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АЛЕКСАНДР ПЕТРОВИЧ КАРПИНСКИЙ И ТЕКТОНИКА 
К 150-ЛЕТИЮ СО ДНЯ РОЖДЕНИЯ 

© 1997 г. Ю. М. Пущаровский

В истории геологического знания есть личнос
ти, оставившие особенно глубокий след в его раз
витии. Чрезвычайно яркой фигурой в этом смыс
ле является Александр Петрович Карпинский, 
создавший замечательные труды по стратигра
фии, палеонтологии, петрологии, минералогии, 
полезным ископаемым, палеогеографии и текто
нике. Многое из того, что ему удалось сделать, 
вошло в сокровищницу мировой науки, где имя 
Карпинского ставится в один ряд с именами са
мых прославленных геологов мира. Но он был не 
только крупнейшим ученым, а и первым избран
ным президентом Российской Академии наук, ко
торым являлся 20 лет (1917-1936 гг.). А до этого 
избрания Карпинский был одним из организато
ров и директором, затем почетным директором

Геологического комитета России, которому суж
дено было дать начало систематическому геоло
гическому изучению нашего отечества, а также 
развитию многих отечественных научных геоло
гических школ.

А.П. Карпинский родился 26 декабря 1846 г. в 
семье горного инженера на Урале. Образование 
получил в Горном институте в Петербурге. На 
2-й сессии Международного геологического кон
гресса, состоявшейся в 1881 г., была принята раз
работанная с его деятельным участием общая но
менклатура стратиграфических подразделений, 
абсолютно необходимая для составления унифи
цированных геологических карт. Нужно отметить, 
что еще за несколько лет до этого (в 1873 г.), на ос
новании изучения аммоноидей, А.П. Карпинский



выделил как особое подразделение пермской сис
темы артинский ярус. Обе упомянутые работы 
принесли их автору мировую известность.

Главные труды тектонического содержания 
Карпинский писал в 80-х годах. Их не так много, но 
они стали классическими, вошедшими в золотой 
фонд нашего геологического наследия. В первую 
очередь это касается трудов, посвященных строе
нию Европейской части России, которые были “на
стольными книгами” таких крупнейших ученых, 
как А.П. Павлов, А.Д. Архангельский, А.Н. Маза- 
рович, Е.В. Милановский, Н.С. Шатский, Д.В. На- 
ливкин.

Первая работа относится к 1880 г. [1]. Ее ос
новное содержание составляет выяснение геоло
гического строения Европейской России в конце 
карбона. Результаты исследования отражены на 
карте масштаба 1 : 37 000 000, где показано рас
пространение, помимо каменноугольных, также 
девонских и силурийских отложений и древних 
кристаллических образований. В ней приводятся 
данные о Донецком и Подмосковном бассейнах, 
причем первый из них трактуется как узкий, глу
боко врезавшийся в материк залив. В целом это 
глубокий обобщающий труд, за которым после
довали многие другие палеогеографические и па- 
леотектонические реконструкции.

В 1883 г. А.П. Карпинский публикует широко 
известную работу, посвященную дислокациям по
род юга Европейской России [2]. Именно в этой 
статье выделена структура, впоследствии полу
чившая название “кряж Карпинского”. В этот 
“кряж” вошла полоса тектонических деформа
ций, идущая от Келецко-Сандомирского кряжа 
через Донбасс до Мангышлака. Она отображена 
на карте, где красным цветом проведены ограни
чивающие ее с севера и юга линии -  “линии Кар
пинского”. Весьма важно заключение автора, что 
кряжеобразовательный процесс в разных частях 
рассматриваемой полосы проявлялся “в различной 
степени и не вполне одинаковое время” [2, с. 12]. 
Сейчас мы бы сказали о дискретности проявле
ния этого процесса в неустойчивой системе. Дон
басс он рассматривал как “зачаточный кряж”.

Спустя немного лет А.П. Карпинский публи
кует серию палеогеографических карт, раскры
вающих геологическую историю, а в конечном 
счете и основные черты структурного развития 
Европейской России [4]. Карты оказали большое 
влияние на развитие отечественной геологии.

Он приходит к интересному геодинамическо- 
му выводу о колебательных движениях земной 
коры, причем отмечает, что направление колеба
ний почти всегда оказывалось параллельным 
кряжам Кавказскому и Уральскому [3]. В периоды 
интенсивного воздымания гор на пространствах 
Европейской России образовались понижения ли
бо широтного, либо меридионального направле

ния соответственно простираниям Кавказа и Ура
ла. С колебательными движениями он связывал 
морские трансгрессии и регрессии.

А.П. Карпинский писал, что в основании Рус
ской плиты под осадочным покровом находится 
кристаллический фундамент. Все это вместе взятое 
плюс геологические карты Русской равнины и 
Урала позволяет нам сегодня, по прошествии свы
ше 100 лет, сказать, что А.П. Карпинский заложил 
основы региональной тектоники нашей страны и в 
то же время внес большой вклад в тектоническое 
изучение древних платформ вообще.

Особо следует остановиться на глобальных 
тектонических построениях А.П. Карпинского. 
Он выполнил их вскоре после выхода в свет книги 
Э. Зюсса “Лик земли”, которую оценил как клас
сическую. В его работе [5] имеется много ссылок 
на эту книгу. В основе его построений лежит со
ставленная им очень оригинальная схема распо
ложения на Земле горных сооружений. Они по
казаны в развертке земного шара на плоскость, 
где видно, что азиатские горные хребты находят
ся на продолжении американских, образуя еди
ную систему. По правую сторону от этой системы 
лежат внутренние части материков; по левую -  
Тихий океан, на который хребты надвинуты. На 
глобусе эта система будет выглядеть как дефор
мированный круг, однако не проходящий через 
центр Земли. Можно по-разному относиться к 
этому неожиданному ракурсу, однако видеть в 
нем предтечу представлений о субдукции, как ду
мают некоторые авторы, оснований, конечно, 
нет. В указанном расположении горных цепей 
Карпинский усматривал некую глобальную тек
тоническую “правильность”, откуда и название 
статьи. Правильность он видел и в очертаниях 
континентов, имеющих, по его мнению, треу
гольную форму.

Заключение таково, что тихоокеанская грани
ца континентов -  наиболее древняя на Земле. От
сюда ясно, что и океан -  древнее образование.

Карпинский считал, что в образовании конти
нентов и горных цепей основную роль играют эн
догенные процессы; вращательное движение 
Земли и внешние, “астрономические” причины, 
по его мнению, находятся в тени. При этом он по
лагал нужным отметить, что ось вращения Земли 
не всегда имела то положение, какое имеет в на
стоящее время.

Все это проблемы, до сих пор не сходящие с 
повестки дня геологической науки. А.П. Карпин
ский подходил к ним с позиций контракционизма.

В построениях А.П. Карпинского самой значи
тельной на Земле является круговая тихоокеан
ская система “кряжей”, от которой в виде ветвей 
могут отходить (либо образовываться независи
мо) обособленные горные сооружения. Он полно
стью воспринял предложенное Зюссом разделение



океанских берегов на два типа* тихоокеанский 
(pacifische Kustentypus) и атлантический, что в 
дальнейшем стало одним из самых важных начал 

' глобальной геотектоники.
Был ли А.П. Карпинский мобилистом? Одно

значно ответить на этот вопрос затруднительно. 
Тангенциальные смещения материков он допус
кал, а о надвиговых деформациях и говорить не 
приходится. В то же время в примечаниях и до
бавлениях к переизданному в 1919 г. его труду он 
писал, что гипотеза Вегенера не остается без се
рьезных возражений [6].

Об Александре Петровиче Карпинском име
ется обширнейшая литература. И всеми авторами 
его научная деятельность оценивается как по
двиг. Не менее значимо его имя и как организато
ра науки. Ему довелось работать в эпоху сильней
ших потрясений в российской истории. Он про
шел через эту эпоху со всеми ее крутыми 
поворотами, чему способствовала его беспре
дельная преданность истинной науке в самом вы
соком смысле этого слова.
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КОНТИНЕНТАЛЬНЫЙ РИФТОВЫЙ МЕТАМОРФИЗМ
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Поступила в редакцию 12.06.94 г.

Эндогенное утонение и разрыв литосферных плит в областях растяжения характеризуются высо
ким поверхностным тепловым потоком, что предопределяет региональные метаморфические пре
образования пород, которые пока частично изучены лишь в верхней коре. На основе вертикальной 
реологической зональности литосферы в статье рассмотрены явления метаморфизма на разных 
глубинах в областях растяжения земной коры. Типичными продуктами метаморфизма пород сред
ней и нижней коры и, видимо, мантии в таких обстановках являются разнотемпературные милони- 
ты и бластомилониты. Рекристаллизованная мелкозернистая матрица бластомилонитов с наиболь
шей достоверностью может характеризовать Р-Г-параметры метаморфизма растяжения. Принима
ется механизм эндогенного утонения литосферы вследствие интрузии горячего глубинного 
материала, что косвенно подтверждается признаками пластичного течения мантийных пород в 
рифтовых областях.
В осадочных бассейнах, обусловленных растяжением верхней коры, проявляется как однородный 
низкотемпературный метаморфизм погружения, так и локальный зональный метаморфизм уме
ренных, а затем и низких давлений, контролируемый районами аномального прорыва высоконапор
ным горячим флюидом плотной непроницаемой зоны на границе верхней и средней коры. Приводятся 
примеры проявления континентального рифтового метаморфизма в фанерозойских областях.

ВВЕДЕНИЕ
Рифты -  бесспорное следствие растяжения и 

разрыва коры, с ними связан глубинный магма
тизм и сильный подъем геоизотерм. Следова
тельно, в районах активного растяжения должен 
происходить динамотермальный метаморфизм. 
Впервые ранний доорогенный метаморфизм ба
зальтов палеоокеанического дна установлен еще 
в 1963 г. [15]. Несмотря на то что он был под
твержден исследованиями девонских вулканоген
ных толщ на Северном Кавказе и новыми наблю
дениями на Урале, этот доорогенный метамор
физм не получил всеобщего признания даже после 
нескольких подтверждающих драгирований обло
мочного глубоководного материала. И лишь со
временное глубоководное бурение положило ко
нец сомнениям.

Следующее подтверждение существования до- 
орогенного регионального метаморфизма полу
чено также на Урале при изучении позднедокем- 
брийских толщ [9]. Дальнейшее изучение пробле
мы метаморфизма при разрыве и раздвижении 
литосферных плит более полно обрисовало это 
явление [11, 18, 27, 28, 30]. Установлено, что кон
тинентальный рифтовый метаморфизм проявля
ется не только в рифтогенно-депрессионных 
формациях, но и в блоках платформенного крис
таллического фундамента, а также мантийных 
базит-гипербазитовых массивах и является обяза
тельным элементом в предыстории фанерозой
ских складчатых областей. С середины 80-х годов

проблема рифтового метаморфизма стала при
влекать внимание зарубежных, особенно евро
пейских исследователей. Были обоснованы связи 
с континентальным рифтогенезом и тектоничес
ким режимом растяжения литосферы лерцолито- 
вых массивов Северо-Пиренейской зоны [59], ги- 
пербазитов острова Зебергед в Красном море [51], 
гранулитовых террейнов Центральной и Запад
ной Европы [60] и андалузит-силлиманитовых 
комплексов Пиренеев [61, 62]. В то же время на 
основе моделирования метаморфизма конвер
гентных зон и построения гипотетических P-T-t 
(давление-температура-время) траекторий было 
высказано предположение о вероятном их отли
чии от траекторий, характеризующих развитие 
метаморфизма при рифтовом растяжении [58]. 
Ход P-T-t траекторий по часовой стрелке во вре
мя укорачивания коры и последующего пассивно
го растяжения вытекал из упрощенных моделей 
почти мгновенного утолщения, изобарного нагре
вания и разгрузки при охлаждении в связи с эрозией 
и изосгазией орогена. Нетрадиционносгь и просто
та предложенного метода способствовали его быс
трому признанию и использованию для анализа ме
таморфизма областей растяжения. На ряде приме
ров предположительно палеорфитовых зон было 
показано, что высокотемпературный гранулито- 
вый метаморфизм нижней коры [56] и низкобари
ческий зональный метаморфизм более высоких го
ризонтов [62] могут быть типизированы P-T-t тра
екториями с фазой изобарного охлаждения, а



низкотемпературные преобразования в осадоч
ных бассейнах областей растяжения должны вы
деляться формой траекторий против часовой 
стрелки [55].

Несмотря на дискуссионность методических 
приемов анализа, а также некоторых приводи
мых примеров и обобщающих выводов, отмечен
ные работы привлекли внимание петрологов к 
проблеме рифтового метаморфизма в значитель
но большей мере, чем удалось это нам, и глав
ное -  поколебали традиционные представления о 
связи регионального метаморфизма лишь с оро- 
генным сжатием в конвергентных зонах. В самые 
последние годы поток зарубежных публикаций, по
священных конкретным примерам проявления 
метаморфизма, связанного с тектоникой растя
жения, быстро нарастает. Однако разработка об
щей модели континентального рифтового мета
морфизма не может основываться лишь на конста
тации его проявления в различных регионах и 
реконструкциях термодинамических параметров и 
требует комплексного рассмотрения. В этом аспек
те наши попытки разработки моделей развития ли
нейных складчатых поясов на материках [43], эво
люции метаморфических процессов в полном круп
ном цикле формирования земной коры [17-19], 
реологической зональности литосферы [9-12,42] 
являются оригинальными и позволяют дать неко
торое обобщение, чему посвящена предлагаемая 
статья. В ней также приводятся новые данные, по
лученные в последние годы при изучении метамор
физма уральских объектов. Авторы отдают себе 
отчет в дискуссионносги отдельных предположе
ний, что связано с современным уровнем знаний.

НОВЫЕ ПРЕДСТАВЛЕНИЯ 
О РЕОЛОГИИ ТОЛЩ ЗЕМНОЙ КОРЫ
Разделение по реологическим свойствам конти

нентальной земной коры на две субгоризонталь
ные зоны -  верхнюю хрупкую и нижнюю пластич
ную -  получило всеобщее признание. Опытным 
изучением деформации минералов и пород в усло
виях высоких Р и Т установлено, что при нагрева
нии до нескольких сотен градусов задолго до тем
пературы плавления минералы начинают размяг
чаться и под нагрузкой пластически течь. Законы 
такого течения первоначально установлены для 
оливина. Это позволило экстраполировать экспе
риментальные данные на очень малые скорости 
деформаций и предсказать поведение оливина в 
условиях нижней коры и верхней мантии (пласти
ческое размягчение около 800°С). Значительно 
менее точно это было выяснено также для кварца 
(размягчение около 270°С). Вместе с полевыми 
данными петрологов удалось наметить темпера
туру и, следовательно, глубину размягчения дру
гих породообразующих минералов [36,46].

Были представлены реологические модели 
земной коры, учитывающие неодинаковый тем-
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Рис. 1. Вертикальная реологическая зональность 
континентальной литосферы.
а -  предполагаемая схема изменения с глубиной проч
ности на растяжение консолидированных осадочных 
и глубинных континентальных горных пород при 
скорости деформации 10“15 с-1 и геотермическом 
градиенте 20°С/км (сплошная и пунктирные линии). 
Изображен случай, когда верхняя граница “переход
ной зоны” (1-2) расположена выше хрупко-пластичной 
границы (отрезок 2а-3-3а для гранитоидов, 9-4-5 -  для 
габброидов).
б-реологические зоны земной коры (косаяштрихов- 
ка означает непроницаемую “переходную зону”, вер
тикальная -  зоны интенсивных изменений реологиче
ских свойств литосферы).
в -  осредненное изменение скорости продольных 
сейсмических волн с глубиной по [24]. Заштрихован
ная площадь -  преобладающий разброс изменений в 
различных районах.

пературный и гипсометрический уровень хруп
ко-пластичного перехода пород разного состава 
[24, 26, 40, 53, 54]. Однако работ, оценивающих 
влияние на реологию пород давления порово-тре- 
щинного флюида, опубликовано не было.

Между тем, экспериментально показано, что 
эффективное всестороннее давление даже при 
очень малой пористости неизменно определяется 
разностью литостатического и порового давле
ний (закон Терцаги). Поэтому там, где поровое 
давление становится равным или близким к лито
статическому, упрочнение пород вследствие сжи
мающего всестороннего давления исчезает.

Эти исходные результаты вместе с разнооб
разными независимыми друг от друга данными, 
указывающими на значительную обводненность 
средней коры и вероятное присутствие сущест
венно водных флюидов в верху верхней мантии, 
позволили по иному предполагать изменения рео
логических свойств пород земной коры (рис. 1).



Обоснованию этого графика посвящены статьи 
[11, 12,42].

До глубины 7-12 км (в зависимости от состава 
пород, теплового потока и стресса) консолидиро
ванные породы имеют в основном “хрупкую” рео
логию и включают трещинно-поровую воду под 
гидростатическим давлением. Ниже, где стенки 
трещин и открытых пор не выдерживают дли
тельной литостатической нагрузки, а проницае
мые трещины быстро наглухо закрываются ми
неральными новообразованиями, располагается 
плотная переходная зона, лишь временами про
рываемая высокошторными глубинными флюи
дами. Под этой зоной, названной “переходной” [8], 
на интервале 2-2а-3-За (см. рис. 1) породы, со
держащие кварц, испытывают очень сильное ос
лабление прочности и пластично деформируются 
даже при самом малом боковом стрессе. Породы 
габбрового состава на интервале 2-9 не испыты
вают еще пластичного температурного размягче
ния, но деформируются пликативно с широким 
развитием перекристаллизации по принципу Рик- 
ке. Прочность их также сильно ослаблена поро- 
вым давлением, близким к литостатическому. 
Температурное размягчение пород габбрового 
состава начинается лишь на глубине около 27 км 
в точке 9, а гипербазиты испытывают его ниже 
точки 7. Более полное пояснение рис. 1 дано в 
публикациях [12,42]. “Переходная зона” разделя
ет этажи земной коры с резко различными реоло
гическими свойствами, поэтому при любых де
формациях земной коры в переходной зоне воз
никает субгоризонтальный срыв -  “отделитель”, 
видимо, отмечающийся сейсмикой как граница 
К, [10].

Для реконструкции механизмов растяжения и 
природы рифтового метаморфизма определяю
щее значение имеет правильное понимание ха
рактера процессов в пластичных зонах литосфе
ры. Под пластичностью горных пород в геологии 
обычно понимают способность их необратимо 
деформироваться под нагрузкой или воздействи
ем бокового стресса без видимых разрывов 
сплошности вне зависимости от скрытых механиз
мов деформации [1, 10, 21]. Однако, изучая по
следние под микроскопом, целесообразно сохра
нить понятие “собственно пластичность”, т.е. 
пластичность в более узком смысле [23].

Отличием природных процессов деформации от 
обычных экспериментальных являются обычно 
высокие температуры и всесторонние давления 
на каркас присутствующими поровыми флюида
ми. Одно из важных следствий такой специфики -  
распространение метасоматических и метамор
фических преобразований, релаксирующих на
пряжения. В качестве хорошего примера можно 
указать на развитие в деформируемых породах, 
содержащих полевой шпат, белых слюд, которые 
целиком или частично замещают этот минерал и

чрезвычайно облегчают деформацию. Этот про
цесс давно известен геологам, но он был убеди
тельно рассмотрен лишь шесть лет назад [44]. Пе
рекристаллизация по принципу Рикке, дополнен
ная указанным преобразованием, является одним 
из распространенных механизмов при геологиче
ских деформациях не только в средней и, видимо, 
нижней коре, но в какой-то мере и в верхней.

Принятое нами выше определение термина 
“пластичность” (“пластичная деформация”) в от
ношении пород устраняет необходимость упо
требления таких не вполне определенных поня
тий как “псевдопластичная деформация”. В то же 
время, рассматривая структуру пластично дефор
мированных пород во многих случаях, мы встреча
емся с сочетанием хрупко раздробленных минера
лов, несущих следы напряжения, с окружающими 
их пластически деформированными зернами и с 
совершенно не деформированными новообразо
ваниями. В таких случаях обычно говорят о хруп
ко-пластичной деформации. Напомним, что реоло
гические свойства пород (прочность, пластичность) 
определяются главным образом по наиболее сла
бым из составляющих их минералов, даже если 
содержание последних не превышает 10% от об
щего объема [45].

Выяснение закона вязкого течения оливина 
показало, что при скоростях деформации 10-15с-1 
размягчение его должно начинаться лишь при 
температурах около 700-800°С (в зависимости от 
присутствия флюидов, главным образом водных). 
Лабораторные исследования пироксенов при ско
ростях деформаций 10-5-10-7 с-1 свидетельству
ют, что пластическое течение в них также может 
начинаться при температурах около 700-800°С. 
Однако внутрикристаллическое скольжение в 
них, как и в плагиоклазах, затруднено малым чис
лом систем скольжения. В то же время при темпе
ратурах около 1100°С и относительно больших 
стрессах клинопироксен может быть податливее 
оливина [4, 23, 50]. В полиминеральных породах 
литосферной мантии оливины, ортопироксены, 
клинопироксены и плагиоклазы обычно демон
стрируют различную предрасположенность к 
пластическому течению, что вызывает появле
ние бластомилонитовых (порфирокластических) 
структур, часто наблюдаемых в базит-гипербазито- 
вых массивах. Для глубинных ксенолитов этот ряд 
может быть дополнен гранатом и шпинелью [5], на
иболее долго сохраняющих способность дефор
мироваться хрупко.

Еще больший контраст может наблюдаться в 
кварцсодержащих кристаллических породах, так 
как кварц уже при температурах 260-290°С начи
нает терять свою прочность и испытывает пласти
ческие деформации даже при небольших диффе
ренциальных напряжениях (менее 1 МПа). При
сутствие воды снижает предел текучести кварца 
еще на 40-60°С. Петрографические наблюдения



в низко- и среднетемпературных зонах бластоми- 
лонитов показывают, что реология амфиболов, 
видимо, близка плагиоклазам, а слюд -  кварцу.

Разнотемпературные бластомилониты, рас
сматривавшиеся нами в качестве характерных 
метаморфических продуктов литосферного рас
тяжения [18], могут образовываться и в коллизи
онных обстановках. Например, на Урале они вы
деляются в виде линейных субмеридиональных 
зон мощностью до нескольких километров и про
тяженностью в сотни километров. Эти ороген- 
ные бластомилониты отмечают поверхности раз
новременных палеозойских надвиговых (сдвиго- 
надвиговых) структур и характеризуются натрие
вым (глаукофансланцевые) и калиевым (кианит- 
калишпатовые) геохимическим фонами [17,19,34].

Рифтогенные бластомилониты обнаружива
ются в древних блоках кристаллического фунда
мента и в доофиолитовых базит-гипербазитовых 
массивах. В обоих случаях они никогда не выходят 
за их пределы и по времени образования соответ
ствуют этапам рифтового растяжения континен
тальной литосферы. Продукты хрупко-пластич
ного течения материала в офиолитовых габбро- 
гипербазитовых блоках неоднократно описыва
лись [7,35], но образование их, за редким исключе
нием, связывалось не с океаническим спредингом, 
а с перемещением горячих масс в континенталь
ной коре при орогенезе. Транспортным механиз
мом обычно объясняется и природа хрупко-плас
тичных деформаций в высокобарических масси
вах “корневых зон”, что обосновывается именно 
сохранностью порфирокластических структур.

НЕКОТОРЫЕ ПРИЗНАКИ 
МЕТАМОРФИЗМА РАСТЯЖЕНИЯ

В ПОДКОНТИНЕНТАЛЬНОЙ МАНТИИ
В платформенных областях с установившимся 

поверхностным тепловым потоком (20-30 мВт/м2) 
температура на границе М различными исследо
вателями определяется неодинаково -  от 300 до 
700°С [11]. Только на глубинах больших 50-60 км, в 
астеносферном слое, где температура может при
ближаться к 800°С, кристаллическое вещество 
ультрамафического состава становится более по
датливым и легко деформируется пластично. На
рушение термальной структуры континенталь
ной литосферы в областях диасхизиса и рифтоге- 
неза, вызванное подъемом высоконагретого 
разуплотненного астеносферного (возможно, и 
более глубинного) материала, сопровождается 
перемещением геоизотерм к верху. Вследствие 
этого температура на границе М, а иногда и в ни
жней коре (например, в Байкальской области) до
стигает 1000-1100°С [6], прочный слой литосфе
ры оказывается размягченным, а литосфера -  ос
лабленной. Поверхностный тепловой поток в 
таких зонах на 8(А-100 мВт/м2 превышает значе

ния в стабильных областях, что прямо указывает на 
неизбежность метаморфических преобразований в 
глубинных горизонтах утоняющейся литосферы.

Основная информация о породах подконти
нентальной мантии в областях растяжения была 
получена при изучении глубинных ксенолитов в 
щелочных базальтах и кимберлитах [2, 5, 48, 50]. 
Она свидетельствует, что мантийные продукты 
различаются как по составу и Р-Г-параметрам об
разования, так и текстурно-структурным особенно
стям. Они представлены не только ультрабазитами, 
но и базитами и часто содержат ясные признаки 
пластичных и хрупко-пластичных деформаций. 
К верхнемантийным образованиям зон растяже
ния некоторыми исследователями относятся и 
лерцолитовые массивы (“мантийные диапиры”), 
ассоциирующие в современных структурах с 
предположительно нижнекоровыми гранулита- 
ми [39,51,59]. По составам слагающих их пород и 
минеральным парагенезисам, а также типам вы
сокотемпературных деформаций они близки глу
бинным ксенолитам и, вероятно, представляют со
бой наиболее крупные фрагменты неистощенной 
верхней мантии. Обобщенные количественные 
оценки Р-Г-параметров выявляют высокотемпе
ратурную (1000-1300°С) барическую зональность 
литосферной мантии от шпинель-пироксеновой 
до алмаз-пироповой фаций, характеризующих 
интервал давлений от 0.7—1 до 4-5 ГПа и более. 
Очень важно, что породы всех фаций глубиннос
ти часто сохраняют признаки не только пластич
ных, но и хрупко-пластичных деформаций, позво
ляющих реконструировать условия метаморфи
ческих преобразований.

В массиве Ронда в Южной Испании [52] цент
ральные части порфирокластов пироксенов из 
гранатовых, шпинелевых и плагиоклазовых лер- 
цолитов имеют одинаковый состав, поле устой
чивости которых соответствует Т = 1100-1200°С 
и Р = 2-2.5 ГПа. Рекристаллизованная мелкозер
нистая матрица характеризуется более низкой 
температурой (800-900°С) и давлением, изменяю
щимся от 1.2-1.5 ГПа (гранатовые лерцолиты) до
0.5-0.7 ГПа (плагиоклазовые лерцолиты). Такие 
данные, как и полученные Медарисом [47] при изу
чении составов пироксенов и гранатов из гранато
вых перидотитов Западной Норвегии (Р = 3.0-4.3 и
2.0-3.0 ГПа, Т = 770-860 и 600-700°С), обычно ин
терпретируются как следствие декомпрессии при 
подъеме мантийного диапира. Однако если обра
титься к глубинным ксенолитам, то аналогичные 
метаморфические преобразования в них в связи с 
хрупко-пластичным течением материала сложно 
увязать с мантийным диапиризмом. Резкие разли
чия вязкости твердых перидотитов и магм, а также 
независимость элементов микросгроения от фор
мы обломков [48] свидетельствует скорее о том, 
что глубинные ксенолиты испытали метаморфизм 
растяжения до включения их в транспортирующие



Рис. 2. С оотнош ение N a-A lvl в клинспироксенах габ- 
бро-гипербазитовы х и гранулитовых комплексов 
Урала.
1 -  К итарсайский массив, 2 -  М индякский массив,
3  -  М амытский массив, 4  -  Западно-Войкарский мас
сив, 5 -  ю го-восточный блок Кемпирсайского масси
ва (пунктиром оконтурено поле клинопироксенов 
С алдинского грунулитового бл ока, сплош ной ли
нией -  габброидов офиолитовой ассоциации и П лати
ноносного пояса, а такж е основных гранулитов Т ара- 
таш ского блока).

расплавы. В единичных случаях и в крупных мас
сивах перидотитов при детальных микрострук- 
турных исследованиях, например на острове Зе- 
бергед в Красном море [51], наглядно выявляется 
не только связь деформации с этапом растяже
ния, но и направление течения материала, соглас
ное с ориентировкой рифта.

Данные о глубинных ксенолитах и лерцолито- 
вых массивах “корневых зон”, однозначно свиде
тельствующие о движении и преобразованиях ма
териала подконтинентальной мантии в различ
ных Р- 7-условиях, в большинстве случаев не 
отвечают на вопрос о направлении движения. По
этому, используя термин “метаморфизм растяже
ния”, мы подразумеваем в первую очередь геоди- 
намические условия растяжения континентальной 
и океанической литосферы, противопоставляя их 
обстановкам орогенного сжатия.

В современных срезах фанерозойских и аль
пийских складчатых областей часто присутству
ют фрагменты нижних частей разреза офиолито
вой ассоциации, представленные преимущественно 
магниевыми гипербазитами и габбро. Высокотем
пературные пластические деформации в таких 
гипербазитах исследованы очень детально и 
связь их с зонами активного растяжения в океани
ческих рифтах наиболее вероятна. Постоянное 
же присутствие критического парагенезиса фор
стерит + анортит в ассоциирующих с ними габ
бро, также несущих следы пластических дефор
маций [7], ограничивает давление значениями 
0.5-0.7 ГПа. Такие условия согласуются с малой 
мощностью океанической коры и высоким гради
ентом температур в срединных хребтах, достига
ющим 150°С на километр.

В то же время, как это, видимо, впервые было 
установлено на Полярном [3], а затем на Южном

Урале [22, 25, 31, 32, 35], отдельные части круп
ных массивов (Западно-Войкарский, Восточно- 
Хабарнинский, Юго-Восточный Кемпирсай) ли
бо обособленные блоки (Мамытский, Миндякс
кий, Китарсайская группа) выделяются как по со
ставу пород, так и барическим условиям метамор
физма. В отличии от собственно офиолитовых 
массивов в них развиты кальциевые гипербазиты, 
часто образующие линзовидные и пласгообраз- 
ные тела в дунитах и метагабброидах (габбро-гра- 
нулитах) с отчетливыми порфирокластическими 
структурами и минеральными ассоциациями шпи- 
нель-пироксеновой и гранат-пироксеновой фации 
глубинности (1.0-2.0 ГПа). Петро- и геохимичес
кие особенности пород (повышенные содержания 
железа, титана, фосфора, стронция, щелочных ме
таллов), как и барические условия метаморфизма, 
не противоречат возможности отнесения их к до- 
офиолитовым образованиям подконтинентальной 
мантии. Однако такая трактовка является новой 
[30]. Ранее эти высокобарические уральские мас
сивы рассматривались или как древние офиолиты 
(Западный Войкар, Китарсай), или как посгофио- 
литовые образования (Восточно-Хабарнинский, 
Мамытский) либо как глубинные зоны единых 
офиолитовых массивов (Юго-Западный блок Кем- 
пирсая).

Размещение доофиолитовых базит-гипербази- 
товых массивов на Урале контролируется “Глав
ным уральским разломом”, являющимся палеозо
ной Беньофа-Заварицкого [16]. Контакты их с 
офиолитовыми блоками тектонические, но до
статочно высокотемпературные, что позволяет 
предполагать совмещение на верхнемантийном 
либо нижнекоровом уровнях. Процессы, обусло
вившие выведение мантийных блоков в структуры 
верхней коры, во многих случаях вызвали в них 
разнотемпературные регрессивные преобразова
ния, появление парагенезисов с гидроксилсодер
жащими минералами. Однако признаки раннего 
метаморфизма, связанного с пластичным течени
ем материала, в большинстве случаев сохраняются. 
Иногда они, наряду с породными ассоциациями, 
позволяют выявить несомненные черты сходства 
с известными высокобарическими лерцолитовы- 
ми и эклогит-перидотитовыми массивами Цент
ральной и Западной Европы [25,32], но чаще ука
зывают на менее глубинные условия доколли- 
зионного метаморфизма [30, 31, 35].

Наиболее высокие давления (около 2.0 ГПа) 
по гранат-клинопироксеновому геобарометру рас
считаны для гранатовых вебстеритов Миндякско- 
го массива [25]. Для других массивов с гранатовы
ми перидотитами оценки давлений оказываются 
несколько ниже [32]. Однако присутствие в Ки- 
тарсайском массиве низкожелезистых гроссуляр- 
пироповых гранатов, содержащих 47-53% пиро
па, и клинопироксенов с высоким содержанием жа- 
деитового и Са-эсколаитового миналов (рис. 2, 5)



позволяет относить его к группе наиболее глу
бинных массивов. К этой же группе, видимо, сле
дует относить и гранатовые пироксениты Вос- 
точно-Уфалейской зоны, а также Нуралинский 
массив, в лерцолитах которого И.С. Чащухиным 
обнаружены шпинелиды, аналогичные по соста
ву шпинелидам массива Ронда.

В высокобарических блоках, сопряженных с 
крупнейшими офиолитовыми массивами Урала 
(Войкарским, Хабарнинским, Кемпирсайским), гра
натовые перидотиты не обнаружены. В базито- 
вых же составах Западного Войкара и Мамыта 
высокие Т и Р обусловливают появление клино- 
пироксен-гранатового парагенезиса эклогитопо- 
добных пород и друзитов [3, 31]. Гранаты в них 
характеризуются высокими содержаниями грос
сулярового (30-37%)и пиропового (22-40%) ми- 
налов, а пироксены -  повышенной глиноземисто- 
стью, в том числе глиноземом в шестерной коор
динации, что отличает их от клинопироксенов 
низкобарических габбро-гипербазитовых ком
плексов (рис. 2). Характерно, что повышенная 
глиноземистость свойственна пироксенам и в без- 
гранатовых парагенезисах доофиолитовых бло
ков. Сопоставление их с габбро-гипербазитовыми 
и гранулитовыми комплексами (рис. 2, 3) показы
вает, что парагенезисы с подобными составами со
существующих пироксенов встречаются лишь в 
наиболее глубинных гранулитах. Условия мета
морфизма, определяемые для них на основе хо
рошо разработанной термобарометрии метапе
литов и экспериментальных данных по переходу 
габбро-эклогит, оцениваются в 1000-1100°С и
1.0-1.3 ГПа. Такие параметры метаморфизма, 
более глубинного, чем в офиолитовых блоках, 
вполне согласуются с пластичным течением ма
териала подконтинентальной мантии с утонен
ной корой.

Основываясь на всей совокупности имеющих
ся материалов, можно предположить, что суще
ствует гипотетический ряд объектов (эклогит-пе- 
ридотитовые массивы и наиболее глубинные ксе
нолиты в кимберлитах, лерцолитовые массивы и 
нодули в щелочных базальтах, дунит-верлит-габ- 
бро-гранулитовые ассрциации складчатых облас
тей), в которых последовательно вскрываются 
все менее глубинные зоны проявления метамор
физма растяжения подконтинентальной мантии. 
P-T-t траектории в них с известной условностью 
могут характеризоваться ходом против часовой 
стрелки (рис. 4) и позволяют говорить о вероят
ной вертикальной зональности. Регрессивная по 
Р-Т направленность процессов, отмечаемая и в 
нижнекоровых комплексах, свидетельствует о 
том, что эта новообразованная метаморфическая 
зональность обусловлена разгрузкой, причиной 
которой могло быть утонение континентальной 
литосферы вследствие ее растяжения.

МЕТАМОРФИЗМ РАСТЯЖЕНИЯ 
КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ

Подъем геоизотерм в континентальной коре в 
областях активного растяжения должен способ
ствовать размягчению габбрового слоя, если он

Рис. 3. Соотношение общ ей ж елезистости и глинозе- 
мистости ортопироксенов габбро-гипербазитовы х 
массивов и гранулитовых комплексов.
1 - 2  -  породы  В осточно-Х абарнинского массива: 
1 -  п орф и рокласты , 2 -  необласты ; 3 - 4  -  породы  
Зап адн о-В ойкарского  массива: 3  -  п орф и рокласты , 
4  -  необласты; 5 -  необласты  К итарсайского массива; 
6 -  порфирокласты  и необласты  Ю го-Восточного 
Кемпирсая (контурами показаны  составы ортопирок
сенов гранулитовых комплексов: I -  тараташ ский 
умеренных давлений, II -  салдинский -  повыш енных 
давлений, Ша, Шб -  лапландский высоких давлений).

Рис. 4. P -T -t траектории метаморф изма растяжения 
литосферной мантии и континентальной коры.
1 -  гранатовые перидотиты Западной Н орвегии [47],
2 -  перидотиты массива Ронда в Ю жной Испании [52],
3  -  габбро-гранулиты Западно-В ойкарского массива 
[3, 7] (интерпретация авторов), 4  -  салдинский ком
плекс, 5 -  саксонский комплекс, 6 -  тараташ ский ком
плекс.



Рис. 5. М инальный состав гранатов Саксонского бло
ка Западной Европы и Китарсайской зоны Мугоджар.
1 -2  -  породы Саксонского блока: 1 -  гранатсодержа
щие кварц-полевош патовые бластомилониты или 
“саксонские гранулиты”, 2 -  эклогиты ; 3 - 4  -  породы 
Китарсайской зоны: 3  -  кварц-полевошпатовые блас
томилониты, 4  -  эклогитоподобные (пунктиром вы 
делено поле гранатов из основных пород чогарского 
комплекса).

расположен на глубине 12-27 км, и переходу от 
трехслойной (рис. 1) к двухслойной реологичес
кой вертикальной зональности [11, 13]. При этом 
граница хрупко-вязкого перехода переместится 
вверх и положение ее будет определяться в основ
ном температурой. В Провинции бассейнов и 
хребтов -  гигантской зоне кайнозойского растя
жения на западе Северной Америки -  она отмеча
ется на глубине 6-10 км, а в современных рифтах 
располагается еще выше.

Повышенные температуры на уровне раздела 
кора-мантия в рифтовых областях указывают, 
что условия метаморфизма растяжения кристал
лических пород нижней коры должны соответст
вовать гранулитовой фации. Именно поэтому в 
первую очередь было обращено внимание на 
гранудитовые террейны (Саксонский, Геспер- 
ский и др.) в герцинидах Центральной и Западной 
Европы [60]. Их метаморфизм, оцениваемый па
раметрами 750-850°С и 0.8-1.0 ГПа, по мнению
К. Вебера [60], лучше согласуются с режимом 
раннепалеозойского утонения, чем орогенного 
укорачивания коры. Однако просмотр большой 
коллекции шлифов Н.В. Аксаментовой и прове
денное нами микрозондовое исследование мине
ралов из пород Саксонского массива показали, 
что так называемые гранулиты Гранулитовых 
гор Саксонии вовсе не являются породами грану
литовой фации. Это типичные бластомилониты с 
порфирокластическими структурами, иногда со
храняющие реликтовые деформированные и раз
дробленные зерна высокотемпературных мине
ралов (кианита, силлиманита, граната), которые 
отсутствуют в перекристаллизованной матрице.

Центральные части порфирокластов гранатов из 
кварц-полевошпатовых “гранулитов” содержат 
до 30% пиропа (в эклогитах до 46%) и 21% 
Са-компонента при общей железистости 64-68%. 
В краевых частях содержание пиропа может по
нижаться до 14%, значительно уменьшается ко
личество Са-компонента (до 3%), а железистость 
возрастает до 76-80%, что может указывать на 
понижение температуры и давления (рис. 5). Эти 
преобразования сопровождались уменьшением 
содержания альбитового компонента в калиш- 
патах от 40—46% в порфирокластах, до 15% в ре- 
кристаллизованной матрице, двуполевошпато
вые равновесия в которой отмечаются темпера
турой 550-600°С.

Весьма вероятно, что в Саксонском массиве 
нижнепалеозойские датировки (590-540 млн. лет) 
отвечают метаморфизму, связанному с рифто- 
вым растяжением гранулитового кристалличес
кого фундамента, возраст которого может быть 
дорифейским. Сходная картина наблюдается в 
Мугоджарах, где совершенно аналогичные по тек
стурно-структурным особенностям саксонским 
“гранулитам”, но еще более низкотемпературные, 
кварц-полевошпатовые рифтогенные бластоми
лониты слагают в дорифейском блоке Китарсай- 
скую зону, включающую растащенные фрагмен
ты эклогит-перидотитового массива.

Несколько иной подход в обосновании связи 
гранулитового метаморфизма с глубиннокоро
вым растяжением был принят М. Сендифордом и 
Р. Пауэлом [56]. Основываясь на гипотетических 
P-T-t траекториях развития нижнекорового мета
морфизма в областях растяжения, предполагаю
щих декомпрессию на прогрессивном этапе и изо
барное охлаждение на регрессивном, эти авторы 
попытались реконструировать их на конкретных 
гранулитовых террейнах. Так как прогрессивная 
ветвь в высокотемпературных метаморфитах 
восстановлена быть не может, то основное вни
мание было обращено на зональности минера
лов, характер кайм и симплектиты.

Было показано, что во многих гранулитовых 
комплексах Центральной и Западной Австралии, 
Южной Африки, Южной Европы и Антарктиды 
обнаруживаются признаки изобарного охлажде
ния, которые интерпретировались М. Сендифор
дом и Р. Пауэлом как связанные с нижнекоровым 
растяжением. Однако эти выводы нельзя считать 
вполне корректными. Наряду с гранулитовыми 
блоками складчатых областей в число примеров 
были включены и ареальные гранулиты Земли 
Эндерби. В раннедокембрийских высокометамор- 
физованных областях реакционные структуры 
описывались неоднократно. Вероятно, они сохра
няются и в отторженцах платформенного фунда
мента в складчатых областях и объяснение их при
роды может быть неоднозначным. Не привели



М. Сендифорд и Р. Пауэл и доказательств плас
тичного (хрупко-пластичного) течения материа
ла в связи с гранулитовым метаморфизмом, что 
также позволяет сомневаться в правильности ин
терпретаций. Однако предпринятая попытка по
исков метаморфизма растяжения в высокомета- 
морфизованных блоках складчатых областей 
вполне правомерна.

Исследование дорифейских метаморфических 
комплексов Урала показало, что в них сохраня
ются как признаки ранней истории, связанной с 
формированием кристаллического фундамента, 
так и преобразования, обусловленные его дест
рукцией при позднедокембрийском рифтогенезе 
[14, 27, 28, 33]. Результаты этих преобразований 
повсеместно представлены разнотемпературными 
бластомилонитами, формирующими различной 
мощности линейные зоны, либо проявляющими
ся во всем объеме небольших по размерам ранне- 
докембрийских блоков (тектонических клиньев), 
но никогда не выходящие за их пределы. Разно
временные позднедокембрийские бластомилони- 
ты эпидот-амфиболитовой и зеленосланцевой 
фаций были закартированы в процессе крупно
масштабных геолого-съемочных работ [20] в 
Тараташском блоке архея (рис. 6). Ранее они 
описывались как “очковые гнейсы” и выделя
лись в качестве самостоятельного стратиграфи
ческого подразделения.

Как показало изучение парагенезисов и соста
вов минералов уральских бластомилонитов фа
циальные условиях их образования устанавлива
ются не всегда достаточно определенно. В пере- 
кристал л изованной матрице, даже при очень 
малом разрезе зерен, часто сохраняются не толь
ко реликтовые минералы, но и метастабильные 
промежуточные фазы. Однако если рассматри
вать в целом минералы матрикса из бластомило- 
нитовых зон различных блоков, то температур
ная зональность выявляется определенно, напри
мер, по закономерному изменению минального 
состава амфиболов (рис. 7). Можно предпола
гать, что она отражает распределение темпера
тур в вертикальном разрезе пластичной зоны ко
ры при рифтовом растяжении (рис. 4). В нижней 
коре, если судить по салдинским гранулитам, со
ставы минералов (рис. 2, 3) и Р-Г-параметры их 
метаморфизма (1000°С и 1.0-1.2 ГПа) близки 
верхнемантийным габбро-гранулитам. Процессы 
регенерации в этих условиях могут быть столь 
интенсивны, что в породах сохраняются лишь 
текстурные признаки бластомилонитов.

Зоны хрупко-вязкого течения материала дав
но известны в блоках кристаллического фунда
мента фанерозойских складчатых областей. Ме
ханизм образования таких зон, связывавшихся с 
орогенным сжатием, например, детально обсуж
дался для докембрийского фундамента хребта 
Блу-Ридж в Западных Аппалачах [49]. Неодно

кратно описывались разнотемпературные блас- 
томилониты в гренвиллском фундаменте на запа
де Ньюфаундленда, льюиских гранулитах Шот
ландии, раннедокембрийских блоках Южной 
Норвегии и Юго-Западной Швеции, докембрий- 
ском фундаменте герцинид Европы, Шарыжал- 
гайском выступе Прибайкалья и многих других 
регионах. Масштабы проявления процессов хруп
ко-пластичного течения материала в докембрий- 
ском фундаменте складчатых областей много
кратно возрастут, если учесть, что приводимые в 
публикациях указания на широкое развитие “оч
ковых гнейсов” и “ортогнейсов” относятся к ти
пичным бластомилонитам, в чем мы могли удос
товериться при знакомстве с подобными образо
ваниями в Западной Норвегии и Иберийском 
массиве Испании. Многочисленные позднедокем
брийские и раннепалеозойские датировки блас
томилонитов и “очковых гнейсов” в совокупнос
ти с данными о строении осадочного чехла часто 
однозначно свидетельствуют о синхронности 
процессов седиментации и метаморфизма растя
жения фундамента.

Убедительную картину одновременного рас
тяжения фундамента Кордильер Северной Аме
рики и верхней коры являет Провинция бассей
нов и хребтов [13]. Кристаллический фундамент 
(“core complex”) выделяется здесь на глубине 7 км 
и обнажается в тектонических окнах среди миогео- 
синклинальных толщ, имеющих возраст от верх
него докембрия до палеогена включительно. 
Эти хорошо стратифицированные толщи разби
ты сбросами на многочисленные блоки, образуя 
верхнюю “хрупкую” сильно растянутую кору, ог
раниченную снизу субгоризонтальным тектони
ческим отделителем. Ранние представления о ши
роком развитии здесь чешуйчатых надвигов ос
тавлены и в настоящее время практически 
общепризнано, что верхняя кора растягивалась 
путем сбросообразования, одновременного плас
тическому (хрупко-пластическому) растяжению 
фундамента. Метаморфизм растяжения начался в 
конце юры и/или начале мела и интенсивно про
явился в олигоцен-миоценовое время. Пик темпера
туры (530-580°С) и давления (800-1000 МПа) быст
ро сменился падением давления до 400-600 МПа, 
что было связано с утонением коры. Температура 
понижалась позже в течение всего мела [41].

Кристаллический фундамент в складчатых об
ластях, как правило, доступен для наблюдения в 
отдельных изолированных выходах. Редким ис
ключением, вероятно, является Западная Норве
гия, где, по нашему мнению, обнажается пласти
чески утоненный край континентальной плиты с 
денудированным рифтогенным чехлом. Этот ре
гион привлекал внимание исследователей в свя
зи с проблемами высокобарического метамор
физма [38]. Инициированный флюидом при кале
донской коллизии эклогитовый метаморфизм в



Рис. 6. Схема метаморф изма Златоустовского района Ю жного Урала.
/ -  гранулитовый метаморф изм и диафторез амфиболитовой фации Т араташ ского и Селянкинского (И льменогорско- 
го) блоков, 2 -  амф иболитовы й метаморфизм Уф алейского блока; зональный дистен-силлиманитовый метаморф изм 
Златоустовского (3-S) и кувашского (9 -1 0 )  комплексов: За  -  начальный и глубинный эпигенез, 3 6  -  зона хлорита, 4  -  зона 
биотита, 5 -  зона граната, 6  -  ставролит-хлоритоидная зона, 7 -  ставролит-хлоритовая зона, 8  -  ставролит-силлимани- 
товая зона, 9 -  добиотитовая  и биотитовая зоны , 10  -  гранатовая зона и нерасчлененная ставроли товая  ф ация; 
1 1 -1 3  -  рифтогенны е бластомилониты: 1 1 -  зеленосланцевой фации, 12 -  эпидот-амфиболитовой фации, 13 -  ам ф и
болитовой фации; 1 4 -1 5  -  орогенные бластомилониты: 14 -  эпидот -  амфиболитовая (ставролитовая) фация повы 
шенных давлений, 15 -  гранитоидные бластомилониты амфиболитовой фации; 16 -  метаморфические формации палео- 
океанического сектора; 1 7 -  неметаморфизованные палеозойские толщи; 1 8 -2 0  -  плутонические породы: 18 -  габброиды 
(а) и гипербазиты (б); 19 -  рапакиви (а) и массивы гранитовой формации (б); 2 0  -  нефелиновые сиениты; 21 -  Главный 
уральский надвиг; 22 -  надвиговые и разломные зоны.

Бергенских дугах проявляется в гипербазит-бази- 
товом субстрате, пластически деформированном 
и метаморфизованном в позднем докембрии в 
условиях гранулитовой фации (Т = 800-900°С, 
Р = 1.0 ГПа). Вмещающие эклогизированные ги- 
пербазит-базитовые массивы породы гренвилл- 
ского (?) фундамента представлены типичными 
бластомилонитами (“очковыми гнейсами”), также 
датируемыми поздним докембрием. Широкое раз

витие высокотемпературных бластомилонитов ха
рактерно и для “Западного гнейсового региона” с 
эклогит-перидотитовыми массивами Нордфьер- 
да. Мы хотели бы констатировать, что Западная 
Норвегия, считающаяся классическим регионом 
коллизионного высокобарического эклогитово- 
го метаморфизма, может стать одним из лучших 
примеров проявления метаморфизма растяжения 
кристаллического фундамента.



З О Н А Л Ь Н Ы Й  М Е Т А М О Р Ф И ЗМ  
Р И Ф Т О Г Е Н Н Ы Х  Ф О Р М А Ц И Й

Положение хрупко-пластичного перехода в 
кристаллических породах, контролируемое темпе
ратурой около 300°С, и полная непроницаемость 
“переходной” зоны для флюидов [8] препятствуют 
значительным региональным метаморфическим 
преобразованиям в рифтогенных формациях, что 
подкрепляется и модельными расчетами [37]. 
Действительно, наиболее древние серии палео- 
рифтовых областей характеризуются лишь на
чальным метаморфизмом в нижних частях разре
зов. Расхождение континентальных плит должно 
сопровождаться накоплением новых серий на бо
лее утоненном фундаменте и дальнейшим подъе
мом геоизотерм. Перемещение вверх хрупко
пластичного перехода в какой-то мере будут за
держивать эндотермические реакции дегидрата
ции, что также неблагоприятно для значитель
ных метаморфических преобразований рифто
генных толщ. В то же время имеются многие 
примеры проявления высокоградиентного зо
нального метаморфизма в палеорифтовых обла
стях [16, 19, 61], которые нельзя объяснить лишь 
общим подъемом геоизотерм.

На Урале метаморфизм рифтогенных форма
ций проявлен на всем его протяжении в палеокон- 
тинентальном секторе. Преимущественно это 
низкотемпературные преобразования, которые 
могут определяться как метаморфизм погруже
ния. Низкотемпературная вертикальная зональ
ность на Южном Урале устанавливается уже в на
чале рифея, а на Среднем -  в позднем рифее-венде. 
При широтном пересечении, особенно наглядно в 
Башкирском поднятии на Южном Урале, интен
сивность преобразований возрастает в восточном 
направлении, т.е. в толщах залегающих на наибо
лее утоненном палеоконтинентальном фунда
менте. Здесь проявляется и зональный метамор
физм кианитового (Златоустовский комплекс) и 
андалузитового (белорецкий комплекс) типов. 
В более северных районах зональный метамор
физм приурочивается к “тройным точкам” сочле
нения Урала с Тима неким (кваркушский комплекс) 
и Денисовским (западно-ляпинский комплекс) па
леорифтами. Детальное картирование зональ
ных комплексов, проведенное в последнее деся
тилетие, показало, что наибольшие температу
ры, до верхов ставролитовой фации, достигались 
лишь в Златоустовском комплексе (рис. 6). В дру
гих комплексах они были ниже и на плато Квар- 
куш только приближались к зоне граната. При 
этих исследованиях было выполнено огромное ко
личество микрозондовых и химических анализов 
минералов (гранатов, ставролитов, белых слюд, 
хлоритов и др.), использованных при проведении 
парагенетического анализа и выявляющих инди-

Рис. 7. Соотношение тетраэдрического и октаэдриче
ского алюминия в амфиболитах рифтогенных блас- 
томилонитов Урала.
1 -  Тараташский блок, 2 -  Мугоджарский блок,
3 -  Александровский блок, 4-5  -  Салдинский блок:
4 -  гранулиты, 5 -  эклогитоподобные породы; 6 -  За- 
падно-Войкарский массив [3] (оконтурено поле рого
вых обманок тараташского комплекса, вмещающего 
зоны рифтогенных бластомилонитов; черными квад
ратами отмечены минальные составы амфиболов).

Пир

Рис. 8. Соотношение пиропового, гроссулярового и 
спессартинового миналов в гранатах Златоустовского 
комплекса.
1 -  зона граната, 2 -  ставролит-хлоритоидная зона,
3 -  ставролит-хлоритовая зона, 4 -  ставролит-силли- 
манитовая зона (пунктирной стрелкой показано на
правление усиления метаморфизма в метапелитах па- 
томской серии).

видуальные особенности метаморфических зо
нальностей в различных комплексах.

В качестве примера можно показать незаконо
мерное изменение составов гранатов в Златоус
товском комплексе (рис. 8), обусловленное появ
лением первых биотитов лишь в середине ставро
литовой фации, либо особенности составов 
гранатов комплексов Приполярного Урала (рис. 9).
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Рис. 9. Изменение составов гранатов западно-ляпин- 
ского (а) и хобеизского (б) комплексов.
1 -  центральные части зерен из метабазитов; 2 -  цент
ральные части зерен из метапелитов.

Рис. 10. Соотношение тетраэдрического и октоэдри- 
ческого алюминия в сосуществующих мусковит-фен- 
гитах и хлоритах плато Кваркуш (Северный Урал). 
Зональный комплекс низкого давления: 1 -  муско- 
вит-фенгиты, 3 -  хлориты; гладкофамсланцевые зоны: 
2 -  фенгиты, 4 -  хлориты. Линиями соединены муско- 
вит-фенгиты и хлориты из обнажений с прослоями 
хлоритсодержащих метапелитов.

Отчетливо проявляются различия составов бе
лых слюд и хлоритов (рис. 10) кваркушского ком
плекса с возрастом 500-550 млн. лет и более мо
лодых (около 400 млн. лет) коллизионных глау- 
кофансланцевых зон, сформированных здесь же 
на плато Кваркуш в рифтогенных толщах. Име
ющиеся радиологические датировки позволяют 
говорить, что зональный метаморфизм в палео- 
континентальном секторе по времени был связан 
с этапами активизации рифтогенной структуры,

отмечаемыми развитием трансгрессивной циклич
ности в осадочных бассейнах и формированием 
бластомилонитов в пластичной зоне [17, 28]. При 
палеозойских коллизионных процессах изоград- 
ные поверхности в большинстве зональных ком
плексов были деформированы (рис. 8). Первона
чальная термальная структура сохранилась толь
ко в белорецком комплексе. Наблюдаемая здесь 
горизонтальная сланцеватость пород в андалузи- 
товой зоне с послойными S-образными складка
ми может свидетельствовать о дифференциаль
ном течении материала в условиях растяжения.

Сходные с уральскими обстановками проявле
ния метаморфизма позднедокембрийских форма
ций реконструируются в Грампианской зоне Бри
танских островов (мойнская и далрэдская серии) и 
в формациях Флер-де-Ли Ньюфаундленда. Здесь 
также зональный метаморфизм проявляется в па- 
леоконтинентальных секторах с наиболее уто
ненным фундаментом. Ставшие классическими 
барроуский и бучанский типы зональностей в 
Шотландских нагорьях, формирование которых 
ранее связывалось на основе радиологических да
тировок с грампианским и гренвиллским диастро- 
физмами, в новой интерпретации, включающей ту 
же аргументацию, что и для уральских позднедо
кембрийских зональных комплексов [14,17], долж
ны рассматриваться как рифтогенные. Каледон
ская деформация зонально метаморфизованных 
толщ здесь известна давно и никем не оспаривает
ся. Если же учесть, что накопление мощных толщ 
осадков мойнской и далрэдекой серий происходи
ло в условиях литосферного растяжения, то при
чины докаледонского метаморфизма логичнее 
связывать не с гипотетическими диастрофизма- 
ми, а с доорогенными событиями.

Постметаморфические деформации изоград- 
ных поверхностей, изначально почти параллель
ных литостратиграфическим границам, выявле
ны и в позднедокембрийской рифтовой серии 
Аше в Южных Аппалачах. Этот комплекс, харак
теризующийся кианитовым типом зональности, с 
запада ограничен мощной бластомилонитовой 
зоной, погружающейся к востоку и на глубине 
выполаживающейся в зоне отделителя [57].

В работах скандинавских геологов (Р.-G. Ап- 
dreasson, A.H.N. Rice, D.G. Gee и др.), обосновываю
щих формирование позднедокембрийских Средних 
и Верхних покровов (Серв, Севе, Кели и др.) в 
связи с континентальным рифтогенезом перед 
раскрытием Япетуса, приводятся примеры прояв
лений донадвигового метаморфизма с вертикаль
ной и латеральной зональностью, а также данные 
о синхронности метаморфических преобразова
ний в покровах и кристаллическом фундаменте, 
которые, по нашему мнению, могут рассматри
ваться как свидетельства доорогенного метамор
физма, но традиционно интерпретируются в рам
ках гипотезы орогенических циклов.



Наиболее же признанным районом проявления 
зонального рифтового метаморфизма в настоя
щее время считаются Восточные Пиренеи. Мо
дель континентального рифтового метаморфиз
ма, представленная С. Уикхемом и Е. Оксбургом 
[62], предполагает очень высокий градиент (бо
лее 100 град/км), при котором на глубине 10 км 
достигаются температуры порядка 700°С, что 
обеспечивается внедрением в кору мафических 
магм. На основе исследования изотопии кислоро
да делается вывод о циркуляции поверхностного 
флюида на глубину до зоны анатексиса во время 
метаморфическогоцикла.

Нам представляется, что зональный мета
морфизм в рифтовых формациях должен быть 
обусловлен аномальным подъемом изотерм, но 
вовсе не обязательно связанным с конкретным 
высокотемпературным источником. Только экс
тремальное разрушение непроницаемого барьера 
“переходной зоны”, связанное со скоплением 
флюидов, имеющих корни в высокобарической 
глубинной области, может обеспечить значи
тельный тепломассоперенос из литостатической 
зоны в гидростатическую. Следствия такого про
рыва весьма сложны и радикально меняют в зоне 
прорыва всю гидродинамическую картину. Мож
но отметить, что такой механизм возникновения 
терминальной аномалии в рифтогенных форма
циях позволяет объяснить не только данные изо
топии кислорода, приведенные в работе [62], но и 
возможность появления анатектических распла
вов в зоне падения давления, вызванного оттоком 
флюида. Сильный перепад давлений и темпера
тур на участке прорыва переходной зоны и воз
никновение новой временной уплотненной зоны 
должны вызвать колебания барических условий зо
нального метаморфизма рифтогенных формаций.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Рассмотренные материалы позволяют сделать 

предположение о том, что метаморфизм является 
обязательным эндогенным процессом областей 
растяжения континентальной литосферы. Дан
ные по глубинным ксенолитам и “отторженцам” 
подконтинентальной верхней мантии однозначно 
указывают на пластичное (хрупко-пластичное) 
течение материала и высокотемпературные (до 
1000 1300°С) метаморфические преобразова
ния на большом интервале давлений от 0.4- 0.7 
до 4.0-5.0 ГПа и даже более. Неодинаковая рео
логия минералов поликристаллических пород 
обусловливает появление в областях растяжения 
характерных, но не обязательных порфироклас- 
тических пород, рекристаллизованная матрица ко
торых может указывать на Р- Г-параметры преоб
разовании. Авторы полагают, что латеральное те
чение в верхней части литосферы под рифтами 
происходит, во всяком случае в ряде примеров, в 
результате вертикального напряжения, создавае

мого поднимающимся высоконагретым разуплот
ненным глубинным материалом. Весьма вероятно, 
что в гипотетическом ряду природных объектов -  
эклогит-перидотитовые массивы и высокобари
ческие ксенолиты в кимберлитах, лерцолитовые 
массивы и нодули в щелочных базальтах, дунит- 
верлит-габбро-гранулитовые ассоциации склад
чатых областей -  несущих отчетливые признаки 
хрупко-пластичных деформаций, последователь
но вскрываются все менее глубинные зоны про
явления метаморфизма растяжения подконти
нентальной мантии.

Метаморфизм растяжения континентальной ко
ры, проявляющийся ниже зоны хрупко-пласгично- 
го перехода, в современных эрозионных срезах 
складчатых областей может быть установлен в 
блоках платформенного кристаллического фун
дамента. Его продуктами являются разнотемпе
ратурные бластомилониты, синхронные по вре
мени образования этапам рифтогенной активиза
ции. В дорифейских террейнах Урала и других 
регионов они картируются в виде линейных зон, 
иногда полностью слагают небольшие тектони
ческие клинья, но никогда не выходят за пределы 
древних блоков. Температурные условия форми
рования этих, как мы предполагаем, рифтоген
ных бластомилонитов охватывают интервал от 
зеленосланцевой до гранулитовой фаций.

В рифтогенных осадочных и вулканогенно
осадочных формациях верхней коры часто уста
навливаются низкотемпературные преобразова
ния в нижних частях разрезов, залегающих на на
иболее утоненном фундаменте. Обусловлены они, 
по всей вероятности, общим подъемом геоизо
терм в областях растяжения и могут определять
ся как метаморфизм погружения. Наибольший 
же интерес представляют зональные комплексы, 
формирование которых гипотеза орогенических 
циклов связывала с тангенциальным сжатием, за
вершающими складчатостями и гранитами. В на
шей интерпретации зональные комплексы риф
тогенных областей представляют собой аномаль
ное явление, обусловленное периодическими 
прорывами высоконапорным перегретым флюи
дом непроницаемой переходной зоны на границе 
средней и верхней коры. Возникающий при этом 
эффект позволяет объяснить существование ком
плексов не только низких, но и умеренных давле
ний. Такие комплексы установлены во многих 
складчатых областях фанерозоя (Урал, Аппалач
ско-Каледонский пояс, герциниды Европы и др.), 
характеризующихся высоким эрозионным срезом. 
Критическая переоценка данных по зональному 
метаморфизму орогенных поясов может значи
тельно увеличить количество примеров проявле
ния в них континентального рифтового метамор
физма, связанного с их предысторией.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проект 95-05-14283) и INTAS (грант 94-1857).
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Hypogene thinning and breakup of lithospheric plates in areas of extension are characterized by high surface 
heat flow, predetermining regional metamorphic transformations of rocks. The information available on this 
metamorphism is incomplete and pertains only to the upper crust On the basis of vertical iheological zoning of the 
lithosphere, this paper examines evidence of metamorphism at various depths in areas of crustal extension. In the 
middle and lower crust and, apparently, the mantle, extensional metamorphism typically produces temperature-vari
able mylonites and blastomylonites. The recrystallized fine-grained groundmass of blastomylonites is the most reli
able indicator of the P -T  parameters of extensional metamorphism. The mechanism proposed is one of hypogene 
thinning of the lithosphere due to the emplacement of hot depth-derived material; this is indirecdy supported by ev
idence of a plastic flow of mantle rocks in rifted areas. Sedimentary basins produced by upper-crust extension exhibit 
both homogeneous low-temperature burial metamorphism and local zoned metamorphism of moderate and low pres
sures, which is controlled by anomalous areas where a high-pressure fluid has broken through a dense impenetrable 
zone at the boundary between the upper and middle crust. The paper gives examples of continental rift metamor
phism in Phanerozoic areas.
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На примере Восточно-Африканской рифтовой системы и Красноморского рифта показано, что в 
рифтах с интенсивной магматической активностью магматизм концентрируется в двух зонах. Одна 
из них контролируется зоной отрыва (местом выхода на поверхность пологого сквозьлитосферного 
разлома), вторая совпадает с границей неутоненной и утоненной коры на противоположном борту 
рифта. Поступление магмы осуществляется из подкорового резервуара, связанного с выступом ас
теносферы каналом, проходящим вдоль пологого разлома. Образование зон активного растяжения 
и магматизма знаменует полное разделение литосферных плит уже на стадии континентального 
рифтогенеза и начало наращивания магматических пассивных окраин.

ВВЕДЕНИЕ
Важнейшие различия в развитии континен

тальных рифтов с интенсивной магматической 
активностью и амагматических рифтов подчер
кивались еще Е.Е. Милановским [7]. Геофизичес
кие исследования пассивных окраин в последние 
годы подтвердили эти различия в еще большей 
степени. Установлено, что развитие амагматиче
ских рифтов приводит к образованию пассивных 
окраин с сильно (в 5-6 раз) утоненной континен
тальной корой, подстилаемой мантийными частич
но серпентинизированными породами. Такие окра
ины хорошо изучены, в частности, по обе стороны 
Атлантики-на Галицийской банке [12] и восточнее 
Ньюфаундленда [37]. Эволюция рифтов с магмати
ческой активностью, напротив, приводит к образо
ванию в краевой части океана мощной (15-20 км) 
коры, сформированной, по-видимому, еще на ста
дии континентального рифтогенеза в ходе интен
сивного магматизма [20, 44]. Судя по данным 
МОВ ОГТ и ГСЗ, верхняя часть такой коры 
(3-6 км) сложена вулканитами, а нижняя -  основ
ными интрузиями [45]. Граница подобных образо
ваний с океанической корой спредингового проис
хождения неясная, возможно, постепенная.

Фундаментальное различие в эволюции риф
тов -  рифтогенез с активным магматизмом или без 
такового, скорее всего, связано с различными тем
пературными условиями в подошве литосферы. 
Как показали экспериментальные и теоретичес
кие исследования [43,44], мощный магматизм со
путствует рифтогенезу в том случае, когда исход
ная температура астеносферы на 100-150°С выше 
нормальной. А это может быть в зоне воздейст
вия мантийного плюма.

Механизм образования базитовой коры в кра
евых частях океанских бассейнов давно привле
кает внимание исследователей, тем более, что по

лосы такой коры могут, возможно, достигать де
сятков и даже первых сотен километров в 
ширину. Утонение и раздробление континенталь
ной коры, сопровождающееся мощной магмати
ческой деятельностью, описывалось как образо
вание коры “афарского типа” [4,5], или как “диф
фузный спрединг” [16]. Современные данные по 
Восточно-Африканским и Красноморскому риф
там позволяют значительно конкретизировать 
механизм этого процесса.

Такая конкретизация тем более необходима в 
связи с коренным пересмотром модели континен
тального рифтогенеза в последнее десятилетие. 
Модели “чистого сдвига” или симметричного уто
нения литосферы с образованием “шейки” [30] не 
могут объяснить фундаментальной асимметрии 
рифтов (асимметрия структуры, топографии, 
строения коры). Эти особенности, напротив, хо
рошо объясняются моделью “простого сдвига”, 
предполагающей разделение литосферных плит 
пологим сквозьлитосферным разломом [41, 42]. 
Модель также хорошо объясняет известную 
асимметрию в распределении платобазальтов по 
отношению к рифтовой зоне [24]. Очевидно, что 
эволюция рифтов с магматической активностью 
и как следствие формирование магматических 
окраин океанов должны быть рассмотрены в све
те модели “простого сдвига”. Этой проблеме по
священа настоящая статья.

ЗОНЫ ИНТЕНСИВНОГО РАСТЯЖЕНИЯ 
И МАГМАТИЗМА 

В КОНТИНЕНТАЛЬНЫХ РИФТАХ
Наиболее интересные данные о структурном 

контроле магматизма в рифтах с магматической 
активностью можно получить в Эфиопском и 
Красноморском рифтах. Первый представляет
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Рис. 1. Зоны активного растяжения и магматизма в Эфиопском рифте.
1 -  главные сбросы; 2 -  поперечные нарушения; 3 -  вулканические пояса (ПВ -  пояс Вончжи); 4 -  озера; 5 -  положение 
рис. 2 на врезке.

собой активный современный рифт с интенсивным 
магматизмом, второй находился на сходной с Эфи
опским рифтом стадии развития около 20 млн. лет 
тому назад.

В Эфиопском рифте, представляющем собой 
грабен шириной 60-80 км и протяженностью око
ло 500 км, современный вулканизм сосредоточен 
в двух узких (5-10 км) зонах, протягивающихся 
вдоль западного и восточного бортовых уступов 
(рис. 1). Особенно мощным вулканизмом отлича
ется восточная зона (“пояс Вончжи”) [5, 31]. Обе 
зоны характеризуются развитием сближенных 
открытых трещин и сбросов с небольшой ампли
тудой смещения (рис. 2). Вулканизм имеет четко 
выраженный бимодальный характер. С крупны
ми центральными вулканами связаны излияния 
лав пантеллеритового или комендитового типов, 
более поздними являются трещинные экструзии 
щелочных и субщелочных базальтов. По возрас

ту вулканические породы плейстоценовые и го
лоценовые, т.е. формирование зон активного рас
тяжения и вулканизма произошло на самом позд
нем этапе развития Эфиопского рифта. В поясе 
Вончжи отчетливо видно кулисное строение с 
правым смещением кулис, имеющих протяжен
ность от 25 до 120 км. Возможно, что смещения 
кулис связаны с поперечными разломами, выра
женными топографическими элементами и ли
нейным расположением вулканических центров. 
Трещины растяжения иногда образуют внутри 
сегментов отчетливо выраженные пучки 5-6-ки- 
лометровой протяженности, также расположен
ные эшелонированно. Отдельные трещины мар
кируются цепочками шлаковых базальтовых ко
нусов, возникших на заключительной стадии 
трещинных излияний.

Сходная зона обнажена на приморской рав
нине, протягивающейся вдоль юго-восточного
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Рис. 2. Детальное строение участка пояса Вончжи (положение см. на рис. 1).
1 -  игнимбриты (поздний миоцен-плиоцен); 2  -  базальты (плиоцен); 3 -  игнимбриты и 4 -  пантеллеритовые лавы плей
стоцена; 5, 6  -  базальты: 5 -  плейстоценовые, 6  -  голоценовые; 7 -  озерные отложения (плейстоцен-голоцен); 8 -  шла
ковые конусы; 9 -  кальдеры; 10 -  активные сбросы (а) и трещины (б); 11 -  прочие сбросы (а) и разломы с неустанов
ленным смещением (б).

побережья Красного моря [10,33]. С востока эта зо
на ограничена уступом, сформированным отступа
ющей эрозией на месте бортового разлома Красно
морского рифта. Таким образом, положение 
этой зоны, прослеженной примерно на 4S0 км от 
17° до 21° с.ш., аналогично положению пояса Вон
чжи. В отличие от последнего в прибортовой зоне 
Красноморского рифта эрозией вскрыты более 
глубокие уровни вулканического пояса (рис. 3 ,4Б). 
Здесь наряду с базальтами широко распростране

ны интрузии габбро и гранофиров, а также осо
бенно широким развитием пользуются дайки до- 
леритов. Последние зачастую образуют обшир
ные поля, сложенные нацело интрузиями типа 
“дайка в дайке”. По сути дела, такие образования 
не отличаются от комплексов параллельных даек 
спрединговых зон. Возраст магматических пород 
по К/Аг методу 20-24 млн. лет [10], т.е. их форми
рование происходило на ранней, континенталь
ной стадии развития Красноморского рифта. По



Рис. 3. У часток магматического пояса на юго-восточном побережье Красного моря по [11].
1 -  молодые осадки прибрежной равнины; 2 -  базальтовые потоки и шлаковые конусы; 3 , 4 -  дайки долеритов: 3  -  среди 
вулканических пород (олигоцен-миоцен); 5 -  интрузии габбро и гранофиров; 6 -  осадочные породы (палеозой, мезо
зой); 7 -  докембрийские комплексы Аравийско-Нубийского щита; 8  -  сбросы: главные (а) и второстепенны е (б).

мнению Р. Боханнона [10], магматические ком
плексы, вскрытые у подножия восточного борта 
Красноморского рифта, слагают краевые части 
последнего вплоть до осевой зоны, где, по геофи
зическим данным и прямым наблюдениям, фикси
руется “настоящая” океанская кора -  продукт мед
ленного спрединга [3]. Данные ГСЗ [19] говорят о 
том, что между бортовым уступом и осевой зоной 
развита тонкая (8-12 км) кора со скоростями про
дольных волн 5.8 (кровля) -  6.9 (подошва) км/с. Та
кая кора может быть интерпретирована как кон
тинентальная с повышенным содержанием бази- 
тового материала.

Вдоль противоположного западного борта 
Красноморского рифта в прибрежной части моря 
прослеживается грабен, которому соответствуют 
подъем поверхности М и повышенные значения 
теплового потока [22, 27]. Здесь же известны 
проявления миоценового вулканизма, так что 
можно довольно уверенно выделять вулканичес
кий пояс, параллельный описанному выше. Его 
положение явно совпадает с зоной перехода от 
мощной к тонкой коре. К югу от 16° с.ш. этот по
яс продолжается магматическим поясом западно
го уступа Афара. По данным П. Мора [32], послед
ний характеризуется исключительно широким 
развитием базальтовых даек и, очевидно, служил
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Рис. 4. А -  гипсометрия Красноморского региона, Б -  распределение платобазальтов в Красноморском регионе. Ре
конструкция дориф тового положения Аравии по [6].
/ -  зона отры ва; 2 -  пояса активного растяж ения и магматизма; 3  -  условны е границы  сегментов риф товой  зоны ; 
4 -  платобазальты; 5-8 -  гипсометрические уровни; 5 -  ниже 1000 м, 6  -  1000-2000 м, 7 -  2000-3000 м, 8 -  выше 3000 м; 
9 -  изогипсы, м; Э Ф  -Э ф и о п с к о е  плато; риф ты : Э Р -Э ф и о п с к и й , К Р -  Красноморский; горсты: Д -Д а н а к и л ь с к и й , 
А -  Айша. О стальные условные обозначения объяснены  в тексте.
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Рис. 4. Окончание.

основным каналом излияний олигоценовых-ран- 
немиоценовых покровных базальтов Эфиопско
го плато. Во всяком случае, мощность покровных 
базальтов в сторону западного уступа Афара рез
ко возрастает. Таким образом, как и в современ
ном Эфиопском рифте, в олигоцен-раннемиоце- 
новом Красноморском рифте существовали две 
зоны активного растяжения и бимодального маг

матизма, располагавшиеся у подножий западного 
и восточного бортовых уступов.

СТРУКТУРНОЕ ПОЛОЖЕНИЕ ЗОН 
ИНТЕНСИВНОГО РАСТЯЖЕНИЯ 

И МАГМАТИЗМА
Чтобы понять, почему и как развиваются зоны 

интенсивного растяжения, обратимся к модели
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Рис. 5. Схема развития рифта без проявлений магма
тизма.
Sp. -  серпентинит. Остальные условные обозначения 
аналогичны обозначениям к рис. 7.

рифтогенеза с пологом сквозьлитосферным раз
ломом [41]. На рис. 5,1 показана упрощенная схе
ма континентального рифта, связанного с таким 
разломом. Последний разделяет литосферные 
плиты и выходит на поверхность, образуя “зону 
отрыва” верхней плиты от нижней. По Б. Верни
ке, часть рифта, прилежащая к зоне отрыва, на
зывается проксимальной, а противоположная -  
дистальной. Отодвигание верхней плиты компен
сируется изгибом нижней и образованием астено- 
сферного выступа, смещенного от оси рифта в 
сторону верхней плиты. При этом максимум топо
графического поднятия оказывается в дистальной 
зоне, на верхней плите, как это наблюдается во 
многих современных рифтах (Байкальский, Эфи
опский, Красноморский и др. рифты). Ранее было 
показано, что асимметричное положение асгено- 
сферного выступа влечет за собой асимметрию в 
размещении платобазальтов, ассоциирующих с 
рифтами [24]. Платобазальты развиты главным

образом на верхней плите (в дистальной зоне), что 
связано с механизмом миграции магмы (см. ниже).

По Б. Вернике [41], сброс в зоне отрыва снача
ла врезается на небольшую глубину и выполажи- 
вается на уровне подошвы верхней (прочной) ко
ры, а его крутое погружение происходит уже в 
дистальной зоне рифта. При этом образуется ши
рокая полоса наклоненных верхнекоровых бло
ков или, “аллохтонов растяжения”, залегающих 
над неглубокой плоскостью пологого разлома 
([41], см. рис. 5 ,1). Местами эта плоскость и под
стилающие нижнекоровые породы могут даже 
выходить на поверхность, образуя так называе
мые “core complexes”. Подобные структуры, оче
видно, характерны для широких (многие десятки 
или первые сотни километров) зон растяжения (на
пример, Провинция Бассейнов и хребтов), но явно 
отсутствуют в большинстве континентальных риф
тов, ширина которых не превышает 50-60 км. В по
следних предполагается резкое заглубление раз
лома в зоне отрыва до низов коры или даже до 
поверхности М [11, 14]. Судя по глубинам гипо
центров землетрясений, разломы северо-запад
ного фланга Байкальского рифта (зона отрыва) 
проникают на глубину не менее 20 км [2]. Еще 
большая глубина проникновения предполагается 
для разлома Элгейо в Кенийском рифте [23].

Особенно маловероятно неглубокое врезание 
пологого разлома в проксимальной зоне рифтов с 
магматической активностью. Как будет показано 
ниже, зона отрыва является одной из двух основ
ных магмоподводящих зон в этих рифтах, а, сле
довательно, она должна проникать до магматиче
ских очагов в нижней части или в основании ко
ры. В отличие от схемы Б. Вернике, на рис. 5, 1 
отражена именно такая концепция.

Попробуем выяснить, какова структурная по
зиция зон интенсивного магматизма, описанных в 
предыдущем разделе (см. рис. 4Б). В Эфиопском 
рифте пояс Вончжи в своей большей части зани
мает, по-видимому, проксимальное положение, 
совпадая с зоной отрыва, поскольку противопо
ложный борт рифта характеризуется максималь
ным поднятием (Эфиопское плато) и развитием 
платобазальтов. Соответственно, магматический 
пояс вдоль западного борта отвечает границе 
между неутоненцой и утоненной корой (hinge) в 
дистальной зоне. Такое же положение занимает 
магматический пояс западного уступа Афара: он 
ограничивает с востока мощную (до 40 км) кору 
Эфиопского плато и является проводником ба
зальтовых экструзий на верхней плите.

Менее ясен вопрос о положении магматичес
кого пояса в южной части Красноморского рифта 
(восточный борт). В отношении структур этого 
рифта в целом интересно опробовать методику, 
предложенную Б. Вернике и П. Тильке [42] для 
Центральной Атлантики. Авторы использовали 
идеализированную схему сегментации континен
тальных рифтов [39]. По этой схеме рифты состоят



луграбенов (сегментов) с переменной поляр- 
Нпстью, причем главный граничный сброс имеет 
Н плане вогнутую форму (рис. 6). Отдельные полу- 
В ябены соединяются зонами аккомодации со 
^ битовой или более сложной деформацией.

Береговые линии Северной Америки и Афри
ки а, в особенности, уступы, ограничивающие 
мощну10 континентальную кору, и отражающие

магнитные аномалии (hinge zones), обладают ха
рактерной синусоидальной формой, что особенно 
четко видно на реконструкциях [25, 40]. Было 
предложено [42] рассматривать изгибы синусои
дальных ограничений континентов как отраже
ние крупномасштабной сегментации со знакопе
ременной полярностью. Соответственно, вогну
тые части кривой следует считать зонами отрыва 
(проксимальными зонами), а выпуклые -  дисталь
ными зонами. Распределение топографических 
элементов по обе стороны Атлантики неплохо 
коррелируется с предсказанным на основании по
добной схемы (поднятия в дистальной зоне). При 
этом очевидно, что намеченная сегментация на 
порядок выше, чем в схеме Б. Розендаля (соот
ветственно, в среднем 500 и 50-150 км), и может 
отражать деление рифтовых систем уже не на ко
ровом, а на литосферном уровне.

На рис. 4А, 4Б представлена интерпретация 
Красноморского рифта, выполненная с учетом 
изложенных положений. Поскольку данных о по
ложении ступени между тонкой и неутоненной 
корой на большей части рифта нет, использова
лись очертания береговых линий, в случае Крас
ного моря весьма точно повторяющих одна дру
гую, а также очертания осевой зоны. Реконструк
ция исходного положения Африки и Аравии дана 
по работе [6]. Границы сегментов намечены ус
ловно в местах перехода от вогнутых участков к 
выпуклым.

Результаты неоднозначны. В южной части 
рифта, где в качестве южного продолжения за
падного борта принят западный уступ Афара, зо
на отрыва (вогнутая часть) оказывается на аравий
ской стороне. Это хорошо согласуется с высоким 
поднятием Эфиопского плато и распространени
ем платобазальтов на верхней плите. Кроме того, 
на побережье Саудовской Аравии геологически
ми наблюдениями установлен пологий разлом, 
погружающийся в сторону Красного моря [10]. 
Таким образом, поле интенсивного растяжения и 
магматизма на саудовском побережье оказывает
ся приуроченным к зоне отрыва.

Севернее располагаются три сегмента (II, III 
и IV), из которых два (П и IV) должны иметь зоны 
отрыва на африканской, а сегмент III -  на аравий
ской стороне.

В целом преобладание наклоненных к востоку 
пологих разломов, возможно, отражается в раз
витии на аравийской стороне широкого сводово
го поднятия, резко контрастирующего с узким

Рис. б. Идеализированная схема сегментации рифто- 
вой зоны по [13, 14].
Толстая темная линия -  дорифтовая поверхность. 
Тонкие линии -  сбросы (направление смещения ука
зано стрелками и зубцами). ЗА -  зона аккомодации.

прибортовым поднятием на африканской сторо
не (см. также профили в работе [18]). Кроме того, 
на аравийской стороне широко развиты платоба- 
зальты с возрастом от олигоцена до современно
го. На африканской стороне базальты отсутству
ют. Отметим также, что против сегмента III в 
дистальной зоне на африканской стороне наблю
дается расширение прибортового поднятия.

К северу от сегмента IV береговые линии при
обретают прямолинейные очертания, и их рас
членение на сегменты становится условным. По 
изгибу осевой зоны (внутреннего грабена) Красно
го моря может быть выделен сегмент V с прокси
мальной (вогнутой) зоной на аравийской стороне. 
Самый северный сегмент (VI), вероятно, состав
лял единое целое с Суэцким рифтом. В последнем 
выделяются три сегмента более низкого ранга, 
для которых предполагается образование неглу
боких внутрикоровых пологих разломов с меняю
щейся полярностью в олигоцене. В раннем мио
цене в центральной части рифта возник разлом, 
выполаживающийся на уровне поверхности М и 
наклоненный в сторону Синая [34]. Такая струк
тура хорошо согласуется с высоким поднятием 
Синайского полуострова (дистальная зона).

Интересным является сопоставление получен
ной схемы строения рифта с данными ГСЗ. Сейс
мическое зондирование по профилю восточнее 
Порт-Судана, около 20° с.ш. [19], показало, что 
мощная континентальная кора резко обрывается 
в 30 км от берега и сменяется тонкой (5-6 км) кон
солидированной корой со скоростями продоль
ных волн 6.2-6.4 км/с. Эта кора интерпретируется 
авторами как “океанская”, образовавшаяся на 
ранней стадии раскрытия Красноморского рифта. 
В соответствии со схемой на рис. 6 эта кора, скорее 
всего, формировалась в проксимальном магмати
ческом поясе, связанном с зоной отрыва, аналогом 
пояса Вончжи или пояса суданского побережья. 
По сейсмическим данным зона отрыва здесь резко



Рис. 7. Схема развития рифта с интенсивным магма
тизмом.
У -  кора; 2 -  мантийная литосфера; 3 -  область час
тичного плавления в астеносфере (густота линий от
ражает интенсивность плавления); 4 -  базитовые ин
трузии, подслаивающие кору; 5 -  вулканические поро
ды; 6 -  подводящие каналы и платобазальты; 7 -  зоны 
раздвига и магматизма: активные (а) и отмершие (б); 
8 -  направление движения плит; 9 -  сбросы.

углубляется на всю мощность континентальной 
коры. Такая же ситуация, по данным ГСЗ, отме
чена на крайнем севере Красноморского рифта 
близ 26° с.ш. [38]. Здесь, также вблизи побере
жья, наблюдается резкий обрыв африканской 
континентальной коры, которая замещается тон
кой (5-6 км) корой со скоростью 6.5 км/с. Послед

няя развита только вдоль западного борта рифта, 
доходя до его оси. По тем же данным к востоку оi  
оси рифта развита утоненная континентальная 
кора обычного от региона типа. Резко асиммет* 
ричное развитие “океанической” коры говорит в! 
пользу ее формирования в магматическом поясе 
на одной из сторон рифта. В соответствии с изло^ 
женным выше этот пояс, скорее всего, является 
проксимальным.

Структура магматических зон, рассмотренная] 
на примерах Эфиопского и Красноморского риф-- 
тов, была характерна и для других континенталь
ных рифтов. Вдоль восточного побережья США 
протягивается магнитная аномалия, совпадаю
щая с зоной перехода от неутоненной к утонен
ной континентальной коре. Южное продолжение 
этой зоны (магнитная аномалия Брунсвик) у по
бережья юго-восточной Джорджии было исследо
вано методом многоканального широкоугольного 
сейсмического профилирования [26]. На восточ
ном (океанском) фланге аномалии отмечено изме
нение сейсмических свойств коровых пород в 
сравнении с западным (континентальным) флан
гом. Эти изменения, в особенности увеличение 
сейсмических скоростей в верхней коре и переход 
от “отражающей” к сейсмически “прозрачной” ко
ре, интерпретируются авторами как результат 
увеличения содержания в коре мафического ма
териала. Последнее связывается в рифтовым 
магматизмом. Моделирование магнитной анома
лии, основанное на сейсмических данных, показа
ло, что она может быть результатом краевого 
эффекта на контакте между нормальной и обога
щенной мафическим материалом верхней корой.

По схеме Б. Вернике и П. Тильке, аномалия 
Брунсвик расположена в вогнутом сегменте кон
тинентальной окраины, т.е. в проксимальной зо
не, или зоне отрыва, с которой и была, вероятно, 
связана магматическая деятельность. Если сход
ную природу имеет вся магнитная аномалия вос
точного берега США и комплементарная ей при
брежная магнитная аномалия Западной Африки, 
то можно предполагать, что проторифтовая сис
тема Центральной Атлантики обрамлялась на 
всем своем протяжении дистальными и прокси
мальными магматическими поясами.

КАЧЕСТВЕННАЯ МОДЕЛЬ РАСКОЛА 
КОНТИНЕНТА В РИФТАХ 

С МАГМАТИЧЕСКОЙ АКТИВНОСТЬЮ
На основании изложенного эволюция рифтов 

с магматической активностью может быть пред
ставлена следующим образом (рис. 7). Началь
ная стадия рифтогенеза знаменуется образова
нием сквозьлитосферного пологого разлома, об
разованием на поверхности асимметричного 
грабена и подъемом астеносферного выступа, сме
щенного в сторону дистальной зоны (см. рис. 7, 7).



Адиабатический подъем астеносферного мате
риала приводит к частичному плавлению в ре
зультате декомпрессии [21, 44]. Кажется естест
венным, что миграция расплава к поверхности 
должна происходить вдоль ослабленной зоны по
логого разлома [24]. Хотя деформация в этой зо
не на мантийном уровне имеет характер пласти
ческого течения, тем не менее находящаяся под 
высоким давлением магма может, вероятно, про
двигаться вдоль нее, используя микротрещины и 
механизм магморазрыва.

Достигнув подошвы коры, расплав накаплива
ется, образуя подкоровый резервуар (см. рис. 7,2). 
Подобный резервуар фиксируется резко понижен
ными (7.2-7.8 км/с) скоростями сейсмических волн 
в слое от 10 до 30 км мощностью, расположенном 
непосредственно под корой во всех рифтовых зо
нах. Снижение скорости практически всеми ис
следователями связывается с высоким содержа
нием расплава в мантийных породах. Относи
тельно связи этого слоя (“рифтовой подушки”) с 
астеносферой существуют два противоположных 
мнения. Одна группа исследователей [9, 46] счи
тает, что низкоскоростной слой находится в кров
ле очень широкого (до 200 км) астеносферного 
выстуца, достигшего подошвы коры. В частнос
ти, так интерпретируется глубинное строение 
Байкальского рифта. При этом необходимо допу
скать резко неравномерное растяжение в коре и 
мантии Байкальского рифта (10 км -  в хрупкой 
верхней коре и 220 км -  в мантийной части лито
сферы [46]). Это в свою очередь приводит к выво
ду об активном мантийном диапиризме как дви
жущей силе рифтогенеза. Другие исследователи, 
базируясь на данных ГСЗ и магнитотеллуричес
ких зондирований, считают, что низкоскоростной 
проводящий слой под Байкальским и другими 
рифтами отделен от астеносферы слоем с нор
мальными (8.2-8.4 км/с) мантийными скоростями 
сейсмических волн [1, 8, 28, 35, 36]. Такая интер
претация не предполагает большой неравномер
ности растяжения в коре и мантии и согласуется с 
пассивной моделью рифтогенеза, которая, по 
мнению авторов, подтверждается большинством 
геологических данных [5].

Накопление большого объема магмы в подко
ровом резервуаре необходимо для быстрого (в те
чение 1-2 млн. лет) излияния огромных масс пла- 
тобазальтов, ассоциирующих со многими рифта
ми с магматической активностью [15, 17, 29]. 
Разгрузка такого резервуара происходит через 
разломы дистальной зоны, чем объясняется кон
центрация платобазальтов почти целиком на 
верхней плите [24].

При дальнейшем растяжении в рифте форми
руется дистальная и проксимальная вулканичес- 
Кие зоны или одна из них (см. рис. 7 ,3). Поскольку 
Растяжение концентрируется в таких зонах и

компенсируется заполняющим магматическим 
материалом, то с этого момента можно говорить 
о полном разделении литосферных плит и начале 
спрединга. В отличие от спрединга в океанских 
рифтах, магматический материал представлен 
здесь щелочными, субщелочными и переходны
ми базальтами и щелочными риолитами, а также 
глубинными аналогами этих пород. Другое отли
чие заключается в том, что в зонах раздвига нара
щивается достаточно мощная (20 км и более) кон
тинентальная кора. Мантийная литосфера не на
ращивается или наращивается незначительно, 
поскольку плиты не столько расходятся, сколько 
смещаются одна относительно другой по зоне по
логого разлома.

На рис. 7, 4 показано отмирание проксималь
ной магматической зоны и возникновение новой 
зоны раздвига и активного магматизма в осевой 
части рифта. Отмирание проксимальной зоны свя
зано с кристаллизацией базитовых магматических 
комплексов на глубине (т.е. с “подслаиванием” ко
ры габброидными интрузиями) и блокированием 
подводящих каналов. Примером такой стадии яв
ляется Афар с его осевыми зонами. Наконец, 
рис. 7, 5 отражает начальный момент “упорядо
ченного” спрединга в океанском рифте (южная 
часть современного Красного моря). Нетрудно 
убедиться, что приведенная схема позволяет объ
яснить как симметричное наращивание рифтовых 
магматических комплексов на обеих пассивных 
окраинах (Норвежско-Гренландский бассейн), 
так и асимметричный процесс, при котором такие 
комплексы наращиваются преимущественно на 
одной окраине (упомянутый выше случай север
ной части Красноморского рифта).

Для сравнения на рис. 5 представлена схема 
развития амагматического рифта. В условиях от
сутствия или малого количества магматического 
материала пассивная окраина формируется толь
ко за счет растяжения континентальной литосфе
ры и ее утонения в 5-6 и более раз. В начальный 
момент разрыва раздвиг заполняется серпенти- 
нитовой протрузией, формирующей серпентини- 
товый хребет, типичным примером которого яв
ляется хребет на западной окраине Галицийской 
банки [11, 12]. Магматическая аккреция начина
ется лишь тогда, когда зеркало астеносферы вы
ходит на уровень рифтовой долины.

ВЫВОДЫ
1. В континентальных рифтах с высокой маг

матической активностью вулканизм концентри
руется в одной или двух зонах активного растяже
ния. Одна из этих зон обычно приурочена к зоне 
отрыва -  месту выхода на поверхность пологого 
сквозьлитосферного разлома. Вторая совпадает с 
границей неутоненной и утоненной коры на про
тивоположном борту рифта.



2. Поступление магмы в эти зоны происходит 
из подкорового очага, связанного с астеносферой 
каналом, приуроченным к зоне пологого разлома.

3. Образование зон активного растяжения и 
магматизма знаменует полное разделение лито
сферных плит, наступающее, таким образом, уже 
на стадии континентального рифтогенеза.

4. Наращивание коры в зонах активного растя
жения и магматизма континентальных рифтов 
приводит к формированию магматических пас
сивных окраин, располагающихся либо симмет
рично, либо асимметрично по отношению к буду
щей оси спрединга. Магматические породы таких 
окраин представлены субщелочными и переход
ными базальтами, в некоторых случаях -  щелоч
ными риолитами, а также их глубинными анало
гами.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
МНФ, грант МВ-2000.
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The East African rift system and the Red Sea rift provide examples of a concentration of magmatic activity in 
two zones. One of these goes along a detachment, which is a surface trace of the gently inclined fault penetrat
ing the lithosphere. The other one coincides with the boundary between the normal and the thinned crust at the 
opposite flank of the rift. Magma is supplied from a subcrustal chamber, which is connected with the astenos- 
pheric high by a conduit running along the gently inclined fault. The formation of zones of active extension and 
magmatism denotes a complete splitting apart of the lithospheric plates, even at the stage of continental rifting 
and the commencement of accretion of magmatic passive margins.
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Вулканогенные формации Южного Урала образовались в течение континентальной рифтогенной 
(G -О), океанической (O-S), островодужной (0 3-D 3) и коллизионной (Cj-P) стадий. Для каждой ста
дии развития Уральского палеоокеана установлена латеральная палеовулканическая зональность. 
Зональность рифтогенных стадий (континентальной и океанической) имеет симметричный характер. 
Она выражается в отличии состава толеитовых базальтов Главной океанической зоны от одновозра
стных базальтов краевых поясов, имеющих повышенные содержания суммы щелочей, К2 0 , F e ^ ,  Zr,
Ti, Rb, La и Sm и пониженные количества Ni, Сг и Со. Субдукционная зональность отчетливо асимме
трична, что свидетельствует о восточном падении палеозоны Беньофа. Это проявляется в расположе
нии субщелочных и обогащенных калием формаций восточнее известково-щелочных комплексов. 
Анализ положения палеозойских сейсмофокальных зон Урало-Монгольского пояса позволяет счи
тать, что Урал, как Южный Тянь-Шань и Южная Монголия, относится к типу линейных складчатых 
поясов с асимметричной зональностью, обусловленной преимущественно односторонним падением 
палезон Беньофа в сторону Сибирского континента.

Зональность складчатых сооружений издавна 
служила важнейшим свидетельством условий их 
формирования. Еще большее значение она при
обрела при широком использовании метода акту- 
ализма и интерпретации геологических данных с 
позиции тектоники литосферных плит, особенно 
благодаря сопоставлению элементов строения 
складчатых поясов с зональностью современных 
океанических и континентальных окраин.

На Южном Урале автором изучались главным 
образом вулканогенные формации [6,22,51]. В ста
тье приведены данные по составу базальтов различ
ных зон Южного Урала, которые использованы для 
геодинамических реконструкций. Более детальные 
сведения о составе всего спектра вулканогенных 
пород опубликованы автором и его коллегами ра
нее [6]. Для сравнения в качестве эталонных взяты 
составы вулканитов, приведенные в работах других 
исследователей [2,28,29,31,32,42,43,68].

ТЕКТОНО-МАГМАТИЧЕСКАЯ 
ЗОНАЛЬНОСТЬ И ИСТОРИЯ РАЗВИТИЯ 

ВУЛКАНИЗМА ЮЖНОГО УРАЛА
Урал, после известной статьи А.В. Пейве [40] 

и работ его последователей [16,39,41,47], многи
ми стал рассматриваться как герцинское шарьяж- 
но-складчатое сооружение, возникшее в резуль
тате раскрытия, развития и закрытия океаничес
кой структуры [6, 14, 66]. Явным свидетельством 
существования Уральского палеоокеана является 
зональное размещение геологических формаций, 
в особенности, магматических, различного лито

лого-петрографического и фациального состава, 
отражающих специфику эндогенного режима ла
теральных зон и этапов их развития. В уралидах с 
запада на восток прослеживаются:

1 -  шельфовые отложения окраины Восточно- 
Европейской платформы, установленные на за
падном склоне Урала Н.П. Херасковым, А.С. Пер
фильевым [41, 71]. Эти комплексы подразделяют
ся на две структурно-фациальные зоны: западную, 
карбонатную (внутренний шельф) и восточную, 
карбонатно-терригенную (внешний шельф). Она 
включает терригенные отложения грабеновой 
фации, карбонатно-глинистые осадки доманико- 
вой фации, органогенные известняки барьерного 
рифа и флишевые отложения [9,41,45].

2 -  батиальные комплексы Зилаиро-Лемвин- 
ской зоны, выделенные В.Н. Пучковым [45] и от
вечающие отложениям палеозойского континен
тального склона.

3 -  фрагменты коры океанического типа, 
представленные офиолитами сутурной зоны 
Главного Уральского разлома и других крупных 
надвигов [39, 40].

4 -  островодужные вулканогенные формации 
Главного (Магнитогорского) вулканогенного по
яса [5, 44, 54, 67].

5 -  вулкано-плутонические формации окраин
но-континентальных поясов, залегающие в вос
точных зонах Урала [38, 52, 74].

Эти формации образуют асимметричную маг
матическую, фациальную и металлогеническую 
зональность, указывающую на существование в



алеозое пассивной западной и активной восточной 
окраин континентов. Важнейшей структурой, раз
граничивающей две принципиально различные об
ласти Урала, является сутурная зона Главного 
уральского разлома. Она служит границей форма
ций, принадлежащих к пассивной окраине Восточ
но-Европейской платформы, а с другой стороны -  к 
активной окраине Казахстанского континента.

По нашим данным, южноуральский палеооке
ан на ранней стадии развития представлял собой 
сравнительно узкий бассейн [6], обрамленный риф
тогенными поясами (в современных координатах) -  
Кракинско-Медногорским (с запада), Восточно- 
Уральским и Октябрьско-Денисовским (с востока). 
В палеозойской истории формирования палеооке
ана выделяются: континентальная рифтогенная 
(6-0), океаническая (O-S), островодужная (03-D3) 
и коллизионная (С,—Р) стадии.

Схема, составленная на основе палеовулканоло
гической карты Южного Урала м-ба 1 : 500000 [6], 
дает возможность проследить основные черты раз
личия и особенности геодинамического развития 
выделенных палеовулканических поясов (рис. 1).

I -  Кракинско-Медногорский пояс развивался 
как рифтогенная структура с преобладанием тра- 
хибазальтового и базальтового вулканизма отча
сти -  бимодального.

II -  Магнитогорский пояс слагают фрагменты 
океанических комплексов, но в основном преоб
ладающие по объему разнообразные острово- 
дужные формации, а также вулканиты наложен
ного пояса коллизионной стадии развития.

III -  Восточно-Уральский пояс сочетает в сво
ем строении трахибазальтовую и базальтовую 
формации, формировавшиеся в обстановке окра
инно-континентального рифта, островодужные 
комплексы и формации окраинно-континенталь
ного пояса андийского типа.

IV -  Октябрьско-Денисовский пояс слагают 
рифтовые базальты толеитового типа и наложен
ные на них вулкано-плутонические ассоциации.

Характерным петрографическим и петрохи- 
мическим составом не исчерпываются различия 
южноуральских вулканических поясов. Они про
являются также в разницах суммарных мощнос
тей вулканогенных разрезов, в соотношении 
мощностей различных типов вулканитов диффе
ренцированных формаций, в их фациальном со
ставе и в геохимических свойствах вулканитов. 
Отмеченные особенности показаны на обобщен
ных колонках вулканических поясов (рис. 2). Воз
раст свит дан по последним конодонтовым дати
ровкам [13, 55], а мощности формаций -  с учетом 
латеральных соотношений вулканогенных ком
плексов [51]. Максимальная суммарная мощность 
вулканогенных формаций отмечается в Магнито
горском поясе (до 20 км), что соответствует и гео
физическим данным для этой структуры [53]. 
Мощность вулканогенных разрезов краевых по

ясов в 2-3 раза меньше, за счет уменьшения объема 
формаций океанического и островодужного типов.

Комплексы континентальной рифтогенной 
стадии лучше сохранились в краевых поясах -  
Кракинско-Медногорском и Восточно-Ураль
ском. В первом из них они представлены трахиба- 
зальтовой формацией Медногорской зоны, соот
ветствующей вулканитам медногорской (6 - 0 ^ и 
баулуской свит (Oi_2) [6]. По содержанию глав
ных компонентов (рис. 3, ан. 1, 2) и микроэлемен
тов (низкие значения Ni, Сг, Со, Rb, повышенные 
Zr [6] в трахибазальтах) напрашиваются аналогии 
с образованиями континентального рифта, пере
растающего в рифт океанического типа (Афар и 
Красное море [2]). Трахибазальтовая формация 
Восточно-Уральского пояса (PZ, О), впервые вы
деленная А.М. Косаревым [6, 21, 23], также сопо
ставима с породами стратоидной серии Афара.

К базальтовой формации повышенной щелоч
ности западного крыла Магнитогорского пояса 
отнесены: 1 -  среднеордовикские высокотитанис
тые базальты повышенной щелочности, выде
ленные С.Е. Знаменским в составе поляковской 
свиты [10] и датированные по конодонтам [13]; 
2 -  ордовикские(?) диабазы Абзелиловского рай
она, изученные Б.Д. Магадеевым [30]. Оба ком
плекса близки к континентальным рифтогенным 
образованиям.

Сравнение субщелочных базальтов ордовикс
кого уровня показывает, что в Магнитогорском 
поясе они имеют минимальные содержания окси
дов железа и двуокиси титана, возрастающие в 
краевых поясах (рис. 3).

Комплексы океанической стадии (формация 
натриевых базальтов) распространены в малан- 
же Главного Уральского разлома и в основании 
синформной Сухтелинской зоны [6, 56].

Петрохимические параметры (рис. 3,4) и содер
жания микроэлементов [6, 50], отображенные на 
дискриминантных диаграммах (рис. 5), указывают 
на сходство базальтов Магнитогорского пояса 
(O-S) с современными океаническими толеитами.

Натриевые базальты краевых поясов облада
ют более высокими содержаниями суммарного 
железа, титана, суммы щелочей и, отчасти, калия 
(рис. 3,4). Уровень содержаний Ni, Сг, Со в них ни
же, a Rb, Zr, La, Sm, иногда Sr, -  выше, чем в соот
ветствующих базальтах Магнитогорского пояса и 
отвечает для Кракинско-Медногорского пояса со
ставам толеитовых базальтов континентальных 
рифтов и окраинных морей, а для Восточно- 
Уральского и Октябрьско-Денисовского поясов -  
континентальных рифтовых зон [6].

Таким образом, по петро- и геохимическим дан
ным устанавливаются 2 типа геодинамических об
становок формирования натриевых базальтов: 
океанический (Магнитогорский пояс, Сухтелин- 
ская зона) и континентально-рифтогенный (Кра
кинско-Медногорский, Восточно-Уральский, Ок
тябрьско-Денисовский пояса).
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Рис. 1. Структурно-формационная схема восточной провинции Южного Урала. Составлена И.Б. Серавкиным совме
стно с А.М. Косаревым. Римскими цифрами на схеме обозначены: I—IV -  палеовулканические пояса: I -  Кракинско-Мед- 
ногорский, II -  Магнитогорский, III -  Восточно-Уральский, IV -  Октябрьско-Денисовский; Ij-IV2 -  структурно-форма
ционные и металлогенические зоны: 1| -  Кракинская, 12 -  Центральная (Сосновская), I3 -  Сакмарская; II j -  Вознесенско- 
Присакмарская, Н2 -  Таналыкская, 113 -  Ирендыкская, Н4 -  Кизило-Уртазымская (Узункыро-Сибайско-Орская), 
Н5 -  Центральномагнитогорская, П6 -  Учалинско-Верхнеуральская, Н7 -  Ащебутакская, И8 -  Уйско-Кацбахская, 
И9 -  Джусинско-Домбаровская, Ню -  Сухтелинская, Нм -  Касарги-Султановская; III j -  Кособродско-Еманжелин- 
ская, Ш2 -  Айдырлинская, Ш3 -  Еленовско-Кумакская, Ш4 -  Катенинско-Петровская, Ш5 -  Кундыбаевская, Ш6 -  Бу- 
руктальская; IV j -  Александровская, IV2 -  Варваринско-Денисовская.
1-6 -  вулканогенные формации: 1 -  континентальные рифтогенные (трахибазальтовая и базальтовая), 2 -  океаниче
ская офиолитовая ассоциация с толеитами типа MORB), 3 -  окраинно-континентальных рифтов (ассоциация офиолитов 
с толеитовыми базальтами траппоидного типа), 4 -  предостроводужных, междуговых и задуговых спрединговых зон (ри- 
олит-базальтовая), 5 -  островодужные (а) и совмещенные островодужные и океанические (б), 6 -  наложенных эпиост- 
роводужных и окраинно-континентальных поясов: трахириолит-базальтовая (а) и андезито-базальт-андезитовая (б), 
7 -  блоки сиалической коры, 8 -  границы: палеовулканических поясов (а) и вулканогенных формаций внутри поясов (б).

Комплексы островодужной стадии занимают 
большую часть объема вулканогенных форма
ций Магнитогорского пояса. Выделяются 4 гене
рации вулканогенных формаций: I -  0 3-S, II -  D2e,

III -  D2z v, IV -  D3. Они образовались в различных 
геодинамических обстановках -  островодужной и 
интрадугового (или задугового) спрединга. Каждую 
генерацию представляет свой ряд вулканогенных



Рис. 2. Обобщенные колонки палеозойских палеовулканических поясов восточной провинции Южного Урала. Рим
скими цифрами на схеме обозначены палеовулканические пояса: I -  Кракинско-Медногорский, II -  Магнитогорский, 
III -  Восточно-Уральский, IV -  Октябрьско-Денисовский; прописными латинскими буквами обозначены формации и 
субформации (со штрихом): tb -  трахибазальтовая, b -  базальтовая, nb -  натриевых базальтов, nbr -  натриевых базаль
тов-риолитов, nb' -  базальтовая, nbr' -  риолит-базальтовая, bar' -  базальт-андезит-риолитовая, bar -  базальт-андезит- 
риолитовая, kbar- калий-натриевая базальт-андезит-риолитовая, tbt-трахибазальт-трахитовая, ab- андезито-базаль
товая, ab' -  андезито-базальтовая, abr' -  базальт-андезит-дацит-риолитовая, abt -  трахидацитовая, kbt -  калиевых ба
зальтов-трахитов, Ьа-базальт-андезито-базальтовая калий-натриевая, bat -  трахидацит-трахиандезит-трахибазальтовая, 
btr -  трахириолит-базальтовая, aba -  андезито-базальт-андезитовая.
I -  субщелочные оливиновые базальты, 2 -  субщелочные базальты в вулканогенно-осадочных разрезах, 3 -  базальты 
нормальной щелочности, 4 -  толеитовые базальты океанические, 5 -толеиты основания эйфельских островодужных 
комплексов, 6  -  толеиты зон спрединга живетского возраста, 7 -  базальты щелочные и повышенной щелочности риф- 
тогенно-континентального типа, 8 -  базальты коллизионной стадии, 9 -  контрастные риодацит-базальтовые разрезы, 
10- дациты, риодациты, риолиты, 11 -  щелочные базальты, андезиты, трахиты нерасчлененные, 12 -  калиевые и ка
лиево-натриевые базальты, андезито-базальты, 13 -  базальты и андезито-базальты пироксенофировые и плагиоклаз- 
пироксенофировые, 14 -  андезито-базальты, андезиты, риодациты известково-щелочные, 15 -  андезитоиды, риодаци
ты известково-щелочные, 16 -  андезитоиды, базальты, андезито-базальты высокоглиноземистые, 17 -  трахиты, тра- 
хи дациты, трахириолиты, /S -трахиандезиты, трахи дациты, трахириолиты, 79-серпентинизированные гипербазиты, 
20 -  перерывы в вулканической деятельности, 21 -  стратиграфические несогласия, 22 -  границы между формациями 
(а) и субформациями (б), 23 -  тектонические контакты. Названия комплексов и свит: tr -  терекпинская, md -  медногор
ский, kd -  кидрясовская, кг -  кураганская, Ьа -  баулуский, kml -  карамолинский, Ы -  блявинский, sk -  сакмарская, 
ак -  акчуринская, сп -  санчарский, ut -  утягуловский, ul -  улутауская, is -  ишмуратовская, zl -  зилаирская, ро! -  по- 
ляковская, mz -  мазовская, mt -  мостостроевский, Ь-Ьг -  баймак-бурибаевская, tn -  верхнетаналыкская, i r -  ирендыкс- 
кая, suk -  сукраковский, кпп -  карамалыташская.



Рис. 3. Диаграммы (А и Б) FeO + Fe2 0 3 / MgO для средних составов базальтов палеозойских формаций Южного Урала. 
Вулканогенные формации: А: 1-6:1 -  трахибазальтовая (6-0), 2 -  натриевых базальтов (O-S), 3 -  андезит-базальто- 
вая (03—Sj), 4 -  риолит-баз альтовая (D2 e), 5 -  щелочнобазальт-трахитовая (D2 e), 6 -  андезит-базальтовая (D2e) и калие
вых базальтов-трахитов (D2 zv); Б: 7-12: 7 -  риолит-базальтовая (D2zv), 8 -  базальт-андезит-риолитовая (D2 zv), 9 -  ба- - 
зальт-андезит-базальтовая (D3 f) и калиевых базальтов-трахитов (D3?), 10 -  трахидацит-трахиандезит-трахибазальто- ] 
вая (D3 fm), 11 -  трахириолит-базальтовая (С|), 12 -  андезит-базальт-андезитовая (Cj).
Сплошными линиями соединены фигуративные точки комплексов, расположенных в пределах одного вулканического 
пояса, пунктирными -  пространственно разобщенные; номера комплексов на диаграммах рис. 3 и 4 соответствуют рис. 7.

Рис. 4. Диаграммы (А и Б) К2 0/ТЮ 2  для средних составов базальтов палеозойских формаций Южного Урала. Услов
ные обозначения показаны на рис. 3.

формаций, что дало основание многим исследова
телям говорить о цикличности палеозойского маг
матизма [17, 51, 54, 67, 73].

Р а н н и е  о с т р о в о д у ж н ы е  к о м п л е к 
сы (I г е н е р а ц и я )  описаны в Восточно-Ураль
ском поясе [24] и объединены в базальт-андезит- 
дацит-риолитовую субформацию (S|_2) андези
то-базальтовой формации ([6], рис. 2), а С.Е. Зна
менским [ 10] в составе поляковской свиты выделен 
базальт-андезит-базальт-андезит-риолитовый ком
плекс (Оз-Sj). Оба комплекса характеризуются низ
кими содержаниями ТЮ2, высокими значениями 
MgO, преобладанием низкокалиевых пород (рис. 3,
4) и по петрохимическим критериям сопоставимы 
с островодужными образованиями. По соотноше
ниям петрогенных, малых и редкоземельных эле

ментов они близки к вулканитам островных дуг 
типа Идзу-Бонинской и Марианской [6].

К о м п л е к с ы  II г е н е р а ц и и ,  наиболее 
полно развитые в южной части Магнитогорского 
пояса, представлены риолит-базальтовой и анде- 
зит-базальтовой формациями. Первая из них сло
жена контрастной (баймак-бурибаевская свита) и 
непрерывной (верхнетаналыкская свита) субфор
мациями, возникшими соответственно в режиме 
преддугового спрединга и в обстановке, близкой 
к островодужной [51]. Вторая формация (ирен- 
дыкская свита) образована базальт-андезито-ба- 
зальтовым, базальт-андезит-дацит-риолитовым и 
трахидацитовым комплексами типичной остров
ной дуги. Между вулканогенными комплексами 
каждой формации выявлены стратиграфические
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Рис. 5. Диаграммы содержаний элементов-примесей в базальтах западного борта Магнитогорского пояса, 0 -D 2ef 
(частные анализы).
1-7 -  формации: 1 -  базальтовая (O-S); 2-4 -  риолит-базальтовая баймак-бурибаевская толщи (D2 ef); 2  -  нижняя 
(Ь—ЬГ|), 3 -  средняя (Ь—Ьг2), 4 -  верхняя (Ь-Ьгз); 5 -  непрерывная базальт-андезит-риолитовая субформация верхнета- 
налыкская; 6 -базальт-андезито-базальтовая ирендыкская (D2ef2); 7 - непрерывная гибридная ирендыкская (D2 ef2). Бук
вами обозначены средние составы базальтов разных геодинамических обстановок: ТРСП -  траппов Сибирской плат
формы, КР -  континентальных рифтов, ССА -  стратоидной серии Афара, ТСОХ -  толеитов срединно-океанических 
хребтов, ТОЗКМР -  толеитов осевой зоны Красноморского рифта, ТОД -  толеитов островных дуг, ТИБОД -  толеи
тов Идзу-Бонинской островной дуги, ИЩОД -  известково-щелочных базальтов островных дуг, ИЩМОД -  известко
во-щелочных базальтов Марианской островной дуги, ЗО Д - зрелых островных дуг. Римскими цифрами обозначен- 
ны на диаграмме Zr/Ti тренды: I -  океанический, 1а -  континентальный, II -  островодужный; на диаграммах Ti/Cr 
и Co/Ni -  поля океанических (I) и островодужных (II) составов базальтов; на диаграммах Cr/Ni и La/Sm -  I (nbr) и 
II (nbr) -  вариационные линии составов базальтов формации натриевых базальтов-риолитов: I -  с высокими содержа
ниями Ni, II -  с относительно низкими содержаниями Ni.

и отчасти фациальные соотношения [51, 54], а 
между формациями установлен стратиграфичес
кий контакт, местами с постепенными переходами 
[51, 55]. Все комплексы имеют эйфельский воз
раст, определенный по конодонтам [55]. Выяснено, 
что вулканизм мигрировал в восточном направле
нии [51, 52, 54]. В Джусинско-Домбаровской зоне 
восточного борта Магнитогорского пояса соотно
шения между эйфельскими формациями аналогич
ны, но миграция вулканизма риолит-базальтовой 
формации осуществлялась с юга на север [6,48].

Базальты нижних горизонтов риолит-базаль
товой (баймак-бурибаевской) формации характе
ризуются высокой магнезиальностью, низкими 
содержаниями ТЮ2, резко Na-типом щелочности, 
низкими содержаниями Rb, Sr, Zr, РЗЭ и сравнитель
но высокими концентрациями Ni и Сг (рис. 3-5). На 
более высоких стратиграфических уровнях пет-

рохимические тенденции сохраняются, но приоб
ретаются черты пород более зрелого острово- 
дужного типа. Содержания Ni, Сг, Со в них посте
пенно убывают, a Zr -  увеличиваются, так что 
базальты контрастного комплекса соответствуют 
толеитам современных островных дуг. Непрерыв
ный комплекс (верхнетаналыкская свита) при
надлежит к магнезиальной известково-щелочной 
серии, отличаясь повышенными содержаниями 
А120 3, Zr, Rb, Sr и пониженными -  Ni и Сг.

Аналогичные комплексы восточного борта 
Магнитогорского пояса менее магнезиальны, со
храняя в остальном тенденции эволюции соста
вов базальтов от океанических к островодужным 
толеитам и базальтам известково-щелочного 
типа (рис. 5). При этом базальты контрастных 
комплексов Магнитогорского пояса являются 
относительно меланократовыми (Fe20 3 + FeO +
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Рис. 6. Диаграммы содержаний элементов-примесей в базальтах живетского возраста северной части Магнитогорско
го пояса (частные анализы).
1-2 -  карамалыташская формация: 1 -  контрастная риолит-базальтовая субформация; 2 -  непрерывная андезито-ба- 
зальт-риодацитовая субформация; 3 -  базальт-андезит-риолитовая улутауская формация.

+ MgOqj = 17.0-17.8%), тогда как в краевых поясах 
они более лейкократовые (Fe20 3 + FeO + MgOcp = 
= 14.9-16.5), что выражается в двух обособленных 
трендах на диаграмме MgO/Fe20 3 + FeO (рис. 3).

Собственно осгроводужная эйфельская андезит- 
базальтовая формация (ирендыкская свита) изуча
лась многими исследователями [6, 8, 51, 54, 67, 72]. 
Главные петрографические типы вулканитов: 
пироксеновые, плагиоклаз-пироксеновые, плаги- 
оклазовые порфириты по петрографическим 
особенностям и микроэлементному составу отве
чают породам современных островных дуг, от их 
примитивных до развитых типов.

В юго-западной части Южного Урала и в За
падных Мугоджарах известны эйфельские ком
плексы формации щелочных базальтов-трахитов: 
чанчарский (в Сакмарской зоне) и шулдакский 
(вЗап. Мугоджарах), выделенные В.Г. Коринев- 
ским [19,20] и мостосгроевский (в западном кры
ле Магнитогорского мегасинклинория), установ
ленный В.Т. Тищенко [65]. Высокая щелочность 
К-типа и низкая железистость выделяют базальты 
этих комплексов среди других формаций (рис. 3,4). 
Образование щелочных комплексов, судя по их 
составу и тектонической позиции, происходило в 
условиях окраинно-континентальных рифтовых 
структур.

К о м п л е к с ы  I I I  г е н е р а ц и и  широко 
развиты в обоих бортах Магнитогорского пояса.

Они представлены формациями живетского возра
ста: риолит-базальтовой (карамалыташской) и ба- 
зальт-андезит-риолитовой (улутауской). Третий 
“стандартный” член формационного ряда -  анде- 
зит-базальтовая порфиритовая формация -  развита 
на восточном крыле Магнитогорского пояса.

Проведенные исследования позволяют ут
верждать, что среднедевонские комплексы Маг
нитогорского пояса имеют геологические соотно
шения, близкие к первоначальным, и, соответст
венно, устанавливаемая зональность близка к 
первичной осгроводужной зональности [54,55,57].

Карамалыташская риолит-базальтовая фор
мация представлена тремя комплексами: базаль
товым, базальт-риолитовым и базальт-андезит-ба- 
зальт-риодацитовым, сменяющими друг друга 
снизу вверх.

Базальты карамалыташской формации соот
ветствуют толеитам островных дуг и окраинных 
морей (рис. 3-5, 6). При этом в базальтах более 
зрелых комплексов усиливаются известково-ще
лочные тенденции: увеличиваются содержания гли
нозема, уменьшаются концентрации железа и зна
чения отношений Cr/Ni, Co/Ni, Zr/Ti, Ti/Cr, Rb/Sr.

Улутауская базальт-андезит-риолитовая фор
мация принадлежит к типичной известково-ще
лочной серии, что хорошо видно на петрохимиче- 
ских диаграммах и по содержанию элементов- 
примесей (рис. 6). Высокие количества А120 3,



несколько повышенные содержания К20  и Rb, 
при сравнительно низких содержаниях Feo6l4 , Ti, 
Cr, Ni, Со определяют принадлежность базальтов 
к типу развитых островных дуг.

К о м п л е к с ы  з р е л ы х  о с т р о в н ы х  дуг  
IV г е н е р а ц и и  представлены тремя формаци
ями: базальт-андезит-базальтовой (D3f), трахида- 
цит-трахиандезит-трахибазальтовой (D3fm) и 
формацией калиевых базальтов-трахитов (D3?). 
Они распространены главным образом в восточ
ном крыле Магнитогорского пояса и залегают на 
подстилающих отложениях со стратиграфическим 
несогласием, которое местами отмечено конгло
мератами. В западном крыле Магнитогорского 
мегасинклинория франские эффузивы подстила
ются олистостромовыми отложениями.

Базальт-андезит-базальтовая формация, в ко
торой по петрохимическому составу различаются 
магнезиальные известково-щелочные и глиноземи
стые субщелочные породы K-Na типа (рис. 3,4), со
поставима с породами современных островных 
дуг и с породами ирендыкской свиты [6, 8,51,67].

Фаменская трахидацит-трахиандезит-трахиба- 
зальтовая формация пространственно связана с 
франской, наращивая ее в ряде разрезов. По дан
ным Д.Н. Салихова [6], всей серии пород свойст
венна повышенная щелочность K-Na типа, срав
нительно высокая глиноземистость, низкие со
держания железа, умеренные титана. По этим 
параметрам (рис. 3, 4) и содержанию элементов- 
примесей (высоким концентрациям Zr, Rb, Sr и РЗЭ, 
низким Со и Ni, преобладанию легких лантанои
дов) фаменская формация близка к шошонито- 
вым сериям.

Формацию калиевых базальтов-трахитов (D3?) 
представляет верхний комплекс Шелудивых гор, 
расположенных на границе Магнитогорского по
яса и Сухтелинской зоны. По данным Б.Л. Каба
нова [15], характерные петрохимические черты 
пород: высокая магнезиальность и резкое преоб
ладание К над Na.

Комплексы коллизионной стадии распростра
нены в Центральномагнитогорской зоне и вос
точных вулканических поясах. В первой • они 
представлены трахириолит-базальтовой форма
цией березовской ( С ^ - С ^ )  и кизильской (CjV^) 
свит, в восточных зонах -  андезит-базальт-анде- 
зитовой формацией (С,). Обе вулканогенные фор
мации сопровождаются интрузивными комагмата- 
ми, образуя вулкано-плутонические ассоциации.

Трахириолит-базальтовая формация накапли
валась в грабенах, сформировавшихся в условиях 
“косой коллизии” [6, 49]. Характерные петрохи
мические черты всех пород формации -  повы
шенная щелочность, относительно высокие со
держания титана -  обособляют составы комплек
сов формации на диаграмме К20/ТЮ 2 (рис. 4). 
Характерны также высокие значения коэффици
ента F, высокие содержания Sr, значительно превы
шающие его концентрации в базальтах современ

ных рифтов и островных дуг, а также повышенные, 
по отношению к островодужным, значения содер
жаний Со, Cr, Ni и РЗЭ. По распределению микро
элементов основные вулканиты тяготеют к соста
вам континентальных образований, в частности, к 
траппам Сибирской платформы.

Андезит-базальт-андезитовая формация, по дан
ным В.А. Коротеева и его соавторов [24], Р.Г. Язе
вой [74], А.М. Косарева [6], сложена плагиофиро- 
выми, реже пироксен-плагиофировыми андези
тами и андезито-базальтами и их туфами, при 
подчиненных объемах основных и кислых вулка
нитов. Породам присущи высокие концентрации 
Sr (от 2497 г/т в андезито-базальтах, до 845 г/т в 
риодацитах), а основным породам -  La и Zr. По 
петрохимическим параметрам и соотношениям 
микроэлементов с Ti и между собой, породы фор
мации близки к сериям окраинно-континенталь
ных поясов андийского типа.

Субдукционная зональность современных ост
ровных дуг и активных континентальных окраин 
выражается в смене от фронтальных к тыловым 
частям толеитовых формаций известково-щелоч
ными и щелочными. При этом субщелочные фор
мации тыловых зон оказываются моложе форма
ций фронтальных зон, так что зональность явля
ется латерально-возрастной. Подобная картина 
отчетливо прослеживается в островодужных и 
коллизионных комплексах Южного Урала. Ран
ние островодужные комплексы детально не рас
сматриваются. Распространение средне- и позд
недевонских островодужных формаций показаны 
на трех возрастных срезах, а вариации суммарной 
щелочности в базальтах -  на графиках (рис. 7).

На эйфельско-живетском срезе изображены 
комплексы андезит-базальтовой формации и 
близкой к ним по условиям образования форма
ции калиевых базальтов-трахитов. Средние зна
чения общей щелочности базальтов в различных 
комплексах андезит-базальтовой формации возрас
тают от западного к восточному борту Магнитогор
ского пояса, а в Восточно-Уральском поясе, в поро
дах формации калиевых базальтов-трахитов Сухте
линской зоны и в базальтах кумакского комплекса 
эти значения еще выше. Исключение составляют 
вулканиты кособродского комплекса, в которых 
общая щелочность находится на уровне непре
рывной формации ирендыкской свиты. В обоих 
комплексах, являющихся рудоносными, низкая 
общая щелочность и минимальные содержания 
калия, как считает А.М. Косарев [6], связаны с 
процессами гидротермального метаморфизма. 
Если сделать на них поправку, то оказывается, 
что и содержания К20  в базальтах андезит-базаль
товой формации закономерно возрастают с запада 
на восток (рис. 4, выборки 32, 35,36, 38,40).

На живетском срезе показано размещение 
комплексов базальт-риолитовой (карамалыташ- 
ской) и базальт-андезит-риолитовой (улутауской) 
формаций (рис. 7). Для обеих формаций значения
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Рис. 7. Латеральные вариации общей щелочности в базальтах островодужных и задуговых формаций Южного Урала 
на 3х возрастных срезах: I -  D2e-zv, II -  D2zv, III -  D3 (на схемах жирным контуром показано современное размещение 
анализируемых формаций и комплексов, их номера указаны в кружках; тонким контуром обозначены основные гра
ницы структур, изображенных на рис. 1)
1-7 -  формации: 1 -  андезит-базальтовая, 2 -  калиевых базальтов-трахитов, 3 -  риолит-базальтовая, 4 -  базальт-анде- 
зит-риолитовая, 5 -  базальт-андезит-базальтовая, 6 -  трахириолит-базальтовая, 7 -  андезит-базальт-андезитовая. 
Вулканогенные комплексы (номера комплексов на схемах и номера выборок на графиках те же, что и на рис. 3,4): 34-38, 
41—42 -  андезит-базальтовой формации, 40 -  формации К-базальтов-трахитов: 34 -  ирендыкский, 35 -  южноирендык- 
ский, 36 -  ащебутакский, 37 -  кутебайский, 38 -  горбуновский, 40 -  сухтелинский, 41 -  кособродский, 42 -  кумакский; 
43а-г -  карамалыташской риолит-базальтовой формации: 43а -  Вознесенский, 436 -  юлдашевско-узункырский, 
43в -  учалинский, 43г -  александринский; 47-51 -  улутауской базальт-андезит-риолитовой формации: 47 -  сибайский, 
48 -  учалинский, 49 -  верхнеуральский, 50 -  гумбейский, 51 -  султановско-кособродский; 52,53, 55 -  базальт-андезит- 
базальтовой формации: 5 2 - колтубанский, Na-базальты, 5 3 - колтубанский, K-Na-базальты, 54-формация К-базаль- 
тов-трахитов, верхний комплекс Шелудивых гор, 55 -  чабанский.

суммы щелочей в базальтах возрастают от запад
ного к восточному борту Магнитогорского пояса. 
Увеличиваются и содержания К20, но закономер
ность менее отчетлива, вероятно, в связи с влияни
ем околорудного метасоматоза. Для вулканических 
построек карамалыташской формации, автором 
ранее было показано увеличение общей щелочнос
ти и содержаний К20  как в основных, так и в кислых 
вулканитах в направлении с запада на восток [51,
с. 33], а А.С. Бобоховым -  та же закономерность 
для кислых вулканитов всего мегасинклинория [3].

Верхнедевонский срез дает возможность про
следить площадные вариации составов базальтов 
различных формаций этого возраста (рис. 7). Воз

растание общей щелочности и содержаний калия в 
вулканитах восточных зон сохраняется и здесь: 
максимальными содержаниями обладают базаль
ты комплекса Шелудивых гор, базальты чабан
ской толщи Восточно-Уральского пояса имеют 
достаточно высокие содержания щелочей, срав
нимые с составами субщелочной группы пород 
колтубанской формации.

Размещение вулканогенных комплексов колли
зионной стадии наследует выявленную закономер
ность. Нижнекаменноугольная андезит-базальт-ан
дезитовая формация восточных зон по сравнению с 
одновозрастной трахириолит-базальтовой форма
цией Магнитогорского пояса, характеризуется



более высокими содержаниями Na20  + К20, 
К; О, Rb и Sr, что сближает ее с шошонитовыми 
А,иями (В базальтах восточных зон -  Na20  + 

ГК20 СР = 4.94-6.43%, К2Оср = 1.13-2.12%; в ба
зальтах Магнитогорского пояса -  Na20  + К2Оср = 
* 3.9-5.84%; К20  = 0.58-1.19%).

Можно констатировать, что латеральные вариа- 
цви составов субдукционных комплексов Южного 
Урала в возрастном интервале D2-C j однозначно 
свидетельствуют о восточном падении палеозоны 
Беньофа (рис. 8). Асимметричная субдукционная 
зональность отчетливо проявляется как в более 
восточном положении субщелочных и обогащен
ных калием формаций по отношению к известко
во-щелочным, так и в возрастании щелочности и 
калиевости пород однотипных и одновозрастных 
комплексов в восточном же направлении. В кол
лизионную стадию асимметрия в размещении 
продуктов вулканизма еще более подчеркивается 
широким развитием гранитоидов в восточных зо
нах. Магматическая зональность ранних стадий 
развития Уральского палеоокеана носит симмет
ричный характер и заключается в существенных 
отличиях формационных рядов и составов ба
зальтов в Главной океанической зоне и краевых 
рифтогенных поясах.

ПОЛОЖЕНИЕ И ИСТОРИЯ РАЗВИТИЯ 
УРАЛА И ДРУГИХ СКЛАДЧАТЫХ СИСТЕМ 

В СТРУКТУРЕ УРАЛО-МОНГОЛЬСКОГО 
ПОЯСА

Тектоническая позиция Урала в глобальной 
системе внутриконтинентальных поясов рассмот
рена А.А. Моссаковским, А.С. Перфильевым,
С.В. Руженцевым [35, 36]; М.В. Муратовым [37];
В.Е. Хаиным [69,70]; А.А. Абдулиным, А.Е. Шлы- 
гиным, П.К. Жуковым [1]; Н.П. Лаверовым,
A. С. Перфильевым [27]; Е.Е. Милановским [34];
К.К. Золоевым и др. [7], в материалах совеща
ний 1972 и 1989 годов [58, 62]. Л.П. Зоненшайн, 
М.И. Кузьмин, Л.М. Натапов [11, 12] с плейттек- 
тонических позиций рассмотрели историю текто
нического развития территории бывшего СССР. 
Аналогичный анализ, но с существенно иной 
трактовкой регионального материала проведен
B. Н. Пучковым [75], О.В. Богоявленский, В.Н. Пуч
ковым и М.В. Федоровым [4].

В Урало-Монгольском подвижном поясе вы
деляются разновозрастные складчатые области 
[34]. Их объединяет процесс формирования кон
тинентальной коры в позднем протерозое и пале
озое, завершившийся орогенезом в среднем-позд- 
нем карбоне и перми. Некоторые структуры про
слеживаются почти на всем протяжении Урало- 
Монгольского пояса, сохраняя общность состава 
формаций и возраста консолидации. Такова “глав
ная варисская эвгеосинклинальная полоса” [11], по
зднее выделенная в Зайсанско-Южно-Монголь- 
скую складчатую систему [1]. Ее продолжение

предполагается под чехлом Западно-Сибирской 
плиты. Эта зона делит Урало-Монгольский пояс 
на две провинции: северо-восточную Сибирско- 
Монгольскую и юго-западную Казахстанско- 
Тянь-Шаньскую.

Важно подчеркнуть, что южные и западные 
границы пояса с Восточно-Европейской, Тарим
ской и Китайско-Корейской платформами в сред
нем и позднем палеозое представляли собой пассив
ную континентальную окраину, тоща как северная 
и восточная границы с Казахстанским континентом 
и Сибирской платформой -  активную континен
тальную окраину. Намечающаяся поперечная 
асимметрия Урало-Монгольского пояса связана с 
последовательным причленением к Сибирской 
платформе складчатых систем, которые обрамля
ют ее гигантской дугой. Эта тенденция к омоложе
нию возраста консолидации складчатых систем в 
южном и западном направлениях была подме
чена ранее [1, 7, 37]. Она хорошо выражена в 
Сибирско-Монгольской провинции. Более слож
ная картина наблюдается в юго-западной провин
ции подвижного пояса, что связано с формировани
ем Казахстанского континента. В западной и юж
ной частях этого континента (Кокчетавско-Северо- 
Тянынаньская область) кора, сформированная в 
конце ордовика, включала микроконтиненты с ко
рой, образованной к началу позднего рифея (Кок- 
четавский, Ичкеольмесский, Чу-Кендыктасский, 
Бурунтавский) и к концу позднего рифея (Улутав- 
ский, Актау-Моинтинский, Джунгарский) [59,60].

Выполненные Л.Н. Зоненшайном с соавтора
ми, В.Е. Хаиным, В.Н. Пучковым и автором (для 
Южного Урала) палеотектонические реконструк
ции позволяют наметить общую картину размеще
ния и падения сейсмофокальных зон герцинского 
этапа развития территории Урало-Монгольского 
пояса (рис. 9).

На Урале, как было показано выше, для его 
южного сектора, и как следует из работ Р.Г. Язе
вой [74], В.Н. Пучкова [4, 75], зоны субдукции име
ли восточное падение.

Геодинамическое развитие Южного Тянь-Ша
ня напоминает развитие Урала, хотя имеются и 
существенные различия, заключающиеся, по 
мнению Н.П. Лаверова и А.С. Перфильева [27], в 
том, что в период формирования на Урале остро- 
водужных комплексов на Южном Тянь-Шане ве
дущим геодинамическим процессом был спре- 
динг. Основные тектонические элементы Южно- 
Тянь-Шаньской складчатой системы в раннем па
леозое были следующими (с юга на север): Тари- 
мо-Таджикский континент, Туркестанский океан 
и Казахско-Киргизский континент, северная ок
раина которого включала Чаткальский микро
континент, отделенный от материка Каратерекс- 
кой океанической впадиной [4]. Согласно палеотек- 
тоническим реконструкциям В.Н. Пучкова [4,75], в 
ордовике существовали две сейсмофокальные зо
ны, имевшие противоположное падение: к югу -



Рис. 8 . Геодинамические реконструкции Южного Урала в палеозое.
I -  вещество верхней мантии (а) и корово-мантийная смесь (б); 2  -  нижний (гранулито-базитовый) слой континенталь
ной коры: древний (а) и герцинский новообразованный (б); 3 -  верхний (гранито-гнейсовый) слой континентальной 
коры; 4 -  новообразованная кора океанического типа; 5 -  островодужные и окраинно-континентальные вулканоген
ные формации; 6  -  гранитоиды; 7 -  осадочные формации: терригенные и терригенно-кремнистые (я), карбонатные (б); 
8 -  серпентинитовый меланж; 9 -  морская вода; 10 -  направление движения мантийного вещества и блоков коры;
II -  направление перемещения литосферных плит в зонах, субдукции и обдукции; 12 -  направление перемещений по 
крупнейшим разломам в коллизионную стадию.

под Таримо-Таджикский и к северу -  под Казах
стано-Киргизский континенты, но уже с нижнего 
силура до позднего карбона функционировали 
сейсмофокальные зоны лишь северного падения.

Асимметричная тектоно-магматическая зональ
ность Южного Тянь-Шаня свидетельствует о север
ном падении сейсмофокальных зон, следы которых 
в современной структуре сохранились в сутурах,



лавная и наиболее протяженная из которых (“ли
ния Николаева”) отделяет герцинский Южный 
Т я н ь - Ш а н ь  от каледонских систем Срединного и 
Северного Тянь-Шаня.

Тектоническое развитие Центрального Казах
стана рассмотрено в ряде фундаментальных ра
бот [1, 33,59,60,64]. Палеотектонический анализ 
с плейттектонических позиций выполнен Л.П. Зо- 
неншайном и В.Н. Пучковым с соавторами [4, 12, 
75]. Наиболее важной чертой тектоники этой 
сложной области является преимущественно не
линейный (“мозаичный”) стиль сочетания струк
турных элементов. От кембрия до карбона форми
рование коры Казахстанского континента заклю
чалось в “слипании” многочисленных более или 
менее изометричных микроконтинентов, разде
ленных сравнительно узкими и сложно сочетаю
щимися между собой бассейнами.

Начиная с раннего кембрия последовательно 
формировались непротяженные вулканические 
островные дуги, положение которых восстанов
лено по составу вулканитов известково-щелоч
ных формаций. В основном они располагались по 
периферии группы континентальных блоков, об
разовавших позднее Казахстанский континент. 
Падение сейсмофокальных зон, кроме ордовикс
кой Чингизской дуги, “выставленной” в Агдам- 
ский бассейн, было направлено под группу микро
континентов, окружая их неправильным полу
кольцом. Поглощение океанической коры в зонах 
субдукции привело к сближению микроконтинен
тов, их “спаиванию” и образованию каледонского 
Казахстанско-Северо-Тянь-Шаньского массива.

Формирование герцинской структуры Казах
стана также происходило при активном развитии 
зон субдукции. С раннего девона образовался При- 
балхашско-Илийский окраинно-континентальный 
вулканический пояс, гигантской подковой обрам
лявший Джунгаро-Балхашскую зону, которая в 
раннем и среднем девоне представляла океаниче
ский бассейн. Зона субдукции, падавшая под кон
тинент, в течение среднего девона смещалась в 
сторону океанического бассейна, с чем было свя
зано образование окраинного моря и островной 
дуги в Джунгаро-Балхашской зоне. Известково
щелочной состав вулканитов окраинно-конти
нентального пояса отвечает составу формаций 
андийского типа. Падение палеозоны Беньофа 
под континент подтверждается исследованиями 
А.М. Курчавова [26]. С юга Казахстанский кон
тинент был обрамлен Южно-Тянь-Шаньской вул
канической дугой (в современных координатах), 
развивавшейся от силура до среднего девона. 
К среднему карбону Казахстанский континент 
был окружен окраинно-континентальными по
ясами, контролируемыми зонами субдукции, па
давшими под него [4, 12]: с востока -  Прибалхаш- 
ско-Илийским, с юга -  Бельтау-Кураминским и с 
запада -  Валерьяновским. Поглощение океаниче
ской коры в зонах субдукции в позднем карбоне и

ранней перми привело к замыканию океаничес
ких структур Палеотетиса, сближению Восточно- 
Европейской, Казахстанской и Таримской плат
форм с Сибирской платформой и обрамляющими 
ее байкальско-каледонскими комплексами.

С рубежа 430 млн. лет (O3-S 1) сейсмофокаль- 
ные зоны, обрамлявшие с запада и юга структуры 
байкалид и ранних каледонид Алтае-Саянской 
области, имели падение под Сибирский континент 
и Тувино-Монгольский массив [12]. В раннем и 
среднем девоне по мере консолидации структур 
Саянской области и причленения их к Сибирской 
платформе, система сейсмофокальных зон смес
тилась в сторону океанического бассейна к гра
нице Алтае-Саянской области.

Тектоническое развитие Юго-Западного Алтая 
с позиций тектоники литосферных плит рассмот
рено А.А. Ковалевым, Ю.В. Корякиным [18]; 
И.А. Ротарашем, С.Г. Самыгиным и Е.А. Гре- 
дюшко [46], В.С. Кузебным и его соавторами [25]. 
По их данным, тектонические зоны с (юго-запада 
на северо-восток): I -  Калба-Нарымская, II -  Ир- 
тышско-Курчумская, III -  Пугачевская, IV -  Руд
но-Алтайская, V -  Белоубинско-Маймырская, со
ответствуют палеосистеме: глубоководный же
лоб (I), островная дуга (П-IV), окраинное море (V). 
Вулканической дуге отвечают андезито-дациты 
пихтовской свиты (D3). Выход зоны Беньофа на 
поверхность предполагается в Калба-Нарымской 
зоне, где она маркируется меланжем. В.С. Кузеб- 
ный и его соавторы полагают, что палеозоне 
Беньофа соответствует зона Иртышского глу
бинного разлома. В любом варианте сейсмофо- 
кальная зона имеет северо-восточное падение 
под структуры Рудного и Горного Алтая.

Монгольская часть Монголо-Охотского пояса 
подразделяется на 3 зоны, широкой дугой охваты
вающих с юга древние структуры Сибири: 1 -  Се
веро-Монгольскую, 2 -  Центрально-Монголь
скую и 3 -  Южно-Монгольскую [11, 12].

Северо-Монгольскую зону слагают протеро
зойские комплексы ее основания (байкалиды), 
формации ранних каледонид (R3- € )  и палеозой
ские комплексы, формировавшиеся в орогенном 
режиме. В девоне здесь образовался орогенный 
вулканический пояс.

Центрально-Монгольская зона до среднего па
леозоя развивалась в общем тектоническом ре
жиме с Северо-Монгольской. В среднем палеозое 
возникла серия регенерированных прогибов и 
поднятий. Для Северо- и Центрально-Монголь
ской зон характерно широкое развитие гранитои- 
дов, внедрявшихся с позднего протерозоя и до 
конца палеозоя. Другой характерной особеннос
тью этих зон является мозаично-глыбовой стиль 
тектоники, связанный с заложением прогибов на 
раздробленных континентальных блоках.

Южно-Монгольская зона сложена палеозой
скими формациями, среди которых выделяются



Рис. 9. Схема расположения фанерозойских зон субдукции Урало-Монгольского подвижного пояса и современных 
сейсмофокальных зон южного и западного обрамления Азии (составлена с использованием Тектонической карты ми
ра масштаба 1 : 45 000 000 [63]).
/ -  палеозойские зоны субдукции, 2 -  мезозойские зоны субдукции, 3 -  крупнейшие надвиги, 4 -  современные сейсмо- 
фокальные зоны. Буквами на схеме обозначены: древние платформы BE -  Восточно-Европейская, С -  Сибирская, 
Т -  Таримская, КК -  Китайско-Корейская; ЦК -  каледонский континент Центрального Казахстана; Д-Б -  Джунга
ро-Балхашская зона. На схеме сплошной жирной линией показаны контуры древних платформ, сплошной тонкой ли
нией -  современные границы суши и моря.

2 комплекса: нижний (О-С!), включающий мощ
ные толщи базальтов, кремней, офиолитов, и оро- 
генный верхнепалеозойский (С2-Р), содержащий 
вулканиты андезитового состава и молассу. В ни
жнем комплексе присутствуют также известково
щелочные вулканиты островодужного типа.

Для Южной Монголии установлено омоложение 
возраста океанической коры с севера на юг [61], а в 
целом для монгольского отрезка пояса -  смена 
докембрийских структур раннекаледонскими, ка
ледонскими, герцинскими и позднепалеозойско- 
раннемезозойскими в том же направлении [7].

Генеральная тенденция тектонического разви
тия Монголо-Охотского пояса в байкальское, ка

ледонское и ранне-герцинское время заключа
лась в последовательном причленении массивов 
(микроконтинентов или террейнов), таких как 
Хангайский, Хэнтейский, Центрально-Монголь
ский к Сибирской платформе. На основании палео- 
магнитных и палеоклиматических данных предпо
лагается, что эти массивы располагались первона
чально значительно южнее на удалении в 
несколько тысяч километров [12]. Исходя из фа
циально-формационного анализа предполагает
ся, что окраина Сибирского континента была 
пассивной. Вместе с тем, сведения о протяженном 
барьерном рифе и присутствии девонских острово- 
дужных комплексов в Южно-Монгольской зоне и



западном обрамлении Хингано-Буреинского мас
сива указывают на существование средне-палео
зойских островных дуг и зон субдукции, падающих 
в сторону Сибирского континента. С такой трак
товкой увязывается наличие орогенных вулкани
ческих поясов и широкое распространение грани- 
тоидов в Северной и Центральной Монголии.

Восточный сегмент Монголо-Охотского по
яса, смыкающийся с Сихотэ-Алинским и  Охот
ско-Чукотским мезозойскими окраинно-континен
т а л ь н ы м и  поясами, закончил свое развитие в ким
мерийскую эпоху. Субдукционные зоны в триасе, 
юре и раннем мелу обрамляли восточный сег
мент Монголо-Охотского пояса с юга, имея паде
ние к северу [12].

Завершая анализ положения палеосубдук- 
ционных зон Урало-Монгольского пояса, хочет
ся обратить внимание на характер размещения 
современных зон субдукции, устанавливаемых по 
распространению глубоководных желобов в об
ластях активной окраины Азиатского континен
та (рис. 9). Система субдукционных зон окаймля
ет Азиатский континент, непрерывно протягива
ясь от Камчатки к Курильской дуге, Японии и 
затем следуя вдоль сложной системы островных 
дуг, обрамляющих Индокитайско-Индонезий
ский регион. Севернее эту систему продолжает 
субширотная дуга крупнейших надвигов Гимала
ев, по которой Индийский континент причленен к 
структурам Центральной Азии. Коллизия этих 
континентов произошла в эоцене 40-30 млн. лет 
назад [12, 70]. Таким образом, большая часть 
Азиатского континента, вместе с Индокитайско- 
Индонезийской областью, окружена активными 
сейсмофокальными, юными и древними надвиго- 
выми зонами, имеющими встречные падения под 
континент. Тектоническое развитие Азиатского 
материка заключалось в консолидации и причле- 
нении новых областей к Сибирской, а с юга -  к 
Корейско-Китайской и Таримской платформам. 
Можно предположить, что этот процесс продол
жается и в настоящее время на территории Индо
китайско-Индонезийской области.

ВЫВОДЫ
1. Урал, как Южный Тянь-Шань и Южно-Мон

гольская зона, относится к типу краевых (внешних) 
линейных складчатых поясов герцинского возрас
та, обрамляющих Сибирский континент. Для склад
чатых поясов Уральского типа характерна асимме
тричная тектоно-магматическая зональность, воз
никавшая на субдукционных стадиях их развития и 
обусловленная односторонним падением палеозон 
Беньофа в сторону Сибирского континента.

2. Во внутренних зонах Урало-Монгольского 
подвижного пояса и во внутренних частях отдель
ных складчатых систем распространен мозаично
глыбовый стиль тектоники, характерный для об
ластей, испытавших относительно раннюю кон

солидацию и обладавших тенденциями к возды- 
манию; Центральный Казахстан, Центрально- 
Монгольская складчатая область, Восточно- 
Уральское и Зауральское поднятия. “Мозаич
ное”, нелинейное, строение этих областей связа
но с развитием регенерированных прогибов, воз
никавших в результате раздробления древних 
континентальных глыб, а тенденции к воздыма- 
нию -  с формированием мощного гранито-гней
сового слоя.

3. Генеральной тенденцией тектонического раз
вития Азиатского континента в фанерозое было 
последовательное причленение континентальных 
глыб и складчатых систем к Сибирской платфор
ме: центростремительное наращивание гигантско
го литосферного конического блока Азии. Оно 
осуществлялось при активной роли зон субдукции, 
имевших на поздних этапах развития подвижного 
пояса падение в сторону Сибирской платформы.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проекта № 93-05-14033).
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Рецензент: С.В. Руженцев

Southern Urals: Тectono-magmatic Zoning and Position 
among Orogenic Systems of the Uralo-Mongolian Belt

I. B. Seravkin
Institute of Geology, Ural Science Center, Russian Academy of Sciences, Ufa, Bashkortostan, Russia

Volcanic associations of the Southern Urals originated during the continental rifting (G-O), oceanic (O-S), 
island-arc (0 3-D 3), and collision (Cj-P) phases. Each phase in the history of the Ural Paleocean displays a spe
cific lateral volcanic zoning. The rifting phases-continental and oceanic-feature a symmetrical zoning. This 
zoning manifests itself in that tholeiitic basalts of the Main oceanic zone differ from basalts of the marginal 
belts, which show elevated abundances of total alkalies, K2 0 , Fetot, Zr, Ti, Rb, La, and Sm and reduced contents 
of Ni, Cr, and Co. The suprasubduction-zone type of magmatic zoning is markedly asymmetrical and suggests 
an eastward-dipping fossil Benioff zone. This is expressed in the way subalkaline and K-enriched associations 
are distributed in space with respect to calcalkaline complexes. Analyzing the distribution of Paleozoic Benioff 
zones in the Uralo-Mongolian belt reveals that the Urals, like the Southern Tien Shan and southern Mongolia, 
can be classed with the asymmetrically zoned, linear foldbelts whose ancient Benioff zones dipped predomi
nantly toward the Siberian continent.
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Охарактеризованы положение и сравнительные условия становления ультрабазит-габбровых форма
ций в офиолитах Войкаро-Сыньинского массива и базальтоидов в осадочно-вулканогенных фор
мациях его варисцийского обрамления. Становление базальтоидных и ультрабазит-габбровых форма
ций последовательно происходило: среди осадков глубокого шельфа, континентального склона окра
ины дрейфовавшего Восточно-Европейского континента и затем -  в составе офиолитов рифтогенных 
задуговых бассейнов и в формациях островодужных вулканических поясов сопредельной океаниче
ской литосферы. Сделан вывод, что эта последовательность отражает развитие под ними единого 
мантийного очага, которое обусловлено пульсирующим движением окраины дрейфующего конти
нента.

ВВЕДЕНИЕ

Новые данные по стратиграфии и структуре па
леозойских толщ варисцийского обрамления офио
литов Войкаро-Сыньинского массива сущест
венно меняют представления о соотношениях 
герцинских структурно-формационных комплек
сов Полярного Урала с офиолитами. Цель статьи -  
охарактеризовать и сравнить условия становле
ния офиолитовых ультрабазит-габбровых фор
маций и аналогичных формаций в полярноураль
ском секторе герцинской континентальной окра
ины и показать, что их становление тесно связано 
с развитием пограничной области между внешней 
частью палеозойской окраины дрейфовавшего 
континента и сопредельной литосферой океани
ческого типа.

УЛЬТРАБАЗИТЫ-ГАББРО 
В СТРУКТУРЕ ОБРАМЛЕНИЯ МАССИВА

Покровно-складчатая структура варисцид По
лярного Урала, вмещающая ультрабазит-габбро- 
вые формации, состоит из ряда структурно-фор
мационных комплексов: автохтонных шельфа, пе
рекрывающих их аллохтонных континентальной 
окраины, а также скученных вдоль ее границы 
офиолитовых и островодужных террейнов окраи
ны раннепалеозойской океанической литосферы.

Нижнекембрийско-среднеордовикские толщи 
представлены в автохтонных и параавтохтонных 
разрезах карбонатными формациями мелкого 
шельфа з а п а д н о у р а л ь с к о й  серии и карбо- 
натно-терригенными формациями глубокого 
шельфа [4, 8,13] е л е ц к о й надсерии (рис. 1, раз
резы 1-3). Основание шельфа сложено верхнери-

фейско-вендскими толщами [4, 8] и представляет 
комплекс энсиматической окраины тихоокеан
ского типа.

Карбонатно-терригенные формации глубоко
го шельфа (усинская серия) выполняют продоль
ные эшелонированные рифтогенные впадины. 
Разрез начинается пестроцветной позднекембрий- 
ско-аренигской вулканогенно-терригенной мани- 
танырдской формацией (см. рис. 1, разрез 1). Ее 
мощность убывает от внешнего ко внутреннему 
борту впадин от 1.5-2 км (местами 5-8 км) до пер
вых сотен метров. Вверх по разрезу и в сторону 
платформы: а) она сменяется в проградационной 
последовательности формациями зеленоцветных 
аренитов и карбонатов; б) содержание базитов 
убывает до редких силлов и пластов к приосевой 
области рифтов; в разрезах мелкого шельфа они 
отсутствуют.

Внешние борта впадин маркируются терриген- 
но-вулканогенной нижнекембрийско-нижнеордо- 
викской к о к п е л ь с к о - н я р м и н с к о й  серией 
переслаивающихся кокпельской, молюдмусюрской 
и погурейской формаций -  в бассейне р. Лемвы, 
их аналогов: лядгейской, очетывисской, нярмин- 
ской и хайдышорской -  в истоках рек Усы-Няр- 
мы и оюяхинской -  в Байдарацком районе, с мощ
ностями от первых сотен до первых тысяч метров 
(см. рис. 1, разрезы 2, 3). Большая часть их разре
за -  продукты мелководных или наземных извер
жений от трещинного до центрального типов -  со
провождается роями даек и силлов. Преобладают 
магматиты от пикритов до андезито-базальтов. 
Подчиненные тела представлены андезитами и да- 
цито-риолитами. Вулканиты прослоены пачками 
граувакк и аренитов, частью известковистых или 
углеродистых, и известняками.
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Рис. 1. О бобщ енны е стратиграфические разрезы  палеозойской окраины Восточно-Европейского континента и со
предельной океанической области в варисцидах Полярного Урала.
1-8 -  разрезы  континентальной окраины: 1-3 -  автохронные: 1 -  рифтогенных впадин в области глубокого ш ельфа 
во внутренней части и 2, 3 -  во внешнем обрамлении; 4-8  -  аллохтонные континентального склона; 9-15 -  разрезы  
сопредельной океанической области: 9, 1 0 -  в периферии и 11, 1 2 -  в центральной части рифтогенной области Тагиль
ского задугового бассейна; 13, 15 -  островодужных формаций: 13 -  Тагильской, по [9], и 15 -  Войкаро-Щ учьинской 
(М агнитогорской) зон; 1 2 - дифференцированные ультрабазит-габбровые массивы хардъюсской формации; 14- С ы -  
умкеу-П айерская офиолитовая ассоциация.
1 -  ш ельф овы е известняки; 2 - 5  -  пелагические: 2 -  известняки, известковистые глинистые сланцы, ф таниты , 3 -  уг
леродистые глинистые сланцы, алевролиты, фтаниты, 4  -  переслаивание известняков, алевролитов, известковистых 
глинистых сланцев, 5 -  глинистые и алевритистые сланцы пестроцветные; 6 - 8  -  мелководные пестроцветные: 6 -  пе
счаники, алевролиты  аренитовые и кварцевые, 7 -  песчаники, алевролиты и 8  -  песчаники, конгломераты  полимик- 
товые; 9 -1 3  -  лавы  и туфы: 9 -  диабазовые, андезитовые, риодацитовые, риолитовые с линзами песчаников и конгло
мератов, частью известковистых, и банками известняков, 10 -  диабазовые и риодацитовые с линзами фтанитов, 1 1 -  ба- 
зальт-риодацитовые наземных или мелководных извержений с линзами фтанитов и известняков, 12 -  диабазовые 
покровные и подушечные с прослоями красных яшмоидов, 13 -  диабаз-риодацитовые, известковистые сланцы, ф та
ниты и гандиты, метаморфизованные до эпидот-амфиболитовой фации; 14 -  диабазовые лавы и дайки; 15 -  плутони
ческие формации: v a -  хардъюсская дифференцированная нормальных и оливиновых габбро, габбро-норитов, трок- 
толитов, верлитов, клинопироксенитов, дунитов с флазер-текстурами и габбро-амфиболитов по ним; v ( i -  сыумкеу-пай- 
ерская оф иолитов; у 5 -с о б с к а я  тоналитов, трондьемитов, диоритов, гранодиоритов.

С ы н ь и н с к о - б а й д а р а ц к а я  надсерия кон
тинентального склона представлена в аллохтонах, 
которые п ерекры ваю т и окайм ляю т с востока 
толщи елецкой надсерии (см. рис. 1, разрез 4), и 
сложена пестроцветными алевросланцами трема-

док-аренигской грубеинской ф ормации (аналоги -  
ниж няя часть  р азр еза  оран ской  ф орм ац и и  в 
верховьях  рек Больш ая Пайпудына -  Щ учья и ха- 
рапэшорская или параваяхинская ф ормация в ни
зовьях р. Байдараты). В ряде разрезов междуречья



Восточной и Западной Кокпелы наблюдается 
постепенное замещение кокпельско-нярминских 
терригенно-вулканогенных толщ грубеинскими 
филлитами. Местами толщи континентального 
склона насыщены (см. рис. 1, разрез 7) вулканита
ми мелководных извержений и субинтрузиями ди
абазов, реже -  дацитов-риодацитов, с пачками 
граувакк, частью известковистых, реже -  извест
няков и фтанитов [3, 9].

Среднеордовикско-девонские образования ха
рактеризуют дробление областей седиментации. 
Выделяется внутренняя амагматичная область 
континентального склона, где накапливались пе
лагические фтаниты, углеродистые глинисто
алевритовые сланцы и петельчатые известняки 
конденсированной л е м в и н с к о й  серии кача- 
мыльской и харутской формаций (см. рис. 1, разре
зы 4,5). В нижней части континентального склона 
и в его подножии образовывались толщи базальто
вых, андезито-базальто-риодацитовых вулканитов 
с пачками фтанитов, углеродистых сланцев и про
пластками известняков молюдышорской [3, 13] и 
верхней части оранской формаций (см. рис. 1, раз
резы 6,7). В истоках рек Талья-Ивдель их наращи
вают разрезы внутреннего борта Тагильской зоны 
(см. рис. 1, разрезы 9-13), со средне-позднеордовик- 
скими формациями диабазовых даек и подушечных 
лав, базальт-риодацитовых лав и туфов [9].

Х а р б е й с к а я  над серия формаций располага
ется с внешней стороны предыдущих образований, 
но нище их структурно не перекрывает. Вероятно, 
она объединяет те же, но эксгумированные (?) тол
щи основания континентального склона, претер
певшие метаморфизм зеленосланцевой, эпидот- 
цоизит-гранатовой, глаукофан-гранатовой и гра- 
нат-амфиболитовой фаций. Традиционно эти 
толщи относят к доуралидам, однако радиоген
ные датировки метаморфитов варьируют от ри- 
фейских до силурийско-девонских [7, 10]. Ее ос
новной объем слагают метабазиты: биотитовые 
амфиболиты, гнейсы амфиболовые, биотит-ам- 
фиболовые, двуслюдяные ханмейской формации, 
содержащие местами метасилициты, гнейсы гра
натовые, ставролитовые и кианитовые парик- 
васьшорской формации. Пачки подушечных ба
зальтов, метариолитов и пропластки филлито
видных сланцев, частью углеродистых, гандитов 
и мраморов представляют в разных районах ня- 
ровейскую, хараматалоусскую, палникшорскую и 
немурюганскую формации.

Толщи надсерии разбиты на пластины, разоб
щены телами серпентинитового меланжа и вме
щают интрузивные массивы (Мокросыньинский, 
Хордъюсский, Хараматалоусский и Марункеус- 
ский) хордъюсской формации (см. рис. 1, разрез 12): 
нормальные и оливиновые габбро, габбро-нори
ты, вер литы, клинопироксениты, троктолиты и 
дуниты с флазер-текстурами. Большая их часть 
преобразована в пироксен-амфибол-плагиоклазо-

вые, гранат-пироксен-амфиболовые и горнблен- 
дитовые кристаллосланцы [5].

С ы у м к е у - П а й е р с к а я  о ф и о л и т о в а я  
а с с о ц и а ц и я  области среднеордовикско-ранне- 
силурийского (?) рифтинга объединяет цепочку 
массивов: Сыумкеу, Райиз, Войкаро-Сыньин- 
ский, Хулгинский и Харасюрский. В этих масси
вах обособляются формации дунит-гарцбургито- 
вых реститов и габброидов [11, 14, 16].

В о й к а р о - Щ у ч ь и н с к а я  надсерия остро- 
водужных формаций [15, 18] занимает крайнее 
внешнее положение в полярноуральском сегмен
те варисцид. По данным съемок А.П. Прямоносо- 
ва и П.М. Кучерины (1995 г.), ее разрез начинает
ся ашгильско-лландоверийской толщей подушеч
ных и покровных лав диабазов с пропластками 
туфов и пестрых яшмоидов. Выше залегают ост- 
роводужные полимиктовые эпикласты и ба- 
зальт-андезит-риолитовые вулканиты верхнего 
лландовери-эмса.

Дайки диабазов изшорской формации и толщи 
островодужной войкаро-щучьинской надсерии про
рваны интрузиями тоналитов, трондьемитов, гра- 
нодиоритов-диоритов собской формации с возрас
том 395-410 млн. лет [2,19] и диоритов-монцонитов 
среднедевонской которской формации.

Разрезы шельфа и островной дуги перекрыва
ются позднедевонско(?)-пермскими карбонатно- 
терригенными молассами и флишем.

ГЛАВНЫЕ ЧЕРТЫ 
СТРУКТУРЫ РЕГИОНА

От края Уральского складчатого пояса и дале
ко в глубь Восточно-Европейской платформы 
(см. рис. 2) ясно выражена запад-юго-западная 
вергентность складчатых и разрывных структур. 
Для нее характерны разноамплитудные сдвиго
вые смещения по разломам, торцевые совмеще
ния: Урал-Пайхой, Каротаихинская-Воркутин- 
ская впадины Предуральского краевого прогиба, 
Урал -  гряда Чернова -  гряда Чернышева, торцо
вые сдваивания периклиналей и эшелонирован
ное размещение шарниров складок в поднятиях: 
Малокарском, Манитанырд, Енганэпэ, Кожим- 
ском. Торцовые совмещения автохтона и аллох
тона ясно выражены по северному флангу Ко- 
жимского поднятия и по юго-западным флангам 
поднятий Малокарского и Манитанырд. Торцо
вые совмещения внутри аллохтонных выражены 
запад-юго-западной вергентностью офиолито- 
вых аллохтонов Райиз и Сыумкеу, а также ориен
тировкой шарниров складок.

Тектонические фрагменты толщ континенталь
ной окраины деформированы в линейные, опроки
нутые в сторону платформы, лежачие или перевер
нутые складки, часто с сорванными крыльями и 
сильно развитым кливажем осевой плоскости. Ран
ние поколения складок имеют субгоризонтальные 
шарниры с запад-юго-западной вергентностью и



северо-восточным (для пайхойской части) или Восточнее офиолитов внутренняя структура 
юго-восточным (для уральской части) наклоном террейнов также содержит многочисленные тек- 
осевых поверхностей, осевого кливажа или тонические пластины с запад-юго-западной вер- 
взбросо-надвиговых совмещений. У поздних по- гентносгью. В их структуре преобладают прямые 
колений складок субвертикальные шарниры име- или наклонные гребневидные открытые складки, 
ют запад-юго-западные падения (60°-90°), кру
тые юго-восточные падения осевого кливажа и
северо-восточный наклон штрихов скольжения УЛЬТРАБАЗИТЫ -  БАЗИТЫ
на поверхностях осевого кливажа (40°-60°). „ В СТРУКТУРЕ ОФИОЛИТОВ

ВОИКАРО-СЫНЬИНСКОГО МАССИВА
Из рис. 2 видно, что офиолитовые ультраба- 

зит-габбровые формации распространены в преде
лах Войкаро-Сыньинского массива по обе стороны 
от мантийных ультрабазитовых тектонитов. Запад
нее ультрабазитовых мантийных тектонитов почти 
все ультрабазит-габбровые породы преобразованы

Рис. 2. Размещение ультрабазит-габбровых форма
ций в структуре Войкаро-Сыньинского массива.
1-24 -  формации: 1 -  хардъю сская диф ференциро
ванная: габбро-норитов, оливиновых, нормальных 
габбро, верлитов, троктолитов, клинопироксенитов, 
дунитов с флазер-текстурами, а такж е габбро-амфи
болитов и горнблендитов по ним; 2-15 -  сыумкеу- 
пайерской офиолитовой ассоциации: 2 -  дунит-гарц- 
бургитовая мантийных тектонитов: а -  на рис. 2, б -  на 
последующих рисунках; 3 -  дунит-верлит-клинопи- 
роксенит-габбровая трубаинская нерасчлененная, 
4-8 -  в ее составе: 4 -  дуниты, 5 -  дун и ты -верл и ты , 
6 -  дуниты -верлиты -клинопироксениты , 7 -  клино- 
пироксениты, 8 -  габбро-нориты; 9 -  амф ибол- и ан- 
тигорит-оливиновых динамосланцев; 10-13 -  трокто- 
лит-габбро-диабазовая изш орская: 10 -  троктол и - 
ты -дун и ты , 11 -  оливиновы е и норм альны е габбро, 
72, 13 -  перемежающ иеся параллельны е дайки или 
рои даек: 12 -  габбро-оливиновы е и норм альны е: 
массивные, полосаты е, такси товы е, пегм атоидны е, 
13 -  габбро-диабазы, диабазы, порфириты, плагиофи- 
ры; 14 -  габбро-амфиболитов гранат-роговообманко- 
вых и амфиболитов эпид от- и цоизит-амфиболовых; 
15 -  плагиогранитов, трондьемитов, плагиоклази- 
тов, плагиогранито-гнейсов; 16 -  диоритов-граноди- 
оритов собская; 17 -  риф тогенная раннепалеозой- 
ская(?) пальникшорская (для рис. 5): а -  метаморфизо- 
ванных недифференцированных покровных и 
подушечных толеитов с пропластками гандитов, б -  
чередующихся толеитовых базальтовы х, риодацито- 
вых вулканитов, жил плагиогранитов, а такж е цоизи- 
товых амфиболитов и плагиогранито-гнейсов по ним; 
18 -  континентального склона тремадок-аренигская 
пестросланцевая грубеинская; 7 9 -сл ан ц евая  кремни- 
сто-терригенная, ранне-среднедевонская пагинская 
(для рис. 5); 20-23 -  кремнисто-вулканогенная ордо
викско-девонская молюдышорская: 20 -  базальты , 
андезито-базапьты, 27 -  несортированная субаэраль- 
ная пирокластика с пропластками ф танитов и извест
няков, 22 -  сортированная пирокластика с пропласт
ками фтанитов, 23 -  фганиты; 24 -  флишевая терриген- 
но-угленосная каменноугольно-пермская; 25 -  голубые 
сланцы; 26 -  полосчатость (а) и линейность (б) ульт
рабазитовы х мантийных тектонитов; 2 7 -  падение: 
а -  сланцеватости, б -  слоистости, прям ое и пере
вернутое; 28 -  структуры  пластического течения; 
29 -  разры вны е нарушения и их падение; 30 -  вер- 
гентность структур (а), направление перемещений 
(б). П рям оугольники I, II, III -  рис. 3-5 соответст
венно.



в габбро-амфиболитовые и амфиболитовые блас- 
томилониты [7]. Восточнее ультрабазитового ядра 
первичные ультрабазит-базитовые породы сохра
нились лучше.

Ранняя (трубаинская) формация дунитов, вер- 
литов, клинопироксенитов, габбро-норитов сла
гает линейные эшелонированные тела, окружа
ющие гарцбургиты, и характеризуют корневую 
зону области рассеянного рифтинга. Она наибо
лее полно представлена в восточном обрамлении 
гипербазитов, на правобережье р. Трубаю, перед 
выходом ее в восточные предгорья (рис. 3). Со
став формации устойчиво сохраняется в массивах 
Войкаро-Сыньинском, Райиз и Сыумкеу.

Первичное положение пород формации на
блюдается западнее и восточнее мантийных уль- 
трабазитовых тектонитов, непосредственно в кон
такте с ними. На южном фланге Войкаро-Сыньин- 
ского массива многочисленные эшелонированные 
тела клинопироксенитов и верлитов рассекают все 
тело гипербазитов на отдельные блоки.

Линзовидные тела, дайки, ветвящиеся и дихо- 
томирующие жилы трубаинских ультрабазитов- 
габбро ориентированы в целом так же, как и гра
ницы внутри ультраосновных субсолидусных тек
тонитов. Вместе с тем отдельные тела габбро-но
ритов, клинопироксенитов и верлитов срезают 
границы и/или ориентировки текстурно-струк
турных элементов ультрабазитовых субсолидусных 
тектонитов [12]. Повсеместно в эндоконтактах тел 
этой формации с гипербазитами отсутствуют при
знаки закалки пород, а в экзоконтактах -  тепловые 
изменения (контакт горячих масс).

В первичном залегании границы тел трубаин
ских габброидов наклонены преимущественно к 
юго-востоку полого (20-30°) или круто (75-80°) с 
северо-восточным склонением (40-70°). Многие 
из них дихотомируют или расщепляются в струк
туру конского хвоста, деформированы в складки 
изгиба с субгоризонтальными и^и субвертикаль
ными шарнирами. У ранних покблений складок 
субгоризонтальные шарниры накйрнены на севе
ро-восток (10-20°), у поздних -  субгоризонтальные 
шарниры наклонены (до 30°) на северо-запад, а суб
вертикальные -  на запад-юго-запад (60-80°).

Самые большие тела пород трубаинской форма
ции находятся во вторичном залегании, в виде круп
ных (первые кубические километры) ксенолитов 
или мелких (кубометры -  сотни кубометров) меж- 
дайковых скринов среди роев даек габбро-диаба
зов (см. рис. 3 и 4). На обоих рисунках видно, что 
формации совмещены, имели одну область ста
новления и, по-видимому, общий очаг генерации.

Последующая формация -  изшорская трокто- 
литов, оливиновых и нормальных габбро, габбро- 
диабазов и диабазов слагает эшелонированные 
рои параллельных даек и скрины ультрабазитов 
или ранних габброидов. Дайки маркируют осе
вую зону медленного рифтинга* которая хаотич
но меняла свое положение.

Наиболее полно формация представлена на 
ручье Изшор, левом притоке р. Большая Лагорта 
(см. рис. 4). В ее составе различаются две взаимо
связанные группы пород, каждая из которых кон
тактирует с мантийными тектонитами и трубаин- 
скими габброидами (см. рис. 3 и 4). Одинаково час
то наблюдаются постепенные и резкие переходы 
между ультрабазитами и породами формации, а 
также внутри нее между всеми разностями пород. 
Часто встречаются сложные взаимные пересече
ния тел нескольких поколений или разновозраст
ных ответвлений одного тела.

О л и в и н о в ы е  г а б б р о ,  т р о к т о л и т ы  
и п л а г и о к л а з и т ы  встречаются у границы с 
гипербазитами либо в контакте с главным телом, 
либо на контакте с интрузивными включениями. 
В направлении к ультрабазитам оливиновые габ
бро последовательно сменяются жильным шток
верком оливиновых габбро-плагиоклазитов среди 
ультрабазитов, а штокверк, в свою очередь, -  со
четанием амебовидных ореолов троктолитов или 
их жилами среди дунитов.

На ручьях Изшор-Кершор (см. рис. 4) много
численные жилы оливиновых габбро и плагиок- 
лазитов ответвляются от поля оливиновых габ
бро и, дихотомируя, проникают внутрь гиперба
зитов на многие сотни метров. Количество и 
размеры жил убывают внутрь поля гипербази
тов. К простиранию границы гипербазит-габбро 
жилы ориентированы под косым углом (30-50°), 
открытым на северо-восток, и располагаются од
на относительно другой в правом эшелоне. Часть 
их деформирована в плавно изогнутые или сту
пенчатые (с будинированием) складки изгиба. 
Субвертикальные шарниры складок наклонены 
на юго-запад (60-80°). Все размещение жил на 
этом участке соответствует системе сдвиговых 
трещин-задиров, оперяющих главную границу 
гипербазит-габбро.

О л и в и н о в ы е ,  н о р м а л ь н ы е  и а м ф и 
б о л о в  ые  г а б б р о -  д и а б а з ы  составляют 
большую часть пород формации и имеют разно
зернистые, такситовые, пегматоидные первич
ные или метаморфические структуры. Восточ
нее гипербазитов они слагают единую полосу 
дайковых роев или перемежающихся параллель
ных даек (см. рис. 3,4). Эти породы в свою очередь 
пронизаны единичными дайками, их роями или 
линзовидной формы зонами перемежающихся 
параллельных даек габбро-диабазов, диабазов, 
микродиабазов, порфиритов; пироксеновых, пла- 
гиоклазовых, диабазовых афиритов и, местами, 
жилами или некками дацитов-риолитов. Поздние 
дайки и жилы часто представлены плагиофирами. 
Жилы или дайки плагиогранитов с голубым опа
ловидным кварцем являются наиболее поздними.

Изшорские габброиды образуют систему ли
нейных роев перемежающихся даек. Границы и 
внутренняя структура многих из них подчеркива
ются крупными ксенолитами и/или группами



Рис. 3. Геологическая схема Трубаинского участка.
Размещение многочисленных ксенолитов трубаинских ультрабазитов-габбро на междуречье Трубаю-Лагортаю по
казывают существование многих каналов извержения, а деформации ксенолитов -  сдвиговую кинематику внедрения 
изшорских габброидов.
Условные обозначения см. на рис. 2 .

мелких скринов субсолидусных ультрабазитовых 
тектонитов или трубаинских ультрабазитов-габбро 
(см. рис. 3, 4), которые концентрируются вдоль 
границ роев. Простирание внешних и внутренних 
границ отдельных зон повернуто по часовой 
^ е л к е  к северо-востоку под косым углом к гра
нице с гипербазитами, а осевые линии многих зон 
имеют форму пологих правых сигмоид. Рои даек 
Размещены эшелонированно, с перекрытиями

флангов. В северной части массива зоны парал
лельных даек диабазов отделены от гипербази- 
тов такситовыми габбро и тяготеют к центру и 
восточному краю общей полосы развития. В юж
ной части они смещены к ее западному краю, а 
южнее р. Ыджид-Лабогей контактируют с глав
ным телом гипербазитов своими южными флан
гами, а севернее отклоняются от него.



Рис. 4. Геологическая схема участка Изшор-Кэршор.
Относительное размещение ультрабазитовых мантийных тектонитов трубаинской и изшорской формаций на между
речье Изшор-Малая Лагорта показывает попеременное раскрытие каналов транспортировки габброидных магм в ус
ловиях сдвига, характерное для медленного рифтинга. Условные обозначения см. на рис. 2.

В роях жил доминируют рассеянные или пере
межающиеся параллельные дайки с субвертикаль
ными контактами. В разновозрастных поколениях 
тел ранние имеют односторонние закалочные зо
ны, а поздние и последние -  двусторонние. Направ
ленность односторонних закаленных контактов 
каждой из зон в разных разрезах различается. 
Так, по рекам Лагортаю, Хойлаю, Правая Пайе- 
ра большинство закаленных контактов в зоне па
раллельных даек обращено на юго-восток. На

р. Малая Лагорта подавляющее большинство за
каленных контактов обращено к западу. Во всех 
разрезах присутствуют сравнительно редкие сту
пенчатые жилы или дайки поздних поколений, про
стирание которых ориентировано поперек удлине
ния всей вмещающей зоны и слагающих ее парал
лельных даек с крутопадающими контактами.

В междайковых ксенолитах присутствуют чер
ные массивные и рассланцованные серпентиниты



по гарцбургитам, дунитам, верлитам, амфиболизи- 
рованные габбро-нориты и нориты, оливиновые и 
амфиболовые такситовые габбро, габбро-диаба
зы и диабазы. В ряде скринов первичные контак
ты с дайками катаклазированы или рассланцова- 
ны. Многие из таких контактов рассечены жилами 
или дайками диабазов новых поколений. Поду
шечные лавы или осадки в составе скринов не на
блюдались, т.е. здесь представлены нижняя и сред
няя части вертикального разреза приосевых зон 
повторного рифтинга.

В роях разные поколения параллельных даек 
претерпели разную меру динамометаморфизма. 
Поздние поколения сложены породами с неизме
ненными первичными структурами и текстурами 
офитов, порфиритов и микродиабазов. Своими 
закаленными контактами они пересекают грани
цы ранних поколений даек и жил. Породы многих 
из них имеют флазер-текстуры или превращены 
в уралитовые сланцы. В сланцах ориентировка 
полосатости в целом согласна с простиранием 
контактов даек, а метаморфогенные мелано- и 
лейкосомы размещаются эшелонированно одна 
относительно другой. В целом становление из- 
шорских габброидов включало чередовавшиеся 
эпизоды внедрения даек (растяжение) и их рас- 
сланцевания (сжатия).

МЕТАМОРФИЗОВАННЫЕ
УЛЬТРАБАЗИТЫ-БАЗИТЫ
В СОСТАВЕ ОФИОЛИТОВ

Часть пород офиолитовой ассоциации претер
пела преобразования умеренных и низких степе
ней метаморфизмана до и в ходе становления из- 
шорских дайковых роев.

Ранние метаморфиты широко распростране
ны в главном теле гипербазитов и представлены 
амфибол- и антигорит-оливиновыми породами, в 
большинстве -  динамосланцами. Ранее показано, 
что они образовались по ультрабазитовым ман
тийным тектонитам после трубаинской форма
ции [11, 14, 16 и др.].

На р. Восточная Кокпела ксенолиты дунитов- 
гарцбургитов в изшорских такситовых габброи- 
дах частично преобразованы в массивные породы 
оливин-антигоритового состава, в которых со
хранились псевдоморфные структуры гарцбурги- 
тов. Граница этих преобразований в гипербазито- 
вом ксенолите срезается контактом вмещающих 
габброидов. Массивная и неориентированная 
текстура оливин-антигоритовых пород преобра
зована по периферии ксенолита в средне-мелко- 
зернистую игольчато-веретенчатую, в которой 
линейные агрегаты вытянуты вдоль контакта с 
габбро. На контакте с ними, в зоне мощностью до 
полуметра, ультрабазиты преобразованы в чер
ные хризолитовые серпентиниты. Западнее, непо
средственно на восточной границе главного тела 
гипербазитов, оливин-антигоритовые динамослан- 
ЦЬ1 рассечены зоной параллельных даек диабазов,

отдельными дайками и присутствуют среди них в 
виде ксенолитов. В эндоконтакте аналогичного 
ксенолита на правобережье р. Трубаю антиго- 
рит-оливиновые динамосланцы с веретенчато- 
игольчатыми текстурами рассечены жилами габ
бро-пегматитов.

Поздние метаморфические преобразования 
наиболее ясно выражены в офиолитовых габбро- 
идах. В в о с т о ч н ы х  разрезах, где габброидов 
более всего, фоновый уровень их метаморфичес
ких преобразований не превышает уралитизации. 
В ксенолитах пород трубаинской формации внеш
няя граница этих преобразований сечет границы 
габбро-норит-пироксенит-верлит и распростра
няется на десятки-сотни метров в глубину от кон
такта с изшорскими габбро. Метаморфизм здесь 
выражен замещением двупироксен-лабрадоровой 
минеральной ассоциации на ассоциацию лабра
дор-анортит (до А п95_98) + тремолит-паргасит 
[10, И]. Макротекстура новообразованной породы 
неравномернозернистая, лентикулярно-полосатая, 
в ней чередуются не выдержанные по простиранию 
часто дихотомирующие полосы разной мощнос
ти (до десятков сантиметров) с ориентированной 
или такситовой пегматоидной текстурами. Ориен
тировка полосатости конформна границам тел из
шорских базитов.

Габброиды даек ранних поколений изшорской 
формации большей частью уралитизированы: это 
либо массивные породы с реликтовыми микроофи- 
товыми, офитовыми, субофитовыми структурами, 
либо -  полосатые динамосланцы. Те и другие ме
стами рассечены жилами пегматитов либо линей
ными зонами бластомилонитов плагиоклаз-рогово- 
обманкового состава. Они включают лейкосомы 
или сопровождаются разрозненными лентикуляр- 
ными телами (до сотен метров), роями, штокверка
ми или отдельными жилами плагиоклазитов, пла- 
гиогранитов с голубым опаловидным кварцем.

На рис. 3 видно, что одна из зон бластомилони- 
тов-плагиогранитов глубоко проникает южным 
флангом в поле габбро-норитов. На границе габ
броидов разных формаций, бластомилониты и 
плагиограниты деформированы с образованием 
левой флексуры, субвертикальный шарнир кото
рой наклонен на северо-запад (60°-70°). Выкли
ниваясь, зона распадается на кулисы, располо
женные в левом эшелоне.

Внутри ксенолита границы пород повторяют 
конфигурацию зоны бластомилонитов и, очевидно, 
изменили свои первоначальные очертания. В мак
ромасштабе это выразилось в виде деформации по
лосчатости габбро-норитов и линейных тел верли- 
тов-клинопироксенитов в изоклинальные опроки
нутые складки с юго-западной вергентносгью. Их 
шарниры и осевые поверхности в восточном, за
падном и северо-восточном обрамлении дунитов 
субвертикальны, а у верхней кромки тела -  субго
ризонтальны. Границы дунит-верлит-пироксе- 
нитовых тел будинированы и сопровождаются



оперяющими срывами, вдоль которых развива
ются амфибол- и антигорит-оливиновые дина
мосланцы. Новообразованная внутренняя струк
тура, по-видимому, отражает мощные сдвиговые 
деформации первичной структуры крупного ксе- 
нолита.

В з а п а д н ы х  разрезах (рис. 5, см. рис. 2) по 
геологическим соотношениям обособляются две 
группы метаморфизованных ультрабазитов-габ- 
бро [6,7,10,11,14]. Одна из них представлена ски- 
алитами метадунитов, метаверлитов и метаклино- 
пироксенитов, габбро-норитов, оливиновых габбро 
и троктолитов. Через пшинелевые и гранатовые 
разности или горблендиты они связаны постепен
ными переходами с гранат-роговообманковыми 
или плагиоклаз-роговообманковыми габбро-ам
фиболитами [5].

В другой группе -  (гранат)-цоизит-амфиболо- 
вых, эпидот-цоизитовых, эпидотовых амфиболи
тов и плагиогнейсов -  сохраняются реликтовые 
структуры такситовых габброидов, габбро-диа
базов или диабазов и риолитов-риодацитов [6]. 
Эти амфиболиты содержат магматические и тек- 
тонические(?) включения метаморфизованных 
ультрабазитов и габбро-амфиболитов первой 
группы.

Внутренняя структура амфиболитов и плаги
огнейсов западной зоны определяется складками 
пластического течения многих поколений. В них 
устойчиво сохраняются запад-юго-западные про
стирания осевых поверхностей и полосатости по
род в крыльях с крутыми (>60°) восточными па
дениями. Фоновая ориентировка элементов внут
ренней структуры конформна границам толщи и 
орогенным структурам обрамления офиолитов 
(см. рис. 2 и 5).

С амфиболитами второй группы тесно ассоци
ированы плагиограниты-плагиоклазиты и голу
бые сланцы. Они беспорядочно распределены в 
структур» разрезов и не тяготеют к той или иной 
их части. Плагиограниты-плагиоклазиты обра
зуют лентикулярные, линзовидные или жильные 
тела, простирание которых совпадает с простира
нием границ вмещающей толщи амфиболитов. 
Часть этих тел выходит за пределы толщи амфи
болитов и проникает в виде жил или штокверков 
в главное тело ультрабазитов (см. рис. 5) [7, 10, 
11,14,16]. Голубые сланцы слагают линзовидные 
и лентикулярные разобщенные тела или цепочки 
эшелонированных тел.

Возраст голубых сланцев и плагиогрантов оп
ределяется тем, что: а) зоны голубых сланцев ме
стами располагаются между тектоническими 
пластинами нижне- и среднепалеозойских оса
дочно-вулканогенных толщ; б) К/Аг датирование 
амфиболов и мусковита из слюдяных сланцев за
падных амфиболитов дало значения 415-405 млн. 
лет, плагиогнейсов -  355 млн. лет [7].

ОБСУЖДЕНИЕ
Приведенные материалы по размещению уль- 

трабазитов—базитов показывают, что на Поляр
ном Урале их становление в палеозое было при- 
урючено к окраине Восточно-Европейского кон
тинента и периферии прилегающей литосферы 
океанического типа. Относительное положение и 
ориентировка главных компонентов структуры 
полярного сегмента варисцид Урала характеризу
ют сдвиговую кинематику дрейфовавшей [17, 20] 
континентальной окраины.

Позднекембрийско-аренигская, позднеордовик- 
ско-лландоверийская, венлокско-лудловская и 
среднедевонская эпохи наибольшей активности 
ультрабазит-габбрового магматизма этих облас
тей хорошо коррелируются между собой. Из 
рис. 1 следует, что наиболее вероятное время их 
коллизии приходится на силур-начало девона, а 
ее наибольшая интенсивность подчеркивается 
интрузиями ранне- н среднедевонских диоритов 
собской и конторской формаций, а также мета
морфическими преобразованиями габброидов и 
вулканогенно-осадочных толщ в западном обрам
лении Войкаро-Сыньинского и других офиолито- 
вых массивов.

Среди офиолитовых габброидов Войкаро-Сы
ньинского массива обособлены две относительно 
разновозрастные и различные по составу форма
ции. Становление обеих формаций в структуре 
офиолитов произошло после начала рифтинга 
континентальной окраины (поздний кембрнй-ор- 
довик), очевидно, ранее тоналитов (>400 млн. лет) 
[2, 14, 15] и до начала накопления лландоверий- 
ско-среднедёвонской островодужной серии. Судя 
по рис. 1, наиболее вероятный интервал времени 
их формирования -  поздний ордовик-лландовёри.

Становление пород ранней трубаинской фор
мации характеризуется: а) устойчивостью состава 
тел габбро-норитов -  центральных частей каналов 
транспортировки магм; б) хаотической изменчи
востью количественных соотношений дунитов, 
верлитов, клинопироксенитов и их минерального 
состава [7,11,14,16] в обрамлении тел габбро-но
ритов, неустойчивой геометрией тел: д и х о т о м и -  
рованием, пересечением новым ответвлением его 
отмершей части, будинированием или смятием 
тел и пересечением их другими. Это отражает не
устойчивость проницаемости вмещающих пород 
в области каналов транспортировки трубаинских 
габброидов. Такими характеристиками может об
ладать только нестабильный и вялый динамичес
кий режим рассеянного рифтинга, который разви
вался под воздействием сдвиговых деформаций.

Становлению последующей изшорской фор
мации габброидов предшествовал эпизод образо
вания ультрабазитовых амфибол- и антигорит- 
оливиновых сланцев, что отражает чередование 
условий растяжения и сжатия в области образова
ния офиолитов еще до начала среднепалеозой
ской коллизии.



Рис. 5. Структура участка в западном контакте офиолитов.
Коллизионное совмещение вызвало: в массиве Хордъюсс (X) -  синдеформационный метаморфизм габброидов и толщ 
обрамления, а в Войкаро-Сыньинском массиве (ВС) -  смещение “отщепов” ультрабазитов, преобразование габброи
дов в габбро-амфиболиты, ультрабазитов в амфибол- и антигорит-оливиновые динамосланцы, залечивание зоны сме
щений выплавками плагиогранитов, трондьемитов, плагиоклазитов. Условные обозначения см. на рис. 2.

Габброиды изшорской формации представле
ны множественными и хаотично чередующимися 
линейными дайковыми роями или жильными 
штокверками, которые концентрируются единой 
Центральной зоной рифтинга. Чередование в 
структуре всей зоны и отдельных дайковых роев 
эпизодов растяжения-внедрения и сжатия-валь- 
Цевания отражает сдвиговую кинематику и мед
ленный режим рифтинга в этой зоне.

Совмещение рифтогенных зон становления 
изшорской и трубаинской формаций (см. рис. 2) 
указывает на связь обеих формаций с едцным 
магмогенерирующим очагом.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
По мере развития полярноуральской части ок

раины дрейфовавшего в течение палеозоя [17,20]



Восточно-Европейского континента эпизодичес
кие извержения ультрабазитов-габбро последо
вательно смещались из области шельфа на кон
тинентальный склон и затем -  в область рифто
генных задуговых бассейнов с океанической 
корой и в островодужные вулканические пояса. 
Эта последовательность отражает развитие под 
ними единого мантийного очага, которое было 
обусловлено пульсирующим движением окраины 
дрейфовавшего континента.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
гранта 93-05-9748 Российского фонда фундамен
тальных исследований.
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Ultram afic-Gabbroic Associations 
in the Voikar-Syn’ya Ophiolitic Massif (the Arctic Urals)

A. A. Saveliev
Geological Institute, Russian Academy of Sciences, Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia

This paper looks at the distribution and the formative environments of (1) ultramafic-gabbroic associations 
within the Voikar-Syn’ya ophiolitic massif and (2) basaltoids within the volcanoclastic associations of this 
massif’s Variscian rim. These basaltoid and ultramafic-gabbroic associations were emplaced successively 
within deposits of a deep marine shelf of a continental slope at the margin of the drifting Eastern European conti
nent, and finally within ophiolitic suites of rift-related back-arc basins and within associations of island-arc vol
canic belts of the adjacent oceanic lithosphere. It is concluded that this sequence reflects the evolution of a single 
mantle source region under the above associations due to the pulsatory motion of the drifting continental margin.
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Рассмотрены вопросы природы магнитных аномалий Черного моря, сделана попытка интерпрети
ровать магнитные аномалии Восточной глубоководной впадины Черного моря, исходя из возмож
ности их спредингового происхождения. Использованы результаты устойчивого продолжения ано
малий вниз с последующей корреляцией со стандартной шкалой инверсий магнитного поля. Пред
положительно, аномалии могут иметь палеогеновый или келловейский возраст. На основании 
анализа геологических данных выполнены схематические палеотектонические реконструкции раз
вития черноморского региона в мезозое. Показано, что палеогеновый возраст раскрытия Восточ
ной впадины не противоречит геологическим данным. Вопрос о возрасте впадин Черного моря 
нельзя считать решенным, поэтому использование для этой цели магнитных аномалий представля
ется перспективным.

ВВЕДЕНИЕ
Глубоководная котловина Черного моря со

стоит из двух впадин (рис. 1). По данным ГСЗ 
мощная, до 12-14 км, осадочная толща подстила
ется корой океанического типа со скоростями 
продольных сейсмических волн 6.8-7.0 км/сек 
[20, 22, 26, 29].

Происхождение и возраст глубоководных впа
дин Черного моря остаются предметом дискус
сий. Вместе с тем, решение этих вопросов имеет

принципиальное значение для расшифровки ис
тории палеоокеана Тетис и, прежде всего, его ак
тивной евроазиатской окраины. Очевидно, по
пытки понять историю Черного моря вне связи с 
развитием палеоокеана малоперспективны.

Начиная с работы Дьюи и его соавторов [47], 
Черное море рассматривается как окраинный или 
задуговый бассейн, сформировавшийся в тылу вул
канической дуги. Эта точка зрения отражена во 
многих работах [1, 7-9, 28, 35, 41, 46, 48, 54, 55].

30° 40°

Рис. 1. Структурная схема дна Черного моря.
1 -  глубоководные впадины с корой океанического типа; 2 -  поднятия (блоки с континентальной корой); 3 -  складча
тые пояса (I -  Большекавказский, II -  Южно-Крымский, III -  Понтийский, IV -  Балканский; 4-5 -  фронты надвигов: 
4 -  эоценовых, 5 -  неоген-четвертичных; 6 -  разломы; 7 -  Каркинитский прогиб.
Буквами на схеме обозначены: ЗВ -  Западная впадина, ВВ -  Восточная впадина, ОР -  Одесский разлом, В А -  вал Ан- 
Друсова, ВШ -  вал Шатского.



Главная фаза раскрытия бассейна, по мнению ря
да цитированных авторов, приходится на поздний 
мел-палеоцен [9, 42, 46] или на конец раннего 
мела [7,48]. Не вызывает сомнения, что и до это
го на месте современного Черного моря сущест
вовали морские бассейны. Наиболее древние от
ложения, свидетельствующие об этом, известны 
в Крыму, Добрудже и Понтидах и представлены 
позднетриасовым-раннеюрским флишем с вул
канитами (пример -  таврическая свита Крыма). 
Остается неясным, в каких соотношениях древ
ние бассейны находились с современным черно
морским. В частности, отмечались проявления риф- 
тогенеза в поздней юре. Так, в Рионской депрессии 
скважинами вскрыта бимодальная вулканическая 
серия, накопившаяся, очевидно, в ходе рифтогене- 
за более древнего (вероятно, герцинского) основа
ния. Ряд исследователей [9, 42, 54] именно с позд
неюрским рифтогенезом связывает раннюю ста
дию раскрытия современного Черного моря. 
Этому противоречат данные многоканального 
сейсмического профилирования [48] и бурения на 
пассивных окраинах бассейна: Мизийской и Пон- 
тийской [45, 57]. Согласно им, рифтогенез в За
падной впадине начался в альбе или в барреме, а 
спрединг -  в начале позднего мела. Рифтогенез в 
Восточной впадине начался либо одновременно с 
Западной [57], либо значительно позднее -  в па
леоцене [60]. Невыясненной остается и кинемати
ка раскрытия обеих впадин.

Вопрос о возрасте черноморского бассейна тес
но связан с проблемой более общего порядка -  
строением малоазиатской (понтийской) активной 
окраины океана Тетис. Указанные выше авторы 
однозначно полагали, что активная окраина в 
Понтидах была на протяжении мезозоя и кайно
зоя связана с северонаправленной зоной субдук- 
ции, в которой поглощена литосфера пермо- 
триасового и мезозойского палеокеана. Существу
ет и другая точка зрения. Ряд турецких авторов 
полагает, что в мезозое и кайнозое субдукция в 
основном была направлена на юг, под Понтиды 
[43, 59]. В такой интерпретации Черное море и, ве
роятно, Южный Каспий следует рассматривать как 
реликты пермо-триасового океана Палеотетис.

Представления о возрасте и происхождении 
Черного моря опираются на геологические и 
геофизические данные. Первые включают све
дения о распространении и возрасте геодинами- 
ческих комплексов-индикаторов, прежде всего 
островодужных и рифтовых образований. Вто
рые представлены данными ГСЗ, МОВ, гравимет
рии, измерениями теплового потока. На основе гео
физических данных строились кривые погружения 
черноморской котловины, базирующиеся на моде
лях остывания океанской литосферы, сформиро
вавшейся в результате спрединга. Именно так был 
получен расчетный ранне- или позднемеловой воз
раст бассейна [7, 9, 49]. Следует помнить, что су

ществуют и совершенно отличные геодинамичес- 
кие модели, предполагающие образование глубо
ководной котловины Черного моря в результате 
быстрых погружений, вызванных фазовыми пере
ходами в низах континентальной коры [2,24,36,40]. 
Необходим, следовательно, дополнительный кон
троль моделей геологическими и геофизически
ми данными. В этой связи большой интерес пред
ставляет попытка проинтерпретировать данные 
исследования магнитного поля -  источник ин
формации практически не использовавшийся ра
нее для выяснения возраста дна Черного моря.

МАГНИТНОЕ ПОЛЕ ЧЕРНОГО МОРЯ
В последние десятилетия на акватории Черно

го моря был проведен значительный объем ис
следований магнитного поля, являющегося одним 
из основных диагностических признаков лито
сферы [3, 14, 16, 19, 23].

По своему характеру аномальное геомагнит
ное поле акватории неоднородно (рис. 2). По пе
риферии котловины развиты изометричные или 
вытянутые на первые десятки километров анома
лии. Изометричные отрицательные аномалии ве
личиной 50-300 нТл развиты вдоль бблыией части 
южного и восточного побережий моря. К западу 
от Синопа интенсивность аномалий увеличивается 
до 600 нТл, а западнее 32° в.д. -  до 700-1000 нТл. 
При этом превалируют положительные анома
лии. В районе 30° в.д. характер поля вновь меня
ется. Интенсивность аномалий уменьшается до 
100-300 нТл на участках болгарского, румынского 
и украинского шельфов. Исключением является 
морское продолжение Одесского разлома, с кото
рым связана вытянутая на юго-восток положи
тельная аномалия величиной более 1000 нТл. Се
веро-восточный шельф моря характеризуется 
аномалиями 100-250 нТл, лишь в прикавказской 
части поле становится более расчлененным с ано
малиями, превышающими 200-300 нТл.

Иной характер имеют магнитные аномалии в 
глубоководных впадинах Черного моря. Восточная 
впадина характеризуется наличием 300-500 нТл 
максимума, протягивающегося в северо-запад
ном -  юго-восточном направлении. Экстремаль
ная часть максимума приурочена к северо-вос
точной части области отсутствия “гранитного” 
слоя, а на юго-востоке аномалия без существен
ных изменений переходит на участки, где по сейс
мическим данным этот слой предполагается 
[22,26]. Большая часть безгранитной области при
ходится на южную склоновую часть аномалии, ос
ложненную небольшими возмущениями поля.

Западная глубоководная впадина характеризу
ется аномалией аналогичного квазилинейного ха
рактера. Ее экстремальная часть расположена у 
северо-восточной границы области отсутствия



Рис. 2. Карта аномального магнитного поля Т акватории Черного моря, составленная по данным экспедиционных ис
следований 1967-1994 гг. ИО РАН и Министерствам геологии СССР и РФ. Изодинамы в нТл.

“гранитного” слоя. Величина аномалии до 300 нТл. 
Ее юго-западная склоновая часть характеризуется 
небольшими ундуляциями, трассируемыми меж
ду соседними профилями съемки.

Интерпретация аномалий магнитного поля про
водилась на основе решения обратной задачи [4]. 
Как показала практика, использование методов 
касательных и интерпретационных формул для 
тонких и толстых пластов [23, 32] имеет ограни
ченные возможности применения при столь зна
чительных глубинах источников. Одним из пу
тей, позволяющим преодолеть такие трудности, 
является пересчет поля в нижнее полупростран
ство. В этом случае определение глубин и разме
ров магнитовозмущающих тел сводится к выяс
нению характера распределения особых точек 
этих тел. В качестве метода трансформации при 
интерпретации результатов систематической 
магнитной съемки восточной части Черного мо
ря с НИС “Академик С. Вавилов” использован ме
тод устойчивого продолжения поля [18,19,30, 34].

Помимо глубины залегания аномальных масс, 
выявленных по характеру сходимости последова
тельных приближений, регуляризую щ ий алго
ритм реш ает задачу устойчивого восстановления 
функции в области, внешней по отношению к мас
сам. Такие данные, полученные на ряде глубинных 
уровней, позволяю т построить разрез вертикаль
ного распределения поля и по нему выполнить ин
терпретацию планового положения особых угло
вых точек пластовы х магнитовозмущ ающ их тел. 
Точность определения тем лучш е, чем меньше 
шаг съемки и вы ш е ее точность. Если исходная 
Функция известна с погреш ностью  3%, то ош ибка 
в определении глубины особой точки не превос

ходит 1-1.5 единиц шага [19]. При глубине источ
ников 10 км погрешность может достигать 1-2 км.

На рис. 3 показаны результаты трансформа
ции магнитного поля в нижнее полупространство 
на глубину 6 км [23] и положение двух из 21 про
филя, по которым такая трансформация прово
дилась [19].

4 0 °

Рис. 3. Результаты трансформации аномального маг
нитного поля на глубину 6  км с сечением 100 нТл 
(по [23]).
1 -  положительные значения трансформанты; 2  -  от
рицательные значения трансформанты; 3 -  нулевые 
значения трансформанты; 4 -  области неглубокого за
ложения магнитовозмущающих тел; 5 -  трансформ
ные разломы; 6  -  положение профилей, приведенных 
на рис. 4.
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Рис. 4. Кривая аномального магнитного поля по про
филю 1, наблюденная на уровне моря (Z = 0 км) и ре
зультат трансформации поля в нижнее полупростран
ство (Z -  10 км). Положение профилей (см. на рис. 3). 
Показан участок инверсионного магнитоактивного 
слоя (черное -  прямая, белое -  обратная полярность) 
и идентифицированные субхроны шкалы палеомаг- 
нитных аномалий.
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Рис. 5. Кривая аномального магнитного поля по про
филю 2. Остальные пояснения те же, что и для рис. 4.

В районе проф иля 1, согласно данным ГС З 
[22 ,26 ,32 ], мощность “гранитного” слоя уменьша
ется с 10 км на севере до полного выклинивания в 
центральной части профиля (рис. 4). М ощность 
осадочного слоя изменяется с 6 до 8 км, и он под
стилается непосредственно “базальтовы м” сло

ем. Глубина залегания верхних кром ок магнито
возмущающих тел в центральной части впадины 
составляет около 11 км, т.е. они отраж аю т маг
нитную неоднородность “базальтового” слоя.

В районе профиля 2, по данным ГС З, “гранит
ный” слой на периферии котловины  на переходе 
к валу Ш атского увеличивается с 5 до 15 км, при 
этом мощ ность осадочного слоя уменьш ается с 9 
до 4 км (рис. 5). П олученная схема распределения 
магнитовозмущающих тел показы вает, что их 
верхние кромки вдоль всего проф иля располага
ются ниже подош вы гранитного слоя на глубинах 
около 12 км. Следовательно, можно утверждать, 
что все они отраж аю т магнитную гетерогенность 
базальтового слоя. Важно отметить, что гранит
ный слой не влияет ни на аномальном поле, ни на 
характер распределения магнитных масс, т.е. он 
является немагнитным и, вероятно, сложен в ос
новном метаморфизованными осадочными поро
дами [23]. При этом отмечается заглубление сум
марной поверхности магнитоактивного слоя, сов
падающего с базальтовы м основанием, в южном 
направлении, а соотношение горизонтальных раз
меров магнитовозмущ ающ их масс остается сход
ным с полученным по профилю  1.

Н аиболее ш ирокое тело приурочено к  экстре
мальной части максимума, а смежные с ю га и се
вера тела располагаю тся на более или менее оди
наковом от него расстоянии.

Детальный анализ морфологии свидетельст
вует о кусочно-линейном характере экстрем аль
ной части аномалии. О трезки, на которы е разби
вается экстремум, характеризую тся левосторон
ними смещениями, отчетливо проявляю щ имися 
на карте распределения аномалий, построенной 
по данным трансформации 21 проф иля в нижнее 
полупространство на уровне 6 км [23].

А налитическое продолжение магнитного поля 
вниз, выполняемое для участков профилей, распо
ложенных под периферической частью  восточной 
впадины, вклю чаю щ ей ш ельф, как н применение 
других методов интерпретации, свидетельствуют 
о существенной магнитной неоднородности гра
нитного слоя и наличия в нем многочисленных 
аномалообразую щ их тел с глубинами верхних 
кромок менее 3 -4  км [3 ,1 4 ,1 7 ,1 9 , 23].

И Н ТЕРП РЕТА Ц И Я  А Н О М А ЛИ Й  
М А ГН И ТН О ГО  ПОЛЯ

П оскольку тип и структура коры  глубоковод
ных впадин Ч ерного моря остаю тся недостаточно 
изученными, возможны различны е интерпрета
ции охарактеризованны х выш е магнитных ано
малий.

1. Аномалии связаны со среднею рскими ост- 
роводужными вулканитами. П оследние ш ироко 
развиты  в Закавказье на Дзирульском массиве,



являющимся структурным продолжением вала 
Щ атского. Те ж е вулканиты обнаружены на юге 
Крымского полуострова, так что можно говорить 
Q протяж енном вулканическом поясе. О днако 
аномалии, связанные с такого рода вулканитами, 
должны были бы иметь прерывистый характер, 
распадаясь на отдельны е центры. О тчетливая ли
нейная ф орм а аномалий в этом случае маловеро
ятна. Н епонятным остается и смещение значи
тельной части аномалий от вала Ш атского в сто
рону днища прилежащ ей котловины, а такж е 
возможное присутствие аналогичных аномалий в 
Западной впадине, где связь с вулканитами мало
вероятна.

2. А номалии связаны с вулканическим поясом, 
формировавш имся в континентальном рифте. 
Судя по сейсмическим данным, Восточная впади
на имеет резко асимметричную структуру с кру
тым восточным (вал Ш атского) и пологим запад
ным (вал Андрусова) бортами [48]. В рамках мо
делей риф тогенеза с простым сдвигом такое 
строение обусловлено западным наклоном по
верхности сры ва или пологого разлом а [61], вы
ход которого на поверхность (“зона отры ва”) 
приурочен к крутому борту. В некоторых конти
нентальных рифтах, к “зоне отрыва” приурочены 
пояса активного магматизма, наращивающего кон
тинентальную кору базальтовым материалом [10]. 
Такое наращ ивание сопровождается излиянием 
лав и образованием  интрузивных комплексов ти
па “дайка в дайке” и во многом напоминает про
цесс спрединга. Н ельзя исклю чить, что в таких 
зонах могут бы ть запечатлены  инверсии магнит
ного поля, хотя и не столь регулярно как при нор
мальном спрединге в океане. П одобная интерпре
тация особенно привлекательна в связи с отчет
ливым краевы м  положением аномалий.

3. А номалии связаны со спредингом в узкой 
зоне, приуроченной к восточному краю  бассейна.

И з-за больш ой мощности осадков данные о 
структуре и типе коры в наиболее глубоких уча
стках впадин практически отсутствую т. Больш ие 
полож ительны е аномалии силы тяж ести [43], ма
лая мощ ность консолидированной коры  и ее ско
ростные характеристики [26] говорят о возмож
ном сущ ествовании новообразований океанской 
литосферы  как в Западной, так  и в Восточной 
впадинах. В частности, весьма вероятно образова
ние узкой (десятки километров) зоны такой коры  
именно вдоль восточного борта Восточной впа
дины, где находилась “зона отры ва” в континен
тальном риф те. В этом  случае магнитные анома
лии Восточной впадины могут иметь спрединго- 
вое происхождение и, следовательно, хранить 
запись инверсий магнитного поля, пусть и для 
очень короткого интервала времени. Частичное 
совпадение аномалий со склоном и даже бровкой 
вала Ш атского мож ет бы ть объяснено надвига
нием последнего на смежную котловину. Такое

надвигание предполагается по сейсмическим дан
ным [48]. П оскольку сохранение записи инверсий, 
хоть и с меньшей долей вероятности, допускается 
и версией, изложенной в пункте 2, то  представля
ется интересным проанализировать строение ано
малий с попыткой определить их возраст. Н о 
прежде необходимо обсудить, могли ли вообщ е 
подобные аномалии сохраниться в Черном море, 
несмотря на больш ую глубину погружения под 
толщ ей мощных осадков.

И з приведенных в литературе расчетов видно, 
что источники аномалий в основном связаны с “ба
зальтовым” слоем и леж ат на глубинах до 10-12 км 
ниже уровня моря [19, 23].

Исследование магнитных свойств образцов 
океанических базальтов показали, что в них ши
роко развит процесс однофазного окисления, при 
котором титаномагнетиты базальтов переходят в 
титаномаггемиты [25, 27, 37, 52, 58]. Следствием 
этого процесса является уменьш ение величины 
естественной остаточной намагниченности и воз
растание температуры точки Кю ри. Слой таких 
базальтов ограничен снизу процессами низкотем
пературного метаморфизма (как правило, более 
300°С), ведущими к уничтожению  магнитных 
минералов. П алеотем пературны е расчеты  для 
литосф еры  Черного моря свидетельствуют о тем  
[6 ,7], что геотермический градиент в настоящ ее 
время составляет около 20°С/км, а температура у 
подошвы осадочного слоя оценивается примерно 
в 250°С.

Лабораторное моделирование процесса низко
температурного окисления базальтов в сочетании 
с инверсиями магнитного поля свидетельствуют, 
что при нагреве идут два процесса [25]: 1 -  титано- 
маггемитизации (явно преобладаю щ ий), 2 -  одно
ф азного окисления с образованием титаномагне- 
тита с высокими температурами точки Кю ри 
(явно подчиненный).

Н еоднофазное окисление вносит определен
ные изменения в моделирование природного про
цесса титаномаггемитизации базальтов, качествен
ная же картина сохраняется благодаря преоблада
нию процесса однофазного окисления. Средняя 
намагниченность базальтов уменьш ается в 2 и бо
лее раз. Это согласуется в данными работы  [23], 
согласно которой восстановленная в результате 
продолжения вниз намагниченность пород близ
ка к  1 А /м, что в 2 и более раза меньш е, чем в ин
версионном магнитоактивном слое океана. К ак 
следует из работы  [38], тем пература Кю ри для 
базальтов скважин, пробуренных в областях оке
анской коры с возрастом более 50 млн. лет мож ет 
превосходить 300°С.

Тем самым, результаты  лабораторны х и на
турных исследований позволяю т предполагать, 
что, хотя намагниченность базальтов и уменьша
ется, качественная картина распределения прямо



и обратно намагниченных пород в пределах ин
версионного магнитоактивного слоя мож ет со
храняться.

Выш е приведены аргументы в пользу предпо
ложения о возможности сохранения древнего уча
стка инверсионного магнитоактивного слоя мощ
ностью  в нескольких сотен метров, ответственно
го за  анализируемые аномалии. В предположении 
того, что этот участок сохранился и является от
ветственным за анализируемые кусочно-линей
ны е аномалии, рассмотрим и альтернативную  ин
терпретацию , предполагаю щ ую  спрединговое 
происхождение магнитных аномалий. Для этой 
цели воспользуемся результатам и продолжения 
аномального магнитного поля в нижнее полупро
странство по профилям в глубоководной части 
Ч ерного моря [19]. Выделенные в процессе 
трансформаций аномалообразую щ ие тела мы, на 
основе принципа эквивалентности, представили 
как  восстановленные прямо и обратно намагни
ченны е блоки океанической коры . В рамках вы 
сказанны х предположений возникает возмож 
ность их геохронологической привязки к  ш кале 
линейных палеомагнитных аномалий океана.

Возраст глубоководных впадин определен как 
поздний мел-ранний палеоцен [9]. Это должно со
ответствовать хронам 26-30. Возраст, определен
ны й А .Я . Гольмпггоком и его соавторами [6, 7], 
соответствует хронам 34—М З-современных пале
омагнитных ш кал [44, 31].

Нами проанализированы различны е участки 
не только кайнозойской, но и мезозойской ш ка
лы  палеомагнитны х аномалий [34 ,44 ,30 ,31 ].

Визуальное сравнение субхронов на рис. 4 и 3 с 
позднемеловыми-палеоценовыми участками стан
дартной ш калы  палеомагнитных аномалий свиде
тельствует об их схожести, и можно попытаться 
идентифицировать полученные хроны как 27-29 
(палеоцен, Маастрихт). Для первого профиля вне 
зависимости от направления удревления хронов 
мгновенные скорости спрединга в интервале хро
нов 28-29 получаю тся равными 1.0-1.1 см/г, а для 
второго в интервале палеоаномалий 27-28 отм е
чается минимальная скорость 0.8-0.7 см/год.

Идентификация хронов в интервале 90-120 млн 
лет не представляется возмож ной [6], поскольку 
это т интервал соответствует длительной эпохи 
прямой полярности. О тметим, что возраст около 
110 млн л ет является наиболее вероятным для 
восточной впадины [49]. П римечательно, что 
это т возраст близок к  возрасту риф тогенеза в З а 
падной, а возможно, и в Восточной впадине, тогда 
как  спрединг мог начаться значительно позднее.

В интервалах M 0-M 3 не удается найти удовле
творительного визуального соответствия с вос
становленными хронами. Расчеты  мгновенных 
скоростей спрединга при попы тке формальной 
идентификации хронов показы ваю т значитель

ны е по величине скачки на малых временных ин
тервалах в пределах 1.3-7.3 см/г.

Также обнаружен участок мезозойской шкалы, 
который визуально удовлетворительно согласуется 
с распределением полученных расчетом хронов. Он 
вклю чает хроны М 30-М 32 (158-159 млн лет) при 
предполагаемом увеличении возраста в северо- 
восточном направлении. М гновенные скорости 
спрединга постепенно уменьш аю тся в указанном 
направлении с 4 см/год в интервале МЗО-МЗОА до
1.9 см/год в интервале М 32-М 32А . Средняя ско
рость близка к  2.8 см/год. Н есколько больш ая 
средняя скорость спрединга (3.4 см/год) определе
на на профиле 2.

По характерны м смещениям в магнитном поле 
можно наметить трансформны е наруш ения, ори
ентированные по азимуту 30° СВ (рис. 3), что 
близко к  простиранию континентального склона 
Ю жного берега К ры ма в районе Симеиза и совпа
дает с простиранием разломов, выявленных в се
веро-восточной части Ч ерного моря сейсмичес
кими методами [33]. Н амеченные трансф ормны е 
смещения хорош о подчеркиваю тся на карте ано
мального магнитного поля, продолженного на 
глубину 6 км (рис. 3).

Н е исклю чено, что магнитные поля Западной 
и Восточной впадин Черного моря сформирова
ны разновозрастными участками м агнитоактив
ного слоя. К ак говорилось выш е, аномалии в обе
их впадинах хотя и похожи, но различаю тся ампли
тудными характеристиками. П ересчет аномалий 
на глубину и их анализ для Западной впадины -  
задача будущих исследований.

КО РРЕЛЯЦ И Я П А Л ЕО М А ГН И ТН Ы Х  
И  ГЕО Л О ГИ ЧЕСКИ Х  ДА Н Н Ы Х

Важно проанализировать, как палеомагнит- 
ны е данные о возможном возрасте Восточной 
впадины коррелирую т с геологическими данны
ми. К ак уже упоминалось, история Черноморско
го бассейна характеризуется, по меньш ей мере, 
двумя фазами растяж ения и раскры тия, сменяв
шимися ф азами сж атия с частичным или полным 
замыканием бассейна.

Достаточно определенно можно говорить о 
раскрытии задугового бассейна, протягивавш его
ся от Добруджи через Больш ой К авказ и Ю жный 
Каспий до К опет-Д ага. П огруж ение и накопле
ние флиш евых, черносланцевых или глинисто
карбонатных толщ  практически повсеместно на
чалось здесь в позднем триасе-ранней ю ре. П ри
мечательно, что ббльш ая часть бассейна образо
валась вдоль ш ва эоким м ерийской (позднетри
асовой) коллизии между активной окраиной 
Евразии и гондванскими террейнами, вклю чав
шими И ран. В настоящ ее время лиш ь небольш ие 
фрагменты коллизионной зоны обнажаются из-под



Рис. 6 . Палеитектоническая схема для конца средней юры.
1 -  бассейны с океанической корой; 2  -  континентальные склоны, глубоководные бассейны с континентальной корой; 
3-6 -  континенты и микроконтиненты: 3 -  окраина Евразии (Скифская платформа), 4 -  Мизийская платформа, 5 -  фраг
менты Гондваны, 6 -  блоки Закавказья и Понтид; 7 -  оси спрединга; 8 -  зоны субдукции; 9 -  сбросы (в) и трансформные 
разломы (б); 10 -  вулканизм островных дуг и окраинных поясов (а), рифговый (б); 11- песчаники, глины; 12 -  эвапориты; 
13- мелководные известняки; 14 -  рифы; 15 -  турбидиты; 16 -  палеоширота (полюс Евразии). Буквами на схеме обозна
чены: Ап -  вал Андрусова; EBS -  Восточно-Черноморская впадина; ЕР -  блок Восточных Понтид; GC -  Большой Кав
каз; I -  Иран; IB -  Стамбульский блок; IPO -  внутрипонтийский бассейн (“океан”); KR -  блок Киршехир; Мо -  Мизий
ская плита; ND -  Северная Добруджа; PKF -  разлом Печенега-Камена; PL -  Пелагонийский блок; R -  Родопский блок; 
S А -  блок Южной Армении; Sk -  блок Сакария; Sh -  поднятие Шатского; Sp -  Скифская платформа; ТС -  Закавказский 
блок; WBS -  Западно-Черноморская впадина; WP -  блок Западных Понтид.

перекрываю щ их мезозойских отлож ений окра
инного моря в М ешхеде и Реш те (И ран), Сване- 
тии (Дизская серия), возможно, в зоне К аракая 
(Турция) [1 1 -13 ,53 ,54 ].

М аксимального раскры тия этот бассейн до
стиг, по-видимому, в средней ю ре, когда остров
ные дуги П онтид и Закавказья на южном фланге 
бассейна находились на 22°-26° с.ш. [28], т.е. были 
Удалены на 1000-1500 км от края Евразии. В кон
це средней ю ры  дуга испытала раскол (рис. 6), по
сле чего ее активная часть бы ла обдуцирована на 
Южную окраину океана Тетис [8 ,46], а пассивная 
часть испы тала погружение на ф оне затухаю щ е

го вулканизма. Ф рагменты пассивной части дуги 
со среднею рскими вулканическими комплексами 
и перекрываю щ ими осадками карбонатной плат
ф ормы  можно видеть в Понтид ах и Ю жно-Крым
ском террейне.

Последующий дрейф пассивной части дуги в 
северном направлении заверш ился столкновени
ем ее западной оконечности с окраиной Евразии, 
в то время как восточная часть бассейна (Большой 
Кавказ, Южный Каспий, Копет-даг) сократилась по 
ширине, но осталась незамкнутой (рис. 7).

Время коллизии и закры тия западной части 
бассейна установлено неточно. Судя по истории



Рис. 7. Палеотектоническая схема для раннего мела (баррем-апт) (условные обозначения показаны на рис. 6 ).

деформаций в Крыму, она началась в берриасе и 
завершилась, скорее всего, перед поздним альбом 
[5, 21]. Во всяком случае, уже в альбе, а возмож
но, и в берриасе начался рифтогенез в западной 
части Западной впадины. Как показывает дати
ровка синрифтовых комплексов на пассивных ок
раинах Мизийской плиты и Понтид [57], в это 
время началось отделение Истамбульского блока 
Западных Понтид от Мизии с одновременным за
крытием малого океанского бассейна, распола
гавшегося южнее (“Интра-Понтийский океан 
Шенгера” [60]). Скорее всего одновременно или 
немного позже начался рифтогенез на остальной 
части Западной и в Восточной котловине (рис. 8). 
Косвенно на это указывает образование грабенов 
на северном шельфе Черного моря (например, 
Каркинитийский грабен), а также погружения и 
проявления андезито-базальтового вулканизма 
(альб-сеноман) в Закавказье на продолжении 
Восточной впадины [35]. Большекавказский бас
сейн в альбе-сеномане также испытывал растя
жение, сопровождавшееся проявлениями щелоч
но-базальтового вулканизма [15, 56] и появлением 
глубоководных фаций (кремни ананурского гори
зонта).

Судя по возрасту посгрифтового несогласия, 
спрединг в Западной впадине начался в сеномане 
[59] и, возможно, продолжался до раннего палео
цена, когда полностью замкнулся Интра-Понтий
ский океан [57,60].

В Восточной впадине основная фаза рифтоге- 
неза имела место в палеоцене [59]. По интерпре

тации сейсмических профилей, выполненной в 
выше указанной работе, допалеоценовые отло
жения принадлежат здесь к дорифтовому ком
плексу. Следует отметить, что эта датировка до
статочно условная и нуждается в уточнении, но 
она хорошо согласуется с данными о раскрытии 
задуговых бассейнов (Аджаро-Триалетского и 
Талышского) в Закавказье в палеоцене-среднем 
эоцене [1]. В осевых зонах этих глубоководных 
флишевых бассейнов накапливались низкокалие
вые роговообманковые толеиты, приближающие
ся по составу к базальтам MORB. Максимум рас
тяжения в прогибах приходится на средний эоцен. 
В современной структуре оба бассейна раскрыва
ются в сторону Восточно-Черноморской и Юж
но-Каспийской глубоководных впадин, выклини
ваясь соответственно в восточном и западном на
правлениях, но до начала коллизии на Кавказе 
они, скорее всего, соединялись (рис. 9). Сокраще
ние бассейна, связанное с движением Аджаро- 
Триалетской дуги на север началось не ранее по
зднего эоцена.

Как же коррелируют магнитные и геомагнит
ные данные? Очевидно, что келловейский воз
раст магнитных аномалий маловероятен. В конце 
средней юры существовало широкое раннемезо
зойское окраинное море -  предшественник Чер
номорского бассейна (рис. 6). В конце средней 
юры по нашей схеме произошел раскол средне
юрской дуги. Отражением этого рифтогенеза яв
ляются бимодальные рифтовые вулканиты, изве
стные в Закавказье [15,42] и ранее связывавшиеся



Рис. 8 . Палеотектоническая схема для позднего апьба (условные обозначения показаны на рис. 6 ).

50 Ма

Рис. 9. Палеотектоническая схема для среднего эоцена (условные обозначения показаны на рис. 6 ).

с начальной стадией раскрытия Черноморского 
бассейна [9].

Значительно более вероятной представляется 
возможная идентификация аномалий с палеоце
новой частью магнитостратиграфической шка
лы. Имеющиеся геологические данные говорят о 
палеоцен-эоценовом времени раскрытия задуго-

вого бассейна в Закавказье и в восточной части 
Черного моря, хотя и более ранние (меловые) 
стадии рифтогенеза здесь отнюдь не исключены. 
Раннепалеогеновое раскрытие могло сопровож
даться спредингом и образованием океанской ко
ры в полосе до 200 км шириной в наиболее широ
кой закавказской части бассейна. В западном



направлении полоса океанской коры сужалась, 
не превышая первых десятков километров в Вос
точной впадине Черного моря. Именно к этой по
лосе могут быть приурочены источники анома
лий магнитного поля, рассмотренные выше.

Если считать, что спрединг в Закавказском 
палеогеновом бассейне шел в течение примерно 
20 Ма (середина палеоцена-конец среднего эоце
на), то скорость его была 1 см/год. Эта величина 
близка к расчетам по магнитным аномалиям. В то 
же время колебания скорости, в особенности 
вблизи пблюса раскрытия, могли приводить к ее 
снижению до такого уровня, когда линейные маг
нитные аномалии вообще не формировались. 
Этим можно объяснить ограниченное развитие 
аномалий в Восточной впадине. В целом геологи
ческие данные допускают возможность выделения 
линейных магнитных аномалий палеогенового 
возраста в Восточной впадине Черного моря.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Рассмотрена возможная природа вытянутых 
аномалий в котловинах Черного моря. Если в 
Восточной котловине аномалия имеет спрединго- 
вую природу, то в рамках этого предположения 
возраст древнего участка инверсионного магни
тоактивного слоя оценен как келловейский или 
палеоценовый. Вторая оценка (62-64 млн лет) на
ходится в соответствии с данными других геоло
го-геофизических методов.

В Восточной впадине линейная аномалия на
блюдается на северо-восточном борту вблизи 
границ вала Шатского с континентальным бло
ком. Отмечается перекрытие источников линей
ной аномалии породами “гранитного слоя”, что, 
врочем, может быть объяснено, так как по юго- 
западному флангу вала Шатского сейсмическими 
исследованиями предполагаются надвиги [33]. 
Таким образом, нынешнее “краевое” положение 
аномалии скорее всего может быть связано с под- 
двигом океанской литосферы под смежные кон
тинентальные массивы.

Простирание аномалий -  северо-запад-юго- 
восток. Они разбиты на сегменты, разделенные 
поперечными трансформными (?) смещениями 
северо-восточной ориентировки, характеризующи
ми кинематику раскрытия глубоководных впадин. 
Поскольку Восточная впадина сужается к северо- 
западу, а западная -  к юго-востоку, наиболее веро
ятной кинематической схемой раскрытия для 
большей части Черного моря кажется “афарская” с 
узким блоком континентальной коры -  валом 
Андрусова, вращающимся по часовой стрелке 
(рис. 7, 8). Эта модель, недавно предложенная 
группой российских и итальянских ученых [33], 
согласуется со структурой магнитных аномалий.

Малая длина профилей аномального магнит
ного поля не дает возможности надежно опреде
лить возраст аномалий. Некоторую ясность вно
сит корреляция с геологическими данными. Она, 
в частности, показывает, что проявления средне
юрского рифтогенеза не связаны непосредствен
но с историей современного Черноморского бас
сейна, а отражают раскол островной дуги задолго 
до его образования. Поэтому корреляция анома
лий с келловейской частью магнитостратиграфи
ческой шкалы маловероятна. Те же геологичес
кие данные допускают раскрытие и возможный 
спрединг в задуговом бассейне Восточной впади
ны Черного моря ь палеоцене-среднем эоцене. 
А это неплохо согласуется с палеоценовым вариан
том интерпретации возраста магнитных аномалий.

Представляется, что предлагаемый новый 
подход к интерпретации аномального магнитного 
поля Черного моря, основанный на восстановле
нии инверсионного магнитоактивного слоя с по
мощью устойчивого продолжения поля в нижнее 
полупространство, может быть полезен при изу
чении и других окраинных или остаточных бас
сейнов с реликтовой океанской корой.

Работа выполнена при поддержке Российско
го фонда фундаментальных исследований (про
екты № 95-05-14252 и 95-05-14765), а также Меж
дународной программы Перитетис.
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The nature of magnetic anomalies in the Black Sea is discussed and an attempt to interpret magnetic anomalies 
in the eastern deep-sea basin has been made with the assumption that they are of a spreading origin. The results 
of the steady downward continuation of these anomalies and their subsequent correlation to the standard geo
magnetic polarity reversal scale have been used. Presumably, the anomalies can be either Paleogene or Callov- 
ian in age. Based on the analysis of geologic data, schematic paleotectonic reconstructions of the Black Sea 
region in the Mesozoic have been performed. It has been shown that the Paleogene age of the opening of the 
Eastern Basin does not contradict geologic data. By virtue of the fact that the age of the Black Sea basins re
mains uncertain, the data on magnetic anomalies seem to be promising for resolving this problem.
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В результате палеомагнитных исследований вулканогенных и осадочных пород Девонского вулканиче
ского пояса Центрального Казахстана определены палеомагнитные направления для отдельных блоков 
различных ветвей пояса, выделена доскладчатая близкая к первичной компонента естественной оста
точной намагниченности силурийского, девонского возрастов и послескладчатая метахронная компо
нента позднепалеозойского возраста. Установлено, что в силуре северная часть Казахстанской плиты 
находилась на 5°-10° с.ш. Девонский пояс формировался на 21°-24° с.ш. Широтная и северо-восточная 
ветви пояса в древней системе координат имели субмеридиональное простирание, а юго-западная -  суб
широтное. На коллизионном этапе сдвиговые дислокации привели к образованию подковообразной 
структуры пояса. Для объектов широтной части пояса получены координаты девонского (5° с.ш. и 
135° в.д., ОС9 5  = 8.7°) и позднепалеозойского (53° с.ш. и 152° в.д., 0 6 9 5  = 16°) палеополюсов.

ВВЕДЕНИЕ

Девонский вулкано-плутонический пояс Цент
рального Казахстана в современной структуре 
имеет подковообразные очертания и состоит из 
трех ветвей: широтной, юго-западной и северо-вос
точной (рис. 1). Различные исследователи по-раз
ному объясняли эту особенность: одни считали, что 
она первична и формирование пояса происходило 
над глубинными разломами, которые являлись 
магмоподводящими каналами [3], другие пред
полагали, что подковообразная структура вто
рична, а он, т.е. пояс, первоначально был прямо
линейным [4]. Для воссоздания подтвержденной 
количественными характеристиками первичной 
структуры Девонского вулканического пояса в
1990-1991 гг. проведены палеомагнитные иссле
дования силурийско-девонских пород его трех 
ветвей.

ПРИНЦИПЫ ОТБОРА 
И ОБРАБОТКИ ОБРАЗЦОВ

В пределах каждой из ветвей вулканического 
пояса выбраны опорные участки, где производил
ся отбор ориентированных образцов из субаэраль- 
ных эффузивов и вулканогенно-осадочных пород 
среднего и кислого состава. В широтной ветви оп
робованы риолиты семизбугинской свиты нижне
го девона (2 разреза, 69 образцов). В юго-западной 
части пояса отобраны образцы из среднедевон
ских риолитов, базальтов и туфогенно-осадоч- 
ных пород на крыльях Микайнарской сиклинали 
(6 разрезов, 90 образцов), а в северо-восточной -  из 
андезитов и риолитов айгыржальской свиты ни
жнего девона (1 разрез, 21 образец).

Для контроля возможного первичного наклона 
континентальных эффузивов отбирались образцы 
из нижнедевонских морских туфогенно-терриген- 
ных толщ Нуринского синклинория (1 разрез, 
28 образцов) и Спасской зоны (3 разреза, 127 образ
цов), синхронные формированию вулканических 
серий Девонского пояса. Также опробованы силу
рийские терригенные породы Тектурмасской зо
ны (2 разреза, 43 образца), Нуринского синклино
рия (1 разрез, 30 образцов) и северо-западного 
Предчингизья (3 разреза, 70 образцов).

Все образцы подвергнуты ступенчатой термочи- 
сгке (Т-чистка), от 350 до 620°С с шагом 20-50°С. 
Измерения остаточной намагниченности проводи
лись на магнитометре JR-4. Для контроля минера
логических изменений материала в ходе Т-чистки 
параллельно с Jn измерялась магнитная воспри
имчивость на KLY-2. Термочистка прекращалась 
либо из-за заметного подмагничивания выше 
570-600°С, либо если измеряемая величина Jn 
оказывалась на пределе чувствительности JR-4. 
Выделение компонент естественной остаточной 
намагниченности велось на ортогональных диа
граммах Зийдервельда, на стереографических 
проекциях строились круги перемагничивания в 
ходе Т-чистки (метод пересечения кругов пере
магничивания -  МПКП, [6]) с дальнейшей обра
боткой по методике Холлса для определения на
правления древней компоненты Jn [11]. Векторы- 
результаты получены в ходе стандартной статис
тической обработки выделенных компонент (ста
тистика Фишера). Палеомагнитная стабильность 
пород и время образования компонент определя
лись тестами складки (методы выравнивания и 
постепенного ввода поправки на залегание), га
лек, обращения.



Рис. 1. Тектоническая схема Казахстано-Тянь-Шань- 
ского блока.
1 -  кайнозойские образования; 2 -  средне-позднепа
леозойские комплексы Джунгаро-Балхашской, Зай- 
санской областей и внутренней зоны девонского пояса; 
3 -  каледониды Казахстано-Тянь-Шаньского бло
ка; 4 -  докембрийские сиалические массивы; 5 -  девон
ский вулкано-плутонический пояс: широтная ветвь 
(I); северный (На) и южный (Нб) сегменты северо-вос
точной ветви; Каражал-Жайремский (Ша), Микай- 
нарский (Шб) и Джалаир-Найманский (Шв) блоки 
юго-западной ветви; 6 -  позднепалеозойские сдвиги; 
7 -  прочие разломы; 8 -  средние палеомагнитные 
склонения: а -  силурийского возраста, б -  девонского 
возраста, в -  позднепалеозойского возраста. Буквами 
обозначены объекты исследований (см. табл. 1).

РЕЗУЛЬТАТЫ ПАЛЕОМАГНИТНЫХ 
ИССЛЕДОВАНИЙ

Девонский вулкано-плутонический пояс. Ши
ротная ветвь. Разрез семизбугинской свиты в ок
рестностях пос. Жувантюбе (объект УЖ на рис. 1). 
Опробованы полого залегающие риодациты мощ
ностью 100 м. В вулканитах наблюдается вторич
ное окварцевание пород, связанное с внедрением 
граносиенитов среднего девона. В ходе Т-чистки 
в интервале 20-300°С (400°С) выделяется компо
нента Jn, направленная по современному полю 
или сложная намагниченность. В интервале тем
ператур 400-620°С выделяется компонента Jn, на
правления которой формируют пояс от области 
прямой полярности к обратной (рис. 26). Образ
цы области высоких отрицательных наклонений 
характеризуются большим разбросом направле
ний исходной Jn и высокой долей намагниченнос
ти гематита (при Т = 620°С Jnt/Jn >0.1). Другая 
часть образцов имеет относительно большую ве
личину Jn, ее высокотемпературная компонента 
связана главным образом с магнетитом, имеет

прямую и обратную полярности, которые часто 
чередуются в разрезе. Тест обращения положите
лен, но из-за большого разброса результатов мало 
надежен (табл. 1). Применение МПКП для образ
цов с высокой долей намагниченности гематита в 
древней системе координат позволило получить 
направление Jn, близкое к метахронной (табл. 1).

Разрез семизбугинской свиты в районе гор 
Торгайкол (объект ИД). Опробованы монокли
нально залегающие андезиты и риолиты, мощно
стью около 700 м.

Низкотемпературная сложная намагниченность 
уничтожается T-чисткой в интервале 300-440°С 
(500°). В интервале 450-620°С выделяется компо
нента Jn обратной магнитной полярности. Судя по 
сходству с палеомагнитными направлениями дру
гих объектов, наиболее вероятен девонский воз
раст этой компоненты.

Юго-западная ветвь. В этой части пояса изучено 
несколько разрезов среднедевонских вулканоген
но-осадочных пород на крыльях Микайнарской 
синклинали, ядро которой сложено фаменско-ка- 
менноугольными терригенно-карбонатными тол
щами. Вулканогенные породы северо-восточно
го крыла этой структуры прорваны крупными 
позднедевонскими и позднепалеозойскими интру
зивами, что осложняет интерпретацию палеомаг- 
нитных данных.

Разрез эффузивов на северо-восточном крыле 
синклинали (объект ВА). Во всех образцах рио
литов (мощность 250 м) уничтожается Т-чисткой 
350°С компонента Jn, направленная по современно
му полю. Выше 620°С на диаграмме Зейдервель- 
да выделяются две компоненты: 1 -  в интервале 
350-530°С преобладает послескладчатая компо
нента (кс/кдр = 3.15), в современной системе коор
динат близкая к направлению позднепалеозой
ского поля; 2 -  в интервале 560-620°С преоблада
ет доскладчатая компонента (Кдр/Кс = 2.3).

Вулканогенно-осадочные породы северного 
крыла (объект ВВ). В образцах риолитов (мощ
ность 50 м) компонента Jn, направленная по совре
менному полю, разрушается при температуре 
350°С; при дальнейшей чистке выделяются ком
поненты в интервале 350-530°С и 530-620°С, при 
этом на диаграмме Зейдервельда проекция век
тора приходит в начало координат, т.е. полное 
размагничивание образцов не достигается. Низ
котемпературная компонента в современной си
стеме координат близка к направлению поздне
палеозойского поля и, видимо, преимуществен
но послескладчатая (кс/кдр = 1.44). Направление 
высокотемпературной компоненты совпадает с 
первой, но соотношение кучностей уменьшается 
(Кс/Кдр = 1.18), т.е. ощущается присутствие воз
можной доскладчатой компоненты Jn, которую 
удается выделить методом пересечения кругов пе- 
ремагничивания в древней системе координат сов
местно для образцов объектов В А и ВВ (табл. 1).



Рис. 2. Результаты палеомагнитных исследований для объектов северо-восточной ветви Девонского вулканического пояса.
I. Представительные ортогональные диаграммы ступенчатого терморазмагничивания Jn образцов объектов ИА и ИС 
в современной системе координат. Залитые (незалитые) символы на диаграммах являются проекциями в горизонталь
ной (вертикальной) плоскости. Масштаб по осям диаграмм условный.
II. Стереограммы направлений высокотемпературной компоненты Jn образцов объектов ИА (а) и ИС (б) в современной 
системе координат. Выделенные области соответствуют прямой, обратной полярности Jn и метахронного перемагничи- 
вания обратной полярности. Номера на стереограммах Jn t соответствуют образцам, для которых представлены ортого
нальные диаграммы. Залитые и незалитые значки на стереограммах -  нижняя и верхняя полусферы соответственно.
1 -  красноцветные песчаники и алевролиты, 2 -  риолиты и дациты, 3 -  андезито-базальты, 4 -  направление, вычис
ленное по пермскому поясу Казахстанской плиты для координат района исследований [6 ].

Внутриформационные конгломераты северного 
крыла (объект BE). Как показывает Т-чистка га
лек риолитов, Jn галек как однокомпонентная, 
так и сложная. Единичные векторы высокотем
пературной компоненты располагаются в совре
менной системе координат в виде полосы от позд
непалеозойского направления (в 11 из 16 галек 
его доля весьма заметна -  к = 8.6; табл. 1) до вы
сокого отрицательного наклонения в четвертой 
четверти стереограммы. Полосовидное распреде
ление единичных направлений свидетельствует о 
существовании еще одной метахронной компонен
ты намагниченности, отличающейся от позднепа
леозойской по склонению. Отрицательный тест 
галек подтверждает существенное позднепалео
зойское перемагничивание всех объектов юго-за
падной ветви Девонского вулканического пояса.

Разрез вулканогенно-осадочных пород, мощ
ностью 500 м южного крыла (объект ВД). В его 
нижней части отобраны базальты и туфоалевро- 
литы, а верхней -  базальты, алевролиты и песча
ники. Компонента Jn, направленная по современ
ному полю, обнаруживается только в образцах 
алевролитов и риолитов и уничтожается Т-чист- 
кой 350°С. Обычно Jn пород имеет две компонен
ты: 1 -  низкотемпературная послескладчатая 
(350-530°С), выделяется в осадочных породах и 
риолитах (кс/кдр = 1.39), она значительно отлича

ется от пермского направления по склонению и 
может быть связана с каменноугольным перемаг- 
ничиванием; 2 -  высокотемпературная компонен
та Jn выделяется в интервале 530-580°С в осадоч
ных породах и базальтах верхней части разреза. 
Однако соотношения кучностей и постепенный 
ввод поправки на склон слоев не позволяют опре
делить время ее образования. В комбинации с рио
литами В А среднее направление высокотемпера
турной компоненты Jn получается преимущест
венно доскладчатым (кдр/кс = 2.5).

Северо-восточная ветвь. Разрез айгыржаль- 
ской свиты нижнего девона в горах Аркалык (объ
ект ИА). Здесь образцы отбирались из монокли
нально залегающих риолитов, туфов кислого со
става и андезито-базальтов, мощностью 350 м. 
Термочистка до 300°С образцов андезитов и рио
литов разрушает компоненту Jn, направленную 
по современному полю. Высокотемпературная 
компонента выделяется в интервале 500-640°С 
(рис. 2). Хотя они в нижней части разреза образуют 
зону обратной магнитной полярности, из-за значи
тельного разброса единичных направлений в зоне 
обратной полярности и тяготения их к позднепале
озойскому направлению используется лишь на
правление вектора-результанта прямой полярнос
ти, как наиболее близкого к первичному.



Таблица 1. Палеомагнитные данные по объектам

Объект отбора 
(названия породы); п(п)

Dc 1с 1_
°95

^др 1др
к ®95 Методк

залегание; возраст градусы градусы

Девонский вулкано-плутонический пояс
Широтная ветвь
УЖ (риодациты)
Аз. пд. 5, Z 10; Аз. пд. 140, Z13 
D i-2

D j_ 2  (PZ3)

ИД (риолиты, андезиты) 
Аз. пд. 190, Z50; D j_ 2  

Юго-Западная ветвь 
ВА (риолиты)
Аз. пд. 200, Z40; D2  

D2  (PZ3)
ВВ (риолиты)
Аз. пд. 200, Z20; D2 (PZ3)
BA, ВВ; D2

BE; риолит D2  (PZ3)
ВД (риолиты, базальты) 
Аз. пд. 30, Z40; D2  

D2  (PZ3)
ВА, ВД
метах. D2  (PZ^ 
Северо-Восточная ветвь
ИА (риолиты, андезиты) 
Аз. пд. 265, Z25; D j_ 2  

D , _ 2  (PZ3)

8(34) 267 -4 6 7.4 18
6(34) 124 33 4.9 26

12(14)
16 (34) 193 -75 4 17
13(16)

12(35) 246 -4 3 14 1 0

7(15) 274 -5 2 6 2 1

15 2 1 1 -4 6 23 7.6

1 1 203 -55.5 28 8

13
11(16) 242 -4 3 8 . 6 14

8(14) 1 1 -3 9 16.6 13
7 323 -7 0 43 8

14 331 -5 6 4 19
3(35) 204 —46.6 71 9

9(21) 142 39.6 25 9.3
9(21) 269 -2 7 5.8 19

276 -3 8 7.2 18 tR
126 28 6 . 2 23 tN
287 -3 0 8 14.3 tRNo
215 -7 4 4.9 16 tR
245 -7 0 17 1 0 sR

303 -4 9 15.6 9.8 tR

327 -4 6 14 14.2 tRf+
206 -81 7.2 13.5 tRf-

199 -71 19 9.6 tRf-
319 -4 5 16.6 tRs
251 -5 4 8 . 6 14.4 tRq-

308 -73 13.1 14.6 t
232 -4 6 31 9.4 tRf-
320 -5 9 9.9 1 2 tRf+
219 -6 7 17 19.3 tRf-

168 48 25 9.4 tN
269 -5 7 7.3 17 tR

Нижнедевонские морские туфогенно-терригенные комплексы
Спасская зона
OP (песчаники, дациты) 
Аз. пд. 310, Z10; D, 9(43) 294 - 2 2 1 1 14 284 -50.6 1 0 . 6 14.3 tR

11(43) 117 16 4 2 1 1 1 2 46 4 2 1 tN
5(9) 285 -4 7 17 1 0 sR

15(21) 288 -5 0 8.9 1 2 . 1 tRNo
OP (песчаники)
Аз. пд. 310, Z10; D, (PZ3) 
ОЯ (песчаники)

14 (43) 237 -7 5 4.6 17 159 -6 0 4.1 18.4 tR

Аз. пд. 300, Z25; Dj 9(14) 286 5.4 4.9 2 1 288 -2 7 4.5 2 2 tR
среднее ОР, ОЯ 
ОЛ; галька

15(18) 278 -3 0 25 15 sR

дацитов Dj 27 (27) 259 -3 4 1.3 2 2 tq+
D| (PZ3) 12 (27) 245 -4 3 4.6 19 tq -



Таблица 1. (Окончание)

О бъект отбора 
(названия породы); 
залегание; возраст

n(n)
Dc Ic

а »
°ДР 1др

Метод
градусы

k
градусы

к °95

Нуринский синклинорий
ОЖ (песчаники, алевролиты) 
Аз. пд. 160, Z60; D (FZ3) ? 15 (20) 266 -63 7 . 4 13 302 -6.5 7.8 13.4 tR
Аз. пд. 80, Z60; D(PZ3) ? 6(8) 171 -73.6 4 . 8 26 237 1.3 3.7 29 tR
среднее D (PZ3) 21 (28) 233 -7 4 1 2 9 269 -3 3 18 tRf-

Силурийские терригенные комплексы
Тектурмасская зона
ОО (песчаники, алевролиты) 
Аз. пд. 334, Z100; S { 13(13) 109 - 4 9 13 11 124 24 16.7 9.5 tNf+
складка оползней 
Нуринский синклинорий

5(5) 284 1 . 9 5 27

ОМ (песчаники, алевролиты) 
S (PZ3) 13(30) 235 -58 7.9 14 207 25 3.1 22 tR f-
Северо-западное Предчингизье
ИС (песчаники)
Аз. пд. 10, Z50; S2 (PZ3) 16 (28) 227 -6 6 3.8 17 210 -1 7 4 17 tR
ИЖ (песчаники, алевролиты) 
Аз. пд. 290, Z30; S2 (PZ3) 19 (35) 218 -67 2.3 21 156 -5 7 2.4 20 tR
ИЖ, ИС; S2 12 324 -11.5 13 tsR
Примечания к табл. 1,2: шир., дол., -  координаты места отбора; N -  число объектов; п(п) -  число штуфов, вошедших в ста
тистику (общее число штуфов, участвовавших в обработке); D, I -  склонение и наклонение (с -  в современной, др -  в древней 
системе координат); (Х95, к -  радиус овала доверия (в градусах) и кучность, определенные по статистике Фишера (в случае при
менения метода Холлса овал доверия равен среднеквадратичному и сц^); Ф, Л -  координаты палеомагнитного полюса; 
t -  термочисгка; f -  тест складки, благодаря которому выделены компоненты: (+) -  доскладчатая, (-) -  послескладчатая, (+-) -  со- 
складчатая; N, R -  принятая полярность (прямая, обратная соответственно); s -  направление выделено методом пересечения 
кругов перемагничивания; q -  тест конгломератов; о -  метод обращения; D(PZ3 ) -  данные по метахронной компоненте позд
непалеозойского возраста, выделенной в породах девонского возраста. Азимуты и углы падения пород даны в градусах.

Н иж недевонские морские туфогенно-терри- 
генные комплексы. Спасская зона. Разрез биотар- 
ской свиты в районе пос. Жаманжол (объект ОЛ). 
В нижней части разреза свиты из внутриформа- 
ционных конгломератов отобраны гальки красно
цветных вулканитов дацитового состава. В ходе 
Т-чистки выделилась вязкая компонента Jn, направ
ленная по современному полю, и метахронная 
компонента на фоне большого разброса единичных 
направлений, близкого к хаотическому (Кс = 1.3). 
Следовательно, в вулканитах биотарской свиты 
преобладает компонента Jn, близкая к первичной. 
В группе наиболее измененных (гематизирован- 
ных) галек кучность Jn возрастает при Т-чистке 
580-620°С до 4.6. По этим галькам оценено на
правление метахронной компоненты Jn, которое в 
современных координатах приближается к палео- 
магнитному направлению пермского возраста, вы
численному по полюсу Казахстанской плиты и пе
ресчитанному на географические координаты ис
следуемого региона (D = 244,1 = -64) [5]. В породах 
силурийско-девонского возраста описываемых 
объектов метахронная намагниченность возникла 
во время позднепалеозойской плутонической ак
тивизации после саякской фазы складчатости ( Р ^  
и соответственно является послескладчатой.

Биотарская свита в районе хребта Жалаир 
вблизи пос. Топар (объект ОР). В двух пересечени
ях моноклинали отобраны лиловые песчаники и да- 
циты по разрезу мощностью 200 м. В образцах пес
чаников в ходе Т-чистки до 200-300°С выделяется 
компонента Jn, направленная по современному 
полю, в интервале 300-620°С -  высокотемпера
турная компонента Jn, направление которой 
близко к позднепалеозойскому. Эта компонента 
определена как метахронная (рис. 3). Древняя вы
сокотемпературная компонента (проекция кото
рой приходит в начало координат на диаграмме 
Зейдервельда) может не выделяться в ходе тер
мочистки, однако круги перемагничивания этой 
части образцов отклоняются от направления ме
тахронной намагниченности. В дацитах при Т-чи- 
стке в интервале 20-520°С выделяется намагни
ченность, вероятно, представляющая собой сово
купность двух компонент, перекрывающихся по 
спектру блокирующих температур. Древняя вы
сокотемпературная компонента выделяется в ин
тервале 520-580°С или обнаруживается методом 
пересечения кругов перемагничивания, которые 
образуют три области на сфере: диаметрально 
расположенные области прямой и обратной по
лярностей и область, близкую к метахронному
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Рис. 3. Результаты палеомагнитных исследований для объектов широтной ветви Девонского вулканического пояса.
I. Представительные ортогональные диаграммы ступенчатого терморазмагничивания 1„ образцов объектов ОР и УЖ 
в современной системе координат. Залитые (незалитые) символы на диаграммах являются проекциями в горизонталь
ной (вертикальной) плоскости. Масштаб по осям диаграмм условный.
II. Стереограммы направлений высокотемпературной компоненты Jn образцов объектов ОР (а) и УЖ (б) в современной 
системе координат. Выделенные области соответствуют прямой, обратной полярности ^  и метахронного перемагничи- 
вания обратной полярности. Номера на стереограммах Jn t соответствуют образцам, для которых представлены ортого
нальные диаграммы. Залитые и незалитые значки на стереограммах -  нижняя и верхняя полусферы соответственно. 
Остальные условные обозначения см. на рис. 2.

позднепалеозойскому направлению в современ
ной системе координат. Подобные области обра
зуют векторы Jn (рис. 2а). Среднее направление 
оценено по статистике Фишера, в нее вошли на
правления высокотемпературной компоненты 
или высокотемпературной сложной намагничен
ности. Для образцов каждого из разрезов опреде
лено направление намагниченности зон прямой и 
обратной полярности. Средние направления Jn 
образцов разных полярностей при обращении не
значимо отличаются между собой и направлением, 
полученным для образцов обратной полярности 
методом пересечения кругов перемагничивания 
(табл. 1). Образцы, имеющие прямую магнитную 
полярность, фиксируют границу осадочной и вул
каногенной частей разреза биотарской свиты.

Разрез биотарской свиты в окрестностях пос. 
Ялта (объект ОЯ). Здесь в моноклинально залега
ющей толще мощностью 150 м отобраны лиловые 
туфопесчаники. Компонентный состав Jn образцов 
песчаников (объект ОЯ) и дацитов (объект ОР) 
близки. Высокотемпературная компонента обрат
ной полярности выделяется при Т-чистке в интерва
ле 450-580°С и значимо отличается по направле
нию от метахронной (в современной системе коор
динат).

Нуринский синклинорий. Разрез туфогенных 
пород биотарской свиты (объект ОЖ). Здесь ото
браны песчаники и алевролиты на двух крыльях 
крупной складки, которая располагается в Спас

ской зоне разломов. Общая мощность разреза со
ставляет 350 м. Компонента Jn, направленная по 
современному полю, уничтожается Т-чисткой 
30В-400°С, иногда она сохраняется до 620°С. 
Распределение на сфере направлений высоко
температурной компоненты Jn, непосредственно 
выделяющейся в ходе Т-чистки (рис. 3), показыва
ет, что большинство из них тяготеет к пермскому 
направлению в современной системе координат. 
Соотношение кучностей по двум крыльям склад
ки (Кс/Кдр = 4; табл. 1), а также отсутствие максиму
ма кучности при постепенном введении поправки на 
наклон слоев однозначно говорит о явном преобла
дании послескладчатой намагниченности. Разница 
в склонении векторов-результантов (D,-D2 = 95°) 
для крыльев с различным простиранием (Аз. пд. 
160° и 80°) возможно связана с сигмоидальным 
послескладчатым изгибом пластов.

Силурийские терригенные комплексы. Тектур- 
масская зона. Разрез нижнесилурийских терри- 
генных пород на южных отрогах гор Тектурмас 
вблизи пос. Ялта (объект ОО). Здесь отобраны 
темно-серые песчаники и алевролиты мощностью 
300 м, находящиеся в опрокинутом залегании.

Стабильная компонента Jn выделяется в интер
вале 450-600°С. Для определения ее возраста отоб
раны образцы пород конволютной складки ополза
ния (крылья, замок) и подстилающих и перекрыва
ющих пластов (мощность ритма 0.3 м). Получены 
следующие результаты: в слоях подстилающем и



Рис. 4. Результаты палеомагнитных исследований для объектов юго-западной ветви Девонского вулканического пояса.
I. Представительные ортогональные диаграммы ступенчатого терморазмагничивания I,, образцов объектов ОМ и 
ОЖ в современной системе координат. Залитые (незалитые) символы на диаграммах являются проекциями в горизон
тальной (вертикальной) плоскости. Масштаб по осям диаграмм условный.
II. Стереограммы направлений высокотемпературной компоненты I„ зеленоцветных песчаников объекта ОМ (а), пе
строцветных песчаников и алевролитов объекта ОЖ (б) в современной системе координат. Выделенные области соот
ветствуют прямой, обратной полярности 1п и метахронного перемагничивания обратной полярности. Номера на стерео
граммах 1^ соответствуют образцам, для которых представлены ортогональные диаграммы. Залитые и незалитые знач
ки на стереограммах -  нижняя и верхняя полусферы соответственно. Остальные условные обозначения см. на рис. 2.

покрывающем конволютную складку палео- 
магнитное направление кучное Dc = 117°, 1с = -31°, 
кс = 151; D„p = 114°, 1др = 42°, кдр = 244; п = 5) и 
скорее доскладчатое = 1.6), тогда как на
правления стабильной части Jn образцов из кон- 
волютной складки имеют большой разброс (к = 5; 
табл. 1). Следовательно, высокотемпературная 
компонента Jn приобретена осадками до образова
ния конволютной складки, т.е. практически на ста
дии седиментации, соответственно, среднее направ
ление отложений объекта ОО (D = 124°, I = 24°) ха
рактеризует направление раннесилурийского 
геомагнитного поля прямой полярности.

Нуринский синклинорий. Разрез зеленоцвет
ных терригенных пород нижнего силура вблизи 
пос. Медине (объект ОМ). Здесь отобраны песча
ники и алевролиты, слагающие разные крылья 
складок (мощность разрезов 300 и 100 м). Термо- 
чисткой до 300°С у большинства образцов разру
шается компонента Jn, направленная по совре
менному полю. В интервале 300-620°С выделяет
ся послескладчатая компонента (кс/кдр = 7.9/3.1), 
направление которой в современных координатах 
близко к позднепалеозойскому (рис. 4а, табл. 1). 
Применение метода пересечения кругов перемаг
ничивания дает удовлетворительную сходимость 
только в современной системе координат. В ходе 
Т-чистки намечается слабая тенденция смещения 
векторов к девонскому направлению.

Северо-западное Предчингизъе. Разрез верхне
силурийских красноцветных и пестроцветных

терригенных пород в районах гор Жанбазар (объ
ект ИЖ) и Улькен-Догалан (объект ИС). В отоб
ранных образцах компонента Jn, направленная по 
современному полю, разрушается Т-чисткой 300°С, 
далее в интервале 300-620°С выделяется, глав
ным образом, метахронная послескладчатая ком
понента и в меньшей мере доскладчатая компо
нента. В зависимости от доли участия этих компо
нент точки на стереограмме образуют полосу 
(рис. 46). Методом пересечения кругов перемаг
ничивания проанализированы в древней системе 
координат те образцы из обоих разрезов, направ
ления Jn которых в ходе Т-чистки отклоняются от 
метахронного. В результате получено направле
ние доскладчатой компоненты Jn, связанной с ге
матитом красноцветных осадочных пород.

ОБОБЩЕНИЕ ПАЛЕОМАГНИТНЫХ 
РЕЗУЛЬТАТОВ

Представляется, что наиболее целесообразно 
провести обобщение результатов по каждой из 
ветвей Девонского вулканического пояса (табл. 2, 
рис. 1).

Широтная ветвь. Кроме данных по эффузив
ным толщам рассмотрены и материалы, получен
ные по морским разрезам Спасской зоны, Нурин- 
ского синклинория и Тектурмасской зоны, кото
рые также имеют широтные простирания. Здесь 
выделены следующие типы намагниченности:

1 -  метахронная, сохраняющаяся в осадочных 
породах (объекты ОР, ОМ), обладающая высокой



Таблица 2. Средние палеомагнитные направления по объектам Девонского вулкано-плутонического пояса

Место отбора Координ.
Возраст N/n

D I
0 9 5

Ф Л
°<95 Методпород шир. Дол. градусы градусы

Широтная ветвь
Тектурмас. зона 
Красная пол., (ОО) 
песчаники алевролиты 
Спасская зона 
п. Топар, Ялта:(ОР, ОЯ)

49.2 73 S, 1/5 124 24 17 16 tfN

песчаники дациты 49.5 72.8 Di 3/29 288 -41.3 40 1 2 . 8 tRNq
Вулканический пояс (УЖ, ИД) 
г. Жуван-Тобе 50.1 73.8
Торгайкол 
риолиты андезиты

50 76.4
Dl-2 3/24 295 -39.1 23 16.6 tRN

среднее Di_2 6/53 291 -40.3 35 9.6 -5 315 8.7 tRN
метахрон. S-D 5/75 234 -62 26 1 2 -53 332 16 tR f-

(PZj)
Ю го-западная ветвь
Микайнарская мульда (ВА,
вв, ВД)
риолиты, базальты 47.5 70.7 d 2 3/27 319 -52 67 1 2 . 1 2 284 14 tRf+
метахронная - - D2 (PZ3 > 3/35 204 -46.6 71 9 -63 19 9 tRf—
Северо-восточная ветвь
Предчингизская зона 
г. Жанбазар, Улькен-Доголан 
(ИЖ, ИС)
песчаники алевролиты 49.5 76.5 S2 2 / 1 2 324 - 1 1 13 tsR
г. Аркалык (ИА) - - d , - 2 1/9 168 48 25 9.3 1 1 267 1 0 tN
метахронная S (PZ3 ) 2/35 2 2 2 -66.5 900 3.2 -6 3 331 5 tRf-
Воет. Европа [10] 240 млн. лет 48 154 2

380 млн. лет - 2 138 4
Сибирь [10] 240 млн. лет 52 155 8

380 млн. лет 6 136 4

стабильностью (выделяется Т-чисткой в интерва
ле 300-620°С) и имеющая послескладчатый ха
рактер (объекты ОМ, ОЛ, ОЖ). В современной 
системе координат близка к позднепалеозойскому 
направлению обратной магнитной полярности.

2 -  первичная, вероятно девонская, намагни
ченность выделяется, главным образом, в вулка
нитах Т-чисткой 52(МЮ0°С (положительный тест 
галек объекта ОЛ). Среднее палеомагнитное на
правление для объектов центральной части (ОР, 
УЖ, ОЯ) близко направлению стабильной ком
поненты Jn песчаников объекта ОО, вулканитов 
объекта ИД, удаленных на 100-300 км к востоку 
(табл. 2, рис. 1).

Северо-восточная ветвь. Здесь рассмотрены 
данные как по нижнедевонским вулканитам, так 
и силурийским красноцветным комплексам, име
ющим близкие простирания.

В породах объектов северо-восточной ветви 
выделены:

1 -  метахронная намагниченность с преоблада
нием послескладчатой компоненты в современ

ной системе близка к позднепалеозойскому на
правлению обратной магнитной полярности. Вы
сокотемпературная компонента Jn, выделенная 
методом пересечения кругов перемагничивания 
по этим объектам (ИЖ, ИС), вероятно, имеет си
лурийский возраст.

2 -  высокотемпературная компонента Jn ран
не-среднедевонского возраста, образующая магни- 
тозоны прямой и обратной полярности, выделена 
Т-чисткой (500-600°С) в вулканитах объекта ИА.

Юго-западная ветвь. В разрезах крыльев Ми- 
кайнарской синклинали выделены:

1 -  метахронная намагниченность с преобла
данием послескладчатой компоненты для наибо
лее измененных пород выделяется в интервале 
350-620°С. Направление метахронной намагничен
ности обратной полярности риолитов северного 
крыла близко к позднепалеозойскому в современ
ной системе координат. Здесь тест галек отрица
тельный. В породах южного крыла выделяется низ
котемпературная метахронная послескладчатая



Таблица 3. Ожидаемые и наблюденные палеомагнитные направления прямой полярности для блоков Юго-За
падной и Северо-Восточной ветвей Девонского пояса

Блок Возраст D I °95 Фа D I Фа R F
наблюденное ожидаемое

Юго-зап. d 2 139 52 1 2 . 1 +32.6 106.1 37.3 + 2 0 . 8 32.9 1 1 . 8

ветвь PZ3 24 46.6 9 +27.8 51.5 59.7 +40.5 -27.5 -12.7
Сев.-вос. Dl- 2 168 48 9.3 +29 1 1 1 . 8 41.5 +23.8 56.2 - 8 . 2

ветвь PZ3 42 66.5 3.2 +49 55 63.3 +44.8 -13.0 4.2
Примечание: <ра -  палеоширота, R = D наблюденное, -D  ожидаемое; F = <ра наблюденное -<ра ожидаемое. Ожидаемые направ
ления вычислены по палеополюсам блока широтной ветви пояса в пересчете на координаты мест отбора.

намагниченность, вероятно, имеющая позднепале
озойский возраст.

2 -  высокотемпературная компонента Jn выде
лена в риолитах северного крыла Т-чисткой в ин
тервале 560-620°С и методом пересечения кругов 
перемагничивания (объекты ВА и ВВ). Намагни
ченность R-полярности выделена в базальтах 
южного крыла в интервале 530-580°С. В нижней 
части разреза склонение векторов Jn зависит от 
азимута простирания пластов, что объясняется 
тектонической переработкой структуры. Для 
объектов ВА и ВД, расположенных на разных 
крыльях мульды, при постепенном вводе поправ
ки на наклон слоев максимальная кучность дости
гается при 80%-ной поправке (кдр =11.1), незначи
тельно превышая кдр при полном выравнивании 
крыльев мульды (ка = 9.9).

РЕКОНСТРУКЦИЯ
СРЕДНЕПАЛЕОЗОЙСКОЙ СТРУКТУРЫ
Для определения относительных перемеще

ний блоков и их вращения в качестве неподвиж
ного выбран блок широтной ветви пояса. Его па
леомагнитные направления пересчитаны на гео
графические координаты блоков Юго-Западной 
и Северо-Восточной ветвей. Разница между наблю
денными и ожидаемыми склонениями (R) харак
теризует возможный поворот блока вокруг вер
тикальной оси, а разница между наклонениями 
(F) -  широтное смещение (табл. 3). Оценка досто
верности данных выполнена по методике М. Бек [8] 
с учетом поправок Г. Демареста [9]. В результате 
установлено:

1 -  по направлению метахронной намагничен
ности позднепалеозойского возраста предполага
ется поворот блока Юго-Западной ветви пояса 
против часовой стрелки R = 27.5° ± 20°, широтное 
смещение незначимо: F = -12.7° ± 14.7°.

2 -  по направлению доскладчатой близкой к пер
вичной намагниченности среднедевонских ком
плексов Юго-Западной ветви установлен поворот 
по часовой стрелке R = 32.9° ± 18.2°, а учитывая 
позднепалеозойский поворот против часовой 
стрелки, амплитуда вращения в Последевонское 
время составит 60.7° ± 38°, широтное смещение 
F = 11.8° ± 11.9° незначимо.

3 -  поворот и смещение блока Северо-Восточ
ной ветви после позднего палеозоя находятся в пре
делах ошибки метода R = 13.0° ± 31° и F = 4.2° ± 13°, 
последевонский поворот составил 56.20° ± 14.5° 
по часовой стрелке без широтного смещения F = 
=  6 .2°  ±  10.2°.

Для реконструкции среднепалеозойской струк
туры Девонского пояса необходимо “снять” нало
женные молодые деформации, к которым отно
сятся крупные сдвиги, надвиговые пояса, зоны 
блоковых дислокаций, сигмоиды.

В Центральном Казахстане подобные струк
туры разделяют относительно однородные бло
ки, которые могут испытывать перемещение и 
вращение независимо от соседних участков. При 
этом палеомагнитные данные распространяются 
только на конкретный блок, в пределах которого 
проводились измерения. Такие способы реконст
рукций были предложены Л.П. Зоненшайном, но 
из-за отсутствия палеомагнитных данных им при
менялись чисто структурные методы.

При проведении реконструкции первичной 
структуры Девонского вулкано-плутонического 
пояса за опорную была принята его широтная 
часть, как наименее затронутая секущими при- 
сдвиговыми деформациями (рис. 1).

Северо-Восточная ветвь пояса отделена от ши
ротной Центрально-Казахстанским правым сдви
гом и разделяется на два крупных сегмента -  се
верный и южный. Северный сегмент (рис. 1, Па) 
имеет в современной структуре северо-западное 
простирание, южный (рис. 1, Пб), удаленный от 
сдвига, -  субширотное простирание. Угол между 
сегментами составляет 55°-60°. Для северного сег
мента характерны чешуйчато-надвиговые струк
туры в силурийско-девонских толщах, наиболее 
интенсивно проявленные вблизи сдвига (горы 
Каратау и Аркалык, объект ИА). При удалении 
от сдвига интенсивность дислокаций уменьшает
ся, а простирания структур постепенно становят
ся субширотными. Таким образом, полученная 
амплитуда поворота для девонских вулканитов в 
горах Аркалык характеризует поворот отдельно
го блока, ограниченного надвигами. Это вращение 
может определять кинематику движения и других 
блоков этого сегмента. Для реконструкции пер
вичного положения северо-восточной ветви ее



Рис. 5. Палинспастическая реконструкция Казахстана 
и прилегающих территорий для девонского времени.
1 -  терригенные девонские комплексы, залегающие 
на гетерогенном каледонском фундаменте; 2 -  зоны с 
океанической корой; 3 -  каледониды; 4 -  до кембрий
ские сиалические массивы (К -  Кокчетавский, У -  Улу- 
тауский, А -  Актау-Моинтинский, Ч -  Чуйский, Д -  
Джунгарский); 5 -  краевые вулканические пояса: Ка
захстанский (а) и Рудно-Алтайский (б); 6 -  Саурская 
островодужная система; 7 -  сдвиги, проявленные в 
среднем-позднем палеозое (а), позднем палеозое (б);
8 -  зоны спрединга (3-Д) -  Западно-Джунгарская, 
Чр -  Чарская, А-К -  Алмантай-Карамаилийская);
9 -  зоны субдукции; 10 -  объекты палеомагнитных 
исследований (а), опубликованные палеомагнитные 
данные по девонским комплексам сопредельных тер
риторий (б) [12]. Цифра около знака обозначает се
верную палеошироту.

необходимо переместить на север с ликвидацией 
смещений по сдвигу и снятием присдвиговых по
воротов. В итоге широтная ветвь совмещается с 
северо-восточной и образует с ней единую струк
туру, имеющую субмеридиональное простирание 
в древних координатах.

Юго-Западная ветвь имеет более сложное вну
треннее строение. Ее современная структура оп
ределяется влиянием Сарысу-Тенизской зоны 
блоковых дислокаций и Джалаир-Найманской , 
зоной разломов, имеющей, вероятно, сдвиговую 
природу. На Сарысу-Тенизском водоразделе пре
обладают широтные простирания, для Каражал- 
Жайремского участка характерны северо-запад
ные ориентировки (рис. 1, Ша), в районе Микай- 
нарской синклинали вновь проявляются широт
ные простирания (рис. 1, Шб). Южнее в пределах 
Джалаир-Найманской зоны отчетливо выраже
ны северо-западные простирания (рис. 1, Шв). В 
целом структура этой части вулканического пояса 
близка к сигмоидальной. Микайнарский участок с 
субширотной ориентировкой структур располага
ется между двумя крупными правосдвиговыми зо
нами разломов: Джалаир-Найманской и Кара-

жал-Жайремской. Полученные палеомагнитные 
данные могут быть распространены только на 
этот участок. Однако выявленный поворот про
тив часовой стрелки по векторам метахронной 
позднепалеозойской намагниченности для Ми- 
кайнарской синклинали, вероятно, характеризует 
движение всего Улутау-Северо-Тяньшаньского 
блока [4]. Послесреднедевонский поворот по ча
совой стрелке исследованного участка позволяет 
снять присдвиговые деформации, которые приве
ли к образованию сигмоиды. Эти разнонаправ
ленные повороты, вероятно, могли являться ре
зультатом разноплановых движений по сдвигам в 
позднепалеозойский коллизионный этап разви
тия Центрального Казахстана.

Таким образом, учитывая влияние сдвиговых 
деформаций, можно восстановить структуру де
вонского пояса в среднем палеозое. Широтная и 
северо-восточная ветви представляли собой еди
ную структуру субмеридионального простирания. 
Юго-западная ветвь, наложенная на докембрий- 
ские массивы, образует с первой торцовое сочле
нение (рис. 5).

По полученным палеомагнитным данным, в си
лурийское время Казахстанская плита располага
лась в близэкваториальной области (5°-10° с.ш.). 
К раннему-среднему девону она переместилась в 
тропическую зону (21°-24° с.ш.).

Девонский вулканический пояс был наложен 
на каледонский складчатый фундамент и докемб- 
рийские сиалические массивы. К востоку от пояса 
существовал прогиб, заполнявшийся мощными 
терригенными толщами. Их накопление происхо
дило на гетерогенном основании, включающем 
блоки сиалического докембрия и каледонские 
комплексы. В краевой части этого прогиба на гра
нице с Джунгарским микроконтинентом в ран- 
нем-среднем девоне возникла спрединговая За
падно-Джунгарская зона [1]. К северу от пояса рас
полагались Рудно-Алтайский вулканический пояс 
и Жарма-Саурская островодужная система [12], 
которые разделялись Чарской и Алмантай-Кара- 
маилийской зонами спрединга [7]. Девонский пояс 
обладает многими чертами, присущими активным 
окраинам андского типа (краевое положение, по
перечная петрохимическая зональность, субаэ- 
ральный характер вулканизма [2]), но невозможно 
определить положение зон субдукции и спредин
га, с развитием которых можно связать образова
ние подобной структуры. В перечисленных зонах 
спрединга амплитуда раздвига, вероятно, была 
незначительна. На это указывает близость девон
ских палеополюсов Казахстана, Сибири и Вос
точной Европы [10].

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Выполнено палеомагнитное исследование вул

каногенных и осадочных пород силура-девона



Девонского вулканического пояса. В результате 
ступенчатой термочистки и применения метода 
пересечения кругов перемагничивания, тестов 
складки, галек, обращения определены палеомаг- 
нитные направления для отдельных блоков раз
личных ветвей пояса. Выделена древняя досклад- 
чатая намагниченность, близкая первичной, силу
рийского, девонского возрастов и послескладчатая 
метахронная -  позднепалеозойского возраста. Ус
тановлено, что в силуре северная часть Казах
станской плиты находилась на 5°-10° слн. Девон
ский пояс формировался на 21°-24° с.ш. Широт
ная и северо-восточная ветви пояса имели единое 
субмеридиональное простирание, а юго-запад
ная -  субширотное. Севернее (в древних коорди
натах) располагались Саурская островодужная 
система и вулканический пояс Рудного Алтая. 
Впоследствии эти структуры испытали общий по
ворот по часовой стрелке в среднем на 90°.

В позднепалеозойский коллизионный этап 
сдвиговые дислокации привели к вращению бло
ков, а благодаря смещению по разломам и сокра
щению территории сформировалась подковооб
разная структура пояса. В представительных 
объектах широтной ветви пояса, наименее затро
нутого секущими сдвиговыми деформациями, по
лучены координаты девонского (5° с.ш. и 135° в.д., 
А95 = 8.7°) и позднепалеозойского (53° с.ш. и 
152° в.д., А95 = 16°) палеополюсов. Их близость к 
одновозрастным палеополюсам Сибири и Вос
точной Европы свидетельствуют о слиянии ме
габлоков в единый палеоконтинент в среднем- 
позднем палеозое.

Авторы благодарят за помощь в отборе, обра
ботке образцов и обсуждение материала Г.З. Гу- 
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Paleomagnetic studies of the Silurian-Devonian volcanic and sedimentary rocks of the Devonian volcanic belt 
in Central Kazakhstan have enabled the determination of the paleomagnetic directions in the blocks of various 
branches of the belt and recognition of the preorogenic Silurian-Devonian component of the natural remanent 
magnetization, similar to the initial one, and the postorogenic diachronous Late Paleozoic component. It was 
found that, during the Silurian, the northern Kazakhstan plate was located at 5°-10° N. The Devonian belt de
veloped at 21°-24°N. In the past coordinate system, the E-W-trending and northeastern branches of the belt 
were oriented N-S, whereas the southwestern branch trended E-W. The collision-related wrenching accounts 
for the horseshoe pattern of the belt. For the blocks of the E-W-trending branch of the belt, Devonian (5° N, 
135° E, 0 ^ 5 , 8.7°) and Late Paleozoic (53° N, 152° E, 0 ^ 5 , 16°) past pole coordinates were determined.
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В связи с развитием новых подходов к моделированию геологической среды с неоднородной иерар
хически построенной системой структурных элементов предпринята попытка проведения лабора
торных экспериментов по деформированию образцов с разными типами исходных макроструктур. 
Эксперименты проводились на двух типах материалов с резко различными механическими свойст
вами: влажной глине и смеси песка с солидолом. Образцы деформировались при разных типах на
гружения. Результаты экспериментов сравнивались с результатами деформирования образцов, со
стоящих из тех же материалов, но лишенных исходных макроструктур. Показано, что помимо меха
низмов структурообразования, исходные макроструктуры деформируемых сред резко влияют на 
механические свойства последних, что необходимо учитывать как при механической интерпретации 
природных тектонических структур, так и при различного рода тектогенетических построениях.

ПОСТАНОВКА ВОПРОСА

В последние годы в тектонике и геофизике от
четливо наметились новые подходы к моделирова
нию геологической среды. На смену традицион
ным моделям механики сплошных сред с различ
ной реологией приходят модели, представляющие 
тектоносферу неоднородной, иерархически пост
роенной системой разномасштабных структур
ных элементов [5-11]. В таких моделях роль исход
ных структур среды заключается в неравномерном 
распределении напряжений внутри нагружаемых 
объемов, концентрации их на структурных неод
нородностях разных масштабных уровней, что 
вызывает неоднородность проявления деформа
ций. Деформации локализуются в концентрато
рах и при достижении напряжениями предельных 
значений ведут к перестройкам исходных структур 
среды. Таким образом, в рамках новых моделей 
механизмы тектонических деформаций рассмат
риваются как процессы динамических перестроек 
исходной иерархической структуры геологичес
кой среды, осуществляемые под действием текто
нических сил и направленные на ослабление их 
действия [9-11].

Целесообразность приложения моделей сред 
со структурой к исследованию механизмов текто- 
генеза определяется тем обстоятельством, что 
такие модели ориентированы на изучение струк
турного результата деформаций, а именно при
родные тектонические структуры во всем их мор
фологическом и масштабном многообразии явля
ются фактическим материалом, механическая 
интерпретация которого лежит в основе любых

тектогенетических построений. В этой связи пер
востепенное значение приобретает исследование 
моделей сред со структурой на предмет выявле
ния закономерностей протекающих в них дина
мических структурных перестроек. Решению 
этого вопроса во многом может способствовать 
экспериментальное лабораторное изучение де
формаций структурированных сред.

Лабораторные эксперименты со специальным 
акцентом на структурную неоднородность дефор
мируемых сред ранее проводились, в основном, на 
оптически активных материалах [1,3,4]. Эти экспе
рименты наглядно продемонстрировали неодно
родность распределения напряжений в средах со 
структурой, однако они не ответили на вопрос, ка
ким образом фиксируемые неоднородности полей 
напряжений преобразуются в конечный структур
ный результат. В настоящей работе делается по
пытка в какой-то мере восполнить этот пробел.

Проводя эксперименты, мы не ставили задачи 
смоделировать какие-либо конкретные регио
нальные геологические структуры. Основная цель 
наших экспериментов заключалась в определении 
влияния исходных структур деформируемых сред 
на процесс и результат деформирования. В этой 
связи эксперименты проводились на обычно при
меняемых в экспериментальной тектонике экви
валентных материалах, но в образцы, приготов
ленные из таких материалов, вводились различные 
искусственные макронеоднородности, подобные 
неоднородностям реальной геологической среды. 
Результаты сравнивались с результатами деформа
ций образцов, лишенных макронеоднородностей,



что позволяло судить о роли исходных структур 
среды в механизмах деформаций.

Ниже приводится описание нескольких серий 
экспериментов, проведенных в лаборатории гео
тектоники и тектонофизики им. В.В. Белоусова 
геологического факультета МГУ, и обсуждаются 
их результаты применительно к механизмам тек- 
тогенеза. Эти серии отражают различные внеш
ние условия деформирования.

сопротивление 
перемещению 

Г  ^  В
нагружение

крышка из прозрачного 
материала

дно прибора >r  v  образец

ОПИСАНИЕ ЭКСПЕРИМЕНТОВ
Серия /. Эксперименты проводились на образ

цах, приготовленных из глины 40-50%-ной влаж
ности. Такая глина в экспериментальной текто
нике использовалась многими исследователями, 
так как считается, что этот материал отвечает 
требованиям физической теории подобия.

Из пасты глины приготавливались образцы 
размером 160 х 100 х 20 мм3. Образцы помеща
лись в специальный прибор и сжимались штампа
ми в направлении, параллельном их длинной сто
роне. Штампы сближались со скоростью 0.1 мм/с. 
Схема нагружения образцов и прибор, в котором 
проводились испытания, показаны на рис. 1. На ри
сунке видно, что укорочение образцов при сжа
тии могло компенсироваться их удлинением лишь 
в направлении, нормальном к длинной стороне. 
Поверхности образцов, контактирующие с дном 
прибора, прозрачной крышкой и штампами, про
мазывались машинным маслом. Показанное на 
схеме (см. рис. 1-1) сопротивление перемещению 
достигалось путем помещения вдоль длинных 
сторон образца блоков глины, не смазанных ма
шинным маслом. Их трение о дно и крышку при
бора создавало условия стесненной деформации 
образцов.

В образцах перед их деформированием задава
лась различная макроструктура, т.е. вводились 
неоднородности в виде границ различных струк
турных элементов. Типы создаваемых макро
структур и их положение по отношению к осям де
формации схематически показаны на рис. 1-1 А, Б, 
В, Г. Благодаря прозрачной крышке прибора 
структурные изменения, происходящие на по
верхности образца, можно было наблюдать и 
фиксировать непрерывно в ходе их деформирова
ния. Результаты деформации образцов, содержа
щих исходные макроструктуры, сравнивались с ре
зультатами, получаемыми при деформации образ
цов, не содержащих таковых. Таким образом, 
имелась возможность анализировать влияние мак- 
ронеоднородносгей деформируемой среды на 
структурный результат деформаций, что являлось 
основной целью проводимых экспериментов.

Описание экспериментов целесообразно на
чать с результатов, полученных при деформиро
вании образцов, не содержащих исходных макро

Рис. 1. Схема деформации образцов (1) и прибор (2), в 
котором производилась деформация. На схеме 1 в об
разце показаны типы неоднородностей и их положе
ние по отношению к действующим силам.

структур. Такие эксперименты проводились мно
гими исследователями. Их результаты в общих 
чертах сходы. Наиболее подробное описание ре
зультатов подобных экспериментов содержится в 
работе Т.М. Гептнер [2].

При деформировании образцов, лишенных 
макроструктур, на ранних стадиях (при сокраще
нии 5%) в них возникали системы узких зон лока
лизованной деформации сдвигания (системы 
“трещин скалывания”), ориентированных под уг
лами -40° к оси сжатия. Обычно появлялась од
нонаправленная система таких трещин, реже -  
две сопряженных системы. В результате при фор
мировании “трещин скалывания” образцы разби
вались на блоки и дальнейшей деформации те
перь уже подвергались объемы, содержащие ма
кроструктуру.

Дальнейшая деформация образцов осуществ
лялась в основном путем перемещений и поворо
тов блоков по ранее сформированным границам. 
При поворотах блоков поворачивались и их гра
ницы. На границах увеличивалась сила трения, и 
при достижении ими угла -70° к оси сжатия пере
мещения блоков полностью стопорились. В бло
ках возникали новые системы “трещин скалыва
ния”, вновь ориентированные под углами -40° к 
оси сжатия. Эти системы трещин использовались 
при дальнейшей деформации образцов. В резуль
тате 40%-й деформации образцов новообразован
ные системы “трещин скалывания” возникали 
трижды, что вело к формированию блоков все 
меньшего и меньшего размера. Структурный ре
зультат прогрессирующей деформации одного из 
образцов, не содержащего исходной макрострук
туры, приведен на рис. 2-1.

Эксперименты, результаты которых показа
ны на рис. 2-2-8, проводились на образцах, приго
товленных из того же материала, в тех же услови
ях деформирования. Различия заключались лишь 
в присутствии в образцах исходных макрострук
тур, что резко повлияло на структурный результат 
деформации. На рис. 2-2 показан результат де
формации образцов, содержащих неоднородности



Рис. 2. Результаты экспериментов на сжатие. Зарисовки по фотографиям: 1 -  образец без макроструктуры; 2-8 -  об
разцы с разными типами исходных макроструктур.

в виде границ цилиндрических структурны х э л е 
ментов. Эти границы  прорезались в образцах 
тонкостенной  металлической  трубкой и пром а
зы вались маш инны м маслом. Таким  образом , на 
границах элем ентов задавались условия пони
ж енной прочности сцепления с вмещ аю щ ей их 
массой.

С хема располож ения элем ентов исходной м ак
роструктуры  по отнош ению  к осям деф ормации 
показана на рис. 1-1 А .

В отличие от вы ш еописанны х экспериментов, 
в образцах  с м акроструктурой  ф ормирования 
“трещ ин скалы вания” не наблю далось вплоть до 
сокращ ения образцов по оси сж атия на величину 
-3 0 % . Д еф орм ация в образцах  реализовы валась 
путем некоторого  сплю щ ивания элем ентов и 
ф орм ирования пустот на границах, ориентиро
ванны х параллельно оси сж атия, где происходило 
отслаивание элем ентов от вмещ аю щ ей массы. 
К ром е того, в перем ы чках между границами эл е 
ментов, ориентированны м и норм ально к оси сж а
тия, во вм ещ аю щ ей массе наблю далось ф орм и ро
вание трещ ин отры ва, располож енны х п арал 
лельно оси сжатия.

Т аким  образом , различия структурного р е 
зультата деф орм ации  образцов, не содерж ащ их

исходных макроструктур (см. рис. 2 - 1 ), и о б р аз
цов, вклю чаю щ их цилиндрические структурны е 
м акроэлем енты  (см. рис. 2 -2 ), очевидны , и эти 
различия обусловлены  изменением всего лиш ь 
одного парам етра: введением в деф орм ируем ы й 
объем  исходной м акроструктуры .

Если в предыдущ ем эксперим енте задаваемая 
в образцах исходная м акроструктура в какой-то  
степени соответствует н екоторы м  типам р еаль
ных структур уровня зерен, то  во всех последую 
щих экспериментах этой  серии (см. рис. 2-3-8) ис
пы ты вались образцы  с различны м и типами 
структур уровня слоев.

Эксперименты, результаты  которы х приведе
ны на рис. 2-3-6, проводились на образцах, в кото
ры е перед деформированием вводились неоднород
ности в виде параллельны х границ пониженной 
прочности, разбиваю щ их об ъем  на слоеподоб
ны е структурны е элем енты . Эти границы  н ареза
лись тонкой  капроновой нитью  и пром азы вались 
маш инным маслом. Схема деф орм ирования об
разцов со структурами подобного типа приведена 
на рис. 1-1Б. П о такой  схеме деф орм ировалось 
несколько образцов, различаю щ ихся расстояни
ем между соседними границами. И наче говоря, в 
образцах изменялась мощ ность слоев, а точнее -



отношение мощности слоев к их длине. В образ
цах, в которых это отношение составляло вели
чину -1/65, формировалось несколько серий “по
лос излома” ориентированных под углом -45° к 
оси сжатия и разбивающих поверхность образ
цов, нормальную к слоистости, на блоки, в кото
рых деформация слоев практически отсутствует. 
На рис. 2-3 приведен один из таких образцов. Об
разец сокращен по оси сжатия на 15%. В следую
щих экспериментах вышеприведенный параметр 
был изменен до величины -1/50. В таких образ
цах при деформации также формировались “по
лосы излома”, но их количество сокращалось 
до 2-3, рассекающих образец на всю его мощ
ность (см. рис. 2-4). Дальнейшее увеличение отно
шения мощности слоев к их длине (—1/35) вело к 
тому, что в образцах формировалась всего лишь 
одна “полоса излома”, пронизывающая образец 
от кровли до подошвы. Результат одного из таких 
экспериментов приведен на рис. 2-5. Так же, как 
и в случае 2-3, образцы, приведенные на рис. 2-4 и 
2-5, деформированы на 15%.

Характер структурообразования в образцах 
резко изменился при соотношении мощности сло
ев к длине -1/15. При деформации образцов с та
кой структурой в них возникали “трещины ска
лывания”, причем в отличие от деформации об
разцов, не содержащих исходных макроструктур 
(см. рис. 2-1), эти трещины не пересекали границ 
слоев. В каждом слое формировалась собствен
ная автономная система, затухающая на грани
цах. Возникающие трещины были ориентирова
ны под углом ~40° к оси сжатия. В разных случа
ях наблюдалось формирование как систем 
однонаправленных трещин, так и систем сопря
женных “трещин скалывания”. В случаях, когда 
сжатие образцов производилось одним движу
щимся штампом, как правило, возникала однона
правленная система трещин, падающих навстре
чу движущемуся штампу. Трещины образовыва
лись при сокращении образца на 3-5%, и в 
дальнейшем деформация осуществлялась путем 
перемещений и поворотов блоков, границами ко
торых являлись, с одной стороны, возникшие тре
щины, а с другой -  существовавшие ранее грани
цы расслоенности. В результате формировались 
антиклинорные структуры со “слепыми” клино
видными надвигами, а также структуры типа “du
plex-structure”. Результат деформации одного из 
таких образцов, сокращенного по оси сжатия на 
величину -30%, приведен на рис. 2-6.

Следующие эксперименты проводились также 
на слоистых образцах, но с другим типом слоисто
сти. В этих образцах слоистость создавалась пу
тем чередования слоев одинаковой мощности, но 
состоящих из разного материала. В таких образ
цах, помимо структурных, присутствовали и ве
щественные неоднородности. Одни из переслаи
вающихся слоев состояли из той же пасты глины,

что и в предыдущих опытах, а другие -  из густого 
машинного масла. Различия в вязкостях материа
ла слоев были значительными, до 3—4 порядков. 
Отношение мощности слоев к их длине составля
ло величину -1/50. Образцы деформировались по 
схемам В и Г, приведенным на рис. 1-1, т.е. в од
ном случае производилось продольное сжатие 
слоистой толщи, а в другом -  слоистость была из
начально ориентирована под углом -40° к оси 
сжатия. Результаты экспериментов приведены на 
рис. 2-7 и 2-8. В первом случае слоистая толща 
сминалась в складки подобного типа, а во втором 
формировались асимметричные складки каскад
ного типа, зеркало которых субпараллельно из
начальной ориентировке слоистости. На рис. 2-7 
приведен образец, деформированный на 25%, а 
деформация образца, приведенного на рис. 2-8, 
составляет 15%.

Серия II. Эксперименты проводились на об
разцах, приготовленных из материалов двух ти
пов: пасты той же глины, которая использовалась 
в экспериментах первой серии, и песка, сцементи
рованного солидолом. Структурно эти материа
лы различаются составом, формой и размером 
слагающих их жестких частиц и характером це
ментации. В отличие от глины, песок, сцементи
рованный солидолом, -  материал гораздо более 
хрупкий, легче поддающийся разрушению.

Из этих материалов приготавливались образцы 
размером 200 х 125 мм2 и толщиной 20 мм, кото
рые подвергались деформации сдвигания в узкой 
зоне, проходящей через середину образца парал
лельно его длинной стороне. Деформирование 
проводилось в приборе, дно которого состояло из 
двух половин, способных перемещаться одна от
носительно другой в горизонтальном направле
нии. Такая схема деформирования (срезания), 
начиная со ставших классическими эксперимен
тов В. Риделя, использовалась многими экспери
ментаторами.

Так же, как и в первой серии, эксперименты 
при сдвиговом нагружении проводились на об
разцах, содержащих различные исходные мак
роструктуры, что отличает эти эксперименты 
от экспериментов предшественников. Струк
турный результат экспериментов сравнивался с 
результатами, получаемыми при деформации об
разцов, состоящих из тех же материалов, но не со
держащих исходных макроструктур. Кроме того, 
производилось сравнение результатов деформа
ции образцов, содержащих идентичные исходные 
макроструктуры, но приготовленных из разных 
материалов (пасты глины и песка, сцементиро
ванного солидолом).

Результаты экспериментов на сдвиг, проводи
мых на образцах, лишенных исходных макрострук
тур, хорошо известны всем исследователям, имею
щим какое-либо отношение к экспериментальной
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Рис. 3. Результаты экспериментов на сдвиг в узкой зо
не. Зарисовки по фотографиям: 1, 3,5,7 -  образцы из 
пасты глины, 2, 4, 6 , 8  -  образцы из песка.

тектонике. При такого рода испытаниях в образ
цах в зависимости от используемого материала 
образуются либо кулисные системы “трещин ска
лывания”, либо кулисные системы трещин отры
ва. Такие трещины оказываются ориентирован
ными под острым углом к плоскости сдвигания. 
Направление вершины этого угла в блоках, рас
положенных по обе стороны от плоскости сдви
гания, показывает направление относительного 
перемещения блоков.

Подобные эксперименты были повторены на
ми на образцах, приготовленных из обоих типов 
используемых в дальнейшем материалов. В об
разцах из пасты глины формировалась кулисная 
система “трещин скалывания”, ориентированных 
под углом ~10°-12° к оси сдвигания, а в образцах 
из песка возникала система отрывов, составляю
щих с осью сдвигания угол ~23°-25°. В обоих слу
чаях трещинные структуры в образцах зарожда
лись при небольшой относительной деформации 
сдвигания.

На рис. 3 приведены результаты эксперимен
тов, выполненных нами на образцах с различны
ми типами исходных макроструктур. Если счи
тать верх образцов севером, то во всех случаях 
ось смещения ориентировалась широтно и прохо
дила через середину образцов. Во всех случаях 
сдвиг правосторонний, относительная величина

деформации (у), за исключением образца 3-5, со
ставляла ~0.3. На рисунке нечетными номерами 
обозначены результаты экспериментов на образ
цах из глины, четными -  на образцах из песка. 
Макронеоднородности в образцах создавались 
тем же способом, что и в предыдущей серии экс
периментов.

Опыты, результаты которых показаны на рис. 
3-1 и 3-2, проводились на образцах с цилиндриче
скими макроструктурными элементами, располо
женными цепочкой над линией смещения в дне 
прибора. При деформации относительного сдви
га ~0.3 в образцах из глины цилиндрические эле
менты несколько сплющились по оси, составляю
щей угол -45° с осью сдвига (здесь и в дальней
шем угол отсчитывается от оси сдвигания по 
часовой стрелке), и несколько вытянулись по оси, 
ориентированной под углом 135°. На границах 
элементов, нормальных к оси растяжения, про
изошло отслаивание структурных элементов от 
вмещающей массы с образованием пустот. Фор
мирования каких-либо трещинных структур в та
ких образцах не наблюдалось. В образцах из пес
ка возникла структура, похожая на структуру в 
образцах из глины, но в то же время и отличаю
щаяся от нее. Отличия заключались в том, что в 
этих образцах элементы сплющивались в мень
шей степени, но в большей степени поворачива
лись, на что указывает характерный рисунок 
сформировавшихся пустот в “тенях давления” 
структурных элементов. Кроме того, в перемыч
ках между структурными элементами образова
лись отрывы, ориентированные под углом -45°,
т.е. нормально к оси растяжения.

Следующие эксперименты этой серии прово
дились на образцах с изначальной слоистой 
структурой, различно ориентированной по отно
шению к оси сдвигания. На рис. 3-3 и 3-4 приведе
ны результаты испытаний образцов, в которых 
исходная додеформационная слоистость состав
ляла с осью сдвигания угол -135°. Результаты де
формации образцов с такой структурой, приго
товленных из глины и песка, оказались практиче
ски одинаковыми. В обоих случаях при одной и 
той же величине относительной деформации в 
слоях формировались отрывы, субперпендикуляр
ные слоистости, т.е. в зоне сдвига происходил бу- 
динаж слоев, при котором длинные оси будин рас
полагались параллельно плоскости сместителя.

Совершенно иная структурная картина возника
ла при деформации слоистых образцов, в которых 
исходная слоистая структура составляла угол 45° 
с осью сдвига (см. рис. 3-5 и 3-6). В этом случае 
в образцах из глины наблюдалось формирова
ние двух сопряженных складок. В этих складках 
при нарастающей деформации происходила ми
грация замков в направлениях от оси смещения. 
Никаких трещинных структур в таких образцах 
не возникало. Относительная величина деформа



ции в этих опытах была значительно большей, 
чем во всех остальных экспериментах этой серии. 
В отличие от образцов из глины в образцах из пе
ска происходил лишь слабый изгиб слоев, после 
чего в них возникали трещины отрыва, ориенти
рованные под углом -30° к оси сдвига. Затем при 
нарастании деформации происходило дробление 
материала в зоне сдвига.

В следующих экспериментах (см. рис. 3-7, 3-8) 
мы попытались объединить два предыдущих слу
чая: испытывали образцы с исходной складчатой 
структурой, сдвигание в которых осуществлялось 
по плоскости, нормальной к осевой поверхности 
и секущей слоистость на крыльях. В этом случае 
слоистость на разных крыльях оказывалась раз
лично ориентированной по отношению к оси 
сдвигания (на одном крыле под углом -135°, а на 
другом — 45°). Результаты таких экспериментов 
на образцах из глины и песка оказались практи
чески одинаковыми. На крыльях, ориентирован
ных под углом 135° к оси сдвигания, внутри слоев 
наблюдалось формирование отрывов, простира
ющихся нормально к слоистости.

Серия III. При проведении экспериментов 
этой серии использовался песок, сцементирован
ный солидолом. Из этого материала приготавли
вались образцы размером 300 х 200 мм2 и толщи
ной 30 мм. Образцы испытывались в приборе, ис
пользуемом в экспериментах второй серии, на дне 
которого по углам закреплялась сплетенная из 
тонкой проволоки сетка прямоугольной формы, 
покрывающая всю поверхность дна. При относи
тельном сдвиговом перемещении двух половин 
дна прибора, сетка искажалась, превращаясь из 
прямоугольника в параллелограмм. Таким обра
зом, образцы на всю ширину подвергались де
формации сдвигания. Во всех экспериментах про
водился правый сдвиг.

Деформировались образцы, лишенные макро
структуры, а также образцы, содержащие исход
ные блоковые макроструктуры, искусственно со
здаваемые в образцах перед их деформировани
ем. Результаты экспериментов, проведенных на 
образцах с исходной макроструктурой, сравнива
лись с результатами, полученными при деформа
ции “бесструктурных” образцов. На рис. 4 приве
дены результаты экспериментов этой серии.

При деформации сдвигания образцов, не со
держащих исходных макроструктур, вся их по
верхность покрывалась двумя системами трещин 
отрыва, разбивающими образцы на блоки. Ори
ентировка трещин в системах относительно на
правления сдвига составляла, соответственно, уг
лы -20° и 75°. Рисунок возникших систем тре
щин, а также величину деформации сдвигания 
можно видеть на рис. 4—1.

В следующих экспериментах этой серии в об
разцах до деформирования нарезались две систе
мы искусственных трещин, направления которых

Рис. 4. Сдвиг в широкой зоне. Зарисовки по фотографи
ям: 1 -  образец без исходной макроструктуры; 2 ,3 -  об
разцы с исходными блоковыми макроструктурами.

соответствовали направлениям трещин, возник
ших в предыдущих экспериментах естественным 
путем. В процессе испытаний таких образцов до 
величины деформации, сопоставимой с предыду
щими экспериментами, практически вся дефор
мация образцов реализовывалась путем переме
щений и поворотов блоков по ранее заданным 
системам границ. Дополнительные трещины воз
никали лишь в некоторых блоках в единичных 
случаях. Результат деформирования таких образ
цов приведен на рис. 4-2.

Иначе вели себя образцы, в которых до дефор
мирования задавалась сетка трещин, ориентиро
ванных зеркально противоположно предыдуще
му случаю. В таких образцах додеформационные 
системы искусственных трещин составляли углы 
-120° и 170° с направлением смещения. При незна
чительной деформации таких образцов вся их по
верхность покрывалась новообразованными тре
щинами отрыва, простирающимися под углами



~35°-50°. Большинство таких трещин оказыва
лись заключенными внутри блоков. Картина 
формирующейся трещинной системы показана 
на рис. 4-3. Эта картина не имеет ничего общего 
с картиной трещиноватости, формирующейся в 
образцах, лишенных исходных макроструктур 
(см. рис. 4-1).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Проведенные эксперименты выявили значи

тельное влияние исходных макроструктур дефор
мируемых сред как на ход, так и на результат де
формаций. Наиболее наглядно это влияние про
слеживается при сравнении результатов 
деформаций изначально структурированных ма
териалов с теми же материалами, лишенными ис
ходных макроструктур. В отличие от “бесструк
турных” при деформациях структурированных 
сред был получен спектр разнообразных вторич
ных структурных форм, возникших в процессе 
перестроек исходных макроструктур.

Анализ этого материала говорит о том, что 
формирующиеся вторичные структурные рисун
ки зависят от морфологии элементов исходных 
структур (например, см. рис. 2-2 и 2-3), их геомет
рических параметров (см. рис. 2-3-6), положения 
по отношению к осям нагружения (см. рис. 2-7 и 
2-8, 3-3 и 3-5:4-2 и 4-3). Механизмами формирова
ния вторичных структур могут быть сплющива
ние первичных элементов (см. рис. 3-1), их изгиб 
и повороты (см. рис. 2-3-5, 2-7, 8, 3-5,4-2), разрыв 
(см. рис. 3-3, 4-3) или комбинации таких механиз
мов (см. рис. 2-2, 3-2, 3-6). Помимо отмеченных 
моментов, в некоторых экспериментах наблюда
ется характерное для деформаций структуриро
ванных сред формирование элементов новых 
уровней структурной организации и вовлечения 
их в деформационный процесс [11]. Так, в опытах 
2-3-5 при прогрессирующей деформации полосы 
излома переходят в разрывы, разбивающие об
разцы на блоки. При формировании разрывов 
дальнейшая деформация образца 2-3 практичес
ки не отличается от случая 2-1. Другой пример 
формирования новообразованных структурных 
элементов, вовлекающихся в деформационный 
процесс, можно видеть на рис. 2-6.

Наличие в деформируемых объемах исходных 
макроструктур влияет не только на ход и резуль
тат деформационного структурообразования, но 
в значительной степени изменяет механические 
свойства материалов, что вытекает из сравнения 
результатов испытаний образцов, приготовлен
ных из материалов с резко различной реологией. 
Так, при деформации расслоенных образцов из 
глины и песка в случае, когда расслоенность рас
полагалась под углом -135° к оси сдвигания, был 
получен совершенно идентичный структурный 
результат (см. рис. 3-3, 4), а в случае, когда рас

слоенность с осью сдвигания составляла угол 45°, 
полученные структурные результаты оказыва
лись резко различными (см 3-5, 6). Другой при
мер: образцы, приготовленные из одного и того 
же материала, но содержащие зеркально отра
женные блоковые структуры, обнаружили раз
личную реакцию на сдвиг (см. рис. 4-2, 3). Отме
ченные эффекты однозначно связаны с наличием 
в деформируемых объемах исходных макрост
руктур.

Результаты, полученные при эксперименталь
ном изучении деформаций структурированных 
сред, дают определенную информацию для раз
мышлений о роли исходной структуры реальной 
геологической среды в механизмах тектогенез. 
Отметим, что все полученные в экспериментах 
деформационные структуры в тех или иных мас
штабах наблюдаются в деформированных объе
мах земной коры. Этот факт позволяет связывать 
их образование с иерархической структурирован
ностью реальной геологической среды, а резуль
таты экспериментов учитывать при механичес
кой интерпретации разномасштабных природных 
тектонических структур.

Что касается вопросов влияния исходной 
структуры деформируемых сред на их механиче
ские свойства, то следует отметить, что этот факт 
хорошо известен в кристаллофизике. Собствен
но, с неоднородностями микроструктуры реаль
ных кристаллов связываются их пластичность, 
механизмы разрушений и т.д. Иначе говоря, мик
роструктура кристаллов во многом определяет их 
реологическое поведение, однако в определяю
щих реологических уравнениях структурные па
раметры вещества не участвуют в явном виде, а 
фигурируют лишь как феноменологические кон
станты, получаемые при механических испыта
ниях кристаллов, в том числе и горных пород. Ме
ханическим испытаниям можно подвергнуть не
большие объемы горных пород, содержащие 
микронеоднородности, но помимо микронеодно
родностей, в значительных объемах геологичес
кой среды содержатся различные макронеодно
родности, не учитываемые в реологических моде
лях. Проведенные эксперименты показали, что 
наличие в деформируемых средах макронеодно
родностей может значительно влиять на их меха
нические свойства. Это обстоятельство заставляет 
с осторожностью относиться к перенесению рео
логических моделей, получаемых при механичес
ких испытаниях образцов горных пород на значи
тельные объемы геологической среды. С этим же 
обстоятельством связаны определенные сомнения 
в применимости реологического подхода при фи
зическом моделировании тектонических струк
тур. И в том, и в другом случае, с нашей точки 
зрения, необходим учет исходной детальной 
структуры геологической среды на всех масштаб
ных уровнях. Такой учет может быть обеспечен в



рамках новых подходов к моделированию геоло
гической среды.
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Experimental Study of Deformations in Structured Media and Implications
for Tectonic Mechanisms

V. G. Talitskii and V. A. Galkin
This study is related to the development of new approaches to modeling a geological environment with a het
erogeneous, hierarchically organized system of structural units. Laboratory experiments were conducted on the 
deformation of samples with different types of initial microstructures. Two types of materials with markedly 
different mechanical properties were used: wet clay and a mixture of sand and lubricant grease. Samples were 
deformed under different types of loading. The experimental results are compared with the deformation of sam
ples consisting of the same materials, but lacking any initial macrostructures. In addition to affecting the struc
turing mechanism, the initial macrostructures of deforming media strongly influence the mechanical properties 
of the latter, a finding that should be taken into account when interpreting the mechanisms of natural tectonic 
structures and developing various tectonic constructions.
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Впервые показано, что магнитотеллурические исследования позволяют изучать глубинную струк
туру Южного Тянь-Шаня. В складчатом основании Южного Тянь-Шаня выделены проводящие фор
мации, представленные отложениями кембрия-силура, образовавшимися в условиях континенталь
ного склона и срединно-океанического хребта. Структура проводящих формаций многослойна как 
в пределах палеозойских толщ, так и в более глубоких горизонтах тектоносферы. Максимальные 
значения распределения интегральной проводимости и областей смятий в аккреционной призме 
Тянь-Шаня приурочены к сутурным зонам, отделяющим герциниды Южного Тянь-Шаня от микро
континентов. В каледонский цикл тектогенеза образовались проводящие формации раннепалео
зойского возраста. Альпийский и герцинский тектогенез изменили глубину залегания проводящих 
образований и их интегральную проводимость. Результаты анализа магнитотеллурических данных 
подтвердили гипотезу о шарьяжном строении Южного Тянь-Шаня.

ВВЕДЕНИЕ
Выделению в земной коре Тянь-Шаня прово

дящих образований посвящена серия публикаций, 
в которых приведены сведения об открытии Юж- 
но-Тяныпаньской аномалии электропроводнос
ти [1], о возможной ее природе [7] и параметрах [8], 
о выделении проводящих коровых зон в Средин
ном и Северном Тянь-Шане [8]. Аномалия прово
димости в Южном Тянь-Шане оказалась настоль
ко сложной и протяженной, что ее изучением за
нимаются уже свыше пятнадцати лет. Через нее 
проходит геотраверз, серия профилей глубинного 
сейсмического зондирования и магнитотеллуричес
кого зондирования, а в пределах ее Кызылкумского 
сектора выполнялись площадные наблюдения ме
тодом магнитотеллурического зондирования.

Переинтерпретация данных методов электро
разведки на основе способов моделирования маг
нитотеллурических полей, магнито-теллуричес
ких инверсий, тесная связь с результатами геоло
гических исследований на Кызылкумском 
геодинамическом полигоне позволили составить 
геоэлектрическую модель региона, отвечающую 
реальным геологическим представлениям, объ
яснить природу проводящих объектов и историю 
их возникновения. Удалось также показать роль 
электромагнитных методов при расшифровке 
тектоники региона. В результате получена гео- 
электрическая модель региона, отражающая ос
новные геодинамические черты Тянь-Шаня.

КРАТКИЙ ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ОЧЕРК
Рассматриваемая территория принадлежит ва- 

рисскому покровно-складчатому сооружению, тек

тонически активизировавшемуся в альпийское 
время. Исследованный район охватывает совре
менные горные хребты западной части Южного 
Тянь-Шаня (западнее Таласо-Ферганского глу
бинного разлома) и Чаткало-Кураминский гор
ный узел Срединного Тянь-Шаня, включая об
ширные впадины, заполненные слабо дислоциро
ванными породами мезозойско-кайнозойского 
платформенного чехла [2].

Наиболее крупными тектоническими структу
рами домезозойского складчатого основания яв
ляются два микроконтинента: Сырдарьинский на 
севере и Байсуно-Каракумский на юге. Их разде
ляет субширотная покровно-складчатая система 
Южного Тянь-Шаня, отделенная от микроконти
нентов глубинными сутурными зонами: на севе
ре -  Букантау-Южно-Ферганской, а на юге -  Юж- 
но-Гиссарской (рис. 1) [4]. Вдоль них на краях 
сиалических массивов располагаются плутоно- 
вулканические пояса (Кустанайско-Кураминский 
и Бухаро-Гиссарский). Важнейшей особеннос
тью тектонического строения варисцид Южного 
Тянь-Шаня является латеральное чередование 
линейных областей с преобладающим развитием 
одновозрастных толщ терригенного, терригенно- 
карбонатного и вулканогенного составов. За по
следние годы общеупотребительным стало выделе
ние пяти областей в ранге “структурно-формаци
онных зон”, протягивающихся в субширотном на
правлении и имеющих собственные наименования 
(с севера на юг): Букантау-Карачатырская, Южно- 
Букантауская, Туркестано-Алайская, Зарафшано- 
Туркесганская, Зарафшано-Алайская [3, 5].

Существуют два принципиально отличающих
ся в теоретическом и практическом плане подхода
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Рис. 1. Схема структурно-формационного районирования Южного Тянь-Шаня, по [3] с упрощениями, и характеристи
ка геоэлектрической изученности.
1 -  домеозойские образования; 2 ,3 -  разломы: 2 -  разделяющие структурно-формационные зоны Южного Тянь-Шаня, 
3 -  отделяющие Южный Тянь-Шань от срединных массивов; 4 -  контуры площадной геоэлектрической изученности 
Тянь-Шаня; 5 -  краевые вулканические пояса; 6  -  линии рассматриваемых на рис. 2 профилей. Буквами на схеме 
обозначены: массивы: СД -  Сырдарьинский, Бк -  Байсуно-Каракумский; зоны: БК -  Букантау-Карачатырская, 
ЮБ -  Южно-Букантауская, ТА -Туркестано-Алайская, ЗА -  Зарафшано-Алайская, ЮГ -  Южно-Гиссарская, ЗТ -  За- 
рафшано-Туркестанская.

к объяснению особенностей тектоники герцинид 
Южного Тянь-Шаня. Первый из них, исторически 
предшествующий второму, предполагает первич
ное происхождение выявленной зональности и 
практически неизменное пространственное поло
жение структурно-формационных зон. Существу
ющая зональность предопределяется особеннос
тями глубинного строения каждой из зон, которые 
заключаются в интенсивном раздроблении фун
дамента эвгеосинклиналей и его насыщении уль- 
трабазит-базитовыми выплавками мантии при 
самостоятельном тектоническом развитии бло
ков-клавиш [3]. Суть второго подхода заключает
ся в признании высокой мобильности варисского 
фундамента, имеющего шарьяжно-складчатое 
строение с перемещением одних крупных текто
нических пластин относительно других на значи
тельные расстояния. Установленная зональность 
объясняется смятием пакета шарьяжей в субши
ротные линейные складки, в результате чего воз
никло чередование “структурно-формационных 
зон” (см. рис. 1).

Тектоническая структура рассматриваемой 
территории формировалась не менее чем в четы
ре этапа: каледонский, герцинский (2 этапа) и 
альпийский. В каледонский этап тектонические 
движения проявлялись главным образом на сты
ке стабильных сиалических массивов и палеооке- 
анических областей. Следы этих событий в виде

зонально динамометаморфизованных терриген- 
но-вулканогенных толщ сохранились фрагмен
тарно в виде пластин в Кызылкумах и в зоне Ну- 
ратау-Южно-Ферганского и Южно-Гиссарского 
разломов [4].

В герцинский этап тектонические движения 
охватили всю территорию в целом. По характеру 
и стилю движений выделяются два этапа: ранний 
(С,_2) и поздний (С3-Т,). В ранний происходило 
латеральное сжатие территории с раздавливани
ем палеоокеанического бассейна Южного Тянь- 
Шаня и сокращением его площади за счет субдук- 
ционных процессов на стыке с сиалическими мас
сивами. На этом этапе сформировалось гигант
ское шарьяжное сооружение, включающее не 
менее 12 тектонических пластин [6], перемещен
ных на расстояние в сотни километров на край 
Байсуно-Каракумского массива. В поздний этап 
шарьяжное сооружение Южного Тянь-Шаня и 
края стабильных сиалических массивов были де
формированы в антиклинорные и синклинорные 
складки широтного и северо-западного (“тянь- 
шаньского”) направлений. Этап завершился ста
новлением крупных гранитоидных массивов и 
формированием орогена на всей рассматривае
мой территории.

Четвертый, альпийский этап, проявился на 
Тянь-Шане в виде глыбовых и складчатых дефор
маций, сформировавших современный горный



облик территории. В западной части Тянь-Шаня 
структуры этого этапа имеют ярко выраженную 
северо-восточную антитяныпаньскую ориенти
ровку складок и разломов.

РЕЗУЛЬТАТЫ
МАГНИТОТЕЛЛУРИЧЕСКОГО 

ЗОНДИРОВАНИЯ 
И МАГНИТОВАРИАЦИОННОГО 

ПРОФИЛИРОВАНИЯ
Магнитотеллурическое зондирование и магни

товариационное профилирование выполнялись 
для изучения регионального распределения про
водимости Scr в коре Тянь-Шаня и выделения пер
спективных рудоносных зон. Соответственно 
различен и масштаб этих изысканий. В первом 
случае наблюдения располагались на профилях, 
отстоящих один от другого на 40-100 км, их шаг 
по профилю составлял 10-20 км; во втором слу
чае расстояние между профилями зондирований 
не превышало 2-4 км. Геотраверзы и области на
блюдений показаны на рис. 1. Наиболее детально 
изучен район Центральных Кызылкумов.

Обработка магнитотеллурических наблюде
ний выполнялась как по стандартной методике с 
построением кривых кажущегося удельного эле-

12ктрического сопротивления рк(Т ), отвечающих 
направлению осей квазидвумерности среды, т.е.
кривых р|| и Рт ■ Вдоль таких участков выполня
лась интерпретация кривых р* и pj с привлече
нием двумерного и трехмерного математическо
го моделирования. Оно показало, что расчетные
кривые р" и р ' над геоэлектрическими разреза
ми описывают экспериментальные р* и pj.. В pe

ll, хзультате интерпретации кривых р’ построены се
рия разрезов вдоль профилей наблюдений (рис. 2) и 
схема глубины залегания проводящих формаций, 
слагающих Южный Тянь-Шань и прослеживаю
щихся в сопредельных срединных массивах (рис. 3).

Сопоставление результатов интерпретации 
кривых plJJ.’ и геологических разрезов показало, 
что минимальным удельным электрическим со
противлением (р = 0.5-0.2 Ом м) обладает метатер- 
ригенная формация кембрия-ордовика (bS[), а мак
симальным (р = 100-300 Ом м) -  терригенно-карбо- 
натная формация девона-среднего карбона. 
Метатерригенная формация среднего ордовика-си
лура (bsj) обладает сопротивлением р = 2-5 Ом м. 
Сопротивление остальных толщ палеозоя состав
ляет 10-50 Ом м. Исключение составляют участки 
вулканогенно-карбонатно-терригенной толщи ор
довика-карбона (комплекс Тамды), где р умень
шается до 1-5 Ом м.

На рис. 2 приведены два из семи разрезов, по
строенных для Тянь-Шаня. Видно, что глубина до 
проводящих формаций сопоставима с глубиной 
залегания первой подсвиты бесапанской свиты 
(bst). Обычно на закрытых территориях изоли
нии глубины ее залегания превышают значения 
изоглубин на схеме глубин до кровли проводника 
(см. рис. 3). Это связано с тем, что удельное со
противление комплексов bs2, залегающих на 
больших глубинах, чем 1 км, значительно меньше 
удельного сопротивления вышележащих толщ 
(в 10-15 раз) и незначительно превышает удельное 
сопротивление комплексов bs, (всего в 2-4 раза). 
Для большей части территории опорным геоэле- 
ктрическим репером выступают формации bs!, 
если мощность отложений bs2 невелика и их глу
бина залегания не превышает 2-4 км. При увеличе
нии мощности комплекса bs2 и его погружении он 
может стать опорным геоэлеюрическим репером.

В Южно-Букантауской зоне к дневной поверх
ности приближаются отложения комплекса Кок- 
патас, а образования комплекса Мурун отсутству
ют или имеют небольшую мощность. В этом слу
чае проводящий горизонт залегает в комплексе 
Кокпатас. Характерным признаком комплекса 
Кокпатас являются кривые рт, указывающие на 
присутствие проводника с Scr < (2-4) х 103 См, а не 
с SCT = 104 См, как для комплекса Мурун, т.е. здесь 
наблюдается смена реперного геоэлектрическо- 
го горизонта или утонение мощности образова
ния комплекса Мурун.

Помимо описанных проводящих геоэлектри- 
ческих горизонтов, в Северном Тамдытау в верхней 
части разреза фрагментарно прослеживаются тол
щи с р в 1-5 Ом м. На схеме глубин (см. рис. 3) они 
не обозначены, а показаны на геоэлектрических 
разрезах, где залегают выше высокоомных изве
стняков девонского возраста (см. рис. 2). Это от
ложения комплекса Тамды с SCT = 200 См.

Из представленной на рис. 3 схемы глубин сле
дует, что Южный Тянь-Шань характеризуется ли
нейно вытянутыми проводящими зонами, вдоль ко
торых происходит разворот простирания изолиний 
глубин или опускание (воздымание) отдельных 
блоков Южного Тянь-Шаня.

Наиболее отчетливо выражены четыре суб
меридиональные линии. Первая -  Северный раз
лом, отделяющий Туркестанский, Зарафшанский 
и Гиссарский хребты от Нуратинского кряжа. Изо
линии глубин на первых приподняты относительно 
изолиний на Нуратинском секторе на 2 км и сдви
нуты относительно него на юг. Вторая -  Восточно- 
Нуратинский сектор отделяется от Западно-Нура- 
тинского прогибом, выраженным в изолиниях 
глубин -  Нст, где Нст увеличивается до 8-10 км (на 
юге, в Зарафшанско-Алайской зоне, эта субме
ридиональная линия стыкуется с Северным крае
вым разломом). Третья -  Нуратинский сектор от
деляется от Кызылкумского полосой в 40-60 км.
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Рис. 2. Геолого-геофизические разрезы, пересекающие Южный Тянь-Шань (см. рис. 1).
1-10 -  отложения комплексов: 1 -  Тамды, 2 -  Букан -  С2-О 1 ; 3-8 -  Мурун: 3 -  карбонатные -  D2-C 2 > ^ “ терригенные -  O2-S, 5 -  кремнисто-карбонатно-терри- 
генные -  6 -О 2 » 6  “  метатерригенные - (^-SiC bs!), 7 -  карбонатно-кремнисто-метатерригенные -  € - 0 2 (^sl)» Я”  сланцево-карбонатно-кремнистые -  PR2-€ ?  (ts);
9 ,10 -  Кокпатас: 9 -  вулканогенно-терригенные -  С2-Сз, 10 -  вулканогенно-терригенные -  0 2 и терригенно-кремнистые -  Sj-Ci; 11 -  интрузивы; 7 2 ,13 -  наво
локи: 12 -  позднекаледонские, 13 -  герцинские; 14 -  номера точек магнитотеллурического зондирования; 15 -  удельное электрическое сопротивление пород,
слагающих разрез; 7 6 ,17-  кривые: 16 -  поперечные , 77 -  продольные p j ; 18 -  изолинии р/ в трансформации Ниблетта; 79 -  кровля проводника; 20 -  Scr-HHTe- 
гральная проводимость проводника; 27 -  глубина залегания подошвы проводника. ы
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Рис. 3. Схема глубины залегания кровли проводящих формаций и распределения их суммарной проводимости.
1 -  выходы палеозойских толщ Сырдарьинского сиалического массива; 2,3 -  породы комплексов: 2 -  Мурун, Букан, 
Кулдук, Тамды, 3 -  Кокпатас; 4 -  образования, являющиеся аналогами комплекса Мурун; 5 -  изолинии глубин залега
ния (в км) кровли проводящих толщ, км; 6 , 7 -  границы областей, где: 6 наблюдается резкое погружение проводящих 
толщ в коре, 7  -  проводники в коре не выделяются; 8 -  глубинные разломы по данным магнитотеллурического зон
дирования и магнитовариационного профилирования; 9 -  значения суммарной проводимости коровых проводников, 
См. Буквами на схеме обозначены: поднятия: Бз -  Бузгульское, Кк -  Кокпатаское, Дж -  Джетымтауское, Кз -  Кы
зылкумское, Аз -  Ауминзинское, Кл -  Кульджуктауское, Гз -  Газлийское, Бх -  Бухарское, Бл -  Бельтауское, Бс -  Бай- 
сунское, Ак -  Актауское; хребты: СН -  Северо-Нуратинский, Тр -  Туркестанский, Зр -  Зарафшанский, Гс -  Гиссар- 
ский, Нр -  Нуратинский, М -  Мальгузарский; прогибы: Тз -  Тузкойский, Эр -  Эргашкудукский, Рм -  Рометанский, 
Д -  Джаманкумский.

Он совпадает с молодыми Рометанским, Эгитмин- 
ским и Эргашкудукским прогибами. Структурные 
линии этой зоны развернуты в северо-восточном 
направлении. Четвертая -  Кызылкумский сектор 
разделяется на западную и восточную части. 
В первой направление изолиний глубин Нсг севе
ро-восточное, а во второй -  субширотное или се
веро-западное. Проводимость коровых образова
ний в Восточно-Кызылкумском секторе выше по 
сравнению с западным в два и более раз. Об
ласть разделения приходится на Джаманкумский 
прогиб.

Из представленных на рис. 2 разрезов видно, 
что глубины Нсг и глубины до нижнебесапанских

комплексов близки, т.е. герцинская структура 
Тянь-Шаня отражается в магнитотеллурических 
полях, а проводимость связана с процессами, про
ходившими в догерцинское время в Южном Тянь- 
Шане, точнее, в палеоокеане, существовавшем на 
месте Южного Тянь-Шаня (Туркестанский палео
океан). Вдоль северной границы Южно-Буканта- 
нуской и Зарафшано-Туркестанской зон протяги
вается антиклинальная зона, в своде которой на 
глубинах менее 1 км залегают формации bs, и bs2 
(кембрийско-ордовикского возраста). Эти облас
ти минимальных глубин совпадают с областями 
максимальных Scr. Мощность палеозойских толщ 
на этом участке Южного Тянь-Шаня составляет



12-15 км. Анализ геомагнитных полей показывает, 
что S проводников возрастает здесь до SCT = 104 См. 
Наблюдаемое соответствие минимальных глубин 
Нсг и максимальных Scr, свойственное Ауминза- 
Бельтауской и Актауской антиклинальным зонам, 
объясняется скучиванием здесь палеозойских 
толщ. В среднем глубина залегания проводящих 
коровых образований в Зарафшано-Туркестан- 
ской зоне составляет 4-5 км. Кровля проводящего 
слоя максимально погружена до глубин 10-15 км в 
Туркестано-Алайской зоне.

Эти области с проводимостью коровых обра
зований свыше 104 См окаймляют области с Scr« 
~ 2 х 103 См (Зарафшано-Алайская и Северо-Бу- 
кантауская). В Срединном Тянь-Шане, в Северо- 
Букантауской зоне слой с Scr = 1000 См залегает 
на глубинах свыше 15 км. Максимальные измене
ния глубин залегания корового слоя этого типа 
наблюдаются от Газлинского выступа фундамен
та к Каганскому поднятию Бухарской ступени (от 
5 до 15 км). Природа таких проводящих форма
ций не ясна. Она может быть связана как с обвод
нением зон повышенной трещиноватости (явле
ние дилатансии), так и с графитизацией палео
зойских толщ, но уже с меньшей степенью 
содержания проводящих компонентов. В пользу 
данного аргумента свидетельствует и история раз
вития региона в раннем палеозое: в результате 
коллизии отложения комплекса Кокпатас оказа
лись надвинутыми на Байсуно-Каракумский мик
роконтинент [4]. Иная ситуация наблюдается за 
северной границей Южного Тянь-Шаня, где коро
вые образования проявляются на глубинах свы
ше 15 км и где возможны явления дегидратации.

Совместное рассмотрение геоэлектрических и 
геодинамических моделей позволило получить 
ряд важных выводов.

1. Магнитотеллурические методы эффектив
ны при изучении тектоники Южно-Тянь-Шань- 
ской складчатой области. Геофизическими мето
дами (магнитотеллурическое зондирование) под
тверждена гипотеза с шарьяжном строении 
Южного Тянь-Шаня.

2. Структура проводящих формаций Южного 
Тянь-Шаня многослойная (не менее двух слоев). 
Области погружения и воздымания проводников 
совпадают с синклинальными и антиклинальны
ми позднегерцинскими структурами, что указы
вает на допозднегерцинскую природу проводя
щих комплексов.

3. Проводники приурочены к определенным 
частям разрезов тектонических пластин, породы 
которых накапливались в условиях континен
тального склона и срединно-океанического хреб
та и содержат большое количество углеродисто
го вещества и сульфидов. Это является одной из 
причин высокой проводимости олистостромовых 
и метатерригенных формаций, усиливающейся за

счет динамометаморфизма и перераспределения 
графита и сульфидов в области кливажа.

4. Область максимальных значений Scr -  сум
марной проводимости проводящих палеозойских 
формаций (Scr > 104 См) протягивается непрерыв
но вдоль всей рассматриваемой части Южного 
Тянь-Шаня вплоть до Алайского хребта. Деление 
Тянь-Шаня на узкие структурно-формационные 
зоны не находит отражения в значениях SCT. Ис
ключение составляют две крайние зоны -  север
ная Северно-Букантауская и Зарафшано-Алай
ская, где Scr уменьшается почти на порядок. Мож
но предположить, что это связано с утонением 
проводящих слоев в зоне субдукции или обдукции.

5. Альпийский этап тектогенеза проявился в 
магнитотеллурическом поле в смещении или изме
нении азимута простирания и глубины залегания 
проводящих комплексов, воздымании или опуска
нии субмеридиональных блоков Южного Тянь-Ша
ня. Оси изгибов совпадают с крупными альпийски
ми разломами “антитяныпаньского направле
ния”, прослеживающимися и в пределах микро
континентов. Это свидетельствует о вторичности 
изгиба дуг Южного Тянь-Шаня.

6. Позднегерцинский тектогенез изменил глу
бины залегания проводящих комплексов и их 
проводимость, привел к появлению зон максиму
мов Scr. При этом северный максимум и, соответ
ственно, минимум Нсг, а также Южный максимум 
Scr и минимум Нсг и частота смены знака структур 
на Ауминза-Бельтауском участке, на наш взгляд, 
свидетельствуют о скучивании палеозойских толщ 
около южной границы Южного Тянь-Шаня и по- 
додвигании пластин на север вдоль северной гра
ницы Южного Тянь-Шаня, которая выделяется в 
магнитотеллурическом поле гораздо четче, чем 
южная, изрезанная включениями пониженной 
проводимости -  интрузивами и известняками.
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