Ушаковым [14] по материалам 
Р. Ларсона и др. [29], дает ясный ответ на этот 
вопрос. На ней видно, например, у западного по
бережья Южной Америки, что полосы океаниче
ской коры различного возраста срезаны на 
границах плит, где они погружаются под конти
нент в зонах глубоководных желобов. Таким об
разом, перекрытие древней океанической коры 
континентальными окраинами соседних лито
сферных плит в процессе субдукции вытекает из 
элементарного анализа геологической карты.

Обобщения геофизических данных: гравимет
рическая карта Мирового океана [3] и геотерми
ческая карта мира [4] -  согласуются с физически
ми моделями тектоники литосферных плит, осно
ванными на представлениях о конвекции в мантии 
Земли. С кинематикой плит тесно связана гло
бальная картина ориентации напряжений в земной 
коре. Она выяснена в основных чертах из анализа 
смещений в очагах землетрясений (по особеннос
тям распространения сейсмических волн) и обоб
щения результатов измерения напряженного со
стояния горных пород в рудниках и скважинах. 
Горизонтальное сжатие, достигающее 1000 - 
2000 бар на конвергентных границах плит (Аль
пийско-Гималайский пояс, зоны глубоководных 
желобов и островных дуг Тихоокеанского пояса) 
и 100 - 500 бар во внутренних частях плит, обыч
но ориентировано в том же направлении, что и 
вектор современного движения плиты [9,41].

Рассмотрим теперь более подробно геодези
ческие доказательства перемещения литосфер
ных плит и сейсмологические доказательства 
субдукции.

Г е о д е з и ч е с к и е  и зм е р е н и я  взаимного 
перемещения станций, расположенных на разных 
плитах, выполненные за 1978 - 1988 гг., сопостав
ляются в ряде новейших работ с моделью кинема
тики литосферных плит, опубликованной в 1990 г. 
и основанной на геологических и сейсмологичес
ких данных [19]. Движение плит в таких моделях



Рве. 2. Геодезические определения скорости (см/год) 
сближения (-) или удаления (+) одной от другой пар 
станций спутниковой лазерной геодезии LAG EOS, 
расположенных в стабильных тектонических облас
тях на разных плитах (вертикальная шкала), в сопос
тавления с предсказанными в модели NUVEL-1 (гори
зонтальная шкала по [17]).
Прямая линия соответствует полному согласию гео
дезических данных с модельными расчетами.

вычисляется математически, с определением 
эйлеровых полюсов их вращения, по ширине зон 
спрединга, ориентировке трансформных раз
ломов, пересекающих срединно-океанические 
хребты, и ориентировке смещений, происходя
щих в очагах землетрясений на этих разломах. 
Направление взаимного перемещения расходя
щихся литосферных плит совпадает с ориенти
ровкой трансформных разломов и смещений в 
очагах землетрясений и ориентировано перпен
дикулярно к направлению на полюс вращения 
обеих плит.

Первые модели кинематики плит были рассчи
таны по таким данным Кс. Ле Питоном в 1968 г.,
К. Чейзом, Дж. Минстером и Т. Джорданом в 
1978 г. Ч. Де Мете, Р. Гордон, Д. Аргус и С. Штейн 
опубликовали новую, наиболее обоснованную и 
точную модель NUVEL-1 [19]. В ней учтены взаим
ные перемещения двенадцати литосферных плит 
за последние 3 млн. лет. Это 7 крупных плит -  
Тихоокеанская, Северо-Американская, Южно- 
Американская, Евразиатская, Африканская, Ав
стралийская и Антарктическая и 5 небольших -  
плиты Кокос, Наска, Карибская, Аравийская 
и Индийская. По двум выделенным ими плитам: 
Филиппинской и Хуан-де-Фука -  подсчеты не 
были выполнены (рис. 1). Границы между Северо- 
Американской и Южно-Американской и между 
Индийской и Австралийской плитами проведены в 
этой модели по середине довольно обширных зон 
деформации океанической коры и рассматривают
ся как “диффузные”, нечеткие.

В общей сложности для подсчетов было ис
пользовано 277 определений скорости спрединга 
на срединно-океанических хребтах (по ширине 
полос магнитных аномалий), 121 определение на
правления движения плит по азимутам транс
формных разломов и 724 вектора смещений в 
очагах землетрясений [27]. Таким образом, была 
построена картина горизонтального движения 
блоков земной коры, которую можно сравнить с 
геодезическими данными о перемещении фикси
рованных пунктов -  станций на материках и ост
ровах, расположенных на разных литосферных 
плитах.

Точность геодезических измерений, достаточ
ная для этих целей, была достигнута за последние 
15 лет при использовании спутниковых лазерных 
наблюдений и при измерениях методом интерфе
рометрии на сверхдлинной базе. Так, например, 
расстояние между Европой и Северной Амери
кой удается определить с точностью до одного 
сантиметра [27]. В спутниковой геодезии исполь
зуется находящаяся на земле станция, которая по
сылает лазерный сигнал к специально оборудо
ванному спутнику с отражающим устройством 
LAGEOS. По времени прохождения сигнала к 
спутнику и обратно очень точно определяют рас
стояние до спутника, а затем и позицию станции. 
В настоящее время суммированы и сопоставлены 
с моделью NUVELA результаты таких наблюде
ний, выполненных на 22 станциях, расположен
ных на 7 главных плитах, за 10 лет (1978 -1988 гг.) 
и за 5 лет (1984 - 1988 гг.) [17, 34]. Отличное сов
падение геодезических данных с моделью, разра
ботанной на основе теории тектоники плит, под
тверждает эту теорию (рис. 2). Скорости движе
ния станций мало отличаются от вычисленных по 
этой модели и близко совпадают с ними по на
правлениям смещений. Коэффициент корреля
ции между моделью и результатами измерений 
составляет в среднем 0.98. Более значительные 
отклонения отмечены по станциям, расположен
ным в складчатых областях у краев литосферных 
плит: в Калифорнии, Японии и Перу. Это связано 
с тем, что земная кора в таких районах подвер
гается тектоническим деформациям, тогда как в 
модели, по которой рассчитаны перемещения, ли
тосферные плиты считаются жесткими, не испы
тывающими деформаций у поверхности Земли.

По данным спутниковой геодезии, Северная 
Америка удаляется от Европы со скоростью 2 -
2.3 см в год, расстояние между Северной Аме
рикой (Калифорнией) и Японией сокращается на
3.4 см/год, между Гавайскими островами и Япони
ей -  на 6.4 см/год, между Гавайями и двумя станци
ями в Австралии -  на 6.6 - 9.0 см/год. В то же вре
мя увеличивается на 3.6 см/год расстояние между 
Калифорнией и станцией Арекипа на побережье 
Южной Америки в Перу, а расстояние между ост
ровом Пасхи, расположенным на плите Наска, и 
станцией Арекипа сокращается на 6.3 см/год.



Тихоокеанская плита, включающая южную часть 
побережья Калифорнии и Калифорнийский полу
остров, смещается со скоростью 4.7 см/год к севе
ро-западу по отношению к Северо- Американской 
плите. Большую часть этого сдвига между плита
ми поглощает смещение по разлому Сан-Андреас 
со скоростью 3.4 см/год. Такая скорость опре
делена по наземным геодезическим измерениям 
и по смещению русел, пересекающих разлом, за 
13000 лет. Остальная часть сдвигового смещения 
между плитами реализуется на второстепенных 
разломах, субпараллельных разлому Сан-Анд
реас, и в деформациях с вращением блоков [23].

Другой весьма точный геодезический метод, 
использованный для оценки перемещений лито
сферных плит, -  интерферометрия на сверхдлин
ной базе. С помощью интерферометрии измеря
ются расстояния между парами радиотелескопов, 
принимающих излучение из космоса от внега
лактических объектов. Полученные результаты 
вполне согласуются с теми, которые рассчитаны 
по лазерным спутниковым измерениям и пред
сказывает тектоника плит [38].

Скорость субдукции Индийской плиты под Ев- 
разиатскую на границе, проходящей в Гималаях, 
определяется как 4.6 см/год, плиты Наска под 
Анды Южной Америки -  около 8 см/год [19]. 
Часть встречного движения плит поглощается 
внутри них в подвижных поясах при складчатых 
деформациях и надвигах. Возникает необходи
мость выделять внутри крупных плит, указанных 
на рис. 1, более мелкие микроплиты и блоки, 
характеризующиеся различными скоростями и 
направлениями движений. Скорости перемеще
ния одних из этих блоков относительно других 
обычно не превышают 1 см/год. В составе Еврази- 
атской плиты Л.П. Зоненшайн выделяет 12 плит 
и микроплит меньшего размера -  Афганскую, 
Памирскую, Тибетскую, Джунгарскую, Алашань- 
скую, Монгольскую, Ордосскую, Амурскую, Охо
томорскую, Китайскую, Индокитайскую, а также 
несколько более мелких блоков [5]. В юго-запад
ной части Евразиатской плиты, где она примыка
ет к Аравийской, Д. Маккензи выделил 7 микро
плит -  Эгейскую, Черноморскую, Турецкую, 
Южно-Каспийскую, Иранскую, Лутскую и Аф
ганскую. Таким образом, детализация кинемати
ки литосферных плит, которые лишь в первом 
приближении можно рассматривать как монолит
ные жесткие блоки, приводит к представлениям, 
близким к теории геоблоков Л.И. Красного [7].

Принятые в тектонике плит границы, прохо
дящие в наиболее сейсмичных поясах главным 
образом по осям срединно-океанических хребтов 
и в глубоководных желобах, не всегда являются 
достаточно определенными. В рассматриваемой 
модели (рис. 1) выделены расплывчатые, нечет
кие границы Северо- и Южно-Американской 
плит и Индийской и Австралийской плит, о ко
торых уже упоминалось. Слабо обоснована в ней

граница Евразиатской и Северо-Американской 
плит, которая проходит в северо-восточной Азии 
от осевой зоны спрединга в хребте Гаккеля (Се
верный Ледовитый океан) к глубоководному же
лобу, протягивающемуся вдоль Алеутских остро
вов. Трудность в проведении этой границы связа
на с тем, что она проходит через эйлеров полюс 
вращения обеих плит, который находится прибли
зительно на 68° с.ш., 137° в.д. [10]. Вблизи полюса 
вращения скорость удаления одной из этих плит 
от другой (на отрезке границы, расположенном к 
северо-западу от него) или их сближения (на про
тивоположном отрезке) является минимальной, 
порядка 0.1 см/год, а у самого полюса вращения 
она равна нулю. Такая небольшая скорость недо
статочна для образования зон субдукции, надви
гов или раздвигов с высокой сейсмичностью, по 
которым распознаются границы плит. В данном 
случае границу все же удается частично просле
дить от губы Буорхая через новейшие грабено
образные впадины (Кендейскую, Омолойскую, 
Момо-Селенняхскую) к Пенжинской губе [5] по 
линии, отличающейся от границы, изображенной 
на рис. 1.

На рис. 1 показаны векторы скорости дви
жения плит в системе отсчета, связанной с го
рячими точками. К их числу относятся Гавайские 
и Галапагосские острова в Тихом океане, о. Свя
той Елены и о. Гоф в Атлантическом океане и 
многие другие вулканические острова. Скорости 
плит рассчитаны для интервала времени, охва
тывающего последние 10 млн. лет, по такой же 
методике, как в рассмотренной модели [22]. Вид
но, что плиты удаляются от срединно-океани
ческих хребтов и сближаются в зонах коллизии -  
Тихоокеанском и Альпийско-Гималайском по
движных поясах. Складчатость происходит в ос
новном над зонами субдукции и при смещениях 
микроплит.

Предполагается, что магматические комплек
сы горячих точек возникают при подъеме веще
ства из глубоких неподвижных слоев нижней ман
тии. Подъем происходит настолько быстро, что 
движение мантийных струй почти не отклоняется 
от вертикали под действием конвекционных тече
ний. Поэтому считается, что связанная с ними си
стема отсчета позволяет определить абсолютные 
перемещения литосферных плит. Изучению плю- 
мов (мантийных диапиров), над которыми возни
кают горячие точки, посвящено за последние 
годы много работ. Выяснены особенности их гео
химии -  значительная роль щелочных базальтов, 
повышенное содержание титана, калия и не
которых редкоземельных элементов. Сделаны 
оценки превышения температуры плюмов над 
температурой окружающей их мантии. Оно со
ставляет 200 - 250°С; этого достаточно для час
тичного плавления вещества плюмов и обособ
ления поднимающейся из них специфической 
базальтовой магмы.



Рис. 3, Профили сейсмической томографии поперек 
Курильской (А) и Марианской (Б) дуг по [35].
Отношение горизонтального и вертикального мас
штабов 1 : 1 .  Указаны изолинии аномального повы
шения скорости продольных волн Vp по отношению к 
значению, характерному для мантии в целом на соот
ветствующей глубине. В пределах плит, погруженных 
в мантию в процессе субдукции, превышение скоро
сти в осевой части составляет от 1 до 3% Vp. Точки -  
очаги сильных землетрясений.

С е й с м о л о г и ч е с к и е  д о к а з а т е л ь с т в а  
с у б д у к ц и и  сводились раньше главным обра
зом к определению наклона сейсмофокальных 
зон Беньофа и к оценке той глубины, до которой, 
судя по распределению глубокофокусных земле
трясений, они проникают в мантию. Наклон сейс
мофокальных зон варьирует от 20° (под Андами 
Южной Америки, в верхней части зоны) до 70° 
(Марианская дуга), большею частью составляя 
40° - 50°, а глубина проникновения в мантию — от 
200 - 300 км (Критская дуга в Средиземноморье, 
дуги Алеутская и Антильская) до 600 - 700 км 
вблизи дуги Зондских островов и у большинства 
сейсмофокальных зон Тихоокеанского пояса. Ре
альные очертания погружающихся плит, их тол
щина и ограничения в нижней части оставались 
неизвестными.

Сейсмическая томография, получившая разви
тие за последние 10 - 15 лет, позволила ответить 
на эти вопросы. Погруженные при субдукции ли
тосферные плиты обычно имеют температуру на 
500 - 750°С более низкую, чем окружающая ман
тия и соответственно более высокую плотность. 
Так как скорость распространения сейсмических 
волн возрастает с увеличением плотности, погру

женные плиты характеризуются аномальным по
вышением скорости волн по сравнению со скоро
стью в верхней мантии на таком же уровне глуби
ны. Обычно скорость прохождения сейсмических 
волн повышена в них на 0.5 - 3.5%. Определяя в 
трехмерном пространстве контуры таких анома
лий, сейсмическая томография позволяет как бы 
увидеть реальные очертания погруженных плит, 
их форму и степень проникновения на глубину.

На рис. 3 профили, построенные через Ку
рильскую (А) и Марианскую (Б) дуги, показыва
ют изолинии аномального превышения скорости 
волн в мантии. Указано также расположение оча
гов землетрясений, которые сосредоточены глав
ным образом в средней, осевой части наклонных 
плит. Видно, что погруженные плиты имеют тол
щину 120 -150 км и отчетливо прослеживаются до 
глубины 690 - 720 км, то есть глубже, чем очаги 
землетрясений. Они наблюдаются здесь только 
до 600 км [35]. Используя волны от глубокофо
кусных землетрясений и температурное модели
рование, К. Кригер и Т. Джордан проследили ско
ростные аномалии погруженных плит на значи
тельно бблыпую глубину в нижнюю мантию. Это 
было показано для Марианской дуги, где видно, 
что погружение плиты под углом 60° - 70° перехо
дит на глубине 300 км в погружение по вертикали, 
которое и наблюдается до глубины 1350 км. Про
никновение плит на глубину более 1000 км было 
обнаружено также на продолжении Курило-Кам
чатской, Японской и Идзу-Бонинской сейсмофо
кальных зон [18]. В зоне субдукции у островов 
Тонга литосферная плита прослежена на глубину 
850 км и испытывает некоторую деформацию на 
глубине 650 км. Здесь она пересекает барьер, соот
ветствующий резкому возрастанию скорости сейс
мических волн в переходном слое (420 - 670 км). 
Этот слой рассматривается как граница верхней 
и нижней мантии [20,21].

Оказалось, что и в зонах с менее значительной 
глубиной сейсмичности можно проследить суб- 
дукцию плит ниже уровня самых глубоких очагов 
землетрясений. Так, например, литосферная пли
та вблизи острова Крит, погружающаяся под ли
тосферу Эгейского моря, характеризуется сейс
мичностью только в верхних 200 км, но просле
живается по аномалиям скорости волн на глубину 
не менее 600 км [36].

Сейсмическая томография показывает в ниж
ней мантии на глубине от 1300 до 2300 км широ
кий кольцеобразный пояс в Тихоокеанской обла
сти, в котором скорости волн повышены на 0.3% 
и соответственно повышена плотность мантии. 
Средняя линия в этом кольце проходит под зона
ми субдукции Тихоокеанского подвижного пояса 
и восточной Антарктидой. Поэтому Дж. Вудхауз 
и А. Дзевонский полагают, что кольцевая зона 
повышенных плотностей в нижней мантии связа
на с погружением в нее материала литосферных 
плит, испытавших субдукцию [30].



В то же время Р. Жанлоз [26], П. Силвер [32] и 
другие исследователи подчеркивают трудности в 
проблеме конвекции, которые связаны с наличием 
плотностного барьера на глубине 670 км, препят
ствующего субдукции. На этой глубине в переход- 
ном слое мантии происходит значительное возрас- 
тание плотности. Оно связано частью с переходом 
оливина в шпинелевую фазу и пироксена -  в иль- 
менитовую и перо вехи товую у частью с изменение 
ем химического состава (увеличением содержания 
РеО в минералах). Если бы погружение литосфер
ных плит было обусловлено только повышением 
их плотности при охлаждении у поверхности (под 
дном океана), то по мере того, как плиты про
греваются на глубине, их проникновение через 
барьер было бы невозможно. В этом случае раз
ность в плотностях погружающейся плиты и ман
тии ниже переходного слоя упала бы до нуля и 
плита не могла бы тонуть в нижней мантии.

Эти трудности можно преодолеть только в 
том случае, если кроме тепловой конвекции при
нять во внимание основной процесс формирова
ния коры материкового типа -  химико-плотност
ную дифференциацию в мантии, и прежде всего 
в самих литосферных плитах, погружающихся в 
процессе субдукции. Такая дифференциация про
исходит под островными дугами и складчатыми 
областями коллизионных зон, расположенных 
над погружающимися литосферными плитами.

Основная идея о связи процессов конвекции и 
химико-плотностной дифференциации в мантии 
была сформулирована Э. Краусом еще в 1939 г.
[25]. По Краусу, отделение дериватов кислого 
(граниты), среднего и основного состава из ман
тии, имеющей ультраосновной состав, происхо
дит на значительной глубине в подвижных поясах 
в связи со сжатием. В поверхностных слоях сжа
тие проявляется в образовании складок и надви
гов. Массы мантийного материала, лишившиеся 
легких компонентов, становятся тяжелее, чем 
мантия в окружающей среде, и опускаются вниз, 
создавая конвергентные нисходящие потоки под
коровых течений. Легкие компоненты поднима
ются вверх и формируют земную кору.

Как заметил К. Вадати в 1935 г., а затем под
черкнул А.Н. Заварицкий в 1946 г., в тех местах, 
где сейсмофокальные зоны погружены на глу
бину 100 - 180 км, над ними наблюдается интен
сивный вулканизм андезитовой серии -  базальты, 
андезиты, дациты и риолиты. Это характерно как 
для островных дуг, так и для материковых облас
тей, под которые погружаются литосферные 
плиты в процессе субдукции, например в Андах 
или в Каскадных горах, под которые уходит пли
та Хуан-де-Фука. X. Куно в 1966 г., Дж. Дьюи и 
Дж. Берд [12], О.Г. Сорохтин и Л.В. Дмитриев [13], 
Т. Хатертон и В. Диккинсон показали, что магмы 
этих вулканических поясов выплавлены из погру
женной при субдукции плиты [10]. “Островные 
дуги можно рассматривать как зародыши новой

континентальной коры, которые, причленяясь к 
континентам, наращивают их площадь... Извест
ково-щелочной (андезитовый) вулканизм возни
кает в тех случаях, когда океаническая пластина 
погрузилась на глубину не меньше 150 км. Ее сле
дует принять как возможную для оценки глубины 
первичных источников магмы под островными 
дугами”, -  считает Л.П. Зоненшайн [5, с. 64,65].

Согласно В. Гамильтону и В. Диккинсону, в 
погружающихся плитах происходит выплавление 
не только андезитов и базальтов, но и кислых 
магм, образующих батолиты гранодиоритового 
состава, характерные для складчатых поясов [10]. 
В Андах и вулканическом поясе мелового возра
ста, протягивающемся у берегов Японского и 
Охотского морей, существовали в прошлом по
добные условия. Литосферные плиты погружа
лись в процессе субдукции под эти вулканические 
пояса. Эрозия теперь здесь вскрыла цепи гранит
ных батолитов, показывая, что вблизи коллизи
онной границы плит происходило выплавление 
кислой магмы.

Таким образом, литосферные плиты, погру
жаясь на значительную глубину, утрачивают лег
кие компоненты при выплавлении тех дериватов, 
из которых образуются магмы основного, сред
него и кислого состава, уходящие вверх. В резуль
тате на глубине 100 -180 км плиты изменяют свой 
состав в сторону большей основности. Они теря
ют S i02, А12Оэ, щелочи и приобретают плотность, 
достаточно высокую для того, чтобы затем по
грузиться в нижнюю мантию в качестве более 
тяжелого тела.

О бщ ая к а р ти н а  к он в е к ц и и  в мантии  
вырисовывается в результате геофизических ис
следований последнего времени как круговорот 
вещества, захватывающий не только верхнюю, 
но и нижнюю мантию вплоть до самых глубоких 
ее слоев [26, 30 - 32, 37]. Но в зарубежных иссле
дованиях продолжает доминировать гипотеза 
тепловой конвекции без учета механизма химико
плотностной дифференциации, охарактеризован
ного выше. В качестве источника энергии рассма
тривается распад радиоактивных элементов в 
ядре Земли и в нижней мантии. Однако такой 
механизм конвекции, по-видимому, недостаточен 
для того, чтобы обеспечить энергетику сейсми
ческих и тектонических процессов. Можно со
гласиться с мнением Е.В. Артюшкова, что “теп
ловая конвекция лишь сопровождает химичес
кую конвекцию, связанную с дифференциацией 
по плотности” [1, с. 136].

Не вызывает сомнения подъем наименее плот
ного, наиболее нагретого и пластичного материа
ла астеносферы в зонах спрединга на срединных 
хребтах океанов. Присутствие неплотного ман
тийного материала на глубинах до 50 - 100 км 
доказывается гравитационными аномалиями в 
редукции Гленни в осевых зонах Срединно-Ат
лантического хребта, Восточно-Тихоокеанского



поднятия и в некоторых частях Индийского океа
на [3]. Аномалии силы тяжести составляют в этих 
областях ISO - 250 мГал, тогда как в остальных 
частях Мирового океана, за вычетом шельфов, 
они варьируют от 250 - 300 до 400 мГал. Таким об
разом, аномалии, отрицательные по отношению к 
среднему уровню гравитационного поля океана в 
этой редукции (около 300 мГал), отчетливо связа
ны со срединно-океаническими хребтами и ука
зывают на дефицит плотности масс.

Еще более отчетливо прослеживается на гео
термической карте мира связь зон наиболее 
высокого теплового потока (более 100, местами 
до 300 - 380 мВт/м2) со срединными хребтами Ат
лантического, Северного Ледовитого, Индийско
го и Тихого океанов [4]. Все это не оставляет со
мнения в том, что пониженная плотность верхних 
слоев мантии в этих зонах связана с повышенной 
ее температурой, обеспечивающей выплавление 
базальтовой магмы. Аномально низкая скорость 
поперечных сейсмических волн, указывающая на 
пониженную плотность мантии, наблюдается на 
глубине 20 - 60 км под срединными океаничес
кими хребтами и значительно ниже, на глубине 
100 - 200 км, под горячими точками плюмов, име
ющих нижнемантийное происхождение [40].

В процессе спрединга непрерывно образуется 
новая океаническая кора на суммарной площади
2.9 км2 в год. Приблизительно такая же по пло
щади часть океанической коры исчезает ежегод
но в зонах субдукции. При этом, по подсчетам 
Т. Джордана, поглощается около 300 км3 лито
сферы в год [26]. Такой же баланс, как по площа
ди коры в зонах спрединга и субдукции, должен 
иметь место и в объемах нисходящих и восходя
щих течений в мантии. В сплошной среде, какой 
она является, должен при конвекции проходить 
снизу вверх через любую сферическую поверх
ность, соответствующую некоторому уровню 
глубины, такой же объем вещества, какой про
ходит через нее сверху вниз в единицу времени. 
Если погружающиеся в процессе субдукции лито
сферные плиты доходят до глубоких слоев ниж
ней мантии, то из них вверх должен происходить 
подъем вещества в таких же объемах. Это ман
тийные струи и диапиры, образующие при под
нятии в верхнюю мантию те плюмы и’горячие 
точки, о которых было сказано выше. Сейчас, 
по данным сейсмической томографии, получены 
указания на их зарождение в самых глубоких 
слоях мантии.

На глубине 2750 км, то есть всего лишь на 
140 км выше границы ядра, обнаружены скорост
ные и плотностные неоднородности. Здесь выде
ляются, главным образом в южном полушарии, 
обширные области, в которых скорость продоль
ных и поперечных волн понижена по отношению 
к средней величине. Понижение скорости местами 
достигает 0.5 - 1% и свидетельствует о заметном 
понижении плотности. При этом обнаруживается

корреляция таких областей разуплотненной ниж
ней мантии с распределением горячих точек у 
поверхности Земли. Проекции 36 (из общего 
количества 45), то есть 80%, горячих точек прихо
дятся на области с пониженной скоростью, а про
екции большинства остальных точек попадают в 
районы со слабо повышенными скоростями, тяго
теющие к краям тех же областей менее плотной 
нижней мантии. Тот факт, что горячие точки 
обычно находятся как раз над теми областями 
нижних слоев нижней мантии, где по особеннос
тям химизма или вследствие более высокой темпе
ратуры ее плотность понижена, рассматривается 
Дж. Вудхаузом и А. Дзевонским как веский аргу
мент в пользу глубинного происхождения магмы 
плюмов и горячих точек, предложенной В. Мор
ганом в 1971 г. [30].

Новейшие данные сейсмической томографии 
свидетельствуют в пользу моделей сквозной кон
векции, которая связывает геодинамические про
цессы, происходящие у поверхности Земли, с про
цессами в нижней мантии. Это не исключает, 
однако, конвекцию, происходящую в рамках верх
ней мантии, а также двухъярусную конвекцию, 
обоснованную Л.И. Лобковским [11].

На эти процессы, стимулируя их в связи с 
выжиманием снизу вверх наиболее пластичного 
(более нагретого или отличающегося по своему 
химизму) вещества в мантии под действием тан
генциального сжатия, может быть, влияют знако
переменные и зм е н е н и я  р а д и у са  З е м л и  
[8,9]. На глобальный механизм накопления и 
высвобождения сжимающих напряжений указыва
ют результаты сравнительных исследований, не
давно опубликованные шведскими сейсмологами.

Сопоставлялись кривые изменения количества 
сейсмической энергии Е, освобождавшейся еже
годно в течение 1917 -1987 гг. в коре Восточно-Ев
ропейской платформы в пределах Фенноскандии 
(сжатие кратона, имеющего жесткие корни глуби
ной более 200 км) и в северной части Срединно- 
Атлантического хребта между 40° и 80° с.ш., глав
ным образом при подвижках на трансформных 
разломах, на небольшой глубине [33]. Эти кривые, 
показывающие изменение суммарной энергии 
землетрясений, осредненной по пятилетним ин
тервалам, обнаруживают высокую степень кор
реляции между собой, а также сходство с кривой 
изменения суммарной энергии землетрясений зем
ного шара, построенной X. Канамори [24]. Она в 
основном отражает сейсмичность, происходив
шую в совершенно иной обстановке, чем в первых 
двух случаях, а именно в обстановке сильнейшего 
сжатия и субдукции плит в пределах Тихоокеан
ского пояса. На всех трех кривых количество сейс
мической энергии изменяется от минимумов к 
максимумам в 40 -100 раз. В 1940 -1946 гг. наблю
дается понижение энергии, на 1947 - 1950 гг. при
ходится минимум Е, затем в 1951 -1960 гг. подъем 
и снова понижение до 1970 -1973 гг.



Эти данные говорят о том, что, несмотря на 
большие различия в характере тектонических про- 
цессов в различных регионах, на высвобождение 
энергии упругих деформаций при землетрясениях 
вдияют какие-то общие, глобальные причины. 
Может быть, они связаны с изменениями радиуса 
Земли при знакопеременных вариациях величины 
гравитационной постоянной, по Р. Дикке [9].

Таким образом, обзор результатов геофизиче
ских и геодезических исследований последнего 
времени показывает, что они внесли много ново
го в понимание геодинамических процессов. Ос
нову этих процессов составляют горизонтальные 
перемещения литосферных плит, рифтообразо- 
вание и спрединг в зонах расхождения и складча
тость и субдукция в зонах их сближения, где про
исходит сокращение поверхности земной коры.
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New Evidence of Plate Tectonics Theory
P. N. Kropotkin, V. N. Yefremov

The geodetic measurements made by satellite laser ranging and very long baseline interferometry show the dis
placements of lithospheric plates at a 2 - 9 cm/year velocity. This motion is fully consistent with the latest model 
of plate kinematics based on spreading rates on mid-oceanic ridges and other geological data. Seismic tomo
graphy provides a more precise definition of the shape of lithospheric plates in subduction zones and their sub
mergence into the lower mantle down to 1350 km. Such a descent is possible owing to higher plate density 
during the smelting and removal of basic and acid magmas forming the crust of continents. Gravimetric and 
geothermic world maps and the study of hot spots support the theory of mantle convection which probably is 
tied to the change of Earth’s radius.
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Главный Уральской глубинный разлом на Северном Урале разделяет блоки, в пределах которых 
происходило формирование магматических и осадочных комплексов в различных условиях (палео- 
континентальный и палеоокеанический секторы). Палеозойские комплексы палеоконтинент аль- 
ного сектора соответствуют геодинамической обстановке рифтогенного раскола и утонения суб
континентальной земной коры. Палеоокеанический сектор представлен двумя позднеордовикски
ми офиолитовыми сериями, сходными с комплексами обстановок перехода от островной дуги к 
желобу и основанию островной дуги. Главный Уральский разлом представляет собой зону смятия и 
ультрабазитовых протрузий с участками меланжа. Осадочные комплексы зоны разлома образова
ны в пределах котловины, располагавшейся между континентальным склоном и островной дугой. 
Зональность метаморфизма соответствует обстановке коллизии.

Главный Уральский глубинный разлом -  одна 
из структур, важных для понимания геологичес
кого строения и эволюции Уральского подвиж
ного пояса. Большинство исследователей, изу
чавших зону этого разлома, представляют ее как 
долгоживущий глубинный разлом, разделяющий 
образования миогеосинклинали и эвгеосинклина- 
ли, или как надвиговую зону, сопровождаемую 
меланжем, по которой соприкасаются комплек
сы палеоконтинентального и палеоокеаническо- 
го секторов [9, 10,18].

Изучение зоны Главного Уральского глубин
ного разлома производилось нами в районе рек 
Северная Тошемка-Тальтия, расположенном в 
пределах наиболее крупного промежутка между 
габброидными массивами Платиноносного пояса 
Урала (Чистоп и Денежкин Камень). Этот район 
включает и наиболее представительную часть 
Салатимского ультрабазитового пояса. В исследо
ванном районе Северного Урала Главный Ураль
ский глубинный разлом является границей, разде
ляющей разновозрастные магматические и оса
дочные комплексы, формировавшиеся на разных 
типах земной коры (субконтинентальной и субоке
анической). Структурно-вещественным выраже
нием глубинного разлома является зона смятия, 
сопровождаемая протрузиями ультрабазитов Са
латимского пояса и фрагментами серпентинито- 
вого меланжа (рис. 1).

ПАЛЕОКОНТИНЕНТАЛЬНЫЙ СЕКТОР

Раннепалеозойские комплексы палеоконти
нентального сектора сходны с подобными образо
ваниями Приполярного Урала, где они объедине
ны в польинский комплекс [18]. Главное отличие 
изучаемого фрагмента зоны Главного Уральско

го глубинного разлома состоит в том, что на Се
верном Урале вместо толщи вишневых и зеленых 
филлитов (батиальные осадки подножия конти
нентального склона) присутствует существенно 
базальтовая толща. Разрез палеозойских образо
ваний, примыкающих с запада к разлому, выгля
дит следующим образом.

1. Толща метаморфизованных кварцевых и 
аркозовых песчаников с прослоями гравелито- 
песчаников и алевролитов (1000 -1500 м).

2. Толща метаморфизованных базальтов с про
слоями песчаников и алевролитов (1500 - 2000 м).

Эти породы объединяются в саранхапнерскую 
свиту О,.

Аркозовые и кварцевые песчаники -  наиболее 
распространенные осадочные породы. Разрезы 
их не имеют ритмичной слоистости, окатанность 
и сортировка зерен в породах различна, часто 
слабая, цемент базальный, кварцево-терриген- 
ный. Полоса метапесчаников протягивается на 
сотни километров (при мощности 1 - 1 . 5  км), не 
испытывая существенных изменений составов и 
структур. Учитывая эти данные, можно предпо
ложить, что песчаники саранхапнерской свиты 
образовались в условиях побережья с терриген- 
ной седиментацией (“линейная терригенная бере
говая линия”) и шельфа [14,21].

Осадки, встречающиеся среди базальтов, как 
правило, представлены светло-серыми метаалев
ролитами и метааргиллитами, реже отмечаются 
прослои кварцевых песчаников с хорошей ока- 
танностью и сортировкой обломков. Это свиде
тельствует о большей удаленности области на
копления осадков от источника сноса, хотя, учи
тывая отсутствие ритмичной слоистости, можно 
полагать, скорее всего, что породы образовались 
в условиях шельфа или мелководного бассейна.
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Рис. I. Схема геологического строения зоны Главно
го Уральского глубинного разлома на Северном Ура
ле (составлена по материалам геологических съемок 
УГСЭ).
I — позднепротерозойские образования; 2 ,3  -  саран- 
хапнерская свита Ор 2 -  кварцитосланцы, 3 -  метаба
зальты; 4 -  осадочные породы зоны смятия; 5 -  уль- 
трабаэиты салатнмского комплекса; 6 -  метабазальты 
лагортинского комплекса; 7 -  комплекс паралле
льных диабазовых даек; 8 , 9 —шемурская свита О3 - Sj: 
8 — нижняя, 9 — верхняя подсвиты; 10 -  силурий
ские непрерывно дифференцированные вулканиты;
II  — габбро иды: 1 -  Чистопский, 2 -  Помурскнй мас
сивы; 12 -  диориты; 13—трахириолит-черносланцевая 
полоса; 14 -  зона смятия и мегамеланжа; 15,16 -  поля 
распространения офиолитовых серий: 15 -  высокоти
танистой, 16 -  низкотитанистой. I, П -  Саумская и 
Шемурская вулкано-тектонические структуры.

Базальты в пределах палеоконтиненталыюго 
сектора слагают толщу, примыкающую с запада к 
Главному Уральскому глубинному разлому, и 
небольшие мульды среди кварцитопесчаников. 
Мульдообразные структуры сопровождаются ро
ями даек диабазов, вплоть до комплекса “дайка в 
дайке”. В скринах этого комплекса на периферии 
вулканических депрессий можно наблюдать квар
цитосланцы саранхапнерской свиты (р. Большая 
Тошемка). Небольшие (протяженностью менее 
10 км) вулканические депрессии фиксируют, ве

роятно, побочные ветви главного рифта, рас
полагавшегося восточнее и продуцировавшего 
мощную (до 2 км) толщу базальтов. Среди мета
базальтов присутствует большое количество суб
меридиональных даек диабазов; для них характер
но наличие потоков подушечных лав и ранний 
зеленокаменный метаморфизм. Туфы в составе 
базальтовых толщ и красноцветные изменения 
отсутствуют. Эти особенности, а также выдер
жанность толщи по простиранию, однородный 
состав базальтов свидетельствуют о подводных 
условиях излияний и о трещинном их характере.

Химический состав базальтов палеоконтинен- 
тального сектора достаточно своеобразен. Это 
высокотитанистые, нормально- и субщелочные 
натровые, низкоглиноземистые (АГ = 0.75) по
роды (табл. 1). На дискриминационных диаграм
мах (рис. 2) фигуративные точки составов мета
базальтов саранхапнерской свиты ложатся в поля 
и на тренды составов пород океанических струк
тур растяжения, как бы продолжая их в область 
больших содержаний Ti и Zr.

Содержания и отношения петрологически ин
формативных элементов (табл. 2) показывают не
однозначную картину. Так, средние содержания 
Сг и Ni в изучаемых породах ниже, чем в океани
ческих базальтах [11], отношения Ni/Co, V/Cr 
также не типичны для океанических пород, a Zr/Y 
и Ti/V  -  соответствуют значениям в базальтах 
срединно-океанических хребтов. Содержания Ti, 
Zr, Р в базальтах саранхапнерской свиты выше, 
чем в толеитах срединно-океанических хребтов. 
Таким образом, составы базальтов палеоконти- 
нентального сектора промежуточны между со
ставами океанических и континентальных толеи- 
тов и более всего сходны с составами окраинно
континентальных траппов, излияния которых 
предшествовали образованию рифта с океаничес
кой корой [7].

Характерные особенности осадочных и вулка
нических пород палеоконтиненталыюго сектора 
позволяют предположить возможность их обра
зования в обстановке мелководного морского 
бассейна (или шельфа), в условиях рифтогенного 
раскола и утонения континентальной коры.

Возраст пород саранхапнерской свиты на 
Северном Урале не известен. На Приполярном 
Урале в толще филлитовидных сланцев, примы
кающей с запада к Главному Уральскому глубин
ному разлому, найдены остатки хитинозой, поз
воляющие предполагать раннеордовикский воз
раст пород [9].

В южной части рассматриваемого сегмента 
Главного Уральского глубинного разлома (реки 
Ивдель-Тальтия) параллельно зоне смятия и ме
ланжа, в нескольких километрах к западу от нее 
(рис. 1), протягивается узкая полоса углеродисто- 
серицит-кварцевых сланцев с линзами мрамори- 
зованных известняков.



Таблице 1. Средние химические составы магматических пород зоны Главного Уральского разлома
№

 в
ы

бо
рк

и

Ко
л-

во
пр

об Si02 ТЮ2 А12Оэ FejOj FeO MnO MgO CaO Na20 k2o p2o5 H20 co2 Сумма

1 19 49.31 2.11 14.16 5.58 7.44 0.20 5.89 7.23 3.76 0.26 0.26 3.53 0.16 99.88
2 15 72.87 0.27 14.06 2.13 0.57 0.06 0.51 0.19 3.35 5.07 0.04 0.96 0.15 100.08
3 30 46.66 1.00 16.44 3.75 7.10 0.17 8.97 11.19 1.99 0.10 0.03 1.84 0.26 99.50
4 14 49.61 1.27 15.63 4.04 6.43 0.17 6.42 8.31 4.00 0.28 0.15 3.46 0.15 99.92
5 13 49.00 1.33 16.25 6.03 4.20 0.17 7.22 7.36 4.12 0.18 0.15 4.08 0.43 100.52
6 12 49.% 1.59 15.85 5.74 6.35 0.24 5.52 6.19 4.89 0.03 0.15 3.20 0.34 100.05
7 7 46.66 0.42 15.31 2.72 5.20 0.14 10.96 13.68 1.26 0.12 0.04 3.00 0.12 99.63
8 7 48.64 0.62 16.36 2.82 6.48 0.17 8.03 11.84 2.36 0.11 0.06 2.22 0.11 99.82
9 8 49.68 0.95 16.68 4.36 6.63 0.31 6.93 7.92 3.75 0.18 0.08 2.26 0.13 99.86

10 14 51.54 0.74 16.82 4.45 6.02 0.17 5.86 4.82 4.43 0.33 0.11 4.04 0.90 100.23
11 10 48.77 1.67 16.16 3.79 7.59 0.20 6.18 10.03 2.89 0.22 0.18 2.19 0.14 100.01
12 7 45.76 2.40 14.69 5.81 8.12 0.22 6.68 11.58 2.62 0.03 0.26 1.93 0.15 100.25
13 10 50.10 1.15 15.88 3.70 6.39 0.17 6.41 11.43 2.62 0.08 0.11 2.00 0.15 100.19
14 10 52.91 1.71 15.46 4.47 7.83 0.22 4.97 4.91 5.10 0.22 0.22 2.35 0.15 100.52
15 9 50.59 0.82 17.08 5.05 5.56 0.18 5.52 6.87 4.43 0.73 0.12 2.56 0.83 100.34
16 10 47.82 1.28 15.75 3.79 6.76 0.18 7.73 11.11 2.80 0.05 0.11 2.14 0.15 99.67

Примечание. 1 -  метабазальты саранхапнерской свиты; 2 -  трахириолиты; 3 - б -  аналоги лагортинского комплекса 
Полярного Урала; 3 -  габброиды, 4 -  диабазы, 5 -  высокохромистые и 6  -  низкохромистые базальты; 7 - 1 1 -  офиолитовах 
серия Саумской структуры: 7 -  габбро, 8 -  диабазы ранней генерации, 9,10 -  базальты нижней и верхней подсвит шемурской 
свиты, 11 -  диабазы поздней генерации дайкового комплекса; 12 -16 -офиолитовая серия Шемурской структуры: 12 -  габбро, 
13 -  диабазы ранней генерации, 14, 15 — базальты нижней и верхней подсвит шемурской свиты, 16 — диабазы поздней 
генерации дайкового комплекса.

Таблица 2. Средние содержания элементов (в г/т) и индикаторные отношения в магматических породах зоны 
Главного Уральского разлома

№
 в

ы
бо

рк
и 

|

Сг Ni V Со Zr Y Sr Rb

lO
OF

eO
’

Fe
O

'+
 M

gO

AT Ni/Co Zr/Y Ti/V V/Cr Ti/Cr Rb/Sr

i 100 66 457 58 157 51 177 7 67.90 0.75 1.14 3.08 27.79 4.57 127.0 0.040
2 He He He He Не Не 33 57 83.0 4.38 He He He He He 1.727

опр. опр. опр. опр. опр. опр. onp. onp. onp. onp. onp.
3 He He He Нс Не Не 204 1 53.88 0.83 He He He He He 0.005

опр. опр. опр. опр. опр. опр. onp. onp. onp. onp. onp.
4 320 194 237 36 132 49 205 10 61.07 0.93 5.39 2.69 32.15 0.74 23.81 0.01
5 293 114 208 55 86 31 231 5 57.15 0.93 2.07 2.74 40.00 0.82 32.82 0.022
6 30 36 289 62 93 46 170 4 67.61 0.90 0.61 2.17 31.13 10.79 335.7 0.024
7 667 222 233 44 16 12 153 5 41.20 0.81 5.05 1.33 10.73 0.35 3.75 0.033
8 195 130 107 25 50 24 216 4 52.90 0.94 5.20 2.08 34.58 0.55 18.97 0.019
9 173 63 174 32 63 31 159 6 60.36 0.93 1.97 2.03 32.76 1.01 32.95 0.038

10 21 39 368 54 45 22 225 9 63.12 1.03 0.72 2.05 13.32 15.62 233.3 0.040
11 140 78 213 33 129 48 207 7 64.03 0.92 2.36 2.69 46.15 1.52 71.34 0.034
12 31 23 523 50 50 32 229 6 66.65 0.71 0.46 1.56 27.53 16.87 464.5 0.026
13 98 80 311 46 68 32 193 9 60.26 0% 1.74 2.13 22.19 3.17 70.41 0.047
14 32 20 224 37 171 42 111 2 70.52 0.89 0.54 4.07 45.98 7.00 321.88 0.018
15 18 20 290 30 51 24 254 2 64.68 1.06 0.67 2.13 18.28 16.11 294.4 0.008
16 256 234 507 58 75 41 189 8 57.78 0.88 4.03 1.83 15.19 1.98 30.08 0.042
Примечание. Номер выборок соответствует номерам в табл. 1.



Сг, г/т

Ряс. 2. Положение составов метабазальтов саранхапнерской свиты на диаграммах Ti-Zr [26] и Cr-Y [15].
1 — метабазальты саранхапнерской свиты; 2  -  шкала степени частичного плавления мантийного вещества.
Поля составов базальтов: А -  остро водужных толеитов, В -  поле неопределенности, С -  известково-щелочных, D -  то- 
леитов срединно-океанических хребтов. 1 -  базальты островных дуг; П -  толеиты срединно-океанических хребтов.

В районе р. Халь-Сори (в 1.5 км вверх по тече
нию от ее устья) в береговых обнажениях, кар
стовых воронках и старых шурфах нами было 
найдено 5 точек с фаунистическими остатками. 
В 4 точках среди мраморизованных известняков 
были найдены обломки чашечки цистоидеи из 
отряда Regularia, криноидеи Apertocrinus и Fascic- 
rinus sp., а также обломки стеблей криноидей ор
довикского облика (определения В.С. Милицы
ной). Присутствие этого комплекса фауны позво
ляет предполагать среднеордовикский возраст 
пород.

В углеродисто-серицит-карбонатных сланцах, 
пространственно ассоциирующих с известняка
ми, обнаружены следующие конодонты: Palma- 
tolepis foliacea Youngquist, Palmatolepis subrecta 
Muller et Young., Palmatolepis proversa Muller et 
Ziegler, Palmatolepis cf. linguiformis Muller, Palma
tolepis minuta elegantula Wang, et Ziegler, Polygnatus 
dubius Hinde, Polygnatus normalis Muller et Youngq., 
Polygnatus cf. denjleri Bischoff. et Ziegler, Polygnatus 
pennatus Hinde, Polygnatus decorosus Stauffer, 
Polygnatus off. morgani Klapper et Lane, Icriodus 
symmetricus Br. et Mehl., Spathognatodus gradata 
Bryant, Bryantodus sp., Hindeodella sp. (определе
ния Г.Н. Бороздиной), характерные для мендым- 
ского горизонта франского яруса позднего дево
на (зона gigas).

Полоса черных сланцев и известняков распо
лагается среди метабазальтов саранхапнерской 
свиты, не переслаиваясь с ними. Углеродистые! 
сланцы облекают линзы известняков и образуют 
в их краевых частях прослои, часто линзовидной 
и неправильной формы. Эти особенности, а так
же совмещение в пределах одной толщи разно
возрастных пород позволяют отождествить ее с 
олистостромой, где олистолиты представлены 
среднеордовикскими известняками, а матрикс -  
позднедевонскими углеродистыми сланцами.

Вероятно, олистостромовая толща совместно 
с щелочными субвулканитами слагает пластину, 
причлененную с запада к ордовикским образова
ниям. Щелочные субвулканиты представлены те
лами трахириолитов, единичными дайками суб
щелочных кали-натровых габбро и пироксенитов 
и ореолами метасоматитов, несущими редкоме- 
талльную и полиметаллическую минерализацию. 
Метасоматиты развиваются как по известнякам, 
так и по углеродистым сланцам. Определение 
абсолютного возраста кислых вулканитов ме
тодом К-Аг изотопного разбавления (аналитик
А.И. Степанов) дает цифру 338 ± 14 млн. лет (при 
содержании К = 4.28%). На основании этих дан
ных можно предположить раннекаменноуголь
ный или более древний возраст пород, а, учитывая 
тесную пространственную связь трахириолитов и 
олистостромовой толщи, считать наиболее веро
ятным позднедевонский возраст вулканитов.



Химический и микроэлем ентны й состав кислы х 
вулканитов достаточно характерен  (см. табл. 1, 2). 
О собенностью  их является общ ее преобладание К 
над Na в составе щ елочей (хотя содерж ания этих 
элем ентов варьирую т ш ироко -  о т  сущ ественно на
триевы х до ультракалиевы х разностей), а такж е 
высокие содерж ания элем ентов с больш ой атом 
ной плотностью  -  Mo, Zr, Nb, Та, Sn, Y и низкие -  
литоф ильны х щ елочны х и летучих элем ентов -  
Li, Be, Rb, Р, Sr, F, В (рис. 3), вы сокое отнош ение 
K/Rb = 739. П одобны е особенности составов не 
характерны  для коллизионны х коровы х гранитов 
У рала [5], но им ею т много общ его с составами 
риф тогенны х трахириолитов и ком ендитов восточ
ной И сландии [4].

Таким образом, разрез палеозойских образова
ний палеоконтинентального сектора слагается 
двумя рифтогенными формациями: раннеордовик
ской, представленной мелководными песчаниками 
и базальтами, и позднедевонской, представленной 
относительно глубоководными черносланцево- 
терригеиными осадками и трахибазальт-трахирио- 
литовым субвулканическим комплексом.

ПАЛЕООКЕАНИЧЕСКИЙ СЕКТОР
Образования палеоокеанического сектора со

ставляют разрез, основание которого представ
лено комплексом параллельных диабазовых даек 
со скринами габбро, толщами комагматичных им 
базальтов шемурской свиты и аналогами лагор- 
тинского комплекса, а также дайками и штоками 
плагиогранитов и плагиориолитов. Дайковый 
комплекс слагает полосу, обрамленную с запада и 
востока вулканитами, образуя ядерную часть 
валообразной антиклинорной структуры.

Габброиды, слагающие скрины и остаточные 
массивы среди диабазов, представлены мезокра- 
товыми среднезернистыми клинопироксеновыми 
габбро, в разной степени актинолитизирован- 
ными и соссюритизированными, реже -  габбро- 
норитами. Среди них встречаются тела мелано- 
кратовых оливиновых габбро, актинолитизиро- 
ванных клинопироксенитов, верлитов.

Диабазы комплекса “дайка в дайке” образуют 
две генерации даек. Ранняя генерация составляет 
основную часть разреза. Это, в основном, одноза
калочные полудайки; тела поздней генерации пе
ресекают контакты “ранних” диабазов и чаще 
всего представляют собой маломощные (0.1 - 0.2, 
редко до 2 м) двузакалочные дайки. Дайки, как 
правило, вытянуты субмеридионально и имеют 
субвертикальные или крутые восточные падения. 
Диабазы -  массивные эпидот-альбит-актинолито- 
вые породы с офитовыми, иногда порфировидны
ми структурами, местами ороговикованные или 
превращенные в зеленые сланцы. Составы пород 
ранней и поздней генераций различны.

Западное крыло этой структуры слагается 
базальтами, которые в зоне смятия Главного

кларк
порода

Рис. 3. Отношение содержаний элементов к кларкам 
для гранитов [2] в трахириолитах.

Уральского глубинного разлома постепенно сме
няются флишеподобными тонкослоистыми вул- 
каномиктовыми алевросланцами (тефротурбиди- 
тами?) и углеродсодержащими сланцами. На По
лярном и Приполярном Урале эти образования 
присутствуют в виде блоков в меланже Главного 
Уральского разлома, имеют диапазон возрастов 
от ордовика до девона и объединены в лагортин- 
ский комплекс [17, 18]. В изучаемом районе 
Северного Урала в составе разреза присутствует 
большое количество тел плагиориолитов.

Возраст аналогов лагортинского комплекса на 
Северном Урале (неправомерно объединяемых 
здесь с породами зоны смятия в польинскую свиту
0 2 . з) ранее не был известен. Нами в прослоях 
яшмоидов среди метабазальтов и туфосланцев 
найдена микрофауна. В двух точках на западном 
склоне хр. Кент-Ньер, в S.S км по Аз. 115° от устья 
руч. Средний Ивдель, обнаружены конодонты 
Acodusf?) sp., Periodon{?) sp., Pygodus(?) sp., Perio- 
don cf. grandis (Ethington) (?) (определения B.A. На
седкиной), что позволяет предположить поздне
ордовикский возраст пород.



Восточное крыло представлено рядом вулка
нических серий, типичных для Тагильского про
гиба. Это контрастно дифференцированная рио
лито-базальтовая, андезито-базальтовая и трахи- 
андезито-дацитовая формации, образовавшиеся в 
интервале времени от позднего ордовика до ран
него девона. Стратиграфия послеордовикского 
разреза изучена достаточно детально, в основном 
по находкам макрофауны в известняках. Возраст 
базальтов шемурской свиты, слагающих ложе 
вулкано-тектонических депрессий, определен как 
позднеордовикский по находкам конодонтов в 
прослоях яшмоидов [1]. Таким образом, учи
тывая позднеордовикский возраст базальтов, 
прилегающих к комплексу параллельных даек с 
запада и с востока, можно полагать, что наиболее 
вероятный возраст офиолитовой ассоциации -  
поздний ордовик.

Изучение содержаний петрогенных окислов 
и петрологически информативных элементов 
(табл. 1, 2) позволяет выделить в составе офио
литовой ассоциации две магматические серии -  
высокотитанистую и низкотитанистую. Первая 
слагает западное крыло вилообразной антикли- 
норной структуры и протягивается полосой не
посредственно восточнее зоны Главного Ураль
ского разлома. Она включает в себя габброиды 
юго-западного обрамления Чистопского массива, 
Шемурской структуры, базальты лагортинского 
комплекса и нижней подсвиты шемурской свиты 
Шемурской структуры, а также диабазы приле
гающих к ним частей дайкового комплекса и диа
базы поздней генерации обрамления Саумской 
структуры. Вторая серия представлена габбро- 
идами скринов и диабазами ранней генерации 
обрамления Саумской структуры, базальтами 
обеих подсвит шемурской свиты Саумской струк
туры и верхней подсвиты шемурской свиты Ше
мурской структуры.

На дискриминационных диаграммах (рис. 4) 
фигуративные точки составов пород этих серий 
занимают различные позиции: высокотитанис
тые базиты попадают в поля океанических 
базальтов или в область между трендами базаль
тов островных дуг и СОХ, низкотитанистые -  
в поля островодужных базальтов.

Возрастные отношения этих двух серий мо
гут быть установлены на основании следующих 
наблюдений.

1. В комплексе параллельных даек обрамле
ния Саумской структуры наблюдаются две гене
рации диабазов -  ранняя, низкотитанистая, сход
ная по составу с базальтами этой структуры, и 
поздняя, высокотитанистая, сходная с базальтами 
лагортинского комплекса (табл. 1,2). В комплек
се параллельных даек обрамления Шемурской 
структуры ранняя диабазовая серия имеет со
ставы, промежуточные между составами высоко- 
и низкотитанистых базитов.

2. По данным геолого-съемочных работ, в ниж
ней части верхней подсвиты шемурской свиты 
Шемурской структуры наблюдается переслаива
ние высоко- и низкотитанистых базальтов. Начи
ная с верхней подсвиты шемурской свиты, составы 
вулканитов Саумской и Шемурской структур 
очень сходны.

Таким образом, можно сделать вывод, что 
высоко- и низкотитанистая магматические серии 
развивались одновременно, при этом низкотита
нистая начала формироваться несколько раньше 
и закончила эволюцию несколько позже высоко
титанистой. Пространственное положение этих 
серий достаточно характерно: высокотитанистая 
ассоциирует с зоной Главного Уральского разло
ма, протягиваясь вдоль нее, низкотитанистая рас
полагается восточнее.

Содержания и отношения петрологически ин
формативных элементов (см. табл. 2) в обеих се
риях испытывают изменения, подчеркивающие 
особенности магматической дифференциации. В 
обеих сериях от ранних дифференциатов к позд
ним идет снижение содержаний Сг, отношения 
Ni/Co от значений, характерных для океаничес
ких базитов, до “островодужных” значений [24]. 
При этом увеличивается отношение Zr/Y, кото
рое остается в пределах значений, свойственных 
островодужным базальтам, V/Cr изменяется от 
уровня океанических до уровня островодужных 
вулканитов [11], резко увеличивается и Ti/Cr, что 
указывает на толеитовый тип дифференциации. 
Отношение Cr/Ni сначала остается в пределах
1.5 - 3, затем (рис. 5), на уровне базальтов верхней 
подсвиты шемурской свиты и низкохромистых 
базальтов лагортинского комплекса, происходит 
его резкое снижение (менее 1). Это свидетельству
ет [24] о дифференциации в условиях “закрытого” 
очага на ранних этапах и “раскрытии” его, сопро
вождаемом снижением давления, на поздних.

Направления дифференциации магм, продуци
ровавших породы офиолитовой ассоциации, хо
рошо видны на диаграммах, где вынесены средние 
составы групп пород (рис. 5). Начальный отре
зок тренда дифференциации высокотитанистой 
серии близок к тренду базальтов Галапагосского 
центра растяжения, дальнейшее развитие магма
тической системы ведет к уменьшению содержа
ний Сг, Ni, Mg при увеличении Ti, Fe, Zr, Р, что 
соответствует типичному ферробазальтовому 
тренду. Эволюция расплавов с появлением ферро- 
толеитов и кислых дифференциатов свидетель
ствует о достаточно большой мощности земной 
коры [8]. Вместе с тем, субщелочные ферротоле- 
иты изучаемого фрагмента зоны Главного Ураль
ского разлома отличаются от типичных океа
нических ферротолеитов низкими содержаниями 
Сг и Ni [8], от континентальных [12] -  низкими 
содержаниями Rb, Sr, от островодужных [23] -  
высокими концентрациями Ti и Zr. Подобные
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Рис 4. Положение составов пород офиолитовой ассоциации на диаграммах Ti-Zr [26] и Cr-Y [15].
1 - 3 -  лагортинский комплекс: 1 -  габброиды, 2 -  диабазы, 3 -  базальты: высокохромистые (/) и низкохромистые (2); 
4 - 8 - Шемурская структура: 4 -  габброиды, 5 , 6 -  диабазы ранней (5) и поздней (6) генераций дайкового комплекса, 
7, 8 -  базальты нижней (7) и верхней (8) подсвит шемурской свиты; 9 - 13 -  Саумская структура: 9 -  габброиды, 
10,11 -  диабазы ранней (10) и поздней (11) генераций дайкового комплекса, 12,13 -  базальты нижней (12) и верхней (13) 
подсвит шемурской свиты. Остальные условные обозначения см. на рис. 2.



К20  + Na20 , %

100 Fe'0/(FeO' + MgO)

Рис. 5. Положение средних составов пород офиолнтовой ассоциации на диаграммах Сг-N i и Na20  + К20 , ТЮ2, 
АГ -  lOOFeO'/FeO' + MgO.
1,2  -  тренды низкотитанистой (1) и высокотитанистой (2) серий. Остальные условные обозначения см. на рис. 4.

“смешанные” характеристики отмечаются для 
вулканитов тыловоостроводужных или интраду- 
говых спрединговых зон, либо предостроводуж- 
ных желобов [3, 6, 15]. Поскольку вулканиты ос- 
троводужного типа (низкотитанистая серия) рас
полагаются восточнее полосы изучаемых пород, 
а реликты морской котловины с предполагаемой 
желобоподобной впадиной -  западнее (зона смя
тия Главного Уральского разлома), для образова
ния высокотитанистой офиолнтовой серии пред
ставляется наиболее вероятной обстановка пред- 
островодужного спрединга.

Для тренда низкотитанистой серии характерно 
накопление А120 3, рост коэффициента глинозе- 
мистости, накопление щелочей и кремнезема при 
незначительном росте, а затем снижении содер
жания Ti. Ряд эволюции составов пород (рис. 5) 
почти полностью соответствует тренду базальтов 
Марианской островной дуги [6]. Содержание Сг и 
Ni в процессе дифференциации уменьшается на 
порядок от значений, свойственных базитам океа
нов (или марианит-бонинитовых серий островных 
дуг), до значений, типичных для остро водужных 
толеитов [И ].

Анализ эволюционных трендов (рис. 5) и по
ложения точек на диаграмме Cr-Y (см. рис. 4) 
позволяет предположить, что родоначальные 
магмы изучаемых серий образовались в резуль
тате выплавления из мантии двух различных об

ластей -  области деплетированной мантии при 
значительной степени плавления мантийного ве
щества (низкотитанистая серия островодужного 
типа) и.области слабо истощенной мантии при не
большой степени плавления (высокотитанистая 
серия). Дальнейшая эволюция составов пород об
условлена процессами кристаллизационной диф
ференциации, в результате чего образовались 
эволюционные ряды пород, в которых происхо
дит последовательное уменьшение содержания 
Сг и Ni при росте содержания кремнезема, щело
чей, титана, железо-магниевого отношения. Суб- 
островодужная серия характеризуется накопле
нием АГ в расплаве, высокотитанистая -  умень
шением его содержания (рис. 5), что отражает 
различные условия дифференциации [8].

На основании изложенных геологических н 
геохимических данных можно предложить следу
ющую модель формирования офиолитов зоны 
Главного Уральского глубинного разлома.

1. Образование магматического очага в деп
летированной мантии, разделение дунит-гарцбур- 
гитового рестита и расплава, из которого крис
таллизуются низкотитанистые высокохромистые 
габбро и часть комплекса параллельных даек Са- 
умской структуры (“офиолиты над зоной субдук- 
ции”, по Дж. Пирсу [15]) в “восстановительных” 
условиях при низкой активности 0 2 [8].



2. О б р азо в ан и е  магматического очага в слабо 
пеплетированной мантии океанического типа, 
что, возможно, связано с углублением области 
плавления. Начало формирования высокотита
нистой офиолитовой серии.

В пределах Саумской структуры происходит 
“раскрытие” очага, излияние базальтов (нижняя 
подсвита шемурской свиты), смена режима диф
ференциации на “окислительный” (увеличение 
активности От), начало образования кислых диф- 
ференциатов. Окисление магм сопровождается 
осаждением части железа в виде титаномагнети- 
та, что отразилось на составе вулканитов.

3. Формирование пород лагортинского ком
плекса в “восстановительных” условиях, что от
ражается в ферротолеитовом тренде дифферен
циация [8], затем “раскрытие” очага, осаждение 
титаномагнетита с образованием ферробазаль
тов и феррогаббро (Шемурская структура) и кис
лых дифференциатов, с которыми связаны кол
чеданные месторождения (Шемурское и Ново- 
шемурское).

Параллельно в пределах Саумской структуры 
процесс дифференциации шел по “боуэновско- 
му” типу -  с накоплением А12Оэ, щелочей и S i02 
при снижении содержаний Mg, Fe и Ti. Начиная с 
лландоверийского времени, в пределах Шемур
ской структуры происходит закрытие источника 
высокотитанистых магм и излияние низкотита
нистых высокоглиноземистых базальтов, сход
ных с подобными образованиями Саумской 
структуры (верхняя подсвита шемурской свиты).

ЗОНА СМЯТИЯ ГЛАВНОГО УРАЛЬСКОГО 
ГЛУБИННОГО РАЗЛОМА

Образования палеоконтинентального и палео- 
океанического секторов разделяются зоной смя
тия, пластинами и линзами серпентинизирован- 
ных ультрабазитов Салатимского пояса с участка
ми серпентинитового меланжа. Общая мощность 
этой полосы, прослеженной на расстояние свыше 
100 км, от 0.5 до 3 - 4 км.

Углеродистые сланцы, преобладающие среди 
осадочных пород зоны смятия, в наиболее пред
ставительных разрезах имеют определенную зо
нальность. При этом о стратиграфической после
довательности судить практически невозможно, 
можно наблюдать лишь особенности простран
ственного распространения тех или иных пород. 
Западные разрезы полосы черных сланцев слага
ются, в основном, углеродисто-серицит-кварце- 
выми метаалевролитами и алевропесчаниками, 
реже существенно серицитовыми метааргилли
тами. Кластогенные зерна кварца в этих породах 
хорошо сортированы и окатаны. Далее на восток 
среди этих пород появляются и в ряде случаев 
преобладают углеродисто-кремнистые сланцы. 
Еще восточнее в разрезе появляются углеродис

то-серицит-хлоритовые и существенно хлорито
вые сланцы, иногда с остроугольными обломка
ми пироксена и плагиоклаза, которые преоблада
ют на границе с менее тектонически нарушенной 
толщей базальтов Оэ. Такой характер разреза 
свидетельствует о существовании в период фор
мирования осадков двух источников сноса -  сиа- 
лического кварц-терригеиного на западе и феми- 
ческого базальтоидного -  на востоке.

Черные сланцы и туфосланцы зоны меланжа 
имеют ряд характерных структурно-текстурных 
особенностей.

1. Это тонкозернистые породы, в основном 
представленные метаалевролитами, аргиллитами 
и кремнистыми осадками.

2. Для них характерны тонкоритмичнослоис
тые текстуры, выраженные градационной слоис
тостью или чередованием слойков (от 0.5 до 5 мм), 
обогащенных и обедненных углеродистым веще
ством, серицитом или хлоритом.

Подобные особенности характерны для осад
ков дистальных фаций флишевой формации, об
разующихся в удаленных от источника сноса кот
ловинах или внутренних морях [19,21]. Учитывая 
присутствие признаков двух источников сноса и 
четкую пространственную ассоциацию черных 
сланцев с зоной Главного Уральского глубинного 
разлома на Северном Урале, где преобладание 
углеродистых сланцев в составе зоны смятия и 
блоков меланжа прослеживается на сотни кило
метров [9], можно полагать, что наиболее вероят
но образование углеродистых осадков в условиях 
протяженной котловины, расположенной между 
континентом и вулканическим поднятием.

Возраст углеродистых сланцев зоны Главного 
Уральского разлома на Северном Урале ранее 
не был известен. Нами сделаны две находки 
микрофауны.

1 . Ha левом берегу руч. Кваща-Сос (правый 
приток р. Тохта, бассейн р. Вижай), в 1.5 км от его 
устья, в углеродисто-серицит-хлоритовых сланцах, 
переслаивающих» с существенно хлоритовыми 
туфосланцами, обнаружены ядра фораминифер: 
Ammvolummina cf. saumensis Tschem., Ammvolwn- 
mina cf. tubacerra Tschem., Serpenulina cf. uralina 
Tschem., характерных для сарайнинского гори
зонта лохковского яруса раннего девона (опреде
ления В.В. Черных).

2. На правом берегу р. Малый Недель, в 5 км 
от его устья, в углеродисто-серицит-кварц-хлори- 
товых сланцах, переслаивающихся с существенно 
хлоритовыми туфосланцами, найдены конодон- 
ты: Acodusf?) sp., Drepanodus sp., Panderodus cf. 
panderi (Stauffer) (определения B.A. Наседкиной), 
позволяющие предполагать средне-позднеордо
викский возраст пород.

Таким образом, находки ордовикской и де
вонской микрофауны сделаны в литологически
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Рис. 6. Геолого-геофизический (А) и сейсмический (Б) разрезы через зону Главного Уральского разлома.
1 - 5 -  палеоконтинентальный сектор: 1 -  допалеозойские метаморфические комплексы, 2 -  кварцито-сланцы, 
3 -  габбро-диабазы, 4 -  метабазальты, 5 -  переслаивание метабазальтов и алевросланцев; 6 - 10 -  породы зоны 
смятия: 6 - 8 - салатимский комплекс: б -  дунит-гарцбургиты, 7 -  серпентинизированные перидотиты, 8 -  серпенти
ниты; 9 -  углеродистые сланцы, 10 -  туфосланцы; 11 -  зеленосланцевые метабазальты лагортинского комплекса; 
12 -  комплекс диабазовых даек; 13 -  пегматоидные и такситовые габбро; 14 -  пироксениты; 15 -  амфиболизирован- 
ные габбро; 16 -  оливиновые габбро; 17 -  нерасчлененные габбро и гипербазиты; 1 8 ,1 9 -  шемурская свита: 18 -  рио
литы, 19 -  базальты; 20 — плагиограниты; 21 -  литологические границы; 22 -  разломы; 23 -  Главный Уральский (Сала
тимский) разлом; 24,25 -  графики полей, 24 -  магнитного, 25 -  гравитационного; 26 -  точки расчетного гравитацион
ного поля; 27 -  сейсмические отражающие площадки: а -  главные, б -  второстепенные.



сходных углеродистых сланцах, переслаиваю
щихся с хлоритовыми туфосланцами. Это обстоя
тельство позволяет предполагать однообразие 
условий осадконакопления в морской котловине 
на протяжении длительного времени (по крайней 
мереГс позднего ордовика по ранний девон).

Ультрабазиты в зоне Главного Уральского 
глубинного разлома слагают линзовидные и пла
стиновидные тела, содержащие будины угле
родистых, реже зеленых сланцев, диабазов и 
габбро, дайки плагиогранитов и кварцевых дио
ритов. Диабазы и габбро по составам сходны с 
базальтами и диабазами лагортинского комплек
са. Эти породы на контактах с серпентинитами 
часто превращены в родингиты, состоящие из ди
опсида, везувиана, граната, иногда с альбитом, 
жадеитом, хлоритом, амфиболом.

Ультраосновные породы представлены сер
пентинитами, состоящими из нескольких генера
ций антигорита, хризотила, лизардита, магнетита 
с реликтами хромшпинели, оливина и ортопи
роксена, а также слабо серпентинизированными 
(25 - 30%) дунит-гарцбургитами с телами дунитов 
и гарцбургитов. Слабо серпентинизированные 
ультрабазиты слагают ядра среди серпентинитов 
размером до нескольких километров.

Минеральный и химический состав ультраба- 
зитов Салатимского пояса сходен с составами аль- 
пинотипных гипербазитов других офиолитовых 
массивов зоны Главного Уральского разлома [20]. 
Своеобразие Салатимского пояса состоит в том, 
что тела ультраосновных пород имеют лентовид
ную и линзовидную в плане форму и слагают уз
кую протяженную цепочку, маркируя подвижную 
зону. Другая отличительная особенность -  отсут
ствие в ассоциации с гипербазитами крупных тел 
офиолитовых габбро, характерных для других 
массивов этой зоны (Войкарского, Кемпирсай- 
ского и других). Эти особенности, на наш взгляд, 
вызваны протрузионным выдавливанием тел ги
пербазитов по зоне Главного Уральского разлома 
из низов офиолитового разреза, расположенного 
восточнее (палеоокеанический сектор).

Сланцеватость пород в зоне Главного Ураль
ского разлома чаще всего субвертикальна. Гео
физические данные свидетельствуют о наклон
ном залегании тел в зоне меланжа. Асимметрич
ный характер пиков графиков магнитного поля и 
понижений локального гравиметрического поля 
свидетельствуют о восточном падении тел сер
пентинитов. Отражающие площадки сейсмичес
ких волн (рис. 6) под зоной Главного Уральского 
разлома также падают на восток под углами 
около 50°, выполаживаясь с глубиной.

Характер строения зоны Главного Уральского 
глубинного разлома иллюстрируется геолого-гео
физическим разрезом, построенным на основе I 
Бурмантовского сейсмопрофиля МОВ (рис. 6).

Обсчет гравитационного поля производился гео
физиком И.А. Плехановым на ЭВМ ЕС-10-35 по 
программе NIKLA. Разрез, не противоречащий 
геофизическим данным, показывает восточное 
падение зоны Главного Уральского глубинного 
разлома и ультрабазитов Салатимского пояса. 
Последние, погружаясь на восток, вероятно, сла
гают нижнюю часть офиолитового разреза, верх
няя часть которого представлена комплексом 
параллельных даек и вулканитами (палеоокеани
ческий сектор).

Особенности метаморфизма в зоне Главного 
Уральского разлома подчеркивают геодинами- 
ческие условия ее формирования. На исследуемой 
территории можно выделить два типа метамор
физма, продукты которых распространены в виде 
региональных полей и локальных зон. Первый 
тип преобразований привел к формированию па
рагенезисов серицит-хлоритовой субфации фации 
зеленых сланцев (серицит, хлорит, эпид от, аль
бит), распространенных широко и определяющих 
фоновый уровень метаморфизма. Наиболее низ
котемпературные парагенезисы распространены 
в сланцах зоны смятия Главного Уральского раз
лома и среди метадиабазов Салатимского мас
сива. В последних присутствует парагенезис аль
бит + актинолит + пренит + пумпеллиит, который 
позволяет отнести эти породы к пренит-пум- 
пеллиитовой фации метаморфизма [13]. Диффе
ренциально-термический анализ 10 проб из угле
родистых сланцев и интерпретация полученных 
данных по известной методике [16] позволяют 
отнести их к доэеленосланцевому уровню мета
морфизма и к низам серицит-хлоритовой суб
фации (температуры пиков выгорания углерода 
600 - 635° и 650 - 680°С).

Второй тип преобразований привел к форми
рованию локальных зон развития высокобари
ческих минералов и парагенезисов.

Зональность высокобарического метамор
физма в зоне Главного Уральского разлома весь
ма характерна. В районе наиболее широкого раз
вития ультрабазитов она выглядит следующим 
образом: в блоках сланцев и в будинах диабазов 
среди серпентинитов присутствуют жадеит, лав- 
сонит, глаукофан, пренит и пумпеллиит. Далее на 
запад и восток эти минералы сменяются пара
генезисом кроссит + эпидот. Еще далее на запад, 
в породах саранхапнерской свиты, глаукофан- 
кроссит сменяется актинолит-винчитовым амфи
болом, появляется большое количество стильп- 
номелана. На востоке полоса глаукофанового 
метаморфизма ограничивается разломами, отде
ляющими комплекс параллельных даек от вулка
нитов лагортинского комплекса.

Анализ минеральных парагенезисов [22] сви
детельствует о том, что зональность метамор
физма отражает температурный минимум в осе
вой части зоны Главного Уральского глубинного
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Рис. 7. Схема метаморфической зональности обрам
ления Главного Уральского разлома.
Условные обозначения см. на рис. 6 .
I — фоновый зеленосланцевый метаморфизм, II — гла- 
укофансланцевый метаморфизм.

разлома. Давление при этом от границы офио- 
литовой серии постепенно снижается на запад 
(рис. 7). Такие особенности характерны для ме
таморфизма зон коллизии [10]. Салатимский ду- 
нит-гарцбургитовый пояс не оказывает влияния 
на зональность метаморфизма.

ВЫВОДЫ

1. Главный Уральский разлом -  структура, 
разделяющая комплексы, сформировавшиеся на 
континентальной и субокеанической коре.

2. Раннепалеозойские осадочные и магмати
ческие формации палеоконтинентального секто
ра соответствуют обстановке раскола и утонения 
субконтинентальной земной коры. В позднеде
вонское время фиксируется накопление черно- 
сланцево-олистостромовой толщи, а также внед
рение тел редкометалльных трахириолитов.

3. Палеоокеанический сектор слагается двумя 
позднеордовикскими магматическими сериями, 
составы и строение которых сходны с офиолита- 
ми склонов океанических желобов и оснований 
островных дуг. Базальты этих серий образуют 
склоны валообразного антиклинорного поднятия, 
ядро которого представлено комплексом парал
лельных диабазовых даек со скринами габбро.

4. Комплексы палеокеанического и палеокон
тинентального секторов разделяются зоной смя
тия и меланжа, сложенной блоками и пластинами 
серпентинизированных ультрабазитов, углеро
дистых сланцев и туфосланцев. Характер осадков 
позволяет предположить возможность их образо
вания в протяженной морской котловине, в кото
рую поступало вещество с двух источников сноса: 
кварц-терригенного состава -  с запада и вулкано
генного базальтоидного -  с востока. Тела серпен
тинизированных ультрабазитов имеют с вмещаю
щими породами “холодные” контакты, свидетель
ствующие о том, что они являются протрузиями.

5. Анализ геофизических материалов показы
вает, что тела ультрабазитов падают на восток, 
вероятно, слагая нижнюю часть офиолитового 
разреза палеоокеанического сектора. Дополни
тельным подтверждением этому служит наличие 
среди серпентинитов будин диабазов и габбро, 
сходных по составу с базитами лагортинского 
комплекса, распространенными восточнее зоны 
смятия Главного Уральского глубинного разлома.

6. Зональность высокобарического метамор
физма в зоне разлома сходна с зональностью ме
таморфизма в зонах коллизии [10].

7. На основании комплекса геологических дан
ных можно восстановить некоторые этапы исто
рии развития зоны Главного Уральского глубин
ного разлома на Северном Урале.

В раннем ордовике фиксируются признаки 
пассивной континентальной окраины, подвергну
той рифтогенезу; в позднем -  морской котловины 
между континентом и подводным вулканическим 
поясом. Геологический разрез вулканического 
пояса и геохимические особенности пород позво
ляют предполагать совмещение в его составе 
двух офиолитовых серий: высокотитанистой за
падной, примыкающей к осадочным комплексам 
котловины, сходной по составам с породами скло
нов океанических желобов [3,6], и низкотитанис
той восточной, сходной с офиолитами оснований 
островных дуг [15].

Возможно, что часть котловины с углеродис- 
то-терригенной седиментацией представляла со
бой желобовидную структуру, которая является 
структурно-вещественным выражением начала 
формирования зоны субдукции, а располагающи
еся к востоку (над ней) офиолитовые комплексы -  
выражением додугового спрединга, характерного 
для ранних этапов формирования островных 
дуг [15,25].

Существование котловины с тем же комплек
сом осадков фиксируется также в девонское вре
мя. В позднедевонское время в пределах конти
нентальной окраины отмечается накопление чер- 
носланцево-олистостромовой толщи и внедрение 
тел трахибазальт-трахириолитовой формации. 
В позднем палеозое происходил процесс колли
зии, проявившийся в выдавливании в желобовид-



ю структуру тел серпентинизированных ультра- 
базитов, в формировании зоны смятия и меланжа, 
в зональном высокобарическом метаморфизме.
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Main Uralian Fault in the Northern Urals
G. A. Petrov, V. N. Puchkov

The Glavny Ural deep-seated fault in the Northern Urals separates blocks that used to accommodate formation 
of magmatic and sedimentary complexes in a variety of settings (paleocontinental and paleoceanic sectors). Pa- 
leocontinental Paleozoic complexes correspond to the geodynamic setting of a rift-induced split-up and thinning 
of the subcontinental crust. The paleoceanic sector is represented by two Late Ordovician ophiolite series Sim
ilar to the ones from environments of the island-arc -  trench transition and an island-arc basement. The Glavny 
Ural fault is a zone of crushing and ultramafic protrusions with some portions of melange. Sedimentary com
plexes of the fault's zone were formed within a basin that existed between the continental slope and the island 
arc. The metamorphism zonation conforms to the collision setting.
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Анализ материалов бурения, сейсмических временных разрезов МОГТ и изученных обнажений 
позволил выделить палеострухтурные элементы раннепермского осадочного бассейна: относи
тельно глубоководные котловины и поднятия шельфа. Положение четырех восточных котловин 
соответствует ваннам Предуральско-Пайхойского краевого прогиба. С запада котловины обрамля
ются поднятиями палеошельфа. На временных разрезах МОГТ границы котловин и шельфа 
выражены аномалиями, свойственными барьерным рифам. Они выделяются по характерному 
“прислонению” отражающих горизонтов котловин к границам, отрисовывающим склоны шельфа. 
Шельфовые разрезы сложены известняками ассельско-сакмарского возраста (100 - 300 м), а их 
относительно глубоководные возрастные аналоги -  глинистыми кремнисто-битуминозными из
вестняками (10 - 40 м). Формирование палеосгруктурных элементов бассейна обусловлено ростом 
вилообразных поднятий и подъемом уровня моря в ассельско-сакмарское время. На востоке нижне
пермский палеобассейн подходит к Уралу и через систему рифов и банок Уральского палеошельфа 
сопрягается с Лемвинским глубоководным бассейном.

Рассматриваемая территория включает Пе
чорскую синеклизу [14] и Предуральский крае
вой прогиб. Ее структурный план сформировался 
к среднеюрской эпохе и хорошо отрисовывается 
по поверхности карбонатных каменноугольно
нижнепермских отложений [14, 15]. Последние 
включает гигантские, крупные, средние и мел
кие месторождения нефти и газа, приуроченные 
не только к антиклинальным складкам, но и к 
стратиграфическим ловушкам. Дальнейшие пер
спективы поисков скоплений углеводородов в 
нижнепермских отложениях в значительной мере 
связаны с выявлением неантиклинальных объек
тов. Это направление требует изучения палеотек- 
тонических условий формирования нижнепер
мских отложений. Для этой цели на основе сей- 
смостратиграфического анализа восстановлен 
нижнепермский структурный план и выделены 
разные палеогеографические зоны, где отложи
лись толщи, в различной степени перспективные 
на нефть и газ. Кроме того существует и другая 
цель работы -  обосновать региональные палео
географические реконструкции.

СОВРЕМЕННЫЕ СТРУКТУРНЫЕ 
ЭЛЕМЕНТЫ ТИМАНО-ПЕЧОРСКОГО 

РЕГИОНА

Между складчатыми сооружениями Тимана и 
Предуральским краевым прогибом располагают
ся (с запада на восток): Ижма-Печорская впади
на, Печорско-Колвинский авлакоген, Хорейвер-

ская впадина и Варандей-Адзьвинская структур
ная зона [)4, 15]. Наиболее сложно построен Пе- 
чоро-Колвинский авлакоген, включающий в себя 
(с запада на восток): Печорскую гряду, Шапкина- 
Юрьяхинский и Колвинский валы. Первые два 
элемента разделены Пятейской депрессией, а 
второй и третий -  Денисовским прогибом. В его 
центре расположен древний Лайский свод. Пред
уральский краевой прогиб составляют (с севера 
на юг): Коротаихинская, Косью-Роговская, Боль- 
шесынинская и Верхнепечорская ванны. Послед
няя отделена от Ижма-Печорской впадины 
Мичаю-Пашнинским валом, а Косью-Роговская 
ванна и Хорейверская впадина разделены грядой 
Чернышева (рис. 1).

ИЗУЧЕННОСТЬ НИЖНЕПЕРМСКОГО 
ПАЛЕОБАССЕЙНА

Вопросы строения и развития нижнепермских 
палеосгруктурных элементов Тимано-Уральско- 
го региона подробно рассматриваются в работах 
К.Г. Войновского-Кригера [4, 5]; В.А. Чермных 
[17]; И.С. Муравьева [10]; Г.М. Фирера, А.И. Гал
кина [16]; Л.Н. Белякова [1]; Н.В. Енокян [6]; 
Г.А. Иоффе [8]; А.В. Иванова и др. [7]; Г.В. Важе- 
нина, Г.А. Иоффе [3]. Первым из щ « выделены 
западная Елецкая и восточная Лемвинская струк
турно-формационные зоны, в которой он описал 
кечпельскую свиту, сформировавшуюся во фли- 
шевом троге позднекаменноугольно-раннеперм- 
ского возраста. На востоке трог ограничивался



Ряс 1. Схема основных тектонических элементов Тимано-Печорского региона.
1 -  границы тектонических элементов разного порядка, 2 -  границы Печоро-Колвинского авлакогена.

приподнятыми частями Палеоурала, а с запада 
граничил с областью карбонатного осадконакоп- 
ления Палеоуральского шельфа (елецкие фации).

Детально разработанная стратиграфическая ос
нова позволила И.С. Муравьеву впервые обосно- 
вать палеогеографию Печорского Приуралья в

пермском периоде [10]. Им установлена зона отно
сительно глубоководных кремнисто-известково
глинистых ассельско-сакмарских отложений с 
подчиненным распространением биогенных обра
зований по периферии (восточный борт Болыпесы- 
нинской впадины). Г.В. Важенин и Г.А. Иоффе [3]



Ижма-
Печорская
впадина

скв. 1 Ш елъя- 
ю рская

I тип

Лайский
свод

Предуральский 
краевой прогиб

скв. 1 - 3  Т онко
ш орская

II тип

скв. 1 Верхне- 
амдерма- 
ельская

скв. 2 Кочмес- 
ская

III тип

Рис 2. Сопоставление типов разрезов ассельско-сакмарских отложений по скважинам.
1 — известняки, 2 —доломиты, 3 —органогенные известняки, 4 -  глинистые известняки и мергели, 5 -  ангидриты, б —аргил
литы, 7 -  алевролиты, 8 — песчаники, 9 -  перерывы, 1 0 -  линия фациального замещения.

выделили три типа ассельско-сакмарских раз
резов нижней перми на рассматриваемой терри
тории (рис. 2). Западные представлен лагунными 
и шельфово-лагунными образованиями. В цент
ральных разрезах среди органогенно-обломочных 
пород определяющими являются биогермные из
вестняки. Восточный тип разрезов Тимано-Пе- 
чорского региона представлен сезымской свитой 
(первые десятки метров) и отнесен Г.А. Иоффе 
к “депрессионным” отложениям. Установленные 
типы ассельско-сакмарских разрезов наиболее 
полно отражают строение палеобассейна [3]. На
мечен относительно глубоководный палеобас
сейн, границы которого обосновываются сопос
тавлением данных бурения. Разрезы сезымской 
свиты отнесены к относительно глубоководным 
образованиям [3]. Б.П. Богдановым высказана 
другая точка зрения (устное сообщение). Основы
ваясь на том, что сезымская свита охватывает не 
только ассельский, сакмарский, гжельский, но и 
артинский ярусы, он предположил, что ее разрезы 
мелководные и переотлагались в условиях частич
ного размыва осадков. Таким образом генезис 
свиты не определяется однозначно. Разрезы сви
ты по фациальному составу различны. В обрам
лении Косью-Роговской ванны отложения се
зымской свиты представлены конденсированным

разрезом, сложенным пачкой мергелистых пород 
(5 - 15 м), а в Хорейверской впадине вскрыты 
пестроцветные терригенно-карбонатные породы 
(30 - 50 м). Следовательно, не все толщи, отно
симые к сезымской свите [3], являются глубоко
водными и она не может служить показателем 
глубоководности ассел ьско-сакмарского палео
бассейна.

Анализ материалов МОГТ, полученных в 80-х 
годах, показал большие возможности этого ме
тода для сейсмостратиграфических интерпрета
ций разнофациальных отложений и для палео
реконструкций раннепермского бассейна. Такие 
исследования проводились Б.П. Богдановым 
(1985, 1986), М.С. Замиловым (1989) и автором 
(1990), но публикаций на эту тему нет.

В результате многолетних исследований дока
зано существование фациальных зон, связанных с 
шельфом и относительно глубоководными участ
ками раннепермского бассейна. Выяснилось, что 
по данным бурения не всегда однозначно уста
навливается тип разреза и его возраст, трудно 
определяются границы разнофациальных зон па
леобассейна. Поэтому для составления палеотек- 
тонической схемы раннепермской эпохи и выде
ления палеогеографических зон в статье широко 
используются данные сейсморазведки МОГТ.



ТИПЫ РАЗРЕЗОВ
Отложения каменноугольной системы, подсти

лающие пермские, представлены мелководными 
карбонатными породами до 1000 м мощностью, 
которая на локальных участках может значитель
но уменьшаться. Иногда образования карбона пол
ностью уничтожены предпермским и более позд
ними размывами. Изученные разрезы включают 
органогенные постройки и повсеместно пред
ставляют собой шельфовые образования. Нижне
пермские отложения фациально более разно
образны. Их суммарная толщина достигает 1500 м 
в Предуральском краевом прогибе, а в Тимано- 
Печорском регионе она снижается до 200 - 300 м, 
иногда до полного выклинивания (рис. 2).

Отложения ассельского и сакмарского яру
сов образуют четыре фациальных типа разре
зов [3 ,4 , 5 ,10].

Первый тип распространен в пределах Ижма- 
Печорской впадины (рис. 2). Он представлен мелко
водными морскими доломитово-известняковыми и 
частично сульфатными отложениями. Слагающие 
его породы являются лагунными образованиями. 
Их мощности достигают 100 - 200 м в осевой зоне 
Ижма-Печорского палеопрогиба (рис. 3).

Второй тип составляют мелководные морские 
органогенные отложения. Среди них преобладают 
светло-серые биогермные известняки, слагающие 
массивы до 200 - 300 м высотой. Они отличаются 
высокими значениями пористости, проницаемости

Рис 3. Палеотектоническая схема Тимано-Печорского региона для раннепермской эпохи.
1 -  своды и валы; 2 -  склоны палеоподнятий; 3 -  глубоководные бассейны; 4 — мелководный прогиб; 5 , 6 -  Ураль
ский палеобассейн: 5 -  мелководные участки, 6 —Лемвинский глубоководный флишевый трог; 7 -  границы палео- 
структурных элементов (а -  достоверные, б  -  условные); 8  -  положение сейсмических профилей (рис. 5 - 8), пока
занных на врезке.
Буквами обозначены мелководные палеоподнятия: А -  Тиманское, В -  Мичаю-Пашнинское, Г -  Печоро-Кожвин- 
ское, Д -  Шапкина-Юрьяхинское, Ж -  Колвинское; своды: Е -  Лайский, 3  -  Болыпеземельский, И -  Варандей-Ворку- 
тинский; Б -  Ижма-Печорский прогиб. Римскими цифрами обозначены глубоководные бассейны: I -  Верхнепечор
ский, II -  Болыпесынинский, Ш -  Косью-Роговской, IV -  Коротаихинский, V -  Печорского моря.



и чистотой вещественного состава (СаСОэ -  93 - 
97%). В биогермных известняках выделяются 
водорослевые, фораминиферово-водорослевые и 
гидроактиноидные разности с подчиненными про
слоями детритовых криноидно-мшанковых из
вестняков с фораминиферами, редкими брахио- 
подами и осгракодами [7, 8]. Они сопряжены с 
глинистыми обломочными известняками. Зона 
мелководноморских органогенных отложений 
занимает ббльшую часть Печоро-Колвинского 
авлакогена и Хор5ейверской впадины и западные 
части ванн Предуральского краевого прогиба 
(рис. 4). Биогермы ассельско-сакмарского возрас
та этой зоны распространены также в Елецкой зо
не Урала [1]. На реке Кожим мощность верхнека- 
менноугольно-нижнепермского массива светлых 
известняков достигает 310 м, из которых 210 м 
приходится на нижнепермскую часть. О рифоген-

ной природе свидетельствуют массивность, крус- 
тификационные структуры и породообразующие 
значения мшанок, палеоаплизин и брахиопод. Не
большие биогермы распространены на р. Боль
шой Паток (линзы до 4 м) и р. Шугор [10].

Третий тип разрезов распространен преиму
щественно на востоке региона. И.С. Муравьевым
[10] на восточном борту Болыпесынинской впади
ны описаны черные и темно-серые глинистые из
вестняки, мергели, черные тонкослоистые аргил
литы и алевролиты. Породы не содержат замет
ной примеси песчаного материала. В глинистых 
разностях пород встречаются редкие остатки три
лобитов, гониатитов, иногда брахиопод, в извест
няках -  брахиоподы, мшанки, морские лилии, мел
кие фораминиферы и спикулы губок. Мощность 
разреза составляет первые десятки метров. На вос
точном борту Верхнепечорской впадины (р. Илыч

Рас. 4. Палеогеографическая схема Тимано-Печорского региона для раннепермского времени.
1 -  относительно глубоководные бассейны; 2 -  глубоководная котловина Лемвинской зоны Урала; 3 -  терраса био
гермообразования; 4 -  высокие участки шельфа или островная суша; 5 -  лагуна; 6  -  Уральский карбонатный мелко
водный шельф; 7 -  органогенные постройки (<а -  массивные, б  -  линейные, в -  одиночные); 8 -  области размыва 
ассельско-сакмарских отложений; 9 -  границы фациальных зон (а -  достоверные, б  -  условные).



в 0.5 км выше острова Аньюди) И.С. Муравьевым, 
наряду с рифоподобными известняками, описаны 
выходы- с моей точки зрения, глубоководных, сло
истых темно-серых кремнистых и битуминозных 
известняков (до 15 м) предположительно сакмар- 
ского яруса [10]. Типичный глубоководный разрез 
ассельско-сакмарских отложений вскрыт во внеш
ней зоне Косью-Роговской ванны Предуральского 
краевого прогиба скважиной 25-Кочмесская. Здесь 
в интервале глубин 3085 - 3120 м вскрыты темно
серые тонкозернистые, окремненные и битуминоз
ные известняки. Г.В. Важенин, Г.А. Иоффе [3] от
носят к глубоководным отложениям мергелистые 
разрезы периферии Косыо-Роговской ванны и се
вера Хорейверской впадины (сезымская свита). 
Мощность мергелей изменяется от метров до 
первых десятков метров. Б.П. Богданов (устное со
общение) придерживается точки зрения об их мел
ководном характере. Однако резкое сокращение 
мощностей и увеличение глинистости (по данным 
керна и каротажа скважин) позволило отнести 
ассельско-сакмарские отложения к глубоковод
ным образованиям на Верхнелодминской, Верхне- 
амдермаельской, Василковской и Ванейвисской 
площадях Печоро-Колвинского авлакогена и на 
Кочмесской площади Косью-Роговской ванны.

Четвертый тип представлен глубоководным 
терригенным флишем Лемвинской зоны Урала 
(кечпельская свита) [4,5]. Этот тип разреза извес
тен в Лемвинском аллохтоне, где представлен 
ритмичной полимиктовой толщей песчаников, 
алевролитов и аргиллитов. Мощность флиша 
достигает первых сотен метров.

Отложения ассельского и сакмарского ярусов 
перекрыты разнофациальными образованиями 
артинского яруса. Последние распространены по
всеместно, кроме южной части Ижма-Печорской 
впадины и локальных палеоподнятий террито
рии. Артинские отложения относительно тонким 
(100 - 200 м) чехлом перекрывают поднятия 
ассельско-сакмарского шельфа. Более мощные 
толщи артинских пород сосредоточены в палео
котловинах ассельско-сакмарского возраста и в 
Предуральском краевом прогибе, начало проги
бания которого датируется артинским веком.

Отложения артинского яруса образуют три 
типа разрезов [10].

Первый тип сложен мелководно-морскими 
карбонатными образованиями, распространенны
ми в пределах западного борта Верхнепечорской 
ванны, Мичаю-Пашнинского вала, на северо-вос
токе Ижма-Печорской впадины, на Колвинском 
вале, на гряде Чернышева, в Варандей-Адзьвин- 
ской структурной зоне, на Командиршорских и 
Мишваньских поднятиях Лайского свода и на юге 
Шапкина-Юрьяхинского вала (рис. 2). Породы 
представлены органогенно-детритовыми и гли
нистыми известняками, а на Седьягинском и Харь- 
ягинском поднятиях, возможно биогермными раз

ностями. Мощности данного типа разрезов не пре
вышают 200 м.

Второй тип разрезов слагают глинисто-кар
бонатные относительно глубоководные толщи 
образования доартинского комплекса заполнения 
рельефа, распространенные на юге Денисовского 
прогиба и на севере Хорейверской впадины. 
Мощность отложений достигает 400 - 600 м. Гра
ницы первого и второго типов разрезов не резкие.

Третий тип артинских отложений представ
ляют мелководно-морские и прибрежные пес
чано-глинистые образования Предуральского 
краевого прогиба. Верхняя часть отложений об
разует типичную сероцветную морскую молассу. 
Общая мощность разрезов данного типа дости
гает 1300 -1800 м.

Латеральные и вертикальные переходы между 
вторым и третьим типами разрезов артинского 
ярусов постепенны, поэтому выделить и просле
дить их на сейсмопрофилях не представляется 
возможным.

Отложения кунгурского яруса нижней перми в 
Предуральском краевом прогибе представлены 
сульфатно-терригенными образованиями, мощ
ностью до 1500 м. В Печорской синеклизе тер- 
ригенные отложения залегают плащеобразно и 
имеют мощность около 100 м. На юге Ижма-Пе
чорской впадины развита сульфатно карбонатная 
толща кунгура, мощностью 40 - 50 м.

Приведенные данные характеризуют условия 
осадконакопления и позволяют наметить палео- 
сгруктурные элементы раннепермской эпохи. 
Эти данные использованы в статье как основа для 
сейсмостратиграфического анализа.

СЕЙСМОСГРАТИГРАФИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ
Нижнепермский интервал разреза Тимано-Пе- 

чорского региона заключен между отражающими 
горизонтами I и I-П или П-Ш. Он проанализирован 
на 100 тыс. пог. км сейсмических профилей МОГТ, 
с учетом данных бурения и наблюдений естест
венных обнажений, что позволяет подойти к 
расшифровке нижнепермского палеоструктурно- 
го и палеогеографического планов. Они отлича
ются разнообразием составляющих их элементов.

Глубоководные палеобассейны (палеокотло
вины) выделены по седиментационным карбонат
ным уступам, обрамляющим их. Высота уступов 
достигает 100 - 200 м. Ассельско-сакмарские кар
бонатные уступы вырисовываются на фоне несо
гласного, более пологого залегания подстилающих 
и покрывающих слоев и имеют сложную конфигу
рацию в плане. На временных разрезах (рис. 5) 
седиментационные карбонатные уступы, явля
ющиеся ограничениями нижнепермских глубо
ководных палеобассейнов, фиксируются по прек
ращению прослеживания параллельно слоистых
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Рис. 5. Временнбй разрез по профилю 30185-9а: интерпретация перехода ассельско-сакмарского карбонатного шель
фа Лайского свода в котловину Болыпесынинского глубоководного бассейна.
1 -  пикеты профиля, 2 -  индексы отражающих горизонтов, 3 -  индексы подразделений пермской системы, 4 -  линии 
предполагаемых фациальных переходов. Положение линии профиля показано на рис. 3.

Рис 6. Временнбй разрез по профилю 558: интерпретация перехода ассельско-сакмарского шельфа Болыпеземель- 
ского свода в котловину глубоководного бассейна Печорского моря.
Косой штриховкой показаны артинские отложения, другие условные обозначения см. на рис. 5. Положение линии 
профиля показано на рис. 3.
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Ряс. 7. Временнбй разрез по профилю 1729: интерпретация перехода ассельско-сакмарского карбонатного шельфа 
через пологий склон в котловину -  от Шапкина-Юрьяхинского поднятия к глубоководному бассейну Печорского 
моря. Положение линии профиля показано на рис. 3. Условные обозначения см. на рис. 5.

отражающих горизонтов артинских отложений и 
их прислонению к поверхности ассельско-сакмар- 
ских образований. К бровкам карбонатных усту
пов, как правило, приурочены рифогенные по
стройки. Для них характерны специфическая вол
новая картина ухудшения или потери корреляции 
волн, наличие структур облекания, положительная 
аномалия Дг0 (до 100 мс) между отражающими 
горизонтами карбона в подошве и отражающими 
горизонтами I, +, или I. -  вблизи кровли нижней 
перми, наличие наклонных осей синфазности и 
дифрагированные волны (рис. 5, 6). Аналогами 
указанных рифогенных построек являются Ишим- 
байско-Дуванские рифы, обрамляющие Юрезано- 
Сылвенскую и Бельскую ванны Предуральского 
краевого прогиба [11]. Барьерные постройки 
характерны для южной части Денисовского про
гиба (рис. 5) и для севера Хорейверской впадины 
(рис. 6), где имелись участки резких перепадов глу
бин дна палеобассейна, с амплитудой 100 - 200 м. 
Сложнее наметить бортовые зоны глубоководных 
палеобассейнов на участках, где нет морфоло
гически выраженных рифо генных барьеров, как 
например, на территории севера Денисовского 
прогиба. Переходы от биогермных образований 
Шапкина-Юрьяхинского вала к отложениям глу
боководного палеобассейна на территории Де
нисовского прогиба весьма постепенны (рис. 7). 
Краевая биогермная постройка выражена слабо и 
имеет пологий восточный склон шириной до 10 км, 
к которому прислоняются артинские отложения.

Сейсмическая запись, характеризующая палео
шельфы, включает аномалии At^ структуры обле
кания над ними и участки параллельных, субгори
зонтальных, выдержанных по амплитуде отраже
ний. Аномалии и структуры облекания являются

сейсмическим выражением внутришельфовых 
органогенных построек, а участки параллельных 
субгоризонтальных отражений отвечают лагун
ным образованиям (рис. 8). Артинские карбонат
ные палеошельфы характеризуются отражающи
ми горизонтами I, и I, +, (в кровле и подошве). 
Между указанными отражениями чаще всего 
отсутствуют промежуточные. На площади глубо
ководных палеобассейнов происходит резкое уве
личение мощности между ними. Здесь ассельско- 
сакмарские отложения близки по мощности к раз
решающей способности метода сейсморазведки 
(10-20 мс). Поэтому артинской толще заполнения 
на временных разрезах МОГТ отвечает интервал 
между отражающими горизонтами I-П  (в кровле 
карбона) и I, (кровля карбонатов нижней перми). 
Интервал включает несколько дополнительных 
отражений и резко увеличен по сравнению с раз
резами палеошельфа (на 100 - 200 м). Комплекс 
заполнения по латерали и вверх по разрезу сменя
ется артинско-кунгурской молассой, слагающей 
Предуральский краевой прогиб. Артинская часть 
ее разреза достигает 1000 - 1500 м. Сейсмические 
отражения в артинской молассе менее четкие, чем 
в карбонатах нижней перми.

РАСПРОСТРАНЕНИЕ 
ПАЛЕОСГРУКТУРНЫХ ЭЛЕМЕНТОВ

На крайнем востоке палеобассейна располага
ются Верхнепечорский, Косью-Роговской, Коро- 
таихинский и Болыпесынинский глубоководные 
бассейны, разделенные поднятиями шельфов, воз
можно, и палеосуши (на территории Печорской 
гряды). Глубоководные палеобассейны близки по 
очертаниям одноименным ваннам Предураль-
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Рис. 8. Фрагменты временных разрезов (а -  833-12а, б -  833-11): шельфовые каменноугольно-нижнепермские био
гермы Командиршорского поднятия Лайского свода, параллельные отражения между биогермами проинтерпретиро
ваны как лагунные образования.
Положение линий профилей показано на рис. 3. Условные обозначения см. на рис. 5.

ского краевого прогиба. На востоке они подходят 
к Уралу и ограничены с востока карбонатным па
леошельфом Елецкой зоны, в пределах которого 
распространены барьерные рифы. На западе 
Верхнепечорский глубоководный палеобассейн 
ограничивается Мичаю-Пашнинским палеоподня
тием, простирающимся от Тимана до Печорской 
гряды (рис. 3). Зона палеоподнятия характеризует
ся пониженной мощностью отложений (20 -100 м). 
Особенностью ее разрезов является присутствие 
прослоев доломитов с линзами ангидритов среди 
органогенно-обломочных известняков. Северо- 
западнее Мичаю-Пашнинского палеоподнятия 
между Тиманом и Печорской грядой распола
гается Ижма-Печорский конседиментационный 
палеопрогиб, компенсированный мелководными 
шельфовыми и лагунно-шельфовыми ассельско- 
сакмарскими отложениями мощностью до 2S0 м. 
На севере региона ассельско-сакмарский глубоко
водный бассейн (рис. 6) сопряжен с палеошельфом 
Болыпеземельского палеосвода. Мощность слага
ющих последних отложений не превышает 100 м. 
Периферии палеоподнятий включают пояса орга
ногенных построек. Такие пояса широкой полосой 
распространены вокруг Болыпеземельского па
леосвода [16] и узкой оторочкой протягиваются

вдоль восточных склонов Печорской гряды и 
Мичаю-Пашнинскнх палеоподнятий и выделяют
ся под общим названием террасы биогермообразо
вания [3]. Склоны палеоподнятий были наиболее 
благоприятны для широкого развития биогер- 
мных и рифогенных построек (высотой до 300 м).
В гряде Чернышева и в восточной части Варандей- 
Адзьвинской зоны ассельско-сакмарские отложе
ния отсутствуют. Однако они включены автором 
в состав террасы биогермообразования, так как 
в южной части гряды Чернышева на р. Шарью 
на локальном участке сохранились рифогенные 
известняки нижнепермского возраста.

На севере Тимано-Печорского региона ниж
непермский глубоководный бассейн располага
ется в северных частях Хорейверской впадины и 
Денисовского прогиба и раскрывается в сторону • 
Баренцевого моря.

УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ 
НИЖНЕПЕРМСКОГО ПАЛЕОБАССЕЙНА

Территория Тимано-Пермского региона в позд
некаменноугольную эпоху представляла собой 
карбонатный шельф. В предассельское время 
началось воздымание инверсионных валов, кото-



„ое привело к возникновению раннепермских под
нятий. В ассельско-сакмарское время произошел 
подъем уровня моря [9,10,13]. Рост поднятий при 
подъеме уровня моря привел к обособлению отно
сительно глубоководных бассейнов, где отлага
лись маломощные кремнисто-битуминозные кар
бонатные осадки. На востоке Тимано-Печорского 
региона ассельско-сакмарские глубоководные бас
сейны отделялись Уральским карбонатным шель
фом или системой рифовых гряд и атоллов от 
более глубоководного бассейна Лемвинской зоны. 
В отличие от глубоководных бассейнов Тимано- 
Печорского региона последний испытывал интен
сивное прогибание, с накоплением мощных фли- 
шоидных толщ. В артинское время начался рост 
Уральского горного сооружения. Он компенсиро
вался прогибанием Предуральского краевого про
гиба, в котором накапливались мощные толщи 
нижней молассы. Терригенные артинские отложе
ния распространились на значительные простран
ства Тимано-Печерского региона и захоронили 
глубоководные бассейны за исключением север
ной и северо-западной частей Верхнепечорской 
впадины. На границе Верхнепечорской ванны и 
южной части Ижма-Печорской впадины до кун- 
гурского времени существовал карбонатный ус
туп, осложненный органогенными постройками 
артинского, возможно, и кунгурского возраста
[12]. Они протрассированы на сейсмических разре
зах вдоль западного борта Верхнепечорской ванны 
в полосе шириной 1 - 2 км на 50 км [2]. Указанный 
глубоководный бассейн просуществовал до начала 
кунгурского века и был компенсирован терри- 
генно-сульфатными толщами. Тогда же Верхнепе
чорская ванна Предуральского краевого прогиба 
оформилась в очертаниях, близких к современ
ным. Таким образом, развитие бассейна обуслов
лено ростом валообразных поднятий и подъемом 
уровня моря в ассельско-сакмарское время.

ВЫВОДЫ

1. Фациальная зональность рассмотренного 
палеобассейна определена тектоническими дви
жениями, формировавшими конседиментацион- 
ные инверсионные валы северо-западного прос
тирания. Последние в условиях подъема уровня 
моря создали конфигурацию карбонатных шель
фов и относительно глубоководных котловин.

2. Области относительно глубоководных бас
сейнов в нашей интерпретации имеют большую 
площадь и более сложную конфигурацию, чем 
Предполагалось ранее. Раннепермский глубоко
водный бассейн Печорского моря выделен впер
вые и требует дальнейшего изучения, особенно в 
пределах современного шельфа. Установлена от
четливая связь между развитием террасы биогер
мообразования и ростом палеоподнятий.

3. В нефтепоисковом отношении наибольший 
интерес представляют зоны сопряжения карбо
натных шельфов и глубоководных бассейнов ре
гиона, где в органогенных постройках содержат
ся значительные ресурсы углеводородов. Эти зо
ны необходимо покрыть площадными съемками 
ОГТ на экстраполированных участках, особенно 
в северных частях Предуральского краевого про
гиба. Большое значение имеют продуктивные 
органогенные постройки внутри глубоководных 
папеобассейнов (типа Вуктыльской). Их обнару
жение нельзя исключать в Коротаихинской и 
Косью-Роговской ваннах.
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Lower Permian Paleostructurual Units of the Timan-Pechora Region
S. L. Belyakov

Analyses of drilling cores, CDP seismic time sections and studies of outcrops suggested delineating certain pa- 
’eostructural units cf the Early Permian sedimentary basin: relatively deep-water basins and shelf rises. The po
sitions of four eastern basins correspond to the depressions of the Fore-Urals-Paikhoi foredeep. On the west, 
the depressions are framed by paleo-shelf rises. In CDP time sections, the boundaries of the depressions and 
the shelf are pronounced in anomalies typical of barrier reefs. They can be delineated with the typical onlapping 
of reflectors with respect to the edges of the shelf s slopes. Shelf sections appear to be composed of Asselian- 
Sakmarian limestones (100 - 300 m) while their relatively deep-water age counterparts are clayey siliceous- 
bituminous limestones (10 - 40 m). Paleo-structural patterns of the basin resulted from the growing dome
shaped uplifts and the sea level rise in the Asselian-Sakmarion time. In the east, the Lower Permian paleo-basin 
approaches the Urals and conjugates with the Lemva deep-water basin through a system of reefs and banks of 
the Uralian paleo-shelf.
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На основании анализа сейсмических съемок, выполненных на океанских геотраверзах, сделан 
вывод о значительной тектонической расслоенносги консолидированной коры в глубоководных 
котловинах Индийского и Атлантического океанов. Приводятся примеры сейсмических профилей, 
иллюстрирующие особенности сгруктурообразования коры в различных геоморфологических рай
онах. В Боазильской котловине широкое распространение получила система нарушений и чешуй
чатых надвигов, характеризующаяся падением плоскостей разрывов в направлении, противопо
ложном гребню Срединно-Атлантического хребта, что не вписывается в стационарные модели 
унаследованносги морфосгруктуры от спрединговых центров. Приводятся примеры наклонных от
ражений и дается возможное объяснение их природы.

ВВЕДЕНИЕ
Одной из наиболее распространенных и тради

ционных точек зрения длительное время являлись 
представления о горизонтально-слоистой модели 
строения океанической консолидированной коры 
либо об относительной ее монолитности. Этому 
во многом способствовало то, что на ранних эта
пах изучения дна Мирового океана в качестве од
ного из основных и широко распространенных 
методов исследования использовалось глубинное 
сейсмическое зондирование (ГСЗ). Данный метод 
хотя и дает качественные представления о стро
ении консолидированной коры на достаточную 
глубину, однако не позволяет получать информа
цию об ее внутренней структуре.

С другой стороны, обнаруживаемые на сейсмо- 
профилях латеральные неоднородности океани
ческого фундамента во многих отечественных и 
зарубежных публикациях интерпретировались и 
продолжают интерпретироваться исходя из при
знания исключительной роли сбросового механиз
ма тектоники, унаследованного от спрединговых 
центров срединно-океанических хребтов [2,22].

В последние годы в отечественной литературе 
убедительно показано [11-18], что концепция тек
тонической расслоенносги литосферы с успехом 
может быть применена для расшифровки строе
ния океанского субстрата. В работах Ю.М. Пуща- 
ровского с соавторами [12, 15] обоснован новый 
подход к интерпретации пакетов наклонных отра
жающих границ, фиксируемых на профилях мно
гоканального сейсмического профилирования в 
Центральной Атлантике. Их происхождение объ
ясняется наличием многочисленных надвигов, 
расслаивающих кору на отдельные тектонические 
пластины. В Северо-Западной Пацифике генезис

некоторых крупных океанских поднятий с утол
щенной корой (Шатского, Хесса и др.) также 
впервые рассмотрен с позиций скучивания лито- 
пластин [13].

К настоящему времени накопились многочис
ленные фактические материалы (сейсмические 
данные) по тектонической расслоенносги различ
ных районов Мирового океана, требующие даль
нейшего осмысления и систематизации. Выпол
ненные объединением “Южморгеология” в 1980 - 
1990 гг. значительные объемы геофизических 
исследований на океанских геотраверзах в Ин
дийском (10° - 18° ю.ш.) и Атлантическом (8° - 
12° ю.ш.) океанах позволяют существенно до
полнить представления о масштабах и характере 
тектонической расслоенносги коры в глубоко
водных котловинах.

В настоящей статье рассмотрены некоторые 
закономерности пространственного распростра
нения тектонической расслоенносги (рис. 1), 
вытекающие из анализа площадных сейсмичес
ких съемок многоканального сейсмического про
филирования МОГТ (метод общей глубинной 
точки) и НСП (непрерывное сейсмоакустическое 
профилирование), выполненных в разные годы в 
котловинах Атлантического и Индийского океа
нов. Некоторые аспекты, посвященные данной 
тематике, частично рассматривались в публи
кациях [7 - 9].

Сейсмические исследования МОГТ на океан
ских геотраверзах выполнялись с использованием 
24-канальной приемной установки на базе 2400 м. 
В качестве источника упругих колебаний применя
лись групповые пневматические излучатели (час
тоты 5 - 2 5  Гц). Регистрация сейсмоакустических 
сигналов при наблюдениях НСП осуществлялась
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Рис. 1. Схема местоположения фрагментов сейсми
ческих профилей, иллюстрируемых рис. 2 - 9 в Атлан
тическом (а) и Индийском (б) океанах.

на частотах 80 - 200 Гц. Работы выполнялись на 
специализированных судах (НИС “Исследова
тель”, “В. Альбанов”) по единой технологии и 
методике морских работ с использованием одно
типных приемов обработки, что является благо
приятным фактором для проведения сейсмостра- 
тиграфического и сравнительного анализов. Про
грамма окончательной обработки сейсмической 
информации на ЭВМ включала стандартные про
цедуры, в том числе миграцию временных разре
зов значительной части сейсмических профилей.

АТЛАНТИЧЕСКИЙ ОКЕАН
Ангольская котловина. Океаническая кора 

Ангольской котловины относительно слабо изу
чена сейсмическими методами. Исследования 
трансатлантического Анголо-Бразильского гео
траверза, проводившиеся НПО “Южморгеология” 
в 1979 -1986 гг., показали [4,10], что в Ангольской 
котловине поверхность океанического фунда
мента характеризуется в основном широким раз
витием относительно выровненного (гладкого) 
рельефа и слабой расчлененностью. Это заметно 
отличает ее от других глубоководных котловин.

Изучение тонкой структуры волнового поля 
(частоты 5 - 30 Гц) так называемой “нормальной”

океанической коры на геотраверзе (9° -12° ю.ш.) 
позволило обнаружить в околоповерхностной 
структуре второго слоя мелкомасштабные ак
креционные формы, обусловленные процессами 
тектонического сжатия на ранней стадии раскры
тия Атлантики. На рис. 2 приведены фрагменты 
временных разрезов МОГТ с типичной сейсми
ческой записью, наблюдаемой на сейсмопрофилях 
в Ангольской котловине. Прежде всего выделя
ются участки с отчетливо выраженным блоковым 
(рис. 2а, 26) и чешуйчато-блоковым (рис. 2в) стро
ением. Линейные размеры блоков, разделенных, 
судя по всему, взбросами и надвигами, наклонен
ными повсеместно в западном направлении, со
ставляют 2 - 5 км.

Показательно, что повсеместно взбросовые 
блоки слегка запрокинуты (первые градусы) в за
падном направлении, т.е. в сторону осевой части 
Срединно-Атлантического хребта. В этом направ
лении они имеют минимальные размеры, что уста
новлено при совместном анализе субширотных и 
субмеридиональных профилей. Легко видеть, что 
сейсмические профили пересекают не горизон
тальные слои, а пакеты моноклинальных блоков и 
тектонических пластин с погружением в сторону 
осевой части Срединно-Атлантического хребта. 
Обращает на себя внимание то, что генеральное 
их простирание приблизительно параллельно ази
муту простирания линейных магнитных аномалий. 
Восточнее последней линейной аномалии № 34 
(поздний мел) располагается обширная область 
так называемого “спокойного” магнитного поля 
с малоамплитудными (до 100 нТл) аномалиями. 
Судить о корреляции отдельных осей здесь слож
но, однако аномальные зоны, объединяющие 
группы локальных повышений или понижений 
уровня поля, вытянуты примерно параллельно 
аномалиям 32 - 34.

Наличие в фундаменте Ангольской котлови
ны структур тектонического сжатия, которые не 
затрагивают перекрывающий осадочный чехол, 
можно объяснить исходя из представления о 
спрединговом происхождении коры и наращива
нии ее в осевой зоне Срединно-Атлантического 
хребта. В литературе оживленно дискутируется 
вопрос о природе тектонических смещений в пе
риферийных зонах рифтовых зон. Согласно од
ной из альтернативных моделей [19], обстановка 
растяжения, господствующая в экструзивной 
зоне срединно-океанических хребтов, на некото
ром от нее удалении сменяется компенсационным 
сжатием, в результате чего тектонические ступе
ни представляют собой результат взбросовых 
движений блоков коры.

Судя по характеру сейсмической записи, мож
но полагать, что на ранней стадии эволюции Сре
динно-Атлантического хребта этот процесс был 
стационарным и сопровождался формированием 
регулярно развитой блоковой и чешуйчатой 
структуры фундамента. Блоки не только смеща-



лясь один относительно другого, но и, очевидно, 
испытывали вращение по надвиговым (взбросо- 
вадвнговым) поверхностны.

Показательно, что структуры растяжения по
лучили ограниченное развитие на исследуемой 
площади я наблюдаются лишь в узкой зоне субме- 
ридионального простирания на расстоянии 450 - 
470 км от побережья (начальная часть геотра
верза), причем ступени в сбросовых уступах за
прокинуты (наклонены) к востоку. Направление

наклона н простирание сбросов в океанической 
коре сохраняются такими же, как и у структур 
сжатия, описанных выше.

Следует отметить, что внутрикоровые гори
зонты в Ангольской котловине известны также 
южнее Анголо-Бразильского геотраверза между 
18° и 19° ю.ш. [23]. Здесь на временных разрезах 
внутри второго слоя выделяются отражающие 
горизонты, полого наклоненные на запад. 
Ю.М. Пущаровский н др. с позиций тектонической

0 3 км

Рве. 2. Фрагменты сейсмических профилей МОГТ, иллюстрирующие строение второго океанического слоя в Анголь
ской котловине.
ПФ, ПД -  поверхности фундамента и дна. Наклонные стрелки -  направление доседиментационного смещения блоков 
вдоль разрывных нарушений. Горизонтальные стрелки: светлая -  направление доседиментационного сжатия, черная -  
направление омоложения возраста фундамента (в сторону Срединно-Атлантического хребта). Вертикальная шкала -  
двойное время прохождения сигнала в секундах.



расслоенности рассматривают их в качестве 
надвигов [15], что вполне увязывается с приве
денной выше нашей интерпретацией.

Бразильская котловина. Особенности строе
ния океанической коры Бразильской котловины 
фрагментарно рассматривались в ряде публика
ций [15 - 17]. Наблюдаемые на широтном профи
ле (вдоль 12° ю.ш.), отработанном в полосе Анго
ло-Бразильского геотраверза, пакеты наклонных 
отражающих горизонтов Ю.М. Пущаровский с 
соавторами интерпретируют в качестве надви
гов. Развивая концепцию тектонической рассло
енности литосферы, эти авторы считают, что по
роды третьего слоя океанической коры, обнару
живаемые на склонах абиссальных холмов при 
драгировании, были выведены в верхние гори
зонты коры по поверхностям надвигов. Согласно 
другой точке зрения [2], выходы ультрабазитов и 
габбро являются следствием существования по

логих листрических сбросов, падающих в сторону 
современного Срединно-Атлантического хребта. 
Эти выводы основываются на вероятностной ин
терпретации профилей непрерывного сейсмоаку- 
стического профилирования на одном из полиго
нов Бразильской котловины.

На основании бурения скв. DSDP 355 установле
но, что океанический фундамент на западе Бра
зильской котловины представлен толеитовыми 
базальтами позднемелового (кампан) возраста [20], 
что не противоречит данным магнитометрии о воз
растной идентификации и распределении в плане 
полосовых линейных аномалий (13 - 34) с посте
пенным “удревнением” их в сторону континента 
Южной Америки.

Анализ сейсмических профилей, отработан
ных в полосе Анголо-Бразильского геотраверза 
(между 8° и 12° ю.ш.), показал, что структурный 
стиль океанического фундамента Бразильской
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Рве. 3. Фрагмент сейсмического профиля МОГТ (а) с интерпретацией (б), иллюстрирующий доседиментационный на
двиг в консолидированной коре Бразильской котловины (западная часть).
1 -  осадочный чехол; 2 -  поверхность океанического фундамента; 3 -  наиболее выразительные отражающие гори
зонты в осадочном чехле; 4 -  вероятная интерпретация блокового строения поднадвигового крыла. Вертикальная 
шкала -  двойное время прохождения сигнала в секундах.



котловины (вне зон трансформных разломов) 
определяется системой разрывных нарушений, 
обусловленной сжимающими напряжениями, на
правленными преимущественно в сторону Сре
динно-Атлантического хребта. Несмотря на отно
сительно редкую сеть профилей (50 - 100 км), 
сделано заключение о том, что наряду с субмери
диональными широко распространены н диаго
нальные (косые) простирания латеральных струк
турных неоднородностей, особенно характерные 
для западной части котловины (западнее 28° з.д.).

Области тектонического торошения и скучива- 
ния океанического фундамента занимают около 
70% площади Бразильской котловины. Остальная 
часть характеризуется относительно выровнен
ным рельефом и слабой расчлененностью поверх
ности фундамента и может быть отнесена к так 
называемому “нормальному” типу коры. В ка
честве примера на рис. 3 приведен фрагмент вре
менного разреза по профилю МОГТ в западной 
части Бразильской котловины, иллюстрирующий 
характер сейсмической записи в зоне надвига на 
стыке двух крупных литопластин. Разница в гип
сометрии поверхности фундамента в зоне дефор
маций (фронтальная часть) достигает 1 км. По
верхность фундамента верхней литопластины в 
зоне деформаций нарушена частыми разрывами, 
сопровождаемыми наложением цуга дифраги

рованных волн. Поднадвиговая литопластина с 
глубиной испытывает резкий излом. Судя по сей
смической записи, наиболее вероятной представ
ляется блоковая (чешуйчато-блоковая) модель 
строения поднадвигового крыла. Его структура 
во многом соответствует геологической модели 
“клавишного” погружения, наблюдаемого в зонах 
пододвигают [5]. Сама поверхность надвига, оче
видно, затрагивает и верхнюю часть мантии.

Как видно из рис. 3, первый океанический слой 
представлен почти невозмущенными горизон
тально-слоистыми осадками (турбидитами), что 
свидетельствует о доседиментационном характе
ре относительных горизонтальных смещений ко
ровых литопластин.

Структуры тектонического сжатия, обусло
вленные движением тектонических масс в. восточ
ном направлении, картируются также на восточ
ной периферии Бразильской котловины (в зоне 
перехода к структурам Среднюю-Атлантического 
хребта). Сейсмические профили здесь обнаружи
вают обширные зоны тектонического дробления 
и интенсивной деформированности океанической 
коры (рис. 4). На представленном фрагменте про
филя первый океанический слой сложен пелаги
ческими осадками. Ширина между отдельными 
лито пластинами и блоками изменяется от 1 до 
10 км, углы наклона взбросо-надвигов варьируют

км
3.8.
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Рис 4. Фрагмент профиля НСП (а) с интерпретацией (б), иллюстрирующий структуры тектонического сжатия в вос
точной периферийной части Бразильской котловины.
I — поверхность океанического фундамента; 2  — направление смещения вэбросо-надвиговых блоков вдоль разрывных 
нарушений. Горизонтальные стрелки; светлая — направление сжатия, черная — направление омоложения океаничес
кого фундамента. Вертикальная шкала -  двойное время прохождения сигнала в секундах.



Результаты анализа сейсмических материалов 
позволяют сделать заключение о существовании 
преобладающей обстановки сжатия в Бразиль
ской котловине. Зоны растяжения разбиты здесь 
ограниченно. Они выражаются узкими V-образ- 
ными депрессиями и ступенчатыми батиметри
ческими уступами. Сейсмические материалы сви
детельствуют о том, что тектоническое рассло
ение океанической коры произошло, главным 
образом, на ранней стадии эволюции Бразиль
ской котловины. В то же время усиление роли мо
лодых тектонических движений, приведших к от
носительным смещениям по разрывам горизон
тов в осадочном чехле, отмечается на западной 
периферии Бразильской котловины и сопряжен
ном фланге Среднюю-Атлантического хребта.

Важно подчеркнуть, что, в отличие от многих 
других районов Западной и Восточной Атлантики, 
в Бразильской котловине получила широкое рас
пространение система нарушения и чешуйчатых 
надвигов, характеризующаяся падением плоскос
тей разрывов в сторону, противоположную греб
ню Срединно-Атлантического хребта. Это поз
воляет сделать вывод об отсутствии глобальной 
билатеральной симметрии относительно Средин
но-Атлантического хребта в структуре фундамен
та одновозрастных аналогов, каковыми являются 
Ангольская и Бразильская котловины. В свете из

ложенных данных становится понятным нахожде
ние пород третьего слоя на склонах абиссальных 
холмов при драгировании. Полученный фактичес
кий сейсмический материал согласуется с точкой 
зрения Ю.М. Пущаровского и др. [15] о том, что 
породы габбро и ультрамафиты были выведены 
на поверхность дна по пологим надвигам.

Котловина Сьерра-Леоне. В 1979 г. НПО “Юж- 
моргеология” в котловине Сьерра-Леоне и на одно
именной возвышенности было выполнено много
канальное сейсмическое профилирование МОГТ в 
объеме 2500 км (рейс НИС “Исследователь”). Ана
лиз особенностей сейсмической записи позволяет 
сделать следующие выводы.

1. Осадочный чехол котловины, представлен
ный преимущественно турбидитами (горизон
тально-слоистыми осадками), на большей части 
площади не затронут дизъюнктивной тектоникой 
или складчатыми деформациями. (Исключение 
составляют субширотно ориентированные попе
речные зоны сдвиговых деформаций.)

2. Разрастание морского дна в котловине 
Сьерра-Леоне сопровождалось формированием 
разнообразных дизъюнктивных и пликативных 
структурных форм в фундаменте, обусловленных 
ранним (докайнозойским) тектоническим сжатием.

3. По особенностям морфологии и степени 
дислоцированы ости поверхности океанического 
фундамента, его глубинной инфраструктуры 
выделяются три типа океанического фундамента:

отражение
Рис 5. Фрагмент профиля МОГТ, иллюстрирующий характер сейсмической записи в центральной части котловины 
Сьерра-Леоне.
На разрезе видны наклонные отражения, оканчивающиеся в подошве земной коры. М -  предположительно поверх
ность Мохоровичича. Вертикальная шкала — двойное время прохождения сигнала в секундах.



1) океанический фундамент, деформированный 
в пологие ундуляции, по-видимому, субмеридио
нального простирания, с длиной волны 10- 15 км и 
амплитудой в первые сотни метров. Этот тип фун
дамента картируется в основном в северо-восточ
ной части котловины Сьерра-Леоне; 2) океаничес
кий фундамент с ярко выраженной чешуйчатой 
структурой второго океанического слоя. Установ
лена преобладающая приуроченность этого типа 
фундамента к участку океанического ложа, при
мыкающего к возвышенности Сьерра-Леоне, при
чем азимут падения (погружения) чешуйчатых на
двигов здесь направлен в восточном направлении; 
3) океанический фундамент, представленный сла
бо деформированной либо относительно гладкой 
поверхностью одновременно с хорошо выражен
ными на сейсмической записи наклонными отра
жениями (с углами наклона 15° - 20°), которые, 
судя по данным анализа скоростей, обусловлены 
реальными геологическими границами, интерпре
тируемыми нами как поверхности надвигов. Они 
расслаивают кору на серии наклонных литоплас- 
тин (рис. 5). На времени 9.8 - 10 с фрагментарно 
прослеживающиеся низкочастотные оси син- 
фазности фиксируют субгоризонтальную поверх
ность отслоения, которая, надо полагать, отвечает 
границе Мохо. Последняя выступает в данном слу
чае в качестве поверхности срыва и относитель
ного горизонтального смещения океанского суб
страта по латерали.

ИНДИЙСКИЙ ОКЕАН
Центральная котловина. Деформации сжатия 

океанической литосферы в северной части Цен
тральной котловины являются уже длительное 
время известным и широко освещенным в литера

туре геологическим явлением [1, 3,24]. В резуль
тате сейсмических съемок НСП, выполненных 
НПО “Южморгеология” на Маскаренско-Авст
ралийском геотраверзе, получена информация об 
особенностях геологического строения Цент
ральной котловины на широте 10° -18° ю.ш. меж
ду меридианами 85° и 90° [9]. Анализ полученных 
материалов показал, что деформации сжатия в 
Центральной котловине широко развиты также и 
к югу от экватора вплоть до 20° ю.ш. Здесь наме
тилась ЮЗ - СВ зональность пространственного 
положения разрывных нарушений, дискордантно 
расположенных по отношению к спрединговому 
структурному плану, характеризующемуся суб
широтным простиранием линейных магнитных 
аномалий.

Анализ материалов МОГТ в этом регионе поз
волил оценить структурный стиль деформаций и 
характер тектонической расслоенное™ на всю 
глубину корового разреза [8]. Наиболее примеча
тельной особенностью глубинного строения явля
ется наличие на временных разрезах МОГТ серий 
наклонных осей синфазное™, отвечающих протя
женным негоризонтальным поверхностям. Они 
расслаивают коровый разрез 2-го и 3-го слоев на 
тектонические пластины. Усиление тектоничес
кой расслоенное™ отмечается вблизи зон глубин
ных разломов 85° и 90° в.д. В зоне разлома 85° в.д. 
как с востока, так и с запада наблюдается выпола- 
живание и расщепление наклонных отражающих 
горизонтов вблизи поверхности Мохоровичича.

На рис. 6 приведен пример строения океани
ческой коры в Центральной котловине на участ
ке между разломами 85° и 90° в.д., где надвиговый 
стиль деформаций в осадочном чехле и околопо- 
верхностной структуре фундамента установлен

<  I Сжатие

Рис 6 . Мигрированный фрагмент временного разреза по профилю МОГТ, иллюстрирующий надвиговые дислокации 
в Центральной котловине на широте 11°50' (между разломами 85° и 90° в.д.).
Точки -  наиболее динамически выраженные поверхности надвигов (срывов) в консолидированной коре. Вертикаль
ная шкала -  двойное время прохождения сигнала в секундах.
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Рис. 7. Мигрированный фрагмент временного разреза по профилю МОГТ, иллюстрирующий характер сейсмической записи в районе разлома 92° в.д. (западная 
часть Западно-Австралийской котловины).
Точки -  наиболее выразительные отражающие границы, отождествляемые с поверхностями срывов, треугольники -  предполагаемое гипсометрическое положение 
подошвы земной коры; стрелки -  направление смещения блока вдоль разрывных нарушений в зоне разлома (сдвига); точка в центре окружности -  направление 
гооизонтального смещения коры вдоль разлома в южном направлении, крест -  в северном. Вертикальная шкала -  двойное время прохождения сигнала в секундах.
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по данным площадной съемки непрерывного сей- 
смоакустического профилирования [9]. Поздне
миоценовое сжатие здесь было направлено с юго- 
востока на северо-запад [9].

На фрагменте широтного профиля МОГТ 
наиболее выразительно выделяются две текто
нические пластины, залегающие одна над другой. 
В структурном отношении фронт второй пласти
ны представляет собой остроугольный клиновид
ный блок, состоящий из мелких и относительно 
пологих надвигов, часть которых затухает, не дос
тигая поверхности фундамента. Поднадвиговая 
поверхность, судя по всему, продолжается ниже 
уровня границы Мохо. Следовательно, тектони
ческими деформациями и относительными гори
зонтальными смещениями была охвачена не толь
ко кора, но, надо полагать, и верхняя мантия. Этот 
вывод находится в соответствии с данными о сей
смичности, свидетельствующими о существова
нии в северной части Индийского океана глубин
ных (20 - 30 км) эпицентров землетрясений [24].

Западно-Австралийская котловина. В запад
ной части Западно-Австралийской котловины 
(между меридианами 90° и 98°), по данным пло
щадной съемки НСП, существует ЮЗ - СВ и 
ЮЮЗ - ССВ зональности латеральных неодно
родностей в фундаменте. При этом усиление кон
трастности и выразительности расслоенное™ 
коры отмечается близ зон региональных разло
мов, которые в западной части котловины, как и 
в Центральной, имеют субмеридиональное прос
тирание. Здесь, как и на западной границе Вос
точно-Индийского желоба, реактивизация текто
нических движений привела к образованию вто
ричных взбросо (надвиго)-сдвигов с азимутом 
простирания около 30° - 45°. В Восточно-Индий
ском желобе они характеризуются кулисообраз
ным расположением в плане и ориентированы 
под углом около 30° - 35° к разлому 90° [9].

Анализ данных МОГТ показал, что океаничес
кая кора охвачена деформациями на всю ее мощ
ность (даже на значительном удалении от разлом- 
ных зон). На временных разрезах МОГТ просле
живаются серии наклонных отражений, связанных 
с пологими сколами (надвигами), очевидно, со зна
чительной сдвиговой составляющей. Фрагмент 
временного разреза (рис. 7) -  пример сейсмичес
кого изображения наклонных отражений в коре 
раннекайнозойского возраста (изохрона около 
60 млн. лет) Западно-Австралийской котловины 
к востоку от разлома 92° в.д., рассматриваемого 
как пассивный след трансформного разлома 
субмеридионального простирания [21]. На глу
бине отмечается выполаживание наклонных от
ражений, очевидно, в подошве земной коры, 
мощность которой оценивается величиной по
рядка 7 км (при средней скорости 6.5 км/с). 
Однако непосредственно в зоне разлома 92° в.д. 
мощность земной коры существенно возраста
ет, что следует рассматривать как результат

шарьирования тектонических пластин и в итоге 
скучивания (по Ю.М. Пущаровскому) коры.

В сечении субширотного профиля углы накло
на поверхностей надвигов составляют в среднем 
10° - 15°. Однако истинные их углы наклона мо
гут оказаться несколько большими, принимая во 
внимание северо-восток - юго-западную ориента
цию простираний латеральных неоднородностей. 
Вместе с тем не везде глубинные дислокацион
ные процессы находят отражение в рельефе по
верхности фундамента. Так, второе (слева) по 
динамической выразительности наклонное отра
жение затухает в верхней части консолидирован
ной коры, не достагая поверхности фундамента 
(рис. 7). Глубинная инфраструктура океанского 
субстрата свидетельствует скорее о расслоенно- 
сти верхней части мантии.

Благодаря использованию высокочастотных 
излучателей сейсмической энергии, обеспечива
ющих высокое разрешение, на профилях НСП 
удалось получить данные о деталях строения 
верхней части океанического слоя. Оказалось, 
что даже на участках, относимых при райониро
вании к гладкому типу фундамента (равнина Гас
койн), поверхность 2-го слоя океанической коры 
несет отпечаток хорошо выраженной чешуй
чато-блоковой структуры (рис. 8а, 86). При этом 
временные разрезы НСП, несмотря на их принад
лежность к различным геоморфологическим 
районам, отличаются однотипной сейсмоволно- 
вой картиной, что надо понимать как отражение 
фундаментальной закономерности сгруктурооб- 
разования спрединговой коры, в основе которой 
лежит механизм сжатия.

Из представленных на рис. 8 фрагментов вре
менных разрезов НСП видно, что поверхность 
акустического фундамента не представляет со
бой единую стратиграфическую единицу (гори
зонт), а состоит из системы последовательно на
ложенных одна на другую тектонических чешуй, 
гармонично надстраивающих разрез второго 
слоя по латерали. Размер неоднородностей со
ставляет 2 -5  км.

При анализе профильных пересечений НСП в 
восточной части Западно-Австралийской котло
вины (равнина Гаскойн) установлена структурная 
анизотропия второго слоя океанской коры. Бо
лее мелкие размеры блоков характерны для суб
широтного направления. В субмеридиональном 
направлении плотность тектонических наруше
ний значительно меньшая. Рис. 9 наглядно иллюс
трирует различия в тектонической расслоенное™ 
второго слоя на двух взаимопересекающихся про
филях. Как видно из этого рисунка, относительно 
достоверное заключение о характере поведения 
поверхности фундамента может быть сделано 
только с учетом данных по двум профилям -  суб
широтному и субмеридиональному. В еще боль
шей степени данный вывод отаосится к глубин
ной структуре коры, где тектонические границы



Рис. 8 . Фрагменты профилей НСП, иллюстрирующие характер сейсмоакустической записи в западной (а) и централь
ной (б) частях абиссальной равнины Гаскойн (восточная часть Западно-Австралийской котловины).
На рисунке видно ступенчато-блоковое (чешуйчатое) строение океанического фундамента. ПФ -  поверхность фунда
мента. Горизонтальные стрелки: светлая -  направление доседиментационного сжатия, черная -  направление омоложе
ния возраста фундамента. Вертикальная шкала -  двойное время прохождения сигнала в секундах. Обращает внимание 
однотипность сейсмоволновых картин на фрагментах (а) и (б) и ее подобие (сходство) с рис. 2 (Ангольская котловина).

(пологие надвиги, срывы) легко принять за пет
рологические, особенно в малоизученных реги
онах без учета упомянутых выше факторов. 
Профили многоканального профилирования 
обнаруживают в коре раннемелового возраста 
(равнина Гаскойн) в основном упорядоченные 
субмеридиональные простирания надвиговых 
пластин с падением плоскостей в западном на
правлении. Показательно, что наблюдается 
преимущественное совпадение простираний на
двиговых дислокаций с изохронами возраста 
коры и направлением падения моноклинальных 
блоков (пластин) в сторону омоложения океа
нической коры.

ВЫВОДЫ

1. Как в Индийском, так и в Атлантическом 
океанах латеральная неоднородность коры глу
боководных котловин обусловлена тем, что про
фили пересекают в основном не горизонтально
слоистую толщу, а аккреционные комплексы 
различной степени дислоцированности, обуслов

ленной сжимающими напряжениями. Наличие в 
фундаменте глубоководных котловин структур 
тектонического сжатия, образовавшихся еще до 
начала накопления осадочного чехла, не проти
воречит представлениям о спрединговом проис
хождении коры и наращивании ее в осевой зоне 
срединно-океанического хребта. Обстановка рас
тяжения, господствующая в рифтовой зоне сре
динно-океанического хребта, надо полагать, как 
это следует из фактического материала, на неко
тором расстоянии от него сменяется компенса
ционным сжатием, что приводит к уплотнению 
движущихся плит при удалении от оси спрединга 
и существенной их первичной тектонической 
расслоенности.

2. Постспрединговые тектонические дефор
мации в значительной степени могут изменить 
реликтовый (спрединговый) план. Прежде всего 
это относится к Центральной (Индийский океан) 
и Бразильской (Атлантика) глубоководным кот
ловинам, которые отличаются наличием авто
номных структурных планов, генетически не 
связанных с раскрытием дна в осевой зоне сре-



Рис. 9. Фрагменты профилей НСП, иллюстрирующие характер сейсмоакустической записи по меридиональному (а) и 
широтному (б) профилям в восточной части равнины Гаскойн.
Точка А -  пересечение профилей, ПФ -  поверхность фундамента (разбитого надвигами -  на (б)). На рисунке видны 
различия в степени расчлененности рельефа океанического фундамента. Стрелки на фрагменте (б): светлая -  направ
ление сжатия в раннюю эпоху раскрытия (разрастания дна) Западно-Австралийской котловины, черная -  направле
ние омоложения возраста фундамента. Вертикальная шкал а -  двойное время прохождения сигнала в секундах.

динно-океанического хребта. Сказанное относи
тся также к северо-восточной части Сомалий
ской котловины, где по данным многоканально
го сейсмического профилирования установлено 
существование процессов скучивания коры и ла
терального тектонического перемещения лито- 
пластин в сторону Аравийско-Индийского сре
динного хребта [9].

Следует отметить, что в отдельных глубоко
водных котловинах (Западно-Австралийской и 
Северо-Австралийской) многие из разрывных на
рушений в осадочном чехле возникли в результа
те реактивизации древнего структурного плана и, 
следовательно, в определенной степени наследу
ют первичные латеральные неоднородности оке
анской коры.

3. В приэкваториальной Атлантике получи
ла широкое распространение система наруше
ний и чешуйчатых надвигов, характеризующая
ся падением плоскостей разрывов в сторону 
Срединно-Атлантического хребта (Ангольская 
котловина) и в противоположном направлении 
относительно его гребня (Бразильская котлови

на). Таким образом, налицо глубинная асиммет
рия запада и востока Атлантики. Наличие спе
цифического структурного плана в Бразиль
ской котловине требует объяснения. В рамках 
только классической тектоники плит с ее пред
ставлениями о механизме сбросовой тектоники, 
сопровождающей раздвижение плит и спрединг 
океанского дна на гребне срединно-океаничес
кого хребта, это выполнить трудно. Представ
ляется вполне логичным использование для 
объяснения указанного феномена нелинейной 
геодинамики [11, 14], которая, изучая неупоря
доченные проявления структурообразующих 
движений, существенно дополняет классичес
кую тектонику плит.

4. Ранняя спрединговая история котловины 
Сьерра-Леоне отличалась своеобразием и специ
фичностью. Особенности дислоцированности по
род фундамента, наличие чешуйчатых надвигов с 
меняющимся азимутом падения по площади не 
вписываются в стационарные модели унаследо- 
ванности морфоструктуры от спрединговых цен
тров срединно-океанического хребта.



5. Вполне очевидно, что постспрединговые 
деформацииокеанской коры должны неизбеж
но приводить к нарушению первоначального 
облика линейных магнитных аномалий, изна
чально формирующихся в осевой зоне спредин- 
говых хребтов, в связи с деструктивным влияни
ем тектонического фактора на структуру маг
нитоактивного слоя. На некоторых участках 
Центральной котловины (в частности, между 
разломами 86° и 90° в.д.) и Западно-Австралий
ской котловины (район Восточно-Индийского 
желоба и др.) идентификация спрединговых 
магнитных аномалий носит условный характер 
[25], что, возможно, является следствием де
структивного процесса.

6. Отсутствие на разрезах МОГТ протяженных 
отражающих горизонтов, обусловленных петро
логическими границами раздела, возможно, соот
ветствует реальной сейсмогеологнческой обста
новке. Так, в результате “наклонного” сейсмичес
кого эксперимента в районе скважины 417D в 
Атлантическом океане на основании полученной 
скоростной модели был сделан вывод о том, что 
геофизические толщи 2В и 2С, обычно выделя
емые в составе второго океанического слоя, не 
разделяются, а физические свойства последнего 
плавно изменяются с глубиной. Не получено так
же четкой границы между вторым и третьим сло
ями океанической коры [6]. Возможно, что многие 
из глубинных отражающих границ, выделяемых 
на сейсмопрофилях МОГТ, в действительности 
представляют собой тектонические поверхности 
срывов и пологих надвигов. Последние без тща
тельного анализа тектонической обстановки мож
но легко принять за петрологические границы 
раздела.

В заключение автор выражает признатель
ность Ю.М. Пущаровскому за консультации, а 
также за содействие в публикации ряда статей в 
журналах РАН, что способствовало подготовке 
данной публикации.
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Tectonic Delamination of Oceanic Crust 
of Deep-Water Basins

A. I. Pilipenko

Seismic surveys on oceanic geotraverses are indicative of a significant tectonic delamination of the consolida
ted crust in 'deep-water basins of the Indian and Atlantic oceans. The paper draws on examples of seismic pro
files that illustrate patterns of structural crustal formation in various geomorphic regions. The Brazil basin 
shows an extensive system of dislocations and imbricate sheeting with a typical dip of fault planes in opposite 
directions relative to the Mid-Atlantic Ridge, which contradicts the stationary models of morphostructures in
herited from spreading centers. Examples of tilted reflectors are supplemented with tentative explanations of 
their nature.
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Периокеанические бассейны располагаются только там, где континенты подходят к обширным 
пространствам распространения океанической коры со срединно-океаническими хребтами линей
ного спрединга. Они выполнены мелководными морскими и иногда континентальными отложени
ями, достигающими мощности 15 км, а в отдельных случаях и более. Их основание большей частью 
представлено двумя типами кор: континентальным с внешней стороны и океаническим -  с внутрен
ней. С морфоструктурной точки зрения они располагаются в пределах шельфа, материкового скло
на и континентального подножия. Иногда захватывают также наземные районы. Сделана попытка 
найти геодинамический механизм их образования.

ВВЕДЕНИЕ
Зоны перехода от континента к океану по

стоянно находятся под пристальным вниманием 
геологов и геофизиков. Они характеризуются 
сложной морфоструктурой и разнородным гео
логическим строением. Выделяются активные и 
пассивные континентальные окраины.

Понятие о континентальных окраинах в геоло
гическую литературу ввел Э. Зюсс более ста лет 
назад. В пределах пассивных континентальных 
окраин после публикации Б. Хизена [30] по мор
фологическим признакам выделяются шельф, 
континентальный склон и континентальное под
ножие. Континентальный склон-наиболее четко 
выраженный элемент. В его пределах происходит 
смена континентальной коры на океаническую.

В пределах пассивных окраин Атлантики и Ин
дийского океана во многих местах распростране
ны мощные (до 15 и даже 20 км) призмы осадоч
ного чехла [1 - 23,27, 33, 39 - 42]. Структурно они 
рассматривались [30] как отложения континен
тального подножия. За последние 20 лет их стро
ение нашло отражение во многих работах как 
отечественных, так и зарубежных авторов, в част
ности, в связи с оценкой или прогнозами их неф- 
тегазоносности. В русскоязычной литературе за 
ними укрепилось название периокеанических бас
сейнов. Периокеанические бассейны располага
ются обычно цепочками, которые протягиваются 
на многие сотни и тысячи километров (рис. 1). 
Наша цель -  раскрыть их тектонические особен
ности и попытаться разработать возможную мо
дель образования таких бассейнов.

СТРОЕНИЕ ПЕРИОКЕАНИЧЕСКИХ 
БАССЕЙНОВ

Весьма основательно периокеанические бас
сейны изучены в пределах Северо-Американской 
атлантической окраины [24,28,31 - 33,35 - 37,39].

Мощность земной коры здесь в пределах суши из
меряется 40 км, и по сейсмическим данным она 
обладает хорошо выраженным гранитно-мета
морфическим слоем. В сторону Атлантики мощ
ность резко уменьшается и на площади Северо- 
Американской океанической котловины не пре
вышает 7 -8  км.

Отложения осадочного чехла на Северо-Аме
риканской континентальной окраине по сейсмиче
ским и буровым данным начинаются допозднетри- 
асовыми образованиями (дорифтовый комплекс), 
представленными терригенными красноцветными 
толщами преимущественно континентального 
происхождения [32].

Верхнетриас-нижнеюрский седиментационный 
комплекс заполняет изолированные грабенооб
разные прогибы. Максимальная его мощность (до 
5 км) наблюдается на сейсмическом профиле че
рез южную часть впадины Балтиморского каньо
на. По другим пересечениям мощность комплекса 
не превышает 2 - 2.5 км. В сторону суши и океана 
его мощность уменьшается. Верхнетриас-нижне
юрский седиментационный комплекс по данным 
бурения и сейсморазведки сложен континенталь
ными, мелководноморскими терригенными, эва- 
поритовыми и вулканогенными (базальты) об
разованиями. Присутствующая в нем соль форми
рует диапиры. Комплекс приурочен к активным 
грабенам и грабенообразным прогибам и имеет 
синрифтовую природу, что и подтверждается при
сутствием вулканитов [28,32].

Верхнетриас-нижнеюрский комплекс повсе
местно ограничивается сверху поверхностью уг
лового несогласия (сейсмический горизонт J3). 
Вышележащие отложения верхов нижней юры - 
мела имеют более широкое распространение и 
относятся к пострифтовой части осадочного 
чехла [32] (рис. 2). Его нижняя юрская часть 
выделяется в виде самостоятельного подкомп
лекса. Она представлена континентальными и
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Ряс 1. Схема расположения периокеанических бассейнов.
1 -  Лабрадорский, 2 -  Ньюфаундлендский, 3 -  Банк-Джорджес, 4 -  Балтиморский, 5 -  Каролинский, 6 -  Плато-Блейк, 
7 -  Багамский, 8 -  Южной Флориды, 9 -  Дельты Амазонки, 10 -  Прибрежногвианский, 11 -  Скандинавский, 12 -  При- 
шпицбергенский, 13 -  Огове, 14 -  Дельты Нигера, 15 -  Сенегальский, 16 -  Ааюн, 17 -  Марокканский, 18 -  Сомалий
ский, 19 -  Джуба, 20 -  Западно-Индийский, 21 -  Броуз, 22 -  Бонапарт-Галф, 23 -  Северный Карнарвон.

мелководноморскими терригенными, терриген- 
но-карбонатными и карбонатными образовани
ями. В верхней части разреза преобладают ри
фовые постройки. Мощность юрского подкомп
лекса превышает в районе центральной части 
впадины Балтиморского каньона 8 км. На дру
гих участках атлантической Северо-Американ
ской континентальной окраины его мощность 
измеряется 2 - 5  км. К востоку распространение 
большей части юрского мелководноморского 
подкомплекса обрывается карбонатным усту
пом и сменяется маломощными глубоководны
ми одновозрастными образованиями. В зоне ус
тупа фиксируется крупный барьерный риф. 
Средне-позднеюрский карбонатный уступ пред
ставлял собой для этого времени континенталь

ный склон. Он выделяется по подъему сейсмиче
ского отражающего горизонта J,.

Меловой (домаастрихтский) седиментацион- 
ный подкомплекс заключен между сейсмически
ми горизонтами J, и А*. В его строении выделя
ются относительно мелководные морские обра
зования западнее бровки юрского палеошельфа 
и относительно глубоководные -  восточнее нее. 
Последние прислоняются к поверхности юрского 
палеосклона, местами полностью захороняя его. 
Их максимальная мощность (5 км) наблюдается у 
подножия юрского палеосклона. За бровкой 
юрского палеошельфа меловой (домаастрихт
ский) мелководноморской седиментационный 
подкомплекс утоняется в сторону суши и участ
ками полностью выклинивается.



Рис. 2. Современный сейсмогеологический разрез (д) [32] и палеогеологические реконструкции (а - г) Балтиморского 
периокеанического бассейна.
7 , 2 -  Фундамент: 7 -  океанический, 2 -  континентальный; 3 ,4 -  чехол: 3 -  дорифтовый, 4 -  синрифтовый; 5 , 6 -  пост- 
рифтовый чехол бассейнов: 5 -  периокеанических, 6 -  эпиконтинентальных; 7 , 8 -  чехол: 7 -  глубоководного бассейна, 
8 -  бассейнов океанических котловин; 9 -  покровы и силлы внутри осадочного чехла; 10 -  разрывные нарушения; 
77 -  соляные и глиняные диапиры; 72 -  буровые скважины; 13 -  поверхность водного слоя.



Верхнюю часть разреза осадочного чехла со
ставляет маастрихтско-кайнозойский седимента- 
ционный комплекс. Он захороняет флексурный 
изгиб поверхности юрско-мелового (домааст- 
рихтского) седиментационного комплекса, пред
ставляющий домаастрихтский континентальный 
палеосклон. За бровкой домаасгрихтского палео
шельфа на площади палеокотловины маастрихт
ско-кайнозойский седиментационный комплекс 
сложен кремнисто-терригеиными турбидитами и 
его мощность измеряется 2.5 км [29, 36 - 38]. На 
площади домаасгрихтского палеошельфа он 
представлен мелководно-морскими терригенны- 
ми образованиями, мощность которых не выхо
дит за пределы первых сотен метров.

Таким образом, по отложениям верхов нижней 
юры - мела на Северо-Американской континен
тальной окраине намечается крупная система по
гребенных периокеанических бассейнов. Они 
протягиваются параллельно краю океанического 
ложа, занимая пространства шельфа, континен
тального склона и отчасти сопряженных районов 
дна глубоководной котловины и суши. Бассейны 
глубоко вдаются в сторону суши, формируя струк
турные заливы, и отделяются один от другого раз
личными по размерам и форме структурными 
выступами, в пределах которых мощность осадоч
ного чехла резко сокращена. С юга на север выде
ляются следующие периокеанические бассейны: 
Ю ж н о -Ф л о р и д с к и й ,  Б а г а м с к и й ,  П л а 
то Б л е й к ,  К а р о л и н с к и й ,  Б а л т и м о р 
ский, Б а н к - Д ж о р д ж е с ,  Н ь ю ф а у н д 
л ендский  и Л а б р а д о р с к и й .  Протяжен
ность их изменяется от 500 до 1000 км, ширина 
самого узкого Каролинского бассейна 150 км, 
а самого широкого -  бассейна Плато Блейк -  
400 км. Как уже говорилось, бассейны слагаются 
мощным (до 10 - 15 км) комплексом терригенных, 
карбонатно-терригенных и карбонатных конти
нентальных и мелководно-морских отложений.

В пределах дна Южно-Американской аква
тории Атлантики и сопряженных районов су
ши устанавливается периокеанический бассейн 
Д ельты  А м а з о н к и  [25]. Он вытянут в субме
ридиональном направлении примерно параллель
но береговой линии на расстояние до 500 км при 
поперечнике до 150 км. Бассейн имеет неоднород
ный фундамент, континентальный на западе и 
океанический на востоке. Осадочный чехол начи
нают палеозойские дорифтовые платформенные 
образования. Синрифтовый комплекс слагают 
триас-неокомские породы [25,28]. В низах разре
за пострифтовых образований, выполняющих пе
риокеанический бассейн, залегают континен
тальные конгломераты и песчаники апт - альба 
(рис. 3). В верхнем мелу появляются прослои мор
ских глин, а в Маастрихте широко распростране
ны известняки. Палеогеновые отложения на за
паде представлены терригенными образованиями 
с прослоями углей. На востоке они замещаются

3 В

Ряс. 3. Сейсмогеолоппеский разрез, иллюстрирую
щий строение периокеанического бассейна Дельты
Амазонки [25].
Условные обозначения см. на рис. 2.

карбонатно-глинистыми и карбонатными мор
скими породами с отдельными рифовыми телами. 
Олигоценовые и более молодые образования 
сложены дельтовыми отложениями. Суммарная 
мощность пострифтового осадочного чехла в осе
вой зоне периокеанического бассейна достигает 
15 км. Его западный борт протяженный и поло
гий. Лишь в приосевой части он осложнен крутым 
флексурным изгибом. Восточный борт периокеа
нического бассейна более короткий и крутой. 
Осевая зона бассейна располагается над краем 
океанического фундамента. С востока бассейн 
ограничивается краевым поднятием океаничес
кого фундамента. Восточная периферия периоке
анического бассейна н краевое поднятие океани
ческого фундамента опущены в результате чет
вертичного постседиментационного погружения 
на глубину до 5 км, заняты водами Атлантическо
го океана и практически не захоронены осадками.

Близкое строение имеет П р и б р е ж н о 
гв и ан ск и й  бассейн, условно отнесенный к 
периокеаническим.

На северо-восточной континентальной окраи
не Атлантики наиболее хорошо изучен сейсмораз
ведкой и бурением С к а н д и н а в с к и й  периокеа
нический бассейн [15,34]. Он протягивается вдоль 
побережья Норвегии на расстояние до 800 км при 
ширине в 300 - 400 км. На северо-востоке Сканди
навский периокеанический бассейн сужается до 
100 км и переходит в Западно-Баренцевоморский 
бассейн, а на юго-западе его сменяет Северомор
ский бассейн. Восточная часть Скандинавского 
периокеанического бассейна имеет континенталь
ное основание, а западная -  океаническое. Оса
дочный чехол начинают преимущественно конти
нентальные синрифтовые породы триаса и юры 
(до 7 - 8  км) [34]. Они сложены песчаниками и 
сланцами в верхней части с пластами каменного 
угля. Пострифтовый осадочный чехол, слагаю
щий Скандинавский периокеанический бассейн, 
представлен мелководноморскими песчано-гли
нистыми породами мела - палеогена общей мощ
ностью до 10 км (рис. 4). В сторону плато Вёринг 
происходит его расслаивание туфами и телами 
базальтов, распространенных вкрест простирания 
в полосе 60 - 70 км. В палеоцен-нижнеэоценовой 
части разреза вблизи плато Вёринг обнаружено 
седиментационное тело мощностью до 0.8 - 1 км с
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Ряс. 4. Сейсмогеологнческий разрез, иллюстрирующий строение Скандинавского периокеанического бассейна [15]. 
Условные обозначения см. на рис. 2.

хаотической сейсмической записью. Оно интер
претируется как дельтовые отложения. Периоке- 
анический бассейн имеет симметричное строение. 
Со стороны океана его ограничивает поднятие 
фундамента -  плато Вёринг. Под слагающими его 
базальтами залегают, по-видимому, породы уто
ненной (7 - 10 км) консолидированной континен
тальной коры, о чем свидетельствуют чешуйки 
слюды и обломки лейкократовых гнейсов, обна
руженных в базальтах скв. 642. Мел-палеогено- 
вые отложения Скандинавского периокеаничес- 
кого бассейна резко несогласно перекрываются 
верхнеолигоцен-четвертичными глубоководными 
образованиями, выполняющими бассейн океа
нической котловины. На западе последний огра
ничивается допозднеолигоценовым палеоскло
ном, четко фиксируемым флексурным изгибом 
отражающих горизонтов О (средний олигоцен) и 
Е (средний эоцен). Он погребен вышележащими- 
слоями осадочного чехла.

Севернее располагается П р и ш п и ц б е р -  
г е н с к и й  периокеанический бассейн, по раз
мерам близкий к Скандинавскому. По данным
К.А. Клитина [14], он слагается олигоцен-четвер- 
тичными песчано-глинистыми мелководномор
скими и континентальными отложениями общей 
мощностью до 5 км. К западу за краевым подня
тием океанического фундамента они сменяются 
одновозрастными глубоководными образования
ми (до 2 км) бассейна океанической котловины 
(Лафотенская ступень).

В пределах дна Африканской акватории Ат
лантики и сопряженных районов суши одним из 
примеров периокеанических бассейнов является 
прогиб О г о в е  [26]. Он вытянут в субмеридио
нальном направлении параллельно береговой ли
нии на расстояние до 500 км при поперечнике до 
200 км. Большая его часть располагается на тер
ритории суши. Периокеанический бассейн Огове 
располагается в области распространения консо
лидированной континентальной коры. Осадоч
ный чехол начинают «шрифтовые континен
тальные песчано-глинистые отложения верхней

юры - нижнего апта общей мощностью до 6 км 
(рис. 5) [28]. Пострифтовые отложения, слагаю
щие периокеанический бассейн, от подстилающих 
образований отделены поверхностью региональ
ного углового несогласия, их начинают соленос
ные породы среднего - верхнего апта. Альб-эоце- 
новые образования представлены морскими пес
чано-глинистыми отложениями. Венчают разрез 
периокеанического басейна Огове неоген-чет
вертичные континентальные и прибрежномор
ские глины и песчаники с пачками известняков и 
доломитов. Общая мощность пострифтового оса
дочного чехла превышает 7 км. По поверхности 
пострифтового несогласия периокеанический 
бассейн Огове вырисовывается как резко асим
метричная структура с крутым восточным и по
логим западным бортом (рис. 5). Осевая зона 
по неоген-четвертичным образованиям смещена 
на 100 км к западу. На западе периокеанический 
бассейн Огове ограничен краевым поднятием, 
в пределах которого среднеаптско-эоценовый 
чехол сокращается до 1.5 км и подстилается не
посредственно породами фундамента. Неоген- 
четвертичные отложения захороняют краевое 
поднятие. Низы разреза осадочного чехла пери
океанического бассейна Огове осложнены верти
кальными разломами, а альбско-эоценовые слои 
осадочного чехла местами на полную мощность 
прорваны соляными диапирами. Глубоководный 
бассейн океанической котловины располагается 
к западу от периокеанического бассейна Огове.

Периокеанический бассейн Д е л ь т ы  Н и 
ге р а  [41] подковообразно вытянут вдоль бере
говой линии на 200 км и вклинивается в сушу. Ши
рина бассейна около 50 - 70 км. Большая его 
часть находится в области распространения океа
нического фундамента. На западе периокеаниче
ский бассейн Дельты Нигера ограничивается 
поднятием (рис. 6). На востоке он сопряжен с 
грабеном Бенуэ, вдающимся в континент узкой 
зоной. На севере и северо-востоке бассейн огра
ничен выходами кристаллических пород Даго- 
мейского массива, а на юго-востоке -  Камерун-
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Рис. 5. Современный сейсмогеологический разрез (в) [26] и палеогеологические реконструкции (а, б) периокеаничес- 
кого бассейна Огове.
Условные обозначения см. на рис. 2.

ского щита. Осадочный чехол слагается преиму
щественно глинистыми породами альба - сантона 
(до 3 - 5  км). Выше залегают глины и песчаники 
кампана - палеоцена (до 3 км). Венчают разрез эо
цен-четвертичные дельтовые и прибрежномор
ские образования (до 5 -6  км). На западе в районе 
поднятия океанического фундамента мощность 
осадочного чехла утоняется до сотен метров.

С е н е г а л ь с к и й  бассейн, возможно, также 
относится к периокеаническим. Он протягивает
ся на 2000 км вдоль западного побережья Север
ной Африки при ширине до 300 км. По данным
В.И. Высоцкого и др. [9], наиболее древними 
выполняющими его породами являются верхне
юрские карбонаты неустановленной мощности. 
На них согласно залегает толща неокома и апта, 
сложенная доломитами и песчанистыми извест
няками, переходящими на западе в песчано-гли
нистую серию (до 4 км). Альб-сеноманские и се- 
номан-туронские породы представлены песчани
стыми известняками, алевролитами и пестрыми 
глинами (до 2 км). Мощность континентальных и 
морских песчано-глинистых образований сенона

достигает 1.5 км. Общая мощность осадочного 
чехла превышает 10 км.

По геофизическим данным представляется 
возможным отнести к периокеаническим и более 
северные бассейны А а ю н  и З а п а д н о - М а 
р о к к а н с к и й .

С о м а л и й с к и й  периокеанический бассейн 
занимает область склона одноименной акватории 
Индийского океана и сопряженных районов суши 
[20]. Он характеризуется изометричной формой. 
Его длина достигает 1200 км при ширине 1000 км. 
Западная часть бассейна располагается в зоне рас
пространения континентальной, а восточная -  
океанической консолидированных кор. Синриф- 
товый осадочный чехол слагается пермско-сред
неюрскими образованиями, общей мощностью до 
5 км (рис. 7). Пострифтовый осадочный чехол Со
малийского периокеанического бассейна состав
ляют верхнеюрско-неогеновые отложения. В его 
строении принимают участие мелкородномор- 
ские песчано-глинистые и карбонатные породы 
общей мощностью до 5 км. Сомалийский пери
океанический бассейн имеет резко выраженное



Рве. 6. Сейсмогеологический разрез, иллюстрирующий строение периокеанического бассейна Дельты Нигера [41]. 
Условные обозначения см. на рис. 2.

асимметричное строение с крутым западным и по- 
логам восточным бортами (рис. 7). В пределах по
следнего происходит утонение и конседиментаци- 
онное налегание на поверхность океанического 
фундамента верхнеюрских и меловых слоев, что 
намечает краевое поднятие, перекрытое утонен
ными палеоген-неогеновыми слоями. Восточный 
борт Сомалийского периокеанического бассейна 
и сопряженное краевое поднятие опущены чет
вертичным посгседиментационным погружением 
на глубины до S км, заняты водами Индийского 
океана и практически не захоронены осадками. 
Глубоководный осадочный бассейн океанической 
котловины располагается восточнее.

Близкое строение имеет более южный бас
сейн Д ж у б а .

З а п а д н о - И н д и й с к и й  периокеанический 
бассейн протягивается вдоль одноименной конти
нентальной окраины на расстояние до 1500 км 
при поперечнике до 500 км в зоне сопряжения 
континентальной и океанической консолидиро
ванных кор [2,3]. Его центральная часть, выделя
емая под названием Камбейской впадины, сла
гается карбонатно-терригенными преимущест
венно мелководноморскими толщами верхней 
юры - мела (до 2.0 - 2.5 км). Они перекрываются

Рис 7. Сейсмогеологический разрез, иллюстрирую
щий строение Сомалийского периокеанического бас
сейна [20].
Условные обозначения см. на рис. 2.

верхнемеловыми декканскими траппами (до 2 км). 
Венчают разрез осадочного чехла Западно-Ин
дийского периокеанического бассейна кайнозой
ские песчано-глинистые и континентальные от
ложения общей мощностью до 3.7 - 4 км. Отмеча
ется конседиментационное утонение слоев от 
центральной зоны к береговым обрамлениям. 
Западно-Индийский периокеанический бассейн 
отделен от внутренних районов Аравийского 
моря Лаккадивским поднятием океанического 
фундамента, где осадочный чехол сокращается 
до первых сотен метров (рис. 8). За ним распола
гается Западно-Лаккадивский глубоководный 
бассейн океанической котловины, заполненный 
турбидитами. Последние прислоняются к поверх
ности океанического фундамента западного кры
ла Лаккадивского поднятия, представляющей 
погребенный палеосклон. К северо-западу Лак
кадивское поднятие океанического фундамента 
постепенно затухает и эпиконтинентальные от
ложения Западно-Индийского периокеаническо
го бассейна, утоняясь, переходят в глубоковод
ные турбидиты Западно-Лаккадивского бассейна 
океанической котловины [3]. Посгседимента- 
ционным позднечетвертичным погружением за
падная часть Западно-Индийского периокеаниче
ского бассейна, Лаккадивское поднятие океани
ческого фундамента и Западно-Лаккадивский 
бассейн океанической котловины опущены до 
глубины 3 - 4 км и вошли в состав современной 
океанической акватории, практически не затро
нутой последующей седиментацией.

Периокеанический бассейн Б р о у з  распола
гается в пределах Западно-Австралийской окраи
ны Индийского океана [40]. Он имеет изометрич- 
ную форму, простираясь в субмеридиональном на
правлении до 600 км, а субширотном -  до 500 км. 
Восточная его часть занимает область распрост
ранения континентальной, а западная -  океаниче
ской консолидированных кор. Осадочный чехол
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Ряс 8. Временной сейсмический разрез, иллюстрирующий строение Западно-Индийского периокеанического бассейна [2].

начинают дорифтовые ордовикско-пермские 
платформенные образования. Синрифтовый че
хол слагают континентальные и морские песчани
ки, аргиллиты, известняки, мергели и угли триаса 
и юры, с прослоями туфов и базальтов. Общая 
мощность «шрифтового чехла достигает 2 км 
(рис. 9). Пострифтовый осадочный чехол пери- 
океанического бассейна Броуз, отделяющийся 
поверхностью несогласия от «шрифтового, пред
ставлен морскими песчано-глинистыми отложени
ями, мергелями и известняками мела и кайнозоя. 
В палеоцене встречены угленосные отложения. 
Плиоцен-четвертичные отложения на приподня
тых участках представлены известняками рифо- 
генных фаций, а в погруженных -  карбонатными 
глинами и мергелями. Суммарная мощность пост- 
рифто вого осадочного чехла превышает 7 км. 
Периокеанический бассейн Броуз имеет резко 
выраженное асимметричное строение. Его вос
точный борт крутой, а западный -  пологий, пере
ходящий в краевое поднятие океанического фун
дамента. Осевая зона по кайнозойским образова
ниям смещена к западу по отношению к меловым 
на 100 км и более. В пределах краевого поднятия 
осадочный пострифтовый чехол утоняется до 
первых сотен метров. К западу от него, вероятно, 
начинается глубоководный осадочный бассейн 
океанической котловины. Западный борт пери- 
океанического бассейна Броуз, краевое поднятие 
океанического фундамента и сопряженные участ
ки глубоководного осадочного бассейна океани
ческой котловины опущены четвертичным пост- 
седиментационным погружением на глубины до 
6 км, заняты водами Индийского океана и практи
чески еще не захоронены осадками.

Австралийские бассейны Б о н а п а р т - Г а л ф  
и Северный К а р н а р в о н  по геофизическим 
данным также, по-видимому, входят в группу 
периокеанических.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Обобщая приведенные материалы, можно 

констатировать следующее. Периокеанические 
бассейны Земли располагаются в зоне сопряже
ния толстой континентальной и тонкой океаниче
ской консолидированных кор. Их континенталь
ные части подстилает утоненная континенталь
ная консолидированная кора, а приокеанические 
располагаются на внешнем крае океанического 
фундамента. Однако имеются случаи, как, напри
мер, периокеанический бассейн Огове, когда пе
риокеанический бассейн практически целиком 
находится в зоне распространения утоненной кон
солидированной континентальной коры.

Периокеанические бассейны протягиваются на 
большие расстояния. Они выполнены континен
тальными и мелководноморскими отложениями 
юры, мела, палеогена, а местами неогена и даже 
четвертичными образованиями (бассейн Дельты 
Амазонки) общей мощностью до 10 -1 5  км. Оса
дочный чехол периокеанических бассейнов резко 
несогласно перекрывает образования платфор
менных чехлов, континентальных рифтов или 
непосредственно подстилается породами конти
нентального и океанического фундамента (чаще 
последнего). Осевые зоны периокеанических бас
сейнов обычно тяготеют к современному шельфу

СЗ ЮВ

Р ве 9. Сейсмогеологическнй разрез, иллюстрирую
щий строение периокеаннческого бассейна Броуз [40]. 
Условные обозначения см. на рнс. 2.



и континентальному склону, но иногда смещены к 
подножию континентального склона и смежным 
районам глубоководной котловины либо выходят 
на смежные участки суши (Сомалийский периоке- 
анический бассейн). Слои осадочного чехла от 
осевых зон в сторону бортовых обрамлений кон- 
седиментационно утоняются. Периокеанические 
бассейны чаще имеют резко выраженное асимме
тричное строение. Их борта со стороны суши 
обычно короткие и крутые. По кровле фундамен
та и поверхности пострифтового несогласия они 
вырисовываются в виде флексурных или флек- 
сурно-разрывных зон. Бортовые обрамления со 
стороны океана более протяженные и пологие. 
Исключение составляет периокеанический бас
сейн Дельты Амазонки, где наблюдаются обрат
ные соотношения. За счет молодых постседимен- 
тационных опусканий большинство океанических 
бортовых зон бассейнов глубоко погружены, пе
рекошены и вошли в состав дна современных оке
анов. Вследствие этого слагающие их слои приоб
рели региональный наклон в сторону океана и 
бортовые зоны намечаются по конседиментаци- 
онному налеганию слоев на поверхность подсти
лающего субстрата и общему их утонению.

Со стороны суши периокеанические бассейны 
ограничиваются флексурными или флексурно- 
разрывными зонами поверхности подстилающе
го субстрата. Возрастные аналоги их разрезов на 
смежных участках суши участвуют в строении 
платформенных осадочных бассейнов. Они, как 
правило, характеризуются существенно меньши
ми мощностями и слагаются континентальными и 
мелководноморскими фациями. С океанической 
стороны бассейны чаще всего ограничиваются 
краевыми поднятиями океанического фундамен
та. Внутренним ограничением краевых поднятий 
океанического фундамента могут служить палео
склоны бассейнов океанических котловин. По
следние слагаются глубоководными возрастными 
аналогами верхних частей разреза периокеаниче- 
ских бассейнов. Бассейны океанических котло
вин располагаются на разных расстояниях от оке
анического края периокеанических бассейнов -  
от первых километров до сотен километров 
(Западно-Индийский периокеанический бассейн).

Со стороны океана верхняя часть разреза пери
океанических бассейнов может ограничиваться 
палеосклоном, за которым распространены глубо
ководные отложения (Северо-Американская кон
тинентальная окраина). Причем карбонатные об
разования переходят в маломощные депрессион- 
ные фации, а терригенные отложения, напротив, 
сменяются более мощными образованиями турби- 
дитов. Первичный тектонический палеосклон по 
терригенным нижне-среднеюрским слоям нара
щивается карбонатным уступом, в строении кото
рого принимают участие барьерные рифы.

И наконец, в редуцированных периокеаничес
ких бассейнах, например, на северо-западной пе

риферии Западно-Индийского прогиба, выполня
ющие их мелководные образования могут посте
пенно сменяться утоненными глубоководными 
отложениями бассейнов океанических котловин.

Приведенные материалы показывают, что со
временные континентальные окраины океанов в 
областях сопряжения с континентальными плат
формами состоят из нескольких парагенетически 
связанных тектонических структур. Характерным 
их элементом являются периокеанические бассей
ны, образовавшиеся в результате относительно 
длительного (до 100 - 150 млн. лет) конседи- 
ментационного прогибания (рис. 2,5). В течение 
большей части геологической истории они пред
ставляли собой мелководные бассейны, а их со
временные большие глубины возникли за счет по
следующих постседиментационных молодых опу
сканий. Периокеанические осадочные бассейны 
ограничиваются активными бортовыми зонами. 
В сопредельных частях океанических котловин об
разовывались своеобразные осадочные тела типа 
клиноформ, оползней, гравитационных потоков, 
подводных конусов выноса, а мористее -  турби- 
дитные слои с характерными элементами при- 
слонения к подстилающему субстрату, отсутствую
щие в осадочном чехле периокеанических бассей
нов. Осадочный чехол бассейнов океанических 
котловин существенно тоньше (мощность обычно 
не более 1 -2  км) осадочного чехла периокеаниче
ских бассейнов, так как последние являлись ло
вушками осадочного материала, не пропуская его в 
глубоководные части океанов. Однако там, где 
отсутствуют периокеанические бассейны, в преде
лах бассейнов океанических котловин мощности 
турбидитов могут достигать первых километров.

Периокеанические бассейны располагаются 
только там, где континенты подходят к обшир
ным пространствам океана со срединно-океани
ческими хребтами линейного спрединга.

Установление природы периокеанических бас
сейнов доказывает отсутствие второго уровня ла
винной седиментации (по А.П. Лисицину). Осадоч
ный материал, попадая в пределы глубоководных 
котловин, равномерно распределяется по его дну 
за счет гравитации, заполняя прежде всего пони
жения подводного рельефа. Только в подводных 
конусах выноса, сопряженных с подножием конти
нентального склона, образуются отложения повы
шенной мощности и под действием их веса проис
ходит незначительное изостатическое опускание.

Утонение консолидированной континенталь
ной коры и появление океанической традицион
но связывается с процессами рифтинга и спре
динга. Считалось, что образование периокеани
ческих бассейнов обусловлено термическим 
охлаждением литосферы вследствие отодвигания 
океанической коры от осевой зоны спрединга. 
Погружающаяся океаническая кора приводит к 
опусканию сопряженных участков утоненной 
континентальной коры. Однако остается нере



шейным вопрос, почему именно в зоне стыка 
континентальной и океанической коры возника
ют такие интенсивные зоны погружения. Остает
ся неразработанным и механизм проявления 
кратковременных импульсов опускания, приво
дящих к формированию палеосклонов, выражен
ных в виде флексурно-разрывных структур.

Выделение и изучение периокеанических 
бассейнов чрезвычайно важны в нефтегазопоис
ковом аспекте. С одной стороны, гигантские по
гружения и захоронение богатых органическим 
веществом пород, отложившихся в прибрежно
морских обстановках с обилием планктонных 
организмов -  продуцентов углеводородов, обус
ловили колоссальный нефтегазогенерационный 
потенциал толщ периокеанических бассейнов. 
С другой стороны, в силу историко-геологичес
ких условий развития этих бассейнов в них обра
зовались самые разнообразные резервуары и 
ловушки углеводородов, связанные с рифами, 
дельтовыми и баровыми комплексами, врезан
ными долинами, пляжами и другими генети
ческими и морфологическими объектами. Во 
многих периокеанических бассейнах уже обна
ружены месторождения нефти и газа (Сканди
навский, Броуз, Дельты Нигера, Западно-Ин
дийский, Огове, Марокканский), как в пределах 
современных акваторий, так и на суше. Все это 
предполагает значительные углеводородные ре
сурсы в зонах периокеанических бассейнов.

ГЕО ДИНАМИЧЕСКОЕ МОДЕЛИРОВАНИЕ
Итак, цепочки периокеанических бассейнов 

протягиваются на многие сотни и тысячи кило
метров, локализуясь по краям Атлантического и 
Индийского океанов. В Атлантике они имеют 
наиболее значительные размеры, особенно две 
цепочки: а) вытянутая вдоль восточной окраины 
Северной Америки и б) у северо-западной окра
ины Африки. В первом случае Цепочка прогибов 
сопряжена с палеозоидами Аппалач, во втором -  
со структурами древней Африканской платфор
мы. С палеозоидами сопряжены также прогибы 
близ Скандинавии и Шпицбергена, а с древними 
платформенными комплексами -  прогибы в Гви
нейском заливе и вдоль края северо-востока 
Южной Америки. В Индийском океане цепочки 
прогибов в основном окаймляют древние конти
нентальные платформы (близ Сомали, по пери
ферии Индостана и вдоль северо-западной окра
ины Австралии).

Здесь следует обратить внимание на то, что 
периокеанические бассейны и их цепочки -  не 
единственный тип линейных структурных обра
зований у окраин платформ. Другой категорией 
структур, также линейных и вытянутых вдоль 
краев платформ, являются краевые прогибы, от
деляющие платформы от складчатых областей. 
Особенно характерны в этом смысле цепочки

краевых прогибов Альпийского пояса, простира
ющиеся от берегов Западной Европы до устья 
Ганга. Возникает естественный вопрос: не явля
ется ли общим у них механизм образования? На 
первый взгляд, об этом как будто не может быть 
и речи, ибо периокеанические бассейны лежат в 
зонах стыка континентов и океанов, а краевые 
прогибы разделяют, как говорилось, платформы 
и орогенические пояса. Однако их объединяет це
лый ряд особенностей и, в частности, такая важ
ная для геодинамических представлений, как 
большая глубина прогибания, свидетельст
вующая о мощной глубинной втягивающей силе. 
Общими характеристиками являются также зна
чительные отрицательные аномалии силы тяже
сти и низкие значения теплового потока.

Если эта параллель справедлива, то механизм 
образования тех и других структур надо искать, 
отталкиваясь от модели индуцирования нисходя
щих движений в коре кинематикой глубинных 
масс, в зоне соприкосновения разнородных глу
бинных сред. И здесь могут быть использованы 
данные сейсмической томографии [42]. Они по
казывают, что континенты прослеживаются на 
глубины в сотни километров и что их ограни
чения наклонны, причем чаще в сторону внут
ренних областей, но иногда и в сторону океана 
(запад Африки). В соприкасающихся разнород
ных глубинных средах, испытывающих геодина- 
мическое взаимодействие, неизбежно должны 
возникать мощные дифференцированные по ре
жиму латеральные движения глубинного мате
риала. При этом именно наклоны ограничений 
таких сред обеспечивают эффект нисходящих 
потоков, а отсюда и дефект масс, и втягиваю
щую силу (рис. 10).

Исходя из известных параметров краевых про
гибов все это можно отнести и к ним. Однако в 
данном случае в связи с тектогенезом региональ
ная структура значительно сложнее.

Как бы ни были широко распространены пе
риокеанические бассейны, у многих континен
тальных окраин они отсутствуют. Единственный 
подход к подобным случаям -  нелинейная гео
динамика. Лишь она позволит понять индивиду
альные особенности строения и историко-геоло
гического развития соответствующих участков 
периферии океанов.

Нетрудно видеть, что периокеанические бас
сейны находятся в основном в зонах разъедине
ния континентальных масс Лавразии и Гондваны 
и самой Гондваны. Естественно, что именно здесь 
создавались тектонически наиболее благоприят
ные условия для действия рассмотренного выше 
механизма.

Насколько можно судить, время образо
вания периокеанических бассейнов в целом 
коррелируется с основными этапами развития 
Атлантики.



Атлантический океан Шельф Африка

Рис. 10. Возможная геодинамическая модель в зоне сочленения Африки и Атлантического океана.
1 -  осадочный слой океанической коры; 2 -  выполнения периокеанического бассейна; 3 -  осадочный чехол платфор
менного бассейна; 4 - 6 -  слои: 4 -  2-й и 3-й океанической коры, 5 -  гранитно-метаморфический, 6 -  “базальтовый” 
континентального фундамента; 7 -  раздел океанической и континентальной мантии. М -  раздел Мохо, Р -  палеорифт. 
Стрелки -  направления движения глубинных масс. Пунктирные стрелки -  направления втягивающей силы.
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On Tectonics of Perioceanic Basins
M. P. Antipov, S. L. Belyakov, Yu. M. Pushcharovsky, A. Ye. Shlezinger

Perioceanic basins are situated only where continents approach extensive spaces of the oceanic crust with mid- 
oceanic ridges of the linear spreading. They are filled with shallow-water marine or sometimes continental 
sediments up to 15 km thick or occasionally more. Their basement shows two types of crusts: continental on 
the outside and oceanic inside. In terms of their morphostructure, they are situated on the shelf, continental 
slope and at the continental rise sometimes stretching inland. An attempt has been made to account for their 
geodynamic mechanism.
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Анализ геотермических данных по Мировому океану, в том числе и собственных наблюдений в 
12 рейсе НИС “Витязь” и в 16 рейсе НИС “Академик Мстислав Келдыш”, и теоретические расчеты 
показали, что величина теплового потока в океане существенно зависит от вещественного состава 
подстилающей его литосферы. При этом, в областях с литосферой преимущественно гарцбургито- 
вого состава значения теплового потока минимальны, тогда как в областях с дунитовой литосферой 
при том же ее возрасте тепловой поток наиболее высокий. В областях с другим составом лито
сферы тепловой поток имеет промежуточные значения. Установлено, что для задуговых бассейнов 
с отсутствием явно выраженных осей спрединга закономерности изменения теплового потока в за
висимости от возраста дна аналогичны другим океаническим областям. Сделано заключение, что в 
одном из таких бассейнов, Тирренском море, различные его области характеризуются разным пет
рографическим составом литосферы -  от лерцолито-пироксенитового до гарцбургитового.

Анализ распределения геотермических данных, 
полученных на акваториях Мирового океана 
вдали от районов вулканической деятельности, 
тектонической активности, включая также транс
формные разломы, позволил установить экспери
ментальную зависимость теплового потока от воз
раста океанической литосферы и теоретически 
обосновать эту зависимость [21,16,17,5,18,23,8].  
Наиболее полное обобщение и анализ данных теп
лового потока по всем океанам и по многим заду- 
говым бассейнам сделано в фундаментальной 
работе Дж. Склейтера с соавторами [20].

В качестве примера на рис. 1А приведен обоб
щенный геотермический профиль через Атлан
тический океан. При его построении не учитыва
лись значения теплового потока в районах вулка
нической и тектонической активности. Как видно 
из рисунка, значения теплового потока примерно 
до возраста 80 млн. лет характеризуются боль
шой дисперсией. Она определяется конвектив
ным переносом тепла по трещинам, которые об
разуются хаотически в областях, прилегающих к 
рифтовым зонам, из-за растягивающих напряже
ний, сопровождающих раздвижение литосфер
ных плит. Аналогичная картина отмечается и в 
других океанах [20].

Циркуляция воды по трещинам может умень
шить и часто резко уменьшает температурный 
градиент в точках наблюдений. Максимальные из
меренные значения наиболее близки к неискажен
ным конвекцией тепловым потокам, которые в 
свою очередь близки к теоретическим значениям. 
Подобная же картина характерна и для структур, 
находящихся в начальной стадии океанического 
развития, например, в Красном море (рис. 1Б).
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Рис. 1. Зависимости теплового потока от возраста дна 
и теоретические геотермические кривые: А -  Атлан
тический океан, Б -  Красное море. Темные кружки -  
значения теплового потока, сплошные линии -  гео
термические кривые.



К возрасту 60 - 80 млн. лет трещины в океани
ческой коре “закупориваются” осадками и про
дуктами гидротермальной деятельности, диспер
сия измеренных значений теплового потока не 
превышает точности геотермических измерений и 
на их результаты сказываются только искажения, 
обусловленные осадочным чехлом, контрастнос
тью теплофизических свойств осадков и фунда
мента, также рельефом поверхности фундамента.

По существующим представлениям океани
ческая литосфера образуется в оси спрединга. По 
мере постепенного отодвигания от оси, лито
сфера охлаждается и увеличивается по мощности 
за счет кристаллизации жидкой базальтовой ком
поненты вещества астеносферы на подошве ли
тосферы. При кристаллизации базальтового рас
плава у нижней границы литосферы в астеносфе
ре выделяется большое количество тепла. Таким 
образом, на границе между астеносферой и лито
сферой происходит фазовый переход, аналогич
ный наблюдаемому в промерзающем водоеме.

Пренебрегая латеральной теплопроводнос
тью и используя применительно к геодинамике 
решение классической задачи о фазовом перехо
де (задачи Стефана, [6]), приходим к прямой про
порциональности между мощностью литосферы 
НI и корнем квадратным из ее возраста t

Н, = р Jt, (1)
качественно аналогичной зависимости, получен
ной из решения задачи об остывании однородно 
нагретого полупространства [5,17,18].

Коэффициент Р в задаче Стефана находится 
из уравнения баланса тепла на границе фазового 
перехода [6]. После некоторых преобразований, 
полагая, что за счет конвекции в водном слое 
температура на дне моря поддерживается посто
янной и равной Т°, запишем это уравнение в виде:

М Г . - П  К ( П - Т , )  LApfi
----------------Б~е -----------------------В~е =  — 2 — '(^)
Jna[erf-?= J%a2e r fc - j=

> 1  > 2
Здесь: X, -  средняя теплопроводность литосфер
ного вещества; а! -  средняя температуропровод
ность литосферного вещества; Xj -  теплопровод
ность вещества верхних частей астеносферы; -  
их температуропроводность; Т0 -  температура 
ликвидуса базальта; Г, -  температура фазового 
перехода, равная температуре солидуеа базальта; 
L -  удельная теплота кристаллизации базальта; 
Ар -  объемная плотность жидкой кристаллизую
щейся составляющей астеносферы вблизи гра
ницы фазового перехода с учетом концентрации 
расплава; ertx -  интеграл ошибок; ertcx = 1 -  ertx -  
Дополнительный интеграл ошибок.

Принимая концентрацию жидкой базальтовой 
компоненты у границы фазового перехода равной

5% [4] при плотности астеносферы 3.2 г/см3 и зна
чении L = 100 кал/г [3], имеем L Др = 16 кал/см3.

Уравнение (2) легко решается численно.
Кроме того, из решения задачи о фазовом пе

реходе следует, что тепловой поток через поверх
ность литосферы (дна океана) в отсутствие осад- 
конакопления обратно пропорционален корню 
квадратному из возраста литосферы, то есть:

q(t) = y / J t  . (3)
Для коэффициента у  из решения задачи о фазо
вом переходе несложно получить выражение:

М П -  т°)у  =
Jna^erf Р (4)

2 7 ^
где обозначения такие же, как в уравнении (2).

Знание истинных параметров, определяющих 
изменение во времени теплового потока через 
поверхность океанического дна (см. соотношение 
(4)), необходимо при определении таких важ
нейших характеристик, как распределение тем
пературы в литосфере и изменение плотности 
литосферы с глубиной, для расчета по геотер
мическим данным скорости спрединга, расчета 
палеотемпературных условий в осадочных бас
сейнах и во многих других случаях.

Обобщение данных теплового потока в океанах 
подтверждает повсеместную справедливость соот
ношения (3) при г < 120 млн. лет, но коэффициент 
у может существенно различаться в разных регио
нах и, следовательно, значительно влиять на пове
дение теоретической геотермической кривой [20]. 
Многие авторы дают различные диапазоны из
менения коэффициента. Наиболее широкий диа
пазон его изменения получил С.Р.Б. Листер [14] 
(335 - 837 мвт (млн. лет)^м“2 в системе СИ или в 
системе СГС -  8 - 20 кал (млн. летУ^см^с-1)1 при 
изучении теплофизических свойств пород, форми
рующих океаническую литосферу. Однако, наши 
данные показывают, что коэффициент у  изменя
ется в существенно более узком диапазоне.

Действительно, используя результаты обобще
ния, выполненного Склейтером с соавторами [20], 
вынесем на график все максимальные значения 
измеренного теплового потока для разных воз
растов литосферы в океане (рис. 2). Нетрудно 
заметить, что все значения группируются в поло
се, имеющей достаточно четкие границы, хорошо 
аппроксимируемые обратными корневыми зави
симостями теплового потока от возраста океа
нической литосферы. При этом для верхней 
границы получаем коэффициент у, равный 13.5. 
Нижняя граница имеет коэффициент у, равный 
9.0. Поскольку здесь использованы только мак
симальные значения потока, можно считать их,

1 В дальнейшем в тексте и на рисунках значения коэффици
ента удаются в системе СГС без указания его размерности.



в соответствии с вышесказанным, реальными ве
личинами, неискаженными конвекцией водных 
масс. Это и позволяет сделать вывод о том, что 
вариации глубинного теплового потока через по
верхность литосферы определенного возраста 
незначительны и ограничиваются указанными 
зависимостями.

Представляет интерес выяснить причины на
блюдаемых вариаций теплового потока. Естес
твенно предположить, что в значительной степе
ни они обусловлены изменениями петрографи
ческого состава литосферы.

В целом верхняя мантия имеет лерцолито- 
вый состав [2]. Однако в океанической литосфе
ре присутствуют также гарцбургиты и дуниты, 
отличающиеся между собой по наличию или от
сутствию в них пироксенов. Как следует из ана
лиза физических свойств ультраосновных по
род, теплофизические параметры литосферно
го вещества (Xj и otj) с учетом температуры и 
давления монотонно убывают от поверхности 
литосферы к ее подошве [7]. При этом для 
гарцбургитов кривые X, или a t как функции 
температуры практически ограничивают снизу 
все семейство аналогичных зависимостей для 
промежуточных пород, тогда как кривые для 
дунитов ограничивают это семейство сверху 
(рис. ЗА, ЗБ). Учитывая это, мы выполнили рас
четы коэффициентов у при обратной корневой 
зависимости теплового потока через поверх
ность океанической литосферы от ее возраста 
(см. соотношение (3)).
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Рис. 2. Распределение максимальных измеренных 
значений теплового потока в зависимости от возрас
та океанической литосферы.

1 -  значения теплового потока; 2 - 3 -  кривые, ограни
чивающие ансамбль измеренных значений: 2 -  сверху, 
3 -  снизу; 4 -  средняя кривая.
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Рис. 3. Зависимости теплопроводности (А) и тем
пературопроводности (Б) пород литосферы от тем
пературы.
1 -  гарцбургиты, 2 -  лерцолиты, 3 - пироксиниты, 
4 -  оливиниты, 5 -  дуниты.



Коэффициенты рассчитывались следующим 
образом. Сначала вычислялись средние значения 
тепло- и температуропроводности по формулам:

*♦
1 |Х ( 7 > /Г ,  

* 0
(5)

l j o ( 7 )r fr .  
* 0

(6)

Эти значения принимались в качестве парамет
ров литосферы, состоящей из определенной 
породы. В качестве параметров астеносферы 
(А?, 0(2) с тем же, что и литосфера, составом 
использовались крайние правые значения на 
кривых рисунка ЗА, ЗБ. Указанные величины, 
а также Г  = 2°С, П  = 1060°С и Г0 = 1350°С под
ставлялись затем в формулы (2), (4). Все найден
ные параметры сведены в таблицу ф  дается в 
кмДмлн. лет)®2, у -  в мккал (млн. лет),/2 см-2 град-1, 
X, 2 -  в 10-3 кал см-1 с-1 град-1, а,_ 2 -  в см2 с-1)
Наименование X, «1 *2 «2 Р У
породы
Гарцбургит 5.5 6.8 3.3 3.1 7.6 9.4
Лерцолит 6.7 8.0 5.2 5.1 8.3 10.5
Пироксенит 7.4 8.8 5.8 5.6 8.7 11.1
Оливинит 5.6 5.8 2.1 2.1 7.7 9.8
Дунит 8.2 8.8 6.6 5.6 8.6 12.4

Коэффициенты (3 и у вычислялись по форму
лам (2) и (4) с учетом, что возраст литосферы 
дается в млн. лет, мощность литосферы измеря
ется в км, а тепловой поток в мккал см-2 с-1.

Как следует из таблицы, гарцбургиты и дуни- 
ты являются крайними разностями в теплофизи
ческом смысле. Полученные для них значения ко
эффициентов у, равные соответственно 9.4 и 12.4, 
весьма близки к коэффициентам, определяющим 
поведение границ ансамбля значений теплового 
потока на рис. 2, отличаясь от них не более, чем 
на 8%. Таким образом, можно считать, что пред
положение о наличии причинно-следственных 
связей между вариациями петрографического со
става литосферы и вариациями параметров у,

определяющих изменение поверхностного тепло
вого потока во времени, является справедливым.

Все вышесказанное основано на данных, полу
ченных в океанических областях. Однако, такие 
же причинно-следственные связи должны суще
ствовать и в задуговых бассейнах.

Р.Н. Андерсоном [8] для семи задуговых бассей
нов Тихого океана было показано, что зависимость 
теплового потока от возраста дна в первом прибли
жении соответствует установленному закону рас
пределения теплового поля в океане. Однако в раз
личных задуговых бассейнах теоретическая кривая 
описывала минимальные или средние тепловые по
токи и только иногда (Южно-Китайское море) мак
симальные значения (рис. 4А, 4Б, 4В). Это, на наш 
взгляд, объясняется использованием в формуле (3) 
фиксированного коэффициента у = 11.3.

Логично предположить, что мантийные породы 
в соответствии с геологическим развитием каждо
го региона различаются друг относительно друга 
по своим теплофизическим характеристикам. 
Можно выбрать параметры X, и а , в формуле (4) 
таким образом, чтобы геотермическая кривая в 
каждом задуговом бассейне описывала в соответ
ствии с теорией максимальные значения теплового 
потока, как это наблюдается, например, в Южно- 
Китайском море. Из рис. 4 видно, что коэффици
ент у в этом случае не превышает границ его изме
нения, найденных для развитых (Атлантический 
океан) и развивающихся (Красное море) океанов.

Известно, что Тирренское море также разви
валось по типу задугового бассейна в обстановке 
растяжения в тылу Калабрийской зоны субдук- 
ции [15]. Во время исследований, выполненных в 
16 рейсе НИС “Академик Мстислав Келдыш” на 

.подводных обитаемых аппаратах “Мир”, на 
флангах подводных гор Вавилова и Марсили, наи
более крупных в Тирренском море, были обнару
жены трещины-гьяры, напоминающие структуры 
растяжения срединных океанических хребтов. Эти 
горы имеют близкие азимуты простирания, при
мерно равные 22°. Поэтому полагают [19], что 
горы Вавилова и Марсили являются локальными

q, мВт/м2 q, мВт/м2

Ряс. 4. Зависимости теплового потока от возраста дна для задуговых бассейнов западной части Тихого океана. Значе
ния измеренного теплового потока даны по Р.Н. Андерсону [8]. А -  Каролинский бассейн, Б -  бассейн Паресе Вела, 
В -  Южно-Китайское море. Темные кружки -  значения теплового потока; сплошная линия -  теоретическая геотер
мическая кривая при у= 11.3; штрих-пунктирная линия -при у = 13.5.



центрами растяжения дна Тирренского моря. Кора 
глубоководной котловины Тирренского моря 
(мощностью примерно 8 км) имеет океанический 
тип строения и характеризуется толеитовым маг
матизмом [13,9]. Выделенные в районе подводных 
гор Вавилова и Марсили квазилинейные магнит
ные аномалии не могут быть идентифицированы в 
соответствии со шкалой палеомагнитных анома
лий [1]. Предполагается, что дно центральной час
ти Тирренского моря находится в стадии диффуз
ного спрединга, который предшествует этапу ли

нейного спрединга, характеризующегося четкими 
линейными аномалиями, идентифицируемыми маг
нитохронологической шкалой [10, 19]. Тепловое 
поле в районе подводных гор Вавилова и Марсили 
аналогично сильно дифференцированному полю 
океанических рифтовых зон и резко отличается от 
наблюдаемого над вулканическими постройками, 
отвечающими внутриплитному вулканизму [22].

На рис. SA, SB представлено распределение 
теплового потока на геотермических профилях,
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Рис. 5. Геолого-термические профили вкресг простирания подводных гор Тирренского моря: Вавилова (А) и Марсили (Б). 
Геолого-геофизические профили (внизу рис.) приведены по работам [12, 13] с сохранением принятых в них условных 
обозначений: Л 2 -  подошва четвертичной толщи; А3-  кровля плиоцена; А -  подошва плиоцен-четвертичной толщи; 
Z -  кристаллический фундамент континентальной коры; Zb -  базальтовый фундамент океанической коры; F  -  разломы; 
А -  скважины глубоководного бурения; у -  коэффициенты пропорциональности в теоретически обратных корневых за
висимостях; темные кружки -  значения теплового потока по литературным данным; полые кружки -  значения теплово
го потока по данным 16 рейса НИС “Ак. М. Келдыш’*; кружки с точкой -  значения теплового потока по данным 12 рейса 

' НИС “Витязь”; сплошные линии -  теоретические геотермические кривые.



пересекающих подводные горы Вавилова и Мар- 
сили вкрест их простирания. Для построения про
филей были использованы данные по тепловому 
потоку, полученные в 12 рейсе НИС “Витязь” и в 
16 рейсе НИС “Академик Мстислав Келдыш”, а 
также данные, приведенные в статьях [11,12,13]. 
Распределение максимальных измеренных значе
ний теплового потока в районе горы Вавилова тя
готеет к теоретической геотермической кривой с 
коэффициентом у = 11.1 (см. формулу (4)), в то 
время как в районе горы Марсили это распреде
ление тяготеет к кривой с у = 8.9.

Иными словами, интервалы изменения коэф
фициента у в задуговом бассейне, который нахо
дится лишь в стадии диффузного спрединга, хоро
шо согласуется с пределами изменения у= (9 -13.5), 
характерными для Мирового океана, включая 
окраинные моря с линейным спредингом. Это 
позволяет сделать вывод, что тепловые процес
сы, протекающие в настоящее время под дном 
Тирренского моря, аналогичны тепловым про
цессам, проходящим в литосфере развитых и раз
вивающихся океанов.

Кроме этого главного вывода, результаты 
геотермических исследований на подводных 
горах Вавилова и Марсили позволяют предполо
жить, что литосфера вблизи последней сложена 
породами преимущественно гарцбургитового со
става (у = 8.9), тогда как вблизи горы Вавилова 
она имеет типичный для океанов состав.

ВЫВОДЫ
1. Установлено, что величина теплового пото

ка в океане в значительной степени, определяется 
вещественным составом литосферы.

2. Показано, что различным районам Мирово
го океана с одинаковым возрастом дна, областям 
с преимущественно гарцбургитовым составом ли
тосферы соответствуют минимальные значения 
теплового потока, тогда как в областях с дунито- 
вым составом тепловой поток наиболее высокий. 
Остальным ультраосновным породам, слагаю
щим океаническую литосферу, соответствуют 
промежуточные величины теплового потока.

3. Установлено, что закономерности изменения 
теплового потока в зависимости от возраста океа
нической литосферы, выявленные для областей 
спрединга, справедливы и для задуговых бассейнов 
с рассеянным (диффузным) спредингом, в которых 
отсутствует четко выраженная экструзивная зона.

4. Выполненные нами исследования теплового 
потока в Тирренском море -  районе с диффузным 
спредингом—позволяют сделать заключение, что 
в окрестности подводной горы Вавилова лито
сфера должна быть сложена породами преиму
щественно лерцолит-пироксенитового состава. 
Литосфера вблизи подводной горы Марсили дол
жна иметь гарцбургитовый состав.
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Heat Flow Dependance on the Petrographic Composition 
of Oceanic Lithosphere

Ye. V. Verzhbitsky, A. Ya. Gol’mshtok, O. G. Sorokhtin

Analysis ofgeothermal data on the World Ocean, including the authors* observation in R/V “Vityaz” cruise 12 
and R/V “Akademik M. Keldysh** cruise 16, and theoretical calculations have been used to show that hear flow 
values in the ocean are in a large measure dependent on the material composition of the underlying lithosphere. 
Characteristically, the minimum heat flow is registered in areas with the predominantly harzburgite litho
sphere, whereas regions of the dunite lithosphere of the same age show the highest flows. In differently com
posed lithospheric regions, heat flow is intermediate in magnitude. It is shown that in back-arc basins lacking 
pronounced spreading axes (diffuse Spreading), patterns of heat flow variations depending on the seafloor age 
are similar to other oceanic regions. It is thus concluded that in one of such basins, the Tyrrhenian Sea, its dif
ferent parts reveal different petrographic compositions of the lithosphere ranging from lherzolite-pyroxenite to 
harzburgites.
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Восточное обрамление Срединнокамчатского метаморфического массива сложено образованиями 
кампан-маасгрихтского возраста, слагающими систему надвинутых в западном направлении текто
нических покровов. Параавтохтоном являются метаморфические породы малкинской серии, места
ми несогласно перекрытые континентальными терригенными образованиями кампанского яруса 
(Барабская свита). Аллохтон состоит из хозгонского, ирунейского и кирганикского тектонических 
покровов. Породы каждого из них формировались в разных палеотеатонических условиях в раз
личных частях окраинного моря, на предконтинентальной равнине и в условиях вулканической ос
тровной дуги. Резкие отличия состава слагающих тектонические покровы меловых комплексов и 
отсутствие между ними переходных фаций подчеркивают значительное латеральное сокращение 
палеозоны перехода от океана к континенту во время ларамийской фазы тектогенеза.

К настоящему времени во многих регионах ус
тановлено, что складчатые пояса континенталь
ных окраин Тихого океана представляют собой 
аккреционные сооружения, сформировавшиеся 
за счет тектонического совмещения фрагментов 
различных палеоструктур: островных дуг, окра
инных морей и т.д. Поэтому понятен интерес к 
Камчатке, где кайнозойские вулканические поя
са наложились на сложнодислоцированный фун
дамент, в котором в последние годы обнаружены 
тектонически сближенные комплексы, формиро
вавшиеся в удаленных друг от друга палеотекто- 
нических структурах [2, 8,9, 21].

Ббльшая часть Камчатки закрыта чехлом по
лого залегающих кайнозойских вулканогенных и 
осадочных образований, среди которых встреча
ются крупные блоковые поднятия фундамента, 
сложенные дислоцированными меловыми гете
рогенными комплексами, а также метаморфи
ческими образованиями дискуссионной природы.

Наиболее полно фундамент кайнозойских обра
зований изучен на Восточной Камчатке, где иссле
дования последних лет выявили сложную покров
ную и чешуйчатую структуру его выходов. Изу
чение состава и строения слагающих фундамент 
кампан-нижнепалеогеновых комплексов показало, 
что они сопоставляются с образованиями различ
ных частей островных дуг и окраинных бассейнов.

Среднемеловые океанические комплексы 
встречаются редко в блоках серпентинитовых 
меланжей и в отдельных тектонических пласти
нах [2, 9, 21].

Анализ строения и расположения меловых - 
нижнепалеогеновых комплексов Восточной Кам
чатки позволил предложить новую схему текто

нического районирования этого района [9], где 
выделяется Восточно-Камчатская зона покров
ных и чешуйчатых структур, восточнее которой 
находятся террейны -  Камчатского Мыса и Кро- 
ноцкий (рис. 1). Проведенные исследования поз
волили создать реконструкции для мелового вре
мени, на которых выделена энсиматическая 
Озерновско-Валагинская островная дуга [10], вос
точнее и южнее которой находились крупные 
внутриокеанические поднятия: Камчатскомыс- 
ский и Кроноцкий террейны.

Более полные реконструкции -  по всей Кам
чатке -  требуют сопоставления строения ме
ловых комплексов Восточной Камчатки и более 
западных районов. Для этого в 1990 г. был 
выбран хорошо обнаженный район восточного 
обрамления метаморфид Срединного хребта -  
междуречье рек Ича-Облуковина.

Рассматриваемая территория полностью по
крыта крупномасштабной геологической съем
кой, осуществленной геологами ПГО “Камчатгео- 
логия”. Проводились здесь также тематические 
работы разными исследователями: Е.М. Ерешко, 
Г.В. Жегалова, В.Н. Лукьянов, И.А. Сидорчук, 
М.Н. Шапиро, А.Е. Шанцер и др. Необходимо от
метить результаты геологической съемки мас
штаба 1 : 50000, проведенной в междуречье рек 
Ича-Облуковина В.Н. Лукьяновым и М.Е. Бояри
новой. В результате этих работ довольно условно 
метаморфические образования расчленены на 
ряд относимых к палеозою - мезозою стратигра
фических подразделений, а меловые породы были 
разделены на хозгонскую, ирунейскую и кирга- 
никскую свиты. В.Н. Лукьянов и М.Е. Бояринова 
впервые подробно описали надвиговый контакт



Рис. 1. Схема тектонического районирования Камчатки.
I  -  м етаморфические образования дискуссионного возраста; 2 -  меловы е-нижнепалеогеновы е образования: Восточной  
Камчатки (а) и Центральной Камчатки (б); 3 -  слож нопосгроенны е террейны: Км -  Камчатского М ыса, Кр -  Кроноц- 
кий, О м -  Омгонский; 4 -  кайнозойские и мезозойские образования Западной Камчатки; 5  -  Центрально-Камчатский  
вулканический пояс ( Р 3 - Q); 6 -  Восточно-Камчатский вулканический пояс (N 2 - Q); 7 ,8 -  кайнозойские терригенные 
отлож ения Центрально-Камчатского грабена (7) и Тю ш евского прогиба (5); 9  -  основные разломы: установленные (а) 
и предполагаемы е (б); 10 -  предполагаемое полож ение под кайнозойскими отложениями надвигового контакта между  
меловыми осадочно-вулканогенными комплексами Центральной Камчатки и терригенными отложениями Западной  
Камчатки; 11 -  коллизионный шов; 1J. -  скважина глубоководного бурения и ее  номер; 13 -  изобаты  (в м); 14 -  район  
исследований.
Римскими цифрами обозн ач ен ы  блоковы е поднятия м елового фундам ента Камчатки: I -  К ам чатского переш ейка,
II -  О зерновск ое, III -  К ум рочское, IV -  Т ум рокское, V -  С еверо-В алагинское, VI -  Ю ж но-Валагинское, VII -  вос
точ н ого  обрам ления С рединнокам чатского массива м етам орф ид, VIII -  Вахильское.

метаморфических и относимых к мелу вулкано- 
генно-осадочных и терригенных образований.

Все эти исследования позволили рассмотреть 
основные черты геологии района, но многие воп
росы, такие, как строение и возраст метаморфи
ческих образований, тектонические соотношения 
меловых толщ и др., еще оставались открытыми 
для дискуссий.

ОБЩАЯ ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА

Район исследований сложен метаморфически
ми образованиями докампанского возраста, гете
рогенными меловыми толщами и кайнозойскими 
вулканогенными и осадочными породами.

М етаморфические образования. По существу
ющей схеме стратиграфического расчленения



метаморфические толщи Срединнокамчатского 
массива разделяются на две серии: колпаков- 
скую, до недавнего времени относимую к докем
брию, и малкинскую условно -  средне-позднепа- 
леозойскую [19,20,24].

В последние годы методами изотопной геохро
нологии показано, что метаморфизм пород колпа- 
ковской серии относится к раннему мелу [3, 4]. 
Достоверных данных о возрасте пород малкинской 
серии пока нет. Учитывая, что они с несогласием 
перекрывают метаморфические образования кол- 
паковской серии и, в свою очередь, с размывом 
перекрываются кампанскими отложениями ба- 
рабской толщи, их возраст можно условно принять 
как ранне-позднемеловой (докампанский).

В исследованном районе образования малкин
ской серии по степени метаморфизма и составу 
пород разделяются на три толщи: филлитовую 
(хейванская свита), зеленосланцевую (химкин
ская свита) и толщу кристаллических сланцев.

Филлитовая толща, слагая основание видимого 
разреза, залегает полого и конформно перекры
вается зеленосланцевой химкинской свитой. По
верхность контакта между ними субпараллельна 
минерализационной сланцеватости и малоампли
тудным пологим субпослойным срывам, развитым 
в пределах филлитовой и зеленосланцевой толщ.

Толща кристаллических сланцев обнажается в 
северо-западной части района, в бассейне левого 
притока р. Ичи -  ручья Базового. Она сложена 
двуслюдяными кристаллическими сланцами, гра- 
нат-биотит-мусковитовыми и ставролит-гранат- 
слюдяными сланцами, плагиогнейсами и мигма
титами, несущими следы диафтореза. В верхних 
частях разреза толщи кристаллических сланцев 
отмечаются локально развитые узкие тектони
ческие клинья (5 - 30 м), сложенные зелеными 
сланцами, аналогичными по составу породам 
химкинской свиты.

Меловые породы района расчленяются на ба- 
рабскую, хозгонскую, кирганикскую свиты и сло
жно построенный ирунейский комплекс (рис. 2).

Барабская свита закартирована в юго-запад
ной части района, на водоразделе р. Облуковины 
и левых притоков р. Ичи -  рек Хима и ХИмки, где 
она представлена континентальными терриген- 
ными породами, местами несогласно залегающи
ми на метаморфитах химкинской и хейванской 
свит. Подошва терригенных отложений неров
ная, с многочисленными карманами и запади
нами. Характерна сильная фациальная изменчи
вость барабских отложений, в которых строение 
даже близко расположенных разрезов сущест
венно отличается. Наиболее полные разрезы сви
ты установлены в районе г. Барабы, где, по дан
ным [23], она имеет двучленное строение.

Нижняя толща (120 м) состоит из туфогенных 
и вулканомиктовых конгломератов и конгло- 
брекчий с прослоями туфов среднего и кислого

составов. Хорошо окатанная галька в конгломера
тах сложена эффузивами среднего и кислого, ре
же основного составов. Изредка встречаются раз
личные туфы, плагиоклаз-порфировые граниты, 
туфосилициты. Цемент в конгломератах псамми
товый, с примесью туфогенного материала.

Верхняя толща (600 м) представлена полимик- 
товыми конгломератами, гравелитами, грубозер
нистыми песчаниками, реже мелкозернистыми 
песчаниками и алевролитами. Грубообломочные 
породы преобладают в нижней, а тонкообломоч
ные -  в верхней части разреза.

Породы барабской свиты охарактеризованы 
листовой флорой хорошей сохранности. Наибо
лее полные сборы произведены в нижней части 
толщи, откуда А.И. Челебаевой определены мно
гочисленные отпечатки крупнолистной мезо- 
фильной флоры, представленной преимущест
венно новыми родами [23]. При первичной обра
ботке коллекции было сделано заключение о 
позднесенонском возрасте флоры, но более позд
няя обработка материала позволила, по устному 
сообщению А.И. Челебаевой, сделать вывод о ее 
кампанском возрасте.

Хозгонская свита распространена в южной и 
западной частях района -  на правобережье р. Об
луковины, а также в верховьях рек Хим и Химка. 
Здесь она представлена чередованием черных гли
нистых сланцев, алевролитов и полимиктовых пес
чаников, содержащих линзы и невыдержанные по 
мощности пласты полимиктовых конгломератов, 
туфогенных гравелитов, кремнистых аргиллитов, 
черных й серых кремней, кремнеобломочных оса
дочных брекчий. Крайне редко среди кремнистых 
пород встречаются подушечные базальты, что 
было впервые отмечено в работе [23].

Макрофауна в породах хозгонской свиты не 
обнаружена, встречаются лишь призматические 
слои иноцерамов мощностью до 0.3 - 0.4 м. В вер
ховьях р. Химки М.Н. Шапиро и его соавторами 
[23] в кремнях хозгонской свиты обнаружен бога
тый комплекс радиолярий, характерных, по мне
нию В.С. Вишневской, для среднего-позднего кам- 
пана. Наличие в разрезе хозгонской свиты невы
держанных горизонтов грубообломочных пород, 
подобных отложениям барабской толщи, позво
ляет предположить существование постепенных 
фациальных переходов между хозгонскими и 
барабскими образованиями.

Ирунейский комплекс распространен в бассей
нах рек Хим, Ченгнут, Богдановская, где в его 
строении выделяются глинисто-яшмовая, гли- 
нисто-кремнисто-туфогенная и туфогенная тол
щи с тектоническими контактами между ними.

Г л и н и с т о -я ш м о в а я  т о л щ а  установлена 
в верховьях р. Хим, на водоразделе ручьев Ба
зового и Бокового. Она представлена чередова
нием кремней, яшм, кремнистых аргиллитов, ар
гиллитов и туфоалевролитов. Толща осложнена



Р ас 2. Геологическая схема и разрез междуречья Ича-Облуковина.
1 -  аллювиальные, озерные и ледниковые отложения (Q); 2 -  вулканогенно-осадочные и вулканогенные образования 
(Р 3? - Q); 3 -  кирганикская свита: туфы, туфобрекчии и лавы основного и среднего составов, туфопесчаники, туфоалев- 
ролиты, вулканомиктовые песчаники; 4 - 6 -  ирунейский комплекс, туфогенная толща: 4 -  туфы и туфобрекчии основ
ного и среднего составов, реже туфопесчаники и туфоалевролиты, 5 -  туфоалевролиты, туфоаргиллиты, алевритовые и 
псаммитовые туфы основного и среднего составов, кремнистые туфоаргиллиты, 6 -  нерасчлененные отложения; 7 -  иру
нейский комплекс, глинисто-яшмовая и глинисто-кремнисто-туфогенная толщи нерасчлененные: туфопесчаники, туфо
алевролиты, кремнистые туфоалевролиты, кремнистые алевролиты, аргиллиты, кремни, яшмы, реже различные туфы 
основного и среднего состава, базальты; 8 -  хозгонская свита: алевролиты, песчаники, туфогенные гравелиты, кремнис
тые аргиллиты, кремнеобломочные брекчии, кремни, редкие базальты; 9 -  барабская свита: конгломераты, конглобрек- 
чии, гравелиты, песчаники, алевролиты, туфы среднего и основного составов; 10 -  метаморфические образования мал- 
кинской серии; 11 -  гранитоиды (N); 12 -  субвулканические тела среднего и кислого составов (N); 13 -  геологические 
границы; 14 -  тектонические нарушения: установленные (а) и предполагаемые (б); 15 -  надвиги: установленные (а) и 
предполагаемые (б); 16 -  номера и места находок микрофауны; 7 7 - линия геологического профиля (1-Г).



многочисленными послойными срывами и на
двигами, что затрудняет определение истинной 
мощности толщи. Достаточно условные сопостав
ления отдельных фрагментов ее разрезов позво
ляют заключить, что общая мощность толщ со
ставляет не менее 200 м.

Глинисто-кремнисто-туфогенная толщ а 
(300 м) распространена в междуречье Хим и Облу- 
ковина, ще она представлена в нижней части серо
зелеными алевритовыми и алевропелитовыми 
туфами, красными туфоалевролитами и туфоар- 
гиллитами с линзообразными включениями серых 
туфопесчаников и мелкозернистых туфов, крем
нистыми туффитами и туфосилицитами. В верхней 
части разреза среди этих пород появляются массив
ные прослои средне- и крупнопсаммитовых туфов 
основного и среднего составов. Для толщи харак
терно присутствие горизонтов, насыщенных облом
ками призматических слоев иноцерамов, которые 
встречаются как в красных тонкозернистых крем
нистых туфоалевролитах, так и в зеленых псам
митовых туфах.

Т у ф о г е н н а я  то л щ а  (300 - 400м)распрост
ранена в истоках рек Богдановской и Ченгнут. 
Она сложена в нижней части кремнистыми туфо
алевролитами и туфоаргиллитами, алеврито
выми и псаммитовыми туфами с редкими пото
ками базальтов. В верхней части преобладают 
градационно-слоистые гравелитовые, псаммито
вые и алевритовые туфы, реже туфоалевролиты 
и туфоаргиллиты, псефитовые и агломератовые 
туфы основного состава.

Возраст пород, относимых к ирунейской свите, 
определялся ранее как сантон-кампанский на ос
новании определений фауны иноцерамов [13]. По 
данным А.И. Поздеева и Д.А. Бабушкина южнее 
рассматриваемого района (в бассейне р. Правая 
Андриановка) в кремнистых алевролитах ируней
ской свиты были обнаружены Inoceramus ex gr. 
orientalis Sok., I. ex gr. Schmidti Mich., I . cf. Schmidti 
Mich., в туфогенных песчаниках — Inoceramus ex 
gr. Schmidti Mich., характерные, по заключению
B.H. Верещагина, для сантона или кампана. В крем
нях рассматриваемого комплекса установлены 
радиолярии кампан-маасгрихтского возраста [23]. 
В наших пробах из глинисто-яшмовой толщи (лево
бережье руч. Бокового, притока р. Хим) И.Н. Из
вековым обнаружен комплекс радиолярий, харак
терных для позднего кампана - раннего Маастрихта 
(таблица). Из кремнистых пород туфогенной 
толщи Л.Г. Брагиной выделен и определен ком
плекс радиолярий, позволяющий датировать вме
щающие породы поздним кампаном - Маастрихтом 
(таблица).

Приведенные выше палеонтологические дан
ные свидетельствуют, что выделенные в ируней- 
ском комплексе толщи разного литологического 
состава имеют сенонский возраст, причем породы 
глинисго-кремнисго-туфогенной толщи по макро- 
фаунистическим остаткам относятся к сантону(?) -

кампану, а породы глинисто-яшмовой и туфоген
ной толщ по радиоляриям -  к кампану - Маастрихту. 
Кроме того, в породах глинисто-яшмовой толщи 
обнаружены перемытые радиолярии турон-кам- 
панского и сантон-кампанского возраста.

На основании вышеперечисленных данных воз
раст ирунейского комплекса принимается сан- 
тон(?)-кампан-маастрихтским.

Кирганикская свита сложена грубообломоч
ными туфогенными породами и эффузивами ос
новного и среднего составов, распространенными в 
северо-восточной части района (бассейны рек Бог
дановской, Ченгнут и Саранской). При проведении 
геологической съемки масштаба 1 : 50000 (Лукья
нов А.И., Бояринова М.Е.) к кирганикской свите 
были отнесены лишь вулканогенные образования 
в верховьях р. Богдановской. Магматические по
роды в нижнем течении р. Хим и на левобережье 
р. Ичи рассматривались как сложнопосгроенные 
субвулканические комплексы преимущественно 
диабазового состава. Детальное изучение показа
ло, что они имеют стратифицированный характер 
и что среди них обычны, кроме базальтов и диаба
зов, различные туфы, а изредка встречаются обра
зовавшиеся за счет перемыва последних, туфоген- 
но-осадочные породы. Поэтому эти образования 
отнесены нами к кирганикской свите, благодаря 
чему поля распространения свиты значительно 
больше, чем у предшественников (рис. 2).

В строении кирганикской свиты преобладают 
агломератовые, псефитовые и псаммитовые ту
фы, лавобрекчии и лавы основного и среднего 
составов, реже встречаются туфопесчаники и 
вулканомиктовые песчаники, туфоалевролиты и 
туфопелиты, кремнистые породы.

Нижняя часть кирганикской свиты (300 - 400 м) 
сложена ритмичным чередованием гравелитовых 
туфопесчаников (10 - 15 см), среднезернистых 
вулканомиктовых песчаников (20 - 25 см) и мелко
зернистых туфопесчаников и туфоалевролитов 
(до 5 см). Ритмичные пачки нередко расслаивают
ся массивными туфобрекчиями (до 20 м), сложен
ными несортированными угловатыми обломками 
лав (от 2 до 10 см).

Верхняя часть кирганикской свиты (300 - 400 м), 
согласно надстраивающая нижнюю, представлена 
грубообломочными туфобрекчиями, туфокон- 
гломератами, туфами и лавами базальтов и ан
дезитов. Лавы по простиранию часто сменяются 
сначала грубообломочными массивными туфо
генными породами, а затем рйтмично построенны
ми туфогенно-осадочными отложениями. Эффу- 
зивы образуют отдельные покровы мощностью 
до 10 -15 м, выклинивающиеся по простиранию на 
расстоянии 300 - 500 м. Характерной чертой кир
ганикской свиты является ее сильная фациальная 
изменчивость.

Возраст пород кирганикской свиты по иско
паемой флоре ранее считался сенонским или



Комплексы радиолярий в кремнистых породах верхнемеловых комплексов южной части Срединного хребта

№
п/п

Образец, 
год отбора Микрофауна Возраст Местонахождение Порода, толща

1 913/1 (1990) Oibiculiforma sempitema Pessagno, 
Ciomyosphaera vivenkensis Lipman, 
Lithomespilos cf. mendosa (Krashen- 
innikov), Stichomitra livermorensis 
(Campbell el Clark), S. campi (Camp
bell et Clark), Comutella califomica 
(Campbell et Clark), Amphipyndax 
stocki (Campbell et Clark) var. A 
Vishnevskaya, A. stocki (Campbell et 
Clark) var. В Vishnevskaya, A. ellip- 
ticus Nakaseko et Nishimura, Dictyo- 
mitra densicostata Pessagno.

Поздний кампан - 
ранний Маастрихт

Истоки 
руч. Боковой, 
водораздел с руч. 
Базовым

Полосчатые 
красно-зеленые 
яшмы из 
глинисто-яшмо
вой толщи 
ирунейского 
комплекса

2 913/3 (1990) Oibiculiforma sempitema Pessagno, 
O. renillaeformis (Campbell et Clark), 
O. cf. australis Pessagno, Praestylos- 
phaera pusilla (Campbell et Claris), 
Alievium cf. gallowayi (White), Dic- 
tyomitra densicostata Pessagno, Sti
chomitra livermorensis (Campbell et 
Clark), S. campi (Campbell et Clark), 
Amphypindax stocki (Campbell et 
Clark) var. В Vishnevskaya, Protosti- 
chocapsa stickta Empson-Morin, Xi- 
tus asymbatos (Foreman).

Поздний кампан - 
ранний Маастрихт

Истоки
руч. Боковой, во
дораздел с руч. 
Базовым

Красные яшмы 
из глинисто
яшмовой толщи 
ирунейского 
комплекса

3 86 (1990> Amphipyndax stocki (Campbell et 
Claris), Clathrocyclas cf. hyronia 
Foreman, Dictyomitra andersoni 
(Campbell et Clark), Stichomitra 
livermorensis (Campbell et Clark), 
Phaseliforma cf.

Поздний кампан - 
Маастрихт

Левый берег 
р. Хим (среднее 
течение)

Зеленые крем
ни из туфоген
ной толщи иру
нейского ком
плекса

4 649-2(1990) Hemicryptocapsa conara Foreman Поздний мел Правобережье 
руч. Солнечного

Кремнистые 
аргиллиты из 
глинисто-крем- 
нисто-туфоген- 
ной толщи иру
нейского ком
плекса

5 619-7,619-8-6,
619-19,
619-20-е,
619- 20-в, г,
620- 1,620-3, 
620-3-д, е, 
620-3-ж, з, и, 
620-3-к, л, 
620-4-г, е

Acantocircus sp., Archaeospongopru- 
num sp., Histiastrum aster Lipman, H. 
latum Lipman, Patulibrachium talia- 
ferroi Pessagno, Pentinastrum subbo- 
tinae Kozlovae, Phaseloforma cf. cari- 
nata (?) Pessagno, Rhopalastrum at- 
tenuatum Lipman, Stylosphaera cf. 
goruna (?) Sanfillipo et Riedel, Am
phipyndax pseudoconulus (Pessagno), 
A. stocki (Campbell et Clark), Comu
tella califomica Campbell et Clark, 
Dictyomitra densicostata Pessagno,
D. multicostata Zittel, Stichomitra 
cechena Foreman, S. livermorensis 
(Campbell et Clark), Lithocampe (?) 
eureia Foreman, Neosciadiacapsa jeu- 
kiusi Pessagno

Кампан Руч. Боковой, 
(приток р. Хим)

Кремни и крем
нистые аргил
литы из
глинисто-яшмо
вой толщи 
ирунейского 
комплекса



Окончание таблицы

№
п/п

Образец, 
год отбора Микрофауна Возраст Местонахождение Порода, толща

6 КР-64-15
(1989)

Spongosatumalis spiniferus Campbell 
and Clark, Stylosphaera cf. goruna 
Sanfillippo and Riedel, Spongorus sp. 
Bathropyramis sanjoaguinensis 
Campbell et Clark, Comutella cali- 
fomica Campbell et Clark, Comu
tella cf. clathrata Ehrenberg, Lisho- 
strobus cf.

Поздний Маас
трихт - даний (?)

Верховья 
р. Жупанки, 
правый борт

Черные кремни 
из верхней час- 
ти кирганик
ской свиты

7 КР-64-17
(1989)

Spongosatumalis spiniferus Campbell 
et Clark, Orbiculiforma monticelloen- 
sis Pes., Orbiculiforma cf. sacramen- 
toensis Pessango, Bathropyramis san- 
joaquinensis Campbell et Clark.

Поздний Маас
трихт - даний (?)

Верховья 
р. Жупанки, 
правый борт

Черные кремни 
из верхней час
ти кирганик
ской свиты

8 КР-54-2
(1989)

Orbiculiforma monticelloensis Pessa
ngo, Spongurus mollis Vishnevskaya

Поздний Маас
трихт - даний (?)

Верховья 
р. Жупанки, 
левый борт

Черные кремни 
из верхней час
ти кирганик
ской свиты

Примечание. Определения микрофауны сделаны Л.Г. Брагиной, обр. 913/3 и 913/1 определены И.Н. Извековым.

сенонско-датским [13]. Позднее содержащиеся 
в наиболее тонкозернистых породах этой сви
ты бентосные фораминиферы позволили да
тировать ее Маастрихтом [12]. Южнее рассмат
риваемого района, в бассейне реки Жупанка, в 
кремнях верхней части кирганикской свиты 
Е.А. Константиновской обнаружен комплекс 
радиолярий, позволивших Л.Г. Брагиной дати
ровать вмещающие породы поздним Маастрих
том - данием (?) (таблица). Учитывая, что ниж
няя часть разреза кирганикской свиты палеон
тологически не охарактеризована, возраст ее в 
целом может быть ограничен поздним кампа- 
ном (?) - данием.

Соотношения кирганикской свиты с образова
ниями ирунейского комплекса достаточно сложны. 
Давно высказывалось мнение, что ее породы со
гласно залегают на породах ирунейской свиты [13]. 
В рассматриваемом районе контакты кирганик
ской свиты с образованиями ирунейского комп
лекса обычно тектонические. Однако в верховьях 
р. Богдановская наблюдаются постепенные пере
ходы от ритмично переслаивающихся туфогенно
осадочных отложений (типичных для ирунейского 
комплекса) к грубообломочным вулканогенным 
образованиям, которые можно рассматривать как 
фацию кирганикской свиты. Учитывая эти данные 
и близкий возраст пород ирунейского комплекса и 
кирганикской свиты, скорее всего, последняя пред
ставляет собой фациальный аналог верхней части 
ирунейского комплекса, что уже предполагалось 
ранее [23].

ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИЕ ОБСТАНОВКИ 
НАКОПЛЕНИЯ МЕЛОВЫХ ТОЛЩ

По литолого-фациальным особенностям среди 
меловых толщ выделяются несколько ассоциа
ций: барабская (песчано-конгломератовая), хоз- 
гонская (песчано-сланцевая), кирганикская (вул
каногенная) и ряд ирунейских (яшмовая, туфоген- 
но-кремнистая и туфогенно-осадочная).

Барабская ассоциация включает континен
тальные отложения одноименной свиты. Пород
ные ассоциации этого типа отличаются не только 
по латерали, но и по разрезу толщи. В нижней час
ти барабской свиты грубообломочные туфоген
ные и вулканомиктовые конгломераты состав
ляют основной ее фон. Среди них преобладают 
мелко-, средне- и крупнообломочные разности с 
хорошо окатанными обломками дацитов. Реже 
встречаются валунные конгломераты с тем же 
составом кластической части. Размеры и состав 
обломков свидетельствуют о близости источников 
кислого вулканического материала. О существо
вании синхронной с осадконакоплением вулкани
ческой деятельности свидетельствуют и горизон
ты разноразмерных туфов андезито-дацитового 
состава. Сходство состава обломочной части кон
гломератов и туфов в барабских разрезах, а также 
присутствие туфогенной примеси в цементе кон
гломератов свидетельствуют о возможной бли
зости палеовулканов. Для всех типов пород харак
терно обилие растительного детрита.

Характерной особенностью барабских разре
зов является резкое увеличение в верхней части



свиты обломков метаморфических пород. Воз
можно, это свидетельствует об изменении источ
ников сноса при вскрытии все более глубоких 
горизонтов прилегающей суши во время ее эро
зионного размыва.

Сильная фациальная изменчивость барабских 
отложений позволяет предположить, что дно 
палеобассейна было неровным, с лагунами и за
стойными участками, где в отдельных местах со
хранялась крупнолистовая флора, характерная, 
по мнению А.И. Челебаевой, для теплого и суб
тропического климата.

Хозгонская ассоциация представлена морски
ми отложениями одноименной свиты.

Породные ассоциации нижней части хозгон- 
ской свиты сложены алевропелитовыми туфами и 
кремнистыми туффитами с редкими линзовидны
ми прослоями (до 1 - 2 м) тонкозернистых песчани
ков, кремней, кремнеобломочных пород и базаль
тов. Темно-зеленые туфы обычно слагают пласты 
(до 10-20 м). Кремнистые туффиты темно-серого 
цвета состоят из отдельных тонких слойков 
(до 1 -3  мм) кремнистого и туфогенного материа
ла. Изредка встречающиеся темно-серые кремни 
слагают линзовидные прослои (первые метры). 
Обнаруженный ранее в кремнях хозгонской свиты 
разнообразный и хорошо сохранившийся ком
плекс радиолярий позволяет предполагать [23], 
что осадки формировались в относительно глубо
ководной обстановке. Кремнеобломочные по
роды представляют собой осадочные брекчии, 
в которых неокатанные обломки (размером до 
1 - 3  см) темно-серых кремней (до 50 - 70% от 
объема породы) цементируются светло-серым 
кремнистым материалом.

Породные ассоциации верхней части хозгон
ской свиты сложены темно-серыми алевролитами 
и кварц-полевошпатовыми песчаниками, среди 
которых изредка встречаются отдельные пласты 
гравелитовых конгломератов. Для всех пород 
характерна турбидитоподобная ритмичность, 
выражающаяся чередованием слоев с мощностью 
ритмичных пачек 10 - 30 м. Видимо, это были 
осадки мутьевых потоков, осаждавшихся вблизи 
подножий континента.

В целом особенности строения хозгонских 
разрезов свидетельствуют, что их породы скорее 
всего формировались в относительно глубоко
водной обстановке при воздействии турбидных 
донных течений. Видимо, это были терригенные 
турбидиты и кремнистые гемипелагические илы 
с прослоями вулканического пепла и потоками 
базальтов, накапливавшиеся на обширных пред- 
континентальных равнинах в ирунейском окра
инном бассейне.

Петрографический состав пород хозгонской 
свиты сходен с образованиями лесновской серии 
Западной Камчатки, главными чертами которой 
являются большая мощность, почти полное ис

чезновение груботерригенного материала, поли- 
миктовый состав обломков в песчаниках и отсут
ствие заметных вариаций этого состава [6]. Эти 
факторы указывают на то, что источником сноса 
обломочного материала терригенных серий Цен
тральной и Западной Камчатки была относитель
но удаленная континентальная область. Ею мог
ли быть складчатые области дна Охотского моря 
или мезозоиды Северо-Востока.

Ирунейские ассоциации включают глинисто
яшмовую, глинисто-кремнисто-туфогенную и туфо
генную разновидности.

Глинисто-яшмовая ассоциация сложена крас
ными яшмами, черными и зелеными кремнями, 
серыми и желто-серыми кремнистыми аргилли
тами и реже красными кремнистыми туфоалев
ролитами. Строение глинисто-яшмовой ассоциа
ции обусловлено неравномерным чередованием 
глинисто-кремнистых (6 - 10 м) и глинисто
яшмовых пачек (от 2 - 3 до 5 - 6 м). Для глинисто
кремнистых пород типична выдержанная рит
мичная слоистость с симметричным строением 
ритмов мощностью 10 - 15 см, средняя часть ко
торых (до 5 - 7  см) сложена однородными, халце
доновидными кремнями, которые в верхней и 
нижней частях ритма сменяются кремнистыми 
аргиллитами с тончайшим (ленточным) пересла
иванием кремнистых и глинистых слойков. Для 
этих пород типичны мелкая косая слоистость и 
текстуры донного размыва.

Для пород глинисто-яшмовых пачек харак
терна ритмичная горизонтальная слоистость, 
обусловленная чередованием глинистых и крем
нистых слойков ( 1 - 2  см), вдоль границ которых 
проявлена более тонкая (доли мм) ламинарная 
микрослоистосгь. Радиолярии в слоистых яшмах 
распределены послойно, концентрируясь преиму
щественно в глинистых слойках, что позволяет 
предположить частичный перемыв микрофауны. 
Описанные текстурные особенности пород, среди 
которых отсутствуют разности с градационными 
текстурами, позволяют предположить нетурби- 
дитное происхождение наблюдаемой в них слоис
тости. Подобную ритмичную слоистость в гли
нисто-кремнистых породах обычно связывают с 
флуктуациями течений, благодаря которым гли
нистый материал поступает импульсивно [5, 25]. 
Ламинарная микрослоистость в силицитах обыч
но рассматривается как свидетельство спокойных 
условий осадконакопления, происходившего ни
же уровня волнового воздействия и в отсутствие 
илоедов [5].

В высококремневых силицитах глинисто
яшмовой ассоциации устанавливаются деплети- 
рованные содержания РЗЭ с относительным обо
гащением ПРЗЭ и интенсивной отрицательной 
Се аномалией, что указывает на открытые обста
новки седиментации [1, 26 - 28]. Туфоалевролиты, 
слагающие отдельные пласты среди фоновых 
глинисто-яшмовых пород и содержащие тонкую



алевритовую кристалл о- и витрокластнку, обна
руживают отличный от фоновых отложений 
спектр распределения РЗЭ и положительную Се 
аномалию, что позволяет предполагать перенос 
слагающего их пеплового материала с вулкани
ческих поднятий дистальными турбидитными 
течениями.

По-видимому, породы глинисто-яшмовой ас
социации накапливались в центральных частях 
ирунейского палеобассейна, удаленных от и с т о ч 

н и к о в  обломочного материала, ниже уровня вол
нового воздействия и в отсутствии илоедов, при 
медленной биогенной кремнистой седиментации 
и периодическом (ритмичном) привносе глинис
того вещества донными течениями, на фоне ко
торых происходили редкие -поступления пепло
вого (преимущественно крисгаллокластического) 
материала.

Глинисто-кремнисто-туфогенная ассоциация 
сложена в нижней части черными, зелеными и 
красными туфосилицитами, туфоалевролитами и 
алевро-пелитовыми туфами, в средней части -  ту
фами и ритмично слоистыми кремнисто-туфоген
ными породами, в верхней -  псаммитовыми и псе- 
фитовыми туфами основного и среднего составов.

Для пород глинисто-кремнисто-туфогенной ас
социации характерна градационная ритмичная 
слоистость. Турбидитоподобные ритмы (10-15 см) 
сложены в основании светло-серыми градацион
ными туфопесчаниками ( 1 - 2  см), содержащими 
обломки зерен плагиоклаза, пирита и витроклас- 
тикой в карбонатизированном пленочном це
менте, а в верхней части (8 - 13 см) -  линзовидно
слоистыми кремнистыми туфоалевролитами с 
примесью тонкой кристаллокластики. Нижняя 
граница ритмов резкая, неровная, иногда дефор
мирована ходами илоедов и осложнена эрозион
ными карманами. Алевритовая и мелкопсамми
товая кристаллокласгика нижних частей ритмов 
выполняет карманы (до 0.5 см), границы которых 
секут тонкую горизонтальную слоистость подсти
лающего кремнисто-глинистого прослоя. В крас
ных песчанистых и глинистых туфоалевролитах, 
расслаивающих прослои туфопесчаников, часто 
наблюдаются текстуры, связанные с биотурбацией 
осадков.

Породы глинисто-кремнисто-туфогенной ас
социации формировались в зоне, приближенной к 
источнику туфогенного обломочного материала, 
в обстановке, благоприятной для жизнедеятель
ности донных организмов, выше уровня карбо
натной компенсации. Об этом свидетельствуют 
обнаруженные в породах интенсивные биотурба- 
ции, спикулы губок, детрит бентосных форамини- 
фер и иноцерамовых призматических слоев, мно
жественные ходы илоедов. При формировании 
отложений нижней и средней частей глинисто- 
кремнисто-туфогенной ассоциации кремненакоп- 
ление было подавлено поступлением алевритово
го и псаммитового туфогенного обломочного ма

териала, переносимого турбидитными течениями. 
Химический состав туфоалевролитов ассоциации 
близок к составу туфоалевролитов глинисто
яшмовой ассоциации (высокие концентрации РЗЭ 
и положительная Се аномалия), что указывает на 
общий источник сноса пеплового материала.

Рассмотренные выше особенности петрогра
фии, литологии и химического состава пород гли
нисто-яшмовой и глинисто-кремнисто-туфоген
ной ассоциаций ирунейского комплекса позволя
ют заключить, что их формирование происходило 
в одном палеобассейне (ируяейском), на разном 
расстоянии от вулканического источника, по
ставлявшего туфогенный материал. Глинисто- 
яшмовая толща формировалась в открытых усло
виях в центральных частях, а глинисто-кремнис
то-туфогенная толща -  в краевых частях этого 
палеобассейна, на склонах и в подножии вулка
нических построек.

Туфогенная ассоциация ирунейского комплек
са характеризуется чередованием туфогенных 
пачек ритмичного строения и пачек грубообло
мочных туфов и агломератов хаотичной струк
туры. Накопление этих отложений происходило в 
результате гравитационных процессов на скло
нах вулканических поднятий, благодаря чередо
ванию эпизодов седиментации грубообломочно
го вулканогенного материала, мобилизованного 
в результате субаэральных извержений и постав
ляемого подводными лахаровыми потоками, и 
периодов схода серии турбидитовых потоков, 
переносивших псаммит-алевритовый вулкано- 
миктовый материал.

Общее увеличение грубообломочного вулка
ногенного материала вверх по разрезу туфо
генной толщи свидетельствует о повышении эк- 
сплозивности извержений и росте вулканических 
поднятий.

Состав и строение туфогенной толщи ируней
ского комплекса позволяют предположить, что 
ее накопление происходило на выположенных 
участках склонов вулканических поднятий. Сход
ство петрографического состава пород верхней 
части туфогенной толщи с породами кирганик- 
ской свиты, и их пространственная близость поз
воляют предложить, что их формирование проис
ходило в пределах одной палеоструктуры.

Кирганикская ассоциация, описанная во мно
гих работах [11, 12, 14, 18, 23], характеризуется 
фациально изменчивыми вулканогенными и вул
каногенно-осадочными образованиями, среди ко
торых выделяются вулканогенные и тефроген- 
ные типы породных ассоциаций.

Вулканогенный тип сложен лавами основно
го, среднего и реже кислого составов, разнооб
разными туфами, лаво- и туфобрекчиями. Встре
чаются субвулканические тела жерловых фаций 
и дайки тех же составов. Строение разрезов отли
чается грубой стратификацией, обусловленной
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Ряс 3. Палеотектонический профиль позднемеловой (Kjcm - ш) переходной зоны (Центральная Камчатка).
1 -  грубообломочные терригенные континентальные отложения (барабскяй тип разреза); 2  -  терригенные морские 
отложения глубоководной предконтннентальной равнины (хоэгонский тип разреза); 3 - 5 - ирунейские типы разреза: 
3 -  глинисто-яшмовые отложения гемипелагических обстановок окраинного моря, 4 -  глинисто-кремнисто-туфоген
ные отложения вулканических подножий, 5 -  туфогенные отложения склонов вулканической островной дуги; 6  -  вул
каногенные образования островной дуги (киргаяикский тип разреза); 7 -  туфотерригенные отложения преддугового 
прогиба; 8 —океаническая кора; 9 —метаморфический фундамент; 1 0 -  границы тектонических пластин и направления 
относительных перемещений; 11 -  сейсмофокальная зона.

чередованием покровов или серий покровов лав с 
пачками лавобрекчий и агломератовых туфов.

Химический состав эффузивов кирганикской 
свиты, относится к щелочным и субщелочным 
разностям [13, 14, 18]. По химизму лавы кирга
никской свиты отличаются калиевой специализа
цией (К20  -  2.4 - 5%; K20 /N a20  > 1) и могут быть 
отнесены к шошонитовой серии островных дуг 
[16]. По содержанию ТЮ2 породы принадлежат к 
низкотитанистому типу.

Нами проанализированы не только эффузивы 
типичных частей кирганикской свиты, но и по
роды, относившиеся при геологической съемке 
этого района к дифференцированному диабазо
вому комплексу. Сравнение петро- и геохимичес
ких особенностей лав этого комплекса с порода
ми типичных частей кирганикской свиты показы
вает их большое сходство. Породы кирганикской 
свиты, наблюдающиеся на левобережье р. Ичи 
(ранее относившиеся к так называемому “диаба
зовому комплексу”) отличаются более высокими 
содержаниями калия (до 6%), фосфора, при боль
шей степени окисленности железа, что, видимо, 
объясняется их гидротермальной переработкой. 
Отмечается также сходство по химическому со
ставу с вулканическими породами, распростра
ненными южнее рассматриваемого района, в бас
сейне рек Правая Андриановка и Жупанка, среди 
которых по петрографическим и геохимическим 
особенностям различаются связанные взаимопе- 
реходами абсарокиты и шошониты [15 -17].

Формирование вулканогенной ассоциации, ви
димо, было связано с субаэральными вулканичес
кими извержениями эффузивно-эксплозивного 
характера.

Тефрогенный тип кирганикской ассоциации 
замещает вулканогенный по латерали и сложен 
разнообразными туфами, тефроидными, вулка- 
номиктовыми, терригенными и кремнистыми по
родами. Лавы слагают лишь редкие потоки в

проксимальных фациях. Перекрестная и косая 
слоистость, а также находки флоры в туфопесча- 
никах рассматриваемой ассоциации свидетель
ствуют об относительно мелководных обстанов
ках седиментации. Породы тефрогенной ассоциа
ции формировались на шельфах вулканических 
поднятий, их склонах и подножиях. Накопление 
шлейфа отложений происходило за счет гравита
ционного осаждения вулканогенного материала 
при участии лахаровых и турбидитных потоков.

Отмеченные выше особенности строения ме
ловых толщ междуречья Ича-Облуковина ука
зывают на весьма различные условия их форми
рования. Кирганикская ассоциация отражает 
условия вулканической островной дуги. Ируней
ские ассоциации формировались в различных 
частях окраинного моря. Хозгонские породы 
характерны для отложений глубоководных при- 
континентальных окраин, а барабские разрезы 
отражают континентальные условия седимента
ции в пределах Срединнокамчатского микрокон
тинента. Каждая из перечисленных близких по 
возрасту толщ отражает определенные палеотек- 
тонические условия, что позволяет реконстру
ировать для позднемелового (кампан-маастрихт- 
ского) времени обстановку, напоминающую со
временную переходную зону на западе Тихого 
океана: островная дуга-окраинное море-конти
нент (микроконтинент) (рис. 3).

Отсутствие в современной тектонической 
структуре Камчатки между барабским, хозгон- 
ским и ирунейскими типами разрезов переходных 
типов подчеркивает значительность общего тек
тонического сокращения при деформациях палео- 
переходной зоны.

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ СТРУКТУРА
В структурном отношении район представляет 

собой систему смятых покровных пластин, надви
нутых на метаморфические образования (пара



автохтон). В строении аллохтона выделяется три 
тектонических покрова: хозгонский, ирунейский 
и кирганикский.

Параавтохтон обнажается в западной части 
района, где он представлен метаморфизованными 
породами малкинской серии, которые местами не
согласно перекрываются континентальными гру
бообломочными отложениями барабской свиты 
(К2 км). Нижнебарабская толща обнажается вдоль 
западных и юго-западных отрогов г. Бараба, тек
тонически перекрывая метаморфические образо
вания и, в свою очередь, стратиграфически нара
щивается породами верхнебарабской толщи. Юж
нее, в правом борту р. Облуковина, нижняя толща 
стратиграфически выклинивается и на метамор
фических образованиях с размывом и угловым не
согласием залегают грубообломочные отложения 
верхнебарабской толщи. К северо-западу и западу 
от г. Бараба контакты барабской свиты с подсти
лающими метаморфитами повсеместно тектони
ческие. Грубообломочные отложения здесь носят 
следы интенсивного тектонического течения в 
горизонтальной плоскости, подвержены неравно
мерному метаморфизму и слагают небольшие 
тектонические линзы и пластины, зажатые между 
аллохтонными меловыми толщами и породами 
параавтохтона.

Аллохтонные комплексы. Хозгонский покров 
установлен в западной части района (рис. 2), где 
он сложен осадочными образованиями одноимен
ной толщи.

В большинстве случаев хозгонская пластина 
подстилает ирунейскую и тектонически перекры
вает либо метаморфические образования, либо 
терригенные породы барабской толщи. В ряде 
мест хозгонская пластина на контакте с метамор
фитами тектонически выклинивается и они пе
рекрываются ирунейским покровом. В верховьях 
р. Химки и руч. Базового вдоль поверхности 
шарьирования в основании хозгонской пластины 
были отмечены тектонические линзы, сложен
ные ирунейскими породами. Подобные соотно
шения описывались и ранее [22]. Кроме того, в 
районе г. Химка вблизи выходов метаморфичес
ких пород параавтохтона была отмечена крупная 
лежачая антиформная складка-покров, в ядре 
которой обнажаются терригенные отложения 
хозгонской толщи, а на крыльях -  ирунейские 
глинисто-кремнистые образования. Эта запроки
нутая на запад антиформа отделяется пологим 
надвигом от метаморфитов параавтохтона, под
черкивая, что ирунейская и хозгонская пластины 
после их тектонического совмещения были сов
местно смяты в покровные складки и в таком виде 
шарьировались на метаморфиты (рис. 2, разрез).

Внутреннее строение хозгонского покрова не
однородно. В его восточной части встречаются 
участки, где породы дислоцированы довольно сла
бо (углы падения пород не превышают 20° - 40°). 
На западе, вблизи выходов параавтохтона, внут

реннее строение покрова усложняется из-за мно
гочисленных послойных срывов, крутых надвигов 
и надвигов-складок. В ряде мест слагающая хоз
гонский покров осадочная толща пологими сры
вами расслоена на ряд чешуй (мощностью от 
первых метров до десятков и сотен метров), осо
бенно многочисленных у контакта с метамор
фитами.

Тонкочешуйчатое строение хозгонского по
крова подчеркивается полого падающими на вос
ток надвигами (20° - 40°), с которыми связаны 
принадвиговые опрокинутые, лежачие и 5-образ- 
ные складки с амплитудой 1 - 10 м, имеющие за
падную вергентность. Субпослойные нарушения 
разных порядков подчеркиваются зонами рас- 
сланцевания, в которых компетентные слои обра
зуют веретенообразные будины с вытянутыми ос
трыми торцами. Нередко отмечаются структуры 
типа “снежного кома”, подчеркивающие прос
кальзывание отдельных слоев друг относительно 
друга (рис. 4).

Вблизи нижней тектонической поверхности 
хозгонского покрова обычно отмечается наибо
лее интенсивное рассланцевание пород, сопро
вождаемое минерализационной сланцеватостью и 
метаморфизмом. Кроме того, степень метамор
фической переработки пород резко возрастает на 
границах наиболее крупных чешуй этого покрова, 
вплоть до появления кварц-альбит-хлорит-сери- 
цитовых и кварц-хлоритовых сланцев, реже био- 
титовых сланцев. Мощности зон динамометамор
физма обычно невелики (первые метры), но из
редка, особенно у нижнего контакта пластины, 
они увеличиваются до первых десятков метров.

Интенсивные структурные и вещественные 
преобразования, происходящие в нижней части 
хозгонского покрова, часто затушевывают разли
чия между породами хозгонской толщи и мета
морфитами параавтохтона. Создается ложное 
впечатление о единой метаморфической зональ
ности и постепенном переходе от неметаморфизо- 
ванных отложений хозгонской свиты к метамор
фическим породам филлитовой толщи. Однако 
преобразованные хозгонские породы отличаются 
от малкинских крайне неравномерным развитием 
метаморфизма и отсутствием признаков нало
женных преобразований, тогда как для мета
морфитов малкинской серии характерны явления 
диафтореза.

Ирунейский покров широко распространен в 
центральной части района (междуречье Хим-Об- 
луковина). На западе ирунейский покров надви
нут на терригенные породы хозгонского покрова, 
на востоке -  тектонически перекрывается вулка
ногенно-осадочными образованиями кирганик- 
ского покрова.

Нижняя часть ирунейского покрова сложена 
интенсивно рассланцоваиными кремнисто-гли
нистыми породами с линзовидно-петельчатой



Ряс. 4. Фотография структуры “снежного кома’* в отложениях хозгонской свиты (верховье р. Химки).

структурой. В отдельных будинообразных блоках 
(размером до 80 -100 м на 50 - 60 м) нередко сохра
няется внутренняя структура толщ и. Тогда как 
вмещ аю щ ие, аналогичные по составу, образова
ния, как правило, лиш ены какой-либо стратиф и
кации, интенсивно перемяты и передавлены.

В подошве ирунейского покрова, на контакте с 
хозгонской пластиной, отмечается интенсивное 
меланжирование, брекчирование и катаклаз иру- 
нейских пород, причем мощности таких зон дости
гаю т 100 м. Вблизи контакта в меланжированных 
породах отмечаю тся закатанны е тела песчаников 
и алевролитов хозгонской свиты, имеющие лин
зовидные очертания и размеры  в поперечнике до

10 - 20 м. В песчаниках многочисленны зеркала 
скольжения и густая система минерализованных 
трещин. Степень меланжирования ирунейских 
пород увеличивается к  подошве тектонического 
покрова. Кроме того, в основании покрова от
мечаю тся зоны пластического течения пород, 
выполненные динамосланцами с отчетливой ми- 
нерализационной сланцеватостью . Степень мета
морфизма в них достигает зеленосланцевой ф а
ции. Ширина зон варьирует от 0.5 до 10 - 15 м.

Внутренняя структура ирунейского покрова 
весьма сложна. Он состоит из серии дискордан- 
тно смятых чеш уй-пластин, разделенных текто



ническими поверхностями. Отдельные тектони
ческие пакеты пластин имеют дисгармоничную 
структуру, обусловленную развитием субпослой
ных разрывов и дискордантных, по отношению к 
слоистости, малоамплитудных крутых надвигов и 
сопровождающих их опрокинутых складок. Кру
топадающие надвиги образуют чешуйчатые сис
темы и обычно являются оперяющими по отно
шению к наиболее выраженным послойным сры
вам. Как правило, они развиты в пределах одного 
тектонического пакета (пластины) и затухают по 
восстанию, сменяясь новым ярусом тектоничес
кого расчешуивания в пределах вышележащей 
пластины. Крутопадающие надвиги и сопровож
дающие их складки имеют субмеридиональное 
простирание и западную вергентность и состав
ляют единый структурный парагенезис с зонами 
субпослойных срывов.

В верхней части ирунейского покрова развиты 
многочисленные послойные срывы, зоны рас- 
сланцевания и будинаж-структуры. Вблизи с пе
рекрывающими породами кирганикского по
крова отмечаются тектонически закатанные 
линзовидные и округлые блоки туфов и лаво- 
брекчий основного состава размером до 10 - 15 м 
в поперечнике. Непосредственный контакт иру
нейского и кирганикского покровов, как правило, 
залечен силлами и дайками миоценовых эффузи- 
вов среднего и кислого составов.

Кирганикский покров распространен на севе
ро-востоке района (левые притоки р. Ичи и вер
ховья р. Богдановская), где он сложен вулканоген
ными и вулканогенно-осадочными образования
ми одноименной толщи. На западе и юго-западе 
кирганикский покров тектонически перекрывает 
ирунейский аллохтон, а к югу и юго-востоку он 
погружается под полого залегающие образования 
кайнозоя.

Кирганикский покров имеет чешуйчато-склад
чатое строение, обусловленное развитием раз
личных дизъюнктивно-пликативных дислокаций 
на разных структурных уровнях, что связано с 
различными реологическими свойствами слагаю
щих покров пород. В нижних частях покрова, сло
женных ритмично слоистыми отложениями, от
мечаются многочисленные послойные срывы и 
сложные складки. Вулканогенные образования 
верхних частей покрова с их слабо выраженной 
слоистостью и структурной неоднородностью 
характеризуются петельчато-линзовидной сис
темой нарушений и достаточно простой склад
чатостью.

Основные поверхности, по которым происхо
дило шарьирование кирганикских масс, рассла
ивают тектонический покров на несколько в 
различной степени дислоцированных частей. 
Надвиговые зоны обычно сопровождаются брек- 
чированием, катаклазом и интенсивным расслан- 
цеванием пород, причем многие из них часто зале

чены субвулканическими телами (силлами, дай
ками и штоками) миоценовых андезито-дацитов, 
дацитов и гранодиоритов. Частая приуроченность 
субвулканических комплексов к крупным надви
гам является важным диагностическим признаком 
их обнаружения, так как благодаря своей ярко 
рыжей окраске кислые субвулканические тела 
прекрасно заметны на местности и аэрофото
снимках.

На нижних структурных уровнях кирганик
ского покрова часто встречаются сложно ветвя
щиеся и переплетающиеся зоны рассланцевания, 
милонитизации и катаклаз, образующие петель
чато-линзовидную структуру с обособлением от
дельных будинообразных блоков размером от 
первых метров до десятков метров. В централь
ных частях таких линзовидных тел сохраняются 
первичные структуры и текстуры пород, тогда 
как вдоль их тектонических контактов наблюда
ются постепенные переходы от слабо изменен
ных к интенсивно тектонизированным породам. 
Длинные оси будинообразных тел обычно ориен
тированы почти горизонтально.

Для нижних структурных уровней кирганик
ского покрова также характерны многочислен
ные зоны послойных горизонтальных срывов, 
часто сопровождающиеся “оперяющими” чешуй
чатыми надвигами с небольшой (десятки метров) 
амплитудой перемещения. Нередко с такими на
двигами связаны опрокинутые изоклинальные 
складки приразломной природы, имеющие юго- 
западную вергентность.

В нижних частях кирганикского покрова встре
чаются изоклинальные лежачие складки, сложен
ные туфогенно-осадочными слоистыми отложе
ниями. Аналогичным образом смяты и субпослой
ные поверхности надвигов.

Вулканогенные образования верхних частей 
кирганикского аллохтона смяты в относительно 
пологие симметричные складки с вертикальными 
осевыми поверхностями. Размах крыльев таких 
складок достигает первых сотен метров, а углы 
падения пород на крыльях не превышают 20° - 30°. 
Нередко вблизи разломов отмечаются мелкие 
складки с размахом крыльев 10 - 40 м. В их ядер- 
ных частях обычен кливаж, секущий слоистость 
под большими углами.

Сильная раздробленность достаточно однооб
разных по составу толщ, как правило, затушевы
вает внутреннюю структуру аллохтона. Но в ряде 
мест, особенно на границах пластин с различной 
компетентностью пород, видно, что тектоничес
кие покровы смяты в систему опрокинутых к за
паду складок.

Характерным примером таких дислокаций 
является система лежачих и опрокинутых скла
док, выявленная в верхнем течении р. Саранской 
(рис. 5). Ядра лежачих антиклиналей сложены
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Рас. 5. Геологический профиль (верховья рек Ченгнут, Саранская, Левая Богдановская).
1 , 2 -  отложения ирунейского комплекса: 1 -  туфоалевролнты, туфоаргиллиты, алевритовые и псаммитовые туфы ос
новного и среднего составов, кремнистые аргиллиты, 2 -  туфы и туфобрекчии основного и среднего состава, реже ту- 
фопесчаники, туфоалевролнты; 3 -  кирганикская свита: туфы, туфобрекчии и лавы основного и среднего составов, ту- 
фопесчаники, туфоалевролнты, вулканомиктовые песчаники, 4 -  разломы: установленные (а) и предполагаемые (б).

туфоаргиллитами и туфоалевролитами ирунейско
го комплекса, а лежачие и висячие крылья -  вулка
ногенными образованиями Кирганикской свиты. 
Надвиговый контакт между вулканогенными и 
туфогенно-осадочными образованиями подчерки
вается милонитами и катаклазитами. Он является 
конформным по отношению к слоистости обеих 
толщ. В соответствии с общей структурой зона 
наволока образует опрокинутые складки.

В верховьях рек Богдановской и Саранской 
наблюдались аналогичные, но более мелкие ле
жачие складки амплитудой 10 - 50 м. Их оси во 
всех наблюдавшихся случаях субгоризонтальны 
(азимуты простираний 130° -140°). Вергентность 
анти формных складок юго-западная.

В северо-восточной части района, в бассейне 
р. Ичи, были выявлены лежачие складки с вер- 
гентностью в северо-западных румбах.

Неоавтохтон. На востоке района широко рас
пространены субгоризонтально залегающие вул
каногенно-осадочные образования (Р3 - Q), раз
битые новейшими субвертикальными наруше
ниями. Большей частью это малоамплитудные 
взбросы и сбросы, среди которых иногда фикси
руется сдвиговая компонента. Так, намечается 
протяженный левый сдвиг северо-восточного 
простирания (от руч. Солнечного черезверховья 
р. Богдановской в верховья руч. Саранского). Он 
фиксируется геоморфологическими особенностя
ми рельефа и устанавливается по смещениям на 
его крыльях меловых образований до 2 - 2.5 км. 
На крыльях этого протяженного нарушения от
мечаются мелкие надвиги и взбросы, видимо, 
формировавшиеся благодаря смещениям вдоль 
основного сдвига.

ОБСУЖДЕНИЕ
Анализ покровного строения района предпо

лагает значительное сокращение первичного бас

сейна, различные части которого тектонически 
совмещены в современной структуре Централь
ной Камчатки. Близкие по возрасту, но гетероген
ные комплексы, слагающие тектонические по
кровы, формировались в разных обстановках -  от 
континентальных до морских и осгроводужных, 
что позволяет реконструировать для кампана - 
Маастрихта палеопереходную (океан-континент) 
зону, сходную с современным обрамлением запад
ной части Тихого океана.

Континентальные отложения барабской тол
щи перекрывали существовавший в конце позд
него мела метаморфический фундамент Средин
но-Камчатского микроконтинента (или более об
ширной континентальной массы). Терригенные 
отложения хозгонской свиты характеризуют глу
боководные приконтинентальные части окра
инного ирунейского бассейна. Отложения иру
нейского комплекса представлены различными 
типами осадочных образований, формировавши
мися в центральной и краевой частях окраинного 
бассейна. На востоке ирунейский бассейн был ог
раничен протяженной Озерновско-Валагинской 
вулканической островной дугой, фрагменты ко
торой представлены образованиями кирганик- 
ского типа.

Перестройка тектонической структуры во 
время ларамийской фазы тектогенеза привела 
к значительному латеральному сокращению па- 
леопереходной зоны и формированию сложной, 
тектонически расслоенной, структуры региона. 
Возникшие при первоначальном сжатии тектони
ческие покровы в дальнейшем сминались в опро
кинутые складки и в таком виде шарьировались на 
Срединно-Камчатский микроконтинент. Во время 
надвигания, сопровождавшегося локальным дина
мометаморфизмом низких ступеней, происходило 
дальнейшее тектоническое расслаивание аллохто
на. Наиболее крупные пологие тектонические



контакты в миоцене были залечены дайками и 
силлами среднего и кислого составов.

Следует отметить, что точное датирование 
тектонических движений в рассматриваемом рай
оне из-за отсутствия комплексов-показателей за
труднено и основывается лишь на относительной 
последовательности событий и сопоставлениях с 
сопредельными районами. Тем не менее ясно, что 
к олигоцену крупномасштабное сжатие закончи
лось. Это доказывается тем, что севернее и вос
точнее района сложнодислоцированные меловые 
толщи перекрыты полого залегающими вулка
нитами Центрально-Камчатского пояса. Незна
чительное сжатие, сопровождавшееся малоам
плитудными подвижками, катаклазом и будини- 
рованием вдоль уже существовавших пологих 
срывов, видимо, являлось отголоском значитель
ного сжатия в начале позднего миоцена на восто
ке Камчатки.

Авторы пользуются возможностью поблаго
дарить И.Н. Извекова за определения микро
фауны, а также выразить свою искреннюю при
знательность Г.В. Жегаловой, советы и пожела
ния которой очень помогли нам в работе.
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Tectonics of the Eastern Framing of Kamchatka's Sredinny Massif
of Metamorphic Rocks

V. P. Zinkevich, S. Yu. Kolodyazhny, L. G. Bragina,
Ye. A. Konstantinovskaya, P. I. Fedorov

The eastern framing of the Kamchanka’s Sredinny metamorphic massif is composed of Campanian - Maas- 
trichtian units in a system of west-thrust nappes. Their para-autochthone is the Malka metamorphic group that 
is locally covered by Campanian continental terrigenics. The allochthone consists of the Khozgon, Irunei and 
Kirganik thrust nappes. Their rocks formed in different paleotectonic settings: in different parts of a marginal 
sea, on the pre-continental plain or in the environment of a volcanic island arc. Widely varying compositions 
of Cretaceous rocks in the thrust nappes, as well as the absence of transitional facies, clearly point to large-scale 
lateral contraction of the ocean-continent paleo-transition zone at the Laramide phase of tectogenesis.
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