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УДК 551.24

НОВЕЙШАЯ ФАЗА ГЛОБАЛЬНОЙ 
АКТИВИЗАЦИИ ПРОЦЕССОВ РАСШИРЕНИЯ ЗЕМЛИ

© 1996 г. Е. Е. Милановский
Геологический факультет Московского государственного университета, Москва

Поступила в редакцию 26.05.94 г.

Новейшая (неотектоническая) стадия геологической истории Земли, начавшаяся 5-10 млн. лет на
зад, характеризуется глобальным усилением процессов рифтинга и спрединга, активизацией ба
зальтового вулканизма и в целом значительным ослаблением, по сравнению с олигоценом и боль
шей частью миоцена, деформаций сжатия в подвижных поясах. В плиоцене и антропогене они ин
тенсивно проявлялись лишь в Кавказско-Гималайском секторе Средиземноморского пояса в связи 
с продолжавшейся коллизией Аравийской и Индийской литосферных плит с Евразиатской. Отдель
ные фазы сжатия, имевшие место в плиоцене-антропогене, по своему глобальному эффекту в це
лом значительно уступают позднепалеогеновым и миоценовым. Началу новейшей стадии непосред
ственно предшествовало самое сильное, начиная с мезозоя тектоноэвстатическое понижение уровня 
океана 10 млн. лет назад. В раннем плиоцене уровень океана снова высоко поднялся, но в дальней
шем эта тенденция была замаскирована частыми гляциоэвстатическими понижениями уровня оке
ана в эпохи оледенений.
Особенности геологического развития Земли в последние 5-10 млн. лет позволяют предположить, 
что альпийский геотектонический цикл, завершившийся в олигоцене-миоцене глобальным усиле
нием деформаций сжатия в земной коре, сменился в конце миоцена-плиоцене началом нового, 
постальпийского, геотектонического цикла, отмеченным усилением процессов растяжения и рас
ширения коры.

В недавно опубликованной статье [9] автором 
в основном рассматривались различные проявле
ния геопульсаций, имевших место более 10 млн. 
лет назад, т.е. до конца среднего миоцена. Обра
тимся теперь к некоторым процессам, происхо
дившим начиная с позднего миоцена до современ
ности, т.е. в последние 10 млн. лет истории Земли. 
Обычно эта новейшая стадия ее развития, неред
ко называемая неотектонической, трактуется как 
завершающая стадия альпийского геотектониче
ского цикла, характеризующаяся продолжением 
интенсивных деформаций сжатия в подвижных 
поясах и связанным с ними мощным горообразова
нием -  первичным (протоорогенезом) в альпий
ских складчатых сооружениях Средиземномор
ского и Тихоокеанского поясов и синхронным 
ему повторным (дейтероорогенезом) в ряде воз
рожденных горных сооружений более древних 
складчатых областей. Такие представления у оте
чественных геологов сложились, главным обра
зом, на основе опыта изучения Кавказа и Средней 
Азии (Копетдага, Памира, Тянь-Шаня и т.п.), где 
новейшее горообразование действительно проте
кало в обстановке интенсивного субмеридио
нального сжатия коры.

Однако, анализируя картину проявления но
вейших тектонических деформаций в глобальном 
масштабе, автор этих строк еще в 1982 г. [5] при
шел к принципиально иному пониманию характе
ра геологического развития Земли в позднем кай

нозое и недавно более подробно обосновал эти 
новые представления [9]. Согласно этой концеп
ции, около 10 млн. лет назад, т.е. после штирий- 
ской фазы складчатости, на большей части про
тяжения Средиземноморского и Тихоокеанского 
подвижных поясов существенно ослабели, а око
ло 5 млн. лет во многих их районах почти полно
стью прекратились деформации сжатия, сменив
шись в ряде их областей и зон деформациями го
ризонтального растяжения коры. Резко усилился 
рифтогенез в пределах ряда континентов и их 
пассивных и активных окраин, а также спрединг 
во внутриокеанических рифтовых поясах, и на
чался спрединг в нескольких межконтиненталь
ных рифтовых зонах. Произошла значительная 
активизация вулканической деятельности, и, в ча
стности, усились базальтовые извержения на дне 
океанов и во многих тектонически разнородных 
областях континентов и их окраин. Глубокое па
дение уровня океана (до -100 м), имевшее место 
около 10 млн. лет назад, сменилось в позднем ми
оцене некоторым его подъемом (с рядом осцил
ляций), а после нового сильного понижения в мес
синском веке, т.е. в самом конце миоцена, уро
вень океана в начале плиоцена (5.2 млн. лет 
назад) вновь очень резко поднялся (почти до +100 м 
выше современной отметки).

Всю эту совокупность взаимосвязанных тек
тонических, магматических процессов и глав
ных изменений уровня океана (осложненных





кратковременными гляциоэвсгатическими коле
баниями в плиоцене и антропогене) можно есте
ственно объяснить тем, что постепенно усиливав
шаяся с конца эоцена контракционная тенденция 
сменилась в позднем миоцене и, особенно, в пли
оцене и антропогене преобладанием в глобаль
ном масштабе экспансионной тенденции. Однако 
доминировавшие на Земле с конца миоцена про
цессы растяжения земной коры и общее расши
рение ее поверхности временами осложнялись 
короткими глобальными фазами усиления сжа
тия, а в отдельных тектонических зонах -  также 
регионально проявленными деформациями сжа
тия, связанными с тем, что относительные взаи- 
моперемещения отдельных литосферных плит, 
несмотря на некоторое общее расширение Земли 
в новейшую эпоху, сохраняли в этих зонах кон
вергентный или коллизионный характер. Разме
щение таких зон в новейшей тектонической 
структуре Земли хорошо видно на рис. 1.

ПРОЯВЛЕНИЯ СЖАТИЯ И РАСТЯЖЕНИЯ
КОРЫ В ЦИРКУМ-ТИХООКЕАНСКОМ 

И СРЕДИЗЕМНОМОРСКОМ ПОДВИЖНЫХ 
ПОЯСАХ И В ИХ “РАМЕ”

В западной половине Циркум-Тихоокеанского 
пЪдвижного пояса интенсивные деформации сжа
тия коры почти повсеместно завершились в мио-

Рис. 1. Схематическая карта плиоцен-четвертичных 
структур растяжения и сжатия земной коры 
1 -  приосевые зоны внутриокеанических рифтовых 
хребтов с новообразованной в ходе спрединга в плио
цене-антропогене океанической корой; 2 -  современ
ные оси спрединга в них (с рифтовой долиной и без 
нее) и трансформные разломы; 3 -  осевые зоны меж
континентальных рифтов с корой океанического ти
па, возникшей в ходе начавшегося в плиоцене спре
динга; 4 -  узкие зоны задугового и междугового спре
динга, возникшие и активно развивавшиеся в 
плиоцене-антропогене; 5 -  глубокие впадины с суб
океанической и утоненной континентальной корой, 
испытавшие рассеянный спрединг, рифтинг или об
щее растяжение и значительное погружение в плио
цене-антропогене; 6 -  грабены континентальных 
рифтовых зон на платформах, метаплатформах и в 
подвижных поясах, возникшие или активно развивав
шиеся в плиоцене и антропогене; 7 -  крупнейшие пли
оцен-четвертичные сдвиги (а) и раздвиго-сдвйги (б); 
8 -  крупнейшие зоны надвигов и тектонических по
кровов; 9 -  зоны интенсивных плиоцен-четвертичных 
складчато-надвиговых и сводово-взбросовых дефор
маций сжатия; 10 -  островные дуги, возникшие или 
активно развивавшиеся в плиоцене-антропогене; 11 — 
современные глубоководные желоба; 12 -  древние 
платформы; 13 -  метаплатформы, подвижные пояса 
и участки с континентальной корой на окраинах оке
анов (шельфах) и внутри них (“микроконтиненты”); 
14 -  глубоководные ложе океанов; 15 -  главные про
явления плиоцен-четвертичного существенно базаль
тового наземного и подводного вулканизма вне риф
товых зон и на их флангах; 16 -  направления относи
тельного перемещения Аравийской и Индийской 
литосферных плит.

цене (в основном около 10 или 5 млн. лет назад) 
и лишь местами (в западной зоне Сахалина, на о- 
вах Хонсю, Тайвань и др.) продолжались в плио
цене. В целом в плиоцене и антротогене происхо
дили дифференцированные вертикальные дви
жения в основном изостатического характера, а 
в ряде зон (островных дугах, междуговых и заду- 
говых впадинах окраинных морей) имели место де
формации растяжения, сдвиги и раздвиги, связан
ные с формированием наложенного грандиозного 
Западно-Тихоокеанского рифтового пояса [7, 11], 
и сопутствовавшие их активизации мощные 
вспышки вулканизма. Аналогичные в принципе 
тенденции проявлялись и в восточной половине 
Циркум-Тихоокеанского пояса, а во многих райо
нах Кордильерского и Андского сооружений на
чалось или продолжалось формирование эпиоро- 
генных рифтовых зон и систем, сопровождавшее
ся интенсивными вулканическими извержениями.

Вдоль границ Циркум-Тихоокеанского пояса 
с ложем Тихого океана в плиоцен-четвертичное 
время происходило (или продолжалось) развитие 
глубоководных желобов, от которых в стороны 
Азии, Австралии, Южной и частично Северной 
Америки погружаются до глубин в несколько сот 
километров наклонные сейсмофокальные зоны. 
Динамический анализ фокальных механизмов 
в очагах глубокофокусных землетрясений указы
вает на преимущественно взбросо-надвиговый 
характер смещений в этих зонах и частично на 
сдвиговый и сдвиго-надвиговый их тип на некото
рых субширотных их участках. В плитотектониче
ских моделях такая картина объясняется субдукци- 
ей, т.е. активным пододвиганием Тихоокеанского 
ложа под разные участки Циркум-Тихоокеанско
го пояса. Однако, по мнению автора [7], субдук- 
ция могла иметь пассивный, вынужденный харак
тер и вызываться односторонним расширением 
к востоку (т.е. надвиганием на ложе Тихого океа
на) Западно-Тихоокеанского рифтового пояса 
вследствие разрастания в нем (в тылу островных 
дуг) мощных мантийных диапиров и надвиганием к 
западу Южно-Американского континента и облас
ти Центральной Америки в результате спрединга 
в Среднюю-Атлантическом рифтовом поясе (что 
хорошо согласуется с результатами изучения гло
бального плана современных напряжений в зем
ной коре).

Более сложная и латерально неоднородная кар
тина новейших горизонтальных движений имеет 
место в разных секторах Средиземноморского 
подвижного пояса [6-9]. В его Западном, собст
венно Средиземноморском, секторе, граничащем 
на юге с Африканской литосферной плитой, Ис
ключительно мощные складчато-покровные де
формации, неоднократно повторявшиеся с позд
него эоцена до конца среднего миоцена, в позд
нем миоцене почти полностью прекратились и 
лишь на локальных участках (Юра, некоторые



краевые зоны Апеннин, восточных Румынских 
Карпат и Эллинид) в ослабленной форме перио
дически проявлялись в конце миоцена и плиоцене 
(в аттическую, роданскую и валахскую фазы 
складчатости). На многих же участках Средизем
номорского сектора в плиоцен-четвертичное 
время возникали грабены и наложенные впадины, 
а над мантийными диапирами в обстановке раз
нонаправленного горизонтального растяжения 
формировались обширные и глубокие впадины 
с утоненной и раздробленной континентальной 
(Паннонская, Альборанская, Эгейская) и частич
но субокеанической (Тирренская впадина) корой. 
Формирование структур растяжения в ряде райо
нов сопровождалось проявлениями наземного 
и подводного вулканизма.

В отличие от Западного сектора Средиземно- 
морского пояса, в его Среднем, Кавказско-Гима
лайском, секторе, ограниченном с юга Аравийской 
и Индийской литосферными плитами, в плиоцене 
и антропогене продолжались, периодически уси
ливаясь, интенсивные складчато-надвиговые де
формации субмеридионального сжатия и форми
ровались высокогорные сооружения Большого 
и Малого Кавказа, Эльбруса, Загроса, Гиндукуша, 
Памира, Каракорума, Гималаев, а в некоторых 
районах Кавказа, Афганистана, Южного Тибета 
образовались поперечные к их простиранию суб
меридиональные грабены и активные вулканиче
ские зоны, вытянутые в направлении горизон
тального сжатия.

Складчато-глыбовые, взбросо-надвиговые и 
сдвиговые деформации, вызванные общим субме
ридиональным сжатием, охватили прилегающие 
к Памирскому и Гималайскому сегментам Среди
земноморского пояса с севера обширные области 
Евразиатской литосферной плиты (Тянь-Шань, 
Куньлунь, Циньлин и др.), а поперечные к их про
стиранию зоны растяжения возникли даже значи
тельно севернее, в области Байкальского мантий
ного диапира, приведя к образованию грабенов 
одноименной рифтовой системы.

Резкие различия в характере новейшей геоди
намики Западного и Среднего секторов Среди
земноморского пояса вызваны тем, что в отличие 
от Западного сектора, где коллизия литосферных 
плит -  Африканской и западной части Евразиат
ской к концу миоцена почти закончилась, в Сред
нем секторе она происходит до наших дней в связи 
с продолжающимся движением к северу или се
вер-северо-востоку Аравийской плиты (относи
тельно Африканской) и еще более значительным 
перемещением в том же направлении, т.е. в сто
рону Евразиатской плиты, Индийской литосфер
ной плиты. В этой кинематической обстановке на 
границе Аравийской и Африканской плит в пли
оцене-антропогене происходили левосдвиговые 
и раздвиго-сдвиговые смещения амплитудой бо

лее 100 км вдоль Левантинской зоны разломов, 
а в южном “тылу” Аравийской плиты — сдвиго- 
раздвиговые деформации с раскрытием зон с ко
рой океанического типа в Красноморском и 
Аденском рифтах. Более быстрое перемещение 
к северу Индийской литосферной плиты по срав
нению с восточной частью Аравийской происхо
дило вдоль зоны левостороннего Чаманского 
сдвига и продолжающего его к югу, в Аравий
ском море, разлома Меррей-Оуэн.

Юго-восточный, Индонезийский, сектор Сре
диземноморского пояса, граничащий на юго-за
паде с ложем Индийского океана, по своей текто
нической позиции и характеру новейших движений 
напоминает западную часть Циркум-Тихоокеан- 
ского пояса. Новейшие деформации сжатия в нем 
в целом были незначительными, развивались 
междуговые и задуговые зоны горизонтального 
растяжения (впадины Андаманского, Яванского 
и других окраинных морей) и исключительно 
мощно проявлялся плиоцен-четвертичный вулка
низм. Наличие на границе Индийского океана 
с Индонезийским сектором Средиземноморского 
пояса уходящей под него сейсмофокальной зоны 
интерпретируется в плитотектонических моделях 
как проявление субдукции под этот сектор лито
сферы северо-восточной части Индийского океа
на (в связи со спредингом в Индоокеанском риф- 
товом поясе). Однако с этой моделью не согласу
ется широкое развитие позднемиоценовых 
складок и взбросов северо-восточного простира
ния и северо-запад-юго-восточная ориентировка 
осей главных сжимающих напряжений в коре севе
ро-восточной части Индийского океана [15,17]. По 
мнению автора, важную роль в процессе взаим
ного сближения литосферных плит и кинематике 
разделяющей их сейсмофокальной зоны может 
играть подъем и расширение к юго-западу актив
но развивающегося внутри Индонезийского сек
тора мантийного диапира (или цепочки диапиров) 
и связанная с этим обдукция на ложе Индийского 
океана.

ГЛОБАЛЬНОЕ УСИЛЕНИЕ ПРОЦЕССОВ 
СПРЕДИНГА И РИФТИНГА

Около 10 млн. лет назад одновременно с шти- 
рийской фазой сжатия в подвижных поясах во 
многих областях мировой системы внутриокеани- 
ческих рифтовых хребтов процесс спрединга вре
менно замедлился и приостановился и несколько 
изменились направления раздвижения литосфер
ных плит, разделенных зонами спрединга.

Затем в позднем миоцене началось, а с рубежа 
миоцена и плиоцена повсеместно проявилось но
вое, хотя и неравномерно выраженное усиление 
процесса спрединга в океанах. На Международной 
тектонической карте Мира [4] отчетливо видно



^ 3
О 150 300 км

Рис. 2. Проявления спрединга в олигоцене-миоцене и в плиоцене-антропогене
1 -  области океанического дна, созданные в ходе спрединга в олигоцене и миоцене (5-35 млн. лет назад); 2 -  то же, 
в плиоцене и антропогене (0-5 млн. лет назад) и их осевые зоны; 3 -  трансформные разломы, активные в олигоцене, 
неогене и антропогене; 4 -  глубоководные желоба; 5 -  зоны задугового спрединга, активные в плиоцене и антропогене.

(рис. 2), что ширина возникших в конце миоцена и 
в плиоцен-четвертичное время приосевых зон вну- 
триокеанических рифтовых хребтов в среднем 
лишь в 2-3 раза уступает суммарной ширине их 
фланговых зон, образовавшихся при спрединге в 
олигоцене и миоцене. На отдельных же участках 
этих хребтов ширина соответствующих зон отлича
ется лишь в 1.5-2 раза (например, в Австрало-Ан
тарктическом хребте) или даже оказывается при
мерно равной (например, в северной половине 
Индо-Аравийского хребта, в южной части Вос
точно-Тихоокеанского хребта, хребте Гаккеля 
в Северном Ледовитом океане).

Таким образом, скорость спрединга во всей 
мировой системе внутриокеанических рифтовых 
хребтов в плиоцене-антропогене по сравнению с 
таковой в олигоцене-миоцене повсеместно, хотя

и весьма неравномерно возросла от 10-20% на од
них ее участках до 100-200% и более на других. 
Как правило, ускорение спрединга началось еще 
в позднем миоцене (5-10 млн. лет назад) и усили
лось в плиоцене.

Одновременно в конце миоцена и особенно 
в плиоцене-антропогене произошла значитель
ная активизация процессов растяжения во многих 
континентальных рифтовых поясах и зонах Зем
ли, а в некоторых из них растяжение привело 
к полному разрыву континентальной коры (Крас- 
номорский, Аденский, Калифорнийский межкон
тинентальные рифты). В Афро-Аравийском 
рифтовом поясе в пределах Эфиопского и Кений
ского вулканических поднятий возникли одно
именные сводово-вулканические рифтовые зо
ны, развитие которых сопровождалось мощными 
трещинами и центральными извержениями, а



к западу и к югу от последней зоны образовались 
Танганьикская и Руква-Ньясская рифтовые зоны 
щелевого типа. На северном фланге этого риф- 
того пояса в Левантинской сдвиговой зоне сфор
мировались узкие* грабены сдвиго-раздвигового 
типа. В Рейнско-Ливийском рифтовом поясе, пе
ресекающем западную часть Средиземноморского 
подвижного пояса, в конце миоцена изменилась 
геодинамическая обстановка и план напряжений и 
возникли или активизировались рифтовые зоны 
юго-восточного простирания -  Нижнерейнский 
грабен в его северной части, грабен Кампидано и 
зона рассеянного спрединга во впадине Тиррен
ского моря в средней и Тунисско-Пантеллерий- 
ская рифтовая система в южной частях рифтово- 
го пояса.

В Байкальской рифтовой системе в плоиоце- 
не-антропогене сформировалось большинство 
входящих в нее грабенов и расширились и значи
тельно углубились заложенные ранее наиболее 
крупные Северо- и Южно-Байкальские и Тункин- 
ская рифтовые впадины. К этой же эпохе отно
сится главный этап формирования грабенов риф- 
трвой зоны Шаньси в Северном Китае, хотя са
мый южный из них -  грабен Вэйхе -  заложился 
еще в олигоцене. На северо-востоке Азии активи
зировалась Момская рифтовая система, возникшая 
на продолжении спрединговой зоны хр. Гаккеля, 
а к западу от низовий р. Амур образовалась суб
меридиональная Тугульская зона грабенов.

В состав упоминавшегося выше грандиозного 
Западно-Тихоокеанского рифтового пояса, наря
ду с многочисленными новейшими задуговыми и 
междуговыми зонами спрединга, входит ряд конти
нентальных рифтовых зон, наложенных в конце 
миоцена или плиоцене на структуры альпийского 
складчатого основания. К наиболее крупным из 
них относятся вулканоактивные Центральный 
грабен Камчатки, грабен Туапо на северном ост
рове Новой Зеландии, переходящий к северу 
в междуговую зону зачаточного спрединга Лау- 
Гавр, а также протяженный рифт Окинава в Вос
точно-Китайском море, в котором растяжение 
континентальной коры дошло до почти полного 
ее разрыва.

Многочисленные наложенные на мезозойский 
или кайнозойский складчатый фундамент конти
нентальные рифтовые структуры формировались 
в плиоцене и антропогене почти на всем протяже
нии восточной половины Циркум-Тихоокеанского 
подвижного пояса. В Южно-Американских Андах 
к ним относятся грабены Южно-Чилийский, Се
веро-Чилийско-Перуанский, Эквадор-Колумбий- 
ский (Кито-Каука), развитие которого сопровож
далось, как и в Срединно-Камчатском грабене, 
исключительно мощными наземными изверже
ниями, в Центральной Америке -  грабен Никара
гуа и поперечная субширотная Трансмексикан
ская рифто-вулканическая зона, а в Северной 
Америке -  протяженная рифтовая зона Рио-Гран

де, заложенная между Северо-Американской плат
формой и массивом Колорадо, и наложенная на 
позднекиммерийские складчатые структуры юж
ной части Кордильер рифтовая система провин
ции Бассейнов и Хребтов. Формирование этой 
рифтовой системы, как и рифта Рио-Гранде, на
чалось в олигоцене-миоцене, но продолжается до, 
современности, сопровождаясь мощными прояв
лениями контрастного наземного вулканизма. 
Суммарная амплитуда горизонтального растяже
ния континентальной коры в рифтовой системе 
Бассейнов и Хребтов за последние 15 млн. лет до
стигает 250 км, а в зоне Калифорнийского залива, 
служащей соединительным звеном между нею 
и Восточно-Тихоокеанским спрединговым по
ясом, в плиоцене произошел полный разрыв кон
тинентальной коры.

Самым северным элементом эпиорогенного 
позднекайнозойского пояса Кордильер, заложен
ным и активно развивавшимся в плиоцене-антро
погене, является субширотный грабен Снейк-Ри- 
вер, заполненный мощными плиоценовыми ба
зальтами, а на своем восточном конце, в районе 
Иеллоустонского парка -  четвертичными кислы
ми вулканитами. На северной окраине Северо- 
Американского континента и одноименной плат
формы с позднего миоцена до современности 
происходило обновление системы различно ори
ентированных грабенообразных впадин, зало
женных в рифее или палеозое (грабены пролива 
Ланкастер, заливов Джонс, Бутия и др.), и разде
ляющих их сводово-горстовых поднятий, выражен
ных в виде островов и полуостровов. Аналогич
ные подновленные в конце кайнозоя грабены ши
роко распространены также на северо-западе 
Евразии в пределах Балтийского щита (Канда
лакшский, Ладожский, Южно-Балтийский), Пе- 
чоро-Баренцевоморской и Таймыро-Северо-Зе- 
мельской метаплатформ (грабены Святой Анны 
и др.). Вполне возможно, что регенерация этих 
древних рифтовых структур была связана с 
“расшатыванием” коры северных областей Ев
разии и Америки в результате неоднократного 
чередования гляциоизостатических погружений 
(до 1-1.5 км) и “всплываний” в позднем плиоцене 
и антропогене.

В позднем кайнозое возникли или были регене
рированы (возможно, также в связи с гляциоизосга- 
тическими деформациями коры) многочисленные 
континентальные рифтовые структуры (грабены) 
в Антарктиде. В ее восточной (платформенной) 
части они располагаются, главным образом, ради
ально относительно центра континента (т.е. южно
го полюса), а в западной части, образованной раз
новозрастными складчатыми сооружениями, гра
бены частично вытянуты вдоль их простирания, 
субширотно, и сопровождаются молодыми вул
каническими центрами и лавовыми покровами.



ГЛОБАЛЬНАЯ АКТИВИЗАЦИЯ 
БАЗАЛЬТОВОГО ВУЛКАНИЗМА

В позднем миоцене началась, а в плиоцене и 
антропогене продолжилась активизация вулка
низма (главным образом базальтового) в гло
бальном масштабе, проявившаяся как на конти
нентах, так и в океанах. По оценке А.Б. Ронова,
В.Е. Хайна и А.Н. Балуховского [12], средняя об
щепланетарная интенсивность вулканизма воз
росла в плиоцене-антропогене по сравнению 
с миоценом в 1.3 раза (с 4.84 до 6.25 км3/год). Уси
ление базальтовых извержений имело место 
в осевых (спрединговых) зонах внутриокеаничес- 
ких рифтовых поясов, на которые приходится не 
менее 70% от общемирового объема продуктов 
вулканизма, в зонах задугового и междугового 
спрединга в окраинных морях, в ряде внутриокеа- 
нических вулканических плато и хребтов, связан
ных с “горячими пятнами” и мантийными плюма
жами, расположенных как вне рифтовых поясов 
(Гавайское, Каролинское плато и т.д.), так и вну
три их (Исландия).

Резкая активизация наземных извержений 
продуктов преимущественно базальтового и ан
дезито-базальтового, но также среднего и кисло
го состава произошла на континентах, главным 
образом, в пределах некоторых рифтовых зон 
(Эфиопская, Кенийская, Снейк-Ривер и др.) и 
вулканических нагорий, в Тихоокеанском и Сре
диземноморском подвижных поясах, а также на 
активных окраинах континентов (в частности, 
в островных дугах). Согласно подсчетам Р. Лар
сона и П. Ольсона [14], общее приращение объе
ма земной коры за счет базальтовых извержений 
в океанах и на континентах, связанных с мантий
ными плюмажами, составило в олигоцене (от 35 
до 25 млн. лет назад) 10.2 млн. км3, в раннем-сред- 
нем миоцене (от 25 до 10 млн. лет назад) -  21.6, 
в позднем миоцене (от 10 до 5 млн. лет назад) -  
11.4, а в плиоцене-антропогене (в последние 
5 млн. лет) -  12.6 млн. км3. Следовательно, сред
няя продуктивность базальтового вулканизма 
в пределах горячих пятен составляла в олигоцене 
около 1 млн. км3 в 1 млн. лет, в раннем-среднем 
миоцене -  1.44, а в позднем миоцене, плиоцене и 
антропогене возросла до 2.4 млн. км3 в 1 млн. лет. 
По-видимому, в близких соотношениях увеличи
лась в последние 5-10 млн. лет и средняя продук
тивность базальтового вулканизма в спрединго
вых зонах внутриокеанических рифтовых поясов 
и окраинных морей. Еще большей интенсивности 
достигает современный вулканизм. По оценке
А.П. Лисицына (доклад в МГУ 01.03.94) средняя 
продуктивность современного подводного вулка
низма в 1 год составляет: в спрединговых зонах 
океанов 40-45 млрд, тонн, или 108-121.5 км3; в ок
раинных морях и островных дугах 4 млрд, тонн, 
или 10.8 км-, в “горячих пятнах” на дне океанов

4-5 млрд, тонн, или 10.8-13.5 км3; всего в океа
нах -  около 130-145 км3, а глобальная продуктив
ность наземного вулканизма -  6-9 млрд, тонн, 
или 16.2-24.3 км3. Общая же глобальная про
дуктивность современного вулканизма достига
ет 54-63 млрд, тонн, или 146-168 км3.

КОЛЕБАНИЯ УРОВНЯ МИРОВОГО 
ОКЕАНА

Около 10 млн. лет назад произошло резкое па
дение уровня океана до -100 м -  самой низкой от
метки на протяжении мезозоя, палеогена и неоге
на [13]. Это глобальное событие коррелируется 
со штирийской фазой сильного сжатия, проявив
шейся во многих складчатых областях Средизем
номорского и Циркум-Тихоокеанского подвиж
ных поясов. Последовавшее за некоторым подъ
емом уровня океана в начале и середине позднего 
миоцена до 0 м и несколько выше его новое, хотя 
и менее значительное понижение (до -5 0  м) 
в конце позднего миоцена, в мессинском веке 
(между 6.3 и 5.2 млн. лет) сопоставляется с атти
ческой фазой сжатия.

После ее окончания в начале плиоцена, между 
5.2 и 5 млн. лет, уровень океана снова очень быс
тро поднялся на 150 м и достиг отметки +100 м, 
что привело к внезапному вторжению океанских 
вод в иссушенную невозможно, распавшуюся на 
несколько внутриконтинентальных солеродных 
озерных водоемов Средиземноморскую депрес
сию. Последующие частые резкие колебания 
уровня океана в позднем плиоцене и антропогене, 
с многократными его понижениями до -100  м, а в 
плейстоцене -  даже до -150  м и более и подъе
мами до +50 м, имеют сложную природу и, веро
ятно, отражают суммарное влияние как не
скольких глобальных фаз некоторого усиления 
сжатия (роданской в конце раннего плиоцена, 
около 4—3.5 млн. лет назад, валахской в конце поз
днего плиоцена, около 2 млн. летгназад и т.п.), 
так и гораздо более частого чередования ледни
ковых и межледниковых эпох на фоне общего 
глобального ухудшения климата в позднем плио
цене и антропогене. В частности, по данным 
М. Гросвальда, “забор” части вод Мирового океа
на в ледниковые щиты Арктической и Антаркти
ческой областей Земли во время позднеплейсто
ценового оледенения опустил его уровень почти 
на 150 м ниже современного, а во время более 
значительных ранне- и среднеплейстоценовых 
оледенений падение уровня океана, вероятно, бы
ло еще бблыпим [10]. Полное же таяние совре
менных ледниковых щитов подняло бы уровень 
океана до +45 м, и, таким образом, он располагал
ся бы в позднем плиоцене и антропогене в сред
нем на 100-150 м выше, чем во время глобальных 
фаз сжатия около 10 и 5.5 млн. лет назад.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Итак, вся совокупность отмеченных выше ге

ологических явлений, имевших место в позднем 
миоцене, плиоцене и антропогене: усиление спре- 
динга, рифтинга и вулканизма в глобальном мас
штабе, резкое ослабление деформаций сжатия 
(кроме Кавказско-Гималайского сектора Среди
земноморского пояса), а также значительный 
эвстатический подъем уровня океана в раннем 
плиоцене (после его сильных падений около 10 и
5.5 млн. лет, связанных со штирийской и аттичес
кой фазами складчатости) -  свидетельствуют 
в пользу представлений о возобновлении некото
рого общего преобладающего расширения Зем
ли, начавшегося в позднем миоцене и усиливше
гося в плиоцене-антропогене. Этот экспансионный 
процесс сопровождался, как и раньше, относитель
ными горизонтальными перемещениями литосфер
ных плит -  их дивергенцией в одних зонах и конвер
генцией или коллизией в других, по-видимому, обус
ловленными конвективными течениями в глубоких 
частях мантии (под ядрами континентов в основном 
на глубинах более 400-600 км), и осложнялся не
сколькими глобальными (?) импульсами усиления 
сжатия (аттическая, роданская и другие фазы).

Представлению о некотором общем расшире
нии Земли в новейшую эпоху, по мнению некото
рых исследователей, в частности, П.Н. Кропотки
на [2, 3], противоречит тот факт, что согласно 
данным многочисленных измерений in situ напря
женного состояния пород в самой верхней части 
земной коры, в частности, в глубоких горных вы
работках, на подавляющей части территорий, где 
они проводились, были установлены аномальные 
по сравнению с литостатическими напряжениями 
на соответствующих глубинах (девиаторные) из
быточные горизонтальные сжимающие напряже
ния и лишь в узких активных зонах океанических, 
межконтинентальных и некоторых внутриконти- 
нентальных рифтов обнаруживаются относи
тельно пониженные напряжения и фиксируются 
геофизические и сейсмологические признаки со
временного горизонтального расширения в направ
лениях, поперечных к простиранию этих зон. По 
мнению П.Н. Кропоткина, эти данные свидетель
ствуют о существовании в настоящее время гло
бального поля напряжений, связанного с некото
рым сокращением радиуса Земли, хотя этот ис
следователь признает, что в прошлом на нашей 
планете имело место неоднократное чередование 
эпох сжатия и расширения различной продолжи
тельности [1,2].

Недавно были опубликованы результаты ком
плексных исследований по международному про
екту “Мировая карта напряжений”, включавших 
измерения напряжений более чем в 1300 горных 
выработках, геологические наблюдения в верх
них 1-2 км коры, изучение разрывов в скважинах

на глубинах до 4-5 км и фокальных механизмов 
землетрясений до глубин в 20 км [15, 17] (рис. 3)J 
Эти исследования показали, что на огромных' 
пространствах (до 5000 км в поперечнике) внутри 
отдельных литосферных плит в верхней хрупкой ; 
части их коры господствуют избыточные гори
зонтальные сжимающие напряжения, близкие по 
своей ориентировке и величине. По мнению авто
ров этих исследований, в основном они являются 
результатом воздействия на литосферные плиты 
толкающих сил со стороны осевых зон расширя
ющихся внутриокеанических рифтовых хребтов 
(ridge pusch forces), в которых происходит спре- 
динг и фиксируются поперечные к их простира
нию направления относительного горизонталь
ного растяжения (наименьшего сжатия).

Последнее локально проявляется также внут
ри некоторых плит в активных континентальных 
рифтовых зонах (Восточно-Африканских, Кор
дильерских, Байкальской, в Эгейском море и др.) 
и некоторых обширных высокогорных областях 
с утолщенной корой (Тибет, Высокие Анды), где 
оно, возможно, связано с явлением гравитацион
ного расползания и лишь несколько осложняет 
общую относительно однородную картину ори
ентировки напряжений на площади соответству
ющих литосферных плит. На границах и окраинах 
некоторых плит и микроплит с континентальной 
корой, по-видимому, под воздействием толкающих 
сил, приложенных в зонах спрединга, существует 
коллизионный режим, фиксируемый взбросо-на- 
двиговым характером смещений в приверхност- 
ных областях коры и очагах землетрясений в бо
лее глубоких ее зонах (например, на границе Ев- 
разиатской и Индийской плит в Гималаях, 
в Западной Европе к северу от Альп и в Северной 
Америке у восточного края Кордильерского
складчатого пояса).*

Роль предполагаемых в плитотектонических 
моделях сил, затягивающих океанскую лито
сферную плиту книзу (pull slab forces) в сейсмофа- 
кальных зонах (трактуемых как зоны субдукции), 
в современном глобальном плане напряжений, 
согласно М. Зобак [17], трудно оценить из-за не
достатка данных о напряжениях на дне океанов. 
Однако региональные напряжения сжатия, уста
новленные при анализе фокальных механизмов 
для относительно древних участков океанов, явно 
доминируют над проявлениями растяжения, ко
торые могут быть связаны с воздействием пред
полагаемых “затягивающих сил” [16].

Примечательно, что авторы исследований ми
рового поля напряжений в земной коре [15], в от
личие от П.Н. Кропоткина, не связывают их с со
временным, или новейшим, сжатием Земли (воз
можно, потому, что, согласно одному из главных 
постулатов тектоники плит, общее сжатие Зем
ли, как и общее расширение в какую-либо эпоху
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Рис. 3. Генерализованная мировая карта современных напряжений верхней хрупкой части земной коры, по [17], с не
которыми упрощениями и добавлениями автора
1 -  траектории абсолютного движения литосферных плит, основанные на модели Д. Минстера и Т. Джордана; 2 -  гра
ницы литосферных плит (дивергентные, конвергентные и трансформные); 3-5  -  направления: 3 -  максимального сжа
тия при взбросовом режиме напряжений, 4 -  минимального сжатия (относительного растяжения) при нормально сбро
совом режиме напряжения, 5 -  максимального сжатия при сдвиговом режиме напряжение (поперечные короткие 
стрелки показывают направление минимального сжатия); 6 -  наиболее обширные высокогорные области суши и вну- 
триокеанические рифтовые хребты; 7 -  некоторые районы, в которых ориентировка напряжений не согласуется с по
стулируемыми направлениями движения основных плит (добавлено автором).

ее истории, вообще не может иметь места). Во 
всяком случае, результаты этих исследований 
вряд ли могут считаться бесспорными аргумента
ми против предположения о преобладании неко
торого глобального расширения Земли над про
явлениями ее сжатия в плиоцене-антропогене. 
Более того, эти исследования показали, что глав
ным фактором, вызывающим единообразные по 
величине и ориентировке напряжения внутри от
дельных литосферных плит (как и их горизон
тальные перемещения одной относительно дру
гой, является расширяющее (толкающее) воздей
ствие на них со стороны активных спрединговых 
зон дкеанов, в которых в основном проявляется 
эффект увеличения поверхности Земли, связан
ного с ее предполагаемым новейшим расширени
ем. Но если даже допустить, в согласии с 
П.Н. Кропоткиным, что наблюдаемое в верхней 
части земной коры преобладание избыточных го
ризонтальных сжимающих напряжений связано с 
некоторым современным глобальным сжатием 
Земли, было бы неправомерно распространять

этот процесс на всю новейшую эпоху (т.е. на по
следние 10 млн. лет), поскольку на ее протяже
нии, как и в более древние эпохи геологической 
истории, имело место чередование фаз расшире
ния и сжатия, и нынешний момент жизни Земли 
может представлять одну из фаз сжатия, ослож
няющих начавшийся в конце миоцена более круп
ный геопульсационный цикл.
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Earth’s Expansion: Recent Phase of Global Activation
E. E. Milanovskii

The recent (neotectonic) stage of the Earth’s geological history, which began at 5-10 Ma, is characterized by 
increased rifting and spreading, activation of basaltic volcanism, and general relaxation of compressional de
formations in the mobile belts as compared with the Oligocene and most of the Miocene. In the Pliocene and 
Quaternary, compressional deformations were prominent only in the Caucasian-Himalayan sector of the Med
iterranean belt as the Arabian and Indian plates collided with Eurasia. The few compressional phases that oc
curred in the Pliocene and Quaternary had a much smaller impact than those in the Paleogene and Miocene. 
The onset of the neotectonic stage was preceded by the greatest (since the Mesozoic) tectono-eustatic sea-level 
fall at 10 Ma. In the Early Pliocene, the sea level rose once again, but this tendency was masked by frequent 
glacio-eustatic sea-level falls during the subsequent glacial epochs. The character of the geological evolution 
of the earth during the last 5-10 m.y. suggests that the Alpine geotectonic cycle, which ended in the Oligocene- 
Miocene with a global increase of compressive stress in the crust, was followed in the latest Miocene and 
Pliocene by a new, post-Alpine, geotectonic cycle marked by intense crustal extension and expansion.
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Впервые с мобилистических позиций представлен геологический разрез через Урал на основе вы 
явленных в последние годы важнейших закономерностей в геологическом развитии складчатых 
областей и платформ. В предлагаемом пересечении Южного Урала показана объемная геологиче
ская модель складчатой области, построенная на основе большого количества поперечных проф и
лей, увязанных между собой внутренним строением и вещественным выполнением.

ВВЕДЕНИЕ
Ведущая роль надвиговых дислокаций в строе

нии различных структурных элементов Земли на
дежно установлена. Более убедительно это поло
жение обосновывается для складчатых областей. 
Урал в этом отношении не только не исключе
ние, а наглядный пример. Однако мобилистичес- 
кие представления здесь еще не нашли полной 
поддержки у геологов-практиков, многие из ко
торых продолжают вести картирование с уста
ревших позиций. До сих пор в составе Башкир
ского антиклинория Южного Урала, например, 
общепринято выделять традиционные структур
ные формы: Алатауская, Инзерская, Ямантаус- 
кая, Иремельско-Малиногорская мегантиклина- 
ли, Тараташский гранито-гнейсовый массив -  вы
ступ фундамента, Каратауский структурный 
комплекс и др. Несмотря на то, что доказана ал- 
лохтонность Каратауской и Тараташской струк
тур [3, 4, 13], установлены надвиговые поверхно
сти границ большинства известных “мегантикли- 
налей“, обнаружено и подтверждено бурением 
чешуйчато-надвиговое строение западного кры
ла Башкирского антиклинория [4, 16], многие ис
следователи (В.А. Коротеев, Б.Д., Магадеев,
В.А. Попов и др.) продолжают отстаивать клас
сический вариант структуры Урала с показом ан- 
тиклинорных и синклинорных форм, осложнен
ных субвертикальными разрывами.

Такая же схема изображения структуры продол
жает доминировать в геологических организациях, 
занятых подготовкой к изданию карт 1 : 50000 мас
штаба. Это обстоятельство заставляет нас вновь 
обратить внимание исследователей на широкое 
развитие надвиговых структур, детальное изу
чение которых в различных зонах позволит оп
ределить основные закономерности строения и 
геологической истории земной коры планеты. 
Соглашаясь с давним высказыванием Г. Штейн- 
манна [23], который полагал, что как бы не был 
сторонник новой теории убежден в правоте своих

взглядов, он должен в целях всеобщего признания 
доказывать ее, чтобы исключить иное толкова
ние, мы и предлагаем интересующимся этой про
блемой данную работу.

Пересечением охвачен юго-восточный склон 
Восточно-Европейской платформы, Предураль- 
ский прогиб, Башкирский антиклинорий, Зилаир- 
ский синклинорий, Центральноуральский (Урал- 
тауский) антиклинорий и Магнитогорский синк
линорий на широте г. Стерлитамака. Выбранное 
направление обусловлено сравнительно хорошей 
изученностью геологии, достаточной обнаженнос
тью и относительно лучшей (по сравнению с други
ми районами) доступностью. Анализ имеющегося 
геолого-геофизического материала позволил ус
тановить, что эволюция названных выше струк
тур осуществлялась в режиме прогрессивного 
горизонтального сжатия, сопровождалась много
кратным, циклически повторяющимся надвигани
ем геологических масс с востока на запад, создавая 
закономерно сменяющиеся во времени и прост
ранстве ряды геологических формаций и слагае
мых ими структурных форм [2-5, 9-12, 14-16]. 
В пределах рассматриваемого региона установле
ны многочисленные надвиговые дислокации, 
сформировавшие разноранговые структурные 
формы: тектонические чешуи, пластины и покро
вы, свидетельствующие о многоактности структу
рообразующих периодов. Здесь запечатлены 
факты тектонического перекрытия чешуй и пла
стин покровами, одних покровов другими, а так
же расчешуивания покровов (рис. 1 и 2). В целом 
структура расшифрована благодаря применению 
методики структурно-вещественной согласован
ности, основанной на использовании закономер
ностей, установленных при картировании струк
тур горизонтального сжатия [6, 7]. Рассмотрим 
характер строения и вещественное выполнение 
главных тектонических элементов, пересекае
мых профилем.



ЮГО-ВОСТОЧНЫЙ СКЛОН 
ВОСТОЧНО-ЕВРОПЕЙСКОЙ ПЛАТФОРМЫ

Стратиграфическая колонка Восточно-Евро
пейской платформы представлена осадочными 
породами верхнего протерозоя, палеозоя, мезо
зоя и кайнозоя. Наиболее древними образования
ми, вскрытыми скважинами, являются кварцито- 
песчаники зильмердакской, мергели, доломиты и 
аргиллиты катавской, песчаники, алевролиты 
и аргиллиты инзерской и известняки миньярской 
свит каратауской серии верхнего рифея. Их об
щая мощность составляет более 1000 м. Выше 
располагаются конгломераты, песчаники, алев
ролиты и аргиллиты ашинской серии венда мощ
ностью 1500 м.

Палеозойские отложения начинаются с кон- 
гломерато-песчано-глинистых и карбонатных 
осадков среднего девона мощностью от 50 до 200 м, 
включая эйфельский и живетский ярусы. В составе 
верхнего девона выделяются франский (аргиллиты, 
песчаники, известняки) и фаменский (известняки, 
доломиты) ярусы общей мощностью 250-300 м.

Каменноугольная система включает нижний, 
средний и верхний отделы. В нижнем выделяются 
турнейский и визейский ярусы, представленные 
карбонатными и терригенными породами, мощ
ностью 300-1500 м.

Отложения среднего отдела делятся на баш
кирский и московский ярусы. В составе первого 
развиты доломиты и известняки с линзами крем
ней, мощностью 50-250 м, второго -  известняки,

56° 58° 60°

Рис. 1. Обзорная карта местоположения геологичес
кого разреза через Южный Урал вдоль сейсмических 
профилей 1068306, 068406 и 068506.

Начиная с верхнего карбона и нижней перми, 
платформенные преимущественно карбонатные 
отложения в сторону краевого прогиба сменяют
ся вначале рифовыми известняками, затем деп- 
рессионными образованиями -  мергелями, аргил
литами и далее молассовыми фациями. Мощность 
пород возрастает от 300-500 до 3000-3500 м.

Верхнепермские образования выделяются в 
пестроцветную молассу общей мощностью более 
3000 м. Мезокайнозойские также преимущест
венно молассовые отложения развиты не повсе
местно. Их мощность колеблется от 0 до 400 м.

Согласно современным представлениям на стро
ение юго-восточного склона Восточно-Европей
ской платформы структура осадочного чехла вы
ражена серией малоамплитудных субгоризон
тальных или полого наклоненных аллохтонных 
тел, смятых в складки [18, 19].

В рассматриваемом пересечении на террито
рии платформы обнаружены Куганакская, Тала- 
чевская, Стерлитамакская и другие тектонические 
чешуи. Надвиги, их ограничивающие, характеризу
ются крутыми фронтальными и пологими тыловы
ми зонами, прослеживаясь на глубине 4—5 км, веро
ятно, внутри пластичных глинистых пачек рифея 
(см. рис. 2). Выделены они по данным переинтер
претации материалов сейсмопрофиля № 157326. 
Куганакский надвиг подтвержден скв. 1 Уразме- 
товской площади, пробуренной в долине р. Куга- 
нак. Выход его на дневную поверхность просле
жен в северо-восточном направлении от р. Куга- 
нак до южной окраины с. Толбазы на 35 км. 
Талачевский надвиг проходит в 2 км юго-восточ
нее Куганакского. Он имеет аналогичное с пер
вым простирание. Скв. 10 Уразметовской площа
ди зону Талачевского нарушения встретила на 
глубине около 2 км. Стерлитамакский надвиг об
наружен скв. 12 той же площади на основании по
вторения части пластов девона на глубине около 
2.8 км. На поверхности надвиг прослеживается 
вдоль западной окраины г. Стерлитамака в севе
ро-восточном направлении.

ПРЕДУРАЛЬСКИЙ ПРОГИБ
Трансект пересекает южную ванну прогиба -  

Бельскую впадину. Последняя простирается 
вдоль западного склона Южного Урала на 500 км 
от бассейна р. Илек на юге до хр. Каратау на се
вере. Ширина ее достигает 60 км. Архейско-ран
непротерозойский фундамент на территории впа
дины ступенчато погружается к востоку, залегая 
на глубине 9-12 км. Структура рифейских и венд
ских отложений почти не изучена. Предполагается, 
что она составлена аллохтонами, смятыми в склад
ки и нарушенными надвигами, как это установлено



в пределах Башкирского антиклинория, ибо эти 
образования здесь в результате многократного на
двигания выведены на поверхность [17].

Отложения девона и карбона Бельской впади
ны по составу аналогичны платформенным. Они 
осложнены Инзеро-Усольской ветвью Камско- 
Кинельской системы депрессий, пересекающей 
центральную часть впадины с запада на восток, 
свидетельствуя о том, что в девонское и каменно
угольное время геологическое развитие рассмат
риваемой территории было неразрывно связано 
с юго-восточным склоном платформы.

В пределах Бельской впадины проведен боль
шой объем буровых и геофизических работ. При 
этом в палеозойских и докембрийских отложени
ях обнаружены многочисленные региональные 
надвиги, прослеживающиеся параллельно Уралу 
на многие десятки километров. Ими Бельская 
впадина “нарезана” на многочисленные тектони
ческие чешуи, вытянутые в плане в виде полос 
субмеридионального простирания и последова
тельно надвинутые одна на другую с востока. 
В каждой чешуе степень дислоцированности воз
растает от тыловых частей к фронтальным зонам: 
антиклинальные складки в тылу чешуй имеют 
форму куполовидных поднятий с пологими кры
льями и небольшой высотой, вдоль фронтальных 
же зон развиты линейно вытянутые сжатые 
структуры с крутыми и повсеместно асимметрич
ными крыльями. В то же время степень деформа
ции пород усиливается в восточном направлении. 
Чем ближе к Уралу, тем больше становится на
двигов, которые сближаются так, что обнажен
ными оказываются лишь фронтальные части че
шуй, почти полностью перекрытых с востока со
седними аллохтонами [4].

В пределах впадины выделены Шиханско-Во- 
лостновская, Табынско-Иштугановская, Кисын- 
динская, Зилимско-Красноусольская, Архлатыш- 
ско-Саитбабинская, Ковардинская и другие тек
тонические чешуи. Шиханско-Волостновская 
является одной из наиболее крупных и хорошо 
изученных структур, на примере которой можно 
представить строение любой из них. В плане че
шуя вытянута в виде полосы параллельно склад
чатому Уралу от Каратау на севере до широтного 
течения р. Урал на юге. Ширина ее колеблется от 
6 до 20 км. На отрезке от д. Бурлы до с. Карташе- 
во она полностью перекрыта с востока Табын- 
ско-Иштугановской чешуей. Вдоль фронтальной 
части Шиханско-Волостновской чешуи породы 
смяты в ряд линейно вытянутых антиклинальных 
складок длиной до 8 км, шириной 1.3-3 км и высо
той 100-250 м: Антоновскую, Пастушинскую, 
Карлинскую, Шиханскую, Воскресенскую, Севе- 
ро-Араслановскую, Араслановскую, Волостнов- 
скую, Тавакановскую и др. Ограничивающий че
шую надвиг вскрыт бурением на перечисленных

структурах на глубинах 1100-1800 м. Его поверх
ность погружается на восток под углами от 15 до 60° 
во фронтальной части, выполаживаясь с глуби
ной до почти горизонтального положения. Амп
литуда латерального перемещения пород по на
двигу возрастает от 350-400 м для артинских сло
ев до 750-800 м для нижнекаменноугольных.

Центральная часть чешуи осложнена круп
ным Кинзебулатовским надвигом, прослежен
ным в меридиональном направлении на расстоя
нии 100 км от южной периклинали Карлинской 
до Южно-Волостновской структуры. Его поверх
ность наклонена на запад под углами 24—45°. Гори
зонтальное смещение по нему пород перми 
составляет 400 м, среднего карбона -  750 м. К ви
сячему крылу Кинзебулатовского надвига приуро
чены антиклинальные складки с размерами 1—1.7 х 
х 3.5-10 км при высоте до 250 м (Буруновская, Са- 
лиховская, Кинзебулатовская, Ромадановская и 
др.). Все они имеют сравнительно пологие (10-20°) 
западные и крутые (30-90°) восточные крылья.

Бурением установлено, что на глубине Кинзе- 
булатовский надвиг продолжается до встречи 
с плоскостью Шиханско-Волостновского надви
га, образуя Шиханский блок клиновидной фор
мы. Породы палеозоя вдоль западного и восточ
ного его крыльев смяты в линейные складки 
асимметричного строения, центральная же часть 
представлена пологой синклиналью.

В тыловой части Шиханско-Волостновской 
чешуи известны куполовидные поднятия (Тей- 
рукское, Селеукское, Аникеевское и др.) с накло
ном слоев на крыльях под углами 3-5°. Высота их 
колеблется от 50 до 200 м, размеры 1.5-3 км в по
перечнике. Все они прослеживаются на удалении 
7-10 км от фронтальной части надвига.

Строение Табынско-Иштугановской, Зилим- 
ско-Красноусольской, Архлатышско-Саитбабин- 
ской, Ковардинской и и других тектонических че
шуй, пересекаемых профилем (см. рис. 2), прин
ципиально не отличается от рассмотренной [4].

БАШКИРСКИЙ АНТИКЛИНОРИЙ
Башкирский антиклинорий -  крупнейшая струк

тура западного склона Урала, прослеживающая
ся на 350 км от р. Уфы (у г. Нижний Уфалей) на 
севере от широтного колена р. Белой на юге. Его 
максимальная ширина -  110 км -  приурочена 
к бассейну р. Инзер на Южном Урале.

Наиболее древними образованиями, обнажаю
щимися в междуречье Уфы и Ая, являются слю
дяно-гранатовые гнейсы, мигматиты и амфибо
литы, слагающие хр. Тараташ. Этот комплекс по
род имеет архейско-раннепротерозойский возраст 
и сопоставляется с образованиями фундамента 
Восточно-Европейской платформы [1]. Выше 
с резким угловым несогласием залегают толщи
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Рис. 2. Геологический (вверху) и временной [по А.И. Загребиной] (внизу) разрезы через Южный Урал.
1 -  моласса; 2 -  флиш; 3 -  кварциты, глинистые сланцы; 4 -  известняки; 5 -  гипсы и ангидриты; 6 -  мергели, глинистые известняки; 7 -  туфы смешанного состава; 
8 ,9  -  вулканиты: 8 -  кислого и 9 -  основного составов; 10 -  глинистые, углисто-глинистые сланцы; 11 -  прослои яшм и кремней; 12 -  туфобрекчии среднего 
состава; 13 -  слюдистые сланцы, гнейсы; 14 -  субвулканиты кислого состава; 15 -  гранитоиды; 16 -  гипербазиты; 17 -  серпентинитовый меланж; 18 -  стратигра
фические границы; 19 -  надвиги установленные (а) и предполагаемые (б)\ 20 -  скважины; 21 -  сейсмические отражающие площадки. Названия надвигов: 
Кг -  Куганакский, ШВ -  Шиханско-Волостновский, Кз -  Кинзебулатовский, ТИ -Табынско-Иштугановский, АС -  Архлатышско-Саитбабинский, Ар -  Арларов- 
ский, Ад -  Авдырдакский, ГУН -  Главный Уральский.
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верхнепротерозойских (рифейских, по Н.С. Шат- 
скому) пород общей мощностью около 12 км, рас
членяемых на три серии: бурзянскую, юрматин- 
скую и каратаускую [17].

Б урзянская серия  (нижний рифей) вклю чает 
айскую, саткинскую и бакальскую  свиты. Ай- 
ская свита (абсолю тный возраст от 1600-1650 до 
1350 млн. лет) мощностью около 1000 м пред
ставлена кварцевыми песчаниками, кварцитами, 
гравелитами, конгломератами. В нижней ее час
ти встречаю тся эф ф узивы  и их туфы, а в верх
ней -  прослои доломитов и углисто-кварцево- 
глинистых сланцев. Саткинская свита составлена 
доломитами, доломитизированными известняка
ми, известняками, мергелистыми сланцами с про
слоями песчаников. М ощность 1900-2200 м. 
Бакальская сложена глинистыми, серицито-квар
цевыми и углисто-глинистыми сланцами с про
слоями кварцевых и кварцитовидных, иногда ар- 
козовых песчаников. В верхней части отмечены 
доломиты. Общая мощность колеблется от 600 
до 1400 м.

Ю рматинская серия состоит из машакской, 
зигальгинской, зигазино-комаровской и авзянской 
свит. Машакская свита представлена кварцитовид
ными песчаниками, крупногалечными конгломера
тами и углистыми и серицито-хлорито-кварцевыми 
сланцами мощностью свыше 1500 м. Зигальгйн- 
ская вклю чает три толщи: нижнюю, среднюю 
и верхнюю. Преимущественно песчаниковыми 
и кварцитовыми являются нижняя и верхняя тол
щи. Средняя представлена кварцево-глинистыми, 
серицито-кварцевыми алевролитами и сланцами. 
М аломощные прослои кварцево-серицито-углис
ты х сланцев встречаются в нижней толще. О б
щая мощность свиты 800-1000 м. Зигазино-кома- 
ровская свита такж е расчленена на три толщи. 
В двух нижних преобладаю т кварцевые и аркозо- 
вые алевролиты и песчаники с прослоями извест
няков, в верхней -  кварцевые песчаники с просло
ями слюдяно-хлорито-кварцевых сланцев. М ощ
ность свиты 700-900 м.

Авзянская свита представлена в нижней части 
преимущественно карбонатными породами с про
слоями алевролитов, сланцев и песчаников. Сред
няя и верхняя части в основном сланцевые, с про
слоями доломитов, алевролитов и песчаников. 
М ощность свиты -  900-1100 м.

Карат ауская серия  объединяет зильмердакс- 
кую, катавскую, инзерскую и миньярскую свиты. 
Зильмердакская начинается с базальных конгло
мератов, залегающих на различных толщах сред
него рифея. В составе свиты кварцевые и аркозо- 
вые песчаники, алевролиты, аргиллиты, сланцы 
и тонкие прослои известняков. Мощность ее 
1000-2700 м. Катавская свита представлена изве
стняками с прослоями доломитов, листоватых 
глинистых сланцев, известковистых песчаных ар
гиллитов и алевролитов. М ощность 170-260 м.

Инзерская составлена кварцевыми алевролита
ми, песчаниками и сланцами мощностью до 300 м. 
Миньярская характеризуется карбонатным со
ставом -  это доломитизированные известняки, 
иногда водорослевые и оолитовые с линзами 
кремней. М ощность -  400-800 м.

Вендский комплекс , ашинская серия (урюкс- 
кая, басинская, куккараукская, зиганская свиты) 
залегает с размывом на подстилающих породах. 
Она сложена кварцево-полевошпатовыми и по- 
лимиктовыми песчаниками, алевролитами, крем
нистыми сланцами с прослоями конгломератов 
мощностью 1200-1400 м.

Разрез палеозоя  аналогичен платформенному. 
Он начинается базальными песчаниками такатин- 
ских слоев девона, мощностью до 100 м. Выше зале
гает преимущественно карбонатная толщ а средне
го и верхнего девона суммарной мощностью око
ло 200-300 м, терригенные и терригенно- 
карбонатные породы нижнего карбона (до 500 м) 
и карбонатные среднего карбона (200-250 м). 
Далее терригенные породы верхнего карбона и 
нижней перми, имеющие мощность до 2000 м.

По данным геофизических исследований [22], 
под всем Башкирским антиклинорием прослежи
вается архейско-раннепротерозойский фундамент 
Восточно-Европейской платформы. Из чехоль
ных отложений могут присутствовать верхнери- 
фейские. Вендско-палеозойские осадочные поро
ды под Башкирским антиклинорием наиболее ве
роятны на западном крыле. Их фациальный 
состав, очевидно, аналогичен платформенному. 
Восточнее же, по мнению В.А. Романова, в каче
стве подстилающих структуру антиклинория, 
скорее всего, окажутся рифейские осадки, но ме
нее дислоцированные, чем те, что слагаю т Б аш 
кирский антиклинорий.

В рассматриваемом пересечении структура ан
тиклинория представлена серией тектонических 
чешуй (Арларовской, Бришской, Ямантауской, 
Авдырдакской, Зильмердакской, Шаикской и др.), 
объединяемых в ряд крупных тектонических плас
тин и покровов, перемещенных с востока на запад. 
Каждая форма осложнена пликативными дисло
кациями.

У с. Кулгунино, на тракте С терлитам ак-Бело- 
рецк пройдена глубокая скв. 1. Она заложена 
в поле выхода катавских доломитов и мергелей. 
Обнажения катавских пород виднь! непосредст
венно в самой д. Кулгунино, в борту долины 
р. Шишеняк, а такж е вдоль многочисленных ов
рагов, спускающихся к реке.

Скважина вскрыла следующий разрез (сверху 
вниз):

0-620 м -  катавская свита: известняки серые с 
зеленоватым, красноватым, коричневатым оттен
ками, иногда глинистые, с прослоями мергелей,



реже аргиллитов и алевролитов. Угол наклона 
слоистости 5-10°.

620-1244 м -  зильмердакская свита: переслаива
ние темно-серых аргиллитов и алевролитов с ред
кими прослоями песчаников, а внизу (992-1244) бу
ровато-коричневых доломитов и доломитовых 
мергелей. Угол наклона слоистости 5-25°.

1244-2310  м -  авзянская свита: розовые, крас
ные, зеленые доломиты и мергели в верхней по
ловине с телами субщелочных диабазов. В интер
вале 1575-1655 м -  розовые кварцевые моноци
ты. Угол наклона слоистости 5-15°.

2310-2470 с -  кварцевые диабазы.
2470-2702 м -  зигазино-комаровская свита: чер

ные и темно-серые глинистые и углисто-глинис
тые сланцы с редкими прослоями алевролитов и 
песчаников. Угол наклона слоистости 10-15°.

2702-3141 м -  зигальгинская свита: розовые и 
сиреневые кварцевые песчаники с редкими слоя
ми сланцев (вверху). Угол наклона слоистости 
10-15°.

3141-4223 м -  подзигальгинская толщ а (анало
га среди пород Баш кирского антиклинория не об
наружено): аргиллиты и алевролиты темно-се
рые и черные, слюдистые, иногда слабо доломи- 
тистые и углистые. Угол наклона слоистости 
в верхней части разреза 30-40°, ниже -  5-25°.

4223-4574 м -  нет материала.
4574-4696 м -  зигазино-комаровская свита: слан

цы углисго-кремнисго-глинистые (вверху) и квар
цево-полевошпатовые песчаники (внизу). Поро
ды темноокрашенные.

4696-5025 м -  зигальгинская свита: песчаники 
розовые и сиреневые, иногда зеленоватые, квар
цевые, цемент участками доломитистый. В верх
ней части редкие прослои бурых аргиллитов. 
В интервале 4709—4711 м -  конга-диабазы.

На глубине 4574 м скважиной пройдено нару
шение, после которого повторно встречены от
ложения зигазино-комаровской толщи. С учетом 
данных геологических съемок это нарушение 
увязывается с Авдырдакским надвигом, выходя
щим на поверхность в 7.5 км западнее скважины.

Если па западном крыле антиклинория смес- 
тители надвигов наклонены на восток, то на вос
точном появляются нарушения с западным паде
нием, что зафиксировано данными пройденного 
здесь сейсмопрофиля № 068406-068506. На глу
бине часть таких нарушений соединяется с надви
гами, падающими на восток. В результате образу
ются аллохтоны-синформы. Очевидно, в цент
ральной зоне Баш кирского антиклинория можно 
ожидать появление нескольких синформ, вло
женных одна в другую (см. рис. 2).

ЗИ Л А И РС К И Й  С И Н К Л И Н О РИ Й
Линия геологического пересечения проходит 

через северную центриклиналь Зилаирского син- 
клинория, в районе аллохтона гор Южный Крака. 
Названный синклинорий представляет собой 
асимметричную отрицательную структуру с по
логим западным и крутым восточным кры лья
ми, выполненную палеозойскими осадками суб
платформенного типа. Они представлены квар
цевыми песчаниками, песчаными доломитами 
и конгломератами ордовика, несогласно леж а
щими на породах докембрия, мощностью не бо
лее 30-40 м; песчаными доломитами, глинистыми 
сланцами с прослоями известняков, доломитами 
и известняками силура в объеме трех (лландове- 
ри, венлок, лудлов) ярусов мощностью 450-600 м; 
рифогенными известняками нижнего девона, 
мощностью 400-500 м; песчаниками, алевролита
ми, аргиллитами и известняками среднего девона, 
мощностью 500-1000 м; известняками франского 
и граувакками фаменского ярусов верхнего дево
на -  турнейского яруса нижнего карбона, мощно
стью до 200 м карбонатной и более 1500 м терри- 
генной частей.

Все подразделения палеозоя от ордовика до 
нижнего карбона погружаются к центру структу
ры, с закономерным омолаживанием толщ. Ц ен
тральная часть депрессии выполнена вулканоген
ными и вулканогенно-осадочными образования
ми эвгеосинклинального типа раннего и среднего 
палеозоя, строение которых определено как 
крупноглыбовый меланж. Н а последнем покоят
ся гипербазитовые массивы Крака, возраст кото
рых датируется докембрием. Эти образования, 
генетически чуждые одновозрастным породам 
постели, образуют сложно дислоцированный ша- 
рьяж, надвинутый с восточного склона Урала, 
сохранившийся от размыва на поверхности фли- 
шевых осадков зилаирской свиты в осевой части 
северной центриклинали Зилаирского синклино- 
рия, что удивительным образом подтверждает 
представления Т.Т. Казанцевой [8], высказанные 
ею более 20 лет тому назад.

Ц Е Н ТРА Л ЬН О У РА Л ЬС К А Я  
(УРАЛТАУСКАЯ) А ЛЛ О Х ТО Н Н А Я 

СТРУКТУРА
Уралтауская (или Центральноуральская) струк

тура выделяется как осевая зона Урала, имеющая 
ширину от 5 до 25 км. Н а всем протяжении (около 
400 км) она сложена породами пестрого литоло
гического состава, обладающими различной сте
пенью метаморфизма. Впервые эти породы были 
расчленены Д.Г. Ожигановым [21] на максютов- 
ский и суванякский комплексы. П о мнению
В.И. Козлова [20], максютовский комплекс и ут- 
кальская свита суванякского комплекса отвеча
ют среднему рифею, средняя и верхняя части



суванякского комплекса принадлежат верхнему 
рифею и венду. Сложены оба комплекса преиму
щественно сланцами и кварцитами. Сланцы се- 
рицито (мусковито)-хлорито-кварцевого, графи
то-кварцевого, слюдисто-графитового состава 
с глаукофаном, иногда с гранатом повсеместно 
переслаиваются, содержат прослои и линзы вул
каногенных и терригенных пород.

Строение Уралтау отличается сложным тек
тоническим расчешуиванием с надвиганием в це
лом в направлении с востока на запад. Чешуи смя
ты в многочисленные складки (Уткальская, Ма- 
заринская, Максютовская и др.), расположенные 
во фронтальных частях чешуй [17]. В предлагае
мом пересечении Уралтауская структура пред
ставлена плоским аллохтоном, погружающимся 
на восток, под эвгеосинклинальную область Ура
ла. Из-за сложной мозаики разрывных элементов 
его внутреннее устройство не показано.

МАГНИТОГОРСКИЙ СИНКЛИНОРИЙ
Рассматриваемое пересечение проходит через 

центральную часть Магнитогорского синклинория. 
В его строении принимают участие породы от ордо
вика до карбона включительно, представленные 
вулканогенными, вулканогенно-осадочными и 
осадочными отложениями.

В постели Магнитогорского синклинория наи
более древними являются различные гнейсы, 
слюдистые, слюдисто-кварцевые сланцы, квар
циты докембрийского возраста, обнажающиеся 
вдоль западного крыла. Выше выделяются хло
ритовые, кварцево-хлорито-серицитовые слан
цы, кварциты, амфиболиты раннепалеозойского 
возраста. Из фаунистических остатков в них оп
ределены средне-позднеордовикские и силурий
ские триблобиты, брахиоподы, граптолиты и др. 
Мощность отложений не установлена, так как 
присутствуют они во фрагментах тектонических 
чешуй. Этот комплекс пород рассматривается 
как миогеосинклинальный.

Эвгеосинклинальная колонка начинается с ор
довикско-силурийских образований, представ
ленных лавами и лавобрекчиями базальтов с лин
зами кремнистых и углисто-кремнистых сланцев 
с граптолитами. Максимальная мощность пород 
достигает 2.5 км.

Далее следует вулканогенный комплекс нижне
го девона-нижнеэйфельского подъяруса среднего 
девона, в составе которого присутствуют разно
обломочные, в том числе и глыбовые агломера
товые туфобрекчии и туфы базальтов, андезито- 
базальтов и липарито-дацитов с прослоями пеп
ловых туфов и туффитов, часто слоистых. Мощ
ность пород измеряется иногда несколькими ки
лометрами.

Выше развиты флишоиды, ритмы которых со
ставлены туфами и туфобрекчиями андезито-ба

зальтового состава. Среди них присутствуют тел 
плагиоклазовых порфиритов. Возраст отложе 
ний определяется как позднеэйфельский. Моц 
ность достигает нескольких километров.

Раннеживетские образования представлен! 
лавами и лавобрекчиями диабазов, содержащи 
прослои И ЛИНЗЫ ЯШМ И ЯШМОИДНЫХ туффито! 
Среди основных присутствуют и кислые вулкана 
ты, часть из которых, вероятно, слагает субвул 
канические тела. Венчает их 150-200-метровы] 
горизонт сургучных яшм с раннеживетскими ко 
нодонтами. Мощность 2500 м.

В западной половине рассматриваемой терри< 
тории образования раннеживетского возраста 
представлены олистостромом. Обломки и глыбы 
в нем имеют разнообразный (вулканогенный 
и осадочный) состав. Мощность олистострома аь 
ставляет 200-500 м.

Выше выделяется толща ритмичного пересла
ивания туфов, туфоконгломератов, туфогравелин 
тов, туфопесчаников, туфоалевролитов и туфо 
пелитов позднего живета. Ее мощность боле 
1500 м. Верхняя ее часть на основании находо| 
соответствующей органики выделяется как нц 
жнефранская, в составе которой присутствую* 
кремни* глинистые и глинисто-кремнистые сла№ 
цы, часто углистые, аргиллиты* алевролиты, пес̂  
чаники, гравелиты и конгломераты с прослоями 
и линзами известняков, известняковых конгломе* 
ратов.

Выше появляется глыбойый горизонт, пред
ставленный обломками и блоками осадочных (из-i 
весгняки с фауной франского яруса) и магматичес
ких (эффузивных и интрузивных) пород. Возраст 
олистострома предположительно определяете^ 
как фаменский. Мощность его, очевидно, превьь 
шает 1000 м. I

Зилаирская свита, объединяющая толщу тер- 
ригенного флиша позднего девона-раннего кар
бона, имеет достаточно однообразный состав от
ложений -  это аргиллиты, алевролиты, песчаники, 
гравелиты, конгломераты с отчетливой градаци
онной слоистостью. Мощность измеряется не
сколькими сотнями метров.

Самый верхний член разреза представлен ни
жнекаменноугольными карбонатными отложе
ниями, кое-где перекрытыми флишем среднего и 
молассой позднего карбона, обнажающимися в Ки- 
зило-Уртазымском тектоническом окне. Чешуй- 
чато-надвиговая структура не позволяет опреде
лить истинную мощность этих пород. По всей ве
роятности, мы можем говорить о нижнем ее 
пределе. Известняковые толщи визейского яруса 
имеют мощность более 3 км, терригенно-карбо- 
натный флиш среднего карбона -  более 1 км, мо- 
ласса позднего карбона -  около 2.5 км.

Центральная часть Магнитогорского синкли
нория, ограниченная широтой г. Верхнеуральска



на севере и г. Сибай на юге, рассматривается как 
наиболее погруженная (глубине 12-18 км), запе
чатлевшая в себе различные структурные фор- 
мы в том числе и созданные так называемыми 
“глубинными разломами”. Последним часто при
писывается двоякая роль. С одной стороны, они 
хорошо проницаемы для горячих растворов, инъ
ецируемых с больших глубин, с другой -  совер
шенно непроницаемы для осадочных отложений, 
выступая в роли барьера, ограждающего от сме
шения осадочные бассейны с разными режимами 
накопления. Действительно, на поверхности час
то соседствуют рядом осадочные и вулканоген
ные формационные комплексы, чье одновремен
ное образование должно было бы происходить 
в достаточно удаленных один от другого бассей
нах седиментации. Но в этом случае между ними 
могли накапливаться промежуточные разности, 
которые неизвестны на поверхности. Установле
ние надвиговых форм в Магнитогорской синфор- 
ме, их взаимное перекрытие позволило обнару
жить такие переходные формации на глубине, 
в поднадвиговых структурах. Т.е. глубинные раз
ломы оказываются обычными надвигами, не про
слеживаемыми ниже ложа структуры.

По данным сейсморазведки, структура Магни
тогорского синклинория на рассматриваемом пе
ресечении имеет отчетливое синформное строе
ние с широким развитием надвиговых и, главным 
образом, покровных форм. Синформа сформиро
вана комплексом дислоцированных шарьяжей, 
представленных внизу преимущественно флише- 
выми и карбонатными сериями верхнего девона- 
нижнего карбона, в верхней -  вулканогенными 
основного, среднего и кислого составов с телами 
кислых субвулканитов раннего-среднего палео
зоя. Структуры, находящиеся в основании син- 
формы, подстилаются гипербазитами либо сер- 
пентинитовым меланжем.

Шарьяжи отличаются по составу, возрасту и 
размерам. Наиболее крупные из них располага
ются внизу, меньшие по размерам -  наверху. 
Нижние включают в себя верхние, вложенные 
один в другой. Последние могут закрывать лежа
щую под ними форму полностью либо частично, 
открывая какое-то крыло. Такой небрежно пост
роенный пакет структур напоминает сложенную 
колонну тарелочного сервиза. Он выделяется пе
рехлестом сейсмоотражающих площадок на кры
льях синклинальных форм.

Закартированы Магнитогорская, Миасско-Мин- 
дякская, горы Магнитной, Урлядинско-Сухоре- 
ченская, Краснинско-Нагайбакская, Зингейско- 
Субутакская и другие аллохтонные формы. Наи
более крупная -  Магнитогорская -  представляет 
собой систему герцинских взаимоувязанных на
двигов, охвативших полный комплекс палеозой
ских пород (см. рис. 2).

Западное крыло Магнитогорской синформы 
представлено серпентинитовым меланжем, фикси
рующим выход на поверхность Главного Ураль
ского надвига (см. ГУН на рис. 2). Угол его погру
жения меняется на разных уровнях, но в целом не 
очень крутой -  30°-50°, к тому же с глубиной на
двиг выполаживается до субгоризонтального за
легания.

Далее на восток выделяется Миасско-Миндяк- 
ская синформа, которая начинается Ирендыкс- 
ким шарьяжем, включает Узункырский покров и 
Юлдашевско-Аслаевскую пластину. Синформа 
представлена вулканогенными нижне-среднеде- 
вонскими породами, кое-где перекрытыми сред
не-верхнедевонскими осадочными отложениями. 
Последние расчешуены надвигами на ряд аллох
тонов -  синформ, вложенных один в другой.

По мнению Б.Д. Магадеева и др. (1976 г.), данно
му району присуще сложное блоковое строение 
вплоть до глубины 2.5 км. Здесь налицо резкая 
дифференцированность горных пород по плотнос
ти: рядом с очень плотными (2.8-2.82 г/см3) масса
ми располагаются менее плотные (2.68-2.74 г/см3). 
Однако глубже 5 км эти различия исчезают и 
структура приобретает более однородный состав. 
Данные геофизического профиля свидетельствуют 
о физическом и тектоническом расслоении разреза. 
Если в основании его лежат тяжелые (2.9 г/см*) об
разования, сопоставимые с ультрабазитами, то 
выше идут слоистые пачки, характеризуемые 
присутствием субпараллельных сейсмоотражаю
щих площадок и плотностью масс в пределах 
2.72-2.78 г/см3. Они коррелируются с осадочны
ми отложениями среднего-верхнего девона. 
И, наконец, наверху располагаются вулканоген
ные и вулканогенно-осадочные породы средне
го-верхнего девона, плотность которых колеб
лется от 2.78 до 2.85 г/см3.

С востока на Узункырский покров надвинута 
Юлдашевско-Аслаевская пластина, сложенная 
вулканитами контрастной формации раннего жи- 
вета (карамалыташская свита). На востоке она 
ограничена Кизильским и Янгельским надвигами, 
которые выделены по четкому сгущению сейсмо
отражений, погружающихся на запад, вначале 
под углом около 45°, но с глубиной выполажива- 
ющихся. На глубине 5 км под Юлдашевско-Асла- 
евской структурой располагаются легкие массы, 
отождествляемые с отложениями зилаирской 
свиты. Выше, их, по данным расчетной плотнос
ти, находятся тяжелые породы, сопоставимые 
с гипербазитами.

Ирендыкский аллохтон представлен несколь
кими вложенными одна в другую тектонически
ми чаше-чешуями, составленными среднедевон
скими вулканогенными комплексами.

Узункырская структура на глубине 2.5 км ха
рактеризуется менее плотными (2.78-2.8 г/см3),



чем Ирендукская (2.8-2.82 г/см3), породами. 
Вероятно, первую отличает меньшая толщина. 
Ее синклинальная форма очерчена снизу узкой 
полосой сгущения площадок сейсмоотражений, 
коррелируемых с подошвой аллохтона. Глубина 
структуры около 1 км. Замечена некоторая асим
метрия наклона сместителя: на западе он круче, 
чем на востоке.

Восточное ограничение Миасско-Миндякской 
синформы, по данным бурения, наклонено на за
пад под углами 10-60°. В гравитационном поле 
нарушение фиксируется ступенью: перепад зна
чений силы тяжести достигает 9 мГал на 1 км. 
Представлено оно мощной зоной дробления, в 
которую оказались затащенными блоки пород 
размером свыше 200 м в поперечнике. Среди них 
можно наблюдать фрагменты разреза вулкано
генных пород среднего и верхнего девона.

За Миасско-Миндякской синформой к востоку 
располагается Кизило- Уртазымское тектоничес
кое окно , сложенное нижне-верхнекаменноуголь
ными и нижнепермскими осадочными (карбонат
ными, флишевыми, молассовыми) отложениями, 
осложненными пликативными и дизъюнктивными 
(надвиговыми) дислокациями. По геофизическим 
данным они прослеживаются до глубины 13 км. 
Данные плотностного разреза свидетельствуют 
о перемежаемости на глубине тяжелых и легких 
масс. Очевидно, в основании некоторых надвигов 
присутствуют гипербазиты.

Далее на восток, на левом берегу р. Урал обна
жаются осадочные и вулканогенно-осадочные 
образования верхнего девона-нижнего карбона, 
расчлененные надвигами на отдельные аллохто
ны, смятые в складки. По данным геофизических 
исследований, сместители надвигов падают на 
восток под пологими (10-30°) углами. На глубине 
7-8 км они приобретают субгоризонтальное по
ложение (иногда смяты с образованием чаши), 
а затем воздымаются кверху, очерчивая подошву 
крупной синформы, которую мы назвали покровом  
горы  Магнитной. Ее структура в плане прослеже
на преимущественно на правобережье р. Урал 
от широты с. Москова на севере до с. Янгельского 
на юге почти на 100 км. Максимальной ширины 
около 20 км она достигает в районе г. Магнито
горска. Наиболее изученное Магнитогорско-Ма- 
локуйбасское рудное поле, хотя и занимает боль
шей своей частью левый берег р. Урал, входит 
в состав структуры. Основу ее составляют масси
вы гранитоидов, окруженные вулканогенными и 
вулканогенно-осадочными породами карбона.

Последние представлены диабазами, диабазо
выми и андезито-базальтовыми порфиритами, ли- 
парито-дацитами, туфами кислого и смешанного 
состава, известняками, кремнями раннего карбо
на и позднедевонскими пироксен-плагиоклазовы- 
ми порфиритами. Вдоль контактовых зон интру

зивных пород с осадочными, в местах развития 
карбонатных образований, широко присутству
ют скарны.

Подошва покрова горы Магнитной на востоке 
вскрыта скважинами, пробуренными при произ
водстве геологической съемки В.М. Мосейчуком. 
Наклон поверхности надвига оказался равным 
40-50°. Под надвигом расположены карбонатные 
породы визейского яруса нижнего карбона, что 
установлено бурением скв. 2056, пройденной по 
краю восточного карьера Магнитогорского мес
торождения. На глубине около 600 м скважина 
под вулканогенными образованиями позднего де
вона встретила известняки с фауной визе, кото
рые прослеживаются на глубину 1800 м. В зоне 
надвига, в интервале 400-600 м обнаружены об
ломки вулканогенных пород различного (от ос
новного до кислого) состава.

Таким образом, карбонатные отложения верх
него визе здесь и южнее, в направлении к Агапов- 
ке, слагают большое тектоническое окно. За ним 
к востоку располагается крупный Караганский  
пакет п окровов , составленный несколькими ал
лохтонами: Лисьегорским, Урлядинско-Сухоре- 
ченским и др.

Лисьегорский аллохтон сложен вулканогенно
осадочными породами нижнего карбона (бере- 
зовская свита). Погружение его надвиговой по
верхности на восток в районе ст. Буранной со
ставляет 30-35°. Угол определен И.М. Евдокимо
вым и Г.В. Селезневой методом индуктивности 
петли. В районе д. Плодоягодной надвиг подтверж
ден бурением картировочных скважин. Севернее 
горы Малый Куйбас верхневизейские карбо
натные отложения последовательно перекрыты 
Урлядинско-Сухореченской, Нововоронинской, 
Кассельской и Краснинско-Нагайбакской аллох
тонными структурами.

Породы в тектоническом окне смяты в слож
ные складки, образующие в целом крупную синк
линаль, ось которой трассируется в направлении на
с. Спасское. Под ней вплоть до глубины 10-12 км, 
судя по сейсмоотражениям, выделяется несколь
ко синформ, представленных мощными осадоч
ными пластами, отвечающими, по всей вероятнос
ти (здесь многочисленны пологие и субпараллель
ные отражающие площадки), позднедевонско- 
раннекаменноугольным флишевым образовани
ям. Не исключено, что они еще тектонически 
разлинзованы, неоднократно надвинуты одна на 
другую и смяты в складки. В этом случае понят
ной становится их колоссальная (10-12 км) мощ
ность, образовавшаяся, по-видимому, вследствие 
неоднократного повторения разреза одновозра
стных отложений. В действительности она мень
шая и сопоставима с изученной по обнажениям на 
поверхности.



Урляндинско-Сухореченский аллохтон надви
нут на Лисьегорский с востока. Он занимает тер
риторию междуречья Урляды и Сухой Речки 
и сложен вулканогенными породами, включая 
и мукасовский горизонт кремней вверху и охва
тывая временной интервал от позднего Эйфеля до 
фамена включительно. Вся эта средне-верхнеде
вонская толща, в свою очередь, осложнена дизъ
юнктивными и пликативными дислокациями, об
разовавшими несколько тектонических чешуй.

На юге, в бассейне Сухой Речки, фронт Урля- 
динско-Сухореченского покрова прослеживается 
вдоль границы отложений карбона и девона в ви
де ломаной линии субмеридионального простира
ния, а в районе с. Бабарыкинского круто повара- 
чивает на запад. Здесь, на южных склонах горы 
Саранкина, где ранее показывалось поле распро
странения пород верхнего девона, картировоч- 
ным бурением установлено широкое развитие вул
каногенно-осадочных отложений нижнего карбо
на. Оказалось, что девонские образования имеют 
аллохтонное залегание и слагают лишь гипсомет
рически более высокие формы рельефа (горы 
Саранкина, Могильную, Наваринскую, Бажанки- 
на и др.). В подножье же гор выходят породы кар
бона. При этом как те, так и другие имеют субме
ридиональное простирание, вследствие чего крем
ни, кремнистые и кремнисто-глинистые сланцы 
нижнего франа горы Саракиной на юге по про
стиранию торцом утыкаются в слои карбона. 
Представляется, что извилистость линии выхода 
контакта пород девона и карбона в плане, согла
сующаяся в целом с формами рельефа, однознач
но указывает на пологую поверхность надвига
ния первых на вторые.

Зингейско-Субутакский аллохтон установлен 
данными сейсморазведки. Он сложен вулкано
генными породами силура-девона, местами пере
крытыми шарьяжами гранитоидных и габброид- 
ных массивов Восточно-Уральского поднятия. 
Постелью аллохтона служит серпентинитовый 
меланж, обнажающийся широкими (более 2 км) 
полосами на западном и восточном его крыльях.

Восточнее рассмотренных аллохтонов обна
жаются сланцы кремнистые, углисто-кремнистые, 
глинистые и известково-глинистые, полимикто- 
вые песчаники, алевролиты, прослои кварцитов, 
мраморов, порфиритоидов раннего карбона вос
точного крыла Магнитогорской синформы. Поро
ды расчешуены, прослоены серпентинитовыми 
сланцами и меланжем. Толщина отдельных че
шуй измеряется лишь сотнями метров, тогда как 
длина -  километрами. Все структуры наклонены 
на запад, и это фиксируют данные сейсморазвед
ки. По всей вероятности, данная полоса деформа
ций продолжает здесь выделенную на севере Ла- 
ринско-Миасскую зону надвигов [5]. Ее ширина 
4-5 км.

За ней к востоку обнажаются структуры Вос
точно-Уральского поднятия, также представ
ленные аллохтонными формами, сложенными 
большей частью гранито-гнейсовыми комплек
сами, неоднократно перемещавшимися в запад
ном направлении в условиях бокового сжатия. 
Очевидно, здесь, как и в Магнитогорском синкли- 
нории, главными являются синформы, вложен
ные по размеру одна в другую.

Представленное широтное пересечение по
казало:

1. На платформе, в прогибе и складчатой обла
сти дислокации имеют однотипные складчато-на- 
двиговые формы, образованные в условиях гори
зонтального сжатия.

2. Наглядное возрастание степени дислоциро
ванное™ горных масс с запада на восток, от плат
формы к Уралу.

3. Присутствие структурных форм различных 
рангов, их сложные между собой взаимоотноше
ния, что свидетельствует о полицикличности раз
вития региона.

4. В структурном стиле отчетливо проявлена 
доминирующая роль пластинчатых геологичес
ких тел, чаще синформ, располагающихся одна 
над другой, смятых вначале автономно, а затем 
синхронно.
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A Geologic Transect Across the Southern Urals
Yu. V. Kazantsev, T. T. Kazantseva, M. A. Kamaletdinov

A geologic transect of the Urals is first given in terms of plate tectonics on the basis of the recently outlined 
major trends of foldbelt and craton evolution. The discussed transect of the southern Urals demonstrates a three- 
dimensional model of the foldbelt compiled on the basis of numerous cross sections, interrelated in terms of 
subsurface structure and composition.
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Варисцийское обрамление офиолитов Урала представлено как линейная область коллизии между 
докембрийским континентальным (Восточно-Европейским) и допалеозойским океаническим лито
сферными массивами, которая формировалась в ходе пульсирующих и перераспределявшихся диф
ференцированных (сдвиговых) движений этих литосферных массивов. Размещение, внутреннее 
строение и разнообразные (от субсолидусных до низкотемпературных) структурно-вещественные 
преобразования офиолитовых ультрабазит-базитовых формаций сохраняют в варисцидах устойчи
вый план продолжительного и сильного структурного влияния в течение всего времени формирова
ния и по всему пространству области коллизии и, в первую очередь, на ее разных глубинных уровнях. 
Существование такого влияния позволяет связывать образование офиолитов Урала с кинематиче
скими и динамическими условиями структурно-вещественных преобразований вещества асгено- 
мантии при транспортировке ее масс сквозь литосферу: деформаций, стесненной конвекции и диф
ференциации вещества астеномантии в мигрирующих сдвиговых зазорах между литосферными 
массивами, вне пределов области всплывания мантийных плюмов.

По установившимся представлениям, офиоли- 
товые ультрабазит-базитовые ассоциации образу
ются в зонах взламывания (рифтинга, спрединга) и 
наращивания литосферы над восходящими горя
чими или холодными мантийными массопотока- 
ми (плюмами). Условия образования формаций 
ультрабазитовых субсолидусных тектонитов в та
ких ассоциациях приписываются обстановкам кон- 
вектирующей астеномантии, а базитовых форма
ций -  литосферным или коровым обстановкам 
в области спрединга. Наблюдаемые текстурно
структурные рисунки пород этих формаций ин
терпретируются в конечном счете как результат 
раздвигания и надстраивания литосферы вещест
вом плюма. В различно моделируемой динамике 
системы астеномантия/литосфера для срединно
океанического, задугового или надсубдукционно- 
го рифтинга плюм является обязательным ком
понентом, которому придается активная раздви
гающая роль, а литосфере -  пассивная [14, 15].

Показателем и мерой взаимодействия компо
нентов в геодинамической системе астеноман
тия/литосфера, с разновязкими субсолидусными 
и солидусными состояниями среды, может слу
жить мера конформности/дискомформности ас- 
теномантийных и литосферных, в том числе ко
ровых, структурно-формационных комплексов. 
Чем более в породах одного из компонентов сис
темы утрачены автономные структурные планы 
и чем более выражены структурные планы дру
гого, тем большую активность и меру можно, по- 
видимому приписывать такому воздействию.

Задача статьи показать, что особенности раз
мещения и внутреннего строения офиолитов в ва
рисцидах Урала характеризуют главным образом 
кинематические и динамические условия транс
портировки массивов вещества астеномантии 
сквозь литосферу.

В м е щ а ю щ а я  с т р у к т у р а .  Варисцийская 
структура Урала окаймляет Восточно-Европей
скую платформу. Ее Пайхойская и северная час
ти примыкают к Печорскому сектору раннекале
донской стабилизации Восточно-Европейской 
платформы; центральная и южная примыкают к 
ее карельскому ядру. На востоке варисциды се
верной половины Урала сопрягаются с эпигер- 
цинской молодой платформой, которая возникла 
в результате преобразований допалеозойской и, 
частично, палеозойской океанической литосфе
ры [12]. Она разделяет два докембрийских лито
сферных массива (Восточно-Европейский и Си
бирский); варисциды южной половины сопряжены 
со сложно построенным литосферным Казахстан
ским массивом [12].

По [3, 10, 12, 13 и др.], варисциды Урала воз
никли при сближении Восточно-Европейской и 
Сибирской плит как область коллизии и скучива- 
ния на границе между древней платформой и об
ширным пространством палеозойской океаничес
кой литосферы. По [11], в структуре варисцид со
хранились следы дезинтеграции древней 
континентальной плиты на микроконтиненты при 
образовании системы рифтогенных (щелевых) 
структур, а также последующего неравномерного
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окучивания мозаики микроконтинентов и риф
тов. Присутствующие здесь зеленокаменные по
яса сравнительно мало деформированы, а часть 
из них имеет параавтохтонное происхождение ко
ры океанического типа [И]. Оба подхода модели
руют разные стороны динамики формирования 
варисцид, а их главная наблюдательная основа 
непротиворечиво согласуется при использова
нии особенностей морфоструктуры и проявле
ния динамики в разных частях формировавшей
ся структуры.

Пояс варисцид Урала имеет форму левой сиг
моиды: пайхойский сегмент (северное побере
жье-гора Константинов Камень) имеет северо- 
западное простирание; северный сегмент (гора 
Константинов Камень -  гора Народа) -  юго-запад
ное; центральный (гора Народа -  город Верхний 
Уфалей) -  меридиональное и далее к югу -  вновь 
юго-западное. Основу структуры составляют 
эшелонированно чередующиеся в ее поперечном 
сечении (рис. 1): а -  цепочки докембрийско-палео- 
зойскйх линзовидных литосферных массивов1 
(отщепов от края Восточно-Европейской плат
формы или экзотических террейнов) с доминиру
ющим гранитоидным магматизмом, вытянутые 
вдоль пояса; б -  зеленокаменные базитовые вул
кано-плутонические пояса, с характерным ячеис
то-петельчатым рисунком размещения между 
гранитизированными литосферными массивами. 
Главные структурно-формационные компонен
ты варисцид или их крупные фрагменты (в пер
вую очередь -  зеленокаменные пояса) сохраняют 
многие первичные соотношения между собой и

Рис. 1. Структура варисцид Урала.
Структура варисцид Урала определяется линейным 
эшелонированным чередованием: а -  цепочек докем- 
брийско-палеозойских литосферных массивов -  от
щепов фундамента Восточно-Европейской платфор
мы и/или экзотических террейнов (?) с доминирую
щим гранитоидным магматизмом (двойная косая 
штриховка); б -  зеленокаменных базитовых вулкано
плутонических поясов (не заштрихованы между по
лями “а”) -  палеозойских зон сквозьлитосферной 
транспортировки и накопления продуктов дифферен
циации вещества мантии: ультрабазитовых реститов 
и ультрабазит-базит-андезитовых мобилизатов, фор
мирующих офиолитовые (рифтинговые) и диффе
ренцированные (коллизионные) ассоциации. Точеч
ные линии -  граничные зоны литосферных массивов, 
зеленокаменных поясов и их внутренних сегментов. 
Цепочки офиолитовых массивов, серпентинитового 
меланжа и бластомилонитов (черная заливка) обра
зуют ячеисто-петельчатый рисунок этих границ. Час
ти цепочек и отдельные массивы деформированы 
орогенными сдвиговыми движениями в сигмоиды или 
в складки волочения с южной-юго-западной вергент- 
ностью. Дифференцированные ультрабазит-базито- 
вые массивы Платиноносного пояса (горизонтальная 
штриховка) маркируют линейную систему внутрили- 
тосферной зоны проницаемости в фундаменте вулка
нического пояса.

во внутренней структуре: Сакмарский (Южный 
Урал), Малокарский (Полярный Урал), частично 
Тагильский и Магнитогорский (Средний-Южный 
Урал) [8, 9,11]. Наряду с этим они часто оказыва
ются нарушенными и замаскированными разно
амплитудными аллохтонными совмещениями 
орогенного этапа развития (рис. 2). Наибольшие 
амплитуды устанавливаются для шовных зон 
между структурно-формационными комплекса
ми, меньшие -  между фрагментами их внутрен
ней структуры.

Принципиально важной особенностью струк
тур предорогенного и орогенного совмещения 
(см. рис. 2) является ясно выраженная практически 
на всем протяжении варисцид юго-юго-западная- 
западная вергентность (опрокидывание и асиммет
рия складок изгиба и течения, левый эшелон суб
горизонтальных шарниров складок, наклон суб
вертикальных шарниров у складок поздних поко
лений) в перемещении отдельных тектонических 
массивов (пластин, блоков) или их групп, в наи
большей концентрации тектонических пластин на 
южных-юго-западных флангах их пакетов. Фор
мирование таких особенностей структур, очевид
но, связано с доминированием условий сдвига 
вдоль края древней платформы.

Некоторые особенности динамики варисцид 
вытекают из данных палеовулканологических 
исследований [1,2, 8,9 идр.], поскольку размеще
ние и перераспределение со временем изверженных 
продуктов плавления мантии в пределах коллизи
онной зоны отражает размещение и перераспреде
ление в ней внутрилитосферных зон растяжения 
(проницаемости) и сжатия.

Извержения магматитов рифтогенных и ост- 
роводужных структур связаны с двумя эпохами: 
позднекембрийско-силурийской, наиболее дли
тельной и обильной, и позднедевонско-раннека- 
менноугольной, менее продолжительной и про
дуктивной. В зеленокаменных вулканических по
ясах, которые здесь последовательно сменяют 
один другой в направлении от древней платфор
мы, проявление активности базитового (мантий
ного) магматизма смещается со временем от пояса 
к поясу. На фоне общей асимметрии составов маг
матитов в этом направлении [8, 9] внутри каждого 
из вулканических поясов со временем меняется и 
тектонотип извержений (трещинный — ► ареаль
н ы й — ► центральный), и состав вулканических 
субформаций. Эти явления ясно отражают кон
центрацию рассеянных трещин-каналов транс
портировки магм в более редкие и крупные, 
а также нарастание числа и продолжительности 
задержек в транспортировке выплавок через эти 
каналы, т.е., в конечном итоге, -  вырождение 
очагов плавления и систем проницаемости, транс
портирующих выплавки.
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Из палеовулканологических материалов видно, 
что одновременное накопление близких по соста
ву дифференцированных вулканических форма
ций происходило не по всей протяженности по
ясов, а в их отдельных частях: зоны извержений

Рис. 2. Схематизированная карта орогенной структу
ры в Полярном и Приполярном сегментах варисцид 
Урала.
/__/ у _ палеозойские структурно-формационные ком
плексы: 1 -  флишевый и молассовый, позднекамено- 
угольного -  триасового возраста, 2 -  платформенного 
шельфа автохтонный (елецкий и его аналоги), поздне- 
кембрийско-раннепермского возраста, 3 -  терригенно- 
вулканогенный фундамента окраины платформы ав
тохтонный, рифейско-раннекембрийского (?) возрас
та, 4-11 -  аллохтонные, окраинно-континентальные 
(террейнов): 4 -  сланцевый конденсированный глини
сто-кремнисто-карбонатный (лемвинский и его ана
логи) силурийско-девонского возраста, 5 -  вулкано- 
генно-карбонатно-терригенный и терригенно-крем- 
нисто-вулканогенный нерасчлененные, ордовикско- 
среднедевонского возраста, 6 -  габбро-норитов, оли- 
виновых габбро, пироксенитов, верлитов, троктоли- 
тов, флазер-габбро, габбро-амфиболитов, горнблен- 
дитов (восточнотагильский), досреднепалеозойского 
(?) возраста, 7 -  метаморфические терригенно-вулка- 
ногенный по вулканитам недифференцированной ба
зальтовой и базальт-риодацитовой серий, тефроидам, 
тефротурбидитам, а также вулканогенно-углеродис- 
то-силицитовый объединенные, рифейского (?) воз
раста; 8-11 -  офиолитовый (войкарский): 8 -  дунит- 
гарцбургитовый субсолидусных мантийных тектони- 
тов и дунит-клинопироксенит-габбровый кумулятив
ный объединенные, предсилурийского (?) возраста, 
9 -  дунит-клинопироксенит-габбровый кумулятив
ный, предсилурийского (?) возраста, 10 -  габбро-но
ритов -  оливиновых габбро анизотропный кумулятив
ный и габбро такситовых, амфиболовых изотропных 
габбро, силурийского (?) возраста, объединенные, 11 -  
габбро такситовых, амфиболовых изотропных габ
бро, перемежающихся параллельных даек габбро-ди
абазов и диабазов {а) и покровных или подушечных 
диабазов и/или порфиритов, силурийского (?) возрас
та (б); 12 -  тоналитов, диоритов ранне-среднедевон
ского возраста; 13 -  андезит-риолито-дацитовый 
дифференцированный, девонского возраста; 14 -  раз
рывные зоны -  границы между: а -  структурно-фор
мационными комплексами, б -  пакетами пластин вну
три структурно-формационных комплексов; 15 -  
шарниры наиболее крупных орогенных складок; 16 -  
зоны развития субглаукофановых (а) и глаукофано- 
вых и гранат-глаукофановых (б) сланцев; 17 -  глав
ные направления орогенного совмещения структур
но-формационных комплексов. Буквенные обозначе
ния: поднятия и выступы в структуре платформы: 
Чн -  Чернова, Чр -  Чернышева; поднятия и выступы 
ее фундамента: Е -  Енганэпэ, Мн -  Манитанырд, Ко- 
жимское; докембрийские (?) литосферные массивы- 
террейны: М -  Марункеу, X -  Харбейский; габбро-ги- 
пербазитовые массивы: X -  Хардъюсский, Мс -  Мок- 
росынинский, Хс -  Харасюрский, С -  Сыумкеу, Р -  Рай- 
из, В -  Войкаро-Сыньинский, Хл -  Хулгинский. 
Торцевые сочленения структурно-формационных 
комплексов в сочетании с сигмоидными изгибами 
шарниров складок орогенного этапа показывают 
превалирующую роль сдвиговых совмещений струк
турно-формационных комплексов вдоль края плат
формы.

размещались одна относительно другой в каждом 
из поясов эшелонированно; в различных поясах 
извержение таких формаций не было строго син
хронным [1, 2, 8, 9 и др.]. Близкие по времени из
вержения в разных поясах представлены разными 
по объему сериями различно дифференцирован
ных магм базальт-андезит-дацит-риолитового со
става и имеют индивидуальную направленность 
изменений макро- и микрокомпонентного соста
ва магматитов.

О ф и о л и т ы .  Массивы офиолитов частично 
представлены крупными краевыми аллохтонами; 
большинство их группируется в цепочки неболь
ших тел, серпентинитового меланжа или бласто- 
милонитов. Цепочки и отдельные массивы часто 
имеют форму сигмоид или складок волочения с 
южной-юго-западной вергентностью (см. рис. 1,2). 
Большинство их приурочено к границам зелено
каменных поясов или их сегментов, где они очер
чивают ячеисто-петельчатый, фрактальный ри
сунок размещения в структуре варисцид.

Полнота офиолитовых разрезов как мера 
сравнительной зрелости развития рифтов суще
ственно различается от пояса к поясу или между 
отдельными их участками. Наиболее полные раз
резы и наибольшие массивы офиолитов с круп
ными телами наименее деплетированных ультра- 
базитов размещаются в краевых аллохтонах и 
связаны генетически с зеленокаменными пояса
ми, тяготеющими к краю Восточно-Европейской 
платформы. Мелкие и наиболее дезинтегриро
ванные массивы офиолитов связаны с зеленока
менными поясами центральной и восточной час
тей коллизионной структуры [4, 5, 7]. Снижение 
полноты разрезов офиолитов и нарастание их 
дезинтегрированности в сторону от края древней 
платформы, видимо взаимосвязаны между собой, 
с общей миграцией активности мантийного маг
матизма в этом направлении и отражают удале
ние со временем наиболее активной части колли
зионной области от края древней платформы. На 
этом фоне наблюдаются локальные бифуркации 
тектоно-магматической активности и ее перерас
пределение в пространстве всей области или ее 
частей.

Среди офиолитов, независимо от занимаемого 
структурного положения, обособляются два ряда 
формаций с переменными количественными соот
ношениями их членов. Один из них, метаофиолито- 
вый, слагает оболочки массивов или пронизываю
щие их зоны, в которых офиолиты преобразованы 
в метаморфиты и/или серпентинитовые меланжи 
и реструктурированы конформно с седименто- 
генным обрамлением. Другой ряд -  первичных 
офиолитовых формаций -  встречается в ядрах 
массивов, где сохраняет изначальные структурно
вещественные связи. Одной из них является кон
формность внутренних структур формаций между 
собой и структурам коллизионного и орогенного
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скучивания мозаики микроконтинентов и риф
тов. Присутствующие здесь зеленокаменные по
яса сравнительно мало деформированы, а часть 
из них имеет параавтохтонное происхождение ко
ры океанического типа [11]. Оба подхода модели
руют разные стороны динамики формирования 
варисцид, а их главная наблюдательная основа 
непротиворечиво согласуется при использова
нии особенностей морфоструктуры и проявле
ния динамики в разных частях формировавшей
ся структуры.

Пояс варисцид Урала имеет форму левой сиг
моиды: пайхойский сегмент (северное побере
жье-гора Константинов Камень) имеет северо- 
западное простирание; северный сегмент (гора 
Константинов Камень -  гора Народа) -  юго-запад
ное; центральный (гора Народа -  город Верхний 
Уфалей) -  меридиональное и далее к югу -  вновь 
юго-западное. Основу структуры составляют 
эшелонированно чередующиеся в ее поперечном 
сечении (рис. 1): а -  цепочки докембрийско-палео- 
зойскйх линзовидных литосферных массивов1 
(отщепов от края Восточно-Европейской плат
формы или экзотических террейнов) с доминиру
ющим гранитоидным магматизмом, вытянутые 
вдоль пояса; б -  зеленокаменные базитовые вул
кано-плутонические пояса, с характерным ячеис
то-петельчатым рисунком размещения между 
гранитизированными литосферными массивами. 
Главные структурно-формационные компонен
ты варисцид или их крупные фрагменты (в пер
вую очередь -  зеленокаменные пояса) сохраняют 
многие первичные соотношения между собой и

Рис. 1. Структура варисцид Урала.
Структура варисцид Урала определяется линейным 
эшелонированным чередованием: а -  цепочек докем- 
брийско-палеозойских литосферных массивов -  от
щепов фундамента Восточно-Европейской платфор
мы и/или экзотических террейнов (?) с доминирую
щим гранитоидным магматизмом (двойная косая 
штриховка); б -  зеленокаменных базитовых вулкано
плутонических поясов (не заштрихованы между по
лями “а”) -  палеозойских зон сквозьлитосферной 
транспортировки и накопления продуктов дифферен
циации вещества мантии: ультрабазитовых ресгитов 
и ультрабазит-базит-андезитовых мобилизатов, фор
мирующих офиолитовые (рифтинговые) и диффе
ренцированные (коллизионные) ассоциации. Точеч
ные линии -  граничные зоны литосферных массивов, 
зеленокаменных поясов и их внутренних сегментов. 
Цепочки офиолитовых массивов, серпентинитового 
меланжа и бластомилонитов (черная заливка) обра
зуют ячеисто-петельчатый рисунок этих границ. Час
ти цепочек и отдельные массивы деформированы 
орогенными сдвиговыми движениями в сигмоиды или 
в складки волочения с южной-юго-западной вергент- 
ностью. Дифференцированные ультрабазит-базито- 
вые массивы Платиноносного пояса (горизонтальная 
штриховка) маркируют линейную систему внутрили- 
тосферной зоны проницаемости в фундаменте вулка
нического пояса.

во внутренней структуре: Сакмарский (Южный 
Урал), Малокарский (Полярный Урал), частично 
Тагильский и Магнитогорский (Средний-Южный 
Урал) [8, 9, 11]. Наряду с этим они часто оказыва
ются нарушенными и замаскированными разно
амплитудными аллохтонными совмещениями 
орогенного этапа развития (рис. 2). Наибольшие 
амплитуды устанавливаются для шовных зон 
между структурно-формационными комплекса
ми, меньшие -  между фрагментами их внутрен
ней структуры.

Принципиально важной особенностью струк
тур предорогенного и орогенного совмещения 
(см. рис. 2) является ясно выраженная практически 
на всем протяжении варисцид юго-юго-западная- 
западная вергентность (опрокидывание и асиммет
рия складок изгиба и течения, левый эшелон суб
горизонтальных шарниров складок, наклон суб
вертикальных шарниров у складок поздних поко
лений) в перемещении отдельных тектонических 
массивов (пластин, блоков) или их групп, в наи
большей концентрации тектонических пластин на 
южных-юго-западных флангах их пакетов. Фор
мирование таких особенностей структур, очевид
но, связано с доминированием условий сдвига 
вдоль края древней платформы.

Некоторые особенности динамики варисцид 
вытекают из данных палеовулканологических 
исследований [1,2, 8,9 идр.], поскольку размеще
ние и перераспределение со временем изверженных 
продуктов плавления мантии в пределах коллизи
онной зоны отражает размещение и перераспреде
ление в ней внутрилитосферных зон растяжения 
(проницаемости) и сжатия.

Извержения магматитов рифтогенных и ост- 
роводужных структур связаны с двумя эпохами: 
позднекембрийско-силурийской, наиболее дли
тельной и обильной, и позднедевонско-раннека- 
менноугольной, менее продолжительной и про
дуктивной. В зеленокаменных вулканических по
ясах, которые здесь последовательно сменяют 
один другой в направлении от древней платфор
мы, проявление активности базитового (мантий
ного) магматизма смещается со временем от пояса 
к поясу. На фоне общей асимметрии составов маг
матитов в этом направлении [8, 9] внутри каждого 
из вулканических поясов со временем меняется и 
тектонотип извержений (трещинный — ► ареаль
ный -—► центральный), и состав вулканических 
субформаций. Эти явления ясно отражают кон
центрацию рассеянных трещин-каналов транс
портировки магм в более редкие и крупные, 
а также нарастание числа и продолжительности 
задержек в транспортировке выплавок через эти 
каналы, т.е., в конечном итоге, -  вырождение 
очагов плавления и систем проницаемости, транс
портирующих выплавки.
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Из палеовулканологических материалов видно, 
что одновременное накопление близких по соста
ву дифференцированных вулканических форма
ций происходило не по всей протяженности по
ясов, а в их отдельных частях: зоны извержений

Рис. 2. Схематизированная карта орогенной структу
ры в Полярном и Приполярном сегментах варисцид 
Урала.
l_ l i _ палеозойские структурно-формационные ком
плексы: 1 -  флишевый и молассовый, позднекамено- 
угольного -  триасового возраста, 2 — платформенного 
шельфа автохтонный (елецкий и его аналоги), поздне- 
кембрийско-раннепермского возраста, 3 -  терригенно- 
вулканогенный фундамента окраины платформы ав
тохтонный, рифейско-раннекембрийского (?) возрас- 
та, 4-11 -  аллохтонные, окраинно-континентальные 
(террейнов): 4 -  сланцевый конденсированный глини
сто-кремнисто-карбонатный (лемвинский и его ана
логи) силурийско-девонского возраста, 5 -  вулкано- 
генно-карбонатно-терригенный и терригенно-крем- 
нисто-вулканогенный нерасчлененные, ордовикско- 
среднедевонского возраста, 6 -  габбро-норитов, оли- 
виновых габбро, пироксенитов, верлитов, троктоли- 
тов, флазер-габбро, габбро-амфиболитов, горнблен- 
дитов (восточнотагильский), досреднепалеозойского 
(?) возраста, 7 -  метаморфические терригенно-вулка- 
ногенный по вулканитам недифференцированной ба
зальтовой и базальт-риодацитовой серий, тефроидам, 
тефротурбидитам, а также вулканогенно-углеродис- 
то-силицитовый объединенные, рифейского (?) воз
раста; 8-11 -  офиолитовый (войкарский): 8 -  дунит- 
гарцбургитовый субсолидусных мантийных тектони- 
тов и дунит-клинопироксенит-габбровый кумулятив
ный объединенные, предсялурийского (?) возраста, 
9 -  дунит-клинопироксенит-габбровый кумулятив
ный, предсилурийского (?) возраста, 10 -  габбро-но
ритов -  оливиновых габбро анизотропный кумулятив
ный и габбро такситовых, амфиболовых изотропных 
габбро, силурийского (?) возраста, объединенные, 11 -  
габбро такситовых, амфиболовых изотропных габ
бро, перемежающихся параллельных даек габбро-ди
абазов и диабазов (а) и покровных или подушечных 
диабазов и/или порфиритов, силурийского (?) возрас
та (б); 12 -  тоналитов, диоритов ранне-среднедевон- 
ского возраста; 13 -  андезит-риолито-дацитовый 
дифференцированный, девонского возраста; 14 -  раз
рывные зоны -  границы между: а -  структурно-фор
мационными комплексами, б -  пакетами пластин вну
три структурно-формационных комплексов; 15 -  
шарниры наиболее крупных орогенных складок; 16 -  
зоны развития субглаукофановых (а) и глаукофано- 
вых и гранат-глаукофановых (б) сланцев; 17 -  глав
ные направления орогенного совмещения структур
но-формационных комплексов. Буквенные обозначе
ния: поднятия и выступы в структуре платформы: 
Чн -  Чернова, Чр -  Чернышева; поднятия и выступы 
ее фундамента: Е -  Енганэпэ, Мн -  Манитанырд, Ко- 
жимское; докембрийские (?) литосферные массивы- 
террейны: М -  Марункеу, X -  Харбейский; габбро-ги- 
пербазитовые массивы: X -  Хардъюсский, Мс -  Мок- 
росынинский, Хс -  Харасюрский, С -  Сыумкеу, Р -  Рай- 
из, В -  Войкаро-Сыньинский, Хл -  Хулгинский. 
Торцевые сочленения структурно-формационных 
комплексов в сочетании с сигмоидными изгибами 
шарниров складок орогенного этапа показывают 
превалирующую роль сдвиговых совмещений струк
турно-формационных комплексов вдоль края плат
формы.

размещались одна относительно другой в каждом 
из поясов эшелонированно; в различных поясах 
извержение таких формаций не было строго син
хронным [1, 2, 8, 9 и др.]. Близкие по времени из
вержения в разных поясах представлены разными 
по объему сериями различно дифференцирован
ных магм базальт-андезит-дацит-риолитового со
става и имеют индивидуальную направленность 
изменений макро- и микрокомпонентного соста
ва магматитов.

О ф и о л и т ы .  Массивы офиолитов частично 
представлены крупными краевыми аллохтонами; 
большинство их группируется в цепочки неболь
ших тел, серпентинитового меланжа или бласго- 
милонитов. Цепочки и отдельные массивы часто 
имеют форму сигмоид или складок волочения с 
южной-юго-западной вергентносгью (см. рис. 1,2). 
Большинство их приурочено к границам зелено
каменных поясов или их сегментов, где они очер
чивают ячеисто-петельчатый, фрактальный ри
сунок размещения в структуре варисцид.

Полнота офиолитовых разрезов как мера 
сравнительной зрелости развития рифтов суще
ственно различается от пояса к поясу или между 
отдельными их участками. Наиболее полные раз
резы и наибольшие массивы офиолитов с круп
ными телами наименее деплетированных ультра- 
базитов размещаются в краевых аллохтонах и 
связаны генетически с зеленокаменными пояса
ми, тяготеющими к краю Восточно-Европейской 
платформы. Мелкие и наиболее дезинтегриро
ванные массивы офиолитов связаны с зеленока
менными поясами центральной и восточной час
тей коллизионной структуры [4, 5, 7]. Снижение 
полноты разрезов офиолитов и нарастание их 
дезинтегрированности в сторону от края древней 
платформы, видимо взаимосвязаны между собой, 
с общей миграцией активности мантийного маг
матизма в этом направлении и отражают удале
ние со временем наиболее активной части колли
зионной области от края древней платформы. На 
этом фоне наблюдаются локальные бифуркации 
тектоно-магматической активности и ее перерас
пределение в пространстве всей области или ее 
частей.

Среди офиолитов, независимо от занимаемого 
структурного положения, обособляются два ряда 
формаций с переменными количественными соот
ношениями их членов. Один из них, метаофиолито- 
вый, слагает оболочки массивов или пронизываю
щие их зоны, в которых офиолиты преобразованы 
в метаморфиты и/или серпентинитовые меланжи 
и реструктурированы конформно с седименто- 
генным обрамлением. Другой ряд -  первичных 
офиолитовых формаций -  встречается в ядрах 
массивов, где сохраняет изначальные структурно
вещественные связи. Одной из них является кон
формность внутренних структур формаций между 
собой и структурам коллизионного и орогенного



обрамления. Во внутренней структуре офиолито- 
вых массивов конформность прослеживается до 
весьма мелких ее деталей (см. рис. 1-4).

Формации ультрабазитовых субсолидусных 
тектонитов встречаются в наиболее древних яд
рах офиолитовых массивов. Форма этих ядер ча
сто аппроксимируется ромбоэдром с различно 
сглаженными углами (вплоть до различно упло
щенных линз) (рис. 3 и 4). В массивах разных петро- 
типов [7] внутреннее строение ядер различается.

В лерцолитовом петротипе (массивы Кракин- 
ские, Нурали) от внутренних ядер с наиболее ран
ними шпинелевыми лерцолитами через сменяю
щиеся оболочки плагиоклазовых лерцолитов и 
далее -  гарцбургитов к внешним обрамляющим 
зонам дунит-верлит-клинопироксенит-габбрового 
состава нарастают как дифференцированность 
вещества, так и подобие внутренней структуры 
ядра структуре его внешних зон и седиментоген- 
ного обрамления [7]. В гарцбургитовом петроти
пе (массив Войкаро-Сыньинский и др.) высокая 
мера конформности структур наблюдается по 
всему сечению массивов и присуща ориентировке 
всех элементов структур и текстур (линейности, уп- 
лощенности, полосчатости) субсолидусных дефор
маций (см. рис. 3 и 4). Местами здесь наблюдает
ся переходный структурный рисунок, в котором 
небольшие линзовидно-ромбоэдрические тела 
лерцолитов-гарцбургитов однородной и неори
ентированной текстуры разделены линейными 
дихотомирующими зонами аккомодации с ячеис
то-петельчатой конфигурацией и полосатыми 
многократно деформированными текстурами.

В структурах субсолидусного течения ультра- 
базитов из массивов обоих петротипов сохрани
лись и хорошо распознаются (см. рис. 3 и 4) юж- 
ная-юго-западная вергентность складок, капле
видных или трубчатых структур, а также 
эшелонированное размещение тел и их отдель
ных структурных элементов, все -  в системе лево
го сдвига [5,6 и др.], т.е. с опережающим смещени
ем областей или блоков, расположенных со сторо
ны Восточно-Европейской платформы. В тех и 
других массивах подобно ориентированы: (а) тек
стуры, сложенные последовательно сменяющими
ся: шпинель- и плагиоклазсодержащими минераль
ными ассоциациями ультрабазитовых тектонитов с 
температурами остаточных минеральных равнове
сий (>950°С >  О.бГплавл); (б) формации пород: лер- 
цолит — ► гарцбургит + пироксениты + дунит — ► 
— ► дунит +/- верлит/клинопироксенит +/- трок- 
толит +/- габбро. Как видно, обе последователь
ности представляют ряды адиабатических преоб
разований в остывающих и деплетирующихся 
мантийных ультрабазитах.

Формация полосатых габброидов, клинопи- 
роксенитов, верлитов и дунитов, наиболее ранняя 
из базитовых, в большинстве офиолитовых мас

сивов непосредственно обрамляет ядра ультраба
зитовых тектонитов и располагается вдоль удли
нения их тел: либо со стороны, обращенной к 
прилегающей древней платформе, либо с проти
воположной, либо симметрично с обеих сторон 
(см. рис. ЗБ). На Войкаро-Сыньинском массиве 
тела пород этой формации проникают глубоко 
внутрь ядра ультрабазитовых тектонитов. Грани
цы ее тел часто срезают внутренние структуры 
ультрабазитовых тектонитов, но при этом сохра
няют подобные ориентировки граничных поверх
ностей.

Хорошо известная для разрезов этой форма
ции петрохимическая последовательность от гра
ницы с субсолидусными тектонитами (дунит — ► 
— ► верлит — ► клинопироксенит — ► габбро или 
дунит — ► троктолит — ► габбро) начинается на 
разных участках с любого из членов ряда и вы
полняется только статистически. Реальная струк
тура зон крайне неоднородна. В ней многократно 
и хаотично пересекаются эшелонированные це
почки, отдельные зональные или монопородные 
тела безгидроксильных минеральных ассоциаций 
сравнительно разновозрастных поколений, без 
следов закаливания на контактах. Здесь наблюда
ются деформационные структуры высокотемпе
ратурного пластического течения: симметрич
ные или асимметричные складки, флексуры, вяз
кие срывы или будины. Границы тел, осевые 
поверхности и шарниры деформационных струк
тур и компоненты их текстур ориентированы 
в целом подобно текстурно-структурным элемен
там ультрабазитовых субсолидусных тектонитов.

Формация параллельных даек диабазов, габ
бро-диабазов и изотропных габбро включает 
многие поколения этих пород. При широко варь
ирующих простираниях границы сравнительно 
разновозрастных роев или отдельных тел ориен
тированы в большинстве конформно собствен
ным границам формации, границам ранних офио
литовых формаций и, вместе с тем, практически 
повторяют ориентировку границ автохтонных 
и параавтохтонных структурно-фациальных 
комплексов в прилегающем седиментогенном об
рамлении (см. рис. 2 и ЗБ).

В сменяющихся поколениях габброидов мно
гих офиолитовых массивов наблюдаются сущест
венные отличия условий кристаллизации [6]. 
У пород ранней дунит-клинопироксенит-габбро- 
вой формации однородные зернистость и тексту
ры мало и плавно меняются внутри тел; их зака
лочные изменения в экзоконтактах не выражены 
(контакты горячего с горячим). В породах наибо
лее поздней формации параллельных даек и анизо
тропного габбро наблюдаются заметно варьирую
щие размеры минеральных зерен, присутствуют 
интрателлурические вкрапленники, офитовые, 
такситовые и/или пегматоидные структуры и



Рис. 3. Схемы размещения в Войкаро-Сыньинском массиве (см. рис. 2) офиолитов (Полярный Урал): А  -  структур пла
стического течения в стеномантийной формации ультрабазитовых субсолидусных тектонитов; Б -  литосферных фор
маций.
1 -7 -  литосферные формации: 1 -  анизотропных габбро и параллельных даек диабазов и габбро-диабазов, 2 -  гранат- 
глаукофансланцевая, 3 -  оливин-амфибол-антигористсланцевая, 4 -  цоизитовых и гранатовых габбро-амфиболитов, 
5 -  дунит-верлит-клинопироксенит-троктолит-габбровая, 6 ,7  -  субсолидусных тектонитов дунитового (б) и лерцолит- 
гарцбургитового (7) составов; 8 -  ориентировка полосчатости, сформированной при субсолидусном пластическом (ас- 
теномантийном) течении ультрабазитов (а), линейность субсолидусных текстур (б); 9 -  структурные швы доорогенной 
(а) и орогенной (б) эпох; 1 0 -  главные направления движений астеномантии {а) и массивов мафической литосферы (б).
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Рис. 4. Структурная схема Кемпирсайского офиолитового массива (Южный Урал)
1 -  раннепалеозойские осадочно-вулканогенные толщи; 2 -  пироксениты, габбро-нориты, роговообманковые (фло- 
гопитовые) габбро и габбро-амфиболиты по ним; 3 -  диабазы и габбро-диабазы параллельных даек; 4 -  оливиновые 
габбро; 5 -  залегание высокотемпературной полосчатости реститовых перидотитов; 6 -  интрузивные и 7 -  тектониче
ские границы; 8 -  зоны высокотемпературных ультрабазитовых бластомилонитов; 9 -  шарниры наиболее крупных 
орогенных складок; 1 0 -  главные направления движений астеномантии (а) и массивов мафической литосферы, в том 
числе коровых (б).



ясно выражены закаленные контакты (горячего 
с холодным). В этих структурно-текстурных чер
тах офиолитов отражено становление каждой из 
последующих формаций на все более высоком 
уровне разреза литосферы.

ОБСУЖДЕНИЕ
При моделировании условий формирования 

морфоструктуры варисцид Урала необходимо 
учитывать: (а) ее приуроченность к зоне коллизи
онного взаимодействия разнородных литосфер
ных массивов (континентального и океаническо
го типа), (б) присутствие в ней тектонических 
включений древней континентальной и океани
ческой (?) коры, а также фрагментов новообразо
ванных рифтинговых и коллизионных структур
но-формационных комплексов, (в) ясно прояв
ленную по всему поясу варисцид сдвиговую 
кинематику сильно варьирующих по масштабу про
странственных совмещений с юг-юго-западной- 
западной вергентностью, а также (г) значитель
ную неоднородность условий магмообразования 
в очагах плавления и условий кристаллизации 
магм в сквозьлитосферных каналах их транспор
тировки.

Из приводимых материалов видно, что в варис- 
цийских плутонических, метаморфических и седи- 
ментогенных формациях рифтовых и коллизи
онных режимов Урала фоном для многих регио
нальных и локальных стратиграфических и 
структурных несогласий является устойчивая 
конформность главных и внутренних структур
но-текстурных компонентов. Она наблюдается 
в формациях, становление которых происходило 
на разных уровнях разреза литосферы: астено- 
мантийном (субсолидусные ультрабазитовые 
тектониты), внутрилитосферном (массивы габ- 
броидов и габбро-амфиболитов), верхнекоровом 
(рои даек, серпентинитовые меланжи, бластоми- 
лониты) и седиментогенном. Иными словами, ус
тойчивость общей ориентировки варисцийского 
поля деформаций распространялась на всю протя
женность, ширину и глубину подвижной области.

Сказанное позволяет представить формирова
ние структуры варисцид Урала как результат диф
ференцированных (сдвиговых) пульсирующих 
движений окраины древнего континентального 
литосферного массива (Восточно-Европейского) 
относительно отмирающей допалеозойской океа
нической литосферы (Западной Палеопацифики, 
[12]). Свойства деформационного поля, очевидно, 
определялись динамикой аккомодации границ 
как обрамлявших, так и малых внутренних 
(включенных) литосферных массивов (см. рис. 5), 
между которыми при дифференциальных движе
ниях возникали, вырождались и, перераспределя
ясь, сменяли одна другую области проницаемости 
и сжатия.

Рис. 5. Потенциальная модель последовательных ста
дий начального (7) и полного (2 ) раскрытия скользяще
го зазора между фемическими или сиалическими лито
сферными массивами и стадии его закрытия (3\ 3" и т.д.) 
в поперечном (А) и продольном (Б) сечениях. 
Апофизы и оторванные тела: первичной астеноман- 
тии или диссипативно разогретой деформациями ли
тосферной мантии (вторичной астеномантии) вальцу
ются в зазоре стенками обрамляющих литосферных 
массивов и проталкиваются к поверхности седимен
тации (В). Внутри адиабатически остывающих тел 
субсолидусные деформации маловязкой, квазигидро- 
стаТической среды вызывают в ней вынужденные 
конвективные массопотоки.



Ясно выраженное влияние обрамления на раз
мещение офиолитовых массивов, их внутреннюю 
структуру, субсолидусные деформационные тек
стуры пород ультрабазит-базитовых формаций и 
пространственное перераспределение твердо- 
и/или жидкофазных продуктов их синтектониче- 
ской дифференциации позволяет обсуждать мо
дель вальцевания апофиз или ксенолитов астено- 
мантии с вынужденной конвекцией их вещества 
при транспортировке в скользящих сдвиговых за
зорах между литосферными массивами.

Предполагаемое разновысокое положение 
кровли астеномантии под сопредельными сегмен
тами литосферы континентального и океаничес
кого типа и их относительное субгоризонтальное 
перемещение вдоль зоны сопряжения создают не
обходимые и достаточные условия для: (а) образо
вания здесь системы эшелонированных гребневид
ных пучностей поверхности астеномантии нагне
танием ее вещества и/или (б) диссипативного 
разогрева литосферной мантии и подъема кровли 
астеномантии вследствие миграции граничной 
изотермы. Оба механизма потенциально способ
ны реализоваться вне пределов области всплыва
ния глубинной мантии. Такое возможно там, где 
активность плюмов выражается только массопо- 
токами вблизи свободной поверхности планеты и 
о т н о с и т е л ь н ы м  п е р е м е щ е н и е м  лито
сферных массивов.

Границы между литосферными массивами, об
рамляющими подвижный пояс или включенными 
в его внутреннюю структуру, служат естествен
ными вальцами и конфигураторами для тел асте
номантии, которые были вдавлены между ними 
или обособились за счет вторичного разогрева. 
Горячие (^>0.5Гплавл) и относительно наименее 
вязкие мантийные ультрабазиты реагируют на 
дилатансионные деформации со стороны более 
вязкого обрамления как гидростатическая среда 
и могут подвергнуться в этих условиях вынужден
ной конвекции. Следы такой конвекции сохраня
ются в структурно-текстурных особенностях 
субсолидусных деформаций, а также в синтекто- 
нической кинетике дифференцирования и сепа
рирования вещества ультрабазитовых субсоли
дусных тектонитов Урала [5-7].

Область формирования варисцид Урала -  не
большая часть геологической системы планеты, 
и поэтому ее можно представить в терминах нерав
новесной термодинамики как подсистему мульти- 
модового нелинейного осциллятора с довольно 
высоким уровнем самоорганизации. Очевидно, 
что причиной резко возросшей здесь активности 
деформационных, петрологических, метаморфи
ческих и седиментогенных процессов явилась энер
гетическая неравновесность, возникшая в области 
коллизии литосферных массивов.

Граничные условия возникшей и развивавшейся 
системы аккомодации определяли работу, меру са

моорганизации, взаимозависимости и бифургиро- 
вания всех и каждого из процессов, направленных 
на ее энергетическое уравновешивание: быстро 
зарождавшихся, отмиравших и перераспределяв
шихся зон дилатансионного растяжения или сжа
тия (зон проницаемости или выдавливания мало
вязкого вещества), подсистем плавления и крис
таллизации расплавов на участках рифтингового 
или коллизионного магматизма, а также седимен
тации и метаморфизма. Сложившаяся структура 
варисцид содержит вместе с тем разномасштаб
ные структурные несогласия, признаки асинхрон
ности близких по содержанию седиментогенных 
тел, значимые вариации составов выплавок и 
продуктов их кристаллизации в близких магмати
ческих формациях и субформациях, высокие гра
диенты метаморфизма. Таким образом в системе 
сосуществовали области с наибольшими набора
ми наиболее полно и синхронно протекавших 
процессов аккомодации и области, где подобные 
события выполнялись частично (“мимоходом”), 
за счет резкого усиления влияния одного из гра
ничных условий. Из-за этого общая работа под
системы варисцийской аккомодации частично на
рушалась, восстанавливалась и, в целом, удержи
валась в “дергающемся” режиме.

ВЫВОДЫ
Варисцийское обрамление офиолитов Урала 

можно представить как линейную область колли
зии между докембрийским континентальным 
(Восточно-Европейским) и допалеозойским океа
ническим литосферными массивами, которая фор
мировалась в ходе пульсирующих и перераспреде
лявшихся дифференцированных (сдвиговых) дви
жений этих литосферных массивов.

Размещение, внутреннее строение и разнооб
разные (от субсолидусных до низкотемператур
ных) структурно-вещественные преобразования 
офиолитовых ультрабазит-базитовых формаций 
сохраняют в варисцидах Урала устойчивый план 
продолжительного и сильного структурного вли
яния в течение всего времени формирования и по 
всему пространству области коллизии и, в первую 
очередь, на ее разных глубинных уровнях.

Существование такого влияния позволяет свя
зывать образование офиолитов Урала с кинема
тическими и динамическими условиями структур
но-вещественных преобразований вещества асте
номантии при транспортировке ее масс сквозь 
литосферу. Поэтому представляется правомер
ным для уральских офиолитов обсуждение де
формаций, стесненной конвекции и дифференци
ации вещества астеномантии в мигрирующих за
зорах между литосферными массивами, вне 
пределов области всплывания плюмов в тех облас
тях, где их активность выражается только массопо- 
токами вблизи свободной поверхности планеты и



относительным перемещением литосферных 
массивов.

Привлечение геологических особенностей 
(бифуркиций) кинематики и динамики формиро
вания как всей структуры коллизионной области, 
так и ее деталей расширяет аналитические воз
можности геодинамики: информация об объекте 
наращивается эффектами нелинейности его разви
тия и выводами из их системного анализа.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (93-05-9748).
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Mafic-Ultramafic Ophiolitic Associations of the Urals: 
Structure and Formation Conditions

A. A. Savel’ev
The Variscan rim of the Ural ophiolites is formed by a linear collision zone between the Precambrian continen
tal (the East European) and pre-Paleozoic oceanic lithospheric massifs, which emerged in the course of pulsat
ing and rearranging differentiation (strike-slip) movements of these lithospheric massifs. The distribution, inner 
structure, and various (from subsolidus to low temperature) structural-lithologic transformations of the ophio- 
lite mafic-ultramafic formations persistently retain within the Ural Variscides a prolonged and strong structural 
influence extending throughout the period of their formation and penetrating the entire collision zone, primarily 
at its different depth levels.
The existence of such an influence allows us to associate the formation of the Ural ophiolites with the kinematic 
and dynamic conditions of the structural-lithologic transformations of the asthenospheric mantle substance 
while it is transported through the lithosphere: deformations, constricted convection, and differentiation of the 
asthenospheric mantle substance in the migrating hiatuses between lithospheric massifs outside the zone of 
plume upwelling.
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Современная структура Южного Тянь-Шаня -  результат многофакторного тектогенеза и является 
отражением сложной интерференции различных геодинамических режимов и механизмов структу- 
рообразования. Каждый из крупных этапов развития региона характеризуется одним ведущим гео- 
динамическим режимом/ В то же время на каждом из этапов проявляются и частные геодинамиче- 
ские режимы, производные или не зависимые от главного. Проявление некоторых механизмов и 
режимов не детерминировано историей предшествовавшего развития. Кроме того, существуют 
геодинамические режимы более высокого ранга, чем принимаемые обычно механизмы структуро- 
образования покровно-складчатого и платформенного режимов развития, которые связаны с объ
емной подвижностью реологически расслоенной литосферы и могут проявляться на различных эта
пах развития литосферы. Недетерминированность геодинамических режимов во времени и в прост
ранстве служит подтверждением нелинейного проявления тектонических процессов. Выявлена 
значительная тектоническая подвижность области на океанической стадии развития, связанная 
с образованием специфических внутрибассейновых коллизионных швов и зон малоглубинной само- 
блокирующейся субдукции (selfclosing subduction).

ПОСТАНОВКА ПРОБЛЕМЫ

Познание геодинамики подвижных поясов и 
механизмов их формирования имеет исключи
тельную важность, и обсуждение этих проблем в 
геологической литературе не прекращается. В то 
же время при рассмотрении данного вопроса чет
ко прослеживается тенденция объяснить форми
рование подвижных зон земной коры (покровно
складчатых областей, межконтинентальных и 
внутриконтинентальных орогенов) действием ка
кого-либо единого механизма, будь то движение 
литосферных плит, перемещение вертикальных 
блоков земной коры, механизм адвекции и пр. 
Однако такой подход не всегда оправдан, и на ря
де примеров установлено, что при образовании 
структуры подвижных поясов в разное время и на 
разных участках могут действовать неодинако
вые и часто не зависимые один от другого меха
низмы и геодинамические режимы. Примени
тельно к Южному Тянь-Шаню показано, в част
ности, что различные механизмы могут работать 
одновременно или сменяться во времени и это 
приводит к возникновению сложной интерферен
ционной картины [18, 32]. И все же вопрос этот 
остается недостаточно разработанным и нужда
ется в обсуждении, так как он интересен не толь
ко сам по себе, но и в рамках создания общей пара
дигмы тектогенеза подвижных поясов. В данной 
статье проблема рассмотрена на примере крупной 
геотектонической структуры Южного Тянь-Шаня, 
который прошел различные стадии развития от 
ранне-среднепалеозойского палеоокеана до совре
менного внутриконтинентального орогена.

В структурно-геотектоническом смысле Юж
ный Тянь-Шань представляет собой (рис. 1) юго-за
падную часть Урало-Монгольского пояса (для па
леозойского этапа) или часть Евразийского внут
риконтинентального орогена (для альпийского 
этапа). На севере по Южно-Ферганскому и Иныль- 
чекскому разломам он граничит со структурами 
Срединного Тянь-Шаня, а на юге -  с древними 
кристаллическими массивами Тарима -  Южного 
Гиссара и находящимися между ними структура
ми Центрального Памира. В настоящее время 
горное сооружение Южного Тянь-Шаня практи
чески со всех сторон окружено молодыми молас- 
совыми впадинами, Южный Тянь-Шань прошел 
сложную и многоэтапную историю геологичес
кого развития, в результате чего сформировано 
складчато-покровное сооружение, приподнятое 
к данному моменту до высот более 5000 м над 
уровнем моря. Сложность, неоднородность и мно- 
гоэтапность формирования структуры Южного 
Тянь-Шаня вызвали к жизни различные пред
ставления о закономерностях геотектонического 
развития области и геодинамических режимах, 
действовавших в ее пределах.

Одни исследователи считают, что Южно-Тянь- 
Шаньская геосинклиналь заложилась на коре кон
тинентального типа, на платформенном основа
нии [6, 12, 31]. Другие геологи приходят к выводу, 
что в палеозое на месте Южного Тянь-Шаня су
ществовало обширное океаническое пространство 
[3, 11, 27, 28]. Геодинамические интерпретации 
для альпийского времени также различны. Рассма
триваются: блоковый (складчато-блоковый) меха
низм вертикальных движений [2,30,35 и др.]; меха-
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Рис. 1. Схема основных структурно-палеотектонических элементов Южного Тянь-Шаня
1-3 -  зоны выходов пород: 1 -  внутрибассейновых вулканических гряд: а -  корневые (относительно автохтонные), 
б -  шарьированные на отложения иных структурно-формационных зон, 2 -  относительно глубоководных прогибов, 
склонов вулканических поднятий и склонов мелководных отмелей, 3 -  чехла микроконтинентов; 4-6 -  коллизионные 
зоны: 4 ,5  -  сформированные: 4 -  из внутрибассейновых поднятий с карбонатным чехлом, 5 -  из флишевых и молас- 
совых бассейнов, 6 -  Южно-Ферганский офиолитовый шов, образовавшийся на границе океан-континент; 7 -  породы 
северного шельфового обрамления Туркестанского океанического пространства; 8 -  каледонские структуры; 9 -  Та
римский, Сулутерекский и Южно-Гиссарский кристаллические массивы; 10 -структуры Памира; 11 -Таласо-Ферган- 
ский разлом; 12 -  линии профилей: А -  на рис. 2 и 3, Б -  на рис. 4.

низм общего субмеридионального сжатия и зна
чительных горизонтальных перемещений блоков 
земной коры [7, 9, 26, 29]. Допускается совместное 
действие общего сжатия, мантийных процессов и 
трансформации напряжений сжатия в глыбово
складчатую структуру [13, 26, 33]. Выдвинута 
точка зрения о ведущей роли в альпийском текто- 
генезе мантийного и астеносферного диапиризма 
[1,2]. Существенное значение в новейшем текто- 
генезе Южного Тянь-Шаня отведено представле
ниям о структурной расслоенности тектоносфе- 
ры [26]. Принципиальные разногласия существуют 
по вопросу о преемственности (унаследованности, 
детерминированности) или независимости геоди- 
намических режимов палеозойского и альпийско
го этапов развития Южного Тянь-Шаня [30, 37]. 
Но при всех разногласиях большинство исследо
вателей объясняет формирование структуры 
этой горной области (складчато-покровного со
оружения) каким-либо одним механизмом -  тем, 
который или ярче проявлен на том или ином эта
пе, или в наибольшей степени отвечает теорети
ческой позиции исследователя. К настоящему 
времени накоплен большой объем нового факти
ческого материала по поверхностной структуре и 
дубинному строению региона, что, наряду с по
явлением новых подходов к изучению платформ 
и ВнУтриконтинентальных орогенов [19, 20], поз
воляет вернуться к обсуждению геодинамики 
Южного Тянь-Шаня.

СОВРЕМЕННЫЙ
СТРУКТУРНО-ФОРМАЦИОННЫЙ ПЛАН 

ЮЖНОГО ТЯНЬ-ШАНЯ
Южный Тянь-Шань -  это сложное и гетероген

ное покровно-складчатое сооружение с дивергент
ной структурой, внутри которого выделяются 
структурные элементы с различным тектоничес
ким стилем и разным формационным выполнени
ем [12, 16, 18, 32 и др.], и можно уверенно гово
рить о существовании, по крайней мере, трех 
главных типов структурно-формационных ан
самблей (см. рис. 1, 2).

Первый тип представлен зонами антивергент- 
ного строения с антиклинорным стилем складча
тости, выполаживанием осевых плоскостей скла
док от центра структуры к ее крыльям, наличием 
пологих надвигов на крыльях зоны, развитым 
осевым кливажом. К этому типу относятся, в ча
стности, Зеравшано-Туркестанская и Туркеста
но-Алайская зоны, выполненные мощными тол
щами нижнепалеозойских-силурийских терриген- 
но-глинисгых и терригенно-глинисто-карбонатных 
осадков с присутствием мощных толщ типично 
флишевого облика. Вулканизм, за исключением 
позднеорогенного гранитоидного, и метамор
физм в этих зонах практически отсутствуют.

Для второго типа (Зеравшано-Гиссарская, Яг- 
нобско-Сугутская, Канско-Майлисуйская зоны) 
характерно общее синформное строение, надвиги



Рис. 2. Структурный профиль через Южный Тянь-Шань на пересечении 68-69° в.д. (см. рис. 1)
Условные обозначения на рис. 3. Буквенные обозначения -  структурно-формационные зоны: АТ -  Афгано-Таджик
ская впадина, ЮГ -  Южно-Гиссарская, Г -  Гиссарская, КЗ -  Каракуль-Зиддинская, ЗГ -  Зеравшано-Гиссарская, 
3 -  Зеравшанская, ЗТ -  Зеравшано-Туркестанская, НК ^ Нуратау-Курганакская, ТА -  Туркестано-Алайская.

и тектонические покровы, лежачие складки, 
структуры пластического течения и сланцева
тость, интенсивный зеленосланцевый метамор
физм. В строении синформных зон участвует 
комплекс пород (ордовик -  нижний карбон), глав
ными из которых являются терригенные, крем- 
нисто-терригенные, кремнисто-терригенно-кар- 
бонатные отложения. Кремнисто-терригенное 
осадконакопление зачастую подавляется накопле
нием вулканических пород основного состава (то- 
леитовые базальты и др.). Характерны ассоциации 
основных вулканитов и рифовых известняков, пе
реходящих по латерали в кремнистые отложения. 
С синформными зонами связаны выходы ультраба- 
зитов и офиолитовых меланжей. Синформные зо
ны бывают двух разновидностей: параавтохтонные 
и аллохтонные, но типы разрезов в них сходные, и, 
по-видимому, аллохтонные являются тектоничес
кими отторженцами зон параавтохтонного типа.

Третий тип -  это узкие шовные зоны (Кара
куль-Зиддинская, Зеравшанская, Нуратау-Курга
накская, Кульгеджелинская и др.) с субверти
кальным или крутым веерообразным залеганием 
слоев. Для этих зон характерен концентрирован
ный характер дислокаций и локальные проявле
ния динамометаморфизма. Вулканизм, как пра
вило, отсутствует. Выделено две разновидности 
шовных зон. Для первой характерны глубоковод
ные карбонатные и кремнистые отложения 
(девон-карбон), сменяющиеся вверх по разрезу 
верхнепалеозойским флишем с телами тектоно- 
гравитационных микститов. Второй разновидно
сти свойственны терригенные и терригенно-карбо- 
натные отложения (ордовик-девон), карбонатные 
рифовые отложения карбона и молассоидные глы- 
бово-конгломератовые отложения верхнего пале
озоя. К шовным зонам приурочены мезозойско- 
кайнозойские впадины, выполненные платфор
менными отложениями юры-эоцена и альпий
ской молассой неоген-четвертичного возраста.

В поперечном сечении покровно-складчатого 
сооружения происходит закономерное чередова
ние зон различного типа. При этом зоны первых 
двух типов (антиклинорные и синклинорные) 
контактируют или по системе встречных надви
гов, или разделены узкими субвертикальными 
шовными зонами третьего типа. Как внутри зон, 
так и на их границах установлены крупные надви- 
говые структуры, но гигантские поверхностные 
шарьяжи, сопровождающиеся большеамплитуд
ными перекрытиями и перехлестыванием отложе
ний одних зон через другие, в целом не свойствен
ны Южному Тянь-Шаню. Исключение составляет 
лишь северная окраина области (предгорья Алай
ского хребта, горы Нуратау), но и там амплитуда 
покровов не превышает 10, от силы 20 км, а ша- 
рьирование, как теперь установлено, идет во 
встречном направлении.

Существование зон различного тектоническо
го стиля и с разным формационным выполнением 
отражает сложную внутреннюю морфоструктуру 
первичного бассейна (бассейнов) седиментации и 
наличие различных геодинамических обстано
вок. Современный структурный план Южного 
Тянь-Шаня является результатом длительной ис
тории геологического развития, которая в пер
вом приближении может быть подразделена на 
четыре этапа. Ордовик-ранний карбон: бассейн с 
корой океанического типа со сложной внутрен
ней морфоструктурой. Средний карбон-пермь: 
общее сокращение пространства и формирова
ние покровно-складчатого сооружения. Триас- 
ранний эоцен: относительно стабильный режим и 
становление эпипалеозойской платформы. Конец 
эоцена-настоящее время: активизация тектони
ческого режима и возникновение внутриконтинен- 
тального орогена. Современная структура -  есть 
совокупный результат тектонических процессов, 
свойственных каждому из обозначенных этапов, 
к рассмотрению которых мы сейчас и перейдем.
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Рис. 2. Окончание.

ОРДОВИК-РАННИЙ КАРБОН 
(ПАЛЕООКЕАН)

Палеозойская история Южного Тянь-Шаня 
рассмотрена многими исследователями [3, 6, 10, 
11,27, 31, 32, 34, и др.], трудами которых расшиф
рованы главные черты и многие детали геологи
ческого строения и проведены палеогеодинами- 
ческие реконструкции этого региона. Дальней
шее изложение материала основано на данных 
предшественников и результатах моих личных 
исследований [14-21].

Развитие Южного Тянь-Шаня (рис. 3,4) вполне 
уверенно можно реконструировать, начиная с 
раннего ордовика, когда “в результате интенсив
ного рифтинга вскрылся меланжированный в ус
ловиях горизонтальных срывов дунит-гарцбурги- 
товый фундамент, который с размывом был пе
рекрыт офиолитокластовыми конглобрекчиями, 
а затем конденсированными кремнистыми глубо
ководными отложениями океанического чехла” 
[28, с. 25]. Ванны с корой океанического типа, 
с накоплением кремнистых, глинисто-кремнистых 
и терригенно-карбонатных отложений фиксиру
ются в ордовике-силуре в пределах Канско-Май- 
лисуйской и Ягнобско-Сугутской зон. Осадкона- 
копление сопровождается, а иногда и подавляет
ся накоплением больших объемов пикритовых и 
оливиновых базальтов, а позднее толеитовых ба
зальтов с многофазным дайковым комплексом. 
Такой тип развития местами продолжается до ви- 
зейского века раннего карбона.

Но уже на этой -  ранней -  стадии развития на
блюдается дифференциация океанического бас
сейна. Систему Туркестано-Алая и Северо-Вос
точной Ферганы в это время можно отнести к 
единой провинции обширных абиссальных рав
нин, о чем свидетельствуют слюдисто-хлорито
вый состав глинистого вещества при малом коли
честве щелочей, принадлежность зернистых по
род к типу примитивных граувакк, основной 
состав эффузивов. Питание осадочным материа
лом происходит за счет размыва внутренних ис
точников океанической природы. В Туркестан

ском прогибе к конце лландовери образовались 
формации аспидного и аспидно-флишевого ти
пов. На месте Кштут-Урметанской зоны в начале 
силура шло образование пелитовых и кремнис
тых осадков малой мощности, и зона представляла 
собой в это время глубоководную впадину. Ягноб- 
ско-Сугутская зона была областью накопления 
глинисто-кремнистых отложений, расслоенных 
толеитовыми базальтами океанического типа, 
которые содержат тела серпентинизированных 
ультрабазитов.

Таким образом, по составу осадков вырисовы
вается некоторая дифференциация бассейна. В это 
же время фиксируется и зарождение областей 
размыва (положительных морфоструктур), со
провождающихся накоплением примитивных 
граувакк. Так, в пределах Канско-Майлисуйской 
зоны выделяются [34] не только области накоп
ления толеитовых базальтов, но и положитель
ная морфоструктура, аналогичная современным 
океаническим хребтам и окруженная абиссаль
ными равнинами, в пределах которых накаплива
ются туфы, вулканомиктовые граувакки и вулка- 
ногенно-пелитовые осадки. Еще более отчетливо 
положительная морфоструктура вырисовывает
ся в пределах Ягнобско-Сугутской зоны, которая 
представляла собой цепь вулканических постро
ек с базальтовым, андезито-базальтовым и да- 
цит-риолитовым вулканизмом, расположенных 
на океанском дне. Именно эти поднятия постав
ляли [34] обломочный материал в прилегающие 
осадочные ванны, так как по петрографическому 
составу и по геохимической характеристике терри- 
генные толщи Туркестанской зоны и коксуйской 
серии Восточного Алая близки к первично тер- 
ригенным (впоследствии метаморфизованным) 
породам Ягнобско-Сугутской зоны и представля
ют вместе с ними единую островодужную про
винцию [34].

Таким образом, в ордовике-раннем силуре на 
месте Южного Тянь-Шаня реконструируется круп
ный бассейн с корой океанического типа и с зарож
дающимися в нем положительными морфострук- 
турами типа внутриокеанических вулканических
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Рис. 3. Этапы палеотектонической эволюции Южного Тянь-Шаня в палеозое (Центрально-Таджикский сегмент)
1 -  серпентинизированные гипербазиты; 2 -  габбро-базальтовый слой (аналог 2-го и 3-го слоев океанической коры); 
3 -  гранитно-метаморфический слой и граниты; 4 -  кремнисто-глинисто-карбонатные отложения; 5 -  основные вул
каниты и их туфы; 6 -  известняки и отложения шельфовых зон, гайотов и карбонатных платформ; 7 -  кремни и тон
кослоистые известняки; 8 -  флиш с телами гравитационных и тектоно-гравитационных микститов; 9 -  кислые вулка
ниты и их туфы; 10 -  области гранитных выплавок; 11 -  основные вулканиты, кремнисто-терригенные породы (рас- 
сланцованные и метаморфизованные в фации зеленых сланцев); 12 -  молассовые мезозойско-кайнозойские 
отложения на рис. 2; 13 -  разломы; 14 -  зоны дисгармоничных срывов; 15 -  зона спрединга; палеошироты по [10].

подводных или островных гряд. По-видимому, 
этому времени соответствует перманентное рас
крытие Туркестанского палеоокеана, начало ко
торому было положено в раннем ордовике, а, мо
жет быть, и гораздо раньше [3, 11, 27, 28]. 
Последнее весьма вероятно, так как к середине

силура некоторые вулканические гряды достиг
ли высокой степени зрелости с эволюцией вул
канизма от толеитовых базальтов через андези- 
то-дациты до риолитов, что можно видеть, в 
частности, на примере Ганза-Чимтаргинского 
массива.
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Рис. 3. Окончание.

Нужно отметить при этом, что в алайском сег
менте южный борт океана практически не прояв
лен в осадконакоплении, но в центральном он 
проявлен четко в виде подвижного шельфа Аф
гано-Таджикской суши, существование которого 
зафиксировано отложениями мокшеватской сви
ты. Нижнеордовикские-нижнесилурийские тол- 
Щи мокшеватской свиты представлены однород
ными, хорошо отсортированными кварцито-пес- 
чаниками, сложенными на 90% зернами кварца.

Вместе с высокощелочными (калиевыми) пели- 
товыми породами они образуют шельфовую пет
рографо-минералогическую провинцию высоко
дифференцированных пород [34]. Вероятно, рас
крытие океана было асимметричным, и на 
востоке раскрытие шло с большими скоростями 
и зияние было более значительным, чем в цент
ральных районах современной Гиссаро-Алайской 
горной системы. Хотя возможен и иной вариант: 
океаническое пространство на западе района по-
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Рис. 4. Этапы палеотектонической эволюции Южного Тянь-Шаня в палеозое (Алайский сектор)
1 -  ультрабазитовый слой; 2 -  габбро и базальты (аналоги 2-го и 3-го слоев океанической коры); 3 -  вулканиты; 
4 -  метаморфизованные и рассланцованные вулканиты, кремнистые и терригенные породы; 5 -  терригенные породы; 
6 -  известняки и доломиты; 7 -  кремнистые и кремнисто-глинистые отложения; 8 -  флиш с телами тектоно-гравита- 
ционных и гравитационных микститов; 9 . -  гранитоиды; 10 -  разломы; 11 -  направление перемещения литосферы 
(сокращение пространства с девона до перми, по данным [10], на менее 1500 км). Положение современной структуры 
см. на рис. 1, профиль Б-Б.

глощено в сутурной зоне (Северо-Нуратинский -  
Южно-Ферганский шов), а на остальной террито
рии мы видим остаточные фрагменты Южной си
стемы внутренних морей с корой океанического 
и переходного типа, разделенных системой вул
канических гряд.

С середины силура дифференциация этого бо
лее или менее единого океанического бассейна 
усиливается. В девоне, местами до раннего карбо

на включительно абиссальные условия осадкона- 
копления сохраняются лишь в центральной части 
палеоокеана, где продолжается интенсивная вул
каническая деятельность и локально накаплива
ются кремнистые осадки. К концу девона намечает
ся тенденция к спаду вулканической деятельности 
с появлением туфов и глинисго-терригенных отло
жений. Формируется четко оформленный шельф 
с карбонатным осадконакоплением. В алайском



сегменте к югу от вулканогенных прогибов и ас- 
биссальных равнин располагалось прерывистое 
рифогенное мелководье, южнее переходящее 
в абиссальную равнину. Еще южнее располага
лись системы поднятий и мелководных банок, где 
формировались терригенно-песчаные, рифоген- 
ные, а впоследствии, начиная с девона, известня
ковые, доломитовые и известняково-вулканоген
ные формации алайского и баубашатинского ти
пов. Эти области оконтуривали с севера сложно 
построенный и морфологически расчлененный 
бассейн (систему бассейнов), осадки которого сла
гают ныне приосевые части Туркестанского и 
Алайского хребтов, Зеравшано-Гиссарскую гор
ную область и Восточный Алай.

Возникновение внутрибассейнового рельефа 
особенно четко прослеживается на центральном 
пересечении Южного Тянь-Шаня (см. рис. 3). На 
границе раннего-позднего силура в южных вул
канических грядах происходит их окончательное 
морфологическое оформление, прекращается 
вулканическая деятельность, и на вершинах под
водных гор начинается формирование мощных 
толщ рифогенных известняков. На склонах и 
у подножия поднятий образуются толщи карбо
натных турбидитов, которые в глубь бассейна пе
реходят в относительно глубоководные кремнис
то-карбонатные отложения. Позднее формиру
ются терригенные отложения с конгломератами 
и глыбовыми брекчиями. Такой тип осадкона- 
копления здесь сохраняется до конца девона, воз
можно, начала карбона. Сходная картина наблю
дается и в Восточном Алае (Сугутская зона). 
Севернее, внутри единого бассейна осадконакоп- 
ления, начинают оформляться внутрибассейно- 
вые поднятия с карбонатным, часто рифогенным, 
осадконакоплением (Нуратау-Курганакская -  
Кульгеджелинская, Кштут-Урментанская зоны), 
разделенные областями накопления кремнисто- 
терригенных (девон-нижний карбон), а затем тер- 
ригенных, флишевых отложений (средний-верхний 
карбон). Прогибы представляют собой относитель
но глубоководные ванны; поднятия -  карбонатные 
авулканические постройки типа современных ри
фовых банок и карбонатных платформ.

Этот временной интервал знаменует собой, ве
роятно, смену геодинамического режима -  с сере
дины силура раздвижение океана прекращается и 
общее растяжение сменяется сжатием [11]. В де
воне-начале карбона напряжения сжатия усилива
ются, что фиксируется прекращением вулканичес
кой деятельности, началом образования терриген- 
но-флишевых толщ и появлением в отдельных 
зонах тектоно-гравитационных и гравитационных 
микститов, а также продолжающимся короблени
ем океанического дна, зафиксированным во все 
возрастающей морфологической дифференциа
ции бассейна. Однако обстановка сжатия вырази
лась, в основном, лишь в появлении соответствую
щего поля напряжений, которое не трансформиро

валось напрямую в образование тектонических 
структур. Влияние напряжений сжатия было 
лишь опосредованным. Но уже на этих ранних 
этапах развития Туркестанского палеоокеана на
чали формироваться некоторые структурные и 
структурно-метаморфические ансамбли, кото
рые занимают существенное место в современ
ной структуре Южного Тянь-Шаня. Рассмотрим 
некоторые из них.

Структурно-метаморфические ансамбли вну- 
трибассейновых вулканических гряд. Как уже 
упоминалось, одним из характерных структурно
вещественных элементов Южного Тянь-Шаня яв
ляются синформные зоны с развитыми в них вул
канитами основного состава, зеленосланцевым 
метаморфизмом и венчающими разрез этих зон 
мощными толщами рифогенных отложений. 
Изучение этих зон, в частности, Ганза-Чимтар- 
гинского (Зеравшано-Гиссарская синклинорная 
зона) и Сугутского (Восточно-Алайская зона) мас
сивов, показало, что первоначально они представ
ляли собой вулканические постройки (подводные и 
островные вулканические гряды), возвышавшиеся 
над общим уровнем дна абиссальных равнин с глу
боководным осадконакоплением. Их существова
ние (на основе изучения вулканизма и осадочного 
процесса) было выявлено, в частности, работами
В.Н. Шванова [34], но впервые история их станов
ления и развития, морфоструктурная и структур
ная эволюция, тип структурно-вещественных 
преобразований и их место в общей палеогеоди
намике бассейна были даны в [10,14-16] и других 
работах автора. Впоследствии такие структуры 
были обнаружены и в иных районах Южного 
Тянь-Шаня [38]. Не затрагивая деталей структу
ры, строения разреза и истории развития (все эти 
данные содержатся в цитированных выше работах), 
рассмотрим на примере Ганза-Чимтаргинского и 
Сугутского массивов их палеотектоническую эво
люцию и механизм формирования (рис. 5).

На раннем этапе (рифей?-ранний палеозой) на 
коре океанического типа происходит рост вулка
нического поднятия, о чем свидетельствуют пет- 
рохимический состав вулканитов и присутствие 
ультрабазитов и габброидов. На возникновение 
вулканической постройки, приподнятой над об
щим уровнем морского дна, указывает присутствие 
гравитационных и вулканогенно-гравитационных 
микститов. В лландовери-венлоке на вершине вул
канической постройки начинается формирование 
отдельных банок рифовых известняков и доломи
тов. Их появление фиксирует прекращение вул
канической деятельности и начало длительного 
(вплоть до среднего, возможно, позднего девона и 
даже раннего карбона) равномерного опускания 
кровли вулканической постройки, которое при
вело к накоплению более чем двухкилометровой 
толщи преимущественно рифогенных известня
ков. Возникают морфоструктуры, аналогичные 
современным “Seamount”, а затем они трансфор-



мируются в морфоструктуры типа гайотов и 
атолллов.

К ак показывает изучение структуры метамор
фических толщ, которы е сформировались по по
родам “фундамента” рифовых построек, и их вза
имоотношений с окружающими образованиями 
[14, 15, 18], это опускание связано с медленным и 
очень длительным (60-80 млн. лет) процессом 
пластического течения пород вулканического ос
нования, которое сопровождалось метаморфиз
мом и рассланцеванием и привело к латерально
му пластическому расползанию масс горных по
род в условиях гравитационной неустойчивости. 
П ластическое течение сопровождалось и вещест
венными изменениями: породы преобразуются в 
метаморфические сланцы зеленосланцевой и 
эпидот-амфиболитовой фаций метаморфизма. 
Процессы метаморфизма, сопровождаемые пе
рекристаллизацией, облегчаю т формирование 
новой тектонической структуры, а структурные 
преобразования способствуют более интенсивно
му протеканию  метаморфических процессов.

В результате пластического течения основа
ние вулканической постройки медленно располза
ется, а поскольку метаморфизм и рассланцевание 
в породах разного состава и строения проявляются 
неравномерно, то происходит тектоническое рас
слоение массива с образованием тектонических 
чешуй, покровов, зон тектонических брекчий 
и меланжей. Пластическое перераспределение 
горных масс приводит к выжиманию в верхние го
ризонты чешуй и блоков ультрабазитов и габброи- 
дов. Местами формируется офиолитовый меланж. 
Структурно-вещественные изменения претерпева
ют и осадочные породы, ассоциирующиеся с вул
канической постройкой. Пластическое “распол
зание” основания горного подводного массива 
приводит к медленному опусканию его кровли и к 
постепенному наращиванию рифовой постройки. 
При этом известняки нижних горизонтов под дей
ствием веса вышележащих пород и общего растя
жения, связанного с пластическим течением, так
же испытываю т пластическую деформацию. Это 
подтверждается как их внутренней структурой, 
так  и взаимоотношениями с окружающими обра
зованиями. В частности, карбонатный, преиму
щественно рифовый разрез наращивается непре
рывно только в центральных частях построек. 
По мере удаления от центра карбонатные толщи 
перекрываю тся все более и более древними отно
сительно глубоководными отложениями. Н иж 
ние горизонты карбонатного разреза по перифе
рии вулканических гор образую т покровные и 
надвиговые структуры, связанные с их пластиче
ским течением.

Постепенно, в результате горизонтального пе
рераспределения масс и связанного с этим погру
жения, на уровень проявления зеленосланцевого 
метаморфизма приходят все новые и новые более 
высокие горизонты пород, которые, в свою оче

редь, подвергаются метаморфизму, рассланцева- 
нию и латеральному перераспределению. М ета
морфизм захватывает при этом и карбонатные 
породы, превращенные в мраморизованные изве
стняки и доломиты. В результате этого процесса 
в основании подводных и островных гряд форми
руются линзы и полосы метаморфических пород.

Поскольку процесс метаморфизма осуществ
ляется в условиях взаимодействия с морской во
дой, усиленного флюидного режима и тектониче
ского перемешивания измененных базальтов 
с кремнисто-терригенными и пелитовыми поро
дами океанского дна, то в результате на коре оке
анического типа образуются линзы метаморфи
ческих пород, химический состав которых имеет 
повышенное (в сравнении с исходными порода
ми) содержание литофильных элементов, прежде 
всего, кремния, калия, натрия и др., т.е. формиру
ется некий “примитивный” метаморфический 
слой с валовым химическим составом и минера
логическими комплексами, сходными с таковыми 
гранитно-метаморфического слоя континенталь
ной земной коры. Эти “центры метаморфизма” 
могут, вероятно, в последующем стать теми цен
трами, которые при соответствующих условиях 
дадут начало росту настоящего гранитно-мета
морфического слоя. На поздних этапах развития, 
к рассмотрению которых мы еще вернемся, в пе
риод общего горизонтального сжатия, эти син- 
формные структуры, сохраняя до определенной 
степени свое первичное строение, оказываются 
выжатыми в более высокие горизонты коры 
с формированием надвигов, покровов, гравитаци
онных и тектоно-гравитационных микститов 
и складчатости.

Механизм коробления океанского дна и ф ор
мирование авулканинеских карбонат ных плат 
ф орм . Одной из особенностей развития древних 
бассейнов является зарождение на определенном 
этапе системы прогибов и относительных подня
тий и морфоструктурное расчленение первона
чально единого бассейна [ 17]. Не является исклю
чением из этого правила и Южный Тянь-Шань, 
в пределах которого на границе раннего и позднего 
силура (местами чуть позже) начинает формиро
ваться система относительных поднятий с карбо
натным осадконакоплением. В позднем силуре- 
раннем девоне это преимущественно тонкослоис
ты е известняки с прослоями глинистых пород 
и гравелитов. На отдельных участках образуются 
рифогенные известняки. Позже, в карбоне, ф ор
мируются средне- и грубослоистые известняки 
рифогенного типа с горизонтами и линзами кар
бонатных брекчий. В глубь бассейнов они сменя
ются относительно более глубоководными крем
нисто-карбонатными осадками.

Возникает четкая морфоструктурная дифф е
ренциация бассейна, а с определенного этапа на 
границах поднятий и соседствующих с ними про
гибов фиксируются тектонические деформации,



* 50 км
Уровень
вреза

Ш & 9 10 1 ^ + 11

Рис. 5. Палеотектоническая эволюция вулканических внутрибассейновых гряд
1 -  ультрабазиты; 2 -  габбро и базальты (аналоги второго и третьего слоев океанической коры); 3 -  основные вулка
ниты; 4 -  основные вулканиты, кремнистые и терригенные породы, рассланцованные и метаморфизованные в зеле
носланцевой и эпидот-амфиболитовый фациях; 5-9 -  осадочные комплексы: 5 -  кремнисто-глинисто-карбонатные 
(ордовик-силур), 6 , 7 -  рифовые известняки: 6 -  силур, 7 -  девон, 8 -  кремни и тонкослоистые известняки (девон-кар
бон), 9 -  флиш и тектоно-гравитационные микститы (средний-верхний карбон); 10 -  области возникновения кислых 
расплавов; 11 -  граниты и гранодиориты. Положение рис. см. на рис. 2.



незахватывающие осадков абиссальных равнин 
и относительно глубоководных прогибов. Общее 
коробление бассейнового ложа и возникновение 
деформаций в пограничных зонах системы “под
нятие-прогиб” не могут быть удовлетворительно 
объяснено общим сжатием бассейнового прост
ранства между жесткими блоками (континен
тальными плитами). Для объяснения механизма 
возникновения этих структур применима модель 
реологической стратификации литосферы и из- 
гибной неустойчивости [17, 24]. Суть модели 
в следующем [24].

Реологическая стратификация литосферы вы
ражена в наличии слоев резко пониженной проч
ности, разделяющих более жесткие области коры 
и литосферы. Внутри литосферы могут сущест
вовать несколько астенослоев.* Характерна при
уроченность одного из слоев к нижней части коры. 
В океанических областях астенослой совпадает 
с серпентинитовым слоем. С этих позиций находит 
объяснение зарождение относительно положи
тельных форм рельефа: механизм возникновения 
волнообразных деформаций и скучивания коры 
в условиях напряжений сжатия связан с развити
ем изгибной неустойчивости верхнего упругого 
слоя, подстилаемого пластичными породами 
(рис. 6). В случае океанической коры -  это дефор
мация хрупко-упругого габбро-базальтового 
слоя, залегающего на пластичных серпентини
тах, и пластическое латеральное перетекание 
пластичных пород в области коробления.

Картина возникновения вздутий и областей 
относительного утонения пластичного слоя име
ет волновой характер. Длина волны от одной об
ласти нагнетания до другой составляет, в зависи
мости от мощности деформируемых слоев, опре
деленную величину. Процесс осуществляется при 
наличии нестационарного литостатического дав
ления, обусловленного напряжением сдвига. Дан
ная модель хорошо согласуется с геологическими 
наблюдениями как в пределах ложа современных 
океанов [24], так и в пределах складчато-покров
ных областей и платформ [17] и объясняет меха
низм зарождения положительных форм рельефа 
бассейнового ложа. Возникновение этих морфо- 
структур происходит в момент смены режима об
щего растяжения (раздвига) коры палеоокеана на 
режим общего сжатия. Без наличия напряжений 
сжатия развитие этого механизма, по-видимому, 
невозможно.

Таким образом, на ранних этапах развития па- 
леоокеанического пространства, кроме общего 
движения океанской литосферы, приведшего 
к раскрытию океана, действовали и другие (в опре
деленной степени независимые) механизмы, 
вызвавшие образование специфических структур
ных и структурно-метаморфических ансамблей. 
Формирование внутренней структуры вулканичес
ких гряд обусловлено гравитационной неустойчи
востью положительных морфоструктур (вулкани

ческих хребтов, атоллов, гайотов), которая спро
воцировала пластическое “расползание” горных 
масс, возникновение расслоенного пакета мета
морфических зеленосланцевых толщ, тектоничес
ких чешуй и покровов, общую синформную кон
фигурацию структурно-метаморфических ансамб
лей, появление “зародышей” метаморфического 
слоя с “континентальными” характеристиками. 
М орфоструктурная дифференциация бассейна 
и развитие положительных авулканических мор
фоструктур (карбонатных банок, платформ) 
обусловлены механизмом изгибной неустойчивос
ти, проявляющимся в условиях реологической 
стратифицированности океанской литосферы и 
нестационарного литостатического давления, вы
званного напряжениями сжатия.

СРЕДНИЙ К А РБ О Н -П Е РМ Ь  (А КК РЕЦ И Я, 
КО ЛЛИ ЗИЯ, Ф ОРМ И РО ВА Н И Е 

СК ЛА ДЧА ТО -П О КРО ВН О ГО  
СО ОРУ Ж ЕН ИЯ)

Начиная с намюрского века среднего карбона, 
главным механизмом образования тектоническо
го стиля Южного Тянь-Шаня является общее по
перечное субмеридиональное сжатие и сокращ е
ние пространства (см. рис. 3, 4), о чем свидетель
ствуют: образование сложной дисгармоничной 
складчатой структуры, надвигов и тектонических 
покровов; накопление мощных флишевых и оли- 
стостромовых отложений; появление тектониче
ских офиолитовых и осадочных меланжей; тек
тоническое соприкосновение отложений различ
ных геодинамических обстановок и пр. Общее 
сокращение пространства, помимо эф ф екта 
складко- и покровообразования, компенсируется 
дифференциальными вертикальными и горизон
тальными движениями крупных объемов горных 
масс. При этом отложения одних зон (Зеравш а- 
но-Гиссарский, Зеравшано-Туркестанской, Тур
кестано-Алайской) по системе встречных надви
гов выжимаются в более верхние горизонты зем
ной коры, задавливая по надвигам отложения 
молодых позднепалеозойских прогибов с форми
рованием сутурных коллизионных швов. В ряде 
случаев отложения этих зон выплескиваются на 
соседние тектонические элементы с образовани
ем крупных шарьяжей. В результате этого про
цесса возникают крупные синформы, разделен
ные узкими шовными зонами. Внутренняя струк
тура синформ при этом различна и определяется 
частными, свойственными конкретной зоне меха
низмами структурообразования.

Так, например, Зеравшано-Гиссарская и Вос
точно-Алайская зоны являются синформами 
в прямом смысле этого термина. В них в значитель
ной степени законсервирована первичная структу
ра, сформировавшаяся из вулканических горных 
гряд. Механизм образования этих структур опи
сан выше. Синформа Зеравшано-Туркестанской



Рис. 6. Схема развития изгибной неустойчивости реологически стратифицированной океанской литосферы, по 24; 
формирование зон “замковой” субдукции и внутрибассейновых безофиолитовых коллизионных швов 
1 -  литосфера; 2 -  пластичный серпентинитовый слой; 3 -  упруго-хрупкий габбро-базальтовый слой; 4 ,5 -  отложения: 
4 -  прогнутых участков, 5 -  подводных поднятий (карбонатных отмелей и платформ); 6 -  разрывы и зоны отслоения; 
7, 8 -  напряжения: 7 -  сжатия, 8 -  перетекания горных масс. Положение рис. см. на рис. 2.

зоны вырисовывается только по подошве струк
туры, а внутренняя складчатая структура имеет 
антиклинорный облик. Ее образование связано 
либо с деформацией поперечного сжатия, одно
временно с выдавливанием горных масс вверх, 
либо с механизмом адвекции, который действо
вал на поздних стадиях развития в мощной, текто
нически скученной массе глинисто-песчаных от
ложений [32], но вопрос этот нельзя считать 
окончательно решенным.

На участках, где надвиги, ограничивающие по
дошву синформных и антиформных структур, 
сходятся, возникаю т коллизионные швы и струк
туры тектонического сшивания [18, 25]. О тложе
ния шовных зон уходят под в значительной мере 
аллохтонные образования синформ и антиформ. 
В пределах коллизионных швов наблюдается

тектоническое скучивание материала и его на
гнетание вверх и вниз с формированием псевдо- 
диапировых структур. На поздних этапах, когда 
исчерпана возможность поперечного сокращ е
ния пространства за счет складчатости и покро- 
вообразования, в коллизионных швах происходит 
латеральное перераспределение вещества по 
простиранию зон и границ между ними. Это пере
распределение сопровождается пластическими 
деформациями, релаксационным метаморфиз
мом [14, 21], образованием сдвигов, структур на
гнетания вещества (горизонтальные сигмоиды) 
и его оттока (впадины растяжения). Коллизионные 
швы превращаются в зоны хрупко-пластического 
сдвига, что фиксируется по ориентировке осей 
складок, направлению максимальных удлинений 
при пластической деформации, наличием сдвиго



вой составляющей при движении по разломам, 
продольным будинажем и другими признаками.

В коллизионных швах иногда исчезают целые 
структурно-формационные зоны, отложения ко
торых в коренном залегании не известны, но 
встречены в виде конседиментационных покро
вов и олистолитов во флиш е, а такж е в виде глыб 
в составе осадочных меланжей. Коллизионные 
швы ф ормирую тся из первичных палеоморф о- 
структурных элементов, и на Южном Тянь-Шане 
можно уверенно выделить два их типа. Первый 
тип образуется на месте (из) длительно развивав
шихся бассейнов осадконакопления, ограничен
ных с двух сторон относительными поднятиями. 
При поперечном сокращении пространства поро
ды, слагающие положительные морфострукту- 
ры, по встречным надвигам надвигаются на бас
сейновые отложения, задавливая их с обеих сто
рон. Дальнейшее тектонически обусловленное 
прогибание и надвигание бортов сопровождается 
образованием гравитационных и тектоно-гравита- 
ционных миксгитов. Тектоническая структура этих 
зон представляет собой систему встречных надви
гов, между которыми зажаты сложно дислоциро
ванные отложения прогиба, в общем плане образу
ющие веерообразную синклиналь с запрокинуты
ми навстречу друг другу крыльями. Естественно, 
структура их может бы ть и гораздо более слож
ной. К  данному типу относятся, в частности, 
Каракуль-Зиддинская и Зеравш анская зоны 
(см. рис. 1, 2).

Второй тип коллизионных швов формируется 
на месте (из) поднятий (подводных банок, отме
лей, карбонатных узких и протяженных плат
форм), разделяющих два относительно глубоко
водных бассейна. О бщ ее сжатие или сокращение 
пространства приводит к надвиганию по встреч
ным надвигам отложений бассейнов на область 
поднятия, короблению осадочного чехла поднятия, 
сложенного, как правило, карбонатными порода
ми, смятию их в сложные складки, расчешуиванию 
пород. Компетентные породы чехла поднятия вы
жимаются в верхние горизонты с формированием 
псевдодиапировых структур и каплевидных бу- 
дин (рис. 7). Тектоническое выжимание приводит 
к воздыманию пород в зоне шва, которое как бы 
наследует более раннее, синхронное осадкона- 
коплению поднятие морского дна. В результате 
формируется характерная веерообразная, часто 
суживающаяся книзу структура. К  подобному ти
пу коллизионных швов относится Нуратау-Кур- 
ганакско-Кульгеджилинская зона (см. рис. 1, 2).

Нужно отметить при этом, что коллизионным 
швам описанных типов не свойственны сколько- 
нибудь значительные проявления вулканизма -  ни 
раннего базальтоидного, ни орогенного гранитоид- 
ного. Не свойственны им и выходы офиолитов.

Весь комплекс имеющихся данных: структур
ных, палеоморфологических, палеоседиментоло- 
гических, палеомагнитных -  позволяет уверенно

говорить [3 ,10 ,11 ,14 -18 ,27 ,28  и др.], что позднее 
палеозойские структурообразующие процессы 
на Южном Тянь-Ш ане обусловлены, главным об
разом, поперечным сокращением пространства и 
горизонтальным субмеридиональным сжатием. 
При этом необходимо добавить, что формирова
ние структуры Южного Тянь-Шаня в позднем па
леозое трудно объяснить без признания тектони
ческого отслоения осадочной оболочки от распо
ложенного ниже корового слоя, тектонического 
расслоения самого корового слоя, а также после
довательного аккреционного причленения мор
фоструктурных элементов внутрибассейнового 
пространства к расположенному севернее более 
древнему и стабильному блоку Срединного Тянь- 
Шаня. Аккреционное причленение подтвержда
ется следующими соображениями.

1. Отложения всех структурно-формационных 
зон (морфоструктурных элементов, террейнов), 
несмотря на их горизонтальное сближение и на
двигание одной на другую, сохраняют свое перво
начальное положение, которое они занимали 
в едином латеральном ряду в период осадкона
копления.

2. Не происходит однонаправленного надвига
ния отложений разных зон одной на другую: они 
контактируют по встречным надвигам с образо
ванием коллизионных швов, что отражено в ди
вергентной структуре практически всех крупных 
тектонических элементов; при этом одни объем ы  
горных пород испытываю т относительное погру
жение, другие -  относительное воздымание (тек*- 
тоническое выжимание).

3. Происходит возрастная миграция начального 
момента образования флиш евых и олистостро- 
мовых отложений от намюрского века на севере 
региона до позднемосковского -  на юге, что сви
детельствует о постепенном омоложении процес
са коллизии частных элементов с севера на юг.

Настоящая коллизия с интенсивным раздавли
ванием области между Киргизским континентом 
(на севере) и Афгано-Таджикско-Таримским 
(на юге) произошла лишь в самый последний 
момент оформления палеозойской структуры 
Южного Тянь-Шаня, а именно в позднем карбо
не-перми. К ак отмечено в [28], в пределах Турке
станского палеоокеана, вероятно, не существова
ло единой зоны субдукции, что подтверждается 
и рассмотренным материалом. Субдукционный 
процесс, по всей видимости, был рассредоточен 
на границах множественных палеоморфострук- 
турных элементов типа вулканических и авулка- 
нических островных и подводных гряд. При этом 
зоны субдукции были, вероятно, малоглубинны
ми и сопровождались тектоническим расслоени
ем океанской литосферы и отслаиванием от нее 
осадочной оболочки. Движение субдуцирован- 
ных масс происходило во встречных направлени
ях, приводя к образованию раздувов корового
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Рис. 7. Поперечный разрез через Курганский коллизионный шов в районе массива Токаличука 
1 -  глинистые и карбонатные сланцы (кембрий); 2 -  флишевые толщи (нижний силур Зеравшано-Туркестанской зо
ны); 3 -  глинистые сланцы (кембрий?); 4 -  песчанистые известняки, мергели, сланцы, гравелиты (верхний силур-де
вон); 5 -  известняки (девон-нижний карбон); 6 -  конгломераты, песчаники, глыбовые брекчии (верхний палеозой); 
7 -  разрывы.

слоя и самоблокированию субдукции. В результа
те сформировались специфические зоны “замко
вой” субдукции (selfclosing subduction), над кото
рыми возникли структуры коллизионных швов 
(см. рис. 6). Возможно, термин “субдукция” здесь 
и не совсем применим и лучше называть эти зоны 
глубинными зонами внутрибассейновой (внутри- 
океанической) коллизии.

Таким образом, в позднем палеозое на месте 
древнего палеоокеана сформировалась покров
но-складчатая область с расчлененным релье
фом. Возникли области размыва, которые по
ставляли в остаточные бассейны терригенный 
материал молассового комплекса. Проявился 
орогенный гранитоидный магматизм.

Заканчивая рассмотрение палеозойской исто
рии формирования структуры Южного Тянь-Ша
ня, нужно отметить, что она возникла, главным об
разом, за счет поперечного сокращения простран
ства и горизонтального субмеридионального 
сжатия. Однако, как было показано, на фоне этого 
общего геодинамического режима, связанного 
с перемещением океанской литосферы (сначала 
в режиме растяжения, затем -  сжатия), в пределах 
палеоокеана действовали и относительно незави
симые геодинамические режимы, такие, как грави
тационная неустойчивость горных масс и механизм 
изгибной неустойчивости реологически стратифи
цированной литосферы, приведшей к начальному 
короблению ложа океана и возникновению внутри- 
бассейнового рельефа. Эти механизмы создали спе
цифические структурно-вещественные ансамбли, 
которые существенно повлияли на общий струк
турный рисунок палеозойской покровно-складча
той области и на ход ее структурной эволюции.

Т РИ А С -РА Н Н И Й  Э О Ц ЕН  (ПЛАТФОРМ А)
Итак, во второй половине перми на месте об

ширного палеоокеанического пространства сфор
мировалась сложная, гетерогенная покровно

складчатая структура. Учитывая ряд особеннос
тей строения палеоокеана, его эволюции и совре
менной структуры, а именно: покровно-складча
тое строение; совмещение в пространстве разных 
морфоструктурных элементов, отложений и ти
пов коры; наличие линз и полос метаморфичес
ких пород; значительные объем ы  орогенных вул
канитов, тектоническое расслоение коры, общий 
дисгармоничный срыв осадочной оболочки и пр., 
можно полагать, что конечным результатом па
леозойского этапа развития стало формирование 
мощного корового слоя. Однако он принципиаль
но отличался от современного, так как в нем по 
определению не могло еще существовать рассло
ение на гранитно-метаморфический и базальто
вый слои. Этот коровый слой представлял собой 
сложно построенный, гетерогенный структурно- 
магматическо-метаморфический меланж, состо
ящий из переработанных в процессе длительной 
эволюции фрагментов базитовой коры, гранит
но-метаморфического слоя микроконтинентов, 
палеозойского вулканогенно-осадочного чехла и 
ранних метаморфитов. Очевидно, что это гетеро
генное сообщество горных масс должно было на
ходится в термодинамически и изостатически не
устойчивом состоянии с непостоянным и слож
ным внутренним полем напряжений.

Информация о вещественной и структурной 
истории горных масс в период от раннего триаса 
до раннего эоцена чрезвычайно скудна, однако 
некоторые предположения можно высказать. 
В поздней перми-раннем, среднем триасе на тер
ритории Южного Тянь-Шаня существовали плат
форменные условия. В это время был выработан 
пенеплен и формировалась площадная кора вы 
ветривания (рис. 8). П латф орм а имела высокое 
стояние, и именно в это время образовались мно
гочисленные трубки взрыва, которы е пробили 
вышележащие горизонты и вынесли на поверх
ность породы различного состава и строения глу



бинного происхождения [8], свидетельствующие 
о значительной гетерогенности недр региона. 
Образование трубок взрыва и высокое стояние 
территории можно, вероятно, связывать с пере
напряженным состоянием нижних горизонтов ге
терогенного корового слоя, а также с процессами 
гравитационного и динамического выравнивания 
и внутренним перераспределением масс с образо
ванием первичного “гранитно-метаморфическо
го” и “базальтового” слоев.

В позднем триасе, ранней и средней юре плат
форменный режим продолжает существовать, но 
отмечается некоторая активизация тектоничес
кого режима, дифференциация рельефа, плика- 
тивная деформация домезозойского пенеплена, 
заложение системы прогибов и невысоких подня
тий. Прогибы заполнялись преимущественно ал
лювиальными и болотно-озерными отложения
ми. В некоторых бассейнах отмечается локаль
ное смятие. Активизация являлась отражением 
тектонических событий в соседней Памиро-Гин- 
дукушской области [29, 36]. Тот факт, что кора 
Южного Тянь-Шаня в это время чутко реагирова
ла на проявление тектонических фаз тетического 
пространства, свидетельствует об ее относитель
ной подвижности и неполной консолидации. 
Однако эти процессы не связаны с общим сжати
ем между жесткими блоками, так как формиро
вание ряда прогибов сопровождалось растяжени
ем, о чем свидетельствуют, в частности, экстру
зивные тела и потоки кварцевых порфиров 
в горном обрамлении Ферганы.

В поздней юре, раннем и позднем мелу плат
форма Южного Тянь-Шаня продолжает реагиро
вать на фазы альпийского тектогенеза, происхо
дящие южнее [33], но влияние их уменьшается со 
временем. Во второй половине мела и до конца 
эоцена амплитуда прогибаний становится незна
чительной и на всей территории накапливаются 
карбонатно-глинисто-гипсовые и терригенные 
континентальные, лагунные и мелководномор
ские осадки незначительной мощности. Отдель
ные зоны размыва сохраняются, но, судя по со
ставу и гранулометрии отложений, размах релье
фа невелик, за исключением отдельных уступов 
и эскарпов [36]. Платформенный режим с карбо- 
натно-глинисто-хемогенным осадконакоплени- 
ем продолжает существовать до конца эоцена, и 
в это время на рассматриваемой территории уста
навливается режим изостатического и геодина- 
мического равновесия. Подчеркнем, однако, что 
на данном этапе развития произошла значитель
ная тектоническая деформация поверхности до
мезозойского пенеплена. Сформировались систе
мы поднятий и протяженных прогибов, что может 
быть связано со значительным латеральным пере
распределением материала в фундаменте -  отто
ком его из областей прогибания и нагнетанием в зо
ны поднятий тектонического рельефа (см. рис. 8).

КО НЕЦ ЭО Ц ЕН А -Н А С ТО Я Щ ЕЕ ВРЕМ Я 
(ВН У ТРИ КО Н ТИ Н ЕН ТА Л ЬН Ы Й  ОРОГЕН)

С конца эоцена [28], по другим данным -  с кон
ца олигоцена [29] начинается новый этап -  этап 
резкой активизации тектонического режима и 
превращения эпипалеозойской платформы во 
внутриконтинентальный ороген. Геодинамичес- 
кие интерпретации региона для неотектоничес- 
кого этапа различны и отражаю т, как мы упоми
нали в начале статьи, весь спектр возможных 
мнений. Однако в настоящее время имеется боль
шой объем новых данных, позволяющих сущест
венно уточнить модель развития Южного Тянь- 
Шаня в процессе орогенеза*.

Изучение общего структурного плана, конкрет
ных структур и геофизических данных, а также 
привлечение физико-математических моделей 
позволяют думать, что основной механизм ф ор
мирования структуры и морфологии Южного 
Тянь-Шаня в новейшее время определяется дей
ствием компрессионно-эжективного механизма 
[20], связанным с объемной подвижностью и пе
рераспределением вещества в коровом слое: от
током горных масс из области впадин и нагнета
нием их в область поднятия. Латеральное текто
ническое течение происходит на разных уровнях 
верхне- и нижнекорового слоя с возникновением 
субгоризонтальной тектонической расслоеннос- 
ти и образованием дисгармоничной структуры 
внутри каждого из слоев. Возникновение лате
ральных токов и их трансформация в зоны верти
кального подъема и нагнетания с последующим 
растеканием в стороны впадин, вероятно, при
чинно связаны с развитием неоднородностей в ак
тивизированной разуплотненной мантии, сущест
вование которой выявляется по данным геофизи
ческих исследований.

Это подтверждается и анализом напряженно
го состояния горных масс в регионе [4]. Глубин
ное поле напряжений, реконструируемое для ни
жней части коры, характеризуется в пределах 
горного сооружения субмеридиональным сжати
ем и субвертикальным растяжением. Происходит 
как бы боковое сплющивание нижнекорового 
слоя с его нагнетанием к центру горной страны и 
подъемом горных масс. Напротив, региональное 
поверхностное поле указывает на поперечное 
субгоризонтальное растяжение и субвертикаль
ное сжатие (сплющивание) (рис. 9), что ^ о тр аж е
но на предлагаемой модели.

Этим представлениям не противоречат и дан
ные светодальномерных наблюдений, которые 
показывают, что ширина Таджикской депрессии 
увеличивается, несмотря на то, что она находится 
в обстановке субгоризонтального сжатия. Геоди- 
намическая интерпретация при этом согласуется

* Подробное изложение фактического материала, обосно
вание модели и соответствующая библиография содержат
ся в [20].
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Рис. 8. Схема развития мезозойско-кайнозойских впадин и деформация поверхности домезозойского пенеплена Юж
ного Тянь-Шаня
1 -  поверхность домезозойского пенеплена; 2 -  верхняя поверхность осадочного чехла; 3 -  мезозойско-кайнозойские 
отложения; 4 -  палеозойский фундамент.

[5, рис. 2в] с нашей весьма четко. Напряжения об
щего субмеридионального сжатия, характерные 
для современного состояния региона в целом, от
разились в проявлении механизма изгибной неус
тойчивости, в возникновении волновой картины 
распределения разномасштабных сводов и впа
дин, при которой длина волны зависит от глуби
ны заложения процесса, а также в пространствен
ном перераспределении корового вещества. 
Наличие напряжений сжатия обусловило, вероят
но, и общую пространственную организацию 
структурного плана и возникновение (или возрож
дение) ряда структурных элементов типа диаго
нальных сдвигов и продольных зон сплющивания.

Таким образом, при формировании альпий
ской структуры Южного Тянь-Шаня действовали, 
по крайней мере, три независимых механизма: ос
новной компрессионно-эжективный [20] и сопут
ствующие ему механизмы изгибной и гравитаци
онной неустойчивости. Причины активизации 
мантии здесь не обсуждаются, это предмет специ
ального исследования. Скорее всего, это плане
тарное явление, не связанное с региональными 
причинами, но, возможно, что это реакция ман

тийной области на поддвиг Индостанской плиты 
и ее движение к северу.

ВЫ ВОДЫ
Итак, приведенный в статье материал свиде

тельствует, что современная структура Южного 
Тянь-Шаня является совокупным результатом мно
гостадийной истории (палеоокеан — ► покровно
складчатая область — ► платформа — ► ороген) 
и многофакторного тектогенеза и отражением 
сложной интерференции различных геодинамичес- 
ких режимов и механизмов сгруктурообразования.

Каждый из крупных этапов развития региона 
характеризуется одним ведущим геодинамичес- 
ким режимом, свойственным только данному эта
пу. В то же время на каждом из этапов могут про
являться и частные геодинамические режимы, 
производные или не зависимые от главного. Ч а
стные режимы приводят к формированию специ
фических структурно-тектонических ансамблей 
и действуют или в определенных зонах (обстанов
ках), или захватывают всю область в целом, на- 
кладываясь на действие основного геодинамичес- 
кого режима.



Рис. 9. Схема, отражающая альпийскую геодинамику Южного Тянь-Шаня.
1 -  молассовый комплекс; 2 -  палеозойское основание и “гранитно-метаморфический” слой; 3 -  “базальтовый” слой; 
4 -  верхняя мантия (относительно холодная); 5 -  относительно прогретая разуплотненная мантия (астеносферный 
слой); 6 -  деформированная в альпийское время поверхность домезозойского пенеплена; 7 -  поверхность Мохо; 
8 -  условные направления течения материала. Детальный геолого-геофизический профиль, фактическое обоснова
ние модели и библиография содержатся в [20].

Проявление некоторых механизмов и режи
мов (как частных, так и общих) не детерминиро
вано историей предшествующего развития тер
ритории. Так, геодинамический режим неотекто- 
нического этапа, как было показано, независим 
от геодинамического режима, сформировавшего 
покровно-складчатую область в конце палеозоя. 
Э то подтверж дается ранее сделанный вывод 
[22, 23] о независимости орогенических событий 
от предыстории геологического развития той или 
иной'территории.

Проявление некоторых геодинамических ре
жимов (таких, как изгибная или гравитационная 
неустойчивость) на различных этапах геологиче
ской эволюции региона приводит к выводу, кото
рый подтвержден и на других примерах [17], что 
существуют процессы более высокого ранга, чем 
принимаемые обычно механизмы структурооб- 
разования покровно-складчатого и платформен
ного режимов развития. Такие процессы связаны 
с объемной подвижностью и типом напряженно
го состояния реологически расслоенной литосфе
ры  и могут проявляться в различных геотектони
ческих обстановках.
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Phanerozoic Geodynamic Regimes of the Southern Tien Shan
M. G. Leonov

The present-day geologic structure of the southern Tien Shan is the combined result of a broad variety of tectonic 
factors and reflects a complex interference of a spectrum of geodynamic regimes and structure-forming mechanisms. 
Each major evolutionary stage of the study region was dominated by a specific geodynamic regime. On the other 
hand, during each evolutionary stage, certain particular geodynamic regimes operated that were either derivative or 
independent of the main regime. Some of the mechanisms and regimes in question came into existence no matter 
what the preceding geologic evolution. In addition, there exist geodynamic regimes of a higher rank than the gener
ally recognized fold-and-thrust mechanisms and cratonic evolution regimes; they are related to the three-dimension 
mobility of the rheologically layered lithosphere and can manifest themselves at different stages of lithospheric evo
lution. The fact that the geodynamic regimes under study appeared without being determined by preceding history 
supports the concept of the nonlinear character of tectonic processes. The study area is shown to have been rather 
mobile tectonically during its oceanic evolutionary stage due to the formation of peculiar intrabasinal collision su
tures and shallow self-closing subduction zones.
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Батеневский кряж в конце рифея-раннем кембрии представлял собой внутриокеаническое подня
тие с горст-грабеновым строением. На его приподнятых блоках накапливались мелководные фос
фатоносные калькарениты, органогенно-обломочные и археоциато-водорослевые известняки, в смеж
ных грабенах -  карбонатные турбидиты и подводно-оползневые брекчии. Первичная горст-грабе- 
новая структура разруш ена при сжатии и покровообразовании во второй половине среднего 
кембрия, последовавших в результате столкновения Батеневского поднятия с Западно-Саянской 
островной дугой. П окровное строение Батеневского кряжа установлено впервые.

Геодинамические реконструкции и восстанов
ление морфологии древних океанических бассей
нов Центральной Азии невозможны без понима
ния тектонической природы и внутреннего стро
ения широко развитых здесь карбонатных толщ  
позднерифейско-среднекембрийского возраста. 
Ч ащ е всего карбонаты залегаю т несогласно на 
гранитизированных породах докембрия и рассма
триваются в качестве карбонатных чехлов мик
роконтинентов (Тувино-Монгольский, Дзабхан- 
ский, Гарганский и др.) [8]. В других случаях кар
бонатные отложения находятся в сложных 
фациальных соотношениях с базальтами повы
шенной щелочности и, по-видимому представля
ли собой чехлы внутриокеанических поднятий. 
Примером может быть нижнекембрийская бал- 
кы бекская свита хр. Чингиз в Казахстане [11], 
вендско-кембрийское Баратальское поднятие 
Горного А лтая [2]. Тектоническая природа и вну
тренняя структура Батеневского карбонатного 
массива, расположенного в юго-восточной части 
Кузнецкого Алатау (рис. 1, 2) до сих пор остава
лась совершенно невыясненной, хотя стратигра
фии, литологии и фосфатоносности карбонатных 
отложений этого региона посвящена обширная 
литература [1-6, 9, 10, 13, 14, 16].

О П И С А Н И Е  СТРУКТУ РЫ  БА ТЕН ЕВ С К О ГО  
КРЯ Ж А  И СТРО ЕН И Я СЛАГАЮ Щ ИХ ЕГО 

К А РБ О Н А Т Н Ы Х  ТОЛЩ

В процессе детального картирования (с учас
тием С.М. Либерман) установлено покровное 
строение Батеневского поднятия, хорошо видное 
на приведенной карте (рис. 1). Здесь в ряде текто
нических пластин пространственно совмещены 
комплексы карбонатных отложений, различаю 

щиеся как возрастом, так и фациальным обли
ком. Тектонические пластины разделены олисто- 
стромами, формирование которых происходило, 
предположительно, со второй половины среднего 
кембрия, так как породы раннего кембрия-первой 
половины среднего кембрия слагают олистоплаки 
внутри олистострома. Скучивание, покровообра- 
зование и формирование олистостром нарушили 
и частично разрушили первичную структуру кар
бонатного массива, формировавшуюся с позднего 
рифея до первой половины среднего кембрия. Для 
ее восстановления рассмотрим последовательно 
строение и состав пород в каждой тектонической 
пластине (с юга на север): Мартюхинской, г. Пол- 
тинки, Боградской, Обладжанской, Давыдков
ской и Потехинской (рис. 1, 2).

М артю хинская тектони ческая  пластина пред
ставляет собой осложненную чешуйчатыми на
двигами моноклиналь субширотного простира
ния, полого погружающуюся в северо-северо-за
падном направлении (рис. 3). На севере она 
перекрыта тектоническими пластинами г. Пол- 
тинка и Боградской, а на юге скрыта под покро
вом девонских отложений Южно-Минусинской 
впадины. Развитый здесь разрез состоит из четы 
рех частей:

К  верхнему риф ею  отнесена ассоциация серых 
и темносерых, иногда буроватых известняковых 
и доломитизированных калькаренитов и кальци- 
лютитов. В устье лога Кутень-Булук среди этих 
образований распространены столбчатые строма
толиты верхнерифейского облика [10]. Ранее эти 
образования относились к биджинской свите [5]. 
В составе ассоциации преобладают параллель
нослоистые калькарениты, слои которых разли
чаются зернистостью обломочного материала.
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Рис. 1. Геологическая карта Батеневского кряжа (составлена авторами с использованием материалов С.М. Либерман, 
Д.В. Бондаревой, Н.М. Задорожной).
1 -  интрузии гранитоидов; 2 -  геологические границы согласного (а) и несогласного (б) залегания; 3 -  границы текто
нических пластин (д), гравитационных покровов (б), сбросы и взбросы (в); 4 -  находки фауны (д) и флоры (б); 5 -  линии 
разрезов на рис. 3; 6 -  элементы залегания пород. Остальные уел. знаки см. на рис. 2.

Чаще всего средне-, крупнозернистые калькаре- 
ниты (слои мощностью (5-30 см) чередуются 
с микро- и тонкослоистыми углеродистыми мел
козернистыми калькаренитами и кальцилютита- 
ми (1-2 см, редко 0.5 м). Среди крупнозернистых

калькаренитов имеются косослоистые разности, 
горизонты с мелкой галькой и гравием карбонат
ных пород. Спорадически встречаются пакеты он- 
колитовых калькаренитов, а среди углеродистых 
разностей -  слои с остатками циано-бактериальных
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Рис. 2. Схема корреляции геологических разрезов в тектонических пластинах Батеневского кряжа.
1 -  олистостромы; 2 -  ленточнослоистые известняки, пеплистые известняки с повышенным содержанием бария, прослои фтанитов; 3 -  туффиты, пеплистые 
известняки, углеродисто-кремнистые сланцы, а также туфогравелиты и тефроиды (в Боградской пластине); 4 -  серые и темносерые доломитизированные каль- 
карениты, кальцилютиты с прослоями водорослевых и органогенно-обломочных известняков; 5 -  археоциато-водорослевые и биокластовые известняки; 
6 -  тонкослоистые углеродистые известняки и доломиты; 7 -  светлосерые и голубоватые калькарениты с прослоями кальцилютитов, часто окремнелые с по
вышенным содержанием Р2О5 , фенестровые и онкоидные известняки и доломиты; 8 -  буровато-серые и серые доломитизированные калькарениты и кальцилю
титы; 9 -  органические остатки; 10 -  базальты.
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пленок. Во многих участках из-за наложенных 
процессов доломитизации породы утратили свои 
первичные текстурные признаки и превратились 
в серые однородные среднезернистые доломиты.

Верхнерифейская ассоциация характеризует 
мелководные условия открытого бассейна, дно 
которого испытывало неравномерное погруже
ние и наклон в северных румбах (в современных 
координатах). Об этом свидетельствуют много
численные оползневые складки, оси которых в 
основном падают на север, гофрировка отдель
ных слоев, их срезание, а также появление горизон
тов подводнооползневых брекчий. С течением вре
мени скорость погружения, видимо, увеличилась, 
так как вверх по разрезу верхнерифейская калька- 
ренитовая мелководная ассоциация сменяется бо
лее глубоководной вендско-нижнекембрийской.

Венд-нижний кембрий представлен микро- 
слойчатыми углеродистыми известняками и до
ломитами (мартюхинская свита). Среди этих по
род Н.М. Задорожной [5] в окрестностях лога Ку- 
тень-Булук обнаружен отпечаток медузы 
вендского возраста. Углеродистые известняки 
вклю чаю т олистолиты и олистоплаки мелковод
ных калькаренитов, онколитовых калькаренитов 
и водорослевых известняков (рис. 1, 2, 3). При 
этом олистоплаки, присутствующие в нижней ча
сти разреза углеродистых известняков, сходны 
с подстилающими породами верхнего рифея, 
а приуроченные к верхней половине разреза близ
ки к развитым в вендско-томмотских отложениях 
более северной Боградской и Обладжанской плас
тины. Углеродистые известняки и доломиты обра
зованы слойками микро- и мелкозернистого кар
боната 1-2 мм, различаю щ имися содержанием 
углеродистого вещ ества. М енее и более углеро
дистые слойки образую т градационную пару, 
связанную между собой постепенным перехо
дом и отделенную от других таких пар более рез
кими контактами. Слоистость в целом парал
лельная, но нередки срезания верхними слойками 
более нижних, а такж е появление косослойчатых 
разностей, позволяющих говорить о том, что пер
воначально эти известняки представляли собой 
мелкозернистые калькарениты, в осаждении ко
торых существенную роль играли относительно 
глубоководные течения или низкоплотностные 
турбидные потоки. Эта точка зрения представля
ется особенно вероятной там, где среди тонко
слойчатых разностей спорадическо встречаются 
прослои типичных турбидитов толщиной 1-5 см. 
В углеродистых известняках широко распростране
ны подводнооползневые текстуры и подводно
оползневые брекчии. Причем последние разделяют 
пачки слоев, наклоненные в современной структуре 
под разными углами. Это позволяет утверждать, 
что накопление углеродистых известняков проис
ходило на склоне. Судя по соотношению углов 
падения слоев ниже и выше оползневых брекчий,

склон был обращен на юг (в современных коор
динатах). Текстуры осадков, присутствие остат
ков свободноплавающих организмов (медузы) го
ворят об относительно глубоководных условиях 
формирования углеродистых известняков (не ме
нее первых сотен метров). Их оползаниеГвидимо, 
провоцировалось обрушением мелководных 
осадков в виде олистолитов. Оползни формиро
вали, по всей вероятности, гравитационные по
кровы мощностью в первые сотни метров, мно
гие из которых в основании брекчированы, слага
ющие их породы осветлены, а во фронтальной 
части сопровождаются подводно-оползневыми 
брекчиями, состоящими из обломков как мелко
водных калькаренитов, так и вмещающих угле
родистых тонкослоистых известняков. Типич
ным примером являются брекчии, обнажаю щ ие
ся вблизи устья лога Кутень-Булук. Они состоят 
из обломков и глыб размером от 1 см до 10 м. 
Одни из них имеют округлую форму, другие -  уг
ловато-плитчатую. П литчаты е обломки ориен
тированы и фиксируют оползание с севера на юг, 
юго-запад (в современных координатах). Н аибо
лее крупные глыбы представлены слабо ф осф а
тоносным зернистым доломитом. Вокруг глыб 
наблюдается шлейф более мелких фрагментов 
того ж е состава. М атрикс брекчий состоит или из 
оползших слоев тонкослойчатых углеродистых 
известняков или из однородных мелкозернистых 
калькаренитов. Возможно, брекчии формирова
лись не только за счет разрушения фронтальной 
части оползня мелководных осадков, но и в ре
зультате отжима иловых вод и газов из углероди
стых известняков. В пользу этого свидетельству
ют кластические дайки, проникающие клиньями 
в крупные глыбы.

М ожно заключить, что рассматриваемый ком
плекс пород представляет собой относительно 
глубоководную фацию вендско-нижнекембрий- 
ских отложений и фиксирует оползневой склон и 
подножие уступа или эскарпа, обращенного в со
временных координатах на юг, юго-запад и воз
никшего, по всей вероятности, в результате дроб
ления и ступенчатого погружения верхнерифей- 
ской мелководной карбонатной платформы.

Нижний-средний кембрий  в М артюхинской 
пластине представлен тремя пачками пород:

1. Углеродисто-глинистые, углеродисто-крем
нистые сланцы, пепловые известняки и туф ф иты. 
Основание пачки лучше всего обнажено в левом 
борту лога Кутень-Булук. Здесь с небольшим уг
ловым несогласием на вышеописанных углероди
стых известняках, запечатывая гравитационные 
покровы венда-нижнего кембрия залегаю т под
водно-оползневые брекчии (мощность брекчий 
60-70 м), состоящие из обломков карбонатных 
и кремнистых пород. Ч асть облом ков попала 
в осадок в неполностью консолидированном 
состоянии. В частности, имеются пластовые оттор-



ясенцы нижележащих углеродистых известняков. 
Между слоями отторженцев внедряется матрикс 
и породы приобретаю т причудливую перистую 
текстуру. В верхних Ю м  разреза постепенно ис
чезают обломки и появляются элементы слоис
тости. Далее следует горизонт черных кремней, 
частично взломанный и переходящий по прости
ранию в брекчии.

2. Ленточное чередование табачно-зеленых 
мелкозернистых туффитов, углеродисто-глинис
тых, углеродисто-кремнистых сланцев и спонгие- 
вых фтанитов, серых микритовых и пелеттовых 
известняков (слои толщиной 1-5 см). Спорадиче
ски встречаются более мощные слои (до 0.5 м) 
черных микритовых известняков, включающих 
обрывки размы тых в неконсолидированном со
стоянии углеродисто-кремнистых осадков с радио
ляриями и микрофоссилиями. Возраст этой ассоци
ации пород несомненно кембрийский. Судя по при
сутствию спикул губок, не древнее атдабанского 
века. Если судить по появлению в осадках пиро
кластического материала, то севернее, в Поте- 
хинской пластине, примесь пирокластики впер
вые появляется в карбонатах обручевского гори
зонта (тойонский ярус ленского подъяруса кемб
рия). М ощность пачки 2 в окрестностях лога 
Кутень-Булук -  100 м, восточнее около место
рождения Толчея -  150-200 м.

3. Ленточнослоистые известняки, пеплистые 
известняки, мелоподобные баритоносные доло
миты и фтаниты . В нижней части пачки наблюда
ется тонкое переслаивание (1-2 см) микритовых 
кремнистых известняков и спонгиевых фтанитов, 
содержащих отдельные ритмично построенные 
пакеты слоев пепельно-серых мелоподобных 
калькаренитов и кальцилютитов, представляю
щих собой осадки турбидных потоков. На место
рождения Толчея основание одного из таких рит
мов образовано переотложенным раковинным дет
ритом (обломки трилобитов, гастропод, брахиопод, 
хиолитов). Видимо, в этих же отложениях [1] обна
ружены остатки трилобитов среднекембрийского 
возраста. Среди карбонатных турбидитов встре
чены горизонты метасоматических кремней, со
хранивших реликты  первичной органогенно-об
ломочной структуры карбонатных пород (окрем- 
нелые остатки гастропод и трилобитов). Барит, 
как и кремнезем, метасоматически замещает мело
подобные доломиты, а также спонгиевые фтаниты. 
Стратиформные залежи барита, ассоциирующиеся 
с кремнеземом, видимо, имеют гидротермально-ме- 
тасоматическое происхождение. Обстановка их 
формирования сходна с установленной на место
рождении М егген в Германии [19].

Выш е залегаю т тем но-серы е и черны е лен
точно-слоисты е известняки (мощ ность просло
ев 3-10 см). Каждый прослой обладает градаци
онной сортировкой материала, однако в отличие 
от типичных турбидных осадков, здесь отсутству
ют признаки размывов в основании градированных

серий. Выдержанная горизонтальная слоистость, 
прослои типичных карбонатных турбидитов, оби
лие кремнистых пород заставляет предполагать, 
что накопление осадков пачки 3 происходило в от
носительно глубоководных условиях (первые сот
ни метров). Мощность отложений около 50-60 м. 
Суммарная мощность отложений нижнего-средне- 
го кембрия в Мартюхинской пластине -  200-300 м.

Верхняя часть среднего кембрия  залегает не
согласно на всех подстилающих породах и сохра
нилась лишь в ядрах наиболее погруженных син
клиналей вблизи контакта с вышележащими тек
тоническими пластинами (рис. 1). Среди этих 
образований преобладают тефротурбидиты кис
ло-среднего состава. Они вклю чаю т олистолиты 
и рассеянные обломки карбонатных пород, ба
зальтов и андезито-базальтов. По всей вероятно
сти, эти отложения фиксируют этап скучивания и 
покровообразования.

Таким образом, М артюхинская пластина пред
ставляет собой фрагмент позднерифейской кар
бонатной платформы, которая в венде испытала 
дробление и погружение, очевидно неравномер
ное с образованием тектонических уступов. В ре
зультате в венде-раннем кембрии рассматривае
мая территория представляла собой подножье 
тектонического эскарпа с интенсивно проявлен
ными оползневыми процессами, происходящими 
на фоне общего погружения. В конце раннего-на- 
чале среднего кембрия сохранялась тенденция к 
погружению. Возможно, в эТо же время активи
зировались движения по разломам, ограничиваю
щим эскарп. Об этом свидетельствует интенсив
ная гидротермальная деятельность с привносом 
кремнезема и бария.

Тектоническая пластина г. П олтинка. Эта струк
тура в пределах рассматриваемой территории 
(рис. 1, 2) образует антиклиналь и смежную с ней 
синклиналь, осложненные разломами и более мел
кими складками. Наблюдающийся разрез карбо
натных отложений имеет двучленное строение.

Предположительно верхнерифейские от ло
жения слагают ядро антиклинали и представлены 
серыми и темно-серыми, частично доломитизи- 
рованными калькаренитами и кальцилютитами, 
среди которых в верхах разреза распространены 
онколитовые разности и известняки с циано-бак
териальными пленками. Породы по литологичес
ким признакам близки карбонатным породам 
Мартюхинской пластины, охарактеризованным 
строматолитами позднего рифея. Видимая мощ
ность этой части разреза 500 м.

Предположительно ниж не-среднекембрийские 
отложения по составу и последовательности 
близки к распространенным в М артюхинской 
пластине, однако представлены более мелковод
ными фациями и имеют меньшую мощность. Как 
и в Мартюхинской пластине среди них обособля
ется три пачки пород:



1. Подводно-оползневые карбонатные брекчии, 
состоящие из обломков подстилающих калькаре- 
нитов и онколитовых калькаренитов, а такж е 
туф ф итов и известняковистых туффитов грязно
зеленого цвета. М ощность 3-4  м.

2. Тонкослоистые фтаниты с пропластками се
рых кремнистых известняков, кремнеобломочных 
пород и грязно-зеленых мелкозернистых туффи
тов. В верхней части наблюдается тонкое чередо
вание тонкозернистых туффитов, пеплистых каль- 
цилютитов и калькаренитов. Общая мощность 
120-150 м.

3. Ленточно-слоистые известняки (2-7 см, ред
ко 15 см) и пеплистые известняки с желваками 
кремней, близкие баритоносным известнякам ни
жней части среднего кембрия (Мартюхинская 
пластина). Преобладаю т калькарениты и кальци- 
лю титы, в которых на поверхностях напластова
ния видны следы ряби течения, мелкая косая 
слойчатость, следы взмучивания неконсолидиро
ванного осадка. Для пеплистых калькаренитов 
такж е характерна мелкая потоковая слойчатость 
течений. Н а южном склоне г. Полтинка среди 
калькаренитов встречен водорослевый биостром 
мощностью 10-20 см.

По всей вероятности, рассматриваемая плас
тина является фрагментом позднерифейской кар
бонатной платформы, не испытавшей погруже
ние в венде-раннем кембрии. Возможно, он в это 
время подвергался разрушению и служил источ
ником оползневых тел в М артюхинской пласти
не. Лишь в конце раннего-среднем кембрии этот 
участок испытал небольш ое погружение и здесь 
начали формироваться мелководные осадки 
с примесью пеплового материала. Однако и в это 
время он сохраняли свое относительно приподня
тое положение.

Боградская тектоническая пластина. Эта струк
тура изучена фрагментарно из-за плохой обна
женности и ш ирокого развития гранитов. Она 
представляет собой наклоненную к северу, севе
ро-востоку моноклиналь (рис. 1, 3). В основании 
пластины обнажаются доломитизированные каль
карениты, близкие к описанным в разрезах верх
него рифея. Выше следуют отчетливо слоистые, 
часто косослоистые голубовато-серые калька
рениты , онколитовые калькарениты, водоросле
вы е известняки с ф енестровой1 структурой, ана
логичные развитым в составе олисгоплак в верх
ней части разреза углеродистых известняков в 
М артюхинской пластине, а такж е слагающим

1 Фенестровая структура свойственна карбонатным поро
дам, являющимся осадками бактериально-водорослевых ма
тов. Характерна пористая, кавернозная текстура. Поры и 
пустоты (фенестры) имеют неправильную (1-2 х 3-5 мм) 
форму, вытянуты цепочками и создают подобие горизон
тальной и неправильно волнистой слоистости. Поры вы
полнены корочками и крустификациями радиально-лучис
того карбоната.

большую часть более северной Обладжанской 
пластины. К ак будет показано далее, они скорее 
всего имеют вендско-томмотский возраст. Выше 
следуют черные тонкослоистые углеродистые 
известняки, по литологическим признакам анало
гичные V-б] известнякам Мартюхинской пласти
ны (мартюхинская свита). Однако здесь они, воз
можно, судя по составу олистолитов, имеют бо
лее молодой возраст и вряд ли вклю чаю т 
отложения, древнее низов нижнего кембрия.

Разнофациальные и разновозрастные карбо
натные отложения Боградской пластины резко 
несогласно перекрыты вулканогенно-осадочны
ми отложениями верхов нижнего кембрия и сред
него кембрия. Среди них выделяется три ассоциа
ции пород (снизу вверх): близких к описанным в 
Мартюхинской пластине.

1. Ассоциация туффитов кремнистых и пепли
стых известняков и фтанитов наиболее полно 
представлена северо-восточнее деревни Белелек. 
В ее нижней части преобладают средне- и круп
нозернистые тефроиды средне-кислого состава, 
туфопесчаники и туфогравеллиты. Они облада
ю т текстурами осадков зерновых потоков и высо- 
коплотностых турбидитов. Тефогенно-осадоч- 
ные породы прорваны субвулканическими тела
ми андезитового состава, близкими по составу 
к обломочному материалу тефроидов. Вверх по 
разрезу и по простиранию на запад-юго-запад 
грубость пирокластического материала умень
шается и начинают преобладать тонкозернистые 
глинистые туф ф иты , заклю чаю щ ие горизонт 
фтанитов. Видимо, северная часть Боградской 
пластины располагалась вблизи центра вулкани
ческой активности, поставлявшего в бассейн 
осадконакопления пирокластический материал, 
разносившийся далее непротяженными турбид- 
ными потоками, течениями, а такж е осаждав
шийся через толщу воды во время пеплопадов. 
Мощность этой части разреза в Боградской плас
тине больше, чем в окрестностях г. Полтинка и 
достигает 600 м. Выше с постепенным переходом 
залегает ассоциация ленточнослоистых известня
ков и пеплистых известняков. П о текстурным 
особенностям и составу они аналогичны мелковод
ным ленточнослоистым известнякам в пластине 
г. Полтинка. Вверх по разрезу ленточнослоистые 
известняки с размывом перекрываются олистост- 
ромовой толщей, представленной разнозернисгы- 
ми туфогенными песчаниками с включениями 
глыб разнообразных карбонатных пород, иногда 
вулканитов среднего состава. Их накопление свя
зано с формированием покровной структуры.

Таким образом, Боградская пластина сложена 
фрагментом позднерифейской карбонатной плат
формы, испытавшим более кратковременное по
гружение, чем фрагмент, слагающий Мартюхин- 
скую пластину. К ак и пластина г. Полтинки, эта



территория в венде-начале кембрия могла быть 
источником оползней и обвалов, захороненных 
среди углеродистых известняков в Мартюхин- 
ской пластине. В Боградской пластине среди уг
леродистых известняков, накапливавшихся в ран
нем кембрии, оползневые процессы проявлены 
слабее. Лишь на крайнем севере встречена плас
тина голубовато-серых мелководных калькаре- 
нитов, по-видимому, оползневого происхождения, 
залегающая на тонкослоистых углеродистых изве
стняках, частично смятых в оползневые складки, 
частично превращенных в подводно-оползневые 
брекчии.

Обладжанская тектоническая пластина. Об-
ладжанская пластина протягивается от гор Беле- 
лек, Бол. и Мал. Обладжан (юго-запад) до гор Ку- 
чеистиха и М акариха (северо-восток). Н а севере 
и северо-западе она погружается под Потехин- 
скую тектоническую пластину и появляется на 
поверхности снова севернее г. Темир-Таг благо
даря взбросу, ограничивающему Потехинскую 
пластину с севера (рис. 1, 3). Обладжанская плас
тина состоит из пакета чешуй, полого погружаю
щихся на север и северо-восток. Две нижние из 
них по строению слагающих пород аналогичны 
Мартюхинской пластине. Здесь на доломитизи- 
рованных калькаренитах верхнерифейского об
лика! залегаю т тонкослоистые углеродистые из
вестняки, смятые в оползневые складки. Затем 
следует гравитационный покров серых, голубо
вато-серых доломитизированных калькаренитов 
и фенестровых доломитов с горизонтом черных 
кремней. Эти доломиты аналогичны развитым в 
более верхних чешуях Обладжанской пластины. 
Во фронтальной части гравитационный покров 
сопровождается подводно-оползневыми брекчи
ями, в основании которых среди углеродистых из
вестняков матрикса наблюдаются обрывки плас
тов мощностью 0.1-10 м, плохо оформленные 
комки доломитовых калькаренитов и окремне- 
лых доломитов, попавших в осадок в неполнос
тью консолидированном состоянии. Некоторые 
глыбы содержат в краевой части плоские облом
ки вмещающих известняков. Наблюдаются текс
туры перемешивания в неконсолидированном со
стоянии калькаренитов и вмещающих известня
ков. Это говорит о близком возрасте вмещающих 
углеродистых известняков и доломитизирован
ных калькаренитов, водорослевых доломитов из 
гравитационного покрова. Верх по разрезу угле
родистые известняки с отторженцами сменяются 
подводнооползневыми брекчиями, достигающи
ми мощности 250 м. Матриксом служит серый 
бесструктурный калькаренит, в котором плавают 
обломки таких же калькаренитов, углеродистых 
известняков и черных кремней размером до 10- 
15 см. Н а брекчиях залегает гравитационный по
кров доломитовых калькаренитов мощностью 
500-700 м, запечатывающийся известковистыми

туффитами, пеплистыми кальцилютитами и кар
бонатными турбидитами (верхи нижнего-среднего 
кембрия) и олистосгромами (средний кембрий).

Основание разреза верхних чешуй Обладжан
ской пластины также сложено мощными подвод
но-оползневыми брекчиями. Они обнажаются на 
южном склоне г. Кучеистиха. Н а крайнем юго- 
западе (западнее дер. Давыдково) брекчии отсут
ствуют, однако нижележащие тонкослоистые 
углеродистые известняки из-за давления выш еле
жащего покрова деформировались в неконсоли
дированном состоянии и приобрели комковатую 
конгломератовидную  текстуру [14]. С труктур
но выш е подводно-оползневых брекчий залегает 
мощный (1500-2000 м) комплекс мелководных, 
богатых органическими остатками карбонатных 
отложений венда?-нижнего кембрия (включая 
обручевский горизонт), а местами и нижней части 
среднего кембрия. М ожно полагать, что нижняя 
часть этого комплекса, присутствующая в виде 
слабо оформленных комков и пластовых оттор- 
женцев в оползневых брекчиях, близка по возра
сту углеродистым известнякам и представляет со
бой гравитационный покров. Среди пород, зале
гающих в районе г. Кучеистиха структурно выше 
подводно-оползневых брекчий наблюдается сле
дующая последовательность пород (снизу вверх):

1. Зеленокаменноизмененные субщелочные ба
зальты и конгломераты пляжного типа с хорошо 
окатанной галькой базальтов, риолитов и извест
няков. Эти породы почти не прослеживаются по 
латерали, так как срезаются нижней поверхнос
тью  гравитационного покрова.

2. Светло-серые, голубовато-серые доломити- 
зированные и окремнелые калькарениты, близ
кие по составу олистоплакам и гравитационным 
покровами среди углеродистых известняков М ар
тюхинской и нижних чешуй Обладжанской плас
тины. Для калькаренитов характерна волнистая 
слоистость, трещины усыхания. Распространены 
разности с фенестровой текстурой, содержащие 
повышенное количество Р20 5. Текстурные особен
ности осадков говорят об их накоплении на мелко
водье в приливно-отливной зоне. Замещение по 
латерали верхней части ассоциации биогермны- 
ми известняками с остатками кембрийских водо
рослей типа Epiphyton (определения Т.А. Саюти- 
ной), повышенная фосфатоносность этих отло
жений, свойственная в Алтае-Саянской области 
осадкам томмотского возраста [7], а такж е со
гласное залегание на них органогенных известня
ков базаихского горизонта атдабанского яруса 
позволяет относить верхнюю часть этой пачки к 
нижнему кембрию. Нижнюю часть калькарени
тов мы условно датируем вендом-ранним кембри
ем. Этот возраст наиболее вероятен для верхних 
чешуй Обладжанской пластины, где калькарени
ты  трансгрессивно залегаю т на базальтах и их



мощность не превыш ает 350-400 м. В нижних че
шу ях неполная мощность калькаренитов достига
ет 1000 м и преобладают интенсивно доломитизи- 
рованные разности пород, литологически близ
кие наблюдающимся в основании Мартюхинской 
пластины, не исключен позднерйфейский возраст 
низов пачки калькаренитов.

3. Археоциато-водорослевые биогермные изве
стняки и биокластовые известняки. Развиты био
гермы и биостромы мощностью 0.3-35 м, протя
женностью от первых метров до нескольких со
тен метров. Пространство между биогермами по 
вертикали и латерали заполнено калькаренитами 
и органогенно-обломочными известняками, об
ладающими горизонтальнослоистой и косослоис
той текстурой. Из-за того, что биогермы форми
ровали неровности рельефа, для ассоциации ха
рактерны текстуры прилегания, облекания, 
следы оползания и обрушения водорослевых по
строек. Среди отложений этого уровня просле
живается горизонт полимиктовых конгломера
тов, состоящих из галек кремнистых пород, квар
ца и, иногда, риолитов. В верхах разреза этой 
ассоциации (обручевский горизонт) в осадках по
является примесь пеплового материала, придаю
щего породам буроватую, грязно-зеленую окраску. 
Возраст всего комплекса пород, богато охаракте
ризованного органическими остатками [5, 6, 9], 
изменяется по латерали. Так, на линии горы Ку- 
чеистиха-горы М акариха их накопление проис
ходило с базаихского времени до обручевского. 
В то время как западнее, в окрестностях гор 
Больш ой и М алый Обладжан, возрастной объем 
органогенных известняков сокращается и огра
ничивается лишь санаштыкгольским веком, а ба- 
заихский надгоризонт, видимо, замещается онкоид- 
ными и онкоидно-интракластовыми калькаренита
ми. Фациальные переходы между слоями 2 и 3 
описаны нами ранее [14].

4. Органогенно-обломочные известняки с про
слоями пеплистых кальцилютитов, фтанитов и 
подводно-оползневых брекчий, содержащих ос
татки трилобитов и беззамковых брахиопод сред
него кембрия [13]. Эта ассоциация пород в Обла- 
джанской пластине распространена лишь в окре
стностях горы Сладкие коренья. В 2-3 км севернее 
(пос. Карасук) и в 15 км на запад-юго-запад по про
стиранию (севернее пос. Пушное) этот возраст
ной интервал представлен, как и на остальной ча
сти описанной территории, чередованием пеплис
тых, часто ленточнослоистых, известняков и 
туффитов, содержащих трилобиты амгинского 
возраста [1].

Таким образом, верхняя чешуя Обладжанской 
пластины сложена мощным комплексом карбо
натных отложений, первоначально накапливав
шихся на базальтовом цоколе. В дальнейшем поро
ды были частично сорваны со своего базальтового

основания и отлагались в обстановке компенсиро
ванного погружения. Поскольку верхняя чешуя 
Обладжанской пластины представляет собой 
конседиментационный гравитационный покров, 
то можно полагать, что непрерывное погружение 
этого блока обеспечивалось благодаря медленно
му продвижению гравитационного покрова по па
леосклону с севера на юг или с северо-запада на 
юго-восток (в современных координатах). При 
этом он постепенно перекрывал более глубоко
водные углеродистые известняки венда-нижнего 
кембрия. Фронтальные части покрова, видимо, 
обнажаются в нижних чешуях Обладжанской 
пластины.

Давыдковская тектоническая пластина. Давыд
ковская пластина имеет относительно небольшие 
размеры  и залегает внутри ком плекса олисто- 
стром структурно выше Обладжанской пластины 
(рис. 1,2,4). Она протягивается от крутой излучи
ны р. Бол. Ерба до ручья Черный Карасук (запад
нее дер. Давыдково). Пластина смята в складки 
(рис. 4), согласные с ее простиранием и сложена 
комплексом отложений, относимым нами к вер
хам нижнего кембрия-первой половине среднего 
кембрия. Породы пластины представлены отно
сительно глубоководной фацией, сходной с опи
санной в составе Мартюхинской пластины. Осно
вание пластины разрушено и слагающие ее поро
ды в виде олистолитов и олистоплак присутствуют 
во вмещающих олитостромах.

П отехинская тектон и ческая  пластина. Поте- 
хинская пластина залегает структурно выше Да
выдковской и Обладжанской, отделяясь от них 
повсеместно развитым горизонтом олистостром 
(рис. 1, 2, 3). Внутри Потехинской пластины име
ется ряд тектонических чешуй, в которых повто
ряются фациально сходные типы отложений. Это 
говорит о расчешуивании некогда единой пласти
ны и незначительном перемещении фрагментов 
друг относительно друга. В пределах Потехин- 
ского пакета чешуй существует следующая по
следовательность пород (снизу вверх):

1. Зеленокаменноизмененные субщелочные ба
зальты лощенковской свиты [16]. Их видимая 
мощность изменяется от первых метров до 500 м 
из-за срезания в основании тектонических плас
тин и чешуй.

2. Доломитизированные калькарениты и каль- 
цилютиты. По текстурным особенностям и усло
виям образования они близки к пачке 2 Облад
жанской тектонической пластины, однако здесь 
среди онколитовых калькаренитов встречено не
сколько линз органогенно-обломочных известня
ков остатками кембрийских водорослей Epiphy- 
ton и Proaulopora (определения Т.А. Саютиной). 
По-видимому, эта ассоциация в пределах П оте
хинской пластины не содержит отложений древ
нее раннего кембрия. Мощность 200-300 м.
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Рис. 4. Схема предполагаемого строения Батеневского кряжа в конце раннего-начале среднего кембрия.
1 — Ленточнослоистые известняки с повышенным содержанием бария ; 2 -  туффиты, пеплистые известняки, углеродисто-кремнистые сланцы (д), то же самое
в мелководных фациях (б, только на рис. 4)(^ ; 3 -  пеплистые известняки комковатой, конгломератовидной и брекчиевой текстуры ; 4 -  углеродистые изве

стняки ; 5 -  известняки рифогенные и биокластовые cj ; 6 -  доломитизированные калькарениты и кальцилютиты с прослоями онколитовых и фенестровых

разностей (д), с прослоями органогеннообломочных разностей (6)V-6j; 7- базальты; 8 -  тонкослоистые углеродистые известняки и доломиты V-€j; 9 - доло
митизированные калькарениты и кальцилютины R3; 10 -  подводно-оползневые карбонатные брекчии; 11 -  баритовая минерализация; 72 -  туффиты, туфопес- 
чаники, олистостромы ^  ; 73 -  границы тектонических чешуй (д) и пластин (б); 14 -  сбросы и взбросы.
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3. Углеродистые известняки с горизонтальной 
слоистостью, обусловленной обогащением от
дельных слоев глинистым материалом. Известня
ки содержат остатки беззамковых брахиопод са-
наш тыкгольского горизонта ( 6 ? )  (определения 
Г.Т. Ушатинской). По-видимому, эти осадки ха
рактеризую т затиш ные условия лагун с ограни
ченной циркуляцией, некогда разделявших био- 
гермные постройки. М ощность 40 м.

4. Буровато-серые, желтовато-серые капька- 
рениты, кальцилютиты, пеплистые кальцилюти- 
ты  и мергели (боградская свита Н.М. Задорожной). 
Слои мощ ностью  1-20 см различаю тся содерж а
нием глинизированного пеплового материала. 
В верхней части пачки целостность слоев нару
шена подводно-оползневыми процессами, в ре
зультате чего породы имею т комковатую, четко
видную, конгломератовидную и брекчивидную 
текстуры, которые подчеркивается благодаря бо
лее поздним диагенетическим преобразованиям 
пород. Их возникновение можно объяснить де
формацией, течением и раздавливанием неконсо
лидированного осадка под давлением нагрузки, 
так  как в верхах разреза эти породы содержат 
включения глыб размером в несколько сот метров, 
представленных более мелководными доломито
выми калькаренитами, аналогичными пачке 2.

Карбонатные отложения пачки 4 содержат в 
нижней части остатки беззамковых брахиопод об-
ручевского горизонта ( e f  ) (определения Г.Т. Уша
тинской). М ощность пачки 150-170 м.

Таким образом, Потехинская тектоническая 
пластина, сложенная базальтами, а такж е мелко
водными карбонатными породами, по всей вероят
ности, представляет собой фрагмент приподнятой 
области мелководной седиментации с пассивной 
гидродинамикой, возникшей в раннем кембрии на 
вулканическом базальтовом поднятии. В санаш- 
ты кгольское время эта зона представляла собой 
стагнированную лагуну. В обручевское время, од
новременно с проявлениями вулканической дея
тельности, начались процессы гравитационного 
оползания, возможно, из-за оживления движений 
по разломам, сопровождавшихся формированием 
уступов и эскарпов.

О БС У Ж Д ЕН И Е РЕЗУ Л ЬТА ТО В  
И ССЛ ЕДО ВА Н И Я

Фациальная изменчивость отложений текто
нических пластин Батеневского кряжа отраж ает 
первичную структурную неоднородность терри
тории, ее блоковое строение. В позднем риф ее 
накапливался относительно однородный ком
плекс мелководных карбонатно-обломочных от
ложений. Не ясны соотношения этих образова
ний с базальтами лощенковской свиты. Не исклю

чено, что последние слагали цоколь позднерифей- 
ской карбонатной платформы. Постепенное дли
тельное погружение базальтового поднятия 
привело к трансгрессивному перекрытию  его 
в краевых частях отложениями позднего рифея, а 
в сводовой части -  вендско-раннекембрийскими 
(Обладжанская пластина) и раннекембрийскими 
(Потехинская пластина) осадками. Н е менее ве
роятным представляется одновозрастность ба
зальтов и карбонатных пород позднего рифея- 
венда. В пользу этого говорит присутствие в изве
стняках биджинской (R3) и мартюхинской (V -6 ,)  
свит акцессорного пироксена и оливина (фондо
вые данные Н.М. Задорожной), а такж е данные о 
фациальном замещении карбонатных пород ба
зальтами в нижних частях разреза севернее и се
веро-западнее Батеневского кряжа (фондовые 
данные Р.Т. Богнимбовой, С.М. Либерман и др.). 
При этом наряду с базальтовым вулканизмом, 
имели место эксплозии кремнекислого состава. 
Об этом свидетельствует появление галек риоли
тов в составе базальных конгломератов в основа
нии вендско-раннекембрийских калькаренитов, а 
такж е горизонт конгломератов с галькой риоли
тов, прослеживающийся на уровне базаихского 
горизонта в Обладжанской пластине. О бе выска
занные точки зрения подтверждаются геофизи
ческими материалами, а данные о существовании 
под покровом позднерифейских калькаренитов от
ложений гранитизированного докембрия отсутст
вуют. В конце рифея-венде Батеневское вулкани
ческое базальтовое поднятие, окруженное кар
бонатным мелководным ш ельфом, испытало 
дробление, возможно, сопровождавш ееся новы 
ми излияниями базальтов. П о всей вероятности, 
дробление было вызвано усилившимися процес
сами растяжения и формирования системы лист- 
рических сбросов, повсеместно проявившимися 
на территории Центральной Азии в связи со 
структурной перестройкой Палеоазиатского оке
ана [8, 15]. В дальнейшем часть блоков Батенев
ского поднятия сохраняла приподнятое положение 
и характеризовалась мелководной обстановкой на
копления карбонатно-обломочных фосфатонос
ных отложений и затем археоциато-водорослевых 
биогермов. Другие блоки испытали неравномер
ное погружение. Во вновь образованных депрес
сиях накапливались относительно глубоковод
ные углеродистые известняки. Чередование в со
временной структуре тектонических пластин, 
сложенных то мелководными, то глубоководны
ми отложениями, говорит о былом ступенчатом 
клавишном строении Батеневского поднятия 
(рис. 4). Северо-западные борта депрессий (в совре
менных координатах), видимо, были ограничены 
крутыми эскарпами, являющимися поверхност
ным выражением листрических сбросов. Эскар- 
пированность вы зывала интенсивные оползне
вые процессы и формирование гравитационных



покровов, оползней неконсолидированных и по- 
луконсолидированных осадков, подводноополз
невых брекчий. Н а юго-восточных флангах та
кие процессы выражены слабее и здесь можно 
предполагать более пологие склоны. Клавишный 
стиль строения характерен для многих современ
ных внутриокеанических карбонатных платформ 
[21, 23], реконструирован для ряда карбонатных 
платформ в палеоокеане Тетис [17, 18, 20], а так
же типичен для современных и древних рифто
генных пассивных окраин [12, 21-24]. Макси
мальная глубина депрессий, если судить по мощ
ности отложений в верхней чешуе Обладжанской 
пластины, развивавшейся по типу постепенного 
продвижения гравитационного покрова вдоль лис- 
трического сброса в депрессию, достигала 1.5-2 км.

В конце раннего кембрия (в обручевское время) 
произошла структурная перестройка Батеневско- 
го поднятия, вероятно, из-за его сближения и по
следующего столкновения с Кузнецко-Алатаус- 
ко-Западно-Саянской островодужной системой [8], 
что подтверждается обогащением осадков, начи
ная с обручевского времени, глинизированным 
пепловым материалом андезитового состава, а за
тем и проявлениями дифференцированного вулка
низма среднего состава. В это ж е время усилились 
движения по разломам, формируя новые эскарпы
[13], в том числе и на юго-восточных флангах деп
рессий, а такж е проявилась гидротермальная дея
тельность. Последняя стимулировала вспышку 
кремненакопления и формирование в депрессиях 
стратиформных залежей барита.

Общий структурный план Батеневского под
нятия, сформированный в венде-начале раннего 
кембрия, сохраняется до конца амгинского века 
среднего кембрия. Лишь во второй половине 
среднего кембрия из-за процессов скучивания, 
обусловленных столкновением Батеневского под
нятия с островной дугой, произошло окончатель
ное разрушение первичной структурно-фациаль
ной зональности внутриокеанической карбонатной 
платформы и формирование покровной структу
ры, сохранившейся до настоящего времени. Рабо
та выполнена при финансовой поддержке Россий
ского фонда фундаментальных исследований 
(проект 93-05-8952).
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Upper Riphean-Cambrian Carbonates 
of the Batenevskii Range (Kuznetsk Ala Tau):

Implications for Past Tectonic and Sedimentation Environment
T. N. Kheraskova, E. V. Gavrilova

The nappe structure of the Batenevskii Range is conclusively established for the first time. In the final Riphean- 
Early Cambrian the range was an oceanic high with a horst-graben structure. Shallow marine phosphate-bear
ing calcarenites, organoclastic and archaeocyathean-algal limestones accumulated over its uplifted blocks, and 
carbonate turbidites and subaqueous slumping breccias were confined to the adjacent grabens. The initial horst- 
graben structure was broken during the compression and nappe formation in the second half of the Middle Cam
brian caused by the collision between the Batenevskoe High and the West Sayan island arc.
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В работе обсуждается специфика структур северо-запада Тихого океана и ее проявление в глубин
ном строении, развитие спрединга и формирование коры абиссальных плит (котловин), их соотно
шение с поднятиями разного типа и вовлечение всего комплекса структур в процесс субдукции. На при
мере тектонотипов показаны значительная однородность абиссальных плит, нарастание деформаций 
сжатия в структурах краевых валов и особенно древних океанических поднятий (Шатского и др.). Утол
щение коры в зонах сжатия связывается с ее расслаиванием и скучиванием, наиболее сильным в ни
зах 3-го слоя, тогда как в зонах внутриплитного вулканизма -  с повторной магматической активно
стью и преимущественным наращением 2-го слоя.
Определяются основные этапы формирования структур. Самое значительное структурообразова- 
ние на северо-западе океана связывается с перестройками спрединга в титонское, олигоценовое и 
особенно в среднемеловое время (в спокойную магнитную эпоху), отмеченное также мощной 
вспышкой внутриплитного вулканизма. Рассматривается юрско-палеогеновое развитие структуры 
“магнитной бухты”, существовавшей в месте резкого изгиба спрединговой системы. Формирование 
океанических поднятий объясняется концентрацией напряжений сжатия во внутренней части “бух
ты” и скучиванием в новообразованной коре -  верхах мантии. Результатом постоянного сжатия и 
создания внутренних неоднородностей явилось формирование на северо-западе Тихоокеанской 
плиты нарушенной мозаично построенной коры и интенсивно расслоенной высокоскоростной 
верхней мантии, необычной для океана.

При изучении крупных океанических и палео- 
океанических областей важнейшими задачами 
представляются реконструкция условий формиро
вания тектонических элементов, выяснение соотно
шений их поверхностного и глубинного строения. 
Разработка названных задач оказывается весьма 
перспективной при исследованиях в северо-запад
ной части Тихого океана. В недавнем обобщении по 
Тихому океану Ю.М. Пущаровским [17] была пока
зана его значительная неоднородность, проявлен
ная в разных масштабах и на различных глубинных 
уровнях; расслоенносгь литосферы, сложность раз
вития внутриплитного вулканизма. Работа по со
ставлению макета тихоокеанской части междуна
родной тектонической карты Азии позволяет нам 
дополнить и конкретизировать эти представления.

Анализ материалов карты, особенно новых 
данных бурения, драгирования, магнитометрии 
и сейсмопрофилирования МОВ ОГТ, показывает 
специфику разнотипных океанических структур 
и ее проявление в глубинном строении, соотно
шения структур во времени и пространстве, а так
же основные этапы тектонических перестроек 
в северной части Тихоокеанской плиты. Цели 
статьи ограничиваются этими структурными ас
пектами. Вопросы кинематики плит или форма
ционного анализа в ней специально не рассматри
ваются, однако привлекаются при обсуждении 
истории развития региона.

ГЕТЕРО ГЕН Н О С ТЬ 
ТИ Х О О К ЕА Н С К О Й  Л И ТО СФ ЕРЫ

В современном тектоническом плане северо- 
запада Тихого океана представлен комплекс 
структур, формировавшихся от средней юры до 
кайнозоя. При тектоническом районировании ло
жа Тихого океана обнаруживаются неоднородно
сти разного масштаба. О тчетливо обособляются 
внутриокеанические структуры  первого порядка: 
Северо-Восточная область молодой и относи
тельно гомогенной океанической коры и -  после 
Императорского разлома -  Северо-Западная ме
зозойская область более сложного строения. Их 
различия по данным сейсмической томографии и 
альтиметрии могут быть прослежены до значи
тельных глубин в мантии [1, 53, и др.] (рис. \А ). 
При сравнении структуры коры в абиссальных уча
стках двух областей различия практически не улав
ливаются [18]. Но в Северо-Западной области уста
новлено развитие неоднородных деформаций в ко
ре и наложенного внутриплитного магматизма, что 
определило появление здесь разнотипных океани
ческих структур второго порядка (см. рис. 1£). Они 
рассматриваются в статье на примере т ектоноти
пов -  эталонов, несущих основные черты данной 
группы структур и достаточно хорошо изученных.

Основную площадь на северо-западе Тихого 
океана занимают частные структуры абиссаль-



Рис. 1. Структура северо-запада Тихого океана: А -  распределение сейсмических скоростей в мантии на глубине 150 км 
(по данным сейсмической томографии [1]); Б -  тектоническая карта региона (по [5, 9, 34, 41,47, 50, 51, и др.])
1 -  граница Тихоокеанской плиты; 2-6 -  сейсмические скорости в мантии: 2 -  высокие, 3 -  повышенные, 4 -  средние, 
5 -  пониженные, 6 -  низкие; 7 -  границы участков разноскоростной мантии; 8-14 -  абиссальные плиты, возраст океа
нической коры и магнитные изохроны: 8 -  маастрихт-нижний эоцен (32Ь-24), 9 -  сантон-кампан (34-32Ь), 10 -  апт- 
турон (МО-34), 11 -  готерив-баррем (М10-МО), 12 -  титон-готерив (М21-М10), 13 -  оксфорд-титон (М28-М21), 
14 -  бат-оксфорд (М38-М28 и древнее); 15-17 -  следы палеоспрединга: 15 -  магнитные изохроны и их номера, 16 -  остав
ленные спрединговые центры, 17 -  трансформные разломы; 18,19 -  зоны сжатия: 18 -  древние океанические подня
тия, 19 -  краевые валы; 20 -  зоны и локальные проявления внутриплитного вулканизма; 27,22- зоны: 21 -  субдукции, 
22 -  коллизии; 23 -  разломы; 24 -  ограничения тектонических структур; 25 -  скважины глубоководного бурения; 
26 -  структуры континентальной окраины; 27 -  обозначения тектонических структур.
Буквами обозначены: в овалах -  оставленные спрединговые центры: Ч -  Чинук, КП -  Кула-Пацифик, X -  Хоккайдо; 
в кружках -  абиссальные плиты (котловины): СВ -  Северо-Восточная (Грейт-Магнетик), СЗ -  Северо-Западная, 
ВМ -  Восточно-Марианская, П -  Пигафетта, КТ -  Картографов; в квадратах -  древние океанические поднятия: 
ШТ -  Шатского, ХС -  Хесса, ОБ -  Обручева, ОГ -  Огасавара; в прямоугольниках -  краевые валы: А -  Алеутский, 
3 -  Зенкевича, Я -  Японский, ИБ -  Идзу-Бонинский; в ромбах -  зоны внутриплитного вулканизма: ИМ -  Император
ская, МП -  Мид-Пацифик; в треугольниках -  крупные разломы: И -  Императорский, М -  Мендосино, С -  Сервейер, 
СГ -  Стейлмэйт, Б -  Булдырь, AM -  Амлия, Ш -  Шатского, К -  Касима, Н -  Нэкви, ММ -  Мамуа, КР -  Крузенштерна.



140°

Рис. 1. Окончание.

ных плит (котловин) с нормальным разрезом оке
анической коры. Внутри них с разной степенью 
достоверности выявляются следы палеоспрединга: 
линейные магнитные аномалии и трансформные 
разломы, маркирующие наращение тихоокеан
ской коры, а такж е древние оставленные рифто- 
вые зоны (такие, как трог Чинук). Абиссальные 
плиты представляют наиболее однородные 
структуры океанского ложа, хотя и не лишенные 
внутренних нарушений и расслаивания коры. 
На их ф оне выделяются участки интенсивных 
внутриплитных деформаций. Важный элемент 
структуры представляют зоны сжатия. Из них 
древние образую т океанические поднятия (Шат-

ского и другие), а молодые зоны -  краевые валы 
(Зенкевича и др.). При формировании структур 
обоих типов, а такж е зон внутриплитного вулка
низма (в частности, Императорской) происходит 
значительное наращение коры. В ограничении 
океана на всем протяжении известно расположе
ние субдукционных зон Беньофа, выходящих на 
поверхность в глубоководных желобах. При 
столкновении с “плавучими” структурами океа
нических поднятий и подводных гор эти зоны 
прерываются: исчезают морфологически вы ра
женные глубоководные желоба, участки поверх
ностной сейсмичности и проявления современно
го вулканизма и создаются зоны коллизии.



С Е В ЕРО -В О С ТО ЧН А Я  О БЛ А С ТЬ
Северо-восток Тихого океана представляет 

абиссальную плиту (Северо-Восточную котлови
ну), образованную на ф ланге спредингового хреб
та. Данные сейсмической томографии указывают 
на обычный для океана относительно низкоскоро
стной характер верхней мантии, с уменьшением 
скоростей в сторону Восточно-Тихоокеанского 
поднятия [1]. М ощность зем ной коры  в пределах 
карты  обычно составляет около 7 км [5], ее 
уменьшение до 5.7-5.3 км происходит на нару
шенных участках вблизи разломных зон Мендо- 
сино и Сервейер, у Императорского разлома и 
между ним и разломом Нон-Сервейер. Возраст 
коры  соответствует интервалу от начала поздне
го мела до эоцена [24]. Опробование 2-го слоя на 
разломе Мендосино (близ рамки карты) показало 
присутствие долеритов и базальтов состава абис
сальных толеитов от N- до Р-типа [13].

Спокойный характер гравитационного поля 
региона [9], однообразие рельеф а дна со средней 
глубиной около 5.5 км [29], профилей НСП и кар
тины изопахит с преобладанием мощности осад
ков 0.1-0.2 км [40] характеризуют однородность 
глубинной и поверхностной структуры. Кайно
зойские разрезы  известковых, глинистых и диа
томовых осадков (в скв. 885-886 и 183) в основном 
отвечаю т условиям спокойной океанической се
диментации, происходившей с постепенным уг
лублением дна. Во время от раннего эоцена до 
начала олигоцена пелагическая седиментация 
бы ла прервана отложением обширной по площ а
ди и мощной (250 м) линзы турбидитов -  конуса 
Зодиак (скв. 183) [34]. Рассмотрение геометрии 
осадочной линзы, изучение минералогии турби
дитов, а такж е содержащейся в них пыльцы, ха
рактерной для высоких широт, и холоднолюби
вой микрофлоры из подстилающих и перекрыва
ющих карбонатных отложений выявляют 
аляскинский источник сноса материала.

Две группы магнитных аномалий, отвечаю 
щие развитию спрединговых центров Кула-Паци- 
ф ик и Пацифик-Фараллон, образуют “БУХ ТУ ” 
ГРЕЙ Т-М А ГН ЕТИ К (Большую “магнитную  
бухту") [32,41,55] (см. рис. 12>). След “магнитной 
бухты” имеет ориентировку СВ 35°. Соотноше
ние картины магнитных аномалий с глубинной и 
поверхностной структурой остается неясным. 
Представляется, что с повышением сжатия во 
внутренней части “бухты” могут быть связаны 
достаточно высокие скорости в коре (по данным 
ГСЗ [5]). “Магнитная бухта” вклю чает аномалии 
от 34 (кампан) до 25 (конец палеоцена) или 24-ой. 
Более молодые аномалии прослеживаются в север
ном направлении, не образуя изгиба. То есть пере
стройка спрединговой системы в этой части океана 
относится к раннему эоцену. С ней коррелируется 
начало турбидитонакопления на Алеутской равни
не, где спрединговый хребет уже не служил препят
ствием для выноса терригенного материала в океан.

В обеих ветвях “бухты” Грейт-Магнетик струк
турная картина осложнена наличием поперечных 
трансформных разломов. Наиболее крупным 
в восточной ветви является разлом Мендосино 
(более 4000 км по протяженности). По нему амп
литуда левобокового смещения составляет для 
аномалии МО на западе 350 км, тогда как для ано
малии 32Ь -  около 1100 км. Такое наращивание 
амплитуды в ходе трансформных перемещений 
характерно и для других разломов на востоке Ти
хого океана. В результате по ним происходит со
прикосновение разновозрастных участков дна, 
различающихся по мощности и плотности(?) ли
тосферы, чему соответствуют резкие перепады в 
гравитационном поле, рельефе дна и поверхности 
геоида [9, 29, 53]. В северной ветви “бухты” 
Грейт-М агнетик на разломах Рэт, Адак и Амлия 
амплитуда левобокового смещения увеличивает
ся к востоку, в сторону шарнирной части, от 30 до 
240 км. Правые сдвиги Стейлмэйт и Булдырь об
рываю т с запада систему позднемеловых-кайно- 
зойских магнитных аномалий. Обнаружение ли
нейного трога с осевой аномалией 19 и симмет
ричным расположением аномалий от 20 до 22-ой 
в узком клине у Алеутского ж елоба позволяет 
предполагать здесь сохранение фрагмента плиты 
Кула и брошенного спредингового центра Кула- 
Пацифик [39].

Важный элемент структуры представляет 
ТРОГ ЧИ Н У К , протянувшийся на расстояние бо
лее 1300 км [41,49]. Характер симметричного се
чения трога Чинук, параллельность его отрезков 
магнитным аномалиям северной ветви “бухты” и 
мелким формам рельефа дна, продолжение сюда 
ряда трансформных разломов и сегментация тро
га соответствуют представлению о его спредин
говой природе  [10, 46, 49, 56]. Образование здесь 
рифтовой долины относится к началу позднего 
мела, последующий небольшой разворот спредин- 
га по часовой стрелке -  к кампанскому времени.

Таким образом, развитие спрединга в северной 
ветви “бухты” Грейт-М агнетик может быть до
вольно уверенно прослежено с начала позднего 
мела, вероятно, до конца среднего эоцена, а в вос
точной ветви -  вплоть до голоцена. Перестройка 
спрединга на этапе хрона 34 или раньше в обеих 
ветвях была значительной. На этапе хрона 24 пе
рестройка проявилась на севере в переориенти
ровке спрединга вблизи Алеутской дуги и в нару
шении “магнитной бухты”. В восточной ветви 
в это время продолжался устойчивый спрединг, 
с продвижением спрединговой оси на север, с ее 
локальной переориентировкой на разломах Сер
вейер и Седна. Н а этапе хрона 19, когда на севере 
спрединг прекратился окончательно, развитие 
восточного спредингового центра продолжалось 
без ощутимых изменений.

Между современным Восточно-Тихоокеанским 
поднятием и более древней абиссальной плитой 
Северо-Восточной области существует, по-види



мому, постепенный латеральный переход, с увели
чением коровых и мантийных скоростей, некото
рым возрастанием мощности коры и литосферы. 
Подобные преобразования глубинного строения 
можно предполагать и в ходе становления абис
сальной плиты , происходившего на фланге спре- 
дингового хребта. Изменение глубинной структу
ры с переходом от Северо-Восточной к еще бо
лее древней Северо-Западной области также не 
является резким. Но их современная граница мар
кируется крупным Императорским разломом.

И М П ЕРА ТО РС КИ Й  РА ЗЛОМ  (трог) протя
гивается в северо-западном направлении на рас
стояние не менее 2500 км. На всем протяжении по 
нему приведены в соприкосновение разнородные 
структуры коры [19, 27, 28, 56, 41] (см. рис. 12>). 
При палеореконструкциях использовались пред
ставления то о спрединговой [41, 50, 56 и др.], то 
о трансформной [10, 32, 38] природе трога. Одна
ко его косое расположение по отношению как 
к магнитным аномалия^, так и к трансформам 
“бухты” Грейт-М агнетик наиболее соответствует 
реконструкциям постспрединговых сдвиговы х пе
ремещений [19, 28]. Совмещение здесь коры спо
койной магнитной зоны с хронами 32Ь, 34 и трогом 
Чинук, скорее всего, может свидетельствовать о 
значительных (более 1000 км) правосдвиговых пе
ремещениях на последнем этапе активности разло
ма, возможно, в позднем кайнозое. Землетрясение 
1968 г. со взбросовым механизмом очага соответст
вует, вероятно, последующему воздыманию севе
ро-восточного крыла разломной зоны с более мо
лодой и легкой литосферой.

Суммарная амплитуда правосдвиговых смеще
ний вдоль пограничных разломов Императорско
го -  Стейлмэйт может превышать 1500 км. Это 
позволяет допускать значительно меньший мас
штаб северных перемещений Северо-Восточной 
области океана по сравнению с Северо-Западной 
и находится в хорошем соответствии с приведен
ными данными по скв. 183. Доказательства ее 
расположения в высоких широтах уже в начале 
эоцена ограничивают допустимую амплитуду 
постпалеоценового северного дрейфа этой части 
Тихоокеанской плиты относительно Аляски ве
личиной около 500 км [34]. Мощное турбидитона- 
копление указывает на вероятное отсутствие ло
вушки материала в виде глубоководного желоба 
на востоке Алеутской системы вплоть до середи
ны олигоцена. Более раннему становлению зоны 
субдукции на западе и раннему заложению жело
ба соответствует и слабая интенсивность кайно
зойской седиментации в смежной части океана.

С ЕВ ЕРО -ЗА П А Д Н А Я  О БЛ А С ТЬ
Огромная площадь океана, выделенная под 

названием Северо-Западной котловины, постро
ена весьма неоднородно, с сочетанием абиссаль
ных плит и разделяющих их поднятий. Ее специ

фической особенностью является значительное 
повышение сейсмических скоростей в верхах 
мантии и на границе М, установленное по резуль
татам ГСЗ (местами до 8.6-9.0 км/с при средних 
значениях 8.25 км/с) [5, 6, 8, 21, 25, 36, и др.]. 
По данным сейсмической томографии существо
вание высокоскоростной верхней мантии просле
жено вплоть до глубин не менее 150 км [1] 
(см. рис. 1 А ). По скоростным параметрам эта 
часть мантии оказывается сравнимой с мантией 
континентальных платформ; граница высокоско
ростной области мантии проходит в районе Им
ператорской разломной зоны, а на более глубо
ких уровнях заметно смещается к западу.

Особенности стратиф икации мантии и приро
да нижнего ограничения Тихоокеанской плиты 
до сих пор остаются неясными, несмотря на по
становку ряда специальных исследований. Н али
чие в мантии относительно низкоскоростного 
слоя было зафиксировано на профиле ГСЗ вбли
зи Японского желоба в интервале глубин от 80 до 
120 км [21]. П о результатам  сейсмологических 
экспериментов глубина кровли низкоскорост
ного слоя к юго-востоку от о-ва Симушир оце
нена около 130 км [3], а южнее, в районе о-ва 
Маркус -  около 150 км [11]. Еще южнее, в Вос
точно-Марианской котловине, на этих глубинах 
установлено чередование нескольких высоко- и 
низкоскоростных слоев [46]. В целом выявляется 
определенная латеральная изменчивость и ло
кальная расслоенность верхов мантии, сопоста
вимая, вероятно, с установленной для Северной 
Евразии [44]. Но при рассмотрении общей струк
туры региона данные ГСЗ, сейсмологии и сейсми
ческой томографии позволяют допускать доста
точную однородность мантии до глубин не менее 
150 км и значительно большую толщину Тихо
океанской плиты, чем в имевшихся оценках. Ее 
высокая плотность, анизотропия мантийных ско
ростей и глубинная расслоенность могли быть со
зданы, по-видимому, в результате длительного 
действия сжатия внутри движущейся литосф ер
ной плиты и развития твердопластических 
деформаций. Постоянное напряженное состоя
ние сжатия могло препятствовать частичному 
плавлению больших объемов мантии и образова
нию сплошного астеносферного слоя на этих глу
бинах. Существование же тонких механически 
ослабленных астенолинз, вероятно, способство
вало образованию срывов и отмеченному рассла
иванию мантийного материала.

М озаичное расчленение Северо-Западной об
ласти, с обособлением частных структур подня
тий и абиссальных плит, происходит, по-видимо- 
му, преимущественно на коровом  уровне [12, 52]. 
Поэтому наиболее четкое выражение эти струк
туры (за исключением краевых валов) получают 
в гравитационных аномалиях в редукции Буге, 
отвечающих сравнительно малоглубинным неод
нородностям среды.



Среди А Б И С С А Л ЬН Ы Х  П Л И Т западная 
часть С Е В Е РО -ЗА П А Д Н О Й  КО ТЛО ВИ Н Ы , 
принятая за тектонотип, наиболее изучена геоло
гическими и геофизическими методами. П о дан
ным ГСЗ, мощность земной коры в основной ча
сти абиссальной плиты составляет 6.5-7 км [3, 6, 
7 ,1 1 ,2 1 -2 3 , 36, 38]. Данные М ОВ ОГТ по профи
лям, проходящим на запад и северо-запад от под
нятия Ш атского, находятся в хорошем соответст
вии с результатами ГСЗ и показываю т сохране
ние постоянной мощности коры на огромном 
пространстве океанического дна [30,35], что под
тверждается и гравиметрическими исследования
ми. В целом выясняется, что мощность коры не 
зависит от  ее возраста и увеличивается только с 
приближением к поднятиям разного типа: подня
тию  Ш атского, Идзу-Бонинскому краевому валу 
и другим. Н екоторое утонение коры может быть 
связано с нарушениями в зонах разломов.

Для геологической интерпретации скоростной 
структуры коры мы использовали опорный раз
рез, изученный в юго-западном борту Импера
торской разломной зоны по данным ГСЗ, Н С П  и 
ступенчатого драгирования [12, 19] (рис. 2А ). 
Комплексный подход позволяет показать соот
ветствие верхам 3-го слоя однородных неслоис
ты х габбро, нижней части 2-го слоя (мощностью 
1 км) -  долеритов близкого состава и верхней ча
сти (1,5 км) -  базальтов, образующих в целом 
почти не деформированный разрез. Породы ни
зов 3-го слоя представлены образцами кумуля
тивных габброидов, полученных нами из нару
шенных разрезов с разломов Меррей, Н ова и 
Кларион [14, и др.]. Н а всех станциях и в скважи
нах породы корового разреза имеют состав абис
сальных толеитов, с вариациями от N- до Р-типа.

В 3-ем слое коры  значительное постоянство 
мощности (около 5.5 км) и граничной скорости 
(обычно 6.6-6.8 км/с) свидетельствует, вероятно, 
о достаточной однородности состава. Такая одно
родность хорошо соответствует данным о габ- 
броидном составе слоя, но, по-видимому, была бы 
невозможной в случае серпентинитового состава 
слоя или его части, предполагаемого некоторыми 
авторами. П рофиль М ОВ О ГТ к северо-западу от 
поднятия Ш атского демонстрирует удивитель
ную выдержанность мощностей 3-го слоя [30]. 
В ряде участков отчетливо обособляется нижняя 
часть слоя с серией наклонных границ (с накло
ном на северо-запад под углом 30°). Одним из вари
антов интерпретации такой картины отражений 
может быть первично-магматическая расслоен- 
носгь крупного масштаба, закономерно формиру
ющаяся в габброидах при миграции магматической 
камеры в ходе спрединга. В отличие от систем 
тектонической расслоенности, в данном случае 
наклонные отражения локализованы именно в 
низах 3-го слоя, не прослеживаясь в его верхнюю 
часть и не пересекая границу М, как это наблюда
лось Г.С. Гнибиденко с соавторами. По данным

ГСЗ промежуточная граница в 3-ем слое устанав
ливается не повсеместно. Н а севере скорости на 
ней остаются меньше 7.0 км/с [36], а у о-ва Маркус 
возрастают до 7.5 км/с [11]. Западнее поднятия 
Шатского высокоскоростной слой ЗВ (7.2—7.6 км/с) 
прослежен на расстояние до 150 км при мощности 
1-2 км [33].

Породы 2-го слоя коры отличаются от 3-го 
значительно большей изменчивостью, связанной, 
по-видимому, как с различной ролью  гипабис
сальных долеритовых тел и осадочных прослоев 
в базальтах, так и с созданием напряженного со
стояния, уплотнения и раздува мощности слоя на 
ряде участков дна. Близость составов долеритов и 
габбро с Императорского разлома и их совмест
ное нахождение в коре свидетельствуют о веро
ятном наличии комплекса долеритовых даек или 
силлов в габброидах на границе 3-го й 2-го слоев. 
Это определяет, по-видимому, постепенный пе
реход между слоями и отсутствие отражений от 
кровли 3-го слоя, неоднократно наблюдавшееся 
на профилях М ОВ ОГТ [30, 33]. Вертикальное 
расчленение 2-го слоя на две части (со скоростя
ми 5.9 км/с внизу и от 3.6 до 5.5 км/с вверху) уста
навливается по данным ГСЗ, драгирования и 
МОВ ОГТ [7, 12, 30, и др.]. Деформации, наблю 
давшиеся на сейсмических профилях, захватыва
ю т как верхи 2-го, так  и низы 1-го слоев коры  
[19, 30]. В зонах разломов Кларион и некоторых 
других по результатам драгирования установле
ны значительные нарушения всего корового раз
реза и подстилающей мантии [12]. Их проявле
ние, однако, мож ет быть локальным, т.к. в удале
нии от разломов подобные нарушения не были 
обнаружены на профилях М ОВ ОГТ.

Поверхностная структура абиссальной плиты, 
как и глубинная, характеризуется достаточной од
нородностью и некоторым усложнением к югу. З а 
кономерное соответствие глубины и возраста дна 
здесь не выдерживается, как и в ряде других райо
нов океана с возрастом древнее 80-100 млн. лет 
[42]. Тем не менее, погружение дна (до 6 км и бо
лее) действительно прослеживается в сторону са
мой древней, юрской, части океана [29]. Последова
тельное увеличение глубин со временем уверенно 
определяется в разрезах скважин глубоководного 
бурения [34]. Пелагические отложения от бат
ских до современных образуют сравнительно ма
ломощный (0.2-0.5 км) и неполный разрез, со 
сменой вверх кремнисто-известковых пород гли
нисто-кремнистыми и глинистыми илами.

Н а фоне пелагической седиментации выделя
ется несколько локальных эпизодов, связанных с 
интенсификацией деформаций или вулканизма и 
с деятельностью придонных течений [34]. Таково 
накопление маастрихтских карбонатных турби- 
дитов (в скв. 576), связанное с быстрым выносом 
материала на восток от поднятия Шатского. Южнее 
накопление пачек вулканокластических турбиди- 
тов определялось продолжительным размывом



зь аэал ь ты , 
оЗдолериты 1 I  (габбро)

в
ру "

1.5

JJL
38° - ) | \  -

5.5 д
-----------  5000

А

Т 7 °

6.8
D /

А

170° 171°

Б
34°00Т

мтоа \1б°г& 17б°оо'
ю  с

Н, км V„, км/с Н, км Vp, км/с

-A A !>0 « jA  а' - ' ,  '

Трахиты) ? ▼

33°00'

^1923 |g jm nbT bi

1912 f  Гавайиты,
верпы

т°з(У
км 50

1.5 0 ”
1.5

-L&.
5 ” 3.9

3.9 10 - 5.2

15 -
6.8

20 -
7.4?

5.2 8.2

оСП
^  Я, км V», км/с 
п
й 5 - —

\гггг1

10

15-

■2.0|

3.9

6.3

6.9

8.2

Рис. 2. Опорные коровые разрезы океанических структур разного типа, по [12,19]: А -  разрез абиссальной плиты в 
зоке Императорского разлома; Б -  разрез на юге поднятия Хесса; В -  разрез Императорской вулканической зоны на 
подводной горю Оджин, с использованием [25, 34]
1 -  изобаты, в м; 2 -  расположение профиля драгирования; 3 -  распространение акустически прозрачных осадков; 
4 -  акустический фундамент по НСП; 5 -  постановка донных сейсмографов; 6 -  скорости продольных волн, в км/с; 
7 -  станции и 8 -  интервалы драгирования; 9 -  скважины глубоководного бурения; 10 -  номера станций и скважин.

подводных гор в аптское (скв. 800), апт(?)-альбское 
(скв. 801) и коньяк-кампанское время (скв. 802). 
Региональный перерыв седиментации и размыв 
на границе мела и кайнозоя зафиксированы на 
абиссальных плитах в разрезах всех скважин. 
Длительность их, однако, существенно варьиру
ет, достигая юго-восточнее поднятия Ш атского 
(скв. 307) около 90 млн. лет.

Возраст океанической коры, определенный по 
перекрывающим осадкам, изменяется от батского 
в скв. 801 до титон-берриасового в скв. 307 и нео- 
комского в скв. 303 и 304. Севернее образование 
океанического дна относится предположительно к 
середине мела. Эти определения подтверждаются 
данными по магнитным изохронам от М38 (верхи 
бата) до М О (подошва апта), идентифицирован
ным между юрской и меловой зонами спокойного 
магнитного поля [4, 31 ,32 ,37 ,38 ,47 ,51 ,55 ].

Две группы мезозойских м агнитны х анома
лий -  Японская и Гавайская -  сочленяются под 
углом 90°-110°, как и в “бухте” Грейт-М агнетик 
(см. рис. 1Б). Они соответствую т былому распо
ложению спрединговых центров Кула(Изанаги)- 
П ацифик и Пацифик-Ф араллон. Среди транс
формных разломов по значительной протяж ен
ности и амплитуде около 220 км в восточной ветви 
“бухты” выделяется правосдвиговая зона разломов 
Шатского. В северо-западной ветви протягиваются 
разломная зона Касима с амплитудой левосдвиго
вого смещения аномалии М28 порядка 250 км и 
аномалии М 16 -  до 350 км; ряд правосдвиговых 
зон от Нэкви до Мамуа, со смещением аномалии 
М О от 250 км на западе до 30 км на востоке, и да
лее разлом Крузенштерна.

В строении спокойной магнитной зоны суще
ственную роль играет ТРО Г Х О К К А Й Д О , про



тянувшийся на расстояние до 1000 км [41]. Его от
резки, разделенные трансформными разломами, 
и мелкие формы рельеф а дна севернее имеют 
преимущественно северо-восточное простирание 
и параллельны магнитным аномалиям Японской 
группы. Подобно трогу Чинук, трог Хоккайдо 
может представлять собой спрединговый центр 
Кула(Изанаги)-Пацифик. П ерескок спрединга с 
сохранением в рельефе рифтового трога отно
сится к конце раннего мела. Первоначальные со
отношения трогов Хоккайдо и Чинук, их наруше
ние разломами Крузенш терна и Императорским 
остаются неясными. Главный нерешенный во
прос представляет характер соответствия между 
тектонической структурой региона и структурой 
магнитного поля.

Общ ая картина магнитных аномалий в Севе
ро-Западной области Тихого океана весьма зако
номерна. В ее юго-западной части аномалии 
М28-М 21 образуют “магнит ную  бухт у”, след 
которой простирается на СЗ 325°. Сжатие внутри 
“бухты” приводит к повышению мощности и ско
ростей в коре, установленному вблизи о-ва М ар
кус [11]. Севернее поднятия Ш атского аномалии 
М10ЧМО такж е, по-видимому, образуют “бухту” 
с субмеридиональным простиранием ее следа. 
В районе самого поднятия для интервала М 20-М 11 
намечается ориентировка следа “бухты” пример
но СВ 40°, но соотношение двух групп аномалий 
здесь значительно сложнее. Изменения в ориен
тировке “магнитной бухты” отвечаю т перестрой
кам  спрединговой системы  на изохронах М21 (на
чало титона), М10 (начало готерива), МО (?, гра
ница баррема и апта) [51], возможно, и М28 
(середина Оксфорда).

П ерестройка спрединга в середине мела и ста
новление структуры “бухты” Грейт-Магнетик, 
отвечающие спокойной магнитной эпохе, остают
ся наименее ясными при реконструкциях. “Сцена
риев” развития для этого времени предложено 
уже около десятка. Н о для их оценки пока явно не 
хватает данных как по геодинамике, так и по гео
логии Тихого океана. На основе геометрических 
построений перестройка спокойной магнитной 
эпохи реконструируется в виде резкого переско
ка спрединговой оси в направлении Восточно-Ти
хоокеанского поднятия [38]; серии мелких скачков, 
происходивших при ускорении спрединга [57]; по
степенного сложного разворота, с чередованием 
стабильных и нестабильных тройных сочленений 
на изгибе “магнитной бухты” [32]; последова
тельного развития тройного сочленения хребтов, 
нарушенного в дальнейшем с результате правос
двиговых смещений вдоль Императорского раз
лома и разделения Западно- и Восточно-Тихооке
анской плит [28]; новообразования плиты Кула и 
южнее спредингового центра Чинук [58]; одно
временного новообразования плиты Кула и ко- 
роткоживущей микроплиты Чинук и разделения 
плиты Фараллон на две секции по разлому Мен-

досино [49]; изменения направления движения 
плит (возможно, прежних) в обеих ветвях “маг
нитной бухты” в сочетании с перескоком ф раг
мента восточного спредингового хребта севернее 
или южнее разлома Мендосино [26]. При после
дующем усложнении этих “сценариев” в реконст
рукцию были вклю чены два перескока хребта, с 
отделением от плиты Фараллон плиты Кула и 
другого фрагмента, причлененного к Тихоокеан
ской плите, с кратковременным развитием “двой
ного спрединга” в трогах Императорском и Чи- 
нук-Фараллон и существованием между ними са
мостоятельной плиты Чинук [41]. Для начала 
спокойной магнитной эпохи поднятие Хесса также 
иногда рассматривается как спрединговый центр 
Пацифик-Фараллон, перескок спрединга к Импе
раторскому трогу и новообразование плиты Кула 
в конце спокойной эпохи связываются с поглоще
нием тройной точки Изанаги-Пацифик-Фарал- 
лон в северной зоне субдукции [50]. В одной из по
следних реконструкций [10] справедливо возрож 
дается идея постепенного сложного разворота 
спрединговбй системы, дополненная представле
ниями о значительной роли сдвиговых смещений 
вдоль Императорского разлома.

В целом в Северо-Западной области Тихого 
океана выявляется длительное развитие спредин
га, с формированием “магнитной бухты” -  пред
шественника “бухты” Грейт-М агнетик. Внутри 
“бухты” располагается участок ранне(?)-средне- 
юрской коры, отвечающий зарождению Тихооке
анской плиты в пределах древней океанической 
области [32, 51]. Исходя из разрастания плиты 
в трех направлениях и увеличения расстояний 
между спрединговыми центрами, следует сделать 
заключение об активном удалении последних от 
древней части плиты и проградации в шарнирной 
части “бухты”. Совместное перемещение цент
ров Кула(Изанаги)-Пацифик и Пацифик-Ф арал
лон реконструируется в направлении, зафиксиро
ванном следом “магнитной бухты”. В соответствии 
с таким перемещением происходили и северные 
перескоки центра Кула(Изанаги)-Пацифик в сред
немеловое время, отмеченные выше. Развитие 
здесь более быстрого спрединга, чем в центре П а
цифик-Фараллон определило разворот всей сис
темы по часовой стрелке в интервале изохрон от 
М26 до 32.

Генеральное абсолютное перемещение к севе
ру, установленное для севера Тихого океана, для 
ряда террейнов на его окраинах [2, 22, 23], как и 
для Индийского океана, Индии и Австралии, тре
бует специального рассмотрения. Более важное 
для региональных реконструкций выяснение от
носительных перемещений Тихоокеанской и вос
тока Евразиатской плит пока невозможно из-за 
отсутствия надежных реперов. Судя по ряду лито
логических и палеоклиматических данных, мас
штабы их кайнозойских перемещений были срав
нительно невелики [12].



ЗО Н Ы  СЖ АТИЯ
Распространение разного рода зон сжатия 

весьма характерно для Северо-Западной области 
Тихого океана. Эти зоны образуют положитель
ные формы рельеф а дна с глубоким корнем, ф ор
мирующимся за счет раздува мощности коры.

К РА ЕВ Ы Е ВА ЛЫ  от Алеутского до Мариан
ского протягиваются как пояс деф орм аций края 
Тихоокеанской плиты  перед зоной субдукции, от
четливо вы раж енны й в виде положительных 
гравитационных аномалий в свободном воздухе 
и относительно повыш енных средневолновых 
аномалий поверхности геоида [9, 53]. Н а ВАЛУ 
ЗЕ Н К Е В И Ч А , принятом за тектонотип, просле
живается продолжение абиссальных структур, 
полого воздымающихся в сторону вала и далее 
резко опускающихся в направлении желоба. Под
нятию дна до 0.5 км отвечает корень , погружен
ный в мантию на 2-5 км [5,6]. Сжатие и уплот не
ние среды  приводят к повышению скоростей на 
границе М до 8.7-8.9 км, иногда больше, скоро
стей в низах 3-го слоя -  вплоть до 7.8 км/с. Хоро
шо выраженный вы сокоскорост ной слой  ЗВ 
(около 3 км) установлен в пределах Идзу-Бонин- 
ского вала [33]. Н а западном борту валов по про
филям МОВ ОГТ отчетливо видны деформации  
сжатия в верхней части коры и осадочном слое, с 
надвиганием пластин в сторону океана [34, и др.].

Субдукции океанической плиты соответствует 
и положение подводных гор Зрим о и Дайити-Ка- 
сима, сближенных с Японией, опущенных более 
чем на 3.5 км и приведенных в коллизию с остро- 
водужной зоной. Активному продолжению суб
дукции отвечает значительное нарушение изо- 
статического равновесия в структурах глубоко
водного ж елоба -  краевого вала. Таким образом, 
современные краевые валы представляют ре
зультат молодых деформаций мезозойской части 
Тихоокеанской плиты. Исходя из образования 
краевых валов при продолжающемся перемеще
нии океанических структур в сторону желоба, 
Ю.М. Пущаровский [21] поставил интересный во
прос о вероятности постоянного возобновления 
валов при добавлении новых порций материала. 
Этот нарушенный материал, по-видимому, будет 
легко подвергаться последующим деформациям с 
образованием аккреционной призмы.

Д РЕВН И Е О К Е А Н И Ч Е С К И Е  ПОДНЯТИЯ 
Шатского, Хесса, Обручева, Огасавара, цоколь 
Гавайского поднятия и другие оказываются наи
более аномальными по особенностям поверхно
стного и глубинного строения. Эта аномальность 
строения объяснялась многими авторами специ
фическими условиями формирования поднятий, 
связанными или с отчленением континентальных 
фрагментов [48], или с действием “горячей точ- 
ки” [26, 47, 52], с интенсификацией магматизма 
в самой зоне спрединга [49,50], с развитием трой
ного сочленения в спрединговой системе [38],

с проявлением конвергенции плит на сочленении 
хребет-хребет-разлом  [32], с интенсивным внут- 
риокеаническим сжатием, расслаиванием и ску- 
чиванием в коре [12, 15], с перестройкой тройно
го сочленения и образованием одной или не
скольких микроплит [31].

П О ДН ЯТИ Е Ш АТСКОГО, рассматриваемое 
как тектонотип этих структур, представляет фор
му сложных очертаний с размерами 1200 х 300 км2. 
Возрастание мощности коры происходит здесь 
втрое по сравнению со смежными абиссальными 
участками, так что повышению дна на 2-3 км со
ответствует образование корня  глубиной более 
10 км. И зм енения структуры  и мощ ности ко р ы  с 
переходом от абиссальной плиты к поднятию 
Ш атского отчетливо прослеживаются на извест
ном субширотном профиле ГСЗ в его южном 
блоке [25]. Здесь наряду с увеличением мощнос
тей и скоростей 2-го (до 5.8 км/с) и 3-го слоев 
(до 7.1 км/с) и скорости на границе М (до 8.4 км/с), 
в низах коры появляется мощный вы сокоскоро
стной слой  ЗВ (с Vp = 7.3-7.8 км/с), образующий 
основную часть корня. На небольшом профиле 
МОВ ОГТ в центральном блоке поднятия Шат
ского видна тонкая структура коры с многочис
ленными дискретными отражающими границами 
и частым проявлением дифракции [19]. Те же 
черты глубинного строения характерны и для 
поднятия Хесса [19, и др.].

На обоих поднятиях эти черты дополняются 
специфичностью вулканических комплексов 2-го 
слоя, с сочетанием толеитов Т-типа MORB и вы 
сокообогащенных щелочных базальтоидов [12]. 
Последние на юге поднятия Хесса слагаю т верх
нюю часть опорного разреза (с Vp = 3.9 км/с) и 
представлены чередованием щелочных базаль
тов, гавайитов и муджиеритов (2 км); разрез венча
ется пачкой трахитов скв. 465 (64 м) (см. рис. 2Б). 
Длительная магматическая активность на подня
тиях, формирование мощной линзы вулканитов 
на дне и огромного объема интрузивных пород в 
камере, несомненно, приводили к утолщению и 
магматическому расслаиванию коры. Тем не ме
нее, такого объема основных-ультраосновных 
кумулятов, который необходим для образования 
слоя ЗВ на всю его мощность, по-видимому, не 
могло быть создано при фракционировании ба
зальтовых расплавов. Поэтому формирование 
этого слоя мы связываем в основном с интенсив
ным тектоническим скучиванием корового и ман
тийного материала, предопределившим и зало
жение поднятий, и особенности их магматизма.

Расслоенный характер всего корового разреза 
может отвечать покровному строению поднятий 
с неоднократным повторением литопластин и на
ращением коры, подобно известным в офиолито- 
вых зонах. Сжатие и создание такой покровной  
ст рукт уры , по-видимому, наиболее корректно 
объясняют образование поднятий в рельефе дна;



внутренние нарушения, уплотнение и раздув 
мощности коры; формирование слоя ЗВ, проме
жуточного по скоростям между корой и мантией; 
выведение близко к поверхности высокомагнит
ных пород на северо-западе и юге поднятия Шат- 
ского, на юге поднятия Хесса. С утолщением ко
ры могло быть связано заглубление и длительное 
развитие магматического резервуара с формиро
ванием в конце щелочно-базальтовых расплавов, 
высокодифференцированных и предельно обога
щенных летучими компонентами.

Создание на поднятиях структур сжатия и рост 
положительных форм рельефа дна можно счи
тать близкими по времени к корообразованию. 
Уже в начале развития поднятия Шатского, Хесса 
и Обручева могли возвышаться над абиссальным 
дном на 1-1.5 км, как это устацавливается по мел- 
ководности излияния базальтов 2-го слоя, обле- 
канию краевых уступов фундамента базальными 
горизонтами 1-го слоя, наличию в них мелковод
ной бентосной фауны и микрофауны, по последу
ющей мощной (до 1 км и больше) кремнисто-кар
бонатной седиментации выше критических глу
бин (скв. 47,48, 305, 306, 577).

В районе тектонотипа сжатию и сближению 
разных участков океанической коры могут соот
ветствовать торцовые соотношения магнитных 
аномалий (типа “магнитной бухты”), которые на 
самом поднятии сменяются сравнительно малоамп
литудными изометричными аномалиями [19, 52]. 
Подобные соотношения можно предполагать для 
Магелланова поднятия, а также, вероятно, и для 
поднятия Хесса, позднее смещенного по Импера
торскому разлому. Такое закономерное располо
жение поднятий на абиссальном дне было объяс
нено их образованием в точках тройного сочле
нения в спрединговой системе. Более вероятным 
представляется формирование поднятий не в са
мой точке сочленения, а внутри новообразован
ной плиты -  между ветвям и активной спрединго
вой системы , где создавались условия наиболь
ш его сж атия корового материала. Вместе с тем, 
при формировании поднятий Обручева, Огасава- 
ра, Заурипик и других концентрация напряжений 
сжатия в океанической коре -  верхах мантии мог
ла быть проявлена в иной структурной обстанов
ке, не связанной с развитием “магнитной бухты”. 
Также далеко не всегда внутри “бухты” напряже
ния сжатия могли быть достаточны для осуще
ствления скучивания в коре. Например, в районе 
о-ва Маркус при определенном сходстве структу
ры среднеюрской коры с отмеченным для подня
тия Шатского увеличение ее мощности оказыва
ется сравнительно небольшим, не приводящим к 
формированию поднятия.

Датировки образования океанических подня
тий позволяют выделить несколько этапов ини
циации скучивания на северо-западе Тихого оке
ана. В титонский этап произошло заложение под

нятий Шатского и Магелланова, в готерив- 
барремский(?) — цоколя поднятия Мид-Пацифик, 
в альбский -  поднятий Хесса и Онтонг-Джава, 
в маастрихтский или несколько раньше — подня
тия Обручева и цоколя Гавайского поднятия(?), 
в олигоценовый этап -  поднятий Эаурипик и, воз
можно, Каролинского. В «той этапности намеча
ется определенная корреляция со структурными 
перестройками, установленными для абиссаль
ных плит. Так, поднятие Хесса было сформировано 
во время перестройки меловой спокойной магнит
ной эпохи и может быть близким по возрасту к бро
шенному спрединговому центру Хоккайдо. В зоне 
тектонотипа, на поднятии Шатского, длительность 
формирования покровной структуры в коре опре
деляется от титона до конца валанжина, в интерва
ле между этапами перестроек спрединга на изохро
нах М21 и М10. Последующие деформации на 
поднятии Шатского, захватившие и осадочный 
слой, -  в неокоме(?), в середине мела и второй поло
вине палеогена -  были сравнительно невелики [8].

История всех океанических поднятий связана с 
изменением как их палеоглубины, так и палео
климата. Однако палеоклиматические отличия ти
хоокеанских структур от азиатских, намеченные 
для поднятия Обручева по данным скв. 192 [39], 
значительны только для мелового времени, позд
нее становятся небольшими и для середины эоце
на уже не улавливаются. Не устанавливается раз
личий и для более холодных климатов олигоцена 
и неогена, более дифференцированных по широ
те. Выявление широтной близости структур под
нятия Обручева и Камчатки подкрепляется изу
чением сноса терригенного материала, указываю
щим на положение поднятия в позднем кайнозое не 
далее 300-400 км от современного [54]. Одной из 
причин такой стабильности в положении подня
тия Обручева может быть его колли зия со струк
турами континентальной окраины, наблюдаемая 
в районе Камчатки (см. рис. 1£). Торможение 
субдукции у поднятия Обручева могло послужить 
причиной замедления северного дрейфа всей 
смежной части Тихоокеанской плиты и правос
двиговых перемещений по Императорскому раз
лому. Точно так же коллизия поднятия Огасавара 
и ряда вулканических построек с Идзу-Бонинской 
островной дугой могла привести к замедлению 
субдукции участка плиты и левосдвиговым пере
мещениям по разлому Касима.

ЗОНЫ ВНУТРИПЛИТНОГО ВУЛКАНИЗМА
В зонах внутриплитного вулканизма происхо

дит дальнейшее наращение океанической коры, с 
усложнением ее структуры. В ИМПЕРАТОР
СКОЙ ВУЛКАНИЧЕСКОЙ ЗОНЕ палеогено
вого возраста, принятой за тектонотип, установ
лено последовательное распространение вулка
низма вдоль простирания и наложение на 
разнородное основание [34, 35]. Гряда Импера



торских подводных гор (до 3 км и выше) протяги
вается субмеридионально более чем на 3000 км, 
рассекая ряд древних структур Северо-Западной 
области океана: краевую часть поднятия Обруче
ва у г. Детройт, абиссальную плиту южнее, а так
же структуру поднятия мелового возраста в райо
не Гавайев (см. рис. 1£). В последнем случае об
щая мощность коры существенно повышена.

Опорный разрез коры может быть выбран в 
более типичном участке Императорской зоны на 
горе Оджин [25, 34] (см. рис. 2В). Проведение 
сейсмического эксперимента близ подножья вул
канической постройки дает общую мощность ко
ры 10 км, а на самой горе она, вероятно, несколь
ко больше, так что корни гор в Императорской 
гряде могут иметь глубину в первые километры. 
Основное отличие опорного разреза горы Оджин 
от разрезов краевых валов, поднятий Шатского и 
Хесса составляет отсутствие высокоскоростного 
слоя ЗВ. Относительно небольш ое наращ ение 
ко р ы  по сравнению с абиссальной плитой проис
ходит здесь преимущественно за  счет  2-го слоя 
(Ур = 6.3 км/с внизу, 3.9 км/с вверху) и в неболь
шой мере -  за счет пород 3-го слоя (Vp = 6.9 км/с). 
Малая мощность последних связана, вероятно, 
с кратковременностью существования или даже 
отсутствием малоглубинной магматической каме
ры, установленным, например, под вулканом Ки- 
лауэа. Вулканические породы верхов 2-го слоя в 
пределах всей зоны (скв. 430, 432, 433, 883, 884) 
представлены островными толеитами и вверху 
щелочными базальтоидами. Малая роль собствен
но щелочных пород в разрезе, умеренное накопле
ние в них летучих и относительно небольшое обо
гащение элементами-примесями также могли 
быть связаны с кратковременностью дифферен
циации расплава перед излиянием на поверхность.

О бразование линейной вулканической зоны  
в районе тектонотипа традиционно объясняется 
длительным действием “горячей точки” под движу
щейся литосферной плитой [35] или продвижением 
трещины в литосфере [19, 35]. Но многие проявле
ния внутриплитного вулканизма локальны или же 
образуют крупные, но отнюдь не линейные ареа
лы. Таковы, в частности, апт-альбские вулканичес
кие комплексы поднятия Мид-Пацифик, Магелла
новых гор и гайотов Гейш на северо-западе океана 
[34,43]. Мощная вспышка вулканизма именно в на
чале спокойной магнитной эпохи, ее синхронность 
с заложением Восточно-Азиатского вулканичес
кого пояса над зоной субдукции представляют важ
ные факты. Одновременная активизация внутри
плитного магматизма на огромной площади океана 
относится к ограниченному временному интервалу 
в отличие от постоянно действующей Гавайской 
“горячей точки”. Представляется поэтому, что ме
ханизм формирования нелинейных зон внутри
плитного вулканизма должен быть иным, чем в 
районе тектонотипа, несмотря на близость соста
вов вулканических продуктов.

ОСОБЕННОСТИ РАЗВИТИЯ 
ТИХООКЕАНСКИХ СТРУКТУР. 

НЕРЕШЕННЫЕ ВОПРОСЫ

Представленный обзор показывает, в первую 
очередь, важную особенность океанского ложа -  
сочетание в нем разнородных тектонических эле
ментов с разным составом и реологическими 
свойствами литосферы. Сравнение их поверхно
стной и глубинной структуры позволяет обсудить 
возникновение гетерогенности  в Тихом океане. 
При его изучении мы неоднократно обращали 
внимание на наличие деформаций и признаков 
скучивания в океанической коре [12, 17]. Распро
страненность этих явлений, однако, остается про
блематичной. Значительная нарушенность коры 
представляется несомненной в зонах сжатия и на 
трансформных разломах. Но в основной части 
абиссальных плит все более выявляется удивитель
ное постоянство параметров коры, показанное для 
Северо-Западной области на материалах ГСЗ, 
МОВ ОГТ и гравиметрических и подтверждаемое 
сравнением с Северо-Восточной областью океана. 
Мозаичность строения Тихоокеанской литосфер
ной плиты, неоднократное возобновление дефор
маций и магматической активности делают недо
статочно корректным применение простых моде
лей при рассмотрении ее развития. Для создания 
более реалистической многофакторной модели 
становится необходимой разработка ряда узло
вых вопросов истории Тихого океана.

Один из вопросов касается ранней эволю ции 
северо-запада океана и общей преемственности 
развития в юрско-кайнозойское время [16,17,20]. 
Для его разработки требуется сопоставление раз
новозрастных палеоокеанических и палеоостро- 
водужных комплексов, известных на востоке 
Азии, и обоснование палинспастических реконст
рукций. Как истинно абиссальные образования 
здесь могут рассматриваться глинисто-кремнис
тые комплексы триаса и юры на о-ве Палаван, на 
юге Сахалина, а также отдельные фрагменты 
разреза в покровных системах Японии и Корякс
кого нагорья [17]. В других комплексах, включен
ных в состав континента, обычно обнаруживаются 
существенные отличия от абиссальных образова
ний в составе, мощности, степени нарушенное™ и 
характере распространения. Современная струк
турная картина показывает, что в коллизию 
с Азиатской окраиной приведены внутриштат
ные вулканы и особенно часто океанические под
нятия -  структурные элементы, аномальные для 
океана. Именно за счет структур такого тапа мог
ли быть образованы и многие офиолитовые тер- 
рейны на окраинах континентов [2]. Краевые валы, 
сходные по плотностным и прочностаым харак
теристикам с океаническими поднятиями, веро
ятно, также частично обдуцируются на континен
тальную окраину. Но основная часть абиссаль
ных плит, по-видимому, поглощается в зонах



субдукции, и потому следует учитывать возмож
ность былого существования этого “потерянного 
звена” при проведении палеореконструкций. Для 
меловых островодужных комплексов (террей- 
нов?) востока Азии существенный интерес пред
ставляют новые палеомагнитные доказательства 
сравнительной близости их палеоширот к извест
ным в смежной части океана [22, 23, и др.]. Для 
проведения реконструкций требуется выяснение 
былых соотношений этих приокеанических ком
плексов с западными зонами Азиатской окраины.

При обсуждении ранне(?)-среднеюрского за
ложения структуры Тихоокеанской плиты в пре
делах древнего Тихого океана важное значение 
могут иметь предшествующие события рэт-лейа- 
сового времени, связанные с растяжением и дробле
нием континентальной коры на востоке Азии [17]. 
Для реконструкции возникновения плиты необ
ходимы как понимание тектоники района древ
ней Восточно-Марианской котловины, так и объ
яснение самой возможности существования на не
большой площади трех центров расхождения, 
обрамлявших зарождавшуюся плиту [32,47, и др.]. 
Подобный масштаб тектонического расчленения, 
с образованием коротких спрединговых хребтов и 
микроплит, предполагает, по-видимому, для от
дельных отрезков времени наличие в спрединго- 
вой системе участков проявления относительно 
малоглубинных процессов. Такие процессы мо
гут или сравнительно быстро остановиться 
(на Магеллановой микроплите), или превратиться 
в настоящий спрединг (при образовании Тихооке
анской плиты). В случае “малоглубинного спре- 
динга” намеченная выше миграция спрединговых 
центров представляется вполне вероятной. Но 
при повышении глубинности процесса возмож
ность подобной миграции и большой мобильнос
ти системы конвекции требует серьезного обос
нования.

Такая мобильность не исключает, однако, ни 
устойчивости в существовании спрединговых осей 
и в направлении их миграции, ни равномерности в 
развитии океанического корообразования в юр
ско-палеогеновое время (при колебаниях скорости 
спрединга от 3.2 до 7.5 см/год). Результатом устой
чивого спрединга явилась отмеченная выше вы
держанность параметров коры на огромных про
странствах океанического дна и однообразие его 
поверхностной структуры. Мощность нормальной 
океанической коры составляет около 7 км.

Юрско-палеогеновая история северо-запада и 
севера Тихого океана определялась эволю цией 
“м агнитной бухты ” -  резкого изгиба в спрединго- 
вой системе: ее последовательным относитель
ным смещением к северо-востоку и превращени
ем древней части в абиссальную плиту. Во всех 
участках “бухты”: юрском, раннемеловом и мел- 
палеогеновом -  сочленение ее ветвей происходит 
под углом 90-110°. В Северо-Восточной области 
очертания “бухты” грубо вписываются в изгиб

мезо-кайнозойской континентальной окраины 
Северной Америки. Для выяснения соотношений 
более древних структур Северо-Западной облас
ти океана и Азиатской окраины мы уже отметили 
необходимость проведения специальных палео
реконструкций. В современной структуре смыка
ние магнитных изохрон с элементами континен
тальной окраины под углом около 20° повторяет
ся вблизи Алеутского, Курило-Камчатского и 
Марианского желобов. К онф орм ность  океан иче
ских и окраинно-м атериковы х структур, их опре
деленное соответствие краю древнего континен
та могут оказаться важными для палеореконсгрук- 
ций. Такие конформные соотношения наиболее 
характерны для пассивных окраин океана. Но и 
участки активных окраин проявляли достаточ
ную жесткость и, возможно, предопределили 
очертания океанических спрединговых систем, с 
образованием (или переориентировкой) “магнит
ной бухты” внутри изгиба континентального края.

Связь образования “бухты” с участком трой
ного сочленения спрединговых хребтов, предпо
лагаемая многими авторами, вытекает из геомет
рических построений [38, и др.]. Вместе с тем, она 
не может быть обоснована фактическими данны
ми, так как в современной структуре не сохрани
лось ни фрагментов третьей ветви этого сочлене
ния, ни каких-либо свидетельств симметричного 
спрединга на северо-западе океана. Возможны ли 
реконструкции, альтернативные существующей 
модели тройного сочленения? В случае двусто
роннего симметричного спрединга длительное 
существование изгиба в спрединговой системе 
без образования третьей ветви было бы возмож
но только при допущении косого спрединга, чему 
противоречит поперечное положение трансфор- 
мов в обеих ветвях рассмотренной “бухты”. Раз
витие процесса без образования третьей спредин
говой ветви, по-видимому, возможно и при одно
стороннем спрединге, направленном к внутренней 
части “бухты” и ограниченном во внешней ее час
ти жесткой континентальной рамой. Такая мо
дель, вероятно, может быть разработана в даль
нейшем для севера Тихого океана. В отдельные 
интервалы времени растяжение во внешней час
ти “бухты”, возможно, приводило здесь к появле
нию третьей ветви сочленения в спрединговой си
стеме, поперечной к континентальной окраине, 
однако оно могло реализоваться и в продвижении 
сюда одной из ветвей “бухты”. Постоянное про
движение северного центра к востоку и ббльшая 
активность спрединга по сравнению с восточным 
центром приводили к отмеченным эпизодичес
ким поворотам спрединговой системы по часовой 
стрелке. Внутри “бухты” интенсивное сжатие, 
очевидно, вызывало уплотнение и скучивание ко
рово-мантийного материала. Однако для реконст
рукции этих явлений необходимо дополнительное 
изучение шарнирных участков “магнитных бухт”.



Между ветвями “магнитной бухты” или в иных 
условиях сжатия одновременно с корообразова- 
нием создавались крупные тектонические неод
нородности, существующие доныне. Выше об
суждались специфичность строения зон поднятий 
и краевых валов и их особое место в структуре 
океана. Тектоническое положение поднятий поз
воляет связывать их с зонами сжатия на изгибах 
дивергентной границы Тихоокеанской плиты, то 
есть непосредственно со спредингом; для краевых 
валов несомненна связь с перемещением плиты и 
сжатием у ее конвергентной границы.

С зонами обоих типов, с участками внутри- 
плитного вулканизма и с мелкими неоднороднос
тями океанского ложа всегда связаны нарушения 
структуры нормальной океанической коры. Для 
основных тектонических элементов это показано 
в статье с использованием сейсмических и грави
метрических данных. Для мелких форм такие на
рушения нередко обнаруживаются на профилях 
МОВ ОГТ [30]. Рассмотрение тектонотипов поз
воляет связывать утолщение коры в зонах сжа
тия с ее тектоническим расслаиванием и скучива- 
нием, особенно значительным в низах 3-го слоя, 
тогда как в зонах внутриплитного вулканизма -  
с повторной вулканической активностью и пре
имущественным наращением 2-го слоя.

Таким образом, современные модели развития 
Тихоокеанской плиты должны учитывать, с од
ной стороны, значительное постоянство в разви
тии спрединга и формировании абиссальных 
плит, а с другой -  наличие внутриплатных неод
нородностей, образование поднятий тектоничес
кого и магматического происхождения. Для рас
шифровки их строения необходимо выяснение 
роли и характера отмеченных выше нарушений, 
дальнейшее изучение тонкой структуры лито
сферы в зонах сжатия и вулканической активнос
ти. В итоге можно будет показать, каким образом 
в ходе постоянного сжатия и усложнения структу
ры, дальнейшего перераспределения корово-ман
тийного материала и проявлений внутриплитного 
магматизма на северо-западе Тихого океана были 
созданы нарушенная, мозаично построенная ко
ра, а также интенсивно расслоенная и высокоско
ростная мантия, необычная для океана.

ЭТАПЫ ТЕКТОНИЧЕСКИХ ПЕРЕСТРОЕК
Отмеченные выше моменты перестроек спре

динга, проявления скучивания и внутриплатной 
вулканической активности повторялись через 
20-40 млн. лет. Крупные тектонические события 
на севере Тихого океана, частично рассмотрен
ные в статье, приурочены к временным рубе
жам: ранне(?)-среднеюрскому (около 185 млн. лет), 
титонскому (150 млн. лет), апт-альбскому 
(110-100 млн. лет), маастрихтскому (74 млн. лет), 
раннеэоценовому (около 55 млн. лет), среднеэо- 
ценовому (42 млн. лет) и олигоценовому (около

31 млн. лет). С началом юры связано зарождение 
Тихоокеанской плиты внутри древней океаничес
кой области [32]. События титонского и апт- 
альбского времени, с переориентировкой “маг
нитной бухты”, образованием поднятий Шатского 
и Хесса, вероятно, сравнимы по своему значению. 
С маастрихтским временем или концом кампана 
была связана менее значительная перестройка 
спрединга и формирование поднятия Обручева. 
Раннеэоценовая перестройка привела к исчезно
вению “магнитной бухты” и оформлению совре
менного Восточно-Тихоокеанского поднятия. 
В среднем эоцене, после окончательной субдук- 
ции плиты Кула, произошла смена направления 
перемещений Тихоокеанской плиты с северного 
на северо-западное. К олигоцену относится ново
образование Каролинской плиты, поднятия Эа- 
урипик и, возможно, Каролинского.

Апт-альбские и олигоценовые события в Ти
хом океане коррелируются со становлением позд
немезозойской и позднекайнозойской зон субдук- 
ции на северо-востоке Азии [45]. Эти временные 
рубежи отвечают соответственно австрийской и 
савской фазам складчатости Средиземноморья, 
которые, следовательно, могли иметь глобаль
ное значение. Особенно важными для Северо-За
падной области океана можно считать события 
апт-альбского времени, включавшие, помимо ре
организации спрединговых центров и формиро
вания поднятий, также активизацию внутриплит
ного вулканизма и становление зон субдукции 
в обрамлении океана. Однако связь этих событий 
с условиями постоянства магнитного поля и сам 
ход событий остаются неясными.

В целом при современном состоянии изучен
ности северо-запада Тихого океана для построе
ния моделей тектонического развития представ
ляется необходимой разработка ряда указанных 
вопросов, более точная датировка тектонических 
событий, хронологическая и структурная корре
ляция событий в разных зонах океана и активной 
окраины Азии, оценка их взаимных перемещений 
в мезо-кайнозойское время, объяснение форми
рования нелинейных вулканических зон и связи 
внутриплитного вулканизма с крупнейшей пере
стройкой в Северо-Западной Пацифике, а также 
изучение внутренней структуры литосферы и вы
явление реальной физической поверхности, отве
чающей подошве Тихоокеанской плиты.

Работа выполнялась в рамках проекта “Глу
бинные геосферы” ГНТП “Мировой океан”, под
держиваемой Министерством науки и техничес
кой политики Российской Федерации,, и при фи
нансовой поддержке РФФИ (грант 96-05-64758).
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Рецензенты: А Л . Книппер, А.Я. Шараськин

Relationships between the Ocean Floor and Deep Structures: 
Evidence from the Northwest Pacific 

E. N. Melankholina
The specific features of the tectonic forms of the Northwest Pacific, correlation of shallow and deep structures, 
spreading development and formation of the abyssal-plain crust, relationships of those plains to rises of differ
ent types, and the involvement of the whole structural complex into subduction process are discussed. Using 
tectonotype examples, we show the sufficient homogeneity of abyssal plates, the growth of compressional de
formation inside outer swells and especially in ancient oceanic rises (the Shatsky Rise, etc.). In the zones of 
compression, we determined crustal thickening, by the inner tectonic layering and piling up, which occured 
most often in the lower part of Layer 3. In the intraplate volcanic zones, crustal thickening was caused primarily 
by repeated magmatic activity and growth of Layer 2. We the established main stages of structure formation in 
the northwestern part of the ocean. The most significant events were connected with the spreading rearrange
ment in the Tithonian, Oligocene, and especially the Middle Cretaceous (a quiet magnetic epoch). The latter 
was also characterized by the pulse of intraplate volcanic activity. We examined the Jurassic—Paleogene devel
opment of the “magnetic bight” at the bend in spreading system. We explain the formation of the oceanic rises 
as a result of a concentration of compressional strain in the inner part of the “bight,and subsequent piling up 
in the newly formed crust and uppermost mantle. Constant compression and generation of inner inhomogene
ities in the Northwest Pacific created a disturbed mosaic crust and a drastically layered high-velocity upper 
mantle, which is uncommon for the ocean.
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Приведены новые палеомагнитные данные для Олюторского хребта Корякского нагорья. Палео- 
широты, рассчитанные для позднемеловых островодужных комплексов, соответствуют примерно 
пятидесятым градусам северной широты. В конце мела-начале палеогена невозможно совмещение 
исследованных островодужных комплексов ни с Евразией, ни с Северной Америкой. Островодуж- 
ные и океанические толщи развернуты вокруг вертикальной оси по часовой стрелке на 60°-110° от
носительно меридиана. Предполагается, что разворот связан с правосторонним смещением остров
ной дуги по субмеридиональному трансформному разлому в течении палеоцена. Выявляются два 
этапа деформаций океанических толщ центральной части Олюторского хребта и флишевых ком
плексов его восточной части. Деформации последних связаны с постпалеоценовыми тектонически
ми напряжениями со стороны Алеутской впадины.

ВВЕДЕНИЕ
Олюторский хребет является восточной час

тью Олюторской тектонической зоны юга Ко
рякского нагорья (рис. 1). В его пределах распро
странены позднемеловые (редко палеогеновые) 
островодужные и океанические толщи, а также 
флишоидные комплексы позднемелового и пале
оценового возраста [2, 3,11,13]. Покровно-склад
чатая структура хребта резко дискордантна по 
отношению к другим структурным зонам юга Ко
рякского нагорья.

В отличие от более западных районов Олю
торской зоны Олюторский хребет является бе
лым пятном с точки зрения палеомагнитной изу
ченности -  существует только одно палеомагнит- 
ное определение [9]. В этой связи палеомагнитные 
исследования проводились по всем структурно
формационным комплексам центральной части 
хребта, для того чтобы сравнить эти данные 
с имеющимися палеомагнитными данными по за
паду Олюторской зоны [4-6], выяснить взаимо
отношения комплексов пород, участвующих 
в структуре хребта, а также с целью уточнения 
истории формирования структуры хребта и гео- 
динамического развития района в целом.

ОБЪЕКТЫ ПАЛЕОМАГНИТНЫХ 
ИССЛЕДОВАНИЙ

Исследования проводились в центральной час
ти хребта в истоках р. Вильлейкин, в бассейне 
р. Ничакваям и восточнее, на побережье между 
мысом Витгенштейна и лагуной Аят (рис. 1).

В истоках р. Вильлейкин опробована вулкано
генная толща, в нижней части которой преобла

дают туфо-, лавобрекчии, грубообломочные туфы 
с единичными потоками базальтов и андезибазаль- 
тов, а в верхней части значительно увеличивается 
доля тонкообломочных пород (рис. 2). Наличие 
обильной пирокластики, а также геохимические 
данные показывают [2, 11], что толща сформиро
валась в островодужных условиях. Возраст тол
щи определяется по единичным находкам иноце- 
рамов как кампанско-маасгрихтский [И]. Для па- 
леомагнитного анализа опробован разрез 
мощностью около 100 м, представленный в основ
ном пачками тонко- и среднеобломочных туфов с 
единичными горизонтами туфобрекчий. Палео
магнитные пробы отобраны из тонкообломоч
ных туфов.

В среднем течении р. Ничакваям обнажаются 
как островодужные вулканогенные толщи, так и 
океанические [2, 11] (рис. 3). В нижней части ост
роводужных образований преобладают пачки 
грубообломочных вулканогенных пород с пото
ками подушечных базальтов. Вверх по разрезу 
количество грубообломочного материала умень
шается, наблюдается преобладание тонкообло
мочных туфогенных пород, включающих поду
шечные базальтовые потоки. Вулканогенные 
толщи в некоторых местах интрудированы не
большими телами габбро и дацитов. В тектониче
ских взаимоотношениях с окружающими толща
ми находится относительно крупный блок рас
слоенного габбро. Возраст островодужных толщ 
по радиоляриям оценен как кампанско-мааст- 
рихтский [2, 11].

Океанические породы разделяются на “крас
ную” и “черную” лавовые толщи [2, 11]. “Черная” 
лавовая толща состоит из базальтов, гиалокласти-
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Рис. 1. Структурная схема Олюторского хребта [13, 15].
I -  флишевые толщи Укэлаятского прогиба 2-5 -  островодужные комплексы: 2 -  кремнисто-вулканогенный
комплекс (K2st-K2cp), 3 -  вулканогенно-обломочный комплекс (K2cp-K2d); 4 -  флишево-олистостромовая толща (К2-Р); 
5 -  комплекс океанических базальтов щелочного типа (K2cp-K2d); 6 -  комплекс реликтов магматических камер ост
ровной дуги: дунит-клинопироксенит-габбровый (Р); 7 -  комплекс океанических базальтов (K2al-K2t); 8 -  вулканоген- 
но-терригенный комплекс Апукской депрессии (P-N); 9 -надвиги (а) и субвертикальные разломы (б); 10-районы ра
бот в пределах Олюторского хребта (Н -  бассейн р. Ничакваям, V -  истоки р. Вильлейкин, F -  мыс Витгенштейна);
I I  -  контуры берега материка (а), линии постоянных глубин (б); 12 -  сдвиги.
На врезке контуром обведен район Олюторского хребта.

тов, автокластических брекчий. Ее возраст по ра
диоляриям определен как сантонско-кампанский 
[И]. “Красная” лавовая толща представлена 
мощной пачкой гематитизированных сил лов и 
лав. Толща сильно дислоцирована -  элементы за

легания многочисленных закалочных зон, а так
же терригенных пород в осадочных “карманах” 
этой толщи характеризуются крутыми, практи
чески вертикальными, падениями, незначительно 
меняющимися в пределах толщи. Возраст толщи



Рис. 2. Положение опробованных участков в геологи
ческой структуре истоков р. Вильлейкин.
1 -  рыхлые четвертичные отложения; 2 -  островст- 
дужные толщи вулканогенно-обломочного комплек
са (K2m-d); 3 -  опробованный разрез; 4 -  геологичес
кие границы.

условно принят как коньякско-сантонский [11]. 
Взаимоотношения между выделенными толщами 
тектонические. Палеомагнитные пробы были 
отобраны в верхней части островодужной толщи 
(мощность опробованного разреза около 250 м)

из тонкообломочных вулканогенных пород и 
трех блоков “красной” лавовой толщи из зака
лочных зон силлов и лавовых потоков.

В районе, расположенном между мысом Вит
генштейна и лагуной Аят исследовались флише- 
во-олистостромовые толщи. Структурная схема 
этого района составлена В.Д. Чеховичем ([13], 
рис. 4). Во флишево-олистостромовых толщах 
выделяется два типа разреза. Первый отличается 
присутствием по флишевых пачках многочислен
ных олистолитов кремней, океанических и остро- 
водужных базальтов. Наблюдаются первично за
легающие потоки океанических базальтов, имею
щие горячие контакты с флишевыми пачками [13]. 
Второй тип разреза представлен трехкомпонент
ным флишем (песчаники, алевролиты, аргилли
ты) без олистолитов. Флишевые толщи обоих ти
пов интенсивно дислоцированы: смяты в изокли
нальные складки и кливажированы. Падения 
кливажа и осевых плоскостей складок устойчиво 
северо-западные и север-северо-западные. Фли- 
шево-олистостромовые толщи по пологим по
кровам юго-восточной вергентности перекрыты 
кремнистыми породами и вулканогенными толща
ми островодужной природы. Взаимоотношения

\ К / 1 г г г 2 v v v 3 + + + 4 5 6 Sb*** 8‘

Рис. 3. Положение опробованных участков в геологической структуре района среднего течения р. Ничакваям [14].
1 -  островодужные вулканогенно-обломочные породы (K2cp-d); 2-3 -  океанические толщи; 4 -  “черная” лавовая тол
ща (K2St-cp) 3 -  “красная” лавовая толща (K2cn-st); 4 -  субвулканическое тело дацитов; 5 -  массив расслоенного габбро; 
6 -  надвиги (а) и субвертикальные разломы (б); 7 -  стратиграфические контакты и геологические границы; 8 -  места 
палеомагнитного опробования.
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Рис. 4. Положение опробованных участков в структуре м. Витгенштейна [15].
1 -  четвертичные отложения; 2 -  флишоидная толща с олистостромами; 3-4 -  островодужный кремнисто-вулканоген
ных комплекс: 3 -  известково-щелочные вулканиты и вулканические брекчии, 4 -  кремнистые породы (K2st-cp); 5 -  оли- 
столиты и олистоплаки базальтов и гиалокластитов океанического типа; 6 -  надвиги (а), субвертикальные разломы (б); 
7 -  места палеомагнитного опробования, А, В, С -  опробованные блоки.

флишевых разрезов первого и второго типа неяс
ны. Из олистолитов кремней, заключенных во 
флише первого типа имеются многочисленные 
определения возраста по радиоляриям, сделан
ные В.С. Вишневской, которые дают датировки 
от сантонского яруса до маастрихтского. Для тер- 
ригенной матрицы флишевых разрезов как пер

вого, так и второго типов имеются датировки по 
единичным формам наннопланктона, определен
ные Е.А. Щербининой, какмаасгрихтско-датские. 
Для кремнистых пород, перекрывающих по надви
гу флишевые толщи, также имеются многочислен
ные датировки возраста по радиоляриям от сантон
ского до датского ярусов. Южнее (определения



В.С. Вишневской) в районе, расположенном меж
ду лагуной Таман и бассейном р. Таманваям, из 
пачки окремнелых алевролитов и аргиллитов, ус
ловно относимых к флишево-олистостромовому 
комплексу [2 ], выделены радиолярии палеоцена- 
раннего эоцена. Палеомагнитные пробы отбира
лись в трех наименее дислоцированных тектони
ческих блоках флишево-олистосгромового ком
плекса (один блок -  первый тип разреза, два других 
блока -  второй тип разреза) из тонких песчаников, 
алевролитов и аргиллитов (рис. 4).

МЕТОДЫ ЛАБОРАТОРНОЙ ОБРАБОТКИ
ПАЛЕОМАГНИТНЫХ ОБРАЗЦОВ

Из каждого образца выпиливалось два-три ку
бика с ребром 1 или 2 см в зависимости от величи
ны магнитной восприимчивости образца. Каж
дый кубик подвергался термочистке в интервале 
температур 2(М)40°С, верхняя граница которого 
определялась температурой возникновения маг
нитных новообразований, искажающих естест
венную остаточную намагниченность кубика. 
Для большинства кубиков проводилось 10-12 на
гревов с шагом 50°. Термочистка осуществлялась 
в печи, заключенной в кольца Гельмгольца, поз
воляющих компенсировать магнитное поле Зем
ли до 4-5 гамм. Измерение величины остаточной 
намагниченности кубиков проводилось на магни
тометре JR-4. По данным термочистки, для каж
дого кубика строились диаграммы Зийдервельда 
[22, 29], проводился компонентный анализ намаг
ниченности [22] и анализ распределения выделен
ных компонент намагниченности на сфере. Для 
каждого образца по всем кубикам рассчитывались 
средние направления выделенных компонент на
магниченности. Отбраковка отдельны кубиков 
проводилась в тех случаях, когда построенные для 
них диаграммы Зийдервельда не позволяли выде
лить каких-либо компонент (хаотическое распреде
ление направлений намагниченности от нагрева к 
нагреву, например, из-за сильного влияния новооб
разований). Отбраковка образцов проводилась, ес
ли для них не удавалось рассчитать среднего на
правления ни для одной компоненты с углом дове
рия не более 20°. Относительно большая величина 
(Х95 выбрана в связи с тем, что для большинства об
разцов расчеты проводились только по двум куби
кам. Направления выделенных компонент анализи
ровались на сфере для каждого тектонического 
блока отдельно, а также совместно по всем опробо
ванным тектоническим блокам исследованных рай
онов в современной и древней системах координат.

РЕЗУЛЬТАТЫ ЛАБОРАТОРНОЙ 
ОБРАБОТКИ

Компонентный анализ намагниченности об
разцов, отобранных из вулканогенных толщ в 
районе р. Вильлейкин показал, что намагничен

ность большинства из них характеризуется при
сутствием одной или двух магнитных компонент 
(рис. 5, обр. 223-240). Низкотемпературные ком
поненты, уничтожаемые при нагревах до 300- 
350°С, направлены в современных координатах 
по современному магнитному полю района О л ко
торского хребта. Высокотемпературные компо
ненты формируют отчетливую группу векторов 
(табл. 1), среднее направление которой не совпада
ет с направлением современного магнитного поля.

Намагниченность океанической “красной” 
силлово-лавовой толщи, исследованной в районе 
р. Ничакваям, в основном представлена двумя 
компонентами (рис. 5, обр. 70, 85, 90). Низкотем
пературные компоненты ориентированы по на
правлению современного поля района. Они унич
тожаются при нагревах до 250-300°С, только у 
двух образцов современные компоненты исчезли 
при нагреве до 500°С. Высокотемпературные 
компоненты, выделенные во всех трех блоках, об
разуют группы векторов, статистические харак
теристики средних направлений которых пред
ставлены в табл. 2 и на рис. 6 (направления Isa, 
Isb, Isc). Эти направления выделяются как в обла
сти магнетитового спектра температур, так и 
в гематитовом интервале (до Т = 640°С, табл. 2). 
Направления высокотемпературных компонент 
намагниченности всех блоков не совпадают с на
правлением современного магнитного поля райо
на. Тест складки, проведенный методом “сравне
ния средних” ([1 ], табл. 2 ) и методом “выравнива
ния” [12 ] (соотношение кучностей в современной 
и древней системах координат -  Кс/Кд = 2.1), го
ворит о значительном преобладании послесклад- 
чатой компоненты.

Намагниченность образцов из островодужных 
толщ района р. Ничакваям характеризуется при
сутствием одной или двух крмпонент (рис. 5, 
обр. 9-29). Высокотемпературные компоненты 
отчетливо разбиваются на две группы, одна из 
которых включает компоненты прямой полярнос
ти, а другая -  обратной (рис. 6 ,7, табл. 1 , направле
ния IhR, IhN). Направления низкотемпературных 
компонент намагниченности либо близки к векто
ру современного поля района, либо распределе
ны хаотически. Уничтожаются низкотемпера
турные компоненты при нагревах до 250-300°С 
независимо от полярности высокотемператур
ных компонент намагниченности этих образцов.

Распределения средних направлений намагни
ченности, рассчитанных по высокотемператур
ным компонентам как для островодужных, так и 
для океанических толщ, показывают, что направ
ление IhR обратной полярности для островодуж
ных толщ совпадает с послескладчатым направле
нием намагниченности океанической “красной” 
лавовой толщи (рис. 6). Тем не менее, формирова
ние направления IhR вряд ли может быть связано



Рис. 5. Диаграммы Зийдервельда для пород из островодужных (обр. 9-29 бассейн р. Ничакваям, обр. 223-240 истоки 
р. Вильлейкин) и океанических (обр. 85-90, “красная” лавовая толща бассейна р. Ничакваям) толщ. Диаграммы пред
ставлены в современной системе координат; залитые кружки -  проекции направлений намагниченности в ху плоско
сти; открытые кружки -  в xz плоскости; пунктиром показаны выделенные компоненты намагниченности; R, N -  по
лярность высокотемпературной компоненты; I, II -  номера выделенных компонент (табл. 1 и 2).

с процессами, приведшими к перемагничиванию 
океанических толщ, так как их послескладчатая 
намагниченность связана с гематитом, а в остро
водужных толщах намагниченность не сохраня
ется выше точки Кюри магнетита.

Среди образцов из островодужных толщ не 
обнаружено ни одного, намагниченность которо
го включала бы одновременно обе высокотемпе
ратурные компоненты -  IhR и IhN (имеется в виду 
в интервале выше хотя бы 300°С), присутствует



Таблица 1. Палеомагнитные данные по породам островодужного комплекса

Современная система координат Древняя система координат

D I к <*95 D I к <*95
Истоки р. Вильлейкин (v)

Iv 17/15 9 -44 13 10 222 -72 12 10
IIv 17/5 354 64 12 18 5 -2 11 19

Бассейн р. Ничакваям (h)
Ih 28/22 80.4 78 15 8 80 66.5 13.6 8
IhR 28/8 278 -65 19 11 272 -56 28 9
IhN 28/14 38 84 18 9 66 72 13 10
Ilh 28/6 244 83 5 25 54 84 7 22

Средние по всем разрезам (v, h)
Ih, Iv 37 164 72 6 9 67 70 12 6
IhN, Iv 29 184 68 6 10 54 72 13 7

Тест складки (сравнение средних направлений)
IhR, IhN f2 = 0.3528 f2 = 0.2184 f*P = 0.2334
Iv, Ih f2= 1.24 f2 = 0.095 f*P = 0.116
IhN, Iv f2= 1.14 f2 = 0.0255 f«P = 0.117

Примечания к табл. 1:1, П -  высокотемпературная и низкотемпературная компоненты соответственно; N, R -  прямая и обратная 
полярности; v, h -  индекс толщ; Nj/Nq-  соотношение количества образцов, отобранных из обнажений и используемых в расчетах; 
D -  склоненение, 1 -  наклонение, К -  кучность, (Х95 -  радиус круга доверия; f, Т*р -  рассчитанные и критические значения 
распределения Фишера [1].

Таблица 2. Палеомагнитные данные по породам океанического комплекса

N,/N0
Современная система координат Древняя система координат

D I к <*95 D I К <*95

Океаническая “красная” лавовая толща (s) р. Ничакваям
Isa 20/19 322 -55 31 6 80 -35 15 8
Isb 4/4 333 -52 14 18 70 -13 14 18
Isc 6/6 305 -66 17 14 117 -34 17 14

Средние по всем блокам (a, b, c)
Is 30/29 321 - 5 7 22 5.5 86 -33 10 8
Isg 30/27 306 -60 И 8 97 -35 7 10
IIs 30/15 353 66 16 9 313 -8 16 9

Тест складки (сравнение средних направлений)

Isa, Isb, Isc f3 = 2.06 f3 = 7.06 f(4,52,0.05) -  2.35
Isa + Isb, Isc f2 = 0.087 f2 = 0.337 0.117
Is, Isg f2 = 0.038 f2 = 0.025 pp = 0.057

Примечания к табл. 2:1, II -  высокотемпературная и низкотемпературная компоненты соответственно; s -  индекс толщи; а, Ь, с -  
индексы блоков; Isg -  направление намагниченности, рассчитанное по отрезкам диаграмм Зийдервельда в гематитовом 
интервале температур (580-640°С); остальные обозначения см. табл. 1.



Рис. 6 . Стереограммы распределений средних направлений намагниченности островодужных и океанических толщ 
с кругами доверия: а -  современная система координат, б -  древняя система координат. Залитые кружки -  направле
ния прямой полярности, открытые кружки -  обратной; пунктиром показаны направления намагниченности, переве
денные из обратной полярности в прямую; индексы объяснены в табл. 1 и 2 .

Рис. 7. Стереограммы распределений высокотемпературных компонент намагниченности в породах из островодуж
ных толщ бассейна р. Ничакваям: а -  современная система координат, б -  древняя система координат. Залитые круж
ки -  прямая полярность; открытые кружки -  обратная полярность; треугольник -  направление современного магнит
ного поля района.

либо одна, либо другая компонента. Следова
тельно, маловероятно, что эти компоненты раз
новозрастны и “наложены” одна на другую в ре
зультате перемагничивания.

Микрозондовые исследования многочислен
ных магнитных зерен из островодужных образ
цов бассейнов р. Ничакваям и р. Вильлейкин (изу
чались образцы с высокотемпературными ком
понентами намагниченности как прямой, так и 
обратной полярности) показали, что в образцах 
присутствуют титаномагнетиты с содержанием 
ТЮ2 от 13% до 3%, а зерна магнетита единичны 
(рассматривались зерна до 3 микрон). Такое соотно
шение зерен титаномагнетитов и магнетитов ти
пично для первичных распределений этих минера
лов в магматических породах островных луг 
[15,25]. Следовательно, исследованные острово- 
дужные толщи не перемагничены в результате

формирования вторичного магнетита. Зерна тита
номагнетитов однородны по строению, видимых 
признаков магнитного распада не наблюдалось, 
тем не менее нельзя исключать, что магнитный 
распад титаномагнетитов тонкий и не фиксируется 
зондом. Химические составы титаномагнетитов 
также однородны в пределах отдельных зерен.

Тест обращения, проведенный методом “срав
нения средних” направлений IhR и ШН для остро
водужных толщ р. Ничакваям, показад, что сред
ние направления при переводе их в прямую по
лярность статистически равны в древней системе 
координат и не равны в современной (табл. 1).

Тест складки, проведенный тем же методом 
“сравнения средних”, с использованием направле
ния Iv, полученного по одновозрастным острово- 
дужным толщам р. Вильлейкин, положителен в



древней системе координат и отрицателен в со
временной системе координат (рис. 6 , табл. 1 ), от
куда следует, что выделенные направления, веро
ятно, доскладчатые. Отметим, что для централь
ной части Олюторского хребта предполагается 
эоценовый возраст складчатости.

Таким образом, положительные результаты 
теста складки и теста обращения, данные микро- 
зондовых исследований позволяют рассматри
вать направления IhR и IhN как одновозрастные 
в пределах оценки возраста толщ направления 
различной полярности (рис. 7, табл. 1), а все высо
котемпературные компоненты намагниченности 
островодужных толщ как доскладчатые и, воз
можно, близкие к первичным.

Компонентный анализ, проведенный для об
разцов из флишоидных толщ в районе мыса Вит
генштейна и бухты Аят, показал, что намагни
ченность этих толщ очень сложна. На диаграм
мах Зийдервельда фиксируется одно-, двух- и 
трехкомпонентная намагниченность (рис. 8, 
обр. 150-154 блок В , обр. 161-165 блок С, обр. 209- 
221 блок А). Выделенные компоненты в опробо
ванных тектонических блоках формируют по две 
относительно отчетливых группы векторов пря
мой полярности в современной системе координат 
(направления с цифрами II и III; рис. 9,10; табл. 3). 
Причем намагниченность некоторых образцов 
состоит из двух компонент, одна из которых по
падает в одну групп, вторая -  в другую, намагни
ченность других образцов представлена только 
одной компонентой, попадающей либо в одну, 
либо в другую группу. Среднее направление век
торов группы III во всех блоках совпадает с на
правлением современного поля района, среднее 
направление векторов группы II отличается от не
го. Необходимо отметить, что компоненты груп
пы Ш наиболее низкотемпературные, а формиру
ющие группу II -  более высокотемпературные.

В блоке А (первый тип разреза) удалось выде
лить третью группу векторов намагниченности -  
обратной полярности (направление IA, табл. 3). 
Оно рассчитано по самым высокотемператур
ным точка диаграмм Зийдервельда, не стремя
щимся в начало координат (рис. 8, обр. 2 1 1а), и са
мым высокотемпературным компонентам, выде
ленным на некоторых двух- и трехкомпонентных 
диаграммах Зийдервельда, стремящихся в начало 
координат (рис. 8 , обр. 2096, 2136, 214а, 221а). 
В расчетах использовались только те направле
ния, которые дают удовлетворительную сходи
мость по двух кубикам ((Х95 < 20°).

Тест складки, проведенный методом “сравне
ния средних” для направлений II и III по всем бло
кам, отчетливо показывает, что оба направления 
послескладчатые (табл. 3, рис. 9).

Для направления IA провести в пределах фли- 
шоидного комплекса какие-либо тесты не пред

ставляется возможным, так как оно рассчитано 
только по одному блоку с незначительными из
менениями элементов залегания слоев в его пре
делах. Тем не менее, факты, что это направление 
самое высокотемпературное, резко отличается 
от вектора современного поля района в совре
менной системе координат, близко по наклоне
нию к направлениям намагниченности, получен
ным для одновозрастных островодужных ком
плексов бассейнов рек Вильлейкин и Нииакваям, 
в древней системе координат и отлично в совре
менной, позволяют рассмотреть гипотетический 
вариант, предполагающий, что это направление 
самое древнее и, возможно, доскладчатое.

ИНТЕРПРЕТАЦИЯ РЕЗУЛЬТАТОВ
1. Палеоширота формирования кампанско-ма- 

астрихтских островодужных комплексов Олютор
ского хребта (Олюторско-Карагинской остров
ной дуги [6 ]), рассчитанная по среднему наклоне
нию выделенной намагниченности, определяется 
интервалом 450-53°-63° с.ш. (минимальное-, сред
нее- и максимальное значения). Эти данные хоро
шо увязываются с результатами палеомагнитных 
исследований позднемеловых островодужных 
толщ других районов Олюгорской зоны [4, 5, 6 ,9]. 
Палеоширота формирования флишоидных толщ 
первого типа, если принять гипотезу о том, что 
направление IA доскладчатое, из-за большого угла 
доверия более неопределенна -  35°-47°-63° с.ш.

2. Сравнение палеоширот, полученных для ос
троводужных комплексов центральной части 
Олюторского хребта, с “ожидаемыми” палеоши
ротами, т.е. палеоширотами, рассчитанными для 
координат данного района из меловых и палео- 
цен-эоценовых магнитных полюсов Евразии и 
Северной Америки, показало, что в конце мела- 
начале палеогена невозможно совмещение ост
роводужных комплексов ни с Евразией, ни с Север
ной Америкой. Расчеты проводились методом 
М. Бекка с учетом поправки Н. Демареста [16,18]. 
Для Евроазиатского материка F = 13, AF = 7.5 (по 
позднемеловому полюсу, [28]) и F = 12.6, AF = 5.3 
(по палеоцен-эоценовому полюсу [28]), а для Се
веро-Американского материка F = 11, AF = 5.7 
(по позднемеловому полюсу [28]) и F = 10.5, AF = 5.6 
(по палеоцен-эоценовому полюсу, [28]). Значи
мое широтное расстояние между Олюторско-Ка
рагинской островной дугой и Евроазиатским и 
Североамериканским материками в поздцем ме- 
лу-раннем палеоцене ориентировочно оценива
ется как 500 и 700 км, соответственно. Расстояние 
между дугой и этими материками, рассчитанное 
по средним палеоширотам, -  2000 и 2200  км соот
ветственно.

Сравнение палеоширот, рассчитанных для ос
троводужных комплексов Олюторского хребта, с 
палеоширотами, имеющимися для позднемеловых



Рис. 8. Диаграммы Зийдервельда для пород из флишево-олисгостромового комплекса (обр. 150-154, блок В; обр. 161-165, 
блок С; обр. 209-221, блок А). Диаграммы представлены в современной системе координат; залитые кружки -  проек
ция направления намагниченности в ху плоскости; открытые кружки -  в xz плоскости; пунктиром показаны выделен
ные компоненты намагниченности. I, И, III -  номера выделенных компонент (табл. 3).

молассоидных комплексов Корякии, 64°-76°- 
90° с.ш. [19] и Аляски, 59°-67°-76° с.ш. [27], также 
показывает значительную удаленность Олютор- 
ско-Карагинской островной дуги от централь
ной Корякии и от Аляски в позднем мелу и ран
нем палеоцене.

3. Островодужные толщи центральной части 
Олюторского хребта развернуты вокруг верти

кальной оси по часовой стрелке на 60°-100° отно
сительно меридиана. Значимые развороты отно
сительно Северной Америки и Евразии, рассчи
танные методом М. Бекка с использованием 
позднемеловых и палеоцен-эоценовых полюсов для 
этих материков соответственно 37°-39° (R = 59°, 
AR = 22° по позднемеловому полюсу [28] и R = 60°, 
AR = 20° по палеоцен-эоценовому полюсу [28]) и



Рис. 9. Стереограммы распределений средних направлений намагниченности с кругами доверия по породам из флишево- 
олистостромовой толщи: а -  современная система координат, б -  древняя система координат. Объяснение см. табл. 3.

Рис. 10. Стереограммы распределений компонент намагниченности, выделенных в породах из трех блоков флишево- 
олистостромового комплекса. 1 -  компонента III, 2 -  компонента II, 3 -  компонента I (см. табл. 3), 4 -  направление со
временного поля района Олюторского хребта. Перечеркнутые залитые кружки и квадраты -  единственные компо
ненты в намагниченности образца, перечеркнутые открытые кружки -  компоненты, выделенные по самым высоко
температурным отрезкам диаграмм Зийдервельда, стремящихся в начало координат, неперечеркнутые -  рассчитаны 
по одной самой высокотемпературной точке диаграмм Зийдервельда.

34°-50° (R = 77°, AR = 43° по позднемеловому по
люсу [28], R = 71°, AR = 20° по палеоцен-эоцено- 
вому полюсу [28]). Разворот по крайней мере Ни- 
чакваямских островодужных толщ не связан с де
формациями при формировании покровно

складчатой структуры Олюторского хребта, т.к. 
эти толщи практически недеформированы.

4. Океанические толщи, обнаженные в районе 
р. Ничакваям, претерпели как минимум два этапа 
деформаций. Первый этап произошел до форми-



Таблица 3. Палеомагнитные данные по породам флишевого комплекса

N,/N0
Современная система координат Древняя система координат

D I к °95 D I к °95
Блок А (I тип флиша)

IA 19/13 280 -64 10 12 157 -65 12 11
ПА 19/9 176 55 7 18 238 57 4 22
ША 19/6 19 64 14 15 339 26 11 17

После разворота на 40° с севера на юг
IARt 219 -48 10 1 12 1 11 1 |

После выпрямления по пересчитанным элементам залегания
IAAN 1  2 1 9  1 1  “48 11 ю 1 12 I1 169 I1 - 63 1 12  11 11

Блок В (II тип флиша)
IIB 17/11 171 50 и 12 5 -62 8 14
ШВ 17/11 355 68 13 12 165 -46 13 12

Блок С (II тип флиша)
ПС 22/14 167 57 19 .8 312 51 11 11
ШС 22/9 36 73 21 10 350 15 12 13

Средние по всем блокам (А, В, С)
ПА, В, С 34 171 54 12 7 311 32 2 19
ША, В, С 26 14 70 14 7 348 -26 1 24

Тест складки (сравнение средних направлен»и)
ПА, В, С f3 = 0.361 f3 = 40.3 1(4,62,0.05) -  2-35
ША, В, С f3= 1.41 f3 = 68.1 1(4,46,0.05) = 2-35

Примечания к табл. 3: А, В, С -  индекс блока; IARt- направление IA, пересчитанное Для положения структуры флишево-олисто- 
стромового комплекса, развернутой с севера на юг на 40°; IAAN -  направление IA, приведенное в ДСЖ по элементам залегания 
слоев блока А для развернутого с севера на юг на 40° положения структуры флишево-олистостромового комплекса.Остальные 
обозначения см. в табл. 1.

рования выделенной послескладчатой компонен
ты, второй -  после ее формирования приведший 
к ее отклонению от направления поля Земли, по 
которому произошло перемагничивание толщи 
(рис. 6). Поскольку и склонения послескладчатой 
намагниченности океанической толщи и склоне
ния доскладчатой намагниченности островодуж- 
ных толщ значительно смещены относительно 
меридиана по часовой стрелке (рис. 6), то воз
можно предположение, что и океанические, и ос- 
троводужные толщи были развернуты вокруг 
вертикальной оси в результате действия единого 
тектонического процесса.

5. В табл. 4 приведены величины “ожидаемых” 
склонений для Евразии и Северной Америки, пе
ресчитанные из меловых и третичных палеомаг- 
нитных полюсов для этих материков для коорди
нат Олюторского хребта [16, 28]. Очевидно, что 
максимальный поворот Евразии по часовой 
стрелке с мелового периода по настоящее время 
составляет только 15° (вращение произошло в пе
риод с олигоценового по плиоценовое время), 
а Северная Америка в тот же интервал времени 
незначительно вращалась против часовой стрел
ки. Следовательно, рассчитанные величины раз
воротов блоков Олюторского хребта по часовой 
стрелке не могут быть объяснены вращением

вместе с материками после коллизии островной 
дуги с ними.

Разворот блоков вряд ли возможен и в связи 
с предполагаемым кайнозойским спредингом се
веро-западного направления в Алеутской впади
не [17], т.к. величина его сдвиговой составляю
щей относительно континентальной окраины 
очень невелика, а направление таково, что могло 
привести только к развороту блоков против часо
вой стрелки (рис. 11,12).

Более приемлемой представляется гипотеза, 
предполагающая, что разворот блоков Олютор
ского хребта связан с правосторонним смещением 
Олюторско-Карагинской островной дуги вдоль 
ограничивающего ее с востока трансформного 
разлома, протягивающегося субмеридионально 
по хр. Ширшова (рис. 11). Наиболее вероятным 
временем перемещения представляется палео
цен, т.к. именно в течение этого периода и плита 
Кула и Тихоокеанская плита смещались с юга на 
север [20, 23], а вероятно, с начала эоцена иссле
дуемые районы были отсечены от Тихоокеан
ских плит Алеутской дугой и Протокомандор- 
ским сдвигом [5] (рис. 12). Предложение об отсе
чении Олюторско-Карагинской островной дуги 
от Тихоокеанских плит основывается на таких 
фактах как присутствие океанических базальтов



Таблица 4. “Ожидаемые” векторы намагниченности, 
рассчитанные для района Олюторского хребта по ме
ловым и кайнозойским полюсам Евразии и Северной 
Америки

Возраст Палео
широта D I ®95

Евразия
к2 74.8 349 82 6.8

74 355 82 1.6
Рз 72.5 340 81 7.4
N, 70 355 79.5 3.7
М2 67 355.5 78 1.6

Северная Америка
65 млн. лет 72.5 7.6 81 3.1
К2 75.8 16 83 4
P i-P z 70 4.5 79 2.6
Рз 66.4 359 77 2.2
N, 64 357 76 2.2
n 2 62.3 1 75.3 1.7

с горячими контактами в среднеэоценовом фли- 
ше о. Карагинского [7, 14]. Следовательно, уже в 
среднем эоцене в Командорской котловине суще
ствовал задуговой спрединг. Направление спре- 
динга в хребте Кула также изменилось на границе 
палеоцена и эоцена на северо-западное [23], что и 
привело к отсечению Олюторско-Карагинской 
дуги от Тихоокеанских плит.

6. Выделение двух послескладчатых компонент 
во всех опробованных блоках флишево-олисто-

Рис. 11. Гипотетическая реконструкция смещения 
Олюторско-Карагинской островной дуги в маастрих- 
те-палеоцене.
7 -  границы плит: а -  субдукционные, б -  трансформ
ные, в -  спрединговые; 2 -  Олюторско-Карагинская 
островная дуга; 3 -  контуры материков; 4 -  направле
ния смещения по трансформным разломам: а -  лево
стороннее, б -  правостороннее.
Цифрами на схеме обозначены: 1 -  плита Кула, 2 -  
Тихоокеанская плита, 3 -  плита Фараллон, 4 -  Евроа
зиатская плита, 5 -  Североамериканская плита. Стрел
ками показаны направления перемещения плит. Кине
матические данные заимствованы из [22, 24].

стромовых толщ района мыса Витгенштейна-ла- 
гуны Аят показывает, что исследованные фли- 
шевые толщи претерпели как минимум два этапа 
деформаций. На первом этапе сформировалась 
изоклинально-складчатая структура флиша, на 
втором уже деформированные толщи были опро
кинуты примерно на 40° (значимое угловое рас
стояние между послескладчатыми направления
ми) с юга на север (рис. 13). Разворот структуры в 
обратную сторону, с севера на юг, до совмещения 
второй послескладчатой компоненты с направле
нием современного магнитного поля Земли в дан
ном районе дает вергентность структуры до это
го этапа деформаций. На рис. 13 показано поло
жение нормалей к некоторым замеренным 
осевым плоскостям изоклинальных складок и 
плоскостям кливажа до и после разворота струк
туры. Очевидно, что вергентность структуры до 
последнего этапа деформаций была более вос
точной.

7. Опрокидывание структуры с юга на север 
могло быть связано с тектоническими движения
ми со стороны Алеутской впадины Берингова мо
ря. Этот вывод подтверждает предположение
А.К Cooper, M.S. Marlow, D.W. Scholl, A.J. Steven
son о возможном задуговом спрединге в пределах 
Алеутской котловины в палеогене [17]. Дефор
мации в северном направлении наблюдались и 
в более северных районах западного обрамления 
Алеутской впадины [10].

8. Так как Островодужные и океанические 
блоки центральной части Олюторского хребта 
развернуты по часовой стрелке, а склонения обе
их послескладчатых компонент, выделенных во 
флишево-олистостромовом комплексе, совпада
ют с меридианом, то формирование обеих этих 
компонент и, следовательно, опрокидывание 
структуры флиша на север произошло после раз
воротов океанических и островодужных блоков, 
вероятно, после палеоцена. Это предположение 
подтверждается присутствием эоценовых флишо- 
идных толщ в покровной структуре Олюторского 
хребта (бухта Таман). Направление деформаций 
флишево-олистостромовых толщ первого этапа 
(восточная и восток-северо-восточная вергент
ность) совпадает с направлением деформаций 
толщ центральной части Олюторского хребта. 
Скорее всего, деформации произошли в первой 
половине эоцена, т.к. верхний возрастной предел 
формирования покровно-складчатой структуры 
хребта -  45 млн. лет [21]. Это устанавливается по 
возрасту интрузивных магматических пород Ма- 
чевнинского массива, прорывающего покровно
складчатые толщи хребта. Этап шарьирования, 
приведший к формированию покровной структу
ры Олюторского хребта, коррелируется с этапом 
формирования Корякской системы покровов се
веро-восточнее Олюторского хребта [8, 10]. 
По-видимому, он может быть связан с тектониче-



Рис. 12. Реконструкция положения Олюторско-Кара- 
гинской островной дуги в эоцене.
1 -  направления спрединга; 2 -  положение границ ли
тосферных плит Тихого океана до изменения направ
ления спрединга в хребте Кула; 3 -  вергентность по
кровно-складчатых структур; 4 -  зоны субдукции со 
сдвиговой компонентой субдуцируемых плит. Осталь
ные обозначения см. рис. 11.

Рис. 13. Стереограмма распределений нормалей к 
плоскостям кливажа и осевым плоскостям складок 
(кружки) до и после (указано стрелками) вращения 
структуры флишево-олистостромового комплекса на 
40° с севера на юг. Залитые квадраты-направления 
падения этих плоскостей после вращения структуры.

скими напряжениями перед заложением Алеут
ской зоны субдукции [24, 26] или с крупным эта
пом задугового спрединга в Алеутской котловине. 
Второй этап опрокидывания некоторых фрагмен
тов складчатой структуры Восточного побережья 
Олюторского хребта с большой вероятностью 
связан с новым этапом спрединга в Алеутской впа
дине (рис. 12).

ВЫВОДЫ

1. Палеоширота формирования кампанско- 
маастрихтских островодужных комплексов Олю
торского хребта определяется интервалом -

450-53°-63° с.ш. (минимальное-, среднее-, макси
мальное значения).

2. В конце мела-начале палеогена невозможно 
совмещение исследованных островодужных ком
плексов ни с Евразией, ни с Северной Америкой.

3. Океанические толщи, обнаженные в районе 
р. Ничакваям, претерпели как минимум два этапа 
деформаций.

4. Исследованные островодужные и океаниче
ские толщи развернуты вокруг вертикальной оси 
по часовой стрелки на 60°-110° относительно мери
диана. Значимые развороты относительно Север
ной Америки и Евразии, соответственно, 37°-39° 
и 34°-50°. Предполагается, что разворот исследо
ванных толщ не связан с деформациями при фор
мировании покровно-складчатой структуры Олю
торского хребта, а является следствием движений 
по субмеридиональному трансформному разлому 
в течение палеоцена.

5. Флишевые толщи в районе мыса Витген- 
пггейна-лагуны Аят, вероятно, претерпели два 
этапа деформаций. На первом этапе была сфор
мирована изоклинально-складчатая структура 
флиша восточной вергентности, на втором этапе 
(по-видимому, после палеоцена) вся эта структу
ра была опрокинута на 40° с юга на север. Такое 
опрокидывание могло быть связано с тектоничес
кими движениями со стороны Алеутской впадины.

Исследования проведены при финансовой под
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Paleomagnetism and Kinematics of Central Olyutorsky Range, Koryak Highland
D. V. Kovalenko

New paleomagnetic data for the Olyutorsky Range, Koryak Highland, were obtained. The paleolatitudes, cal
culated for the Late Cretaceous island-arc complexes, fall approximately into an interval near 5(Ш. The island- 
arc complexes studied cannot be properly aligned with either Eurasia, or North America at a time close to the 
Cretaceous-Paleogene boundary. The island-arc and oceanic strata turned around 60-110° clockwise about the 
vertical axis with reference to the meridian. The rotation was assumed to be related to the right-lateral move
ment of the island arc on a north-south transform fault during the Paleogene. Two deformation stages were re
vealed for the central Olyutorsky Range and flysch complexes in its eastern part. The latter were deformed un
der post-Paleocene tectonic stresses applied from the Aleutian basin.
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