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УДК 55124

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ЗНАЧЕНИЕ БАРИЕВОЙ ГЕОХИМИЧЕСКОЙ 
МЕТКИ ДРЕВНЕЙ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ

© 1997 г. М. 3 . Глуховский, В. М. Морален
Институт литосферы РАН, Москва 

Поступила в редакцию 25.04.96 г.

На примере докембрийских и фанерозойских магматических комплексов древних платформ и их 
обрамления показана возможность использования бариевой геохимической метки для выделения 
сиалических ядер и блоков с низко- и высокобариевыми типами древней континентальной коры, а 
также для выявления зон коллизии между разнотипными ядрами или террейнами. Выдвигается ги
потеза о связи геохимической гетерогенности древних сиалических ядер континентов с плюмами, 
дренировавшими неоднородную по составу первичную мантию.

Введение. Реконструкция тектонической при
роды и геодинамических обстановок зарождения 
и развития древней континентальной коры в на
стоящее время немыслима без использования пе- 
трогеохимических характеристик магматических 
пород, слагающих ее основной объем. Вместе с 
тем очевидно, что провинциальные геохимичес
кие особенности раннедокембрийских комплек
сов могут связываться не с различными петроге- 
нетическими и геодинамическими условиями их 
формирования, а отражать первичные геохими
ческие неоднородности (геохимический тип) кон
тинентальной коры. Последние могут быть обус
ловлены неоднородностями состава первичной 
мантии или термодинамических условий ее час
тичного плавления, что должно было отразиться 
на содержании в континентальной коре элемен
тов с крупными ионными радиусами. Сравнитель
ный анализ древнейших гранитоидных комплек
сов и метабазитов Сибирской платформы пока
зал, что содержания и распределение Ва могут 
являться индикаторным признаком (бариевая 
метка) для выделения низко- и высокобариевых 
типов коры. Установлено также, что бариевая 
метка наследуется и более молодыми коровыми 
гранитоидными комплексами фанерозоя, разви
вающимися на древней континентальной коре. 
Проверка этого критерия для других регионов 
показала применимость бариевой метки для вы
деления провинций с разными типами кор не 
только на древних кратонах, но также в складча
тых областях и зонах коллизии, где происходило 
тектоническое совмещение и взаимодействие 
континентальных масс разных геохимических ти
пов. Все это, несомненно, является одним из важ
ных тектонических следствий использования ба
риевой метки.

Обоснование применимости бариевой метки 
для геохимической типизации кор и примеры тек
тонического анализа составляют предмет настоя

щего сообщения. Использованные в работе ана
литические данные получены различивши лабо
раториями мира и заимствованы из самых 
разнобразных источников, что исключает воз
можность систематических ошибок или расхож
дений.

Бариевая метка и геохимические типы древ
ней континентальной коры. Известно, что для 
сравнительного геохимического анализа древних 
кристаллических пород наиболее информацион
ными являются литофильные элементы с боль
шим ионным радиусом [53, 58, 68]. Они в первую 
очередь экстрагируются при частичном плавлении 
как вещества мантии, так и пород низов континен
тальной коры, а их содержания в докембрийских 
кристаллических комплексах “достаточно высоки 
и определяются легко и просто” [56, с. 81].

Поиски признака, определяющего геохимиче
ский тип древней континентальной коры, осуще
ствлялись путем сравнения содержаний К, Rb, Sr 
и Ва в древнейших гранитоидах Сибирской плат
формы с аналогичными породами тоналит-трон- 
дьемит-гранодиоритовой серии других регионов, 
поскольку известно, что они слагают основной 
объем древнейшей континентальной коры. На 
первом этапе проведено сравнение однотипных и 
близких по возрасту низкокалиевых эндербитов 
(3.6 млрд, лет), эндербитов нормальной щелоч
ности (3.3 млрд, лет) и подчиненных им анатек- 
тоидных лейкогранитов Алданского и Анабар- 
ского щитов с породами бедной калием и нор
мальной серий [59] или соответствующими им по 
составу “серыми” (древней 3.7 млрд, лет) и “белы
ми” (3.6 млрд, лет) гнейсами, а также пегматоид- 
ными (3.4 млрд, лет) гнейсами Юго-Западной 
Гренландии [63].

Как видно из таблицы, во всех случаях при пе
реходе от низкокалиевых эндербитов к лейкокра- 
товым или пегматоидным гранитам завершаю
щего этапа происходит увеличение количества К,



Н екоторы е геохимические характеристики архейских гранитоидов и метабазитов

№ п К ,% Rb Sr Ва K/Rb Rb/Sr Ba/Rb Ba/Sr

1 21 1.45 . 32 449 940 453 0.71 29.4 2.09
2 23 2.88 99 348 1611 290 .- 0.284 16.3 4.63
3 3 6.36 174 307 1652 365 0.567 9.5 5.38
4 33 0.91 21 357 500 433 0.059 23.81 1.4
5 11 2.63 45 308 952 584 0.122 21.1 2.59
6 8 3.70 92 272 1340 402 0.338 14.6 4.93
7 9 1.45 89 286 277 163 0.312 3.1 0.97
8 9 4.16 171 160 625 243 1.062 3.6 3.91
9 2 3.45 155 228 697 222 0.680 4.5 3.06

10 4 0.49 33 31 220 148 1.064 6.7 7.10
11 2 0.24 2.1 59 36 1143 0.035 17.1 0.61
12 23 0.35 10 81 41 350 0.123 4.1 0.51
13 1 0.80 90 153 506 89 0.588 5.6 3.31

П р и м е ч а н и е .  Средние содержания К, Rb, Sr и Ва в архейских гранитоидах и метабазитах рассчитаны по собственным ма
териалам, а также по данным [32,34,52,59,63]. 1-9 -  гранитоиды тоналит-трондьемит-гранодиоритовых серий: 1-3 — Алдан
ского и 4-6 -  Анабарского щитов; 7-9 -  Юго-Западной Гренландии (1, 4, 7 -  низкокалиевые разновидности эндербитов, “се
рые гнейсы”; 2, 5, 8; -  эндербиты нормальной щелочности, “белые гнейсы”; 3, 6, 9 -  анатектоидные лейкограниты, “пегма
титовые гнейсы”; 10, 11 -  высокомагниевые метабазиты: 10- Алданского и 11 -  Анабарского щитов; 12-дайки Амералик; 
13 -  основные гранулиты провинции Хебей (Китай). Содержания Rb, Sr и Ва даны в г/т.

Rb, Ва и уменьшение Sr. При сопоставлении выяв
ляется, что тоналит-трондьемит-гранодиорито- 
вые породы Алданского щита всегда заметно бо
гаче Ва. Величины отношений Ba/Rb и Ba/Sr по
казывают, что в наиболее ранних компонентах 
тоналит-тродьемит-гранодиоритовых серий (низ
кокалиевых эндербитах) Алданского щита они 
также наиболее повышены, хотя в более поздних 
гранитоидах такое соотношение выдерживается 
не всегда, что связано с удивительно низкими со
держаниями Rb в породах Анабарского щита. На
метившееся различие в содержаниях Ва в древних 
сиалических комплексах может отображать су
ществование раннедокембрийской континен
тальной коры, по крайней мере, двух типов -  низ
ко- и высокобариевого.

Для проверки этого предположения были со
браны аналитические данные о содержаниях Ва в 
древнейших сиалических образованиях (и частич
но в метабазитах) нескольких регионов. В состав
ленную таким образом выборку, явившуюся ба
зой для построения серии гистограмм частоты 
встречаемости гранитоидных пород с разными 
содержаниями Ва (см. рис. 3) и диаграмм Ва-К20  
(см. рис. 4), включены данные по другим докемб- 
рийским выступам Сибирской платформы [28--30, 
32, 34, 36], Восточно-Европейской платформе [2, 8, 
15, 25,45, 57, 60,62,64,70, 71], Сино-Корейскому 
[22, 55, 56], Канадскому (Лабрадор, Юго-Запад
ная Гренландия) [49, 50, 58, 59, 61, 63] и другим 
[51, 53, 65, 66] щитам. При этом тектоническое 
районирование фундаментов древних платформ 
основывалось на нуклеарной модели развития до- 
кембрийской континентальной коры [9] (рис. 1,2).

Полученные гистограммы (рис. 3) показыва
ют, что гранитоиды четко разделяются на две 
группы. Одна группа -  это гранитоиды с преиму
щественным содержанием Ва (более чем в 75% слу
чаев) ниже 800 г/г (т.е. ниже кларковых для данного 
типа пород, по А.П. Виноградову, -  830 г/т). Вторая 
группа -  гранитоиды с преобладающими содер
жаниями Ва выше 800 г/т. Аналогичное разделе
ние древнейших гранитоидных комплексов на две 
группы, основанное на бариевой метке, хорошо 
видно на диаграммах Ва-К20  (рис. 4), где фигура
тивные точки пород из разных регионов образу
ют два поля (с небольшим перекрытием) с соот
ветствующими трендами зависимости содержа
ний Ва от количества К20 . Тенденция увеличения 
содержаний Ва и К в обоих случаях объясняется 
их геохимическим родством и общностью петро- 
генетических процессов [2,46]. Однако интенсив
ность роста содержаний Ва в этих двух случаях 
оказывается различной и может связываться с 
неодинаковой концентрацией Ва в материале, ис
ходном для генерации магм.

Приведенные примеры свидетельствуют о 
том, что бариевая метка как бы по наследству пере
дается от наиболее древних гранитоидных ком
плексов тоналит-трондьемит-гранодиоритовой се
рии позднеархейским-раннепротерозойским грани- 
тоидам. Это видно из анализа распределения Ва в 
гранитах раннеархейских гранулито-гнейсовых и 
позднеархейских-раннепротерозойских гранит-зе- 
ленокаменных областей разных геохимических 
провинций Северной и Южной Америки, Африки 
и Австралии [52, 54, 67] (см. рис. 4).
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Рис. 1. Схема районирования Сибирской платформы и ее обрамления по геохимическим типам древней континенталь
ной коры.
1-7 -  геохимические типы коры: 1-3 -  фундамента: 1,2 — установленные и предполагаемые: 1 -  высокобариевый, 2 -  низ
кобариевый, 3 -  неустановленный, 4-7  -  складчатых областей: 4-6  -  установленные и предполагаемые: 4 -  высокоба
риевый, 5 -  низкобариевый, 6 -  смешанный в скрытых зонах коллизии, 7 -  неустановленный; 8-11 -  геологические 
границы: 8 -  нуклеаров, 9 -  щитов и выступов фундамента, 10- а -  платформы, б -  прочие.
Буквы и цифры на схеме: геологические объекты, упоминаемые в тексте: нуклеары: А -  Алдано-Становой, Б -  Олек- 
мо-Витимский, В -  Хета-Оленекский, Г-Ангарский, Д-Вилюйский, .Е-Тюнгский, Ж - Оленекский; щиты: I -  Алдан
ский, II -  Анабарский; выступы фундамента: ГО -  Шарыжалгайский, IV -  Канский, V -  Адзыбейский, VI -  Гарганский, 
VII -  Ангаро-Канский, VTO -  Охотский кристаллический массив; складчатые области и зоны: IX -  Верхоянская, X -  Сетте- 
Дабанская, XI -  Аян-Юряхская, XII -  Индигиро-Колымская, ХШ -  Таймырская; прочие структуры, районы, массивы 
(цифры в кружках): 1 -  Джугджуро-Становая область, 2 -  Святой Нос, 3 -  Верхнемангиртуйский массив, 4 -  Ангаро- 
Витимский ареал-плутон, 3 -  Нестерихинский и 6 -  Романовский, массивы, 7 -  массивы междуречья Витима и Каренги и . 
8 -  водораздела Хилок-Кудера, 9 -  Джидинский район, 10 -  Харитоновский, 11 -  Куналейский и 12 -  Хоринский мас
сивы, 13 -  Ингода-Шалкинский прогиб, 14 -  Прйольхонье, 15 -  Адычанский массив, 1 б -  Саттангсйий синклинорий, 
17 -  Тарабахский массив, 18 -  Полоусненско-Колымский коллизионный шов.

Вместе с тем правило наследования бариевой 
метки древних комплексов более поздними гра- 
нитоидами наблюдается только в породах коро
вого происхождения. Это правило не распростра
няется на ранне- и позднепротерозойские граниты, 
относящиеся, в частности, к анортозит-рапакиви- 
гранитной формации, имеющей смешанную ман
тийно-коровую природу. Содержание Ва в гранито- 
идах этой формации на разных щитах{15,27,67] ва- 
рьирует в очень широких пределах (от 10 до 
7000 г/т) и не адекватно геохимическому типу ко
ры вмещающей древней рамы.

Имеющиеся материалы показывают, таким 
образом, что в фундаменте Сибирской платфор
мы Алдано-Становой, Олекмо-Витимский, Ан
гарский нуклеары относятся к геотектоническим 
областям с высокобариевым типом коры, а Хета- 
Оленекский -  к низкобариевым (см. рис. 1).

В пределах ВосгочнотЕвропейской платфор
мы высокобариевым типом коры обладают Сар
матский и Кольско-Лапландский нуклеары, а низ
кобариевым -  Свекофеннокарельский (см., рис. 2). 
Кроме них можно выделить, по крайней мере,
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Рис. 2. Схема районирования Восточно-Европейской платформы и ее обрамления по геохимическим типам древней 
континентальной коры.
1-6 -  геохимические типы коры: 1-4 -  установленные и предполагаемые: 1 -  высокобариевый, 2 -  низкобариевый, 3 -  сме
шанный в зонах коллизии, 4 -  неустановленный, 5,6 -  складчатых областей: 5 -  установленный низкобариевый, 6 -  неус
тановленный; 7-9 -  геологические границы: 7 -  нуклеаров, 8 -  щитов, 9 - а -  платформы, б -  прочие.
Буквы и цифры на схеме: геологические объекты, упоминаемые в тексте: нуклеары: А -  Сарматский, Б -  Свекофен- 
нокарельский, В -  Кольско-Лапландский, Г -  Свеконорвежский, Д -  Прибалтийский, Е -  Скифский, Ж -  Московский, 
3  -  Северо-Двинский; районы (цифры в кружках): 1 -  Восточный Финнмаркен, 2 -  западная часть Кольского п-ова, 
3 -  Мурманский блок, 4 -  Юго-Западная и 5 -  Восточная Финляндия, 6 -  Западная Норвегия (район Трондхейм), 7 -  Север
ная Швеция, 8 -  Лафонтенские о-ва, 9 -  Беломорский блок.

еще две области с относительно низкими содер
жаниями Ва в древних сиалических комплексах. 
Это кристаллический фундамент Белоруссии 
(Прибалтийский нуклеар), где среднее содержа
ние Ва в кислых породах по 4560 пробам равно 
526 г/г [6], и Волго-Уральской области (Скифский 
нуклеар), где в аналогах “серых гнейсов” содержа
ния Ва по трем пробам равны 100,400 и 530 г/г [4]. 
В последнем случае малое количество анализов 
ограничивает степень уверенности в соответству
ющем выводе.

Вместе с тем при обработке аналитических 
материалов выявились особенности геохимии не
которых областей и, в частности, Беломорского 
блока Балтийского щита, где позднеархейские 
граниты и сопутствующие им породы достаточно 
резко отличаются одни от других по содержани
ям Ва [2,25] (см. рис. 3). Этот район в тектониче
ском отношении располагается на стыке Свеко- 
феннокарельского нуклеара с низкобариевым 
типом коры и Кольско-Лапландского нуклеара,

который характеризуется корой высокобариево
го типа (см. рис. 2). Выявившиеся особенности 
распределения Ва свидетельствуют о том, что в 
этой древнейшей коллизионной структуре Бал
тийского щита произошло тектоническое совме
щение кор двух типов, отразившееся на геохими
ческих особенностях гранитов, наиболее древние 
из которых (гранит-мигматиты ранних этапов и 
гранитоиды известково-щелочной серии) несут 
бариевую метку Свекофеннокарельского нукле
ара, а более поздние гарнитоиды толеитовой се
рии и еще более молодые граниты утрачивают ее 
из-за влияния коры Кольско-Лапландского нук
леара.

Эти данные показывают, что в фундаменте 
древних платформ сосуществуют не только тек
тонические области (нуклеары) с высоко- и низ
кобариевой континентальной корой, но также и 
зоны с корой смешанного или переходного типа, 
отвечающие коллизионным швам. Естественно, 
что последние могут быть выявлены с помощью



бариевой метки только в случае столкновения 
нуклеаров с разными геохимическими типами кор. 
Бариевая метка доказывает, следовательно, гео
химическую гетерогенность фундамента древних 
платформ, сложенных отдельными сиалическими 
ядрами, объединившимися в крупные континен
тальные массы в поздне- и послеархейское время. 
Вместе с тем она позволяет скептически отно
ситься к представлениям о возможности отнесе
ния отдельных внутринуклеарных блоков архей
ских пород с одинаковой бариевой меткой к обо
собленным террейнам.

Рассмотрим причины геохимической неодно
родности древней континентальной коры. Изве
стно, что петрогенезис низкокалиевых тоналит- 
трондьемит-гранодиоритовых серий связывается 
с процессами частичного плавления первичной 
базитовой коры, являющейся главным источником 
литофильных элементов [10,44,45,47]. Это позво
ляет предположить, что разные содержания Ва в 
древнейших низкокалиевых гранитоидах отобра
жают соответствующие (относительно повышен
ные или пониженные) содержания этого элемен
та в первичной базитовой коре. Для проверки 
этой версии обратимся к анализу содержаний В а 
в метабазитах, которые в изобилии встречаются 
в виде меланократовых включений в эндербитах 
(“«серых гнейсах”). На Алданском щите это метаба- 
зиты инфракрустального комплекса и более моло
дые мафические дайки, внедрившиеся между двумя 
этапами гранитообразования (3.6 и 3.3 млрд, лет) 
[54], на Анабарском щите это метабазиты дал- 
дынской серии [32, 34]. Все эти породы рассмат
риваются как метаморфизованные базальты или 
габбро-продукты частичного плавления первич
ной недеплетированной (инфракрустаный ком
плекс) или слабо истощенной (дайки и силлы суп- 
ракрустального комплекса) мантии [54]. К этой 
же катигории пород можно отнести амфиболиты 
Саглек и габбро Уйвак (3.6 млрд, лет) [49, 50], 
дайки Амералик (3.6 млрд, лет) и амфиболиты су- 
пракрустального пояса Малене (3.6-3.1 млрд, лет) 
[49, 53], амфиболиты Северо-Атлантического 
кратона и основные гранулиты провинции Хебей 
(3.5 млрд, лет) Северо-Китайской платформы 
[55, 58]. Как и следовало ожидать, там, где грани- 
тоидные комплексы отличаются высокими со
держаниями Ва, концентрации этого элемента в 
метабазитах также повышены по сравнению с 
аналогичными породами, ассоциирующими с низ
кобариевыми гранитоидами (рис. 5).

Формирование основных пород с относитель
но повышенными содержаниями К, Ва и Rb могло 
быть связано с двумя причинами. Первая -  это ге
нерация основных магм в условиях низких степеней 
частичного плавления первичной мантии и их обо
гащение литофильными элементами с большим 
ионным радиусом при низких содержаниях Mg и ту
гоплавких элементов, вторая -  это обогащение

I
N/N0 х 100

А

II
N/N0 х 100

д

Ва (п/100), г/т

Рис. 3. Распределение Ва по интервалам содержаний 
в раннедокембрийских сиалических комплексах.
N0 -  общее количество проб, N -  количество проб 
данного интервала.
I -  регионы с низкобариевым типом: А -  Анабарский 
щит (северо-восточный сектор Хета-Оленекского 
нуклеара) [32]; Б -  Ангаро-Канский выступ Енисей
ского кряжа; В -  Балтийский щит (Свекофеннока- 
рельский нуклеар): а -  Финляндия и Северная Швеция 
[45,57,60,64], б  -  Беломорский блок [2,25]; Г -  Грен
ландия, Северная и Южная Америка, Австралия 
[45,49,51,53,58, 59,61,63].
II -  регионы с высокобариевым геохимическим ти
пом коры: Д -  Алданский щит (южный сегмент Алда- 
но-Станового нуклеара), Шарыжалгайский и Кан
ский выступы (южный край Ангарского нуклеара) 
[28-30, 36]; Е -  Украинский щит (южный сегмент 
Сарматского нуклеара) [15]; Ж -  Балтийский щит 
(Кол ьско-Лап л андский ну клеар) [8, 62,70]; 3 -  Сино- 
Корейский щит (северная часть Сино-Корейского 
нуклеара) [22, 56].
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первичной мантии литофильными элементами, 
переходящими в выплавки в количествах, корре
лируемых с содержаниями в исходном субстрате, 
независимо от степени его плавления. Если исхо
дить из этих же теоретических рассуждений, то 
основные породы с относительно низкими содер
жаниями К, Ва и Rb должны были генерироваться 
или при высокой степени частичного плавления 
мантии, или из мантии, изначально обедненной 
литофильными элементами с большим ионным 
радиусом.

На диаграммах Ва-К20  и Ba-MgO (см. рис. 5) 
видно, что те метабазиты Алданского щита,

Рис. 4. Диаграммы Ва-К20  для раннедокембрийских 
гранитоидов.
А -  архейские эндербиты и парно киты: 7-9 -  Сибир
ской платформы: 1-3 -  Алданского щита, 4-6 -  Шары- 
жал гайской глыбы (средние составы) [30], 7-9 -  Ана- 
барского щита [32]; 10 -  Охотского массива (средний 
состав). Разновидности эндербитов и гранитоидов: 
7,4,  7 -  эндербиты низкокалиевые; 2 , 5 , 8 -  эндерби
ты нормальной щелочности и чарнокиты; 3 , 6 ,9 -  ана- 
тектические лейкограниты; 10 -  нерасчлененные гра- 
нитоиды.
Б -  архейско-раннепротерозойские гранитоиды: 1-4 -  
Ангаро-Канского выступа [29], 5 -  Арзыбейской и 
6 -  Канской глыб [36]. 7 -  гиперстеновые плагйогней- 
сы и кислые гнейсы канской серии; 2 -  двуполевошпа
товые гнейсы и кислые гнейсы; 3 -  чарнокиты и 4 -  ги
перстеновые граниты енисейской серии; 5 ,6  -  трон- 
дьемиты.
В -  архейские и раннепротерозойские гранитоиды: 
1 , 2 -  Украинского и 3-9 -  Балтийского щитов. 7 -  ар
хейские и 2 -  раннепротерозойские гранитоиды [15]; 
3 , 4  -  архейские граниты: 3 -  тоналит-гранодиорит- 
монцонитовой серии массивов Восточного Финн- 
маркена и западной части Кольского п-ова [62, 70], 
4 -  Мурманского блока; 5 -  архейские эндербиты 
Кольского п-ова [8]; 6 -  архейско-раннепротерозой
ские граниты тоналит-трондьемит-гранодиорйтовой 
серии Финляндии [43,58]; 7 -архейские плагиомигма- 
титы Беломорья [2]; 8 -  архейские граниты Цент
ральной Карелии (сунские) [8]; 9 -  раннепротерозой
ские гранитоиды Северной Швеции [64,71]. 
Буквенные обозначения полей и трендов: поля: а -  эн
дербитов Алданского и Анабарского Щитов; б  -  пла- 
гиогнейсов и в -  чарнокитов Шарыжалгайского вы
ступа; г -  гранитов тоналит-трондьемит-гранодиори- 
товой серии высокометаморфизованных районов 
Амитсок, Уйвак, Свазиленда и др. [53]; д -  объеди
ненное поле гранитов тоналит-трбндьемит-гранодио- 
ритовых серий высокометаморфизованных районов 
и гранит-зеленокаменных областей Северной Америки, 
Гренландии, Южной Америки, Австралии и др. [53]; 
е -  архейско-раннепротерозойских гранитов Финлян
дии, Северной Швеции, Беломорского блока (Свеко- 
феннокарельский нуклеар); д* -  архейских гранитои
дов и континентальных трахиандезитов и риолитов 
Гвианского и Бразильского щитов (Амазонский нук
леар) [51,66]; з -  архейско-раннепротерозойских гра- 
нитогнейсов Сино-Корейского щита (нуклеара); 
тренды раннедокембрийских гранитов: и — Сибир
ской платформы; к -  высокометаморфизованных 
районов Северной Америки, Гренландии, Южной 
Африки, Австралии и др.



которые характеризуются относительно низкими 
содержаниями Ва, отличаются повышенными 
концентрациями MgO и близки по составу базаль
товым коматиитам. Как известно, последние ге
нерируются в условиях высокой степени плавле
ния мантии. Поэтому положение фигуративных 
точек высокомагнезиальных основных пород на 
диаграмме Ва-MgO на одном уровне с метабази- 
тами толеитовых серий тех провитщй, которые 
характеризуются низкобариевым типом коры, 
само по себе свидетельствует о генетической свя
зи метабазитов Алданского щита с мантией, обо
гащенной Ва, если учесть высокую степень ее 
плавления.

Для дополнительной проверки этого предпо
ложения выбраны высокомагнезиальные разно
сти метабазитов Алданского (MgO = 22.1%), Ана- 
барского (MgO = 22.9%) [34] щитов, а также маг
незиальные и низкокалиевые дайки Амералик 
(MgO = 7.71%) Юго-Западной Гренландии [52] и 
основные гранулиты провинции Хебей -  Сино- 
Корейский щит (MgO = 7.09%) [55]. Оказалось 
(рис. 6, см. таблицу), что эти метабазиты так же 
отличаются одни от других по содержанию Ва и 
других литофильных элементов, как и гранитои- 
ды провинций с высокобариевыми и низкобарие
выми типами коры. Сравнительное обогащение 
основных пород Алданского и Сино-Корейского 
щитов элементами с высокозарядными ионами от 
Nb до Yb (см. рис. 6) свидетельствует, кроме того, 
и о более высокой степени плавления мантии 
при генерации родоначальных магм. Поэтому 
формирование основных пород с высоким содер
жанием Ва в таких условиях могло быть связано с 
мантией, обогащенной элементами с крупным 
ионным радиусом. По всей видимости, основной 
причиной, порождающей геохимические неодно
родности раннедокембрийских гранитоидов и 
континентальной коры в целом, является соот
ветствующая неоднородность первичной мантии.

Бариевая метка и древняя кора в фанерозой- 
ских складчатых областях. Способность Ва к 
рециклированию и накоплению в породах после
дующих этапов гранитообразования характерна 
не только для докембрийских (см. рис. 4, 8), но и 
для фанерозойских гранитоидов или кислых вул
канитов. Она, видимо, является одной из естест
венных геохимических особенностей гранитои
дов, несущих, как видно по результатам новей
ших петрологических исследований изотопных 
систем, отпечаток типа континентальной коры, в 
которой они формируются [19]. При этом оче
видно, что адекватность бариевой метки типу ко
ры, в которой генерировалась гранитная магма, 
может ожидаться только для пород нормальной 
Щелочности, слагающих умеренно дифференциро
ванные массивы, что относится, главным образом, 
к гранитоидам известково-щелочного, андезитово
го и отчасти латитового геохимических типов,

Рис. 5. Диаграммы Ва-К20  (А) и Ва-MgO (Б) для ме
табазитов архея.
1-6 '- метабазиты Алданского щита: 1-3 -  Суннагин- 
ский купол, 4-6  -  Талакитский купол и Дарвинский 
блок ( 1 ,4 -  инфракрустальный и 2 ,5 -  супракрусталь- 
ный комплексы, 3 , 6 -  мафические дайки); 7 , 8 -  не- 
расчлененные метабазиты: 7 -  Анабарского щита 
[34], 8 -  Шарыжалгайской глыбы [30]; 9 ,1 0 -  основ
ные породы Охотского массива: 9 -  амфиболиты, 
10 -  пироксениты; 11-13 -  метабазиты Канадского 
щита и Юго-Западной Гренландии: 11— дайки Амера
лик (А и В типы) [52], 12 -  дайки Малене [48], 13 -  ам
фиболиты, метагаббро, дайки района Саглек [48,49]. 
Буквенные обозначения полей метабазитов: а -  Си
бирской платформы, б  -  Канадского щита и Гренлан
дии, в -  провинции Хебей [55, 56].
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Рис. 6. Нормированные по примитивной мантии [68] 
содержания редких и редкоземельных элементов в 
высокомагнезиальных основных породах раннего до
кембрия.
1-4 -  породы областей с континентальной корой: 
7 , 2 -  высокобариевой: 1 -  метабазиты Алданского 
щита, 2 -  основные гранулиты провинции Хебей (Си- 
но-Корейский щит) [55], 5,4  -  низкобариевой : 3 -  ме
табазиты Анабарского щита [34], 4 -  дайки Амералик 
Юго-Западной Гренландии [52].

идентифицируемых обычно как коллизионные 
или островодужные [21]. Породы именно этих 
геохимических типов были использованы для тек
тонического анализа фрагментов фанерозойских 
складчатых областей обрамления Сибирской 
платформы.

Вместе с тем отметим, что во многих случаях 
предлагаемые интерпретации могут быть неод
нозначными из-за участия в генерации магм как 
вещества древней континентальной коры, так и 
фанерозойских вулканогенно-осадочных ком
плексов или мантийного материала с другой ба
риевой меткой. Тем не менее возможные текто
нические следствия выявленных особенностей 
распределения Ва в гранитоидах складчатых об
ластей представляются интересными и заслужи
вающими внимания.

Яркими примерами сохранения бариевой мет
ки в провинциях с высокобариевым типом древ

ней коры являются юрско-меловые гранитоиды 
Джугджуро-Становой области Алданского щита 
[21], меловые граниты и вулканиты и, отчасти, 
среднепалеозойские граниты Сино-Корейского 
щита [22, 38, 39, 42, 69] (рис. 7, 8), а также ранне
палеозойские граниты самсунского комплекса 
Гарганской глыбы, характеризующиеся теми же 
содержаниями бария (1000-3000 г/т), что и ранне- 
докембрийские плагиогранитогнейсы [1]. Подоб
ное же наследование бариевой метки в провинци
ях с низкобариевым типом коры отмечается для 
гранитоидов постархейских террейнов Северной 
Америки [53] (см. рис. 4, 8).

Рассмотрим возможности использования ба
риевой метки для определения геохимических ти
пов древней континентальной коры на примере 
южного обрамления Сибирской платформы и не
которых районов Сино-Корейского щита. Нач
нем с Забайкалья, территория которого в геотекто
ническом отношении рассматривается как сложное 
сооружение, возникшее в результате взаимодейст
вия Сибирского континента с многочисленными 
террейнами с раннедокембрийской континенталь
ной корой и более молодой корой, сформировав
шейся в каледонскую эпоху [5,14,19,37]. Имеющи
еся данные о содержаниях Ва в раннепалеозой
ских гранитоидах баргузинского комплекса, 
занимающих обширное пространство Восточно
го Забайкалья и Витимского плоскогорья (Анга
ро-Витимский батолит, или ареал-плутон [14, 
23, 24], а также в мезозойских гранитоидах этого 
района [16,18,20,21,41], показывают, что грани
тоиды северной части этой области возникли, 
скорее всего, за счет переработки докембрийской 
континентальной коры высокобариевого типа. 
Это согласуется с результатами определений 
Sm-Nd модельных возрастов гранитоидов этой 
области, датирующих возраст протолита как до- 
кембрийский [19]. Вероятным останцом древней 
коры являются раннепротерозойские гранитогней- 
сы Святого Носа с аномально высокими содержа
ниями Ва [16] (см. рис. 8). Нестерихинский массив 
гранитов Баргузинского комплекса, расположен
ный восточнее п-ова Святой Нос, и Романовский 
массив подобных же гранитов в верховьях Вити
ма в среднем содержат Ва в количествах 1240 и 
1740 г/т. А мезозойские граниты амананского 
комплекса на междуречье Витима и Каренги -  от 
840 до 1630 г/т.

Граниты более южных районов, в частности, 
мезозойские граниты Ингода-Шилкинского про
гиба западной части Монголо-Охотской складча
той области [20], вероятнее всего, формировались 
за счет континентальной коры низкобариевого ти
па. Индикаторами такой коры в Восточном Забай
калье являются раннепротерозойские гранитогней- 
сы Верхнемангиртуйского массива [16] (см. рис. 8). 
Вместе с тем в этой области отмечается большой 
разброс содержании Ва в гранитах мезозойского



и отчасти палеозойского возрастов [41]. Мезо
зойские граниты бичурского комплекса на водо
разделе Хилок-Кудера отличаются относитель
но высокими содержаниями Ва -  990-1800 г/т. 
В Джидинском районе мезозойские граниты ха
рактеризуются сравнительно низкими концент
рациями этого элемента -  от 160 до 600 г/г (при 
среднем 470 г/т), а вмещающие их палеозойские 
граниты -  от 310 до 1200 г/т (при среднем 810 г/т). 
Невысокие концентрации Ва типичны для Хари- 
тоновского, Куналейкского, Хоринского и других 
массивов раннепермских (или триасовых) грани
тов высокой щелочности, в среднем от 360 до 
710 г/т, при очень большой дисперсии: в Хорин- 
ском массиве от 52 до 2200 г/т, в Куналейкском от 
86 до 1880 г/т.

Петрогенетические исследования и анализ ма
териалов по геологии, вещественному составу и 
структурной позиции гранитоидов высокой ще
лочности Монголо-Забайкальской провинции 
(в том числе и перечисленных выше массивов) 
показали, что их формирование было связано с 
глубинными источниками энергии при активном 
участии не только континентальной коры, но и 
мантийного вещества [16]. Видимо, по этой при
чине граниты высокой щелочности дифференци
рованных плутонов Южного Забайкалья харак
теризуются таким широким диапазоном содержа
ний Ва, который, как мы видели выше, был 
типичен и для докембрийских гранитов рапакиви, 
имеющих также смешанную коро-мантийную 
природу. Скорее всего, указанные выше граниты 
не могут в полной мере служить индикаторами 
геохимического типа древней коры. Можно тем 
не менее предполагать, что на площади Ангаро- 
Витимского ареал-плутона скрыт коллизионный 
шов (или серия швов), отделяющий Сибирский 
континент с высокобариевым типом коры (в этой 
его части) от области, где располагаются террей- 
ны, сложенные древней корой низкобариевого 
типа, окруженные более молодой (каледонской) 
корой неустановленного геохимического типа.

К другому району, отличающемуся сложной ис
торией геологического развития, относится При- 
ольхонье, где вдоль границы Сибирской платфор
мы развиты осадочно-вулканогенные породы оль- 
хонской серии, принадлежащие прогрессивно 
метаморфизованным комплексам. Они залегают в 
виде тектонических пластин, обдуцированных на 
край Сибирского континента и деформированных в 
результате последовавшей затем ремобилизации 
древней континентальной коры. Показателями 
этого процесса являются гранитогнейсовые купо
ла, ассоциирующие с покровными структурами 
[37]. Непосредственно к северному флангу этого 
коллизионного шва примыкает Акитканский 
вулкано-плутонический пояс, кислые вулканиты 
которого характеризуются относительно высоки
ми содержаниями Ва [13] (см. рис. 8), указывающи
ми на его заложение на континентальной коре
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Рис. 7. Распределение Ва по интервалам содержаний 
в фанерозойских коллизионных гранитоидах.
N0 -  общее количество проб, N -  количество проб 
данного интервала.
I -  регионы с низкобариевым типом коры, граниты: 
А  -  мезозойские Верхоянской складчатой области 
[43], Б -  меловые впадины Кенсан, южная часть Ко
рейского полуострова [69].
II -  регионы с высокобариевым и смешанным типом 
коры: В -  юрско-меловые граниты Джугджуро-Ста- 
новой области Алданского щита [21]; Г  -  Сино-Ко- 
рейский щит (п-ов Корея и прйлегающая акватория 
Японского моря): а -  меловые граниты и кислые вул
каниты [38,43], б -  среднепалеозойские граниты под
водных возвышенностей Восточно-Корейской и Кри- 
штафовича [22], в -  позднепалеозойские граниты 
подводной возвышенности Ямото; Д  -  палеозойские 
граниты и мигматиты Приольхонья и острова Оль
хой [26, 30].



Сибирского континента с высокобариевым типом 
коры (Ангарский нуклеар, см. рис. 1). Вместе с тем 
мигматиты и граниты Приольхонья и острова Оль
хой отличаются большим геохимическим разнооб-

Ва, г /т

разием, хотя петрохимически они очень близки
[26]. Если проанализировать данные о содержании 
бария в этих породах, то можно убедиться в исклю
чительно большой дисперсии этих значений от 50 
до 8000 г/г, а в отдельных пробах и до 14000 г/г [30], 
что приближает их по содержанию Ва к раннепро
терозойским гранитам Святого Носа [16] (см. вы
ше). На гистограмме распределения Ва в гранитои- 
дах Приольхонья и о-ва Ольхон отсутствует четко 
выраженный пик, который мог бы свидетельство
вать о принадлежности древней коры этого района 
к какому-либо одному геохимическому типу коры: 
низко- или высокобариевому (см. рис. 7). По этому 
признаку можно говорить о наличии здесь смешан
ной коры, характерной для коллизионной зоны

Рис. 8. Диаграммы Ва-К20  для поздеархейских, ран
непротерозойских и фанерозойских гранитоидов и 
вулканогенных пород.
А -  Сибирская платформа й Охотский массив. 1-3 -  Си
бирская платформа: / , 2 -  позднеархейские-ранне- 
протерозойские: 1 -  плагиогранитогнейсы древнеста
новые (куандинские), 2 -  порфиробластические гра- 
нитоиды позднестановые (вторая фаза куандинских), 
3 -  раннепротерозойские трахиандезиты Акиткан- 
ской серии [13]; 4 , 5 -  Охотский массив, позднеархей
ские -  раннепротерозойские: 4 -  плагиогранитогней
сы первого и 5 -  микроклиновые граниты второго 
этапов.
Б -  поле раннепротерозойских гранитогнейсов Свя
того Носа [16].
В -  фанерозойские гранитоиды Сибирской платфор
мы и ее складчатого обрамления. 1-4 -  мезозойские 
гранитоиды: 1 -  Джугджуро-Становой области [21],
2 -  Монголо-Охотской складчатой области [18,20,41],
3 -  Яно-Колымской складчатой системы [31, 33, 35],
4 -  Восточно-Верхоянской зоны Верхоянской склад
чатой области [43]; 5-7  -  палеозойские гранитоиды:
5 -  баргузинского комплекса северной части Витимо- 
Баргузинского ареал-плутона [16, 23], 6 -  массивов 
Восточного Забайкалья [41], 7 -  ольхонской серии 
[30]; 8-10 -  позднерифейско-вендские гранитоиды 
Таймырской складчатой области [7]: 8 -  раннеколли
зионные, 9 -  синколлизионные, 10 -  постколлизион
ные.
Г -  раннедокембрийскйе и мезозойские гранитоиды и 
вулканиты * Корейского полуострова (Сино-Корей- 
ский щит) [38,43].
Буквенные обозначения полей и трендов: поля: а -  ран- 
недокембрийских гранитоидов Сибирской платфор
мы, 6  -  раннепротерозойских гранитов Вррхнеман- 
гиртуйского массива [16], в -  пермо-триасовых грани
тов Восточного Забайкалья [41], г -  архейских и 
раннепротёрозойских гранитов высокометаморфи- 
зованных и гранит-зеленокаменных областей Север
ной Америки, Гренландии, Южной Африки, Австралии 
и др. [53], д -  гранитоидов постархейских террейнов Се
верной Америки, Норвегии и др. [53], е -  архейско-ран
непротерозойских гранитогнейсов Сино-Корейского 
щита [22], Ж -  юрско-раннемеловых андезитов, да- 
цитов, гранитов и юрских гранитов пояса Окчхон и 
з -  юрских гранитов бассейна Кионгсанг юга Корей
ского п-ова [67]; тренды раннедокембрийских грани
тоидов: и -  Сибирской платформы, к -  высокомета- 
морфизованных районов Северной Америки, Грен
ландии, Свазиленда.



стыка континента и смежного террейна, с разны
ми геохимическими типами древней континен
тальной коры. Таким образом, бариевая метка в 
гранитоидах Приольхонья дает дополнительные 
аргументы в пользу представлений о коллизион
ном характере его структуры.

Если обратиться к Восточным Саянам, то ока
залось, что древняя кора этой области относится 
к разным континентальным массам. Гарганская 
глыба, скорее всего, является отторженцем Ан
гарского нуклеара с высокобариевым типом ко
ры (90% анализов раннепротерозойских гранитов 
показывает содержания Ва от 1000 до 3000 г/г [1]). 
Адзыбейский выступ на северо-западе Восточно
го Саяна, примыкающий с юга к Канскому высту
пу -  фундаменту Ангарского нуклеара, характери
зуется низкобариевым типом коры [36] (см. рис. 4). 
Докембрийские сиалические комплексы Енисей
ского кряжа также отличаются относительно 
низкими содержаниями Ва [28, 29] (см. рис. 4). 
Можно предполагать, что Адзыбейский и Анга
ро-Канский выступы, отличающиеся от смежных 
с ними Канского и Шарыжалгайского блоков Ан
гарского нуклеара низкобариевым типом коры и 
имеющие с последним тектонические контакты, 
относятся к фрагментам террейнов, примкнув
ших к древнему Сибирскому континенту еще в 
докембрии, до начала формирования платфор
менного чехла.

Обратимся далее к северо-восточному и север
ному обрамлению Сибирской платформы. Суще
ствуют две точки зрения относительно природы и 
позиции Охотского кристаллического массива. 
Согласно одной из них, древняя кора этого докем- 
брийского выступа принадлежит Сибирскому 
кратону [3], согласно другой -  Омолоно-Охотско- 
му или Охотскому микроконтиненту, столкнув
шемуся с древним Сибирским континентом в кон
це раннего мела [17].

О геохимическом типе коры Охотского крис
таллического массива можно судить по содержани
ям Ва в раннеархейских эндербитах и чарнокитах 
(1110 г/т -  среднее из 76 анализов), позднеархей- 
ских-раннепротерозойских плагиогранитогнейсах 
и гранитах (1130 г/г -  47 анализов), микроклиновых 
гранитах и граносиенитах (1710 г/т-1 7  анализов). 
Эти данные вполне убедительно показывают, что 
раннедокембрийская кора Охотского массива отно
сится к высокобариевому типу (см. рис. 4,8). К это
му добавим, что даже в амфиболитах и пироксе- 
нитах докембрия этого массива отмечаются ано
мально высокие содержания Ва: в амфиболитах в 
среднем 670 г/ (69 анализов), в пироксенитах 540 г/т 
(7 анализов). Если добавить, что высокие (1000— 
10000 г/т) содержания Ва установлены и в кол
лизионных мезозойских гранитах Тарабаганах- 
ского плутона в северной части Сетте-Дабанской 
зоны [12], то станет ясно, что территория склад
чатой области, которая простирается от края 
платформы до Охотского массива и его окрест

ностей, характеризуется древней континенталь
ной корой высокобариевого типа, аналогичной 
коре Алдано-Сганового нуклеара (см. рис. 1).

О геохимическом типе древней коры Омолон- 
ского кристаллического массива и других много
численных микроконтинентов Индигиро-Колым- 
ской области [3] можно судить по данным о со
держаниях Ва в мезозойских коллизионных 
гранитах [31,33,35], трассирующих главный Поло- 
усненско-Колымский коллизионный шов. В соот
ветствии с этими данными все граниты были ге
нетически связаны с процессами ремобилизации 
древней континентальной коры, относительно 
обедненной Ва (см. рис. 8). По всей видимости, 
Охотский и Омолонский кристаллические масси
вы не являются частями единого континента, а, 
скорее всего, принадлежат к фрагментам разных 
сиалических ядер. Вместе с тем можно полагать, 
что Охотский кристаллический массив является 
частью Сибирского континента, о чем свидетель
ствует единство геохимических типов его коры и 
коры Алдано-Станового нуклеара.

Вопрос о принадлежности древней континен
тальной коры Верхоянской складчатой области к 
Сибирскому континенту всегда решался положи
тельно [3]. Если опираться на данные о содержа
нии Ва в мезозойских коллизионных гранитах, 
развитых в пределах Адычанского поднятия и 
Саттангского синклинория Восточного Верхоя- 
нья [43], то можно говорить, что фундамент вер
хоянского комплекса в восточной части складча
той области относится к континентальной коре 
низкобариевого типа (см. рис. 7, 8). Поскольку 
Верхоянская складчатая область примыкает к 
тем частям Сибирской платформы (Оленекский 
и Тюнгский нуклеары), которые не охарактери
зованы в отношении геохимического типа конти
нентальной коры (см. рис. 1), ни подтвердить, ни 
опровергнуть это утверждение на основании ба
риевой метки нельзя.

На севере к Сибирской платформе примыкает 
Таймырская складчатая область, которая, как по
лагают, возникла в позднем палеозое в результа
те столкновения Карского микроконтинента с 
Сибирским кратоном [7]. Здесь выделяются ран
ние автохтонные и более поздние параавтохтон- 
ные и аллохтонные коллизионные граниты с раз
ными содержаниями литофильных элементов и, в 
частности, Ва (см. рис. 8). В автохтонных грани
тах содержания этого элемента колеблются от 
140 до 980 г/г (среднее 541 г/т из 6 анализов) и в ал
лохтонных от 880 до 6711 (1876 г/т, 12 анализов). 
Автохтонные граниты, возможно, формирова
лись в период скучивания и утолщения коры не за 
счет нижних толщ Карского микроконтинента и 
подстилающих их островодужных и океаничес
ких базальтов, как предполагается [7], а за счет 
низкобариевой коры севера Сибирского конти
нента (Хета-Оленекский нуклеар, см. рис. 1). 
Sm-Nd изотопные данные указывают на древний



коровый источник этих гранитов. Поэтому не ис
ключено, что лишь аллохтонные граниты Тай
мырской складчатой области несут в себе барие
вую метку древней континентальной коры Кар
ского микроконтинента.

Еще одним примером использования бариевой 
метки для анализа тектонической природы круп
ных структур может являться восточная часть 
Сино-Корейского щита и ее обрамление (Корей
ский полуостров и подводные возвышенности: 
Восточно-Корейская, Криштофовича и Ямото). 
Как было отмечено выше, юрские и раннемело
вые граниты и вулканиты, а также среднепалео
зойские граниты, развитые к северу от сутурной 
зоны Окчхон, в том числе и на подводных возвы
шенностях, содержат относительно высокие ко
личества Ва, адекватные древней континенталь
ной коре Сино-Корейского щита (см. рис. 7, 8). 
В коллизионной зоне Окчхон располагаются мас
сивы как высокобариевых (1900 г/т), так и низко
бариевых (100-690 г/т) юрских гаранитов, причем 
последние преобладают [69]. За счет этих грани
тов и образуется левосторонняя асимметрия на 
соответствующей гистограмме (см. рис. 7).

Меловые граниты впадины Кенсан к югу от 
зоны Окчхон (блок Собэксант) содержат Ва в ко
личествах от 80 до 870 г/т с пиком, указывающим 
на низкобариевый тип континентальной коры 
блока Собэксант, входящего в состав кратона 
Янцзы [38]. Позднепалеозойские граниты, игра
ющие важную роль в строении складчатого фун
дамента подводной возвышенности Ямото, отли
чаются широким диапазоном содержаний Ва. На 
гистограмме видна картина, типичная для распре
деления Ва в гранитоидах зон сочленения террей- 
нов с разными геохимическими типами древней 
коры. Здесь максимум содержаний Ва попадает 
на интервалы от 400 до 1200 г/т, с небольшим пре
обладанием значений в диапазоне 400-800 г/т. И, 
действительно, возвышенность Ямото разделена 
крупным тектоническим швом на Северное Ямо
то, тяготеющее к Сино-Корейскому щиту с высо
кобариевым типом коры, и Южное Ямото, распо
ложенное ближе к острову Хонсю [21] с низкоба
риевым типом континентальной коры, видимо, 
другого кратона, как и древняя кора впадины 
Кенсан, на крайнем юге Корейского полуострова.

Заключение. Как видно из рассмотренного ма
териала, распределение Ва в древних породах 
многих провинций имеет бимодальный характер 
с разделом на уровне 800 г/т. На примере петроге- 
нетического ряда пород протоконтинентальной 
коры: базиты -  низкокалиевые эндербиты -  эн- 
дербиты нормальной щелочности -  лейкограниты 
подтверждается участие Ва в процессах рецикли
рования с увеличением его количества в породах 
каждого последующего этапа гранитообразова- 
ния. Бариевая метка, унаследованная от прото
континентальной коры, сохраняется, однако, и

при последующем развитии докембрийского и 
фанерозойского корового магматизма. Это дает 
основание для выделения двух геохимических ти
пов древней континентальной коры -  низко- и 
высокобариевого и для распознавания этих типов 
даже там, где древняя континентальная кора со
хранилась только в реликтовых блоках или была 
существенно переработана более молодыми про
цессами термотектогенеза, в том числе и в склад
чатых областях.

Кроме того, анализ содержаний Ва в гранито
идах нескольких этапов позволяет выявить скры
тые зоны коллизии террейнов (при условии гео
химической разнородности их кор) и определять 
вероятную принадлежность последних к тем или 
иным континентальным массам. Необходимо, од
нако, иметь в виду, что в пределах сложных 
складчатых поясов геохимические особенности 
гранитоидов, включая и распределение В а, опре
деляются не только наличием и составом древне
го субстрата, но и другими петрогенетическими 
факторами (глубиной магмогенерации, степенью 
дифференциации, взаимодействием с вмещаю
щими комплексами, участием мантийных компо
нентов и др.). Это определяет необходимость ос
торожного подхода к использованию бариевой 
метки в складчатых системах многоэтапного раз
вития с гетерогенным основанием (типа острово- 
дужных и окраинно-континентальных зон), а так
же в зонах внутриплитного корово-мантийного 
магматизма.

Приуроченность низко- и высокобариевых ти
пов древней континентальной коры к различным 
нуклеарным структурам, равно как и мантийная 
природа бариевой метки, подтверждают пред
ставления о ведущей роли тектоники плюмов на 
самых ранних стадиях развития Земли [40], когда 
в пределах приэкваториального “горячего пояса” 
планеты осуществлялось зарождение и развитие 
разновеликих сиалических ядер -  зародышей 
континентальной коры докембрийского супер
континента [11]. Очевидно, что сиалические ядра 
отличаются одни от других не только размерами, 
интенсивностью и продолжительностью процес
сов докембрийского корообразования [9,11], но и 
геохимической гетерогенностью, которая, ско
рее всего, была предопределена неоднородностя
ми первичной мантии.
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Результаты  геохронологических исследований выявили, что один из крупнейших батолитов мира -  
Ангаро-Витимский возник во второй половине карбона -  между 330 и 290 млн. лет. Ревизия ранее 
полученных данных показала, что в этом ж е возрастном интервале в пределах площади батолита 
ш ироко проявился щ елочной магматизм, в том числе и в виде синплутонических интрузий щ елоч
ных базитов. Сделан вывод о ведущей роли внутриплитных источников тепла в процессах корового 
анатексиса при образовании батолита. Данные по двум другим крупнейшим батолитам Ц ентраль
ной Азии -  Хангайскому и Хентейскому, возникшим в конце перми и начале триаса, показали, что 
и они образовались при участии подлитосферных источников тепла. Выполнены геодинамические 
реконструкции и показано, что массовое батолитообразование в Центрально-А зиатском складча
том  поясе бы ло вызвано надвиганием края позднепалеозойского палеоконтинента Северной Е вра
зии на горячее поле мантии, состоящее из двух суперплюмов. В условиях стрессовых состояний на 
активной окраине воздействие плюмов в основном ограничивалось нижними горизонтами коры , где 
протекали процессы анатексиса и формировались массы анатектических расплавов, послуживших 
основой батолитов.

ВВЕДЕНИЕ
В пределах Центральной Азии находится ряд 

крупнейших батолитов мира -  Хангайский, Хен- 
тейский, Ангаро-Витимский, общая площадь ко
торых превышает 300000 км2. Подобное широкое 
развитие гранитоидов позволило В.А. Обручеву 
образно назвать эту территорию “гранитным те
менем” Азии. До недавнего времени упомянутые 
батолиты считались разновозрастными даже в 
отношении слагающих их отдельных магматиче
ских комплексов. Целенаправленные геохроно
логические исследования здесь проводились 
только калий-аргоновым методом, и лишь в по
следние годы появились результаты определения 
возраста пород батолитов более надежными ме
тодами U-Pb и Rb-Sr изотопного датирования. 
Тогда и выяснилось, что все три батолита сфор
мировались в течение примерно 100 млн. лет 
между 320 и 220 млн. лет. Возник вопрос, что же 
могло стать причиной столь масштабного грани- 
тообразования, несомненно, наиболее грандиоз
ного в послеархейской истории Земли.

Попытки объяснить природу этих батолитов 
предпринимались и ранее как на основе независи
мых причин (разные геодинамические обстанов
ки) для каждого из них [6, 20, 23, 37], так и на ос
нове поиска общих геодинамических условий по 
крайней мере для Хангайского и Хентейского ба
толитов [13, 44]. Появившиеся в самое последнее

время результаты геохронологических исследо
ваний, свидетельствующие о позднепалеозой
ском возрасте Ангаро-Витимского батолита, и 
связанная с ними ревизия данных о сопутствовав
шем батолитовому магматизме выявили много 
общего в строении всех трех батолитов и ассоци
ированных с ними других магматических прояв
лений. Эта общность, как нам представляется, 
позволяет предложить общую модель батолито- 
образования в Центральной Азии, связав ее со 
всем комплексом геодинамических событий, про
исходивших в регионе в позднем палеозое-ран- 
нем мезозое.

АНГАРО-ВИТИМСКИЙ БАТОЛИТ: 
СТРОЕНИЕ, ВОЗРАСТ 

И ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ
Ангаро-Витимский батолит, имеющий пло

щадь свыше 140000 км2, занимает территорию, 
ограниченную с запада и северо-запада озером 
Байкал, с востока и юга -  долинами рек Витим и 
Хилок соответственно. В строении этой террито
рии участвуют крупные плутоны гранитоидов, 
относимых к разным комплексам, которые чаще 
всего различаются региональными особенностя
ми ассоциаций слагающих их пород. Среди этих 
комплексов укажем баргузинский, витимкан- 
ский, конкудеро-мамаканский, чивыркуйский, за- 
зинский, которые не исчерпывают всего списка



Данные геохронологического изучения гранитоидов Ангаро-Витимского батолита и ассоциирующих с ними пород

Комплекс Порода Район опробования Изотопная
система Возраст, млн. лет Источник

Баргузинский Гранодиорит Бассейн р. Турка и-РЬ 290 ± 3 [3]
Гнейсовидный гранит Бассейн р. Итанца 286 ±  1 [2]
Гранит Верховья р. Баргузин 3 1 4 ± 8 [30]
Гранитоиды Северная часть батолита 278 ,326 ,333 ,339 [4]
Пегматиты Бассейн р. Баргузин Pb-Sr 326 ± 2 7 [40]

Витимканский Кварцевый монцонит Бассейн р. Голондокон и-РЬ 292 ± 1 .5 [2]
Гранит Верховья р. Витим Rb-Sr 339 ± 2 3 [28]

К-Аг 320 ± 1 0 [28]
Конкудеро- Гранитоиды Северная часть батолита U-Pb 282,285 [4]
мамаканский 292,301 

313,325
Чивыркуйский Кварцевый монцонит Р. Богодикта U-Pb 301 ± 2 [30]

Бассейн р. Баргузин 298 ± 8 [15]
К-Аг 298 ± 6 [15]

Зазинский Субщелочной гранит Н а слиянии р. Ангыр и 
р. Курба

U-Pb 303 ± 7 [2]

Граниты Кыджимитская группа Rb-Sr 302 ± 1 5 [16]
массивов

К-Аг 3 1 0 ± 1 0 [16]
Граниты Rb-Sr 287 ± 5 [28]

Сыннырский Сиениты Сыннырский массив Rb-Sr 342 ± 1 0 [28]
Щ елочные породы Массивы комплекса К-Аг 304 ± 3 4 9 [17]

U-Pb 320 ± 345 [9]
Сайженский Щ елочные породы Нижне- и Верхнебурульзайские К-Аг 324,330 [17]

массивы 339,348
Щ елочно
гранитный

Щ елочной гранит Брянский массив Rb-Sr 285 ± 1 [22]

Кудунский Гранит 287 ± 4
Селенгинский U-Pb 286

выделенных ассоциаций. Как геологическое яв
ление Ангаро-Витимский батолит наиболее пол
но описан Б.А. Литвиновским с соавторами [20]. 
На основании детальных геологических и петро
графических исследований ими, в частности, бы
ло показано сходство пород витимканского, бар- 
гузинского, конкудеро-мамаканского и джидин- 
ского комплексов Л.И. Салопа [36], в связи с чем 
к Ангаро-Витимскому батолиту были отнесены 
практически все крупные плутоны близких по со
ставу гранитоидов, сосредоточенных на указан
ной выше территории. Вследствие этого Ангаро- 
Витимский батолит оказался уникальным по раз
мерам ареал-плутоном. Подчеркивая сходство 
состава его пород по всей площади батолита. 
Б.А. Литвиновский предложил объединить их в 
рамках собственно баргузинского комплекса.

Этим он противопоставил породы батолита бо
лее молодым, как считалось, и тоже широко рас
пространенным гранитоидам зазинского и чи- 
выркуйского комплексов.

Историю развития и особенности строения 
выделенного таким образом баргузинского ком
плекса и образованного им батолита Б.А. Литви
новский с соавторами [20] рассматривают как ре
зультат двухэтапного развития. Породы первого 
этапа занимают около 10% площади батолита. 
Они представлены кварцевыми монцонитами, 
монцосиенитами, реже -  кварцевыми сиенитами, 
которые наблюдаются по всей площади батоли
та. Подчеркнем, что важной особенностью стро
ения массивов первого этапа являются синплуто- 
нические дайкообразные интрузии базитов, на 
которых подробнее остановимся ниже.
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Рис 1. Схема геологического строения Ангаро-Витимского батолита; составлена на основе [12].
1-6  -  магматические комплексы и ассоциации: 1 -  баргузинский, 2 -  заэинский, 3 -  чивыркуйский, 4 -  щелочные баэи- 
ты и сиениты зазинского и сайженского комплексов, 5 -  сыннырский, 6 -  щелочно-гранитная (Брянский массив); 7 -  места 
отбора проб для геохронологических исследоавний и результаты (в млн. лет); 8-14 -  структурно-формационные зоны: 
8 -  Котеро-Уакитская, или Байкало-Витимская, 9 -  Байкало-Муйская, 10 -  Мамско-Бодайбинская, 1 1 -  Джида-Витим- 
ская, 12 -  Селенгино-Становая, 13 -  Чаро-Удоканская, 14 -  Сибирская платформа; 15 -  границы структурно-форма
ционных зон.

Граниты главного этапа составляют до 90% 
общего объема батолита и по условиям образова
ния отвечают аллохтонным и автохтонным фор
мированиям. Гранитоиды аллохтонных масси
вов -  это крупно-среднезернистые, а также пор

фировидные граниты, четко обособленные от 
вмещающих пород. В телах автохтонного генези
са присутствуют гнейсовидные граниты и наблю
даются переходы к метаморфическим породам 
через зоны мигматитов. Возраст формирования



батолита в целом, исходя из редких геологичес
ких соотношений, был установлен как раннепа
леозойский [19—21], эти представления были по
ложены в оценку палеогеодинамической обста
новки формирования батолита. В соответствии с 
общей геологической ситуацией, существовавшей 
в раннем палеозое вдоль южного складчатого об
рамления Сибирской платформы, было предполо
жено, что почву для гранитообразования подгото
вила массовая аккреция островных дуг и террей- 
нов в регионе. Тепловыми источниками для 
выплавления гранитоидов служили тепловые по
токи над зонами субдукции и предположительно 
внутриплитный мантийный источник, появление 
которого в модели было вызвано, по мнению 
Б.А. Литвиновского с соавторами [20], недоста
точными энергетическими возможностями зон 
субдукций для столь массового анатексиса коры.

Ситуация с представлениями о природе бато
лита, о его возрастном и вещественном объеме, а 
также о сопутствующем магматизме стала ме
няться в последние годы в связи с появлением си
стематических геохронологических исследований 
магматических пород в регионе [2, 3, 15, 16, 22, 
27-32]. Их результаты пока немногочисленны. 
Однако полученные данные уже существенно ме
няют представления о времени и природе батоли- 
тообразования. Эти данные отражены в таблице 
й однозначно указывают на позднекаменноуголь- 
ный-раннепермский возраст пород батолита. На 
рис. 1 отражена география мест опробования по
род батолита. Легко видеть, что геохронологиче
ским исследованиями пока относительно равномер
но охарактеризована западная большая часть бато
лита. В целом, датировки, полученные в разных 
участках этой территории для относимых к батоли
ту в редакции [20] баргузинского, витимканского и 
конкудеро-мамаканского комплексов, имеют пере
сечения в области значений 290-320 млн. лет. От
метим, что в северной части батолита установле
ны более древние возраста, вплоть до -340 млн. лет. 
Однако приведенные в литературе результаты 
соответствующих определений даны без указа
ния вариаций возраста, вызванных погрешностя
ми измерений, что затрудняет их сопоставление с 
другими данными. Тем не менее, в предваритель
ной форме эти данные позволяют предположить, 
что процесс гранитообразования раньше начался 
в северной части современной площади батолита, 
но к рубежу перми и карбона проявился по всей 
его территории.

Батолит сформировала! на гетерогенном осно
вании, представленном разновозрастными струк
турно-формационными зонами складчатого обрам
ления Сибирской платформы. В пределах террито
рии его проявления выделяются следующие 
складчатые зоны: Мамско-Бодайбинская (позд
непротерозойская?), Байкало-Муйская (байкаль
ская или позднерифейская) и Джида-Витимская

(раннекаледонская). Между двумя последними 
зонами заключен Баргузино-Витимский (или Ко- 
теро-Уакитский, по [12]) микроконтинент с дори- 
фейским основанием, соответствующий возраст 
которого моделируется Sm-Nd изотопными ха
рактеристиками протолитов гранитоидов [14]. 
Породы батолита распространены во всех струк
турно-формационных зонах, пересекают их гра
ницы и, таким образом, не имеют выраженного 
структурного контроля. Из этих соотношений 
следует, в частности, что формирование батоли
та не было связано с аккрецией или коллизией и 
происходило в пределах континентального бло
ка, консолидированного с Сибирской платфор
мой в одно целое.

ДРУГИЕ ПОЗДНЕПАЛЕОЗОЙСКИЕ 
МАГМАТИЧЕСКИЕ ПРОЯВЛЕНИЯ 

ТЕРРИТОРИИ
В пределах площади распространения пород 

батолита известны также и другие проявления 
позднепалеозойского магматизма. Они были вы
делены преимущественно на основе геологических 
соотношений с породами батолита и к настоящему 
времени в той или иной степени охарактеризованы 
данными геохронологических исследований. По
следние отражены в таблице и позволяют рас
смотреть вопрос о характере и корреляции маг
матических событий на рассматриваемой терри
тории в позднем палеозое. Особо обратим 
внимание на состав магматических проявлений, 
что позволяет оценить природу магматических 
событий эпохи в целом.

Зазинский комплекс был выделен из состава ви
тимканского и джидинского комплексов [19, 21]. 
В него была включена ассоциация пород, объе
диняющая более ранние кварцевые сиениты и бо
лее поздние лейкократовые граниты. Массивы 
этих пород в основном тяготеют к юго-юго-во- 
точному краю Баргузино-Витимского блока и к 
Джида-Витимской зоне, где они постоянно кон
тактируют с гранитами баргузинского комплек
са. Для массивов зазинского комплекса также 
свойственны крупные размеры, а общая площадь 
их выходов превышает 25000 км2.

Особую группу в составе зазинского комплек
са образуют нефелиновые и щелочные сиениты. 
Они сосредоточены в основном в районе Витим
ского плоскогорья, где слагают ряд небольших 
массивов, но, кроме тюго, отмечаются еще в ряде 
мест южной части батолита. В соответствии с ге
ологическими данными они прорывают граниты 
баргузинского комплекса, но, в свою очередь, 
прорваны кварцевыми сиенитами зазинского 
комплекса.

К-Аг радиологический возраст пород зазин
ского комплекса варьирует широко от 240 до



350 млн. лет [7]. Нами для района р. Ангыр 
(юго-западная часть батолита) по цирконам из 
субщелочных гранитов комплекса на основе U-Pb 
метода получена датировка 303 ± 7 млн. лет [2]. 
Близкая оценка была получена Rb-Sr (302 ± 15 млн. 
лет) и К-Аг (310 ± 10 млн. лет) методами для ред
кометальных субщелочных и плюмазитовых гра
нитов Кыджимитской группы массивов [16]. Эти 
массивы расположены в бассейне верхнего тече
ния р.Витим и, по мнению Б.А. Литвиновского с 
соавторами [21], являются типичными представи
телем зазинского комплекса. Таким образом, по- 
видимому, в целом зазинский комплекс близок по 
времени формирования породам баргузинского 
комплекса, или, что то же самое, батолита, и яв
ляется составным элементом последнего.

Сайженский комплекс. На Витимском плоско
горье практически в центральной части батолита 
известен ряд массивов щелочных габброидов и 
сиенитов, объединенных в сайженский комплекс 
[7, 39]. Эти массивы прослеживаются в полосе, 
имеющей протяженность 180 км и ширину 30 км. 
В составе массивов участвуют щелочные пирок- 
сениты и габбро-пироксениты, ийолиты, уртиты, 
якупирангиты, нефелиновые сиениты, карбона- 
титы, щелочные граниты [1]. В отдельных масси
вах эти породы распространены неодинаково. 
Наиболее представительную ассоциацию они об
разуют лишь в Сайженском массиве. Геологичес
кий возраст слагающих его щелочных пород оп
ределен на основании прорывания ими условно 
раннепалеозойских ганитоидов, относимых в том 
числе и к баргузинскому (?) комплексу, а также 
пересечения щелочных пород мезозойскими лей- 
когранитами [7]. Датировки пород К-Аг методом 
укладываются в интервал 324-348 млн. лет, соот
ветствующий началу формирования гранитоидов 
в северо-восточной частях батолита.

Чивыркуйский комплекс представлен рядом 
крупных плутонов, развитых вдоль западного 
края батолита параллельно побережью оз. Байкал. 
Его породы прорывают граниты баргузинского 
комплекса и отличаются от последнего составом и 
последовательностью образования. Массивы ком
плекса формировались в три фазы. В раннюю фазу 
возникли габбро, монцониты, сиениты-диориты 
и сиениты небольших зональных массивов и даек. 
Вторую, главную, фазу представляют крупнозер
нистые порфировидные кварцевые монцониты, 
и, наконец, в третью фазу сформировались тела 
среднезернистых гранитов [15]. В соответствии с 
геохронологическими исследованиями (см. таб
лицу) возраст пород комплекса установлен на 
уровне 298 ± 8 -  301 ± 2 млн. лет и, таким образом, 
не отличим от возраста пород батолита.

Сыннырский комплекс объединяет ряд масси
вов щелочных пород центрального типа, кото
рые прослеживаются на расстоянии более 400 км

вдоль разломной границы Байкало-Муйской и 
Байкало-Патомской структурных зон, фиксиру
ющей северо-западный край Ангаро-Витимского 
батолита. Специфика ассоциаций комплекса со
стоит в совмещении в его строении как миаскито- 
вых (нефелиновые и псевдолейцитовые сиени
ты), так и агпаитовых (пуласкиты и щелочные 
граниты) щелочных пород, а также субщелочных 
пород -  сиенитов, кварцевых сиенитов и граноси- 
енитов [1]. Геологический возраст комплекса оп
ределяется тем, что некоторые массивы, напри
мер, Акитский, прорывают граниты, которые ус
ловно датировались как раннепалеозойские (или 
баргузинские в редакции Б.А. Литвиновского с 
соавторами [20]). С другой стороны, отмечается 
прорывание пород комплекса гранитоидами кон- 
кудеро-мамаканского комплекса [17]. Выполнен
ные геохронологические исследования свиде
тельствуют о каменноугольном возрасте пород. 
В соответствии с данными измерений Rb-Sr ме
тодом он отвечает 342 ± 10 млн. лет [28] и согла
суется с результатами U-Pb (330-350 млн. лет)
[27] и К-Аг (304-349 млн. лет) [9, 24] изотопных 
исследований. Полученные данные в целом не 
противоречат геологическим соотношениям с 
гранитами батолита, поскольку последние в се
верной части батолита характеризуются диапазо
ном возрастных определений, пересекающимся с 
интервалом датировок щелочных пород (см. таб
лицу).

Щелочногранитная ассоциация. На террито
рии Забайкалья широко распространены щелоч
ные граниты. Они связаны с Северо-Монголь
ским -  Забайкальским позднепалеозойским-ран- 
немезозойским поясом щелочногранитоидного 
магматизма. До недавнего времени выделялись 
две эпохи проявления кислых щелочных пород -  
позднепермская (между 250 и 260 млн. лет) и сред
не-позднетриасовая (между 230 и 220 млн. лет) 
[10, 42,44]. В последние годы Б.А. Литвиновским 
с соавторами [22] была установлена принадлеж
ность крупнейшего в регионе Брянского массива 
щелочных гранитов иной эпохе, отвечающей гра
нице перми и карбона. Территориально массив 
расположен в юго-западном углу Ангаро-Витим
ского батолита. Площадь массива превышает 
1500 км2. Он залегает среди вмещающих грани
тов и кварцевых сиенитов зазинского комплекса, 
а также монцонит-сиенит-гранитной ассоциации, 
относимой к селенгинскому комплексу, и субще
лочных гранитов кудунского комплекса. За ис
ключением зазинского, были выполнены геохро
нологические исследования пород этих комплек
сов в районе Брянского массива (см. таблицу) [22]. 
Для сиенитов селенгинского комплекса по цирко
ну был получен возраст 286 млн. лет уран-свинцо- 
вым методом. Следующие в геологической по
следовательности граниты кудунского комплекса 
Rb-Ar методом оценены на уровне 287 ± 4 млн. лет, 
и, наконец, возраст щелочных гранитов тем же



Рис. 2. Составы синплутонических базитовых интрузий Ангаро-Витимского батолита на диаграммах содержаний нор
мативных минералов, по данным [20].

методом был определен равным 285 ± 1 млн. лет. 
Результаты этого исследования убедительно по
казали, что, несмотря на соотношение последова
тельных прорываний в районе Брянского массива, 
породы всех комплексов в геологическом отно
шении являются практически одновозрастными. 
Это позволяет понять соотношения между раз
ными породными ассоциациями в других участ
ках батолита, когда их изотопные возраста ока
зываются совпадающими.

КОРРЕЛЯЦИЯ МАГМАТИЧЕСКИХ 
СОБЫТИЙ, ВЕЩЕСТВЕННЫЕ 

И ТЕПЛОВЫЕ ИСТОЧНИКИ БАТОЛИТА
Приведенные данные показывают, что в рамках 

занятой батолитом территории широко проявился 
магматизм второй половины каменноугольного пе
риода, отличавшийся от пород баргузинского ком
плекса, непосредственно относимых к батолиту, 
прежде всего, составом продуктов. Последние от
вечают субщелочной и щелочной петрохимичес- 
ким сериям.

Субщелочные породы (монцониты, сиениты, 
граносиениты, лейкократовые граниты) слагают 
крупные плутоны в составе зазинского и чивыр- 
куйского комплексов, причем общая площадь их 
распространения превышает 30000 км2 и, таким 
образом, отвечает батолитовым размерам. Ре
зультаты геохронологических исследований сви
детельствуют об их возрастной близости породам 
баргузинского комплекса. Вследствие этого ста
новится очевидной неоправданность их вычлене
ния из состава батолита. Несомненно, что поро
ды зазинского и чивыркуйского комплексов так
же связаны с процессами батолитообразования и 
отвечают специфическим по составу поздним фа
зам внедрения расплавов в периферических уча
стках батолита. Включение массивов этих ком
плексов в состав батолита расширяет размеры 
последнего до 140—150 тыс.км2.

Щелочные породы слагают массивы цент
рального и автономного типа. В их размещении 
четко прослеживается связь с глубинными разло
мами типа структурных швов. Один из районов их 
распространения приурочен к структурному шву, 
отделившему Баргузино-Витимский массив от 
Джида-Витимской складчатой зоны. Другой рай
он тяготеет к границе между Мамско-Бодайбин- 
ской и Байкало-Муйской структурными зонами. 
Геологические соотношения с гранитоидами ба
толита, включая породы зазинского комплекса, 
указывают на формирование щелочных пород во 
всем возрастном объеме батолитообразования. 
При этом, судя по данным геохронологических 
исследований, щелочногабброидные и щелочно
сиенитовые ассоциации более типичны для ран
них стадий формирования батолита, щелочногра
нитная ассоциация является наиболее поздней 
среди его продуктов.

Как известно, щелочные породы являются ин
дикаторами внутриплитной магматической ак
тивности, связанной с мантийными плюмами и 
диапирами. Их участие в строении батолита одно
значно указывают на существенную роль внутри- 
плитных магматических источников в процессе 
его образования. Более того, мы считаем, что их 
участие было решающей причиной возникнове
ния батолита. В связи с этим утверждением на
помним, что по крайней мере в строении масси
вов первой стадии образования батолита широко 
и повсеместно проявлены синплутонические дай
ки пород основного состава, доля которых со
ставляет десятки процентов от общего объема 
массивов. Приведенные в работе Б.А. Литвинов- 
ского с соавторами [20] химические анализы этих 
пород отвечают щелочным базальтоидам -  теф
ритам, щелочным трахибазальтам, нефелин- и 
оливиннормативным базальтам (рис. 2). Эти 
породы имеют повсеместное распространение в 
пределах батолита, что позволяет оценить разме
ры воздействия внутриплитного магматического



источника на кору, а также понять появление 
ультращелочных пород, синхронных батолито- 
образованию, в пространственно разобщенных 
участках батолита.

Таким образом, с учетом возрастного и прост
ранственного распространения всех пород внут- 
риплитной специфики можно сделать вывод, что 
на протяжении по крайней мере второй полови
ны карбона (с 340-330 до 285 млн. лет) литосфера 
в районе развития Ангаро-Витимского батолита 
находилась под постоянным тепловым и вещест
венным воздействием подлитосферного мантий
ного плюма. Тепловой вклад внедрявшихся основ
ных расплавов обеспечивал анатектическое плав
ление коры, механизм которого в приложении к 
батолиту детально охарактеризовали Б.А. Литви- 
новский с соавторами [20] с позиций геологичес
ких и петрологических данных. На участие коро
вого анатектического материала в образовании 
батолита указывают также оценки модельного 
возраста гранитных протолитов [14].

В соответствии с данными геологических и гео
хронологических исследований общая последова
тельность магматических событий в развитии 
Ангаро-Витимского батолита представляется в 
следующем виде.

Первая стадия (-330 млн. лет) -  формирование 
поясов щелочных интрузий сыннырского и сай- 
женского комплексов в структурных зонах по об
рамлению Байкало-Витимского блока. Струк
турная позиция магматических пород и их внут- 
риплитная специфика позволяют приписать этой 
стадии режим растяжения с образованием зача
точных рифтовых зон.

Вторая стадия -  начало массового анатексиса, 
протекавшего при участии синплутонических ин
трузий щелочноосновных расплавов. Последние 
на этой стадии к поверхности не проникли, что, 
по-видимому, было вызвано возникновением 
стрессовых напряжений в коре и закрытием маг
мовыводящих каналов. Локализация теплоноси
телей в коре, по-видимому, стала главной причи
ной анатексиса и гранитообразования.

Третья стадия -  формирование главной массы 
гранитоидов батолита, происходившее в последова
тельности ряда внедрений. Их продукты сформиро
вали основной объем баргузинского комплекса, а 
также остальных, относительно более молодых 
гранитных комплексов. Породы внутриплитной 
специфики фиксируются в составе ранних фаз за- 
зинского (нефелиновые сиениты) и чивыркуйского 
(габбро) комплексов, а также в составе наиболее 
поздней щелочногранитной ассоциации.

Таким образом, влияние внутриплитного ис
точника ощущалось на протяжении всей стадии, 
хотя пространственные его проявления носили 
незакономерный характер. По-видимому, это 
было связано с сохранением в регионе стрессо
вых условий. Показателем последних, в частнос
ти, служит Малханская зона динамометаморфиз

ма, ограничивающая с юга-юго-востока область 
батолитообразования и развивавшаяся одновре
менно с последней [25].

ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ ОБСТАНОВКИ 
В ПРЕДЕЛАХ ЮЖНОГО СКЛАДЧАТОГО 

ОБРАМЛЕНИЯ СИБИРСКОЙ ПЛАТФОРМЫ 
В ПОЗДНЕМ КАРБОНЕ-РАННЕЙ ПЕРМИ

В позднем палеозое южное складчатое обрам
ление Сибирской платформы граничило с позд- 
негерцинским Палеотетисом и представляло ак
тивную континентальную окраину. Развитие 
этой окраины на протяжении всего позднего па
леозоя подробно описано в работе [44] и являлось 
в перемещении во времени фронтов магмообра- 
зования от края в глубь континента. Такое разви
тие магматизма объяснялось как результат по
следовательного надвигания континентальной 
плиты на магмогенерирующие структуры актив
ной окраины: на зону субдукции и спрединговую 
зону пододвинутой под континент океанической 
плиты. На рубеже карбона и перми в регионе сло
жилась ситуация, изображенная на рис. 3. Край 
континента, по-видимому, имел ступенчатый 
профиль, так как Агинская плита, судя по палео- 
магнитным данным, в это время не была связана 
с Центральномонгольской зоной и в целом с Се
веро-Евразийским континентом [18]. Краевой 
вулканический пояс имел максимальные разме
ры в Монголии, где он был представлен двумя 
ветвями -  Центрально-Монгольской и Северо- 
Монгольской. Последняя прослеживалась на се
веро-восток на территорию Забайкалья вдоль 
Монголо-Охотского палеоокеана. В составе кра
евого пояса участвуют вулканиты известково
щелочной и субщелочной серий, объединяемые в 
дифференцированный (андезит-дацит-риолито- 
вый) комплекс [41] или же в гунзанскую свиту на 
территории Забайкалья [7]. Плутонические поро
ды также участвуют в строении краевого пояса [5]. 
Они имеют сравнительно небольшие размеры и 
отвечают плутоническим аналогам вулканитов, 
образуя с последними вулкано-плутонические ас
социации [46].

В пределах активной окраины в это время по 
отношению к краевому поясу выделяются два 
аномальных района. Один отвечает области раз
вития герцинид Южной Монголии и расположен 
перед обращенным к границе континента фрон
том краевого вулкано-плутонического пояса. 
Второй соответствует территории Ангаро-Витим
ского батолита и расположен в тыловой части 
пояса. Магматизм обоих районов был связан с 
подлитосферными мантийными источниками. 
В герцинидах ими была порождена система риф
товых зон. В пределах Ангаро-Витимского бато
лита можно отметить лишь зачатки рифтообра- 
зования, выраженные линейными поясами рас
пространения щелочных пород сайженского и 
сыннырского комплексов. На остальной части
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Рис 3. Геологическая позиция Ангаро-Витимского батолита в системе магматических образований активной конти
нентальной окраины палеоконтинента Северной Евразии в конце позднего карбона-начале ранней перми (в соответ
ствии с соверменным структурным планом территории).
1-4 -  магматические ассоциации: 1 -  щелочные и 2 -  гранитоидные Ангаро-Витимского батолита, 3 -  Центрально
монгольского и 4 -  Северо-Монгольского -  Забайкальского вулканических поясов; 5 -  Малханская зона динамомета
морфизма; 6 -  морские бассейны; 7 -  континент; 8 -  разломы. Структуры (буквы в кружках и овалах): морские бассейны: 
ПТ -  Палеотетис, МО -Монголо-Охотский; ЮМ -  Южно-Монгольская рифтовая система; вулканические пояса: 
ЦМ -  Центральномонгольский, СМ -  Северо-Монгольский; М -  Малханская зона динамометаморфизма.

батолита продукты внутриплитного магматизма, 
по-видимому, не достигали поверхности и оказа
лись сосредоточенными, главным образом, в пре
делах нижних горизонтов коры, вызывая крупно
масштабные процессы внутрикорового анатекси- 
са. Можно предположить, что подобное развитие 
этого сегмента активной окраины было связано с 
преобладанием здесь условий значительного гори
зонтального стресса, препятствовавшего рифто- 
образованию. Показателем стрессовых условий 
является Малханская зона динамометаморфичес
ки преобразованных гранитов. Она тяготеет к За
байкальскому фрагменту края континента, отде

ляя последний от вулканических полей краевого 
пояса (см. рис. 3). Возраст метаморфических со
бытий в этой зоне оценивается U-Pb методом по 
акцессорным минералам в 317 ± 10 млн. лет [25] и 
Rb-Sr методом -  в 284 ±21 млн. лет [25] и, таким 
образом, совпадает со временем формирования 
батолита.

Что касается природы внутриплитного магма
тизма, то по крайней мере для рифтовой системы 
Южной Монголии достаточно убедительно пока
зана ее связь с перекрытием краем континента 
спредингового центра Палеотетиса и соответст
вующего ему мантийного диапира [44].



Появление внутриплитных источников под 
Ангаро-Витимским батолитом можно рассмот
реть в рамках аналогичной модели или связать с 
диапиризмом в тылу активной континентальной 
окраины, характерным для окраин андийского 
типа [44]. На наш взгляд, последнему предполо
жению противоречит следующее. Ангаро-Витим
ский батолит имеет изометричные очертания, а 
его поперечник значительно превышает попе
речные размеры краевого вулканического пояса; 
масштабы батолитового магматизма, несомнен
но, превосходили масштабы магматической дея
тельности в краевом поясе. Современные тыло
вые рифтовые зоны характеризуются выражен
ной линейностью и по размерам и масштабам 
магматизма существенно уступают краевым вул
каническим поясам. Магматизм в них проявляет
ся позже, чем в краевых поясах, что согласуется 
со вторичной природой тыловых зон относитель
но зон субдукции [44]. В пределах Ангаро-Витим
ского батолита первые магматические проявле
ния по времени опередили магматизм краевого 
пояса, отразив тем самым независимость внутри
плитных источников относительно зоны субдук
ции. Поэтому мы приходим к выводу, что источ
ником пород внутриштатной специфики в строе
нии батолита являлся мантийный плюм, не 
связанный с субдукционными процессами. По-ви- 
димому, подобно источнику Южно-Монгольской 
рифтовой системы, этот плюм был вовлечен в 
процесс внутриконтинентального магматизма 
вследствие перекрытия континентальной плитой 
соответствующих участков океанической плиты.

ДРУГИЕ БАТОЛИТЫ 
ЦЕНТРАЛЬНОАЗИАТСКОГО 

СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА
В пределах позднепалеозойской активной ок

раины в перми и триасе, помимо Ангаро-Витим
ского, возникло еще два крупных батолита -  Хан- 
гайский в конце перми и Хентейский в середине 
триаса. Характеристика этих батолитов с пози
ций строения, состава, геологического положе
ния и геодинамики формирования приводилась во 
многих работах [см., например, 44]. Здесь мы при
ведем лишь самые общие сведения.

Хангайский батолит представлен многочис
ленными крупными массивами гранитоидов, рас
пределенными по обрамлению Хангайского син- 
клинория. Общая площадь батолита составляет 
около 100000 км2. Батолит возник в пределах 
магматического ареала пермского краевого вул
кано-плутонического пояса, и его формирование 
происходило в две стадии внедрения. На ранней 
возникла ассоциация роговообманково-биотито- 
вых и биотитовых гранодиоритов и гранитов, 
объединяемых также в хангайский комплекс. Позд
ней стадии соответствуют субщелочные лейкокра- 
товые граниты шараусгольского комплекса [5]. По

геологическим соотношениям возраст батолита 
определен как поздне-послепермский. Данные 
Rb-Sr изотопного датирования установили значе
ние времени его образования в 255 млн. лет [35]. 
Наши неопубликованные данные U-Pb определе
ний возраста пород по циркону и сфену соответ
ствуют 253, 252 и 229 млн. лет. Таким образом, 
батолит формировался, главным образом, в кон
це поздней перми-раннем триасе.

Поздняя пермь отвечала завершающей стадии 
развития активной окраины, в течение которой 
произошла трансформация последней из окраи
ны калифорнийского типа в зону континенталь
ной коллизии Монголо-Охотского типа [44] 
(рис. 4, Л). В это время в пределах территории, 
соответствовавшей будущему батолиту и его бли
жайшему окружению, возникла система рифто- 
вых зон -  Гоби-Алтайская, Северо-Монгольская 
и Северо-Гобийская. Последняя занимала осевое 
положение и раскрывалась на северо-восток в ви
де морского прогиба, связанного с Монголо- 
Охотским палеоокеаном. Обилие в пределах тер
ритории зон растяжения с внутриштатным ба- 
зальт-комендит-пантеллеритовым и щелочногра
нитным магматизмом указывает на ее развитие 
над областью воздействия внутриплитного ман
тийного источника. Со второй половины перми в 
регионе начинают преобладать напряжения гори
зонтального сжатия, которые были вызваны кол
лизией Северо-Азиатского и Северо-Китайского 
палеоконтинентов, сопровождавшейся закрытием 
позднегерцинского Палеотетиса по крайней мере 
в юго-западной Монголии. В результате зоны 
растяжения, за исключением Северо-Монголь
ской, прекратили свое существование, а над про
ецируемым ими мантийным диапиром в коре стал 
формироваться Хангайский батолит. Сохранение 
активности мантийного диапира в момент бато- 
литообразования подтверждается, в частности, 
Rb-Sr датировками пород бимодального комплек
са Северо-Монгольской рифтовой зоны, отвеча
ющими интервалу 249-260 млн. лет [42,45].

Хентейский батолит расположен к востоку от 
Хангайского батолита. Он отвечает плутоничес
кому ядру раннемезозойского зонально постро
енного магматического ареала, возникшего в об
ласти юго-западного торцового замыкания Мон
голо-Охотского прогиба (см. рис. 4, Б). Батолит 
сложен крупными массивами гранодиорит-гра- 
нитовой ассоциации, общей площадью свыше 
50000 км2, и обрамляется зоной развития мелких 
тел лейкогранитов, литий-фтористых и щелочных 
гранитов, а также бимодальных базальт-пантелле- 
ритовых, базальт-щелочнотрахитовых и субще
лочных и щелочных базальтовых ассоциаций.

Таким образом, внешняя зона магматического 
ареала (или зона распыленного магматизма) явно 
формировалась при участии внутриплитных ис
точников. В северном фрагменте зоны время наи
более значительного его воздействия оценивается



Рис. 4. Палеогеодинамические схемы формирования позднепермского-раннетриасового Хангайского (Л) и средне
позднетриасового Хентейского (Б) батолитов, по [5].

~ области распространения: 1 -  вулканических полей краевых вулканических поясов, 2 -  батолитового магматиз
ма, 3 -  щелочных пород (рифтовые области), 4 -  морской седиментации; 5 -  области, развивающиеся в континенталь
ном режиме; 6 -  микроконтиненты; 7 -  граница активной континентальной окраины; 8 -  спердинговые зоны; 9 -  кол
лизионный шов между Южно-Монгольскими герцинидами и континентальными структурами Северного Китая; 
'  “  векторы: 10 -  растяжения, 11 -  сжатия; 12 -  трансформные разломы. Структуры (буквы в кружках и овалах):
рифт°вые зоны: ГА -  Гоби-Алтайская, С Г - Северо-Гобийская, СМ -  Северо-Монгольская, 33 -  Западно-Забайкальская, 

®осточно"М°нгольская; морские прогибы и бассейны: Д -  Джаргалантуинский, Сол -  Солонкерский, МО -  Мон
голо-Охотский; микроконтиненты: Т -  Таримский, Ор -  Ордосский, СК -  Северо-Китайский.
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Рис. 5. Модель возникновения условий для батолитообразования над мантийным плюмом в обстановках литосферно
го растяжения 04) и литосферного сжатия (Б).
1 -  кора; 2 -  литосферная и 3 -  астеносферная мантия; 4-5 -  сутурные зоны в режиме: 4 -  растяжения, 5 -  сжатия; 6 -  тепло- 
и массопотоки; 7 -  области анатексиса; 8 -  условная изотерма; 9,10  -  зоны: 9 -  растяжения, 10 -  сжатия.

интервалом 220-230 млн. лет, когда сформиро
вался пояс щелочных гранитов и сиенитов мало- 
куналейского комплекса [10] и сопутствующих 
ему щелочных вулканитов.

Возраст Хентейского батолита определен как 
средне-позднетриасовый на основании, прежде 
всего, геологических соотношений, а также Rb-Sr 
датировок главных его ассоциаций -  Кыринской 
(229 млн. лет) и Мензинской (206 ± 4.4 млн. лет)
[32]. Исходя из геологических соотношений, он 
возник после закрытия Джаргалантуинского про
гиба, развивавшегося в режиме растяжения еще в 
раннем триасе на месте южной части будущего 
батолита [23]. Геодинамическая обстановка фор
мирования магматического ареала рассматрива
ется как континентальная коллизия монголо
охотского типа [23]. Как и в поздней перми, 
столкновение Северо-Азиатского и Северо-Ки
тайского континентов, происшедшее теперь в 
Восточной Монголии, привело к закрытию осе
вого в регионе Джаргалантуинского морского 
прогиба, развивавшегося перед этим в режиме 
межплитного растяжения [44]. Как отмечалось 
выше, магматическая активность внутриплитной 
специфики сохранилась лишь по периферии кол
лизионной зоны, фиксируя собой границы проек
ции глубинного мантийного источника. Над по
следним в центре коллизионной зоны происходи
ло батолитообразование.

ГЕОДИНАМИКА 
БАТОЛИТООБРАЗОВАНИЯ 

В ПОЗДНЕМ ПАЛЕОЗОЕ-РАННЕМ 
МЕЗОЗОЕ ЦЕНТРАЛЬНОЙ АЗИИ

Приведенные краткие характеристики указы
вают на большое сходство Хангайского и Хен
тейского батолитов по ряду признаков. Прежде

всего, отметим, что они отвечают ядрам симмет
рично зональных магматических ареалов, пери- i' 
ферические зоны которых образованы при учас- I 
тии пород внутриплатной специфики. Батолиты |  
тяготеют к центральным участкам площадей, ко- I  
торые перед батолитообразованием развивались I  
в режиме растяжения над мантийными диапира- § 
ми. Местоположение батолитов в общей структу-1 
ре коллизионных зон Монголо-Охотского пояса | 
связано с областью выклинивания морского про-1 
гиба, находящейся под действием сталкивающих- J 
ся континентальных масс.

Эти черты сходства были объяснены нами в 
рамках модели развития континентальной колли
зии Монголо-Охотского типа [5]. Геодинамичес- 
кой спецификой обстановки этого типа является 
протекание коллизии в области воздействия ман
тийного диапира. В результате нарушается связь 
мантийного источника с поверхностью и его воз
действие ограничивается нижними частями коры, 
инициируя при этом процессы анатектического 
плавления.

Нетрудно заметить, что основные параметры 
этой обстановки применены и к объяснению при- j 
роды Ангаро-Витимского батолита. Последний 1 
также возник в пределах сегмента континенталь
ной литосферы, одновременно находящегося под 
влиянием горизонтальных стрессовых напряже
ний и под воздействием подлитосферного ман
тийного диапира.

В обобщенном виде образование каждого из 
батолитов можно описать моделью (рис. 5), в j 
которой предусмотрены две стадии взаимодейст
вия мантийного плюма и континентальной пли- \ 
ты. На первой преобладают условия растяжения,; 
закладываются рифтовые зоны и формируется j 
система магмовыводящих каналов, пронизываю-1 
щих литосферу на всю мощность. С этой стадией | 
связан подъем мантийного диапира в литосферу J



и в целом, подъем над ним изотерм. Вторая ста
дия связана с переходом коры в режим стрессо
вых напряжений, отвечающих коллизионному 
взаимодействию плит. Магмовыводящие каналы 
закрываются, и тем самым нарушается режим 
теплорегуляции (тепло- и массообмена), сложив
шегося в предшествующую стадию. Продукты 
мантийных выплавок концентрируются в низах 
коры, вызывая массовый коровый анатексис и 
как следствие батолитообразование. Таким обра
зом, геодинамическую обстановку формирова
ния батолитов в позднем палезозое-мезозое Цен
тральной Азии можно определить как сложную, 
сочетающую в себе элементы коллизии плит 
(континентальной и океанической или континен
тальных) и подлитосферного диапиризма.

Историю взаимодействия континентальной 
плиты с мантийными диапирами по эпохам бато- 
литообразования рассмотрим на основе палеогео- 
динамических реконструкций, учитывающих 
данные по территории Сибири и ее обрамления 
(рис. 6), которые были выполнены А.А. Мосса- 
ковским с соавторами [8,26] для позднего палеозоя, 
а также данные А.Н. Храмова [37] по палеопереме
щениям Сибири в перми и триасе. Основной для нас 
станет реконструкция, выполненная авторами [8] 
для начала ранней перми (см. рис. 6, Б). В это вре
мя, как уже отмечалось выше, возникла активная 
койтинентальная окраина, осложненная в двух 
участках воздействием внутриплитных источников. 
Судя по их проекциям, эти источники были замкну
тыми, удаленными один от другого примерно на 
3000 км. По своим размерам (п х 100000 км2) они 
могут быть определены как суперплюмы. Их 
позицию, зафиксированную относительно абсо
лютной системы географических координат, ис
пользуем как опорную для последующих реконст
рукций. Будем называть эти плюмы северо-запад
ным (или Сибирским) и юго-восточным (или 
Центральноазиатским) в соответствии с их гео
графическим положением и территориями их на
иболее выразительного проявления.

Вначале вернемся в более отдаленное геоло
гическое прошлое и оценим, в какой геологичес
кой ситуации могли находиться эти плюмы перед 
их появлением под континентом, т.е. в начале 
карбона. Имея в виду геологические данные о 
том, что континент был надвинут по крайней ме
ре на юго-восточный плюм, а также палеогеоди- 
намические построения для начала раннего кар
бона [8], получим, что, вероятнее всего, юго-вос
точный плюм располагался в пределах Южно- 
Монгольского морского бассейна, а северо-за
падный -  в пределах Монголо-Охотской ветви 
Палеотетиса (см. рис. 6, А).

Таким образом, движение Сибирской плиты и 
ее складчатого обрамления в виде вращения по 
часовой стрелке привело к надвиганию континен
тальной плиты на тот сегмент Земли, в пределах 
которого действовали мантийные суперплюмы.

Это движение сохранялось и в более позднее гео
логическое время, в конце позднего палеозоя и в 
раннем мезозое [38]. Корреляцию этого движе
ния выполним с учетом перемещения проекции 
юго-восточного или Центральноазиатского плю- 
ма, непрерывность которого хорошо фиксирует
ся геологическими данными [44]. В конце перми 
над этим плюмоМ оказывается территория Цент
ральной и Северной Монголии, развивавшаяся в 
условиях ножницеподобного схождения обрамле
ния Монголо-Охотского океана. Обстановка 
коллизионного сжатия способствовала формиро
ванию Хангайского батолита (см. рис. 6, В).

Перемещения других участков континентальной 
плиты, согласованные с движениями над Централь
ноазиатским плюмом, позволяют оценить положе
ние северо-западного, или Сибирского, плюма как 
отвечающее проекции на северо-западную (в со
временных координатах) окраину Сибирской 
платформы. Именно там в конце перми-начале 
триаса (250-248 млн. лет назад) проявилась мощ
нейшая внутриплитная активность, сформиро
вавшая Сибирские траппы.

К началу позднего триаса проекция Централь
ноазиатского мантийного плюма была незначи
тельно смещена к восток-северо-восгоку (в совре
менных координатах), что соответствует продол
жавшемуся вращению континентальной плиты по 
часовой стрелке. Зона коллизии и в это время ос
тавалась в зоне влияния мантийного источника, 
вследствие чего сформировался Хентейский ба
толит (см. рис. 6, Г). Перемещения других участ
ков континентальной плиты должны были приве
сти к появлению над Сибирским плюмом восточ
ного края Западно-Сибирской плиты. Во всяком 
случае там около 230 млн. лет назад сформирова
лась рифтовая система [11], которая, таким обра
зом, стала одновозрастной со вспышкой внутри- 
плитного и батолитообразующего магматизма на 
юго-западном окончании Монголо-Охотского 
пояса.

Согласованность развития обоих плюмов с 
синхронизацией вспышек магматизма на рубежах 
позднего карбона и перми, перми и триаса и в на
чале позднего триаса послужила основанием для 
их объединения в рамках общего горячего поля 
мантии [43]. Вследствие этого можно говорить, 
что массовое батолитообразование в позднем па- 
леозое-раннем мезозое в пределах южного обрам
ления Сибирской платформы стало результатом 
взаимодействия края континентальной плиты с 
горячим полем мантии. Отметим также, что это 
уникальное по геологическому содержанию со
бытие можно отнести к наиболее ярким приме
рам нелинейной геодинамики [33, 34]. Оно отве
чает активному взаимодействию неравномерно 
распределенных по внутренним оболочкам Зем
ли глубинных энергетических потоков -  восходя
щего, обеспечившего мантийный диапиризм, и 
горизонтального, определившего столкновение и
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ло-Охотский, ВМ -  Внутреннемонгольский.

коллизию литосферных плит. Их суперпозиция 
на уровне литосферы создала условия для массо
вого плавления коры и в конечном счете привела 
к батолитообразованию.

ВЫВОДЫ
1. Ангаро-Витимский батолит является гран

диозным плутоническим образованием, сформиро
вавшимся главным образом на протяжении второй 
половины карбона между 330 и 290 млн. лет. Наря
ду с преобладающими гранитоидами нормально
го ряда в составе батолита широко проявлены 
щелочные породы, в том числе базиты. Послед
ние наиболее широко распространены в виде 
синплутонических интрузий среди гранитоидов

первой стадии развития батолита и отвечаю 
фритам, щелочным трахибазальтам и нефе 
нормативным базальтам. Щелочные породы 
явились и на более поздних стадиях разе 
батолита в виде прорывающих граниты б 
зинского комплекса нефелиновых и псевдс 
цитовых сиенитов зазинского комплекса, а т 
как наиболее поздние — в составе щелочногр; 
ной ассоциации. Сделан вывод о формиров 
батолита в условиях регионального сжата 
мантийным диапиром.

2. Позднепалеозойская и раннемезозо] 
эпохи развития континентальной структуры 
трально-Азиатского пояса стали временем 
более грандиозного в фанерозое батолита 
зования. За интервал времени около 100 мш



чпесь возникли батолиты общей площадью свы
ше 300000 км2. Наряду с Ангаро-Витимским здесь 
возникли Хангайский (на рубеже перми и триаса) 
и Хентейский (в позднем триасе) батолиты. Их 
образование также было связано с активностью 
подлитосферных магматических источников. 
Продукты последних распределены по обрамле
нию батолитов, фиксируя границы проекций воз
действия мантийных плюмов на литосферу. В гео- 
динамическом отношении батолитообразование 
отвечает вовлечению наддиапировых сегментов 
литосферы в коллизию монголо-охотского типа.

3. Массовое батолитообразование в пределах 
Центрально-Азиатского складчатого пояса было 
вызвано надвиганием края позднепалеозойского 
палеоконтинента Северной Азии на горячее поле 
машин, состоящее по крайней мере из двух супер- 
плюмов. Эти плюмы инициировали активность 
внутриштатного типа и, в частности, способствова
ли возникновению рифтовых расколов и обеспе
чивали крупномасштабную магматическую актив
ность с формированием щелочнобазитовых и 
щелочносалических ассоциаций. В условиях стрес
совых состояний, возникавших на активной окраи
не при разных типах коллизии (континент—океан, 
континент—континент), плюмы утрачивали связь с 
земной поверхностью, а их воздействие на лито
сферу ограничивалось нижними горизонтами ко
ры. Здесь под влиянием внедрившихся базитовых 
расплавов протекали процессы анатексиса и фор
мировались массы анатектических расплавов, по
служивших основой батолитов.

Работа выполнена при финансовой поддерж
ке РФФИ (проекты 96-05-64330, 96-05-64768, 
96-05-65785,94-05-17620) и INTAS-REBR (95-0934).
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The results of the geochronological investigations show that the Angara-Vitim batholith, one of the world’s 
largest, came into existence in the second half of the Carboniferous—between 330 and 290 Ma. The revision 
of the data received earlier shows that the alkaline magmatism, including synplutonic intrusions of the alkaline 
basites, manifested itself in the same age interval within the batholith area. It is concluded that intraplate heat 
sources played a leading role in the crustal anatexis during batholith formation. The data on the other two larg
est batholiths of Central Asia, the Khangai and Khentei (emplaced at the end of the Permian-earliest Triassic) | 
show that their formation involved a contribution of sublithospheric heat sources. Geodynamic reconstructions | 
show that the intense batholith formation in the Central Asia foldbelt resulted from thrusting of the Late Pale
ozoic paleocontinent margin of North America onto a hot mantle field composed of two superplumes. Under 1 
stresses at the active margin, the effect of the plumes was mostly restricted to lower crustal horizons, where § 
anatexis took place, and anatectic melts parental to the batholith were formed. I

I
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Предуральский прогиб формировался во время коллизии Еврамерийского континента с системой 
континентов и микроконтинентов на востоке. Н а основе фациального и формационного анализов 
выполняю щ его его терригенного комплекса доказывается, что образование прогиба происходило 
асинхронно в разных его частях. П ервые впадины краевого прогиба появились, по крайней мере, в 
раннем карбоне, а единым прогиб стал только к артинскому веку. В процессе становления Преду
ральский прогиб проходил 3 стадии -  начальную, внутреннего прогиба и внешнего прогиба. Каждая 
из этих стадий связывается со взаимодействием края пассивной континентальной плиты и надвига
ющегося на него фронта орогена. Индикаторными являются для начальной стадии -  предфлишевая 
формация, внутреннего прогиба -  флишевая, внешнего прогиба -  формации молассовая и морских 
эвапоритов. М оласса (верхняя пермь-триас) и флиш  (средний карбон-нижняя пермь) разделены 
территориально. Ш лировая формация в Предуральском прогибе занимает подчиненное положение. 
К формационному ряду краевого прогиба относятся такж е карбонатная ш ельфовая и рифовая ф ор
мации, ограничивающие его с запада. Карбонатный обломочный материал, занимающий в некото
рых районах наряду с полимиктовым значительное место, выносился в прогиб со стороны Урала. 
Его образование связано с внешней зоной предгорного ш ельфа. Роль Восточно-Европейской плат
формы  как источника карбонатного вещества бы ла незначительной. Доказывается, что в западной 
части современного Баш кирского антиклинория в карбоне и начале перми существовало ш ельф о
вое море с карбонатным осадконакоплением. Глубоководные бассейны юга У рала и территории 
Уфимского амфитеатра соединились только в середине ранней перми. Приводится сравнение усло
вий осадконакопления и палеотектонической обстановки в Предуральском прогибе с другими сход
ными бассейнами.

Предуральский прогиб (рис. 1) был выделен в 
30-х годах нашего столетия А.Д. Архангельским 
и Н.С. Шатским и независимо от них В.И. Носаль, 
Ю.А. Притулой и А.А. Трофимуком. В дальней
шем представления об этой структуре формирова
лись под влиянием работ Н.С. Шатского, А.А. Бог
данова, Ю.М. Пущаровского, Б.М. Келлера,
В.Д. Наливкина, Д.В. Наливкина, Н.Г. Чочиа,
В.Е. Руженцева, И.В. Хворовой, А.В. Хабакова, 
Г.И. Теодоровича, А.Л. Яншина, Г.А. Смирнова, 
М.И. Баренцева, И.С. Муравьева, В.И. Малышева, 
П.А. Софроницкого, Б.И. Чувашова, В.П. Горско
го, А.А. Оборина, В.А. Дедеева, А.А. Султанае- 
ва, И.К. Королюк, М.А. Камалетдинова, Ю.В. Ка
занцева, Е.Л. Меламуд, В.В. Юдина и многих дру
гих. Постепенно были определены границы 
прогиба, его тектоническое строение и взаимоот
ношение со смежными структурами, отработана 
стратиграфия заполняющих прогиб отложений, 
был установлен факт его смещения на платфор
му, за последние годы достаточно полно изучен 
вещественный состав. Многие геологи пытались 
восстановить историю эволюции Предуральского 
прогиба, палеогеографические обстановки време
ни его существования. Предлагаемые ими схемы 
основаны, как правило, на несколько скорректи
рованных представлениях о фациях 30-40 годов,

вытекающих из исследований А.В. Хабакова, 
ранних работ И.В. Хворовой и др. Однако обшир
ный новый материал, полученный в последнее 
время, сопоставление его с данными седименто- 
логических исследований современных и древних 
отложений в других регионах заставляют пере
сматривать многие устоявшиеся положения в об
ласти седиментологии, палеогеографии и палео
тектоники Предуральского прогиба.

ОСНОВНЫЕ ПРИЗНАКИ 
КРАЕВОГО ПРОГИБА

А.А. Богданов [2] предлагал определить крае
вой прогиб по строению основания, формацион
ным рядам и стилю деформаций. В целом эти по
казатели остаются в силе и сегодня. Значение 
строения основания подтверждают и другие ис
следователи [7,23]. Отложения краевого прогиба 
всегда подстилаются фациями края платформы, 
главным образом, карбонатами. Характерные 
черты имеет также стиль деформаций в краевом 
прогибе, хотя здесь представления несколько изме
нились со времени опубликования статьи А  А. Бог
данова; была установлена большая роль надвиго- 
вых деформаций. Нуждается в уточнении только 
вопрос о формационных рядах. Традиционно
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Рис. 1. Контурная схема Уральской складчатой области (А) и расположение изученной территории на карте России (Б). 
Слева от схемы Урала показаны границы и названия тектонических депрессий в пределах Предуральского прогиба. 
Цифры на А: 1 -  доорогенные магматические и осадочные формации; 2 -  формации Предуральского прогиба.

считается, что определяющей для краевого про
гиба является молассовая формация, а флиш ха
рактеризует доорогенные троги. За последние 
десятилетия выяснилось, что грубообломочный 
состав (в свою очередь, считавшийся основным 
признаком молассы) характерен и для прокси
мального флиша, для глубоководных отложений 
подножья склона. После фациального анализа 
многие толщи, считавшиеся ранее мелководно
морскими (т.е. моллассовыми), приходится отнес
ти к флишу. Оказалось, что роль флиша среди от
ложений краевых прогибов значительна; флиш, 
наряду с молассой, является главной орогенной 
формацией.

К трем названным показателям сейчас необхо
димо добавить еще один. Речь идет о веществен
ном составе. Хотя обобщающих работ пока не
много [42], несомненно, что вещественный состав 
является очень характерным для отложений кра

евых прогибов. Среди них распространены слож
ные граувакки с участием компонентов разнооб
разных изверженных и осадочных пород, образо
вавшихся при размыве коллизионного орогена.

Таким образом, краевой прогиб представляет 
собой линейно вытянутую структуру, формиро
вавшуюся в коллизионную стадию развития гео- 
динамической системы на краю пассивной конти
нентальной плиты. Краевой прогиб выполнен, 
главным образом, осадочными породами флише- 
вой, молассовой, реже шлировой формаций слож
ного полимиктового состава, которые всегда под
стилаются известняками платформы. Извержен
ные породы не характерны. Отложения краевого 
прогиба смяты в линейные и куполовидные 
складки, нарушены многочисленными надвигами 
со стороны орогена. Тектонические деформации 
затухают вверх по разрезу и в сторону платфор
мы. Нередко наблюдаются угловые несогласия



между флишевой и перекрывающей ее молассо- 
вой формациями.

ОСОБЕННОСТИ ВЕЩЕСТВЕННОГО 
СОСТАВА ТЕРРИГЕННЫХ ПОРОД

Осадочные толщи, выполняющие Предураль- 
ский прогиб, сложены комплексом обломочных, 
хемогенных и биогенных пород. Определяющее 
значение имеют обломочные образования, среди 
которых выделяются полимиктовые и, в мень
шей степени, мономиктовые известняковые пес
чаники, гравелиты, конгломераты [12, 13, 16]. 
Главными породообразующими компонентами 
полимиктовых разностей являются обломки раз
нообразных пород: силицитов, изверженных по
род, известняков, кварцитовидных песчаников, 
реже метаморфических пород, полимиктовых пе
счаников. Особенно большим разнообразием ха
рактеризуются фрагменты изверженных образо
ваний. В гальках встречены почти все типы вул
канитов и интрузивных пород, известные на 
Урале, начиная с серпентинитов и оливиновых 
габбро, но наиболее распространенными являют
ся основные и кислые вулканиты. Гальки и зерна 
карбонатных пород представлены разновозраст
ными известняками.

Основными глинистыми минералами, слагаю
щими аргиллиты, независимо от фациальной и 
стратиграфической принадлежности, являются 
диоктаэдрическая гидрослюда и разбухающий 
хлорит.

Анализ вещественного состава показывает [16], 
что в целом в терригенных толщах среднего кар- 
бона-нижней перми отсутствует направленное 
изменение вещественного состава. Зрелость по
род вверх по разрезу не увеличивается. Переот- 
ложение практически отсутствует, только в позд
ней перми появляется некоторое направленное 
увеличение зрелости, но и то не повсеместно. Все 
эти данные говорят о тектонически активной 
складчатой области сноса.

ФАЦИИ
На начальных этапах изучения Предуральско- 

го прогиба терригенные отложения, среди кото
рых существенную роль играют грубообломоч
ные, были отнесены к мелководно-морским, при
брежно-морским и речным фациям. Обоснование 
такого представления дал А.В. Хабаков во много
численных статьях и отчетах, опубликованных в 
30-40-х годах. Позже эта точка зрения перекоче
вывала из работы в работу и во многом сохрани
лась до сих пор. Карбонатно-глинистые разрезы, 
нередко маломощные, конденсированные, вслед 
за И.В. Хворовой [32, 33], изучавшей их на Юж
ном Урале, обычно относят к образованиям наи
более глубокой части бассейна, к образованиям

“осевой зоны прогиба”. Часто они фигурируют в 
работах под названием “депрессионные фации”. 
Некоторые исследователи [3], правда, уже выска
зывали сомнение в правильности такого толкова
ния фаций, но их идеи не получили развития. 
Однако фактический материал, накопленный за 
последние десятилетия, противоречит таким 
представления. Текстурные особенности, харак
тер залегания и взаимоотношений, особенности 
органических остатков свидетельствуют о при
надлежности среднекаменноугольно-нижнеперм- 
ских обломочных отложений Предуральского 
прогиба, в том числе и грубообломочных, к фаци
ям глубоководных конусов выноса [13, 14, 16] 
(рис. 2). Континентальные и прибрежно-морские 
фации появляются только в верхней перми.

Карбонатно-глинистые толщи имеют различное 
происхождение. Отложения с прослоями кремней и 
фосфоритами в северных районах Бельской впа
дины, которые И.В. Хворова [32] считала наибо
лее глубоководными, представляют ф ации шель
фовой впадины и отлагались, по-видимому, на 
глубине не более 100-300 м [14, 16]. В западных 
разрезах прогиба встречаются карбонатно-гли
нистые фации внешнего края шельфа и платфор
менного склона прогиба. Их образование проис
ходило в широком диапазоне глубин — от десят
ков до, по крайней мере, многих сотен метров.

ФОРМАЦИИ
Размыв горной области приводит к образова

нию терригенных комплексов, среди которых наи
большее значение имеют молассовая, флишевая 
и шлировая формации, выделенные еще в про
шлом веке на территории Альпийских прогибов. 
С тех пор представления о них многократно меня
лись и уточнялись, что наглядно отражено в рабо
тах В.Т. Фролова [28-30], Ю.Р. Беккера [1] и др. 
Широко распространена точка зрения, что во 
время главной фазы орогенеза (когда собственно 
и формируется краевой прогиб) аккумулируется 
моласса, в некоторых случаях шлир, а флиш яв
ляется индикатором прогибов и поднятий “гео- 
синклинального” этапа развития, то есть началь
ных фаз орогенеза. Тем не менее многие авторы, 
особенно зарубежные, относят флиш к разряду 
орогенных формаций и, следовательно, допуска
ют его формирование в краевых прогибах.

В отношении Западного Урала утвердилось мне
ние, особенно после работы И.В. Хворовой [33], 
что в южной части Урала до конца карбона (или 
до середины позднего карбона), на севере места
ми до середины ранней перми во внешнем “гео- 
синклинальном” прогибе в глубоководной обста
новке формировался флиш. Позже этот прогиб 
преобразовался в краевой, в котором осаждалась 
уже моласса (нижняя и верхняя), причем некоторые 
авторы (В.Д. Наливкин, И.В. Хворова, В.А. Дедеев,



Рис. 2. Схематический профиль бассейна осадконакопления в Пре дур ал ьс ком прогибе во время формирования фли- 
шевой формации (средний карбон-ранняя пермь).
/,  2 -  известняки: 1 -  слоистые, 2 -  массивные, рифовые; 3 -  аргиллиты и мергели; 4 -  песчаники тонко- и мелкозер
нистые, аргиллиты; 5 -  конгломераты, гравелиты, песчаники грубо- и крупнозернистые; 6 -  основные разломы. Ци
фры в кружках: 1 -  предгорный шельф, 2 -  активный склон, 3 -  каньон, 4 -  шлейф глубоководных конусов, 5 -  пас- ! 
сивный склон, 6 -  шельф платформы, 7 -  рифы. j

A. А. Султанаев, А .И . Елисеев, В.В. Юдин) допус
кали, что моласса вкрест простирания переходи
ла во флиш, хотя и относительно мелководный.
B. Д. Наливкин [20] выделял с востока на запад 
молассовую, флишевую, глубоководную, риф о
вую, а в кунгуре еще и соленосную формации. По
В.В. Юдину [39], флиш евая формация вверх по 
разрезу так же, как и к востоку, переходила в ни
жнюю, затем в верхнюю молассу. Существовала 
точка зрения (А.А. Оборин, В.И. Чалыш ев, 
Н.Г. Чочиа, А.И. Осипова), что флиш в Предураль- 
ском прогибе формировался местами до конца ар- 
тинского века (и даже в кунгуре), но представлял 
собой мелководные образования. И.К. Королю к 
с соавторами [И ] предложили свой вариант схе
мы расположения фюрмационных рядов в Южном 
Приуралье. В пределах Зилаирского синклинория 
они выделяют непрерывный ряд формаций: аспид
ная -  карбонатно-кремнистая -  ф л и ш е в а я ш л и -  
ровая -  молассовая. К  западу от Башкирского ан- 
тиклинория И .К . К оролю к с соавторами рисуют 
следующий вертикальны й ряд: кремнисто-кар
бонатная -  переры в -  депрессионная -  молассо
вая -  эвапоритовая -  красноцветная формации. 
В этих рядах к краевому прогибу они относят 
шлировую, молассовую, эвапоритовую и красно
цветную формации.

Накопленный к настоящему времени ф акти
ческий материал (особенно по фациальному со
ставу) уже не укладывается в упомянутые схемы, 
что отражается и на реконструкциях геологичес

кой истории региона. Схемы требуют пересм от-; 
ра. Особенно это касается взаимоотношения 
флиша и молассы и их роли в процессе формиро- j 
вания краевого прогиба. Уже давно, и не только 
на Урале, обращается внимание на то, что флиш 
и нижняя моласса имеют много общих черт и ча
сто их практически невозможно отличить. Очень 
запутан такж е вопрос о разграничении молассы и ■ 
шлира.

Большинство исследователей сейчас соглаша
ются с определением флишевой формации как 
отложений ш лейфов глубоководных конусов, ча
ще всего приуроченных к быстро прогибающим
ся участкам земной коры  с тектонически актив
ной областью  сноса. Ф актически о наличии или 
отсутствии ф лиш а можно говорить только  по
сле анализа фаций. Все попытки определить 
флиш по формальным морфологическим призна
кам пока неудачны, так как эти признаки для раз
ных фаций конуса сильно различаются. А  из ф а
циального анализа следует, что большая часть от
ложений, относимых ранее к нижней молассе, 
представляет собой флиш. На Западном Урале 
флишевая формация развита в позднем девоне-на
чале раннего карбона (зилаирская серия) и от сред
него (местами частично раннего) карбона почти 
до конца ранней перми. Но если зилаирская серия 
залегает (за некоторыми исключениями) на океа
нической коре и представляет начальные ф азы  
орогенеза (возможно, это отложения преддугово- 
го желоба), то каменноугольно-раннепермский



Алиш залегает на платформенном основании и 
целиком относится к  краевому прогибу. Предпо
лагаемое ранее некоторыми авторами изменение 
характера прогиба на границе карбона и перми 
(переход “внешнего геосинклинального” прогиба 
на краевой) не подтверждается. Н а это обратил 
внимание и В.В. Юдин [39]. Он пишет (с. 202), что 
“широко известная в литературе уральская ф аза 
складчатости на границе карбона и перми в север
ных уралидах не проявилась”.

К молассе, согласно альпийскому литотипу, 
относятся чередующиеся мелководно-морские и 
континентальные отложения, образующиеся при 
размыве коллизионного орогена. Молассовая 
формация очень широко распространена в~крае- 

\ вых прогибах. Н а З ападном У рале к ней следует 
I относить только верхнепермско-триасовые суб- 
j континентальные_толщи, так  как предполагае- 
\ мая И.Вг Хворовой и’другйми1шт6рами “нижняя

I ных потоков и представляет собой проксималь- 
! ный фЖшТНгГуровне современного эрозионного 
среза от сут ст вует  замещение флиша молассой 
по латерали, хотя первоначально одновременно с 
аккумуляцией флиша, очевидно, существовали и 
континентальные обломочные отложения (ран
няя моласса С. Бубнова).

Не совсем ясным остается вопрос о переходе

?шиша в молассу на Западном У рале в вертикаль- 
ом разрезе. И.В. Хворова [33] рассматривала в 

качестве аналога предуральской нижней молассы 
(то есть толщи, по ее мнению, переходной от 
ф лиш дк молассе) гельветский флиш  из швейцар
ских Альп, считая еТо бтносительно'мелковод- 
ным образованием. Однако, по современным 
представлениям [43], это отложения глубоковод
ных конусов выноса, то естьjpnuiu  (как это и сле- 
дует из названшР'гёльветский флиш ”). Н а Урале 

i с гельветским флишем сейчас можно сопоставить 
только терригенные толхци кунгурского возрас- 

; та, которые вверх по разрезу постепенно теряю т 
' черты, характерные для флиша. Но если в А ль

пах можно проследить переход в мелководную 
молассу через отложения внешнего шельфа, то 
на Урале переходные образования плохо сохра
нились. Только на севере хорошо видна транс
формация флиш а в молассу через дельтовый ко
нус. В более южных районах достоверные сведе
ния о кровле кунгурского флиш а отсутствуют, 
хотя местами можно предположить замещение 
западных разрезов флиш а шельфовыми отлож е
ниями. М оласса здесь, как правило, начала ф ор
мироваться еще дальше к западу. По-видимому, 
зона флиш а к этому времени была поднята выше 
уровня моря.

Ш лировая формация в литотипической мест
ности (в Альпах) образовалась в условиях дельты 
и авандельты крупной реки или нескольких рек.

Для нее характерны большие мощности, тонко
зернистый состав с лицзами контрастных обло
мочных пород, местами солоноватоводная фауна. 
Отнесение южно-уральского ф лиш а к шлиру, 
как это нередко можно видеть в литературе, не 
оправдано ни с генетической стороны, ни по со
держанию. Со шлировой формацией альпийских 
прогибов имеет сходство только ш еркыртаель- 
ская и бельковскдя свиты (верхи артинского -  ни
зы  кунгурского ярусов) на Приполярном и П о
лярном Урале. Это, по-видимому, единственное 
проявление упомянутой формации в пределах 
Предуральского прогиба.

Важное значение для характеристики и исто
рии прогиба имеет предфлишевая формация [17], 
которая образовалась на начальном этапе проги
бания Тсарбонатного ш ельфа и в настоящее время 
сохранилась только на отдельных участках. Фор
мация встречается во многих краевых прогибах. 
Ее характеризуют карбонатно-глинистые отло
жения, часто с прослоями кремней, иногда с фос
форитами, в верхней части с подводнооползневы
ми образованиями. В вертикальном разрезе эти 
отложения переходят в проксимальные фации 
флиша. Н а Урале наиболее характерные разрезы 
предфлишевой формации известны на широте 
Башкирского антиклинория, в бассейнах правых 
притоков р. Белой (C2m2-P ia).

Значительное место среди пород, слагающих 
Предуральский прогиб, занимают эвапориты, ко
торы е откладывались в наиболее прогнутой час
ти этой структуры, в условиях глубокого откры 
того моря и на востоке нередко переслаиваются с 
турбидитами. Большинство исследователей вы 
деляет их в особую формацию, что, по-видимому, 
вполне оправдано. Отнесение предуральских эва- 
поритов к молассе и тем более к  шлиру неправо
мерно. Поскольку устоявшегося наименования у 
этой формации нет, я здесь буду придерживаться 
названия “формация морских эвапоритов”.

К  формационному ряду краевого прогиба, ве
роятно, нужно относить такж е шельфовую кар
бонатную и рифовую формации, окаймляющие 
прогиб со стороны платформы и тесно связанные 
с формациями собственно прогиба.

П РО И СХ О Ж ДЕН И Е К А РБО Н А ТН О ГО  
О БЛ О М О ЧН О ГО  М А ТЕРИ А Л А

Вопрос о происхождении карбонатного обло
мочного материала в составе комплекса терри- 
генных пород Предуральского прогиба имеет 
принципиальное значение. О т ответа на него за
висит решение многих важнейших проблем пале
отектоники и палеогеографии западных зон У ра
ла и восточного края Русской платформы.

До сих пор общепринятым является мнение, 
что основная часть карбонатных обломков была



снесена в бассейн с запада, со стороны платф ор
мы. До последнего времени и автор придержи
вался таких взглядов [15], хотя противоречия 
здесь чувствовались уже давно. Детальные фаци
альные исследования, однако, заставили пересмо
треть эту точку зрения [18]. Оказалось, что гру
бообломочные известняки всегда приурочены к 
верхней части глубоководного конуса, а в целом 
гранулометрический состав карбонатных обло
мочных частиц соответствует таковому полимик- 
товых обломков, в восточном, уральском проис
хождении которых сомнений нет. Это относится 
к позднекаменноугольной “саплаякской брек
чии”, к среднекаменноугольным известняковым 
пачкам на территории Уфимского амфитеатра и 
Сакмаро-Икской зоны, к ассельско-артинским 
известняковым свитам бассейнов рек Урала, Сак- 
мары, Больш ого И ка и др. Раннеартинские олис- 
топлаки предполагаемых янгантауских мергелей 
в бассейнах рек Ю рюзани, Ая, Сима такж е зале
гаю т среди фаций верхней части полимиктового 
конуса и даже фаций каньона, что полностью ис
ключает их западное происхождение. Упомянутые 
“сапл аякские брекчии” к тому же врезаны [33] в по- 
лимиктовые обломочные толщи на глубину до 
300 м. Но у подножья западного борта прогиба 
распространены карбонатно-глинистые разрезы. 
Глыбы и утесы известняков, широко распростра
ненные на Южном У рале, такж е всегда приуро
чены к полимиктовым грубообломочным разре
зам, к фациям верхнего конуса и каньона, они не 
встречаются среди тонкозернистых пород ни
жней части конуса, что было бы неизбежно, если 
бы они сносились со стороны платформы.

Многие пласты и пачки предполагавшихся чи
сто карбонатных обломочных пород содержат 
примесь полимиктового песчаного материала. 
Это относится даже к мергелям янгантауской 
свиты, не говоря уже о таких толщах, как ассель- 
ская ахуновская свита в бассейнах рек Ю рюзани и 
Ая и грубообломочные ассельские разрезы  в пре
делах Симской мульды, нижнепермские карбо
натные свиты в бассейне р. Сакмары и др. Очень 
показательным в этом  отношении является раз
рез тастубского горизонта сакмарского яруса в 
Симской мульде, где среди отложений верхнего 
конуса карбонатного состава залегает полимик- 
товый олистостром.

Обломочные известняки Предуральского про
гиба почти всегда содержат очень разнородный 
по возрасту материал. П о определениям Б.И. Чу- 
вашова, В.В. Черных, Р.М. Ивановой и по литера
турным данным, в верхнекаменноугольных и 
нижнепермских породах, наряду с сингенетичны- 
ми органическими остатками, присутствуют об
ломки известняков, по крайней мере, начиная с 
раннего и среднего карбона, причем всегда. Если 
согласиться с мнением, что они сносились со сто
роны платформы, приходится допускать, что там

в позднем палеозое существовали складчатые го
ры. Иначе невозможно объяснить одновремен
ный размыв пород такого возрастного диапазона 
на значительной территории. Н о это, по-видимо
му, невероятно.

Переоценка происхождения карбонатного об
ломочного материала приводит к необходимости 
пересмотра реконструкций процесса образования 
и развития северной части Бельской впадины и ее 
взаимоотношения с Башкирским антиклинорием 
и Каратауским выступом. Этот район является 
одним из наиболее важных для расшифровки 
формирования Предуральского прогиба в целом, 
поскольку существующая модель в значительной 
степени была создана именно здесь, на основе ра
бот В.Е. Руженцева, Б.М. Келлера, И.В. Хворо- 
вой и других.

Со времени работы В.Е. Руженцева [24] считает
ся само собой разумеющимся, что на этой террито
рии в современном эрозионном срезе наблюдаются 
только западные разрезы московско-сакмарского 
прогиба. Более восточные грубообломочные раз
резы этого прогиба перекрыты надвигами со сто
роны Башкирского антиклинория или [5, 25, 31] 
располагались выше последнего и позже были 
размыты. Идея Б.М. Келлера [8] и В.В. Хомен- 
товского [34] о том, что антиклинорий в позднем 
палеозое был поднят, не прижилась. Основным 
доводом сторонников былого существования это
го прогиба является утверждение, что ф ациаль
ные зоны, не меняясь, прослеживаются от бассей
на р. Сакмары на юге в Уфимский амфитеатр. 
Признаки выклинивания фаций на границе с 
Башкирским антиклинорием, по их мнению, от
сутствуют. Н о это не так.

Еще Б.М. Келлер [8] заметил, что при прибли
жении с юга к Башкирскому антиклинорию тер- 
ригенные породы башкирского возраста сменя
ются известняками и мощности уменьшаются. 
Вдоль северной границы антиклинория в среднем 
и позднем карбоне распространены известняко
вые конгломераты и конглобрекчии, нередко с 
глыбами. В.Д. Наливкин [20], чтобы объяснить 
их происхождение, рисовал на палеогеографиче
ских схемах на севере антиклинория скалистые 
острова. Но главным доказательством того, что 
на территории современного Баш кирского анти
клинория в карбоне и начале перми не бы ло про
гиба с терригенным осадконакоплением, являет
ся карбонатный обломочный материал. Особен
но показательными в этом отношении являются 
разрезы артинского яруса по рр. Басу, Инзеру, 
Лемезе, где в полимиктовых конгломератах при
сутствуют валуны и глыбы известняков верхнего 
карбона, ассельского яруса и тастубского гори
зонта сакмарского яруса, неокатанные глыбы и 
отломы верхнеартинских органогенных извест
няков [37]. Известны такж е глыбы известняков



днего-верхнего карбона и ассельского яруса, 
°еже более молодые, залегающие среди отложе- 
Рий верхнего конуса в бассейнах рек Зиган и Се- 
н к Геологами-съемщиками упоминаются 
кпупные глыбы нижне-среднекаменноугольных 
известняков, залегающих среди мощных песчани
ков в бассейне р. Лемезы. Упомянутые глыбы и 
валуны могли попасть в бассейн только со сторо
ны Башкирского антиклинория. А  отсюда следу
ет что на этой территории или, по крайней мере, 
в ее западной части, в интервале от раннего кар
бона до сакмарского века аккумулировались из
вестняки, существовали ш ельфовые условия, как 
это, собственно, предполагал еще В.В. Хоментов- 
ский. Прогиба с терригенным осадконакоплени- 
ем там не было. Прогиб начал формироваться к 
западу от Башкирского антиклинория в конце 
московского века, его представляют отложения 
предфлишевой формации. На относительную 
приподнятость территории Башкирского анти
клинория в начале перми указываю т и направле
ния палеопотоков к югу и северу от него. В райо
не широтного течения р. Белой в сакмарском и 
начале артинского века эти потоки были направ
лены на юг и юг-юго-восток, а по рр. Юрюзани и 
Аю (вблизи северной границы антиклинория) на 
север и север-северо-восток.

Указанные выше соображения позволяют ут
верждать, что обломочные карбонатные толщи 
района Симской мульды, в том числе и знамени
тая “Брекчия Доменной горы ”, такж е связаны с 
размывом территории Баш кирского антиклино
рия. Каратауский выступ является частью этого 
антиклинория, на что указывал уже Ю.В. Казан
цев [7]. Обособление структуры произошло в по- 
слеартинское время в результате тектонического 
сдвига. Никаких скалистых островов к западу от 
прогиба (как это предполагают некоторые авто
ры) на этом месте в начале перми не было.

Таким образом, ясно, что основной источник 
карбонатного обломочного материала надо ис
кать на востоке. Но, как совершенно справедливо 
указывали предыдущие исследователи, соответ
ствующих пород в современном эрозионном сре
зе практически не видно. Лишь в междуречье 
Урала и Сакмары на простирании куруильских 
известняков предполагаются [38] отложения ви- 
зейско-раннебашкирской банково-рифовой фор- 
мацищ которая могла бы быть источником обло
мочного материала для нижней части грубообло
мочной толщи. По-видимому, в предгорной части 
флишевого бассейна существовал в разной степе
ни выраженный шельф, во внешней части кото
рого откладывались известняки. Такие ш ельфы 
известны и в современных бассейнах с интенсив
ным терригенным осадконакоплением. При на
двигании орогенной системы на прогиб упомяну
тые ш ельфовые отложения вовлекались в склад
чатость, размывались или были перекрыты

надвигами, поэтому в современных разрезах мы 
их почти не видим. Ш ирокое развитие карбонат
ных глыбовых образований в пределах Бельской 
впадины может свидетельствовать об активном 
передвижении надвигов в береговой зоне бассей
на во время осадконакопления. Обильное попада
ние в зону грубообломочных отложений одновоз
растных с ними известняков (в том числе биогер- 
мов) связано с эпохами понижения уровня воды в 
бассейне, когда береговая линия оказывалась 
вблизи внешнего края шельфа.

СТАДИИ РА ЗВ И ТИ Я  П Р О ГИ БА
Согласно модели тектоники литосферных 

плит, краевые прогибы формируются в коллизи
онную стадию развития геодинамической систе
мы при надвигании складчатого орогена на край 
континентальной плиты [19]. В результате по
следний прогибается и перед фронтом надвигов 
образуется глубокая асимметричная линейно вы 
тянутая впадина, вместе с орогеном смещающая
ся в сторону пассивной плиты.

Уральская горная область начала формиро
ваться в конце девона в результате коллизии сис
темы островных дуг и Еврамерийского континен
та [27, 39]. При дальнейшем развитии субдукции 
островные дуги были вовлечены в аккреционную 
призму и приблизительно с середины раннего 
карбона началось столкновение Еврамерийской 
плиты с активной окраинной системой континен
тов и микроконтинентов на востоке. Зона субдук
ции в местах столкновения оказалась заблокиро
ванной континентальной корой, и аккреционная 
призма быстро разрасталась и надвигалась на 
край пассивной Еврамерийской плиты, где начал 
формироваться краевой прогиб. Нельзя согла
ситься с мнением [35, 36], что заложение прогиба 
произошло практически одновременно по всей 
его длине (в среднем карбоне). Этот процесс был 
очень длительным (от раннего карбона до начала 
ранней перми), он определялся неровными края
ми плит и наличием нескольких континенталь
ных блоков на востоке, пришедших в соприкос
новение с Еврамерийской плитой в разное время. 
Анализ фаций в краевом прогибе не подтверждает 
и постепенную косую коллизию с юга на север, 
предполагаемую В.Н.Пучковым [22]. Прогиб дол
го существовал в виде трех глубоководных бассей
нов, разделенных более мелководными морями, 
расположенными на широте Баш кирского анти
клинория и Косьвинско-Чусовской седловины, и 
только к артинскому веку образовался единый 
глубоководный бассейн. Такое строение прогиба 
дает основание предположить, что и Уральская 
орогенная система до середины ранней перми не 
была единой.

Результаты анализа вещественного состава про
тиворечат распространенному мнению [4, 5, 39],



что Предуральский прогиб образовался где-то 
далеко на востоке и в виде волны мигрировал на 
запад с многократным переотложением обло
мочного материала. Состав последнего однознач
но говорит об отсутствии переотложения.

Складчатые уральские структуры надвигались 
на прогиб на расстояние от первых до первых де
сятков километров, по Ю.В. Казанцеву [7], до 50 км. 
При этом сам прогиб такж е смещался на конти
нентальную плиту, как это было установлено 
Г.И. Теодоровичем еще в начале 40-х годов. А на
лиз фаций показывает, что перемещение прогиба 
происходило крайне неравномерно. Это было 
смещение не всей структуры в целом, а отдель
ных ее элементов: того или другого склона, уча
стков дна. Прогиб то  расширялся, то становился 
уже, менялись его продольная и поперечная кон
фигурация. Ширина прогиба с учетом последую
щей складчатости и надвигов, которые, по дан
ным В.В. Юдина [39], сократили его в 1.5-2 раза, 
могла быть до 100-200  км, а на севере еще больше.

В процессе развития Предуральский прогиб 
проходил 3 стадии: начальную, внутреннего про
гиба и внешнего прогиба. Только здесь надо 
иметь в виду, что в литературе уже употребляют
ся термины “внешняя” и “внутренняя” зоны про
гиба. Но это структурно-тектонические зоны, ко
торы е выделяются по степени дислоцированнос- 
ти пород.

Н ачальн ая  стадия. Образование прогиба на 
краю  Восточно-Европейской платформы проис
ходило по крайней мере двумя различными спо
собами.

1. В пределах платформенного ш ельфа с кар
бонатным осадконакоплением появлялись посте
пенно углубляющиеся и расширяющиеся впади
ны, представленные отложениями предфлише- 
вой формации. Существование такой впадины 
наиболее хорошо прослеживается на Южном 
У рале на широте Баш кирского антиклинория. 
Здесь известняки мелководного ш ельфа ранне
московского возраста перекрываются карбонат
но-глинистыми, глинистыми и кремнисто-глинис
тыми фациями впадины, которая превратилась в 
глубоководный прогиб только к концу асселя -  в 
сакмаре. Отложения предфлишевой формации, 
свидетельствующие о начальных впадинах, встре
чаются и в междуречье Белой-С акм ары  (Cj), в 
районе Уфимского амфитеатра (верхи визейско- 
го -  низы башкирского ярусов), на широте г. Чу
сового (ассельский ярус) и, возможно, на севере 
Урала, на широте рек Лемвы, Усы (Cj). О бразо
вание начальных впадин можно предположить в 
районах, где край континентальной плиты по ка
ким-то причинам не засасывался в зону субдук- 
ции и не наклонялся, а под давлением подтянув
шейся к нему аккреционной призмы начал раска
лываться. Только потом, когда ороген 
надвинулся на континентальную плиту, послед

няя наклонилась и начальные впадины преобра
зовались в глубокий прогиб.

2. Непосредственная трансформация предду- 
гового желоба в краевой прогиб (подобный меха
низм предполагал и В.В. Юдин). Признаки такого 
перехода имеются на юге Урала, к югу от р. Сак- 
мары, где среднекаменноугольные фации верхне
го конуса подстилаются нижнекаменноугольным 
флишем. Это предположение согласуется с точ
кой зрения [6 ] о существовании остаточного 
океанического бассейна в карбоне и перми на 
территории Прикаспийской впадины. Бассейн в 
начале карбона, вероятно, простирался до ш иро
ты  р. Сакмары. Трансформацию глубоководного 
желоба в краевой прогиб можно предположить, 
хотя и менее уверенно, такж е в районе верхнего 
течения р. Печоры, где верхневизейско-башкир- 
ские полимиктовые породы леж ат на кремнисто
глинистых отложениях Лемвинской зоны [40], 
представляющих, по данным В.Н. Пучкова [21], 
фации пассивного склона Восточно-Европейско
го континента. Непосредственный переход океа
нического желоба в краевой прогиб, вероятно, 
происходил в районах, где край плиты засасывал- \ 
ся в зону субдукции, плита наклонялась и аккре-| 
ционная призма сразу ее подминала под себя. Воз J  
можно, это происходило в местах с хорошо вы ра -1 
женным переходным типом коры. }

Стадию  внутреннего прогиба представляем 
флишевая формация. Стадия связана с разрастаД 
нием горного пояса, с активной обдукцией аккред 
ционной призмы на край плиты и опусканием под 
следнего под тяжестью складчато-надвиговыж 
масс. Предуральский прогиб, как и другие бассей^ 
ны подобного типа, в этой стадии развития имел^ 
асимметричное строение с максимальным проги
банием в восточной, предгорной, части (рис. 3)^ 
Формирование внутреннего прогиба в разных ча- 1 
стях Урала началось в разное время: от конца?; 
раннего-начала среднего карбона (может быть, 
местами еще раньше) до середины ранней перми, 
а закончилось почти одновременно -  в кунгуре. 
Для него были характерны следующие геомор
фологические элементы. Н а востоке существо
вал узкий ш ельф (см. рис. 2), в прибрежной части 
которого откладывались терригенные осадки, а 
во внешней части во многих местах формирова
лись слоистые известняки, иногда с линзами био- 
гермов мощностью до нескольких метров. Горы 
подходили непосредственно к берегу моря. При
знаки былого существования аллювиальных рав
нин, о которых нередко пишут, отсутствуют. 
К  западу ш ельф переходил в крутой (от несколь
ких до, местами, возможно, 20°-30°) склон, в пре
делах которого откладывались преимущественно 
глинистые осадки с прослоями песчаников, алев
ролитов. Среди фаций нижней части склона и его 
подножья присутствуют многочисленные подвод
нооползневые образования. Ш ельф и склон были
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Рис. 3. Схема преобразования внутреннего прогиба во внешний и формирование несогласия между флишевой и мо- 
лассовой формациями.
1 -  шельфовые формации; 2 -  отложения склонов; 3 -  флиш; 4 -  моласса; 5 -  морские эвапориты; 6 -  складчато-на- 
двиговый ороген; 7 -  континентальная плита; 8 -  направление надвигания орогена; 9 -  поднятие и опускание земной 
коры.

прорезаны каньонами, вершины которых распо
лагались против устьев горных рек. П о этим 
каньонам практически весь обломочный материал, 
минуя шельф, уходил в глубь бассейна.

В современных разрезах фации предгорного 
шельфа и верхней части склона сохранились 
только в перемещенном виде (оползшие глыбы и 
тектонические блоки).

Отложения дна прогиба, представленные ф а
циями глубоководных конусов с прослоями фоно
вых образований, имеют наибольшее распрост
ранение [14, 16]. В Предуральском внутреннем 
прогибе зона дна, по-видимому, имела относи
тельно небольшую ширину (десятки километров, 
может быть, в редких случаях до 100 км) и конусы 
выноса достигали подножья противоположного

склона. Достоверные отложения ровного дна, 
обычно выделяемые в широких бассейнах, здесь 
не встречены. По Д. Стоу [26], такие бассейны на
зываются “пересыщенными” и характерны для 
тектонически активных областей. Термин, с моей 
точки зрения, неудачен, так как речь идет о глу
боководных трогах, прогибание которых несмот
ря на достаточно мощный поток обломочного ве
щества не компенсируется осадконакоплением.

Западный, пассивный, склон прогиба был зна
чительно более длинным и пологим, чем восточ
ный -  предгорный. В его пределах откладыва
лись глинистые и карбонатно-глинистые осадки. 
Подводнооползневые образования не характер
ны, в отличие от активного склона, хотя не ис
ключены. К  западу этот склон сменялся плоским
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Рис. 4. Идеализированная схема, показывающая взаимное расположение фаций флишевой и предфлишевой форма
ций, образовавшееся в результате постепенного смещения прогиба на запад.
1 -  известняки; 2,3  -  аргиллиты и мергели с прослоями: 2 -  известняков, 3 -  известняков и кремней; 4 -  известняковые 
брекчии и конгломераты; 5 -  песчаники тонко- и мелкозернистые, аргиллиты; 6 -  конгломераты, гравелиты, песча
ники грубо- и крупнозернистые. Цифры на рисунке: 1 и 2 -  условные скважины. Пояснения в тексте.

дном ш ельфового платформенного моря с карбо
натным осадконакоплением. В зоне перегиба дна 
формировались многочисленные рифювые мас
сивы, по которым принято проводить западную 
границу Предуральского прогиба.

В результате смещения прогиба на запад гли
нистые отложения западного склона во многих 
случаях оказались в разрезе ниже флиша (рис. 4). 
В таких разрезах их трудно отличить от фаций 
предфлишевой формации, особенно в скважинах. 
В качестве критерия могут быть использованы 
следующие соображения. Отложения узкой пред
флишевой (начальной) впадины при углублении 
и расширении бассейна почти полностью пере
крываются проксимальными фациями флиша. 
Если в разрезе (снизу вверх) наблюдается ряд: 
мелководные известняки -  карбонатно-глинис
ты е породы -  проксимальный флиш (см. услов
ную скв. 1 на рис. 4), то  речь идет о предфлише
вой формации. Если, однако, прослеживается 
ряд: мелководные известняки -  карбонатно-гли
нистые породы -  дистальный флиш -  прокси
мальный флиш  (см. условную скв. 2 на рис.4), то, 
скорее всего, глинистые породы здесь представ
лены фациями склона. При смещении прогиба и, 
следовательно, проградации конуса, фации скло
на перекрываю тся сначала отложениями дис
тальной части этого конуса и только потом про
ксимальной. Присутствие в разрезе образований 
предфлишевой формации позволяет определить 
время заложения прогиба, так как эта формация 
соответствует начальной стадии его формирова
ния. Н о если в современном эрозионном срезе мы

видим налегание флиш а на отложения пассивно
го склона, то можно утверждать, что прогиб бо
лее древний, чем данная карбонатно-глинистая 
толща, и только.

Глубины во внутреннем прогибе, вероятно, 
были достаточно большими, по крайней мере, 
многие сотни метров, может быть, и 1-2 км. П ря
мых критериев нет. Косвенно на большие глуби
ны указываю т многочисленные мощные (десят
ки метров) олистостромы, обширные (до не
скольких квадратных километров) олистоплаки, 
мощные (до 20-30 м) турбидиты и незначитель
ная роль фоновых отложений среди образований 
гравитационных потоков.

Стадия внешнего прогиба. В конце ранней 
перми, в кунгуре, наметились существенные из
менения в плане строения прогиба (см. рис. 3). З о 
на наибольшего прогибания сместилась на запад, 
ближе к западному борту структуры. В восточной 
части прогиба рельеф  стал более сложным, нача
лись поднятия. В глубокой впадине вдоль запад
ного борта формировались эвапориты, в то время 
как на востоке продолжали откладываться грави- 
титы: турбидиты, местами мощные подводно
оползневые образования. К  началу поздней пер
ми флишевая зона (зона внутреннего прогиба) 
оказалась выведенной выше уровня моря и осад- 
конакопление полностью переместилось в зону 
внешнего прогиба, где выше эвапоритов аккуму
лировалась субконтинентальная моласса. Флиш и 
моласса в Предуральском прогибе разделены 
территориально и характеризуются тектоничес
кими деформациями различной интенсивности.



Смещение зоны осадконакопления в сторону 
платформы, из внутреннего прогиба во внешний, 
согласуется с данными П. Геллера и др. [44]. По

мнению, с затуханием горообразовательных 
процессов в пределах орогена, с окончанием кол
лизии, начинает преобладать размыв. Это приво
дит к уменьшению нагрузки на пододвинутую под 
складчатый пояс плиту, и она начинает всплы
вать. Вместе с плитой поднимается ороген и при
легающая к ним область прогиба. В результате 
возникает поверхность несогласия, отделяющая 
отложения ранней (синорогенной) и поздней (по- 
сторогенной) ф аз эволюции краевого прогиба. 
Выше несогласия опять накапливаются грубооб
ломочные осадки, но сосредоточенные уже во 
внешней зоне прогиба. Таким образом, грубообло
мочные осадки внутренней зоны отражают ста
дию перемещения надвиговых масс со стороны 
складчатого орогена, а грубообломочные осадки 
внешней зоны -  прекращение надвигов и размыв 
аллохтона. В приложении к Уралу ко внешней зо
не прогиба (ко внешнему прогибу) относится под- 
зднепермско-триасовая моласса, ко внутренней -  
флиш карбона и ранней перми.

С РА ВН ЕН И Е
Бассейны краевых прогибов, сложенные оса

дочными породами (или бассейны форландов), 
довольно широко распространены на Земном ша
ре. Их краткую характеристику можно найти в 
литературе [10,19,23 и др.]. Чащ е в краевых про
гибах флиш формируется только на ранних ста
диях развития, поскольку количество обломочно
го материала обычно велико по сравнению со 
скоростью прогибания и турбидитовые конусы 
быстро замещаются дельтовыми (шлир) и мелко
водно-морскими и континентальными толщами 
(моласса). Такими являются Предгималайский, 
Предтель-Атласский в Северной Африке, Пред- 
аппалачский, Предараканский, Восточно-Кар
патский, Северо-Альпийский прогибы, герцинские 
прогибы в Средней Европе и др. Несколько более 
редкими, по-видимому, являются прогибы, в преде
лах которых глубоководные бассейны существова
ли в течение всего времени развития их внутрен
ней зоны (внутреннего прогиба). К  ним относятся 
Предуральский, Северо-Аппеннинский, Месопо
тамский прогибы, Предантлерский прогиб на за
паде США и некоторые другие.

В Северо-Апеннинском прогибе фундамент 
сложен платформенными карбонатами юрского 
и раннемелового возраста, характер которых 
указывает на прогрессирующее углубление [41]. 
Далее выделяется стадия или толщ а “префлиша”, 
включающая пелитовые и карбонатно-глинис
тые отложения со слоистыми кремнями и града
ционно-слоистыми калькаренитами -  прототур- 

идитами (нижний мел-средний миоцен). Пре-

флиш указывает на продолжающееся углубление 
моря. Эта толщ а по составу, строению и характе
ру залегания очень напоминает предуральскую 
кремнисто-карбонатно-глинистую толщу, под
стилающую флиш. В Северо-Апеннинском про
гибе префлиш перекрывается мощной (4—5 км) 
толщей турбидитов раннего олигоцена-позднего 
миоцена. В нижней части это песчаный флиш с 
мощными олистостромами. Н а востоке он заме
щается мелководными мергелями шлировой 
формации, аналоги которой мы видим и на севере 
Западного Урала в верхах артинского яруса и ни
зах кунгура.

В Запад но-Австрийских Швейцарских Альпах 
на мелководных известняках апта залегает кон
денсированная глинисто-карбонатная толщ а с 
глауконитом и фосфоритами (апт-альб), кото
рая, в свою очередь, переходит в пелагические 
карбонаты с турбидитами и другими гравитаци
онными образованиями (верхний альб-сантон). 
Такая последовательность очень похожа на Пред
уральский прогиб в районе, например, Баш кир
ского антиклинория.

В каменноугольном прогибе восточнее гор 
Антлер на западе США флиш подстилается ар
гиллитами и кремнями, переходящими к востоку 
в мелководные известняки платформы [45]. На 
границе орогена и прогиба здесь наблюдается 
резкий переход от континентальных флювиаль- 
ных отложений к глубоководным. Н о авторы 
считают очень вероятным, что эти толщи были 
разделены образованиями узкого ш ельфа, кото
рые предполагаются и на Урале.

С Предуральским прогибом сопоставляется и 
герцинский рейнский трог, который от позднего 
девона до конца ранней перми представлял собой 
краевой прогиб [46]. В конце позднего девона 
здесь накапливались маломощные карбонатно
глинистые отложения, сменившиеся в раннем 
карбоне флишем, который постепенно смещался 
на северо-запад, на платформу. В намюре флиш 
сменился (также, как и на севере Урала, через 
дельтовые конусы) молассой, сероцветной, угле
носной, потом красноцветной.

Осадочные бассейны, условия осадконакопле
ния в которых сходны с бассейном Предуральско- 
го прогиба, можно найти и в современных морях, 
там, где переход от континента к океану характе
ризуется активным тектоническим режимом. Но 
с оговоркой, что речь идет только об условиях 
осадконакопления, а не о геодинамической обста
новке. Обычно это окраины молодых складча
тых сооружений: некоторые районы Средизем
ного моря (окраины Апеннинского полуострова, 
море Альборан между Северной А фрикой и И бе
рийским полуостровом, южное побережье Тур
ции, побережье Французских Альп), Кавказское 
побережье Черного моря и др. А .И . Конюхов [9]



юдобные зоны перехода относит к особому, сре
диземноморскому, типу. Для них характерны ска- 
шстое побережье с небольшими бухтами и зали
зами, узкий шельф, относительно крутой матери
ковый склон с многочисленными каньонами и 
мощные конусы выноса у его подножья. В.В. Юдин 
39] предлагает в качестве современного аналога 
Предуральского прогиба в карбоне (в смысле по- 
южения в геодинамической системе) Тиморский 
трогиб (Тиморское море), расположенный на се
верной окраине Австралийского континента пе- 
эед фронтом аккреционной призмы, представ- 
тенной М алыми Зондскими островами.

ЗА К Л Ю Ч ЕН И Е

Основной орогенной формацией в Предураль- 
ж ом  прогибе является флиш, отложения которо
го охватываю т возрастной интервал от конца 
раннего карбона до ранней перми включительно. 
К молассовой формации относятся только верх
непермские и частично триасовые отложения. 
Шлировая формация не характерна для Западно
го Урала, хотя и встречается. На большей части 
территории согласное залегание флиш а и молас- 
сы кажущееся, эти формации разделены терри
ториально. Лишь на севере Урала флиш  перехо
дит в молассу постепенно, через шлировую ф ор
мацию.

В истории развития Предуральского прогиба 
выделяются три стадии: начальная (представлена 
предфлишевой формацией), внутреннего проги
ба (представлена флишевой формацией) и внеш
него прогиба (представлена формациями мор
ских эвапоритов и молассовой). Стадии развития 
прогиба соответствую т тектонической активнос
ти в орогенной области, сопоставляются со степе
нью развития коллизионного процесса.

Заложение прогиба происходило в разных ча
стях Урала в разное время, начиная с конца ран
него карбона. Внутренний прогиб сформировал
ся окончательно к артинскому веку, внешний -  
заложился в кунгуре и достиг наибольшего разви
тия в поздней перми.

При смещении прогиба на запад перед фрон
том орогена в каждом отдельном участке и ин
тервале времени происходило передвижение не 
всей структуры в целом, а только отдельных ее 
элементов. Смещение было неравномерным как 
по латерали, так и по простиранию.

Обломочный материал, слагающий флише- 
вую формацию краевого прогиба, в течение сред
него карбона-ранней перми практически не пере- 
отлагался. Отсюда следует, что высказываемое 
некоторыми исследователями мнение о том, что 
прогиб образовался далеко на востоке и в виде 
волны передвигался на запад, ошибочно.

Карбонатный обломочный материал сносил^ 
в прогиб главным образом со стороны Урала; 
Роль платформы как источника этого вещества 
незначительна. >

Предлагаемая модель развития Предуральско. 
го прогиба предполагает новый подход к прогно. 
зу некоторых полезных ископаемых, особенно 
связанных с внутренним прогибом, с флишевой в 
предфлишевой формациями. Речь идет, в первую 
очередь, о фосфоритах, марганцевых рудах, рос. 
сыпях и, в какой-то степени, углеводородов. Фос
фориты приурочены главным образом к пред, 
флишевой формации. Их формирование, вероят
но, связано со своеобразным проявлением 
апвеллинга. Фосфориты встречаются такж е в ви
де линз и гнезд в пределах рифовой формации. 
Марганцевые рудопроявления известны как сре-. 
ди отложений предфлишевой, так и флишевой 
формаций. В первом случае это карбонатные рудЦ 
известные на севере Урала, во втором -  окисные 
(преимущественно тодорокит). На протяжении уже 
многих лет время от времени в поле развития к а! 
менноугольно-нижнепермских обломочных ои  
ложений возобновляются попытки обнаружит! 
рассыпные месторождения. В свете новых дан 
ных отрицательный результат этих поиской 
вполне закономерен.

Во многих районах Земного ш ара отложени 
глубоководных конусов являются важными р< 
зервуарами нефти и газа. По-видимому, возмод 
ность обнаружения подобных коллекторов в пр< 
делах Предуральского прогиба отнюдь не исче| 
пана. Тем более, что некоторые из слагающи 
его толщ  могут рассматриваться в качестве неф 
тематеринских. |
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On the Stages of Formation of the Uralian Foredeep
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The Uralian foredeep formed during a collision of the Euramerican continent with a system of continents and 
microcontinents to die east On the basis of facies analysis and paleotectonic interpretation of its terrigenous 
fill, it has been proved that different parts of the foredeep originated at different times. The basins of the fore- 
deep first appeared as early as Early Carboniferous, and it became a single structure only by the Artinskian. 
Three stages, the initial, that of internal foredeep, that of and external foredeep, were needed for the Uralian 
Foredeep to complete its formation. Each is associated with an interaction of the passive continental margin 
with the overthrusting orogen front. A protoflysch rock association is indicative of the initial stage; flysch for
mation, of the internal foredeep stage; and molasse and marine evaporite associations, of the external foredeep 
stage. The molasse (Late Permian to Triassic) and flysch (Middle Carboniferous to Early Permian) occur in dif
ferent areas. A schliere formation is subordinate in the Uralian foredeep. The sequence of associations of the 
foredeep includes a carbonate shelf and a reef associations that bound the foredeep on the west Carbonate elas
tics, which are prominent in some places, along with polymictic material, were transported to the foredeep from 
the Urals. Their formation is associated with the external zone of a piedmont shelf. The role of die East European 
craton as a carbonate-material source was insignificant. It has been proved that a shelf sea with carbonate sedi
mentation existed in the western part of the present-day Bashkir anticlinorium in the Carboniferous and early Per
mian. Deep-sea basins in the southern Urals joined the Ufa Amphitheater only in mid-Early Permian. The sedi
mentary environments and paleotectonics of the Uralian foredeep are compared with those of other similar basins.
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Впервые для Урала дана характеристика коллизионных процессов, увязанная с эпохами олисгост- 
ромообразования. Формирование олисгостромов коррелируется с геодинамическими режимами, 
определяющими состав и строение микститовых толщ.

Тектоно-гровитационные олистосгромы (хао
тические песчано-глыбовые полимиктовые отло
жения гигантских оползней) считаются индикато
рами для эпох интенсивного надвигообразования. 
Как было показано на примерю Альпийско-Гима
лайского пояса [15,29,40], тектонические движе
ния, приведшие к образованию олисгостромов, 
проявлялись в узкие интервалы врюмени, но за
хватывали значительные территории. О пыт гео- 
динамических реконструкций на площади внут- 
риконтинентальных орюгенов позволил устано
вить, что тектонические движения такого рода 
отвечают эпохам сближения и коллизий конти
нентальных плит разного масштаба: островных 
дуг, микроконтинентов, континентов [3, 4, 9]. 
Эпохи коллизий островная дуга-островная дуга, 
островная дуга—континент и т.п. в геологическом 
масштабе времени были сравнительно краткими, 
но именно они формирювали структурный план 
протяженных аккреционных поясов, возникших 
на месте активных палеоокраин вдоль конвергент
ных границ плит. Диагностика олистостромовых 
комплексов и их датировка геологическими и фау- 
нистическими методами позволяют получить до
статочно надежные литологические реперы по
добных тектонических событий.

Палеогеодинамические реконструкции, вы
полненные в ряде опорных районов Урала, поз
волили выявить несколько тектонически напря
женных эпох в его истории, связанных с коллизи
онными событиями [И , 17,25, 36, 39]. В пределах 
восточной активной палеоокраины Урала таки- 
ми событиями были: коллизия зрелой силурий
ской палеодуги с фронтальными и тыловыми ми
кроконтинентами (лохков-прагиен), коллизия 
зрелой девонской палеодуги с восточной аккре
ционной континентальной окраиной (турне-ран- 
иии визе), надвигание восточного континента на 
палеоостроводужную область с формированием 
краевого вулкано-плутонического пояса и Преду- 
Ральского прогиба (начиная с Серпухова) и гипер
коллизия, столкновение противостоящих Восточ
но-Европейского и Казахсгано-Тяныпаньского

континентов (пермь-триас). К ак будет показано 
ниже, известные и новые данные о времени обра
зования олисгостромов на У рале хорошо увязы
ваются с указанными эпохами, что позволяет 
предполагать наличие связи между коллизионной 
тектоникой и формированием крупных оползне
вых структур.

С РЕ Д Н Е П А Л Е О ЗО Й С К И Е
О ЛИ СТО СГРОМ Ы  У РА Л А

Олисгостромовые комплексы установлены 
как на западном склоне Урала, где они описаны в 
составе флишевой формации Q S-C 2 и в пермской 
молассе [17, 18], так и на восточном склоне, где из
вестно несколько эпох олисгосгромообразования.

Самые ранние олистосгромы эмс-раннеэй- 
фельского возраста описаны в Сакмарской и Воз- 
несенско-Присакмарской зонах Ю жного Урала
С.В. Руженцевым, Й.В. Хворовой, В.Г. Коринев- 
ским, А.С. Гиниятуллиным [5 ,11,24]. Отложения 
олисгостромов прослежены на расстоянии около 
400 км от верховьев р. Шанды на юге до широты 
пос. Миндяк на севере (рис. 1). П о нашим и дан
ным [34], тектоно-гравитационные миксгиты 
этого же возраста установлены на Северном и 
Приполярном Урале, где они образую т линейную 
цепочку выходов, протянувшуюся от пос. Старая 
Ляля на юге через Северо-Уральский боксито
носный район до пос. Саранпауль на севере, т.е. 
на расстоянии более 600 км. И  на севере, и на юге 
Урала эти отложения содержат олистолиты изве
стняков в возрастном диапазоне от венлока до 
раннего Эйфеля, но вулканомиктовый материал в 
них различен.

В Сакмарской и Вознесенско-Присакмарской 
зонах в составе олисгостромов преобладают про
дукты разрушения офиолитов: спилиты, диабазы, 
габбро-диабазы, силурийские и раннедевонские 
фтаниты и кремни, редко -  кислые эффузивы, т.е. 
образования океанические или юной островной 
дуги. Н а Северном и Приполярном У рале вулка- 
нокластика в олистостромах представлена кали
евыми известково-щелочными базальтоидами



именновского комплекса (S2ld) и шошонитами ту
ринской серии (S2p-D il), т.е. эффузивами ты лово
го склона зрелой силурийской палеодуги. Облом
ки габбро, серпентинитов, диабазов, кремней, 
яшмоидов присутствуют как редкая экзотическая 
примесь.

В Западно-М агнитогорской зоне вдоль вос
точного края Ирендыкского хребта (эйфельской 
юной палеодуги) выявлены фран-фаменские оли-
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стостромы [10, 27, 32], прослеженные на расстоя- 
нии около 350 км. С юга на север -  это гадилев- 
ская толща, биягодинский и верхнеуральский 
олистостромы (у пос. Вятский и дер. Москова). 
В олистолитах они содержат известняки Эйфель- 
ского, живетского и франского возраста, фран- 
ские силициты и вулканомиктовый обломочный 
материал. Н а юге в гадилевской толщ е преобла
дают обломки и глыбы порфировых малокалие
вых базальтов, аналогичных ирендыкским (D2ef), 
и липарито-дацитов карамалыташ ского толеито- 
вого комплекса (D2gVj). Севернее, в районе хреб
та Биягода и пос. Вятский, в олистолитах и мат
риксе присутствуют преимущественно калиевые 
известково-щелочные базальты, аналогичные 
колтубанским (D3f), а также кремнекислые эффу. 
зивы, андезиты и туффиты улутауского ком
плекса (D2gv2), т.е. вулканиты юной и развитой 
девонской палеодуги. Олистостромы залегаю т на 
фаменских граувакках или франских силицитах ц 
местами перекрыты надвиговыми пластинами 
позднеживетских тонкослоистных тефротурби- 
дитов улутауского комплекса [10, 31]. Ф ормиро 
вание их совпадало по времени с эпохой накопле? 
ния флишевой зилаирской формации, а в оползну 
вовлекались образования юной Ирендыкской ц 
развитой Восточно-М агнитогорской палеодуг.

На востоке М агнитогорской мегазоны олистс^ 
стромы ранее не описывались, они впервые выяв£ 
лены нами в бассейне р. Курасан при составлена! 
геодинамической карты  М агнитогорской площа
ди (1993-1995 гг.). В ходе этих работ установлена 
олистостромовая природа и позднепалеозойский 
возраст глыбово-песчанистой обломочной тол
щи, слагающей значительную часть Шелудивы* 
гор в 4-5 км западнее пос. Сухтелинский (рис. 2):

Рис. 1. Схема расположения олистостромов в струк
туре Уральского складчатого пояса.
I -  Восточно-Европейская допалеозойская (I) и Ка- 
захстано-Тянынаньская раннекаледонская (II) конти
нентальные плиты [38]; 2 -  осадочные комплексы 
пассивной окраины палеозойского океана и Преду- 
ральского прогиба; 3 -  микроконтиненты: Централь
ноуральский во фронтальной аккреционной структу
ре западного склона (а), Восточно-Уральский (6) и 
Зауральский (в) среди магматических и осадочных 
комплексов активной окраины [31]; 4 -  Восточно- 
Уральский микроконтинент под аллохтонами девон- ' 
ских островодужных комплексов; 5 -  раздробленный * 1 II 
край казахстанид под отложениями краевого вулка
но-плутонического пояса (С|_2); 6 -  наиболее круп
ные террейны зрелой силурийской палеодуги (ирен- 
дыкский комплекс, E^ef j); 7 -  реликты барьерной зоны 
юной девонской островной палеодуги (ирендыкский 
комплекс, D2ef|); 8 -1 0 -  пояса олистостромов: 8 -  ранне
девонский, 9 -фран-фаменский, 10 -  поздневизейский; j
II -  Главная уральская сутура; зона сочленения ак- i 
тивной и пассивной палеоокраин; 72,13 -  сутурные зо
ны раннедевонской (12) и поздневизейской (13) ост
ровной палеодуги с микро континентами; 14 -  грани
цы Уральского складчатого пояса. Оконтурена 
площадь, показанная на рис. 2.



гтпЯ Д Н Е П  АЛЕОЗОИСКИИ ОЛИСТОСТРОМ 
M ШЕЛУДИВЫХ ГОР

Шелудивые горы расположены на границе па- 
оостроводужного (Магнитогорского) и конти

нентального (Восточно-Уральского) секторов 
активной восточной палеоокраины Урала. Сла
гающие их породы являются частью полукольце- 
вой Сухтелинской структуры, расположенной на 
подогом западном склоне микроконтинента. Вул
каногенные образования этого района изучались
В.А. Коротеевым, Э.В. Ш алагиновым, В.В. Баб
киным, Б.Л. и Л.Я. Кабановыми [7, 13, 14, 23] и 
рассматривались ими как пример магматической 
деятельности в прогибах континентального бло
ка, в результате которой образовался разрез с 
нормальной стратиграфической последовательно
стью отложений. В Шелудивых горах выделены 
две толщи, разделенные угловым несогласием. 
Для нижней кремнисто-туффитовой (D2ef-gv,) от
мечены сложные дислокации и нередкое текто
ническое сдваивание разрезов [7]. К  верхней вул
каногенной толщ е отнесены туф ы  и лавы субще
лочных базальтов, а такж е их тефроиды с 
обломками кремней, рассматриваемые как про
дукты глубоководных мутьевых потоков [14].

Наши наблюдения показали, что Сухтелин- 
ская структура представляет собой аллохтонный 
пакет тектонических пластин, сложенных суб
океаническими толеитами (D2gv,), близкими к 
N-MORB типу, тонкослоистыми тефроидами улу- 
тауского комплекса (D2gv2), калиевыми субще
лочными базальтами (D3fm?), редко -  порфиро
видными титанистыми монцогаббро-диоритами, 
аналогичными визейским, слагающим Кассель
ский и М агнитогорский массивы центральной ча
сти М агнитогорской мегазоны. Осадочные поро
ды в пакете сравнительно редки и представлены 
пластинами живетских известняков, чешуями арко- 
зовых песчаников и трахидацитовых туффитов 
средневизейского возраста [25, 30]. Общее падение 
пластин пологое западное и северо-западное [16]. 
Аллохтон подстилается серпентинитовым мелан
жем Арсинского и более мелких альпинотипных 
гипербазитовых массивов. Проведенный геоди- 
намический анализ показал, что в тектоническом 
пакете сгружены комплексы задугового спредин- 
гового моря (толеиты, гипербазиты), тылового 
склона зрелой островной палеодуги (тефротур- 
бидиты, известково-щелочных и субщелочных 
базальтоидов) и осадочного чехла микроконти
нента (аркозы, кремни, известняки).

В Шелудивых горах (в западной самой мощной 
части Сухтелинского аллохтона) установлено не
сколько кливажированных тектонических плас- 
ТВн> оконтуренных бластомилонитами, параслан- 
Цами и серпентинами. Судя по ориентировке кли- 
важных плоскостей, выполаживакяцихся в 
основании восточного склона гор до 15°-20°, плас-

Рис. 2. Схема геологического строения Сухтелинско
го аллохтона и позиция олистострома Шелудивых гор 
(на основе геологической карты Урала масштаба 1 : 
500000 под редакцией И.Д. Соболева, 1979 г., с изме
нениями; см. рис. 1).
1 -  олисгостромовый комплекс Шелудивых гор; 2 -  ар- 
козовые сланцы, известняки (осадочный чехол мик
роконтинента) и трахидацитовые туфы, С]У2; 3 -  аб- 
сарокит-шошонитовая формация тыловой зоны зре
лой островной палеодуги, Озйп; 4 -  базальт- 
андезибазальтовая формация барьерной зоны 
развитой островной палеодуги, D3f; 5 -  базальт-анде- 
зито-дацитовая формация барьерной зоны юной 
островной палеодуги,, 6, 7 -  натриевые толеиты
краевого моря: 6 -  островодужные (карамалыташский 
комплекс), D ^ i ,  7 -  субокеанические (браиловский, 
буранный и сухтелинский комплексы), Я -  сер-
пентинизированные альпинотипные гипербазиты Ар
синского массива и серпентинитовый меланж; 9 -  гра- 
нитоидные массивы; 10 -  граница Сухтелинского 
аллохтона; 77,72 -  взбросо-надвиги вергентносги:
77 -  юго-восточной (средневизейский этап коллизии),
72 -  западной (среднекаменноугольный этап обдук- 
ции восточного континента); 13 -  субвертикальные 
сбросо-сдвиги Кацбахской сутуры гиперколлизион
ного этапа (Р-Т); 14 -  положение разреза, показанно
го на рис. 3. Цифры в кружках -  массивы: 1 -  Крас- 
нинский габбро-гранодиоритовый, 2 -  Степнинский 
гранит-граносиенитовый.

тины являются частью пологопадающего шарья- 
жа (дуплекса) восточной вергентносги (рис. 3). 
В основании пакета залегаю т тонко кливажиро- 
ванные пирокластолиты субщелочных базальто
идов, надвинутые на породы осадочного чехла
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Рис. 3. Схематический геологический разрез Шелудивых гор в ущелье р. Курасан (см. рис. 2).
1 -  аркозовые метапесчаники, кварцито-сланцы, С}У2; 2 -  туфы абсарокит-шошонитовой формации, Озйп; 3 — крем
нисто-глинистые пелиты, D3f (олистолит); 4 -  олистостром; 5 -  главные разрывные нарушения.

Восточно-Уральского микроконтинента, пред
ставленные бугристо-сланцеватыми аркозовыми 
метапесчаниками и кварцито-сланцами средневи- 
зейского возраста [30,33]. Н а туфах залегаю т те- 
фро-турбидитовые отложения абсарокит-шошо- 
нитовой формации, которые перекрыты мощ
ным олистостромом. Олистостромовая толща 
характеризуется отсутствием сортировки в поли- 
миктовом обломочном матриксе и присутствием 
в ней обломков и глы б пород (олистолитов), чуж
дых бассейну седиментации.

В существующих описаниях олистосгромов 
У рала и других регионов основное внимание уде
лено их литологической характеристике и фаунис- 
тическим датировкам. Петрология вулканического 
материала олистолитов и матрикса, как правило, не 
рассматривалась. Однако для современных геоди- 
намических реконструкций недостаточно простого 
отнесения пород к  базальту, габбро и т.п., так  как 
без геохимической характеристики магматитов 
невозможно судить о палеотектонической пози
ции источника обломочного материала (юная, 
развитая, зрелая островная луга; океанические 
или задуговые риф ты  и т.п.). Поэтому, характери
зуя олистостром Шелудивых гор, мы считали необ
ходимы привести петролого-геохимические данные 
о вулканомиктовом материале олистолитов.

В олистостроме и в подстилающей пироклас- 
тике преобладающими являются вулканиты шо- 
шонит-абсарокитовой серии. Ш ошониты обычно 
обладают сериально-порфировой структурой и 
на 10-40% состоят из порфировых кристаллов и 
плагиоклаза, присутствующих примерно в рав
ных количествах. Абсарокиты чаще редкопор
фировые до афировых, с пироксенофировым или 
оливин-пироксеновым составом порфировой ф а
зы. Клинопироксен свежий и по составу принад
лежит к группе субкальциевых авгитов [7], а оли
вин псевдоморфно замещен хлоритом и боулин- 
гитом. В основной массе эффузивов, имеющей 
микролитовую или вариолитовую структуру, по
стоянно присутствует обильных апатит, но очень 
мало магнетита и лейкоксена, что находит под
тверждение в химическом составе пород (таблица). 
Это типичные вулканиты калиевой низкотитанис
той субщелочной серии с повышенным содержани
ем Р20 5, Rb, Sr, Y и легких РЗЭ, индикаторные для

надсубдукционных обстановок зрелых островных 
дуг [1]. В Магнитогорской мегазоне подобные ба- 
зальтоиды известны в составе верхнеуральского 
интрузивно-вулканического комплекса и в экс
трузивно-туфовой толщ е окрестностей пос. Жда
новский (бассейн р. Больш ой Караганки) и фау- 
нистически датированы фаменом [26]. Н а более 
ранних этапах эволюции Восточно-М агнитогор
ской палеодуги (в живете и фране) они неизвест
ны. Это позволяет предположить, что возраст 
субщелочных калиевых вулканитов Сухтелин- 
ской структуры такж е является фаменским.

Шелудивые горы состоят из трех кулисно рас
положенных гряд холмов: южной, средней 
(Ущельские горы и массив г. Мысовой) и север
ной (левобережье долины р. Курасан). В южной 
части гор, в 15-20 км к  югу от широтного отрезка 
долины р. Курасан, олистостром перекрывает от
ложения абсарокит-шошонитовой серии, пред
ставленной нечетко слоистыми тефроидами, ре
же -  крупнообломочными туфами, образующими 
несколько туфо-тефроидных ритмов мощностью 
50-100 м каждый. Гравелитовые тефроиды пре
обладаю т в нижней части склонов, а песчанис
ты е -  в верхней. Падение пород восточное на за
падном склоне хребта (аз. пад. 70°-110°), угол 
40°-65°) и западное -  на восточном (аз. пад. 270°, 
угол 50°), т.е. хребет представляет собой синфор- 
му. Кливажированные несортированные глыбо
во-песчанистые отложения олистострома залега
ю т в вершинной части хребта на тонкослоистых 
тефроидах абсарокит-шошонитового состава. 
М атрикс олистострома представлен песчанистым 
пластическим материалом, где преобладают 
стекловатые, шлаковидные пироксеновые абса
рокиты. Заклю ченные в матриксе глы бы  и плит
чатые обломки имеют размеры от 1см до не
скольких метров и сложены пелитами, радиоля
ритами и слоистыми тефротурбидитами.

Ущельские горы в участке, расположенном 
непосредственно к  югу от долины р. Курасан, 
полностью сложены олистостромом, матрикс ко
торого представлен полимиктовыми неслоистыми 
туфопесчаниками с редкими быстро выклиниваю
щимися и маломощными слойками туфоаргилли
тов западного падения (аз. пад. 260°, угол 45°).



Химический состав эффузивов абсарокит-шошонитовой формации

jfe пробы A =  106 > II VO u> > II A = 98 A =  107 К = 273 К = 274 К = 266 > II 00 ON A = 85

№ п/п 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

SiC>2 48.06 48.55 49.08 4 9 .3 4 49.85 51.94 52.52 54.64 55.31 58.61

T i02 0.92 0.65 0.60 0.87 0.82 0.52 0.83 0.74 1.03 1.08

AI2O3 13.44 12.90 13.71 13.19 12.81 14.21 15.59 14.23 14.92 16.64
12.58 9.97 6.96 13.39 12.01 8.86 10.21 9.85 9.79 6.03

MnO 0.19 0.17 0.15 0.21 0.18 0.14 0.16 0.16 0.12 0.08

MgO 6.34 5.54 3.72 6.69 7.09 9.01 5.84 5.18 4.17 1.45

CaO 9.92 11.12 12.13 6.43 10.46 7.01 6.49 7.51 6.19 3.65
N ^O 2.20 2.05 2.92 2.05 2.18 2.50 3.07 3.07 3.08 8.81

k 2o 2.38 3.78 4.26 3.99 1.86 2.54 3.12 2.86 3.33 1.77

p20 5 0.40 0.44 0.39 0.33 0.37 0.03 0.07 0.09 0.32 0.32
Г1.П .П . 2.55 4.66 5.85 2.86 1.97 3.25 2.32 2.10 1Л5 0.73
Сумма 98.98 99.83 99.73 99.35 99.60 100.01 100.22 100.43 100.01 99.17

Rb 47 98 115 67 43 86 109 94 89 30

Sr 616 362 268 234 742 233 374 287 402 234

V 190 140 110 180 170 355 209 251 160 140
Cr 214 288 129 162 220 257 486 81 355 234
Ni 50 44 24 45 - 65 123 45 57 -
Co 37 32 15 32 - 35 29 21 23 -

Zr 95 43 49 39 - 40 41 35 112 -
Y 45 31 28 27 - 17 140 14 36 -
Yb H eo n p . H e onp. H e onp. H e onp. H e onp. 0.88 H e onp. H e onp. 1.5 H e onp.
La » » » » » 9.8 » » 14.8 »

Ce » » » » » 24.8 » » 15 »

П р и м е ч а н и е .  Окислы -  в %, малые элементы -  в г/г. 1 , 5 -  агломератовые туфы плагиоклаз-пироксеновых абсарюкитов, 
восточный склон главной вершины г. Шелудивой; 2, 3 -  глыбы плагиоклаз-пироксеновых абсарокитов в олистостроме, се
верная часть Шелудивых гор; 4 -  грубообломочный туф двупироксенового абсарокита (олистолит), широтный отрезок уще
лья р. Курасан, левый берег; 6, 7 -  бомбовые туфы плагиоклаз-двупироксеновых шошонитов, южный хребет Шелудивых 
гор; 8 -  агломератовый туф плагиоклаз-двупироксенового банакита, в 700 м восточнее северной окраины пос. Сухтелинский; 
10 -  агтлютинат пироксен-плагиоклазового латита, там же.

В обломочном материале преобладают пироксе- 
новые абсарокиты, кристаллокласты клинопи- 
роксена, обломки пемзовидной и микролитовой 
основной массы хлоритизированных базальтои- 
дов; реже присутствуют угловатые осколки све
жего вулканического стекла с клинопироксеновы- 
ми микровкрапленниками и кристаллитами плаги
оклаза и основной массы микролитовых дацитов. 
В песчанистом материале (размер зерен 1-4 мм) на
блюдаются глыбы пироксеновых абсарокитов 
размером до 50-70 см и плитчатые обломки, бло
ки тонкослоистых кремнисто-глинистых сланцев 
(пелитов) с послойными скоплениями радиоля
рий. П елиты сложены тонкозернистым и крипто- 
крисгаллическим агрегатом пумпеллиита, хлорита, 
Цоизита, карбоната и кремнезема, на фоне кото
рого выделяются сноповидные сростки, розетки 
игольчатого актинолита с кристаллами до 0.2  мм 
в Длину.

В южной части Ущельских гор, на горе Мысо- 
вой, полимиктовый пластический материал олис- 
тосгрома имеет глыбово-гравелитовую размер
ность и еще более пестрый состав. В гравелитовом 
матриксе присутствуют, кроме перечисленных 
выше пород, многочисленные обломки известня
ков живетского возраста [33], литокласты рогово- 
обманково-биотит-пироксеновых латитов с пор
фировидным апатитом, шошонитов и биотит-пи- 
роксеновых ортоклазсодержащих монцогаббро- 
диоритов. Глыбы размером до 10 м сложены 
агглютинатами полифировых плагиоклаз-пирок
сеновых шошонитов, афировыми абсарокитами, 
а такж е слоистыми серыми пелитами, аналогич
ными выше описанным.

К  северу от широтного отрезка долины р. Ку
расан (см. рис. 3) холмы восточного склона Шелу
дивых гор сложены околожерловыми агглюти
натами и лавами миндалекаменных абсарокитов



со шлировидными и полосчатыми скоплениями 
интрателлурических кристаллов авгита разме
ром до 1 см. Породы неравномерно кливажирова- 
ны. Полосы грубо- и тонкоплитчатого кливажа 
чередуются с зонами милонитизации, падающими 
на запад (аз. пад. 252°, угол 45°-70°). Подстилаю
щими для катаклазированных базальтоидов явля
ются черные кварцито-сланцы и углистые ф ил
литы (CiV2) с мощными жилами молочно-белого 
кварца, а перекрывающими -  тектонический 
клипп тонкослоистых туфопесчаников и туфоар- 
гиллитов, полого падающих на запад (аз. пад. 275°, 
угол 15°-18°). В низине, разделяющей восточные 
холмы и центральный увал, прерывистой цепоч
кой прослеживаются тектонические чешуи узло
ваты х парасланцев карбонатно-кварц-полево- 
шпатового (аркозового) состава, видимая мощ
ность которых достигает 30 м. Их наличие во 
внешне однородной последовательности субще
лочных пирокластолитов свидетельствует о тек
тоническом торошении осадочного континен
тального чехла, подстилающего микститы.

Н а восточном склоне центральной гряды се
верной части Шелудивых гор в основании олисто- 
строма залегают ритмичнослоистые тефротурби- 
диты абсарокит-шошонитовой серии, слагающие 
пластину мощностью 250-300 м. Преобладают 
туфоалеврито-песчанистые разности с редкими 
маломощными слойками розовых пелитов в верх
ней части ритмов, круто падающие на северо-за
пад (аз. пад. 300°, угол 70°-75°). Вершинная часть 
гряды и весь западный склон сложены олистост- 
ромовым комплексом, состоящим из несортиро
ванных полимиктовых песчаников и гравелитов, 
среди которых наблюдаются скопления глыб, 
плитчатых обломков и блоков светло-серых сло
истых пелитов размером от 1-3 см до 20-50 м. 
В грубопесчанистом матриксе цемент контакт
ный, хлорит-нонтронитовый или карбонатный. 
Слоистость обычно отсутствует, изредка видна 
скорлуповато-эллиптическая отдельность, свойст
венная чаще образованиям мутьевых потоков. 
Обломочный материал полуокатан, иногда выделя
ются скопления тонкообломочных гиалокласги- 
тов, сложенные рогульчатыми осколками вспенен
ного пемзовидного стекла, в том числе и свежего, с 
микровкрапленниками плагиоклаза, клинопирок- 
сена и нонтронитизированного оливина. В соста
ве вулканомиктового материала преобладают 
пироксеновые обломки плагиофировых дацитов 
и андезидацитов микропойкилитовой структуры, 
кристаллокласты бурой роговой обманки, магне
тита, апатита, альбита, обломки актинолитизиро- 
ванных диабазов, фельзита, магнетитовых пи- 
роксенитов и гранодиорит-порфиров.

П литчатые олистолиты известково-кремнис
тых, глинисто-кремнистых пелитов и радиоляри
тов особенно многочисленны в вершинной части 
увала, где они, судя по ориентировке их слоистос
ти, образуют хаотичные скопления. В нижней ча

сти разреза олистострома, вскрываемой руслом 
р. Курасан, преобладают вулканомиктовые олис
толиты. Характерным элементом микрострукту
ры плитовых обломков являются лучистые и сно
повидные сростки актинолита и магнетита, рав
номерно рассеянные и хорошо заметные в 
основной массе криптокристаллического пумпел- 
лиит-известково-кремнистого агрегата. Н ало
женная магнетит-актинолитовая ассоциация, сви
детельствующая о прогрессивном термальном 
метаморфизме и проявленная только в олистоли- 
тах, контрастирует с низкотемпературной пропи- 
литизацией матрикса, в котором, как отмечалось, 
присутствует свежее вулканическое стекло. Это 
позволяет предположить, что для части глыбово
го материала олистострома (пелитов) источник 
находился вне бассейна седиментации.

Западная гряда северной части Шелудивых гор 
сложена плитообразным олистолитом мощнос
тью более 50 м. Он обнажен в левом борту уще
лья р. Курасан (см. рис. 3), где представлен тонко
слоистыми падающими на восток (аз. пад. 105°, 
угол 50°-55°) темно-серыми и черными туфопе- 
литами и кремнистыми радиоляритами с коно- 
донтами франского возраста [6 ]. Западнее и се
вернее его по простиранию обнажаются вмещ аю
щие полимиктовые гравелиты олистостромового 
матрикса.

Сложные геологические взаимоотношения 
тонко- и грубообломочных вулканомиктовых по
род отмечались всеми предыдущими исследова
телями [7, 13, 14, 33] и объяснялись несогласным 
залеганием позднедевонских туфов на пелитах 
эйфель-живетского возраста. Новая датировка 
кремнистых пелитов курасанского разреза по ко- 
нодонтам [6 , 30] показала, что возраст их в раз
ных обнажениях единой обломочной толщ и соот
ветствует лохкову, прагиену, эмсу, Эйфелю и 
франу. Столь широкой возрастной диапазон про
странственно сближенных и литологически сход
ных олистолитов может быть удовлетворительно 
объяснен, если предположить, что они образова
лись при разрушении конденсированной толщи 
осадочных пород чехла микроконтинента. Фраг
менты такого чехла, формировавшегося в спо
койной абиссальной обстановке морского бассей
на с позднего ордовика до Эйфеля, известны на 
Восточно-Уральском континентальном блоке се
вернее Шелудивых гор, в Кулуевской структуре 
[20], южнее в Бриентском и Джусинском районах, 
а такж е на крайнем юге Урала -  в Восточных Му- 
годжарах [22, 30].

Конденсированные абиссальные осадки и гру* 
бообломочные пирокластолиты в первичном зале
гании фациально несовместимы. В данном случае 
они могли оказаться в составе одной обломочной 
толщи только в результате крупноамплитудного 
горизонтального перемещения пластин острово- 
дужной, океанической и континентальной коры, 
иначе -  при шарьяжеобразовании. Сухтелинский



тарьяж , частью которого является олисгостро- 
мовый комплекс Шелудивых гор, входит в число 
покровно-надвиговых структур, образовавшихся 
в результате поздневизейской косой коллизии зре
лой Восточно-Магнитогорской палеодуги с тыло
вым микроконтинентом. В числе аналогичных 
структур можно назвать Кулуевскую, Айдырлин- 
скую и многочисленные фрагменты Средне- 
уральского ш арьяжа [35], где такж е обнаружены 
олистостромы.

Время формирования олистострома Шелуди
вых гор определяется достаточно точно и соот
ветствует пограничному интервалу между ран
ним и средним карбоном. Это следует из того, что 
олистостром Шелудивых гор тектонически пере
крывает фаменские и средневизейские осадочно
вулканогенные отложения, а в обломочном мате
риале содержит породы в возрастном диапазоне 
от лохкова (кремнистые пелиты) до фамена (шо- 
шониты, латиты) и среднего визе (высокотитани
стые монцогаббро-диориты магнитогорского ти
па), т.е. является послесредневизейским. Верхний 
возрастной предел его формирования определя
ется временем внедрения прорывающих (запеча
тывающих) Сухтелинский аллохтон интрузивных 
тел степнинского монцодиорит-гранитного ком
плекса, возраст которого по геологическим и К-Аг 
датировкам соответствует началу среднего кар
бона [19]. Описанный тектоно-гравитационный 
олистостром Шелудивых гор является, таким об
разом, самым молодым из известных на восточ
ном склоне Южного Урала.

О БС У Ж Д ЕН И Е РЕЗУ Л ЬТА ТО В
Дискретность эпох формирования олистост- 

ромов для Южного Урала отмечалась и ранее [8]. 
В рамках геосинклинальной концепции она увя
зывалась с цикличностью вулкано-тектонических 
процессов и появлением олистостромов на завер
шающих этапах циклов. С позиций плитотекто
нической теории предпосылкой формирования 
тектоно-гравитационных оползней является раз
витие «йубгоризонтальных поверхностей сколь
жения, тектоническое расслоение островодужно- 
го стратифицированного разреза при столкнове
нии литосферных плит и микроплит [4, 15, 23]. 
Направление и скорость их перемещения опреде
ляются сложной динамикой конвективных ман
тийных процессов над зонами субдукции и под 
океаническими рифтами, поэтому коллизии мо
гут происходить на любой и не обязательно ко
нечной стадии развития магматических циклов.

^Первый в истории уралид этап коллизии зре
лой силурийской палеодуги с фронтальным и ты 
ловыми микроконтинентами датирован концом 
раннего девона [36, 39]. В эмсе-раннем Эйфеле 
формируются и первые известные олистостро- 
мы. На юге в Сакмарской и Вознесенско-Присак-

марской зонах они пространственно ассоциируют 
с реликтами океанических комплексов: серпенти- 
нитовыми меланжами, толеитами N-MORB типа и 
океанических островов, конденсированными изве
стково-кремнистыми пачками и фтанитами ордо
викского и силуро-девонского возраста [2,31]. Для 
спилитов, диабазов и габбро-диабазов, образую
щих олистолиты, петрологическая характеристи
ка в публикациях не приводится, но она, вероятно, 
аналогична окружающим океаническим базаль- 
тоидам, и состав микститов можно определить 
как офиолитокластовый, по классификации С.Д. 
Соколова [29].

Относительно барьерной зоны зрелой силу
рийской палеодуги, которая фрагментарно сохра
нилась на юге Урала только в восточной Челябин
ско-Варненской вулканогенной зоне [12, 37], ран
недевонские олистостромы расположены с 
фронтальной, океанической, стороны и локали
зованы вдоль Главной сутуры Урала (см. рис. 1). 
Состав сгруженных здесь комплексов и сохранив
шееся погружение тектонических границ в сторону 
активной палеоокраины позволили предположить 
[31], что сутура (Главный глубинный разлом) трас
сирует след палеозойской зоны Б еньоф а-Зава- 
рицкого. Олистостромы в этой ситуации ассоции
руют с формациями глубоководного желоба и 
фронтального аккреционного клина.

На севере Урала раннедевонские олистостро
мы формировались при оползнях с тылового 
склона зрелой силурийской палеодуги. Ее барь
ерной зоне соответствуют выходы околожерло- 
вых вулканитов павдинской андезитовой и имен- 
новской базальт-андезибазальтовой формаций 
(Sil-v и S2ld соответственно), а внутреннему 
шельфу -  лавы и тефроиды шошонитового ту
ринского комплекса (^ p -D jl) . Эти комплексы за
картированы непосредственно к западу от поло
сы олистостромов. Примесь офиолитового обло
мочного материала к преобладающим в 
олистолитах калиевым базальтам и шошонитам 
принадлежит ассоциации задугового спрединга 
(низкотитанистые диабазы и спилиты острово- 
дужного типа [36]). Следовательно, при раннеде
вонской коллизии типа островная фуга^микро- 
континенты олистостромы в новообразованной 
аккреционной структуре формировались как на 
внутреннем склоне палеодуги, т.е. в направлении 
субдукции, так и на внешнем ее склоне в связи с 
надвигами обратного падения. Подобное вееро
образное соскальзывание надвиговых пластин 
характерно для коллизионных структур [4].

Фаменское время такж е отмечено пиком оли- 
стостромообразования. В зилаирской граувакко- 
вой серии ^ f m - Q t ) ,  накопление которой сопро
вождало размыв девонской палеодуги, образова
ние олистостромов фиксировало начавшееся 
тектоническое замыкание междугового и задуго
вого бассейнов. Для наиболее крупного на 
Южном Урале и детально изученного биягодинско-



го олистострома область питания, по данным 
палеогеографических исследований [28], распола
галась на востоке или северо-востоке, где, согласно 
современным геодинамическим реконструкциям, в 
живет-франское время функционировала внутрен
няя (относительно Ирендыкской, эйфельской) 
Восточно-М агнитогорская островная палеодуга. 
Движение надвигов, частично перекрывших фа- 
менские олистостромы, было западным, юго-за
падным [8 ,10]. Соскальзывание известнякового и 
вулканомиктового материала происходило в до
статочно глубоководный междуговой бассейн на 
франские кремнистые осадки, в направлении, об
ратном субдукции.

Н а востоке Среднего Урала, где в Алапаевском 
и Режевском районах в аллохтонном залегании рас
положены самые северные выходы девонских осг- 
роводужных комплексов, предположительно оли- 
тостромовую природу имеют микститы, содержа
щие в рассланцованном песчано-глинистом 
матриксе глыбы эйфельских и живетских из
вестняков (кривчанский комплекс, “литидовая 
толщ а”). Они залегаю т вдоль восточного края 
Восточно-Уральского микроконтинента и явля
ются частью пакета пластин, вклю чаю щего эй- 
фельские задуговые толеиты , фамен-турнейские 
кремнисто-граувакковые отложения зилаирско- 
го типа и т.д. [21, 35]. Согласно геодинамическим 
реконструкциям, палеотектоническая позиция 
микститов соответствует внутреннему склону де
вонской палеодуги. В этой ситуации вектор дви
жения надвигов и олистостромов совпадал с на
правлением палеосубдукции (в сторону конти
нентальной окраины).

Н а рубеже раннего и среднего визе в результа
те косой коллизии замкнулось спрединговое море 
в тылу Ирендыкской и Восточно-М агнитогор
ской палеодуг [25, 39]. В современной структуре 
Среднего У рала комплексы зрелой девонской па
леодуги и толеиты  задугового моря, шарьирован- 
ные на эйфель-визейский известняковый чехол 
Восточно-Уральского континентального блока, 
сохранились только в аллохтонном залегании. 
В разрезе ш арьяжа нередки грубообломочные 
микститы полимиктового состава, часть их мо
ж ет являться олистостромами. На Южном Урале 
под действием косонаправленных сил сжатия 
Верхнеуральско-Краснинский вулкано-интрузив
ный центр девонской полеодуги был прижат к за
падной окраине Восточно-Уральского микрокон
тинента (см. рис. 2). Н а континентальный осадоч
ный чехол, состоящий здесь из девонских 
кремней, визейских аркозов и парасланцев, были 
выжаты толеиты  задугового спредингового моря 
и шошонитовые тефротурбидиты внутреннего 
ш ельфа (Сухтелинский аллохтон с олистостро- 
мом Шелудивых гор). Далее к югу, на широте 
М агнитогорского вулкано-интрузивного центра, 
и южнее барьерная зона внутренней палеодуги уже 
не соприкасалась с континентальным блоком, а от

делялась от него кремнисто-толеитовыми комплек
сами задугового моря (карамалыташским, браилов- 
ским и др.), сгруженными вдоль Буранного взбро- 
со-надвига в Восточно-М агнитогорской зоне 
(долина р. Гумбейки у пос. Куропатинский), отме
чено наличие олистостромов [8]. Следовательно, 
серия шарьяжей раннекаменноугольного этапа 
коллизии такж е трассировалась тектоно-грави- 
тационными оползнями.

Возможна и другая точка зрения на геодина- 
мические условия формирования олистостромов 
сухтелинского типа, согласно которой они могут 
быть связаны с начавшимся в поздневизейское 
время надвиганием восточного континентально
го блока с обрушением и размывом осадочного 
чехла на М агнитогорскую палеодугу (на запад в 
современных координатах). Свидетельством та
ких движений являются молодые надвиги запад
ной вергентности (см. рис. 2), трассирующие 
фронт каменноугольного тоналит-гранодиорито- 
вого окраинно-континентального пояса, локализо
ванного в Зауралье [38]. Начавшееся в конце ранне
го карбона надвигание континентальных масс с вос
тока подтверждается серпуховским временем 
заложения Предуральского краевого прогиба, в ко
тором отмечено массовое развитие олистостро
мов [17]. М ы не считаем эти представления аль
тернативными, полагая, что в зоне тектонического 
сочленения палеоостроводужного и континен
тального секторов Южного Урала в разных ее 
участках образование олистостромов могло про
исходить под действием сил разной вергентности.

Изложенные выше данные не подтверждают 
представление о формировании уралид при одно
сторонней аккреции островных палеодуг и мик
роконтинентов к Восточно-Европейской конти
нентальной окраине [41]. Начиная с самых ран
них проявлений аккреции силурийской островной 
палеодуги с террейнами микроконтинентов в ран
нем девоне до заключительной коллизии девон
ской палеодуги с тыловым микроконтинентом в 
позднем визе происходило наращивание восточ
ной Казахстано-Тянынаньской континенталь
ной окраины. Шарьяжи западной вергентности с 
олистостромами как массовое явление фиксиру
ются лишь на этапе гиперколлизии (континент- 
континент) в позднекаменноугольное и пермское 
время [17].

ЗА К Л Ю Ч ЕН И Е

Таким образом, возраст выявленных на Урале 
олистостромов соответствует этапам частых кол
лизий: силурийской палеодуги с микроконтинен
тами (Dj), внешней и внутренней девонских пале
одуг (D3) и зрелой внутренней девонской дуги с 
тыловым Восточно-Уральским микроконтинен
том (С|). Завершающим был этап гиперколлизии



(континент-континент) с позднекаменноугольно- 
пермскими олистостромами.

На каждом из этапов олистостромы образуют 
протяженные пояса, трассируя сутуры между 
сближенными островодужными и континенталь
ными террейнами. Состав вулканомиктового ма
трикса в тектоно-гравитационных микститах оп
ределяется степенью зрелости островной дуги на 
этапе коллизии. На раннедевонском этапе он 
офиолитовый со стороны палеожелоба и шошо- 
нит-абсарокитовый на континентальной стороне 
аккретированной палеодуги. Н а фран-фаменском 
этапе вулканокластический материал микститов 
представлен K-Na и К  известково-щелочными ба- 
зальтоидами юной внешней (Ирендыкской) и 
развитой внутренней (Магнитогорской) палеодуг. 
На поздневизейском этапе вулканомиктовый ма
трикс олистострома, впервые описанного в дан
ной публикации на примере Сухтелинского паке
та шарьяжей, представлен калиевыми субщелоч
ными базальтоидами шошонит-абсарокитовой 
серии и K-Na высокотитанистыми монцогаббро- 
магнитогорского типа.

Источником кремнисто-пелитовых олистост- 
ромов в визейском олистостроме могли быть 
конденсированные (лохков-франские) кремнис
то-глинистые осадки чехла Восточно-Уральско
го микроконтинента, на который были шарьиро: 
ваны комплексы тектонически замкнувшегося 
тыловодужного моря.

Аккреция островодужных, междуговых ком
плексов и микроконтинентов в девоне и раннем 
карбоне наращивала Казахстано-Тянынаньский 
континент. Лишь в позднем карбоне-перми олис- 
тостромовые комплексы сопровождали гипер
коллизию, столкновение пассивной Восточно- 
Европейской и активной Казахстано-Тянынань- 
ской континентальных окраин.

Работа выполнялась при финансовой под
держке Челябинского территориального комите
та по геологии и минеральным ресурсам (тема 
№ 65-93-22/1).
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Рассмотрены геодинамические особенности палеозойских формаций гор Султан-Увайс. Выделены 
два аллохтонных структурно-вещественных комплекса и условный автохтон, сложенные чешуями 
коры океанического типа и островодужных разрезов. Структурным анализом показаны многоэтап- 
ность формирования шарьяжно-складчатого сооружения и сложность его глубинного строения. З о 
лотая минерализация территории приурочена к вязким разрывам раннего этапа шарьирования.

Горы Султан-Увайс издавна привлекают внима
ние геологов как место сочленения структур Урала 
и Тянь-Шаня. Наибольший вклад в исследования 
внесли Г.Ю. Алферов, А.А. Кулеш, С.С. Шульц- 
мл., О.И. Ким, К.А. Кешишян, В.В. Баранов,
В.В. Эз и др. Основные геодинамические аспекты 
развития этой территории рассмотрены С.С. Шуль- 
цем-мл. [13] и О.И. Кимом [6], которые выделили 
три наклоненных и надвинутых один на другой 
блока земной коры, отличающихся по происхож
дению, геологической истории, набору формаций 
и даже формам складчатых и разрывных наруше
ний. В.В. Эз [16] показал, что породы, слагающие 
горы Султан-Увайс, претерпели как минимум два 
этапа динамометаморфизма с образованием слож
ной системы изоклинальных складок, метаморфи
ческой полосчатости, кливажа и вязких разрывов. 
Ниже излагаются новые результаты, получен
ные в процессе последующих исследований и поз
воляющие значительно детализировать геодина- 
мическую историю палеозоя гор Султан-Увайс.

СТРУКТУРН О -ВЕЩ ЕСТВЕН Н Ы Е
КО М П Л ЕКСЫ

В составе палеозойского фундамента (рис. 1, 2) 
выделены условный автохтон -  структурно-ве
щественный комплекс Шейхджейли и два глав
ных покрова -  структурно-вещественные ком
плексы Каракудук и Султануиздаг, находящихся 
в сложных шарьяжно-складчатых соотношениях 
и сложенных чешуями островодужных разрезов й 
различных уровней коры океанического (окраин
номорского) типа.

Комплекс Шейхджейли

Структурно-вещественный комплекс Шейх
джейли представлен характерным для островных 
ДУ1, набором пород, объединенных в три форма

ции (см. рис. 2): карбонатно-вулканогенно-терри- 
генную (S2—Dj?, урусайская свита), габбро-диорито- 
вую (зенгебобинский комплекс) и карбонатно-тер- 
ригенно-вулканогенную (D2-D 3, шейхджейлинская 
и куянчикская свиты).

Карбонатно-вулканогенно-терригенная форма
ция (S2-D!?) сложена пестрым по составу набором 
пород видимой мощностью 1400-1500 м. Основу со
ставляют углеродисто-слюдистые сланцы, алевро
литы, граувакковые песчаники, с прослоями и лин
зами кремнистых пород. Характерным является 
присутствие в толще горизонтов кислых и сред
них по составу лав, крупных линзовидных тел из
мененных серпентинитов и карбонатных пород 
со шлейфом полимиктовых конгломератов, со
держащих гальки гранитоидов. Область накопле
ния формации располагалась на погруженном 
участке морского дна и характеризовалась актив
ным тектоническим режимом, что приводило к 
оползанию крупных олистолитов кремнистых и 
карбонатных пород с близлежащих возвышенно
стей, на которых проявлялся гранитоидный маг
матизм. Интенсивная вулканическая деятель
ность сопровождалась излияниями кислых лав и 
накоплением вулканических продуктов средне- 
го-основного состава. По этим особенностям мо
ж ет быть реставрирована обстановка основания 
формирующейся энсиматической островной ду
ги. Возраст формации как S ^ D j?  принят на осно
вании находок верхнелудловских криноидей в 
карбонатных породах, а такж е наличия в ее верх
ней части прослоев граувакковых песчаников, 
аналогичных таковым в перекрываю щ ей шейх- 
джейлинской свите среднедевонского возраста.

В то же время следует отметить, что интенсив
ные деформации, проявленные в урусайской сви
те (кливаж, изоклинальные складки, будинаж и 
т.д.), а такж е присутствие тел измененных сер
пентинитов позволяют считать эту толщу (или ее 
части) полимиктовым меланжем.
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Рис. 1. Структурная схема гор Султан-Увайс (Л) и разрез через них (Б).
1-3 -  структурно-вещественные комплексы: 1 -  Шейхджейли, 2 -  Султануиздаг, 3 -  Каракудук; 4 -  гранодиориты;
5 -  швы главных наволоков этапа , разделяющих структурно-вещественные комплексы; 6 -  вязкие разрывы этапа 
Д i; 7 -  ось крупной изоклинальной складки этапа Д2; 8 -  оси наложенных изоклинальных складок этапа Д3, антиформ- 
ных (а) и синформных (б); 9 -  оси наложенных открытых складок с вертикальными шарнирами этапа Д*, с выпукло
стью на северо-восток (я) и на юго-запад (б); 10 -  крутопадающие сдвиго-взбросы этапа Д*; 11 -  альпийские надвиги 
и взбросы этапа Д5 (бергштрихи направлены в сторону падения); 12 -  контур выходов палеозойского фундамента; , 
13 -  линия разреза А-Б; 14 -  участки детального изучения: 1 -  Джамансай, 2 -  Лиственитовый карьер; 15 -  места от
бора палеомагнитных проб.

Тектонически выш е залегает шейхджейлин- 
ская свита, в основании чешуй которой развита 
габбро-диоритовая формация. Последняя пред
ставлена габбро, габбро-диоритами, кварцевыми 
диоритами и плагиогранитами, являющимися, по
О.И. Киму [6 ], субвулканическими телами цент
рального и трещинного типа, комагматичными 
вулканитам шейхджейлинской свиты.

Верхнюю часть комплекса слагает карбонатно- 
терригенно-вулканогенная формация (D2-D 3fm), 
мощностью около 4000 м, объединяющая шейхд- 
жейлинскую (D2sh) и куянчикскую (D ^v-D ^m ) 
свиты. Разрез формации расчленен вязкими раз
рывами на несколько чешуй, порой отличающих
ся по набору слагающих пород, что обусловлено 
фациальной изменчивостью в области осадкона- 
копления. В целом разрез сложен эффузивными

породами основного, среднего и кислого состава, 
их туфами, граувакковыми песчаниками и граве
литами, с маломощными прослоями известковис-j 
тых сланцев, известняков и мраморов. В основа^ 
нии разреза наблюдаются серии диабазовых дае^ 
и силлы габбро-диабазов. В кровле формации (ку| 
янчикская свита) развиты туфопесчаники, туфогрз 
велиты и туфоконгломераты с прослоями мрамс^ 
ризованных известняков. По богатому комплексу 
органических остатков в прослоях известняке 
(криноидеи, брахиоподы, кораллы, сгроматопорь 
пелециподы) из средней части разреза определи 
среднедевонский возраст, а для верхней часП 
формации -  позднеживетско-фаменский [13].

По преобладающему основному и среднем 
составу вулканитов (формация натриевых б г 
зальтов -  риолитов, по [12]) и осадконакопленш



глубоком морском бассейне (выше уровня 
В бонатной компенсации), а такж е с учетом дан- 
каР по подстилающим формациям геодинамиче- 
нь обстановка может соответствовать энсима- 
^ е с к о й  островной дуге.

Комплекс Султ ануиздаг

Структурно-вещ ественный комплекс Султа
нуиздаг представлен трем я формациями (см. 
рис. 2): вулканогенно-терригенной (S?, султану- 
издагская свита), карбонатно-терригенно-вулка- 
ногенно-кремнистой (Dj _ 2, джамансайская свита) и 
вулканогенно-карбонатно-терригенной (олистосг- 
ромовой) (D2?, бешмазарская свита), имеющими 
между собой тектонические контакты. В вулкано
генно-терригенной силурийской(?) формации мож
но выделить три пачки. Нижняя пачка, мощностью 
около 350 м, сложена однородной толщей кварц- 
полевошпатовых песчаников и алевролитов, с ред
кими прослоями амфиболовых сланцев. Средняя 
пачка имеет мощность до 400 м и представлена в 
основном алевролитами. Верхняя пачка интенсив
но тектонизирована, имеет видимую мощность до 
500 м; в низах ее залегаю т тонкополосчатые мик
рокварциты (до 10 м мощностью), с прослоями 
амфиболовых сланцев (0.3-5 м мощностью), а в 
верхах -  углеродистые биотит-кварцевые, муско- 
вит-биотитовые сланцы. Амфиболовые сланцы 
Т.Ш. Ш аякубовым с соавторами [12] отнесены к 
базальтоидам. Возраст формации как силурий
ский условно принят на основании тектоническо
го перекрытия ее джанмансайской свитой нижне- 
го-среднего девона.

Особенности формации свидетельствуют о 
связи области накопления с удаленным континен
тальным массивом и районом проявления основ
ной вулканической деятельности. Эта область 
располагалась ниже уровня карбонатной компен
сации и во времени испытывала погружение, с 
усилением вулканизма. Геодинамический режим, 
вероятно, соответствовал склону энсиматичес- 
кой островной дуги, на небольшом удалении от 
континентального массива.

В составе тектонически залегающей выше 
карбонатно-терригенно-вулканогенно-кремнис- 
той формации (D j _2) выделяются несколько па
чек, имеющих тектонические контакты одна с 
Другой. В основании располагаются мраморизо- 
ванные известняки, содержащие членики и стеб
ли криноидей раннего девона. Выше залегают 
тектонизированные, линзовидно переслаиваю
щиеся кремнистые, кремнисто-известковистые, 
углисто-кварцевые сланцы и известняки, с про
боям и роговообманковых, эпидот-роговообман- 
к°вых сланцев, амфиболизированных эффузивов 
и амфиболитов.

С.С. Шульц-мл. [13] отмечал маломощные лин
зы и прослои конгломератов с карбонатной галь
кой и глинисто-карбонатным марганцовистым ту
фогенным цементом. О.И. Ким [6] считает амфи
болиты метаморфизованными базальтоидами, а 
по С.С. Шульцу-мл. [13] они образовались за счет 
перекристаллизации эффузивов основного и 
среднего состава.

Особенности состава формации свидетельству
ют об ее накоплении на относительно приподня
том блоке коры, выше уровня карбонатной ком
пенсации, в зоне активного фотосинтеза и биопро
дукции, с интенсивным базальтовым вулканизмом 
и на значительном удалении от континентальных 
источников сноса. Геодинамическая обстановка 
может быть реставрирована как склон энсимати- 
ческой островной дуги.

Наиболее верхняя в комлексе Султануиздаг 
вулканогенно-карбонатно-терригенная (олисто- 
стромовая) формация (D2?) интенсивно тектони
зирована, фактически это вязкий разрыв мощнос
тью около 700 м. Породы имеют характерный го
лубоватый оттенок и представлены сланцами 
углеродисто-глинистыми, глинисто-серицито-квар- 
цевыми, серицито-хлорито-кварцевыми, серицито- 
альбито-кварцевыми, интенсивно эпидотизиро- 
ванными и хлоритизированными плагиоклазовы- 
ми порфиритами, песчаниками серицито-кварце- 
во-плагиоклазовыми и туфопесчаниками.

К  северо-востоку от Джамансайского аллох
тонного массива (рис. 3) интенсивность расслан- 
цевания убывает и разрез (вероятно, его верхние 
части) сложен в основном грубообломочными 
породами -  полимиктовыми гравелитами и кон
гломератами с галькой кремней, карбонатных и 
терригенных пород, а также интрузивных пород 
(плагиограниты, габбро-диориты?). Наблюдаются 
прослои конгломератов только с кремнистой 
галькой, плитчатых кремней, вулканитов средне
го состава, карбонатных пород и алевропесчани- 
ков. К  востоку от Джамансайского массива на 
этом статиграфическом уровне размерность об
ломочного материала увеличивается, до появле
ния горизонтов валунников и крупных (десятки- 
первые сотни метров в поперечнике) олистоли- 
тов мраморизованных карбонатов. В централь
ной части хребта Султан-Увайс, на его южных 
склонах метаморфизм пород резко возрастает, 
вплоть до образования гнейсов [6].

Возраст формации, по находкам фауны ранне
го девона в карбонатных олистолитах, а такж е с 
учетом подстилания ее нижне-среднедевонской 
джамансайской свитой, принят как D2 условно.

Особенности формации указывают на ее на
копление в начальные этапы в условиях погружа
ющегося дна бассейна, с переходом на поздних эта
пах к лавинному осадконакоплению, с сугубо мест
ными (окраинноморскими?) источниками сноса и
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алячием удаленных центров вулканизма средне- 
о с н о в н о г о  состава. По этим признакам, а так- 
Г е с учетом расположения формации на контак- 
*  комплексов, сложенных островодужным и 
О о л и т о в ы м  разрезами, и ее интенсивной дис
лоцированное™ может быть реставрирована гео- 
пинамическая обстановка глубоководного жело
ба в зоне конвергенции микроплит.

Комплекс К аракудук

В структурно-вещ ественном офиолитовом 
[6 , 13] комплексе Каракудук объединены образо
вания, представляющие собой фрагменты (чешуи) 
коры океанического типа. В его состав входят 
три территориально разобщенные аллохтонные 
пластины -  аллохтоны Джамансай, Тебинбулак и 
Казансай, которые, судя по структурным рекон
струкциям, слагаю т один тектонический покров.

А л л о х т о н  Т е б и н б у л а к  расположен на 
севере гор Султан-Увайс и представляет собой эро
зионный останец, приуроченный к близмеридио- 
нальной синформной складке и с севера перекры
тый чехлом мезозойско-кайнозойских отложений. 
В состав аллохтона включены магматические по
роды Тебинбулакского массива и ассоциирующие 
с ними вулканогенно-осадочные образования (см. 
рис. 2). Судя по геологическим наблюдениям в об
рамлении массива (последовательность смены 
пород от контакта), этот аллохтон целиком нахо
дится в опрокинутом залегании. В составе аллох
тона выделены две формации: перидотит-пирок- 
сенит-габбровая и карбонатно-кремнисто-вулка
ногенная.

Перидотит-пироксенит-габбровая формация 
слагает Тебинбулакский массив, размерами в обна
женной части 2 x 4  км2. Основными породными раз-

Рис. 2. Петролого-литологические колонки струк
турно-вещественных комплексов гор Султан-Увайс.
I -  алевропелиты; 2 -  алевролиты; 3 -  песчаники; 
4 -  гравелиты, конгломераты; 5 -  известняки; 6 -  мра
моры; 7 -  кремни, кремнистые сланцы; 8 -  сланцы 
слюдисто-глинистые, углеродистые; 9 -  туфопесча- 
ники (я), туфоалевролиты (б) основного и среднего 
состава; 10 -  туфогравелиты, туфоконгломераты;
II -  туфопесчаники андезито-базальтовых порфири- 
тов; 12 -  туфы основного и среднего состава; 13 -  ту
фопесчаники андезитовых порфиритов с прослоями 
лав кислого состава; 14 -  туфоконгломераты, туфог
равелиты, лавы основного, среднего и кислого соста
ва с линзами известняков и кремней; 15 -  андезито
вые порфириты; 16 -  амфиболиты, амфиболизиро- 
ванные эффузивы; 17 -  базальты, базальтовые и 
Диабазовые порфириты; 18 -  горизонты кислых лав; 
19 -  пироксениты; 20 -  габбро, габбро-амфиболиты, 
габбро-диориты; 21 -  серпентиниты, серпентинито- 
вый меланж; 22 -  кварцевые альбитофиры; 23 -  сие
ниты, сиенито-диориты; 24 -  плагиограниты, грано- 
Диориты; 25 -  дайки диабазов; 26 -  контакт страти
графически согласный; 27 -  размыв; 28 -  контакт 
тектонический.

ностями являются габбро, габбро-диориты и более 
распространенные пироксениты, горнблендиты, 
переходные разности между которыми Я.С. Вись- 
невским, а также В.В. Барановым с соавторами [1] 
выделены в группу тебинитов. С.С. Шульц-мл. [13], 
отнесший Тебинбулакский массив к плутоничес
ким комплексам коры океанического типа, при
держивается взглядов на его аллохтонность.

Кроме того, в Тебинбулакском массиве выделя
ются габбро-диориты и сиенито-диориты, разви
тые на южном и восточном окончаниях и имеющие 
“горячие”, секущие контакты с горнблендитами. 
Аналогичность этих пород с Джамансайским масси
вом позволила Я.С. Висьневскому [1], С.С. Шуль- 
цу-мл. [13] отнести их к единому Джамансайскому 
комплексу. Наблюдаемая ассоциация габбро-ди
оритов и сиенито-диоритов с ультраосновными 
породами Тебинбулака может свидетельствовать 
в пользу их совместного образования при форми
ровании коры океанического типа. Повышенные 
содержания в них калия могут быть объяснены 
или тем, что это офиолиты, образовавшиеся в ок
раинном море (задуговом бассейне) над зоной 
субдукции или вторичными изменениями, как до
пускается С.С. Шульцем-мл. [15] для габброид- 
ных массивов гор Кульджуктау.

Карбонатно-кремнисто-вулканогенная форма
ция (Dj?) обрамляет Тебинбулакский массив в ви
де не выдержанной по мощности (250-750 м) по
лосы. Контакт ее с магматическими породами 
предыдущей формации вскрыт канавой на восто
ке Тебинбулакского массива. Здесь измененные 
(выветрелые?) габброиды контактируют с 3- 5-мет
ровым горизонтом зеленовато-серых туфоконгло- 
мератов, туфогравелитов. В обломках размером 
до нескольких сантиметров встречены габброи
ды, вулканиты, редко гальки ( 1 -2  см) кремней и 
мраморизованных известняков. Обломки угло
вые, плохо окатанные. Этому горизонту нами при
дается значение базального, т.е. он не прорывает
ся магматическими породами Тебинбулакского 
массива, а, наоборот, конгломераты накапливались 
на габброидах. Об этом, кроме автохтонного соста
ва обломочного материала, свидетельствует также 
отсутствие контактовых изменений. В этом случае, 
учитывая падение окружающих массив пород под 
него, необходимо признать перевернутое залега
ние Тебинбулакского аллохтона, так же, как и 
Джамансайского.

Выше горизонта конгломератов залегает хо
рошо обнаженная к востоку от массива и падаю
щая под него мощная (500-600 м) толщ а массив
ных с подушечной отдельностью, реже толсто
плитчатых темно-серых и зеленовато-серых 
стекловатых пород, отнесенных к лавовому ком
плексу. Но изучение под микроскопом показало, 
что это сильно измененные породы, в которых 
преобладает кварц. В этой толщ е наблюдались 
единичные линзовидные прослои мраморизован
ных известняков мощностью 0.5-2 м. Затем  идет
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Рис. 3. Структурно-литологическая схема Джаман- 
сайского аллохтонного массива (А) и разрез через не
го (Б) (см. рис. 1).
1 -  шов главного наволока этапа Д j (интенсивное рас- 
сланцевание, бластомилониты); 2 -  элементы залега
ния кливажа этапа Д^ 3 -  ориентировка линейности 
осей мелких складок и пересечения кливажа и слоис
тости; 4 -  крутопадающий разлом этапа Д*; 5 -  эле
менты залегания слоистости: нормальные (а), опро
кинутые (б); 6 -  линия разреза А-Б. Остальные ус
ловные обозначения см. на рис. 2.

пачка рассланцованных туфоалевролитов, туфо- 
песчаников мощностью 150-200 м, под которой, 
далее к востоку, Залегаю т интенсивно дислоциро
ванные голубовато-серые сланцы бешмазарской 
свиты, тектонически подстилающие Тебинбулак- 
ский аллохтон.

Н а южном контакте Тебинбулакского массива 
состав формации несколько меняется, здесь раз
виты миндалекаменные базальты с линзовидны
ми прослоями и гальками мраморизованных изве
стняков. Отдельные горизонты стекловатых лав 
аналогичны встреченным на восточном контак
те, и, возможно, это эффузивы кислого или сред
него состава.

Возраст формации, по аналогии с базальтов- 
дами каракудукской свиты, входящими в офиоли- 
товую ассоциацию, принят как раннедевонский 
условно. Геодинамические условия образования, 
по залеганию формации на базитах, ультрабази- 
тах Тебинбулакского массива, наличию карбо
натных тел (возможно, рифовые постройки?), 
преобладающему вулканогенному составу пород, 
могут быть интерпретированы как склон средин
ного хребта. А  сама формация может рассматри
ваться как слой 16 коры океанического типа, об
разовавшийся на этом склоне.

А л л о х т о н  К а з а н с а й  слагаю т три фор
мации (см. рис. 2): плагиогранит-габбро-перидо- 
титовая (султануиздагский комплекс), вулкано
генная (каракудукская и беркуттауская свиты) и 
карбонатно-терригенная (казансайская свита), в 
целом составляющие типичную офиолитовую ас
социацию пород [7].

В состав залегающей в основании Казансайско- 
го аллохтона плагиогранит-габбро-перидотитовой 
формации входят серпенпшизированные перидо
титы, плагиограниты, габбро и габбро-амфиболи
ты. Серпентиниты слагают нижнюю часть форма
ции, представлены антигоритовыми разностями 
(с реликтами оливиновых и пироксеновых зерен) и 
залегаю т в виде полосы шириной до 400 м (см. 
рис. 1). В породы часто вклю чены глы бы  различ
ного размера (до сотен метров) габбро-амфибо
литов, пироксенитов и черных кварцитов, реже 
встречаются перидотиты, дуниты, диабазы, пла
гиограниты [13]. Таким образом, это серпентини- 
товый меланж.

Выш е залегает габбровая часть ф ормации, 
по данным С.С Ш ульца-мл. [13], мощ ностью  
1.5-2.0 км, сложенная полосчатым габбро со 
шлирами почти чистых плагиоклазитов и плагио- 
гранитов. Кроме того, отмечаются и крупные те
ла плагиогранитов. Большинство пород подверг
лось неоднократному метасоматозу.

Плагиогранит-габбро-перидотитовая ф орма
ция по своим особенностям отвечает 2-му и 3-му 
слоям коры океанического типа.

Вулканогенная формация (£>!?), залегаю щ ая 
выше, по данным Т.Ш. Ш аякубова и др. [12], сло
жена лавами базальтового, андезито-базальтово
го и андезитового состава (до 80%), пирокласти- 
тами базальтоидов (не более 5%), субвулканичес
кими кислыми породами (до 15%) и кварцитами. 
Химические составы базальтоидной группы изме
няются от андезитов до меланобазальтов. Обычны 
породы с нормативным гиперсгеном, но отмечают
ся и с оливином. Преобладаю т разности с умерен
ной глиноземистостью и низкотитанистые. М ощ
ность формации до 800 м.

В состав этой формации вклю чена такж е и 
беркуттауская свита (350-500 м), развитая на се
вере гор Султан-Увайс. Она сложена вулканита
ми основного, среднего и реже кислого состава, а



юке их туфами, с прослоями черных кремней и 
^ ^ ш с т ы х  гравелитов. С.С. Шульц-мл. [13] ра- 

эту свиту относил к карбону и считал, что эти 
н лКаногенные породы с угловым несогласием 
залегают на размытой поверхности известняков 
казансайской свиты. Напш структурные наблюде- 
лил показали, что известняки с вулканитами имеют 
тектонический контакт, причем известняки то зале- 
рзлуг выше вулканитов, то падают под них. Такая 
с0Туация объясняется сложной складчатой структу
рой района, а беркуттауская свита залегает в ядре 
синформной изоклинальной складки.

Возраст свит, входящих в формацию, считался 
различным: Dw ? для каракудукской и С|? для 
беркуттауской [13]. П о нашему мнению, их воз
раст должен бы ть одинаковым и при датировке 
необходимо учитывать исследования К.А. Кеши- 
пшна, проведенные в 1980-1983 гг., отмечавшего 
согласный стратиграфический контакт казансай
ской (D!-D2ef) и подстилающей ее каракудукской 
свит. На основании этого возраст формации при
нят раннедевонским условно.

Преимущественно базальтовый состав вулка
нитов и ассоциация с подстилающей плагиогра- 
нит-габбро-перидотитовой формацией позволяют 
считать вулканогенную формацию слоем 16 коры 
океанического типа, образовавшимся на склонах 
спредингового хребта.

Верхняя часть комплекса сложена карбонат- 
но-терригенной формацией (D j-D 2ef), в которой 
выделяются две пачки. Нижняя пачка, мощнос
тью до 300 м, сложена мраморами и мраморизо- 
ванными известняками, с редкими линзующимися 
прослоями биотитовых, полевошпатовых и изве
стняково-кварцевых сланцев. Верхняя пачка, по
С.С. Шульцу-мл. [13], представлена известковис- 
тыми сланцами и песчаниками с прослоями сери
цито-хлоритовых сланцев и глинистых известня
ков мощностью 300-400 м. В средней части ее 
имеются горизонты конгломератов, мощностью 
до нескольких десятков метров, состоящие из не
равномерно сгруженных, уплощенных, хорошо 
окатанных галек, размером от первых до 30-40 м 
и реже до первых метров. В гальках -  граувакко- 
вые песчаники, различные апотерригенные слан
цы с эпидотизацией, турмалинизацией, амфибо- 
лизацией, отдельные гальки представлены плаги- 
огранитами. Отмечаются горизонты до 100-150 м 
мощностью амфиболовых сланцев по диабазам и 
эффузивам среднего состава в верхах пачки.

Возраст формации определен по криноидеям 
из нижней пачки как раннедевонско-эйфельский. 
Геодинамическая обстановка накопления форма
ции может отвечать неглубокому (выше уровня 
карбонатной компенсации) морскому дну на уда
лении от центров базальтоидного вулканизма, с 
преимущественным сносом с поднятий, сложен
ных корой океанического типа. Появление гори

зонтов конгломератов свидетельствует о резко 
расчлененном рельефе в области сноса, которая, 
судя по составу преобладающего обломочного 
материала, могла отвечать срединному хребту. 
Эти особенности и ассоциация с подстилающими 
базальтоидами каракудукской свиты позволяют 
обосновать принадлежность формации к слою 1а 
коры океанического типа.

А л л о х т о н  Д ж а м а н с а й  представляет 
собой линзовидный, вытянутый в северо-запад
ном направлении эрозионный останец в мульде 
наложенной синформной складки (см. рис. 1). 
В его состав входят магматические породы и оса
дочный чехол (см. рис. 2). П о результатам де
тальных структурных наблюдений в осадочных 
породах вокруг массива (определение кровли-по
дошвы по градационной слоистости, замеры кли
важа и линейности изоклинальных складок) уста
новлено, что магматические породы слагаю т ос
нование аллохтона, а осадочные -  его кровлю, 
хотя сейчас весь аллохтон находится в опрокину
том залегании (см. рис. 3). Соответственно, в со
ставе аллохтона выделяются две формации: габ- 
бро-сиенитовая и кремнисто-карбонатно-терри- 
генная.

Габбро-сиенитовая формация слагает собствен
но Джамансайский массив неправильной, обуслов
ленной складчатыми деформациями, формы. П ре
обладающими являются сиенито-диориты и сие
ниты, менее распространены габбро-диориты. 
В составе массива отмечаю тся тела измененных 
ультрабазитов. Ранее Джамансайский массив счи
тался интрузивным образованием на основании 
четко выраженных, резких крутопадающих кон
тактов, а такж е по наличию ореола контактовых 
роговиков [5, 13]. П о нашим данным, контакт 
магматических и осадочных пород является стра
тиграфическим, с налеганием базальных конгло
мератов на сиенито-диориты, а крутопадающие 
контакты обусловлены залеганием массива в ядре 
наложенной сильно сжатой синформной складки, 
с падением крыльев под массив под углами 60°-80°. 
Извилистую форму контакт на севере массива 
приобретает за счет осложняющих более мелких 
складок. Ороговикование в осадочных породах 
связано не с самим габбро-сиенитовым массивом, 
а с многочисленными (особенно к западу и севе
ро-западу от массива) дайками или силлами тако
го ж е состава. Эту формацию, учитывая ее при
надлежность к одному структурному уровню с 
офиолитовым Казансайским аллохтоном, при
сутствие в составе габбро и ультрабазитов, не
смотря на высокие содержания калия в слагаю
щих ее породах, мы предположительно относим к 
формациям 2-го слоя коры океанического типа.

Кремнисто-карбонатно-терригенная раннеде
вонская формация развита вокруг Джамансай- 
ского массива. Слагающие ее породы вычленены



из состава бешмазарской свиты, соотношения с 
которой тектонические, точнее, последняя здесь 
представляет собой мощную зону бластомилони- 
тов. Основание разреза сложено выдержанным 
горизонтом конгломератов и гравелитов мощнос
тью в первые метры. Это темно-серые породы с 
плохо окатанными, угловатыми гальками (0.5-3 см) 
кварца (редко), кварцитов и измененных магма
тических пород, похожих на слагающие Джаман- 
сайский массив сиенито-диориты. Цемент черно
го цвета, обильный, кремнистый или туфовый, 
насыщенный мелкими (первые миллиметры) об
ломками. Вблизи контакта с массивом наблюда
ются многочисленные дайки диабазов и кислых 
пород.

Более верхние части разреза хорошо обнажены 
на юго-восточном контакте массива (см. рис. 3). 
Здесь породы падают под массив, на северо-за
пад, по градационной слоистости установлено 
омоложение от массива, т.е. толща находится в 
опрокинутом залегании, и в соответствии с этим 
далее отмечается наращивание разреза на юго- 
восток. Разрез представлен туфогенными песча
никами с линзовидным пластом мраморизован- 
ных известняковых конгломератов мощностью 
2-10 м. В этом пласте наблюдаются гальки интру
зивных пород среднего состава, или это будини- 
рованные жилы. Затем  идет пачка плитчатых зе
леновато-серых кремней мощностью около 50 м, 
с маломощными прослоями туфоалевролитов. 
Выше залегаю т туфоалевролиты и туфопесчани- 
ки, с линзовидным прослоем мраморизованных 
известняков и редкими линзовидными прослоями 
гравелитов и конгломератов, сложенных окатан
ной галькой (3-4 см) карбонатных пород.

Видимая мощность кремнисто-карбонатно-тер- 
ригенной формации 200-500 м. Возраст ее принят 
на основании находок раннедевонской фауны в из
вестняковых прослоях [13]. По залеганию ф орма
ции с базальным горизонтом на магматических 
породах габбро-сиенитовой формации 2-го слоя 
коры океанического типа, присутствию в поро
дах большого количества туфового материала 
основного состава можно сопоставить формацию 
с первым осадочным слоем коры океанического 
типа, накапливавшимся в условиях значительно 
приподнятого блока (выше уровня критической 
глубины карбонатного осадконакопления) с рас
члененным рельефом. Это могут быть невулкани
ческие поднятия с рифовыми постройками, кото
рые поставляли обломочный материал, находящи
еся на значительном удалении от вулканических 
центров с базальтовым вулканизмом.

Таким образом, выше мы рассмотрели особен
ности строения и состава трех аллохтонов, являю
щихся, по нашему мнению, чешуями коры океани
ческого типа и входящих (структурно) в Каракудук- 
ский офиолитовый аллохтон. При сопоставлении

литологических колонок этих аллохтонов (см. § 
рис. 2) отчетливо выявляется сходство в их стро- f 
ении. Низы разрезов сложены базитами и ультра- 1 
базитами, с телами плагиогранитов или сиенито- f 
диоритов, затем залегает лавовый комплекс, мес
тами редуцированный или размытый за счет вы
сокого стояния этого блока коры (Джамансайский 
аллохтон), верхи разреза сложены карбонатно- 
терригенными отложениями осадочного слоя. По
стоянное присутствие карбонатных горизонтов, 
пачек и карбонатного цемента в осадочных поро
дах приводит к выводу о неглубоком морском бас
сейне (выше уровня карбонатной компенсации), а 
горизонты базальных конгломератов, залегаю
щих на магматических породах в Джамансайском 
и Тебинбулакском аллохтонах, и горизонты кон- 
гломератовв карбонатно-терригенной формации 
Казансайского аллохтона свидетельствуют о хо
рошо выраженном срединном хребте.

Подводя итог описанию стратифицированных 
палеозойских формаций западной части гор Сул- 
тан-Увайс, акцентируем внимание на следующих 
важных моментах. Во-первых, это присутствие двух 
разных по геодинамическим обстановкам накопле
ния типов структурно-вещественных комплек
сов: офиолитового (Каракудук) и островодужных 
(Султануиздаг и Шейхджейли). Несмотря на это, 
вероятно, комплексы накапливались в одном бас
сейне на коре океанического типа, что устанавли
вается по преобладающему основному вулканиз
му и сходству фауны [13]. Во-вторых, постоянное 
неглубокое положение дна бассейна осадкона
копления, а такж е большое количество плагиог- 
ранитных (или сиенито-диоритовых в Джаман
сайском и Тебинбулакском массивах) тел в маг
матических формациях оснований офиолитов, 
что является характерным для задуговых бассей
нов с медленным спредингом. Эти положения хо
рошо согласуются с данными по Казылкумам [9].

В качестве неоавтохтона выделена гранодио
ритовая формация, представленная Актауским 
интрузивом. Этот интрузив сложен биотитовыми 
гранодиоритами и образует изогнутое тело, кон
формно залегаю щее в ороговикованных сланцах 
султануиздагской свиты. На поверхности интру
зива имеются остатки кровли, представленные 
гнейсированными песчаниками и сланцами, веро
ятно, казансайской свиты, а такж е пироксенита- 
ми, которые В.В. Баранов и др. [1] считают ксе
нолитами Тебинбулакского комплекса.

К-Аг датировки пород массива -  260 ± 7 млн. лет 
[5] свидетельствуют о его пермском возрасте. Со
став пород, слагающих Актауский интрузив, его 
акцессорная характеристика (апатит, циркон, 
сфен), признаки синкинематичности внедрения 
позволяют считать его представителем гранитои- 
дов S-типа, сформировавшихся в коллизионной ; 
обстановке, проявившейся в Южном Тянь-Ш ане в -1

I



Таблица 1. Сводная шкала этапов деформаций и характеристика их структурных элементов в горах Султан-Увайс

£ Структурный парагенезис
Э

та
пы

де
ф

ор
м

ат

Разрывы Складки Кливаж Другие элементы

Те
кт

он
о-

фа
ци

я

Время
проявления

д 5 Субмеридио
нальные и суб- 
широтные над
виги и взбросы

Мелкие подгибы слоев 
вблизи разломов

Отсутствует Отсутствует I—п
*2

Д4 Продольные и 
косые “хруп
кие” разломы 
мощностью 
первые метры. 
Правые сдвиги

Крупные открытые 
складки северо-восточ
ной ориентировки с вер
тикальными шарнирами

Системы мелких 
трещин вблизи зон 
разломов

Будинаж более 
вязких прослоев

III-V Р2?

Дз Не
установлены

Крупные изоклинальные 
складки северо-западной 
ориентировки с осевыми 
поверхностями, круто па
дающими на северо-восток

Грубый, селектив
ный. Микролитоны 
мощностью 1-3 см

Линейность пере
сечения, тектони
ческое разлинзо- 
вание

VI-VII Р2

Д2 Не
установлены

Крупная лежачая складка 
(антиклиналь?) с выпук
лостью на север

Сквозной, совер
шенный. Микроли
тоны мощностью 
0.01-0.5 см

Линейность пере
сечения, кинжаль
ная отдельность, 
псевдосгилолиты

VIII-X Р

д . Широко разви
ты вязкие раз
рывы. Главные 
наволоки меж
ду покровами

Редкие, в виде мелкой 
гофрировки в контраст
ном переслаивании

Сквозной, совершен
ный, преимущест
венно послойный. 
Микролитоны мощ
ностью 0.01-0.5 см

Разлинзование 
пластов. По кли
важу иногда мел
кие кварцевые 
прожилки

IX-X С 1_2? (после 
D3, но до Р,)

позднекаменноугольное -  пермское время. Здесь 
следует отметить, что терригенные породы в 
центральной части гор Султан-Увайс превраще
ны в гнейсы и кристаллические сланцы за счет вы
сокотемпературного метаморфизма (но часто с со
хранением первичноосадочных текстурно-струк
турных признаков). Этот этап метаморфизма 
некоторые исследователи [6 ] склонны относить к 
докембрийскому циклу, что не согласуется с уста
новленным в настоящее время возрастом под
вергшихся изменениям пород. П о нашему мне
нию, его можно связать с внедрением пластооб
разного Актауского гранитоидного интрузива, 
сопровождавшимся интенсивным тепловым по
током.

Э ТА П Ы  ДЕФ О РМ А Ц И Й
Сложность строения гор Султан-Увайс отме

чалась многими исследователями [6 , 13, 16]. Де
тальным картированием участков узлового стро
ения, сопровождавшимся структурными наблю
дениями, установлено пять этапов деформаций, 
характеризующихся своими элементами струк
турного парагенезиса (табл. 1), рассматривать ко
торые удобнее от молодых к древним.

Э т а п  Д5 -  образование альпийских надвигов- 
взбросов, по которым палеозойские породы надви
нуты на мезозойско-кайнозойские отложения. 
Ориентировка этих нарушений близмеридиональ- 
ная, с падением под углами 60°-70° как на запад, 
так и на восток, и близширотная, с падением под 
углами 45°-60° как север, так  и на ю г (см. рис. 1). 
Исходя из ортогональной сети этих взбросо-на- 
двигов и учитывая более пологий характер близ- 
широтных нарушений, вероятно, последние следу
ет считать основными, относящимися к  категории 
чешуйчатых надвигов, а близмеридиональные 
взбросы -  оперяющими их швами. Направление 
надвигания предположительно происходило с 
юга на север. Зоны  надвигов вы ражены различ
ными по мощности интервалами интенсивно раз
дробленных пород, в основном мезозойского воз
раста, и порой в близмеридиональных нарушени
ях среди палеозоя сохраняются продольные 
блоки тектонизированных мезозойских отлож е
ний. П о классификации Е .И . П аталахи [11], ин
тенсивность деформации оценивается как I-U 
тектонофации эпизональной шовной складчатос
ти. Время проявления чешуйчатых подвигов



Таблица 2. Палеомагнетизм гранитоидов Актауского интрузива (в географической системе координат)

Номер Кол-во Чистка Склонение Наклонение Кучность °9 5
Координаты точек

точки образцов Широта Долгота

М-59 45 Термо 214 -55 15.3 6.1 42.01 60.44
М-65 35 Термо 129 -37 10.6 10.1 42.00 60.52

П р и м е ч а н и е .  Склонение, наклонение, (Х95 -  в градусах; координаты точек -  градусы северной широты и восточной долготы.

послепалеогеновое, скорее всего, раннеплиоце
новое N2 , по аналогии с Казылкумами [10].

Э т  а п Д4 опознается по изгибам ранее образо
ванного кливажа в откры ты е складки северо-се
веро-восточного направления с вертикальными 
шарнирами. Н аиболее крупная складка отмеча
ется в центральной части гор Султан-Увайс и ха
рактеризуется изменением простираний ранее 
образованных структур (и Актауского интрузива 
в том числе) с северо-западного и близмеридио- 
нального в северо-западном крыле на близширот- 
ное в юго-восточном. В приосевой части развиты 
правые сдвиги северо-восточного простирания 
мощностью первые метры. Амплитуда переме
щений по ним около 50-100 м.

В пользу вторичности изогнутой ф ормы  А кта
уского интрузива свидетельствуют палеомагнит- 
ные данные.

А
С

Б В

Рис. 4. Результаты палеомагнитных исследований 
гранитоидов Актауского массива в точке М-59 (см. 
рис. 1): А -  стереограмма палеомагнитных направле
ний, Б -  результаты терморазмагничивания образцов. 
Залитые кружки -  проекция на горизонтальную, не- 
залитые кружки -  на вертикальную плоскости.

Палеомагнитные исследования по гранитов- 
дам Актауского интрузива проводились по образ
цам, отобранным в двух точках: в северо-восточ
ной части субмеридионального сегмента (М-59) и 
в центральной части широтного (М-65) (см. рис. 1). 
Эти образцы проанализированы в Институте сейс
мологии А Н  РУз. (Х.А. Абдуллаев и С. А  Эгамбер- 
дыев) на магнитометрах ЛАМ-24, МА-21 и на 
рок-генераторах JR-4 и ИОН-1.

Преимущественно реверсивный характер на
магниченности и результаты терморазмагничи
вания пород (табл. 2, рис. 4) свидетельствуют в 
пользу первичного происхождения высокотемпе
ратурной компоненты намагниченности, носите
лем которой является магнетит. Интенсивность 
естественной остаточной намагниченности в об
разцах колеблется от 0.02 до 21.1 х  10*3 А/мг.

Полученные отличия в наклонении, скорее 
всего, могут быть объяснены нахождением точек 
отбора в разных крыльях синформной складки, в 
которую смят гранитоидный массив. И з-за отсут
ствия ярко выраженных плоскостных текстур ус
тановить наклон крыльев не представляется воз
можным.

Определение склонения предполагает разво
рот восточного сегмента на 51° против часовой 
стрелки, а западного -  на 34° по часовой стрелке. 
Суммарный угол разворота одного сегмента от
носительно другого составляет 85° и соответству
ет современному изгибу длинной оси Актауского 
интрузива.

Более мелкие складки отмечены на северо-за
падном окончании выходов палеозоя. Интенсив
ность деформаций этого этапа оценивается в Ш-V  
тектонофацию. Время проявления этапа дефор
маций Д4 укладывается в следующий интервал: 
после внедрения Актауского интрузива пермско
го возраста, но до наступления мелового периода 
и, вероятнее всего, является позднепермским.

Э т а п  Д3 проявился во всех структурно-веще
ственных комплексах в виде серии складок, 
картируемых по изгибам более ранних плоско
стных структурных элем ентов (кливаж , р азр ы 
вы этапа ДО и при прослеживании литологичес
ких разностей и стратиграфических подразделе
ний (см. рис. 1). Размах крыльев складок 1-1.5 км, 
углы падения пород и более ранних плоскостных 
текстур крутые, причем часто оба кры ла падают
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Рис. 5. Структурно-литологическая схема участка Лисгвенитовый карьер (А) и разрез через него (Б) (см. рис. 1).
1 -  апотерригенные кристаллические сланцы; 2 -  серпентинитовый меланж, превращенный в тальковые сланцы и ли
стве ниты; 3 -  граниты; 4 -  ореол роговиков; 5 ,6  -  элементы залегания: 5 -  слоистости, 6 -  кливажа; 7 -  ориентировка 
линейности осей мелких складок; 8 -  шов главного наволока этапа Д^ 9 -  интенсивное рассланцевание, бластомило- 
ниты этапа 10 -  линия разреза. Остальные условные обозначения см. на рис. 2.

в одну сторону -  на восток или на северо-восток. 
Ядерные части крупных складок осложнены бо
лее мелкими структурами (рис. 5). Простирание 
°севых поверхностей складок этапа Д3 северо-за
падное, при крутом, 70°-80°, северо-восточном 
наклоне.

Кливаж этого этапа деформаций грубый, се
лективный. Надежно он опознается в ядерных ча- 
СГях складок, а на крыльях становится параллель
ным более ранней плоскостной структуре (кли
важ этапа flj). Наиболее ярко кливаж проявлен в 
Метатерригенных породах в виде грубых близвер-

тикальных трещин, параллельных осевой по
верхности. Мощность микролитонов составляет 
1-3 см.

Разрывы этого этапа достоверно не установ
лены, возможно, к ним относятся некоторые тек
тонические срывы на контактах литологических 
разностей.

Ориентировка и морфология складчатых струк
тур этапа Дз позволяют предполагать, что своим 
возникновением они обязаны интенсивному сжа
тию в северо-северо-восточном направлении, а



постоянный наклон осевых поверхностей к севе- 
* ро-востоку свидетельствует о частичном поддви- 

ге во время этого процесса. Интенсивность де
формаций по ш кале Е.И. Паталахи [11] оценива
ется как V-VTI тектонофации мезозональной 
шовной складчатости. Время проявления этапа Д3, 
по участию в деформациях позднедевонской ку- 
янчикской свиты и гранитоидов Актауского мас
сива позднепермского возраста, оценивается как 
позднепермское.

Э т а п  Д2 выделен при составлении разрезов 
через все складчатое сооружение гор Султан- 
Увайс (см. рис. 1, 5). По нормальному положению 
нижнего крыла (казансайская свита) и переверну
тому залеганию пород в верхнем крыле (Джаман- 
сайский и Тебинбулакский аллохтонные массивы) 
установлено наличие крупной лежачей складки с 
первично близгоризонтальной осевой поверхнос
тью и выпуклостью, направленной на северо-вос
ток. В структурный парагенезис входят также 
сквозной совершенный кливаж, с толщиной мик
ролитонов 0.01-0.5 мм, и повсеместно проявлен
ная линейность пересечения. Интенсивность де
формаций по ш кале Е.И. Паталахи [11] оценива
ется как VIII-X тектонофации.

Здесь следует отметить, что по градационной 
слоистости в песчаниках султануиздагской свиты 
определено нормальное залегание пород в леж а
чем (нижнем) кры ле этой складки, т.е. для ком
плекса Султануиздаг эта складка является анти- 
формной. В то ж е время для комплекса Караку- 
дук -  это синформа. П о этим данным можно 
сделать вывод, что в результате предыдущего 
этапа Д! произошло совмещение в шарьяжный 
пакет двух пластин, из которых одна, скорее все
го, Султануиздагская, находилась в нормальном 
залегании, а вторая, Каракудукская, -  в опроки
нутом.

Предположительно с этим этапом деформа
ций связано внедрение Актауского гранитоидно- 
го массива, синтектоничность которого обосно
вывается вытянутой овальной (конформной) 
формой; линейной ориентировкой темноцветных 
минералов, соответствующей линейности во вме
щающих породах; “пластовой” отдельностью, па
раллельной кливажу; наличием в экзоконтактах 
жил гранитного состава, размещающихся в тре
щинах кливажа и деформированных в складки; 
большим количеством соскладчатых ксенолитов 
(скиалитов) в центральной части интрузива; сос- 
кладчатым характером восточного контакта ин
трузива.

Время проявления этапа деформаций Д2, по дан
ным К-Аг геохронологических датировок гранитов 
[5], соскладчатому характеру Актауского интрузи
ва, предполагается пермским.

Э т а п  -  наиболее мощный тектонический 
процесс, приведший к совмещению в шарьяжный

пакет латерально удаленных разрезов: офиоли- 
тового и островодужных. Основными структура
ми этого этапа являются мощные (десятки, пер
вые сотни метров) наволоки на контактах аллох
тонов Шейхджейли и Султануиздаг, а такж е 
Султануиздаг и Каракудук.

Наволок на контакте комплексов Шейхджей
ли и Султануиздаг хорошо обнажен на восточном 
окончании возвышенности Зенгебобо и опозна
ется по интенсивным деформациям, проявлен
ным в урусайской свите. М ощность зоны расслан- 
цевания, развития мелких изоклинальных скла
док, углеродистых бластомилонитов доходит 
здесь до 1.5 км. Зона содержит линзовидные тела 
измененных серпентинитов. Несмотря на то, что 
здесь урусайская свита рассматривается как стра
тиграфическое подразделение, авторы не исклю
чают вариант тектонического (полимиктовый 
меланж) или осадочно-тектонического (полимик
товый меланж сложного генезиса) происхожде
ния этой толщи.

Наволок на контакте комплексов Султануиздаг 
и Каракудук выражен зоной интенсивного расслан- 
цевания, в которой породы превращены в бласго- 
милониты (бешмазарская свита) или серпентинито- 
вый меланж. Наиболее обнажен этот наволок в 
районе Лиственитового карьера (см. рис. 5), где он 
представлен серпентинитовым меланжем на кон
такте джамансайской и бешмазарской свит с ка- 
зансайской и каракудукской. М ощность меланжа 
от первых десятков метров до 400 м, причем наи
большие раздувы приурочены к ядерным частям 
наложенных складок (район Лиственитового ка
рьера, гора Казантау). Породы в зоне интенсивно 
рассланцованы и превращены в тальковые слан
цы с глыбами крупных тел (200-300 м в попереч
нике) лиственитизированных габброидов, пирок- 
сенитов, реже -  кремнистых пород и мраморов. 
Эта зона в настоящее время имеет довольно 
сложную извилистую форму, подчеркивающую 
наложенные складчатые деформации этапа Д 3. 
Следует отметить, что по отношению к выше- и 
нижележащим комплексам эта зона является ко
сосекущей, что опознается по косому срезанию и 
порой утыканию (район Лиственитового карье
ра) в нее различных уровней разреза.

Кроме того, к этому этапу отнесены вязкие 
разрывы, разграничивающие пачки пород раз
личного состава. Они выражены зонами сгуще
ния кливажа, в которых породы превращены в 
бластомилониты, хотя иногда содержат линзо
видные блоки сохранившихся пород, и развиты на 
контактах всех стратиграфических подразделе
ний и породных пачек. Кроме того, разры вы  бо
лее мелкого порядка, мощностью в первые сан
тиметры, встречаются довольно часто. Эти раз
рывы не имеют резких ограничений и, будучи 
повсеместно конформными кливажу, постепенно



сливаются с ним. Вследствие наложенных дефор
маций последующих этапов эти разрывы приоб
ретают вторичное крутое падение (40°-80°) в вос
точных и северо-восточных румбах.

Характерным структурным элементом этого 
этапа является кливаж -  сквозной элемент в де
формированных породах. Он присутствует прак
тически во всех литологических разностях пород 
(шейхджейлинская, урусайская, султануиздагская, 
джамансайская свиты), но интенсивность его про
явления находится в зависимости от состава толщ. 
Хуже всего кливаж проявлен в габброидах, вулка
ногенных .породах каракудукской свиты, щ е он 
обнаруживается с большим трудом в виде систе
мы грубых субпараллельных трещин, с мощнос
тью микролитонов более 20 см. Такж е плохо кли
важ проявлен в мраморах казансайской свиты, 
где мощность микролитонов составляет первые 
сантиметры и уменьшается до нескольких милли
метров только вблизи шва с серпентинитовым 
меланжем. В метатерригенных породах мощ
ность микролитонов достигает 0.01-0.5 см и кли
важ подчеркнут ориентированным расположени
ем слюдистых минералов.

Складки этого этапа очень редко опознаются 
и чаще представлены мелкой гофрировкой в тон
кослоистых метатерригенных породах. Изокли
нальный характер мелких складок и очень частое 
развитие кливажа параллельно слоистости поз
воляют сделать вывод о высокой степени сжато
сти более крупных складчатых форм этого этапа. 
Ориентировка шарниров складок и линейности 
пересечения практически параллельны линейно
сти этапа Д2. Осевые поверхности мелких скла
док имеют вторичные крутые наклоны (60°-80°), 
изогнутые при последующих деформациях.

Результаты замеров ориентировки шарниров 
и линейности пересечения на изученной террито
рии (220 замеров) обобщены в виде диаграммы 
(рис. 6). Н а этой диаграмме фиксируется рас
плывчатый максимум в направлении северо-севе
ро-запад -  юго-юго-восток и северо-запад -  юго- 
восток. Это мож ет быть проинтерпретировано 
как присутствие в породах структур, относящихся 
к двум этапам деформации: Д2 и Д ), т.е. на диа
граммах отраж ен их суммарный эф ф ект.

6  связи с вышеизложенным становится ясной 
позиция золотых проявлений гор Султан-Увайс. 
Они приурочены к разрывным структурам этапа 
Д[ -  вязким разрывам, расчленяющим шейхджей- 
линскую свиту на несколько пластин, большая 
часть проявлений -  к  мощной зоне между струк
турно-вещественными комплексами Шейхджей
ли и Султануиздаг (так называемая “зона Урусай- 
ского разлома”), а такж е к вязким разрывам в 
комплексе Султануиздаг (между султануиздаг- 
ской и джамансайской свитами и в бешмазарской 
свите). Таким образом, разрывные структуры эта
па Д, в горах Султан-Увайс являются перспектив-
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Рис. 6. Круговая диаграмма ориентировок шарниров 
мелких складок и линейности пересечения в породах 
западной части гор Султан-Увайс (центр круга 90°).

ными на золотое оруденение, так же, как и в более 
восточных районах Южного Тянь-Шаня [8].

Выпрямление наложенных структур последу
ющих этапов позволяет предположить пологое 
положение плоскостных текстур этапа Д { и, соот
ветственно, главных швов, разделяющих струк
турно-вещественный комплекс Султануиздаг и 
комплексы Шейхджейли и Каракудук. Такое по
ложение свидетельствует о поддвиговых (надви- 
говых) близгоризонтальных перемещениях в 
этот этап. Многоэтапные наложенные деформа
ции, к сожалению, не позволяет достоверно устано
вить направление перемещения пластин, но появле
ние в бешмазарской свите горизонтов полимикто- 
вых конгломератов (с галькой плагиогранитов, 
габбро?) и крупных экзотических карбонатных 
(мраморы) тел, находящихся в тонком алевропели- 
товом матриксе, дает возможность предполо
жить олистостромовую природу верхней части 
свиты. В таком случае наиболее вероятен поддви- 
говый (поддвиг комплекса Султануиздаг под 
офиолитовый аллохтон) характер этого этапа де
формаций, по аналогий с Казылкумами предпо
ложительно в северных румбах. Поддвиг ком
плекса Шейхджейли под комплекс Султануиздаг 
устанавливается по постоянному падению уру- 
сайской свиты под гряду мраморов другого ком
плекса.

Интенсивность деформации этапа Д { по шкале 
Е.И. Паталахи [11] оценивается как VIII-X текто- 
нофации. Время проявления этапа Д! укладыва
ется в интервал после позднего девона (куянчикс- 
кая свита), но до перми (внедрение Актауского



Ю З СВ
Шейхджейли Султануиздаг Каракудук

Рис. 7. Структурно-кинематическая схема палеозой
ских этапов деформаций в горах Султан-У вайе.
А -  первичное положение структурно-вещественных 
комплексов; Б-Д -  кинематические схемы этапов де
формаций Д1 _4  (А-Г — разрезы, Д -  план; большие * 
стрелки -  направление сжатия; мелкие стрелки -  на
правление вергентности складок этапа остальные 
условные обозначения см. на рис. 1).

интрузива) и, скорее всего, относится к раннему- 
среднему (?) карбону.

Подводя итоги описанию этапов деформаций, 
проявленных в герцинских структурно-вещест
венных комплексах гор Султан-Увайс, остано
вимся на их кинематических аспектах (рис. 7). Для 
ранних этапов и Д2 характерен близгоризон- 
тальный стиль перемещений горных масс. Такие 
перемещения могут происходить в двух случаях: в 
процессе субдукции и при обдукции. В нашем ва
рианте, когда в верхних частях колонок комплек
сов (казансайская, бешмазарская свиты) развиты 
олистостромовые горизонты, а матрикс пред
ставлен тонким алевролитовым материалом, сви
детельствующем о значительном прогибании 
(глубоководный желоб?), наиболее предпочтите
лен первый вариант. В этап Д3 произошла дефор

мация уже готового шарьяжного сооружения 
(сжатие в северо-северо-восточном направле
нии), и по постоянному наклону осевых поверхно
стей в северо-восточных румбах можно предпо
ложить частичный поддвиг в этом направлении. 
Зона субдукции, вероятно, располагалась к севе
ру и северо-востоку от гор Султан-Увайс (в со
временных коррдинатах), и поддвиг происходил в 
этом же направлении. Таким образом, этапы де
формации Д !, Д2 и Д3 связаны с зоной субдукции, 
функционировавшей на южной окраине Казах
ского микроконтинента (Срединный Тянь-Шаня) 
в позднегерцинское время, при закрытии П алео- 
туркестанского окраинного моря [2, 3, 9, 14].

Ориентировка структур этапа Д4 поперечна по 
отношению к предыдущим, несмотря на близкое 
время проявления. Структуры такой ориентиров
ки с близвертикальными осевыми поверхностями 
отмечаются на всей территории Южного Тянь- 
Шаня (антитянынаньское направление) и свиде
тельствуют о сжатии в северо-западном направ
лении или обязаны своим возникновением транс
формным разломам позднегерцинского времени.

Чешуйчатые надвиги этапа Д5 альпийского 
времени хорошо изучены в восточной части Юж
ного Тянь-Шаня [17], в Последнее время установ
лены в Казылкумах [10]. Их возникновение свя
зывается со столкновением гондванской группы 
континентов (Индийская, Иранская и др.) с Лав- 
разией.
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Н еравномерно метаморфизированные позднерифей-вендские отложения чехла древнего сиаличес- 
кого массива обнаруживаю т литоформационную зональность с нарастанием пелагичносги исход
ных осадков в сторону раннекаледонской подвижной (с реликтами океанической коры) области. 
Эталонный для краевой части массива разрез демонстрирует позднедокембрийскую эволюцию 
рифтогенной континентальной окраины, сочетающей литоформационные признаки окраин сбро
сового (атлантического) и трансформно-сдвигового (калифорнийского) типов. П рекращ ение седи
ментации, деформация и метаморфизм окраинноконтинентальных осадков вызваны многостадий
ными импульсами раннекаледонского (кембро-ордовикского) тектогенеза; при этом первичные со
отношения элементов исходного разреза были существенно нарушены дислокациями надвигового 
и, затем, сдвигового типа.

О Б Ъ Е К Т  И ЗА Д А Ч И  ИССЛЕДОВАНИЯ

В качестве Сангиленского массива традицион
но описывается [5] выход высокометаморфизо- 
ванных, преимущественно метатерригенных, по
род, надстраиваемых в восточном направлении 
существенно карбонатным литокомплексом, вер
хи которого датированы скелетной фауной вто
рой половины раннего кембрия [7]. Понимаемый 
указанным образом массив близок по конфигура
ции к современной морфоструктуре -  нагорью 
Сангилен и может быть расширен (см. врезку к 
рис. 1) за счет близких к нему по разрезу ф раг
ментов земной коры  -  Верхнебурен-Сизимского 
блока Восточной Тувы [5] и Барун-Турунского 
блока Северной М онголии [18]. В последнее вре
мя данный участок коры зачастую описывается 
(иногда вместе с его северным, отличным по харак
теру разреза, обрамлением) в качестве позднедо- 
кембрийского микроконтинента [27], сочленивше
гося с другими фрагментами субконтинентальной 
коры региона в результате раннекаледонского 
(кембрий-ордовик) или ранневендского [17] кол
лизионного тектогенеза.

С другой стороны, Сангилен издавна рассмат
ривался в качестве фрагмента гораздо более 
крупного Тувино-М онгольского массива -  облас
ти древней консолидации сиалической коры и 
ш ирокого распространения шельфс^во-карбонат- 
ных формаций конца докембрия -  начала палео
зоя [16], противопоставляемой области ранних ка- 
ледонид Тувы. Последняя характеризуется крем- 
нисго-базальтоидными (с линзами гипербазитов) и 
вулканогенно-карбонатными комплексами ука
занного времени и рассматривается обычно в ка
честве наследника краевой части крупнейшей 
отрицательной м орф оструктуры  венд-раннепа-

леозойского времени -  так называемого Палео
азиатского океана. Прилегающая к этой “субокеа
нической” (по характеру древней коры) области 
часть Сангилена может быть выделена в качестве 
отдельной структурно-формационной зоны, наз
ванной нами [12] по характерным для нее ком
плексам пород (и их стратотипическим участкам) 
Мугуро-Чинчилигской зоной.

Специфика зоны выявляется прежде всего со
поставлением сланцево-карбонатной части ее 
разреза с занимающим сходное стратиграфичес
кое положение и такж е существенно карбонат
ным комплексом более юго-восточной части мас
сива. Здесь в хорошо изученном разрезе р. Нарын 
установлено [8,9] устойчивое чередование карбо
натных пород с кварцево-полевошпатовыми, 
кварцевыми и известковистыми метапесчаника
ми, а такж е с породами смешанного состава, пре
вращенными в кальцифиры (сангиленская серия 
и литологически близкая к ней нижненарынская, 
или аймакская, свита). Такой набор пород свиде
тельствует об обстановке подвижного ш ельфа с 
периодическим обильным поступлением обло
мочного материала, являющегося продуктом раз
мыва сиалических комплексов континентального 
массива. Несколько западнее, в низовьях рек Н а
рын и Эрзин, обнажается мощная толщ а тонко
полосчатых лейкократовых гнейсов, сопостави
мая по своим признакам с вероятным источником 
питания перекрывающихся карбонатно-терри- 
генных осадков. Возраст терригенно-карбонатной 
части разреза по последним оценкам [7] может 
соответствовать позднему рифею; в вы ш ележ а
щей существенно карбонатной верхненарынской 
(или собственно нарынской) свите отмечены 
онколиты конца позднего риф ея-венда [11].



Соответственно, эту, эрзино-нарынскую, часть 
массива можно рассматривать в качестве высоко
подвижного эпиконтинентального ш ельфа на до- 
позднерифейском сиалическом основании.

Напротив, на северо-западной окраине Санги- 
лена с мраморизованными известняками ассоции
руются породы типа графитосодержащих слан
цев и микрокварцитов с повышенными зачастую 
содержаниями марганца, титана, ф осф ора и вана
дия. Только для этой, краевой, части массива ха
рактерны протяженные горизонты амфиболи
тов, магнетитсодержащих пород, кварцево-слюд
истых и глиноземных сланцев метапелитовой 
природы, а такж е пачки тонкого чередования ми
крокварцитов и карбонатных пород. Указанные 
ассоциации формировались, очевидно, при огра
ниченном поступлении обломочного материала и 
отвечают в основном условиям внешней части 
шельфа и, вероятно, континентального склона 
вместе с его подножьем. “Окраинноконтинен
тальные” комплексы северо-западного Сангиле- 
на прослеживаются в хр. Хан-Хухей (Барун-Ту- 
рунский блок Монголии); вероятна их возрастная 
сопоставимость с близкими по составу и палео- 
тектоническому положению толщами западной 
части Харальского блока Тувы (междуречье Ка- 
Хем и Бий-Хем на врезке к рис. 1).

Целью настоящей работы является уточнение 
строения и первичной литологической характери
стики “окраинноконтинентального” разреза севе
ро-западного Сангилена и соответственно -  уста
новление палеотектонической природы древней 
окраины субконтинентального блока (микрокон
тинента) в позднем докембрии. Неизбежным по
бочным результатом подобного исследования 
должна являться расшифровка современной 
структуры опорного для воссоздания разреза Му- 
гуро-Чинчилигской зоны участка.

ГЕО Л О ГИ ЧЕС К А Я  СТРУКТУРА 
М О РЕН СК О ГО  У Ч А С ТК А

Таким опорным участком издавна является не
большой по размерам фрагмент нижнего течения 
р . Морен (рис. 1), в пределах которого рядом ис
следователей [9, 10, 15] описан наиболее полный 
разрез метаморфических и метаморфизованных 
толщ северо-западной окраины Сангилена. Со
гласно указанным авторам, структура большей 
части участка представляет собой относительно 
просто построенную моноклиналь на юго-вос
точном кры ле крупной антиклинальной структу
ры, названной некогда А.В. Ильиным [5] Улор- 
ской антиклиналью, а нами [12] -  Кокхаинским 
структурно-вещественным доменом. Такое пред
ставление в целом оправдано для нижней и сред
ней частей разреза (см. рис. 1, разрез А  -Б );  ему, 
однако, противоречат сложные, прихотливо изо
гнутые контуры контакта карбонатных и сланце

вых отложений верхней (по традиционной трактов
ке) части разреза, слагающих хорошо выраженную 
в рельефе морфосгруктуру — Чангусскую карбо
натную гряду, уходящую в северо-восточном на
правлении далеко за пределы показанного на рис. 
1 участка. Характерно, что если упомянутым вы 
ше исследователям Чангусская гряда представля
лась в виде сложно построенной синклинали, то 
другие авторы приписывали ей антиклинальное 
строение [1 ,2] либо считали ее фрагментом мо
ноклинали, тектонически перекрытым аллохтон
ной карбонатной пластиной [25].

Представляется, что наблюдаемая в юго-вос
точной части участка (см. рис. 1) конфигурация 
геологических контактов естественнее всего 
объяснима наложением здесь поздних крутостоя
щих складок на более раннюю систему исходно 
пологих складок и сопряженных с ними разры 
вов. Действительно, разрезы И -К  и Л -М -Н -О  к 
рис. 1, построенные вдоль шарниров поздних 
складок, демонстрируют фрагменты древней че
шуйчатой структуры, дислоцированной с образо
ванием поздних складок, отраженных попереч
ным разрезом А -Б .  Такая трактовка находит ко
свенное подтверждение в сходном структурном 
стиле, установленном для более северо-западных 
частей Мугуро-Чинчилигской зоны [4, 12, 21]; 
признаки наложения разновременных складчато
стей отмечаются (см. разрез А - Б  на рис. 1) и в 
пределах квазимоноклинальной нижней части 
моренского разреза.

При принятой (и отраженной на рис. 1) трак
товке структуры М оренского участка последова
тельность основных стратиграфических единиц 
сохраняется той же, что и в традиционных интер
претациях [9,10,15]; с другой стороны, учтены те 
особенности строения участка, которые послужи
ли основанием для альтернативных представлений 
о его структуре. Так, карбонатный аллохтон 
А.А. Терлеева [25] соответствует на рис. 1 не
скольким многоэтажно расположенным пласти
нам; кроме того (см. разрез А -Б  на рис. 1), под
тверждается представление об антиформной, в це
лом, структуре данного сегмента Чангусской 
гряды [1, 2] и о разломной природе ее северо-за
падного ограничения [1, 2, 21]. По-видимому, ан- 
тиформно изогнутый чешуйчатый пакет карбо
натных и сланцевых отложений верхней части 
разреза был косо (с правосдвиговой в плане ком
понентой смещения) взброшен относительно сло
женного более древними породами кры ла Кокха- 
инской (Улорской, по А.В. Ильину [5]) антикли
нали. При этом многие продольные разрывы 
позднего структурного парагенезиса развились 
путем подновления приведенных в крутое поло
жение фрагментов ранних (исходно пологих) че
шуйчатых разрывов.





ХАРАКТЕРИСТИКА
/^РА Т И Ф И Ц И РО В А Н Н Ы Х  КО М ПЛЕКСОВ 
с  И У СЛОВИ Й Н А К О П Л ЕН И Я  

И СХ О ДН Ы Х  П О РО Д

В пределах М оренского участка выделяются 
той крупных комплекса стратифицированных, 
преимущественно метаосадочных пород. Верх- 
дяй из них вклю чает мраморизованные карбо
натные породы и перекрывающие их [9, 10, 15] 
углеродистые сланцы и мог бы именоваться чан- 
гусеким. Два других комплекса в совокупности от
вечают тесхемской и мугурской свитам А.В. Иль
ина [5, 15]. Петрографическая характеристика 
пород приведена во многих работах [3 ,9,13], пет- 
рохимическая -  сведена в таблице. Для определе-

Рис. 1. Геолого-структурная схема Моренского участ
ка. Составлена с учетом данных [9, 25] и материалов 
А.В. Ильина (ИЛСАН).
Стратифицированные комплексы Моренского разре
за: 1 -  нижний структурный этаж, метатерригенная 
толща (“тесхемские гнейсы”); 2-6 -  верхний струк
турный этаж, метаморфическая толща пестрого со
става: 2 -  подамфиболитовые лейкократовые (“верх- 
немугурские”) гнейсы, переходящие в кристалло- 
сланцы, 5 -  прослои и пластовые линзы амфиболитов 
в гнейсах под- и надамфиболитовай пачек, 6 -  подкар
бонатная (“верхнемугурская”) кристаллосланцевая 
пачка и горизонт амфибол-магнетитовых кварцитов 
в ней; 7-9 -  верхний этаж, карбонатно-черносланце
вая толща: 7 -  пачка мраморизованных известняков, 
8 -  углеродистые сланцы с линзующимися прослоями 
известняков (пунктир), 9 -  чередование силикатсо
держащих мраморов и карбонатсодержащих гнейсов. 
Плутоногенные образования: 10 -  линзы метагипер- 
базитов; 11 -  гранитоиды; 12 -  гнейсы и гранито- 
гнейсы по сланцам под- и надкарбонатной пачек Мо
ренского разреза. Элементы структуры: 13 -  текто
нический (?) контакт “нижне-” и “верхнемугурской” 
пачек; 14 -  прочие разрывные нарушения: а -  ранние, 
частично обновленные, б  -  поздние; 15 -  элементы 
залегания: а -  наклонные без разделения нормальных 
и опрокинутых, б -  субвертикальные; 1 6 - 1 7 -  предпо
лагаемые оси складок: 16 -  раннего (фрагменты), 
17 -  поздних структурных парагенезисов: а -  анти- 
формные, б  -  синформные, стрелки указывают погру
жения шарниров. Прочие обозначения: 1 8 -1 9  -  места 
отбора проб, использованных в таблице: 18 -  индиви
дуальных (номера соответствуют порядковым номе
рам в таблице), 1 9 -  для расчета средних составов пород 
амфиболитового горизонта: а -  преобладающего типа, 
б -  железистых; 20  -  водотоки и вершины; 21 -  точки, 
фиксирующие положение разрезов, построенных 
вдоль осей складок поздней генерации. Дополнитель
ные обозначения к разрезам: 22 -  мраморизованные 
известняки (а) и углеродистые сланцы (б) карбонат
но-черносланцевой толщи; 23 -  структурные линии; 
24 -  смещения по древним надвигам. Обозначения к 
£Резке: 25 -  Сангиленский массив и его блоки-сател
литы; 26  -  остальная часть территории Тувино-Мон- 
гольского (ТММ) и Срединно-Монгольского (СММ) 
массивов дофанерозойской частичной консолидации 
сиалической коры; 2 7  -  ранние каледониды Тувы; 
28 -  юго-восточная границы Мугуро-Чинчилигской 
зоны Сангилена и местоположение Моренского участка.

ния первичной природы метаосадочных пород 
использована диаграмма О.М. Розена, обобщив
шего данные по составам неметаморфизованных 
песчаников и седиментационно связанных с ними 
алевропелитов (рис. 2). Входящие в разрез амфи
болиты образовались преимущественно по вул
канитам основного состава [11].

1. Нижняя метатерригенная толща (’’тесхем
ские гнейсы”) слагается достаточно однородны
ми и, как правило, относительно крупнокристал
лическими слюдяными гнейсами, переходящими 
иногда в гранито-гнейсы. Для этих пород харак
терны хорошо оформленные кристаллобласти- 
ческие структуры и удлиненные, подчеркиваю
щие сланцевитость, агрегаты и крупные чешуи 
слюды, ориентированные, как правило, парал
лельно вещественной полосчатости пород. Со
ставы гнейсов (см. № 1 в таблице и рис. 2, А )  позво
ляют считать их продуктом метаморфизма грау- 
вакковых песчаников и алевролитов (см. рис. 2, Б)\ 
при этом достаточно высокие содержания К 20  
могут быть связаны с наложенными ультрамета- 
генными процессами. М етаморфизм толщи про
изводит впечатление достаточно однородного по 
площади; детальные петрографические исследо
вания [3, 21] указывают на замещение ранних 
силлиманит- и дистенсодержащих ассоциаций по
здними парагенезисами с андалузитом и кордие- 
ритом. Гнейсовидность и минеральная полосча
тость пород грубо конформны залеганию страти
фицированных образований, перекрывающих 
нижнюю терригенную толщу. Внутри сложенной 
этой толщей Кокхаинской антиклинали отмеча
ются, однако, линзовидные или заливообразные в 
плане поля пород, сходных по облику с метамор- 
фитами вышележаей толщи.

2. Метаморфическая толща пестрого состава 
соответствует мугурской свите А.В. Ильина [15] 
и вклю чает такж е верхи тесхемской свиты, сопо
ставимые по характеру' метаморфизма не с под
стилающими “тесхемскими гнейсами”, а с выш е
лежащими породами. Взятая в целом данная тол
ща отличается от “тесхемских гнейсов” не только 
пестрым набором слагающих ее пород, но и не
равномерностью метаморфизма, нарастание ко
торого в юго-западном направлении может быть 
связано с наложенными процессами, синхронны
ми становлению гранитоидных тел южной части 
участка [2, 3]. Толща расчленяется на четыре 
пачки.

Базальные “верхнетесхемские гнейсы” отли
чаются от нижележащих “тесхемских гнейсов” 
большей, как правило, лейкократовостью, нали
чием реликтовых бластопсаммитовых структур, 
малыми количествами калишпата и слюды, изме
ненным (за счет прорастающих чешуек серицита) 
обликом плагиоклаза. Слюда в типичном случае 
представлена преимущественно плохо оформ
ленным железистым биотитом, обычно почти на
цело хлоритизированным; для тонкозернистых



Составы пород Моренского разреза Мугуро-Чинчилигской зоны

Компо- l 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 '
ненты (4) (3) 1442 1446A 1446B 1553 (3) (9) 1450 1379ЕГ*

Si02 69.10 73.20 76.54 78.72 50.50 74.00 48.64 48.01 50.71 72.51 "
ТЮ2 0.53 0.44 0.16 0.26 2.46 0.34 2.03 1.19 0.94 0.30 :x
A120^ 15.00 13.50 11.99 10.44 15.47 13.00 13.17 13.75 13.63 12.60 f
РеаОз 5.15 4.16 2.77 2.74 14.20 4.05 16.95 13.62 12.14 3.65 {
MnO 0.18 0.08 0.03 0.07 0.18 0.08 0.24 0.19 0.18 0.09 ,,
MgO 1.64 1.16 0.30 1.29 3.54 1.00 5.17 7.53 8.82 0.96 .
CaO 1.59 1.46 0.53 1.09 9.06 1.79 9.88 12.41 9.50 1.28 i
NazO 2.24 2.24 3.15 2.92 2.61 2.50 2.53 1.77 0.99 3.70 <,
k2o 3.56 2.12 2.89 1.16 0.80 1.74 -0.23 0.16 1.00 0.97 ,
p2o5 0.14 0.12 <0.04 0.08 0.22 <0.04 0.16 0.07 0.16 <0.04 ,
П.п.п. 1.08 1.47 1.11 0.73 <0.50 0.95 -0.60 -0.80 1.43 3.41 n
Сумма 100.21 99.95 99.50 99.50 99.50 99.50 -99.60 99.50 99.50 99.50 *
Rb 122 82 72 47 11 53 <9 <9 70 23
Ba - — 824 304 152 654 116 46 360 233 ‘
Sr 201 227 50 228 421 274 166 169 95 154
Y 32 23 29 11 30 18 32 23 25 27
Zr 199 195 215 130 177 155 146 65 84 141
Ti/Zr 16.0 13.5 4.5 12.0 83.4 13.2 83.4 109.8 67.1 12.8
Компо- 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20
ненты 1379A 1554 1377 1376 1374 1384 1080 1078Г 1078Б 1132

Si02 46.34 72.49 65.30 63.56 44.27 64.66 67.19 65.45 68.20 69.99
Ti02 1.91 0.43 0.68 0.74 2.65 0.65 0.59 0.58 0.64 1.19
ai2o3 15.89 12.94 15.48 16.54 7.89 17.08 16.05 15.55 17.59 15.08
Fe20 3 12.63 4.81 6.87 6.76 15.19 7.95 5.76 6.57 4.00 2.03
MnO 0.28 0.22. 0.27 0.25 0.20 0.24 0.13 0.23 0.08 0.06
MgO 5.98 1.34 2.31 3.08 16.18 2.79 1.68 2.61 1.30 0.92
CaO 11.59 1.73 2.71 2.14 9.82 0.76 1.29 1.59 0.68 0.34
Na20 2.61 1.93 1.57 3.08 0.58 1.00 1.29 3.00 0.59 1.00
к2о 0.36 1.87 3.04 2.74 0.19 3.11 2.95 2.02 3.88 2.97
p2o5 0.27 <0.04 0.07 0.17 0.06 0.07 0.11 <0.04 0.04 <0.04
П.п.п. 1.63 1.68 1.19 0.82 2.48 1.19 2.46 1.88 2.50 5.92
Сумма 99.50 99.50 99.50 99.50 99.50 99.50 99.50 99.50 99.50 99.50
Rb 12 55 91 72 <9 137 84 83 128 101
Ba 260 510 699 627 81 1003 1299 430 752 16570
Sr 268 262 270 216 18 199 177 141 276 79
Y 30 26 21 36 15 26 25 34 23 104
Zr 139 160 111 193 161 198 206 164 197 261
Ti/Zr 82.4 16.1 36.8 23.0 98.8 19.7 17.2 21.2 19.5 27.4

П р и м е ч а н и е .  1 Над чертой -  порядковый номер, ниже -  номер образца или ( в скобках) -  количество образцов, использован
ных при подсчете средних значений. Породообразующие компоненты -  в масс.%, малые -  в г/т/ прочерк -  не определялись. 
№№ 2 - данные Х.Г. Ильйнской, ЙЛСАН. Анализы проб автора (№№ 3-20) выполнены в Наро-Фоминской комплексной
экспедиции ВИМС: силикатные -  рентгеноспектральным методом с дополнительным определением Na20  и п.п.п.; опреде
ления Rb -  фотометрией пламени, Ва-рентгенорадиометрическим и Sr, Y, Z r - рентгеноспектральным методом. Содержание Ва 
в обр. 1132 подтверждено рентгенофлуориедентным методом (ИЛСАН). Данные об элементах группы железа в амфибо
литах см. в [11]. Всё железо в окисной форме.
1 -  нижняя метатерригенная толща (“тесхемские гнейсы”). 2-19 -  метаморфическая толща пестрого состава: 2г-6 -  подамфиболи
товая (“верхнетесхемская”) пачка: 2 -  гнейсы по данным Х.Г. Ильинской, 3 -  гнейс биотитовый (до 3%), 4 -  плагиогнейс биотито- 
вый (до 5%), 5 -  амфиболит кварцсодержащцй, 6 -  плагиогнейс гранатсодержащий с хлоритом (до 5%, с реликтами биотита) и при
знаками наложенного рассланцевания; 7-9 -  амфиболитовый горизонт [11], амфиболиты: 7 -  железистые, 8 -  преобладающего 
типа, 9 -  лейкократовь!й кварцсодержащий с реликтами бласгопсаммитовой структуры; 10-16 -  надамфиболитовая (“нижнему- 
гурская”) пачка: 10 -  плагиогнейс тонкополосчатый биотитовый (до 4%) с порфиробластами граната, 11 -  амфиболит, 12 -  плаги
огнейс биотито-мусковитовый гранатсодержащий, 13 -  плагиогнейс биотитовый (до 15%) с калишпатом, 14 -  то же с крупными 
порфиробластами граната, 15 -  амфиболит меланократовый, 16 -  плагиогнейс мусковито-биотитовый ( в сумме до 25%) со став
ролитом и кордиеритом; 17-19 -  подкарбонатная (“верхнемугурская”) пачка, кристаллосланцы: 17 -  биотит-мусковит-кварцевый 
со ставролитом и кордиеритом, 18 -  ставролит-мусковит-биотит-кварцевый с плагиоклазом, хлоритом и редкими порфиробласта
ми граната, 19 -  кордиерит-андезин-мусковит-кварцевый с графитом и биотитом. Карбонатно-черносланцевая толща: 20-сланец 
углеродисто-мусковит-кварцевый с силлиманитом, плохо оформленным плагиоклазом и окисленными сульфидами. Места отбора 
проб автора показаны на рисунках 1 и (приблизительно) 3, А.
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Рис. 2. Диаграмма О.М. Розена [22] для метатерригенных пород Моренского разреза (таблица) и южного обрамления 
Чангусской гряды (А), сопоставленных с составами пород характерных осадочных комплексов и геодинамических об
становок (Б).
I -  эталонные поля составов, по О.М. Розену: I -  граувакки, II -  субграувакки и лититовые арениты, III -  граувакковые 
пелиты; 2 , 3 -  поля составов, по Х.Г. Ильинской (средние составы приведены в таблице): 2 -  гнейсы нижней мета- 
терригенной толщи (“тесхемские”), 3 -  гнейсы подамфиболитовые (“верхнетесхемские”); 4-7  -  пробы автора: гнейсы 
“верхнетесхемские”, 5 -  гнейсы надамфиболитовые “нижнемугурские”: а -  лейкократовые, б -  вышележащие по раз
резу мезократовые, 6 -  сланцы “верхнемугурские”; 7 -  карбонатно-черносланцевая толща, сланец углеродисто-мус- 
ковит-кварцевый; 8-10 -  породы южного обрамления Чангусской гряды, по данным автора: 8 -  гнейсы силлиманит- 
кордиеритбиотитовые, южная часть Моренского участка, 9 -  кристаллосланцы по сланцам карбонатно-черносланце- 
вой толщи, низовья рек Баян-Кол и Улор, 10 -  метапесчаник стратотипической чинчилигской свиты, низовье р. Улор 
(Si0 2/Al20 3  = 19.2); 11 -  генерализованный тренд смены пород метаморфической толщи пестрого состава снизу вверх 
по разрезу; 12 -  средний (по 6 образцам, нашим и Х.Г. Ильинской) состав подамфиболитрвых гнейсов этой толщи; 
13,14 -  поля сопряженных составов песчаников, алевролитов и аргиллитов, характерные [29] для петрогенных (73) и ли- 
токластогенных (14) граувакк; 15-19 -  средние составы: 15 -  граувакк (а), субграувакк -  лититовых аренитов (б) и ар- 
козов (в), по [36], 16 -  граувакк эвгеосинклинапей (а) и миогеосинклиналей (б), по [35], 1 7 -  граувакк, по [24]: а -  вул
каногенных малокварцевых формации Болд у и н , девон Австралии, б -  промежуточных по содержанию кварца Фран
цисканской формации, юра-мел, США, в -  богатых кварцем формации Гринленд, ордовик Новой Зеландии, острие 
стрелки -  средний состав аргиллитов этой формации, 1 8 -  песков и песчаников, по [31] (буквами обозначены бассейны: 
а -  океанических островных дуг, б  -  дуг на континентальной коре, в -  активных окраин андийского и калифор
нийского типов, г -  пассивных окраин); 1 9 -  песчаников палеозойских пассивных окраин Восточной Австралии, Та
смании и Новой Зеландии (арифметическое среднее из 4 средних составов [31]); 20 -  тренды изменения составов гра
увакк [22] за счет привноса: КВ -  кварца, ПШ -  плагиоклава, ВМ -  вулканического материала.

разностей характерен также мусковит, количест
во которого коррелирует со степенью рассланце- 
вания. Под микроскопом зачастую устанавлива
ется тонкая реликтовая слоистость, выраженная 
чередованием разных по составу (например, су
щественно кварцевых и кварцево-полевошпато
вых) слойков, и высокая степень идиоморфизма 
кварцевых (исходно обломочных) зерен к поле
вому шпату. Иногда среди преобладающих квар
цево-полевошпатовых гнейсов фиксируются 
пропластки кварцито-гнейсов или существенно 
плагиоклазовых пород, имеющих, возможно, ту
фогенную природу. В верхах пачки присутствуют 
маломощные (до 2 м) субсогласные тела доста
точно крупнокристаллических низкомагнезиаль
ных амфиболитов (см. № 5 в таблице), имеющих, 
сУДя по их облику, метагабброидную природу.

По химическому составу (см. №№ 2-4, 6 в таб- 
лице и рис. 2, А) лейкократовые “верхнетесхем- 
ские гнейсы” отвечают кислым (обогащенным

кварцем) граувакковым и субграувакковым пес
чаникам с относительно небольшой долей меж
зернового глинистого вещества при высокой до
ле полевошпатовых обломков (вероятно, пре
имущественно тонкозернистых и послуживших 
одним из компонентов того оформившегося при 
диагенезе алевропелитового матрикса, который 
в ходе метаморфизма был перекристаллизован в 
полевые шпаты, слюду и хлорит). Некоторые об
разцы лейкократовых гнейсов (см. № 4 и особен
но № 3 в таблице) приближаются по составу к арко- 
зам. Рассчитанный для всех 6 проанализированных 
образцов средний состав (рис. 2, Б) оказывается 
очень близким к среднему песчанику активных 
континентальных окраин по М. Бхатия [31], пред
ставляющему, согласно этому автору, совокуп
ность геодинамических обстановок андийского 
(с субдукцией) и калифорнийского (с трансформ
ным сдвиганием) типов. В обоих случаях источни
ком осадков служит [31] приподнятая и быстро



размываемая суша, сложенная полнокристалли
ческими метаморфическими породами, гранито- 
идами или кислыми вулканитами. Представляет
ся, что сходное сочетание палеогеографических 
условий и состава размываемого субстрата мо
жет возникать иногда и в связи с пассивными кон
тинентальными окраинами, а также с приконти- 
нентальными бортами задуговых бассейнов япо
номорского типа.

Нижний контакт пачки обычно фиксируется 
изменением минерального состава пород и возра
станием (ниже поверхности контакта) степени их 
метаморфической перекристаллизации. В ряде 
случаев есть основание предполагать субсоглас- 
но-тектонический характер контакта, подчеркну
того полосами дислокационно-метаморфических 
кварцево-мусковитовых сланцев. Видимая мощ
ность пачки превышает 250 м.

Моренский амфиболитовый горизонт [11] сло
жен в основном мезократовыми амфиболитами и 
амфиболовыми сланцами, отвечающими по со
ставу (№ 8 в таблице) умереннотитанистым толеи- 
товым базальтом, характерным для структур растя
жения внутриокеанического, окраинноморского, а 
также (если отвлечься от содержаний К20 ) внут- 
риконтинентального типов. Кроме того, отме
чены более железистые и титанистые разности 
(№ 7 в таблице), соответствующие ферробазаль- 
товым дифференциатам толеитов. Верхняя часть 
горизонта сложена преимущественно лейкокра- 
товыми кварцсодержащими амфиболитами, в ко
торых иногда сохраняются реликтовые структу
ры вулканогенно-обломочных мелановакк (№ 9 в 
таблице). В пределах горизонта отмечены две не
большие согласные линзы метаморфизованных 
ультраосновных пород [11].

Контакт амфиболитов с подстилающей пач
кой, как правило, тектонический (см. рис. 1); в ни
зовьях руч. Орта-Адыр устанавливается, однако 
(см. разрез А -Б  на рис. 1), переслаивание лейко- 
кратовых гнейсов с породами преобладающего в 
Моренском горизонте типа. Истинная мощность 
горизонта может быть оценена в 120-150 м.

Существенно гнейсовая ("нижнему гурская’ ’) 
пачка сложена в основном гранатсодержащими 
биотитовыми гнейсами. Гнейсы нижней части 
пачки (№№ 10, 12 в таблице) отличаются от по
род подамфиболитовой пачки мелкозернистостью, 
большим количеством листоватых минералов с 
преобладанием хорошо оформленного биотита, 
присутствием частых зерен и порфиробластов гра
ната. Вышележащие менее кремнекислые плаги- 
огнейсы (№№ 13, 14 в таблице) и сходные с ними 
по минеральному составу крисгаллосланцы ино
гда содержат заметные (до 10%) количества грана
та, а также ставролит. В верхах пачки отмечаются 
обогащенные ставролитом (до 10%) породы, пере
ходные по облику от гнейсов к кристаллосланцам

(№ 16 в таблице). Закономерная смена состава 
гнейсов вверх по разрезу пачек может объяснять
ся (см. рис. 2, А) возрастанием доли глинистого 
матрикса в исходных тонкообломочных осадках с 
появлением в верхах пачки существенно пелито- 
вых (см. № 16 в таблице) пород.

Метаосадочные породы включают прослон 
меланократовых амфиболитов, наиболее мощ
ный (до 50 м) из которых (№ 11 в таблице) венча
ется очень лейкократовыми амфиболитами по 
мелановакковым песчаникам или туфогенно-оса- 
дочным породам [11]. Другие прослои маломощ
ны (до 2 м), сложены магнезиальной роговой об
манкой с небольшим количеством плагиоклаза 
(№ 15 в таблице) или амфиболом тремолит-акти- 
нолитового ряда и соответствуют по химизму вы
сокомагнезиальным базальтам или габброидам 
[11]. Ориентировочная мощность пачки превы
шает 300 м; контакт ее с подстилающими лейко
кратовыми (по вулканогенно-осадочным поро
дам) амфиболитами, по-видимому, нормальный 
стратиграфический.

Существенно кристаллосланцевая (“верхнему- 
гурская") пачка сложена в основном кварц-(пла- 
гиоклаз)-слюдяными сланцами, обычно содержа
щими ставролит (до 10%, иногда 20%) и гранат, 
реже силлиманит и кордиерит и иногда дистен 
(№№ 17-19 в таблице). По химическому составу 
эти породы сопоставимы с умеренно кислыми и 
относительно глиноземистыми мезократовыми 
гнейсами верхней части подстилающей “нижне- 
гумурской" пачки (см. рис. 2, А ). Кроме того, в 
разрезе отмечаются гранатсодержащие биотито- 
вые и биотито-роговообманковые гнейсы, слю
дисто-полевошпатовые, с турмалином, кварциты, 
тонкие прослои существенно амфиоболовых (до 
35% бледноокрашенной роговой обманки) пород. 
В верхах разреза присутствует пласт магнетито- 
вых кварцитов и кварц-магнетит-амфиболовых 
пород, подстилаемых кварцево-слюдяными (за
частую с графитом и кордиеритом) сланцами. 
Местами отмечаются 2 или 3 пласта магнетитсо
держащих пород, что в большинстве случаев объ
яснимо усложнением видимого разреза изокли
нальными складками и продольными разрывами. 
Содержание чешуйчатого графита в сланцах 
верхней части пачки может достигать 5-15% [28]; 
к контактам высоко- и низкоуглеродистых разно
стей сланцев приурочены маломощные линзы 
фосфоритов, зачастую замещаемые по простира
нию бесфосфатными известняками [30]. Харак
терно также присутствие в составе пачки очень 
высокоглиноземистых (А120 3 = 19.0-21.8% при 
К20  = 4.1-4.2%) ставролит- и силлиманитсодержа
щих сланцев [13], которые отвечают по составу 
монтмориллонитовым и еще более глиноземистым 
глинам, отождествляемым с переотложенными в 
морском бассейне корами континентального вы
ветривания.



Принимая во внимание сложную структуру 
панки (см. разрезы к рис. 1), определяем, что ис- 
гринная мощность ее может варьировать в интер
вале 120-250 м. Подошва пачки трактуется нами 
в качестве субсогласной тектонической поверх
ности типа древнего пологого надвига, впоследст
вии дислоцированного. Такое представление оп
равдано вовлеченностью “верхнемугурских” по
род в единую с перекрывающей толщей систему 
исходно пологих дислокаций (см. разрезы к рис. 1) 
и отчасти подтверждается ретроградной изме- 
ненностью пород в зоне контакта [21]. Амплиту
да смещения по предполагаемому нарушению 
была относительно невелика, поскольку исходно 
алевропелитовый, с железистыми и углеродисты
ми прослоями, комплекс “верхнемугурских” осад
ков литологически преемственен по отношению 
к существенно алевролитовому, как представля
ется, комплексу верхней части подстилающей 
“нижнемугурской пачки”.

Рассматриваемый в целом разрез метаморфи
ческой толщи пестрого состава демонстрирует 
закономерную эволюцию исходных осадков от 
базальных полевопшато-кварцевых песчаников к 
гемипелагическим алевропелитам (рис. 2, Б), ко
торые в верхах толщи зачастую углеродисты и 
ассоциируют с чисто пелитовыми, карбонатны
ми, железистыми и фосфороносными осадками. 
Подобная смена отвечает ситуации углубляюще
гося морского бассейна, существовавшего рядом 
с размываемым континентальным блоком [33]. 
При этом поступление терригенного материала 
со временем ослабевало, а на состав осадков на
чинала влиять внутрибассейновая вулканическая 
деятельность, с которой могут быть связаны эсга- 
ляционно-осадочные [20] концентрации железа. 
Реконструируемая эволюция осадконакопления 
может быть характерной для задугового бассейна 
(тыловой его части) или для рифтогенной (пас
сивной) окраины расширяющегося океаническо
го бассейна. Антидромная, в первом приближении, 
направленность вулканизма, зафиксированная со
ставами амфиболитов (см. таблицу), соответствует 
схеме развития бассейна, углубляющегося в про
цессе растяжения подстилающей континенталь
ной коры.

3. Карбонатно-черносланцевая толща в соот
ветствии с преобладающими представлениями и 
интерпретацией рис. 1 разделена на две пачки.

Карбонатная пачка сложена относительно 
массивными или полосчатыми (за счет тонких про
слоев глинистых известняков, глинистого или алев- 
ропесчанистого материала) графитсодержащими, 
пахнущими сероводородом, мраморизованными из
вестняками мощностью порядка 200-300 м (см. 
рис. 1). По формационным признакам эта едини
ца разреза приближается к мергельно-известня
ковой формации эпиконтинентальных морей и 
пассивных континентальных окраин [23], причем

в некоторых отношениях -  к битуминозной (до- 
маниковой) ее субформации, которая характери
зует умеренно глубоководные условия нижней 
части широкого шельфа (или тектонически от
торгнутых от него карбонатных платформ) и ре
жим относительной стабилизации континенталь
ной окраины на фоне масштабной трансгрессии и 
почти полного прекращения притока обломочно
го материала. Контакт известняков с подстилаю
щей “верхнемугурской” пачкой обычно совпада
ет с субсогласным разрывом (см. рис. 1); однако 
залегания пород по обе стороны разрыва субпа
раллельны, и резкого изменения степени мета
морфизма не наблюдается.

Углеродисто-сланцевая пачка сложена в ос
новном мелкокристаллическими графит-муско- 
вит-кварцевыми сланцами и близкими к ним по 
составу сланцеватыми микрокварцитами с при
месью олигоклаза, силлиманита, сульфидов, ино
гда карбоната или турмалина. При повышении 
степени метаморфизма в тектонически наиболее 
сложно построенных участках эти породы пере
ходят в кварц-плагиоклаз-биотитовые, с грана
том, сланцы и гнейсы, неотличимые от пород 
подкарбонатной “верхнемугурской” пачки; по 
карбонатсодержащим разностям сланцев при 
этом могут развиваться биотито-роговообманко- 
вые плагиогнейсы.

По своему исходному составу преобладающие 
разности пород углеродисто-сланцевой пачки мо
гут отвечать органогенным глинисто-кремнис
тым илам, обогащенным [9] примесью микрооб- 
ломочного, алевритовой размерности, кварца. 
Подобные осадки могли отлагаться в более глу
бинных по сравнению с породами карбонатной 
пачки условиях, наступающих тогда, когда в ходе 
прогрессирующего погружения шельфовой плат
формы резко меняется соотношение карбонатно
го и глинисто-кремнистого компонентов илов. 
По формационным особенностям углеродисто
сланцевая пачка сочетает признаки неритичес- 
кой кремнисто-глинистой фосфоритоносной 
формации пассивных окраин и кремнистых и чер
носланцевых вариантов гемипелагической терри- 
генно-глинистой формации океанических бассей
нов [23]. Преобладающие в разрезе пачки гра- 
фит-мусковит-кварцевые породы достаточно 
близки к “подкарбонатным” сланцам нижележа
щей толщи, отличаясь от них меньшей, как прави
ло, степенью метаморфизма (меньшие размеры 
минеральных индивидов и отсутствие биотита). 
Сочетание больших, по сравнению с подкарбонат
ными сланцами, значений отношений Si02/Al20 3, 
MgO/CaO и K20/Na20  (см. обр. 20 из таблицы на 
рис. 2, А) свидетельствует об относительно повы
шенном содержании глинистого матрикса в над- 
карбонатном осадке при одновременно большей 
доле кварца в его тонкообломочной фракции. 
Очевидно, подобное сочетание может служить
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Рис. 3. Реконструированный разрез Моренского участка (А), сопоставленный с разрезами низовий рек Кескелиг, Чан- 
гус и Улдун (Б , с использованием данных А.В. Ильина, Г.П. Александрова, Г.Б. Гинцингера, Б.А. Блюмана) и сред- 
него-верхнего бассейна р. Нарын (В, по А.С. Гибшеру, А.А. Терлееву [7, 8, 26 и др.] и данным А.В. Ильина).
1-10 -  первичные породы верхних структурных этажей: 1 -  конгломераты и гравелиты, 2 -  преимущественно псам
миты, 3 -  алевропсаммиты и алевролиты, 4 -  алевропелиты, 5 -  пелиты (в частности, кремнистые), 6 -  пелиты и але
вролиты углеродистые, 7 -  железистые осадки, 8 -  карбонатные осадки, 9 -  терригенно-карбонатные отложения, 
10 -  вулканиты основного состава, включая субвулканические силлы и вулканомиктовые породы; 11, 1 2 -  метамор
фические породы нижних структурных этажей: 11 -  гнейсы: а -  слюдяные, иногда с дистеном, б -  пестрого состава, 
12 -  гнейсы повышенной степени метаморфизма с реликтами гранулитовых ассоциаций; 1 3 ,1 4 -  несогласия: 13 -  стра
тиграфические, в том числе структурно-метаморфические, 14 -  тектонические по древним пологим разрывам: а -  на
двигам, б  -  неясного, возможно, сбросового типа; 15 -  возрастные определения соответствующих частей разрезов: 
а -  палеонтологические, по [ 1,26], б -  радиологическое U-Pb методом по верхнему пересечению дискордии [ 17]; 16 -  про
бы автора из таблицы: а -  индивидуальные: б, в -  амфиболитов преобладающего типа и железистых. Обозначение 
стратиграфических единиц (толщ) Мугуро-Чинчилигсфкой зоны: th -  нижняя метатерригенная (“тесхемские гней
сы”); th2 + mg -  метаморфическая пестрого состава (включает мугурскую и верхи тесхемской свит А.В. Ильина [5,15]
и 4 пачки рис. 1 и таблицы); Cg -  карбонатно-черносланцевая (“чангусская”); йп -  верхняя (?) терригенная (стратоти
пическая чинчилигская). Толщи Эрзино-Нарынской зоны, по А.С. Гибшеру, А.А. Терлееву [7, 8 и др.]: psn -  предсанги- 
ленская, sn -  сангиленская, am(nri) -  аймакская (нижненарынская), пг(пг2) -  нарынская, С1 -  чолдинская, tl -  тельхемская.

показателем большей удаленности места седи
ментации от области размыва.

Кровля углеродисто-сланцевой пачки на пло
щади рис. 1, по-видимому, отсутствует; наблюдае
мая мощность пачки превышает 250-300 м. В не

сорванных контактах иногда отмечается посте
пенный (через горизонт сильно загрязненных 
известняков) переход от массивных известняков к 
сланцевым (нередко с карбонатными прослоями) 
отложениям.



Таким образом, карбонатно-черносланцевая 
толща оказывается в целом формационно преем
ственной по отношению к нижележащей терри- 
генно-пелитовой, по преобладающим исходным 
осадкам, толщ е. Такая преемственность сохра- 
и^гся и в том случае, если истинная последова
тельность карбонатных и сланцевых отложений 
верхней части разреза окажется несколько иной 
или более сложной, чем в нашей (см. рис. 1) ин
терпретации; -  в любом случае общий характер 
разреза (рис. 3, А )  демонстрирует трансгрессив
ную направленность седиментации в условиях, 
когда тектоническое проседание дна бассейна в 
целом опережало тем пы  поступления сносимого 
с континента терригенного материала.

Возраст толщ и определяется микрофитолита
ми Vesicularties concretus Z. Zhur., V. Lobatus Reitl., 
Nubecularites antis Z. Zhur., N. parvus Z. Zhur. ,N .S p ., 
N. antis Z. Zhur., установленными [1] в карбонат
ной пачке Чангусской гряды и аналогичных отло
жениях ее северо-восточного продолжения в вер
ховьях рек Улдун и Гериге. При этом третья и 
четвертая из перечисленных форм обнаружены 
всего в 4 км восточнее рамки рис. 1. Указанный 
набор органических остатков соответствует чет
вертому комплексу микрофитолитов, выделен
ному З.А . Ж уравлевой в опорных разрезах Сиби
ри и характеризующему юдомий (венд) Сибир
ской платформы. Вместе с тем, в черносланцевой 
части толщи обнаружены [19] онколиты Osagia 
tenuilamellata Reitl., Vesicularitesflexuosus Reitl., от
носимые ко второму комплексу З .А . Журавлевой 
или, точнее, к так  называемой Каланчевской ассо
циации и отмеченные в отложениях нижней части 
вендского доднурского горизонта Монголии [14].

М етаморфические породы южного обрамле
ния Чангусской гряды и вероятное наращивание 
разреза. В южной части рис. 1 выделено обшир
ное поле гнейсов и гранито-гнейсов, пространст
венно ассоциирующихся с гранитоидами. Часть 
этих пород образовалась по подкарбонатным 
сланцам метаморфической толщи пестрого со
става; гнейсы и гранито-гнейсы, залегающие юж
нее массивных карбонатных пород, возникли, 
скорее всего, по углеродистым сланцам, полоса 
которых опоясывает, с понижением матаморфиз- 
ма в восточном направлении, Чангусскую карбо
натную гряду. З а  пределами участка эти углеро
дистые сланцы при движении от гряды сменяют
ся существенно метапесчаниковой толщей, 
известной как стратитшш ческая чинчилигская 
свита [1, 2, 5, 21]. Стратиграфические соотноше
ния карбонатных, переходных углеродисто-слан
цевых и существенно песчаниковых отложений 
юго-восточного склона и обрамления Чангусской 
фяды трактую тся разными авторами прямо про
тивоположным образом. Если исходить из геоло
гической структуры восточной части гряды [1,2], 
более вероятно мнение о  наращивании карбонат

но-черносланцевого комплекса пород терриген- 
ной чинчилигской толщей, что в какой-то мере 
подтверждается находкой в последней поздневенд
ской катаграфии Nubecularites antis Z. Zhur. [1]. 
В таком случае разрез М оренского участка (см. 
рис. 3, А )  может быть надстроен верхней частью 
разреза, изображенного на рис. 3, Б. Мощность тол
щи превышает 1000 м. По опубликованным [20] и 
полученным нами данным для нее характерны 
очень кислые (Si20  = 87.8-89.6%) метапесчаники 
(см. рис. 2, А ), отвечающие по составу кварцевым 
аренитам, обломочный материал которых имел 
сиалическое происхождение и испытал длитель
ный перенос.

ОБЩ АЯ Х А РА К ТЕРИ С ТИ К А  Р А ЗР Е ЗА  
И ГЕО Л О ГИ Ч ЕС К И Е К О РРЕЛ Я Ц И И

Нижняя метатерригенная толщ а отличается 
от вышеизложенного комплекса пород повышен
ным, однородным по площади метаморфизмом 
(большие размеры минеральных индивидов и по
вышенная бластичность структур) и иногда, за 
пределами участка рис. 1, -  признаками повы
шенной дислоцированности. Это позволяет 
отождествлять толщу с нижним структурным 
этажом М угуро-Ч инчилигской зоны, консолида
ция которой может датироваться уран-свинцовой 
датой ИЗО млн. лет [17], полученной для более 
северо-западной части зоны и трактуемой как 
время проявления метаморфизма повышенных 
давлений и пониженных температур.

Вышележащие (включая чинчнлигскую) тол
щи образуют в совокупности верхний структур
ный этаж  Мугуро-Ч инчияигской зоны , единство 
которого определяется как отсутствием внутри 
него явных признаков сколько-нибудь резких 
угловых и метаморфических несогласшц так и оха
рактеризованной выше литоформационной преем
ственностью его частей. При этом кварцево-ноле
вош патовые метапесчаники базальной (“верх- 
нетесхемской”) пачки фиксируют начало 
трансгрессивной части крупного седиментацион- 
ного цикла, регрессивная ф аза которого представ
лена, вероятно, существенно кварцевыми песча
никами и ассоциирующимися с ними алевролита
ми верхней терригенной (чинчилигской) толщи. 
Исходя из приведенных выше датировок нижнего 
структурного этажа и карбонатно-черносланцевой 
(относительно наиболее пелагичной) толщи, мож
но говорить, что этот седиментационный цикл ох
ватывал промежуток времени, включающий по
здний рифей (или какую-то завершающую его 
часть)-венд-начало кембрия. Следовательно, 
он грубо синхронен “раннегеосинкдинальному” 
(предшествующему санаштыкгольскому време
ни раннего кембрия) этапу седиментации в об
рамляющей Сангилен с северо-запада раннекале
донской подвижной области.
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Рис. 4. Диаграмма O.M. Розена [22] для пород Морен- 
ского разреза, сопоставленных с песками и песчани
ками некоторых рифтогенных континентальных ок
раин атлантического и калифорнийского типов.
1 -  генерализованный тренд смены вверх по разрезу по
род метаморфической толщи пестрого состава и сред
ний состав гнейсов ее базальной пачки (см. рис. 2, />);
2-5  -  средние составы: 2 -  песчаников четырех пале
озойских пассивных окраин Восточной Австралии, 
Тасмании и Новой Зеландии [31], 3 -  современных 
глубоководных песков северо-западной Атлантики 
(а) и бордерленда Калифорнии (б), по Дж. Мейнарду 
и др. [24], 4 -  голоценовых континентальных песков 
присдвигового бассейна Солтон в Калифорнии [31],
5 -  песчано-алевритовых и ассоциирующих с ними 
(острия стрелок) алевро-аргиллитовых отложений 
раннегеосинклинальных комплексов мезозоид Се
верного (а) и Западного (б) Сихотэ-Алиня [6]. Поля 
составов терригенных пород соответствуют полям на 
рис. 2, А.

Н а рис. 3 показаны соотношения комплексов 
М оренского участка и восточной части Ч ангус
ской гряды с эпиконтинентальными (отлагавши
мися на достаточно мощной сиалической коре) 
комплексами Эрзино-Нарынской зоны Сангилена. 
Н аиболее вероятна корреляция (хотя бы частич
ная) карбонатно-черносланцевой толщи Мугуро- 
Чинчилигской зоны с карбонатной нарынской 
(верхненарынской) свитой Эрзино-Нарынской зо
ны; при этом терригенно-карбонатные сангилен- 
ская серия и аймакская (нижненарынская) свита 
Эрзино-Нарынской зоны в совокупности прибли
зительно соответствуют пестрой по составу мета
морфической толще Мугуро-Чинчилигской зо
ны, а терригенная тельхемская толщ а Эрзино- 
Н арынской зоны -  стратотипической чинчилиг- 
ской свите. Возраст тельхемской толщи (конец 
венда-начало кембрия) датирован находками во
дорослей и спикул губок [26].

Накопление терригенных осадков этого време
ни может быть связано с рифтогенным раздроб
лением Сангиленского геоблока, зафиксиро
ванным карбонатно-кремнисто-базальтоидной 
(чахыртойской) ассоциацией, которая достаточно 
локально развита в пределах восточного Сангилена 
и является латеральным аналогом нижней части 
тельхемской толщи [7]. Развитие Чахтыртойского 
рифтогенного прогиба могло сопровождаться зна
чительным перекосом других фрагментов Санги
ленского массива и интенсивным размывом их наи
более приподнятых частей. Вышележащие толщи 
второй половины раннего кембрия коррелируют- 
ся [7] с вулканогенно-карбонатными отложениями 
области ранних коледонид, фиксирующими здесь 
относительное тектоническое затишье перед 
главным импульсом раннекаледонского тектоге- 
неза в среднем-позднем кембрии.

Исходя из всего сказанного, верхний структур
ный этаж  М угуро-Чинчилигской зоны следует 
трактовать в качестве окраинноконтинентального 
сегмента послегренвиллского (поздйий риф ит- 
ранний кембрий) чехла древнего сиалического 
массива, активизированного рифтогенными и за
тем орогенными процессами раннекаледонского 
тектонического цикла. Естествен вопрос о палео- 
тектонической (геодинамической) природе той 
континентальной окраины, вещественным вы ра
жением которой является описанный разрез Му
гуро-Чинчилигской зоны.

П А Л ЕО ТЕК ТО Н И Ч ЕС К А Я  П РИ РО Д А  
С ЕВ ЕРО -ЗА П А Д Н О Й  О К РА И Н Ы  

СА Н ГИ Л ЕН СКО ГО  М АССИВА
При характеристике базальной пачки мета

морфической толщ и пестрого состава уже отме
чалась петрохимическая сопоставимость слагаю
щих ее пород с песчаниками активных континен
тальных окраин по М. Бхатиа (рис. 4, см. рис. 2, Б). 
Подобная сопоставимость в целом подтверждает
ся характерными для пород этой пачки (равно как 
и для близких к ним разностей над амфиболитовых 
гнейсов) значениями отношения Ti/Zr (см. табли
цу) и суммы Fe20 3 + MgO, хотя по величине 
Ai20 3/(C a0 + Na20 )  над амфиболитовые метапес
чаники занимают скорее промежуточное поло
жение между песчаниками активных и пассивных 
континентальных окраин [31,32]. В пределах Эр
зино-Нарынской зоны и более восточных частей 
Сангилена не установлено, однако, сколько-ни
будь явных признаков дифференцированного из
вестково-щелочного вулканизма, маркирующего 
позднедокембрийскую, включая начало раннего 
кембрия, субдукцию океанической литосферы под 
континентальный, по характеру коры, геоблок. В 
таком случае остается выбор между сиггуациямй 
пассивной (рифтогенной) континентальной окраи
ны атлантического типа и активной окраины ка
лифорнийского (трансформно-сдвигового) типа,



также сопровождаемой обычно рифтогенной де
д у к ц и е й  сиалического массива.

Приведенные в обобщении М. Бхатиа [31] 
средние составы песчаников пассивных конти
нентальных окраин (см. рис. 4) характеризуются 
очень большим разбросом, отражающим, оче
видно, как вариации состава размываемых пород, 
так и разнообразие тектонических и географиче
ских факторов, определяющих в совокупности 
литологическую зрелость захороняемых песков, 
относительный объем  и состав межзернового ма
трикса или цемента. Нетрудно представить себе 
ситуацию, когда из-за сходства размываемого 
субстрата и палеогеографической обстановки 
(приподнятая суша и небольшие расстояния между 
областью размы ва и местом захоронения) осадки 
рифтогенной пассивной окраины окажутся очень 
близкими к осадкам активных окраин.

С другой стороны, по величине S i0 2/Al20 3 пес
чаники базальной пачки позднерифейско-венд- 
ского разреза Мугурско-Чинчилигской зоны за
нимают (на рис. 4) промежуточное положение 
между составами глубоководных песков Атлан
тики и Калифорнийской окраины. П о совокупно
сти литологических параметров современные 
глубоководные пески трансформно-сдвиговых 
фрагментов западной окраины Северо-Амери
канского континента ближе к  пескам рифтоген
ных пассивных окраин, чем аналогичные осадки, 
накапливающиеся у окраин андийского типа или 
в связи с островными дугами [34, 37]. Против су
ществования резкого разрыва между составами 
осадков, накапливающихся на окраинах атланти
ческого и калифорнийского типа, говорит нали
чие чисто трансформных фрагментов пассивных 
окраин, а такж е существенная доля полевых пша
тов в терригенно-кластической фракции осадков, 
вскрытых рядом скважин Программы глубоко
водного бурения на пассивных окраинах Атлан
тики и Индийского океана.

Поэтому позднедокембрийскую (включая на
чало раннего кембрия) континентальную окраину 
северо-западного Сангилена целесообразно ха
рактеризовать как рифтогенную, допуская при 
этом вариант косой, как в Калифорнии, ориента
ции вектора регионального растяжения относи
тельно генерального простирания границы сиали
ческого геоблока. При этом специфика океаничес
кого, по характеру коры, обрамления Сангилена 
(открытый ркеанический бассейн или его рифто- 
генно-спрединговый анклав) представляется, для 
характеристики Мугуро-Чинчилигской окраины 
массива, второстепенной и могла меняться во 
времени. Близкий по составу терригенных осад
ков к Мугуро-Чинчилигской зоне пример риф то
генной окраины, развивавшейся при определяю
щей роли продольных сдвиговых смещений, опи- 
°bh для мезозоид хр. Сихотэ-Алинь (см. рис. 4).
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И.С. Боровской за предоставленные дополни
тельные материалы, О.М. Розену, В.М. Моралеву 
и С.В. Меламедову -  за консультации и обсужде
ние результатов. Работа завершена при финансо
вой поддержке Российского фонда фундамен
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Paleotectonic Nature of the Northwestern Margin of the Sangilen Massif (Tuva)
in the Late Precambrian
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The nonuniformly metamorphosed Late Riphean-Vendian deposits of the ancient cover of the sialic rnassif ex
hibit a structural lithologic zonation expressed by the initial sediments becoming more pelagic toward the Early . 
Caledonian mobile area (with relics of oceanic crust). A key section of the m assifs margin'shows that the Late 
Precambrian evolution of the continental margin combined lithologic features of both faulted (Atlantic) and 
transform (Californian) types. It is concluded that the cessation of sedimentation, deformation, and metamor
phism of continental-margin deposits resulted from multiple pulses of the early Caledonian (Cambrian-Ordov- 
ician) orogeny ; as this took place, primary relations of the initial constituents of the sequence were substantially 
disturbed by overthnisting and then by strike-slip faulting.
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Н а базе спутниковой альтиметрии, данные которой дополняются результатами многолучевого эхо- 
лотирования и непрерывного сейсмического профилирования, полученными в разные годы на 
Н И С  “Академик Николай Страхов”, выявлены наиболее общие закономерности строения пассив
ных частей трансформных разломов в тропической части Атлантического океана. Приведенные 
данные свидетельствуют о сложной структуре океанической коры в пределах приэкваториальной 
Атлантики и существенных изменениях геодинамических режимов при раскрытии этой части А т
лантического океана. Разломы в плане могут сближаться -  испытывают тектоническую конверген
цию, расходиться, образуя при этом сложные структурные рисунки. Северо-западнее поднятия 
Сьерра-Леоне устанавливается крупное азимутальное несогласие между пассивными частями 
трансформных разломов.

Структура приэкваториальной части Атлан
тического океана неоднократно обсуждалась в 
литературе. В большинстве опубликованных ра
бот [1, 3, 5, 6] тектонические выводы базирова
лись в основном на батиметрических данных [15]. 
Они показывали сложную картину распределе
ния разломных структур в пределах Экватори
альной Атлантики, однако большие мощности 
осадочного чехла в краевых частях океана не поз
воляли однозначно определить положение мно
гих разломов и их взаимоотношения с континен
тальными блоками. Появившиеся в последние годы 
данные альтиметрии [23] существенно расшири
ли возможность изучения пассивных частей раз
ломных зон в океане. Бы ли предложены вариан
ты тектонического строения региона на базе так 
называемых “flow -lin es” -  следов движения плит во 
времени по отношению к оси спрединга [18,20,21].

В настоящей статье ставится задача выявле
ния наиболее общих закономерностей строения 
пассивных частей трансформных разломов в тро
пической части Атлантического океана на базе 
данных спутниковой альтиметрии, которые до
полняются результатами многолучевого эхоло- 
тирования и непрерывного сейсмического про
филирования, полученные в разные годы на НИ С 
“Академик Н иколай С трахов”. А нализ строе
ния разлом ов бы л основан на серии цветных и 
черно-белы х карт силы тяж ести разных мас
ш табов (1 : 7 500 000, 1 : 8 500 000, 1 : 3 000 000, 
1 : 8 400 000 и 1 : 4 800 000, сравнение которых 
позволило получить новые данные о распределе
нии разломов в приэкваториальной Атлантике. 
Сопоставление этих карт, основанных на различ
ных гридах, имело важное значение для оценки

степени достоверности полученных изображе
ний. Все карты сверялись с Генеральной батиме
трической картой Г Е Б К О  [15], а такж е с крупно
масштабными батиметрическими картами, пост
роенными для разных участков разломов 
Зеленого Мыса, М арафон, Меркурий, Долдрамс, 
Архангельского, Вернадского, Страхова, Св. Пет
ра, Сан-Паулу и Романш [8-10].

ОБЩ И Е ЗА К О Н О М ЕРН О С ТИ  СТРО ЕН И Я 
ПА ССИВН Ы Х Ч А С ТЕЙ  РА ЗЛ О М О В П О  

ДА НН Ы М  СП У ТН И К О В О Й  А Л ЬТИ М ЕТРИ И
Рифтовая долина Срединно-Атлантического 

хребта между 25° с.ш. и 15° ю.ш. смещается 
24 трансформными разломами на различные рас
стояния (таблица, рис. 1). Восточнее осевой части 
располагаются 47 субширотных трогов или про
тяженных субширотных хребтов, западнее -  40. 
Таким образом, количество пассивных и актив
ных частей трансформных разломов не совпада
ет. В ряде мест, например, южнее разломов Ма
рафон и Романш, есть одинокие троги, троги-от- 
шелыгаки, которые трассируются на первые 
сотни километре», но не имею т гадимой связи с 
рифтовой зоной: Кроме того, имеется целый ряд 
разломов, положение активных частей которых в 
осевой части Срединно-Атлантического хребта 
не определяется однозначно (разлом Св. П етра, 
разломы в районах 16°, 13°45', 5°, 1°30' с.ш), но 
они имеют хорошо выраженные протяженные 
пассивные части.

Трансформные разломы в приэкваториальной 
Атлантике прослеживаются на расстояние от 
4410 км (разлом Романш) до примерно 700 км
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Зеленого Мыса 15°20’ 210 278 1360 2550 3910 0.0537 280
М арафон 12°40’ 90 64 1360 1360 2720 0.0331 275
М еркурий 12°10' 45 124 1380 1650 3030 0.0149 275
Вема 11° 319 68 1440 1950 3390 0.0941 274
10°N 10° 30 124 600 1875 2475 0.0121 274
Архангельского 8°50' 109 75 1700 1800 3500 0.0311 272
Долдрамс 8°10' 173 60 1700 2100 3800 0.0455 270
Вернадского 7°50' 150 23 1870 2040 3910 0.0384 270
Сьерра-Леоне 7°30' 225 413 1700 213 1910 0.1178 270
7°15'N 7° 15’ 68 22 315 450 765 0.0889 Н ет данных
Страхова 4° 120 143 1870 2040 3910 0.0307 267
Св. П етра 2°40' 68 189 750 435 1185 0.0574 260
Сан-Паулу 1 0°52' 315 38 1575 2625 4200 0.0750 260
Сан-Паулу 2 0°50’ 150 23 450 300 750 0.2000 260
Сан-Паулу 3 0°45' 90 23 375 338 713 0.1262 260
Сан-Паулу 4 0°30' 56 203 750 2175 2425 0.0231 -260
Романш -1°1Ч 900 157 1500 2910 4410 0.2041 255
Чейн -1°30 ' 315 250 2250 2325 4575 0.0689 255
Ш арко -2°40' Н ет данных 255 2100 1950 4050 Н ет данных 80
Тетяева -5 ° 75 188 1650 1275 2925 0.0256 80
Вознесения, север -7 ° 212 34 2400 2175 4575 0.0463 255
Вознесения, юг -7°20' 60 495 2400 2040 4440 0.0135 255
Боде-Верде, север -11°50' 173 45 1870 1700 3400 0.0509 255
Боде-Верде, юг -12° 15' 53 210 1700 2295 3995 0.0133 255

(один из разломов полиразломной системы Сан- 
Паулу) (см. таблицу).

Оказалось, что западные фланги разломов 
имеют, как правило, бблыную протяженность, 
чем восточные (см. таблицу). Исключение со
ставляю т разломы, расположенные южнее эква
тора (Шарко, Тетяева и Вознесения). Вопрос о 
длине разлома Страхова не может считаться ре
шенным, так  как его продолжение в районе воз
вышенности Сьерра-Леоне требует специальных 
комплексных исследований. Можно предполагать, 
что он проходит через центральную ее часть и 
продолжается в котловине Сьерра-Леоне, где рас
полагается трог в акустическом фундаменте, об
рамленный пологими поднятиями. Приведенные 
данные о различной протяженности западных и 
восточных флангов разломов могут свидетельст
вовать о большей скорости наращивания океани
ческой коры в восточном направлении, т.е. об 
асимметричном спрединге.

Общая протяженность разломов увеличивается 
в южном направлении, достигая здесь максималь
ных значений (Чейн -  4575 км, Романш -  4410 км) 
(см. таблицу). Такие разломы, как 7°15' с.ш. и два 
разлома из системы Сан-Паулу, имеют длину 765, 
750 и 713 км соответственно. Таким образом, дли
на разломов в приэкваториальной Атлантике 
различается в 3-6 раз. Если принять за основу 
предположение, что длина разломов зависит от 
скорости спрединга, то полученный результат 
позволяет сделать предположение о значитель
ной разнице скоростей вдоль Срединно-Атланти
ческого хребта. При этом скорости могли бы до
стигать значений в 12-15 см/год и мы могли бы 
ожидать возникновения форм рельефа, сравни
мых с Восточно-Тихоокеанским поднятием. Од
нако они отсутствуют. Второе объяснение отме
ченного феномена заключатся в том, что ско
рость спрединга остается постоянной, а длина 
разлома зависит от времени его заложения, т.е.
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Рис. 1. Схема расположения основных разломов приэкваториальной части Атлантического океана по данным бати
метрии и районы, изученные на НИС “Академик Николай Страхов” многолучевым эхолотированием и непрерывным 
сейсмическим профилированием.
1 -  разломы: а -  достоверные, б -  предполагаемые; 2 -  рифтовая зона; 3 -  хребты Барракуда и Ресерчер; 4 -  трог Рой- 
ял; 5 -  поднятия Сьерра-Леоне и Сеара; 6, 7 -  районы исследований: 6 -  на полигонах, 7 -  на отдельных галсах.

более протяженные структуры имеют более 
древний возраст. В соответствии с последней точ
кой зрения наиболее молодыми представляются 
разломы внутри полиразломной системы Сан- 
Паулу, а такж е 7° 15' N и Сьерра-Леоне; наиболее 
древними -  Чейн, Романш, Святого Петра, Долд- 
рамс и Зеленого Мыса.

Замеры простирания активных частей транс
формных разломов показывают, что между 25° с.ш. 
и 15° ю.ш. происходит их разворот от 280° до 255°. 
Более сложным оказывается простирание пас
сивных частей (рис. 2). Западнее оси Срединно- 
Атлантического хребта фланги разломов имеют 
запад-северо-западное простирание, восточнее 
рифтовой зоны они либо плавно отклоняются к 
юго-востоку (разломы Зеленого Мыса, Кейн), 
либо -  к северо-востоку (группа разломов Вима- 
Сьерра-Леоне). Разломы Сан-Паулу, Романш, 
Чейн и более южные трассируются в район се
верной части Гвинейского залива, т.е. отчетливо 
отклоняются к северо-востоку.

Эта общая закономерность осложняется мно
гочисленными изменениями простираний более 
высокого порядка. Наиболее ярким примером 
может бы ть структура разломов между 11° и 16°
с.ш. (рис. 3). Здесь, южнее разлома Зеленого М ы
са и западнее оси спрединга, выделяется пять тро
гов, простирание которых с запада на восток из
меняется от 280° через 250° до 290°. Расстояние 
между трогами соответственно изменяется от 40-60 
До 75-105 км. Вблизи оси хребта расстояние со
ставляет 54, 45 и 75 км. Изменение простираний 
происходит в пределах зоны северо-западного

простирания -  340°. М орфоструктура пассивных 
частей разломов к востоку от осевой зоны 
Срединно-Атлантического хребта осложняется 
за счет того, что их депрессии ветвятся и распада
ются на небольшие отрезки, разделенные узкими 
межразломными блоками и грядами. Здесь уста
новлено около 10 трогов, расстояние между кото
рыми (см. рис. 3) такж е не остается постоянным, 
и они такж е испытывают изменения простира
ний. Подобное явление отмечалось раньше на 
восточном фланге разлома Хейес [24]. Ещ е вос
точнее, в районе, расположенном северо-запад
нее возвышенности Сьерра-Леоне, имеется ази
мутальное несогласие между пассивными частя
ми разломов Зеленого Мыса и более южными, 
которое хорошо видно на батиметрических [17] и 
гравитационных картах [14].

Взаимоотношения между разломами хорошо 
видны на карте силы тяжести (см. рис. 2), охваты
вающей восточные фланги нескольких транс
формных разломов приэкваториальной А тланти
ки. Для лучшего представления значений силы 
тяжести в области нуля интервал изолиний здесь 
детальнее по сравнению со значениями поля бо
лее 30 мГал. Трансформным разломам соот
ветствуют резко дифференцированные отрица
тельные аномалии силы тяжести линейной ф ор
мы с субширотной ориентацией, как правило, 
ограниченные с севера и юга узкими полосами 
положительных аномалий, соответствующих 
бортам разломных трогов и (или) поперечным 
хребтам. Разломы не доходят до континенталь
ной окраины Африки почти на 1000 км. Восточ-
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Рис. 2.2. Карта гравитационных аномалий, составленная по данным спутниковой альтиметрии [23].
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Рис. 3. Схема строения разломных зон между 16° и 11° с.ш. по данным спутниковой альтиметрии [23] и геологических 
исследований.
/ -  троги; 2 -  хребты; 3 -  рифтовая зона; 4 -  рифтовая долина; 5 -  палеорифтовая долина; 6 -  поперечный хребет раз
лома Вима с карбонатной платформой.

ные фланги разломов Вима, Долдрамс и Вернад
ского утыкаю тся во фланги разломов Зеленого 
Мыса. Другой интересной особенностью строе
ния фланговых частей разломов является их уты- 
кание в цепь гор Батиметристов, продолжающу
юся в гравитационном поле “ш лейфом” почти до 
активной части разлома Страхова.

Отмеченные особенности структуры фланго
вых частей разломов, отраженные в гравитаци
онном поле, свидетельствуют о наличии сложных 
процессов, приводящих к образованию наложен
ных структур и деформациям океанической ко
ры. Для проверки этого предположения нами бы
ли привлечены данные непрерывного сейсмичес
кого профилирования, полученные авторами в 
16-ом рейсе Н И С  “Академик Николай Страхов”. 
На рисунке 4 представлен фрагмент субмеридио
нального сейсмического профиля, пересекающе
го горы Батиметристов и возвышенность Сьер
ра-Леоне приблизительно по 20° з.д. Фрагмент, 
охватывающий интервал от 10° до 9° с.ш., распо
ложен в области сочленения северных отрогов 
возвышенности и фланга разлома Зеленого М ы
са (см. рис. 1). Деформации океанической коры 
привели к формированию квестообразной струк
туры с пологим северным крылом.

Анализ строения осадочного чехла и сравне
ние его с данными глубоководного бурения [19] 
показали, что в районе выявляется два этапа де
формаций. Первый, палеогеновый, охвативший 
отложения от мела до палеогена, привел к суще
ственному подъему блока земной коры и эрозии 
смятых отложений. Второй, современный, затро
нул как нижний складчатый ярус осадочного чех
ла, так и залегающий на нем несогласно ком

плекс отложений верхнего палеогена и неогена. 
Причем, судя по профилю непрерывного сейсми
ческого профилирования, эта волна деформаций 
продвигалась во времени с севера на юг.

Н а рисунке 5 представлен фрагмент того же 
профиля от 8°30’ до 7°30' с.ш. на северном склоне 
возвышенности Сьерра-Леоне. Видно, что харак
тер деформации к югу от зоны азимутального несо
гласия сильно отличается от более северных райо
нов. Квесгообразные морфоструктуры (складки) 
имеют пологий южный склон. Деформации охва
ты ваю т весь третичный разрез мощностью более 
600 м, выявляемый на профиле. Получить отра
женный сигнал от более древних отложений в 
этой части профиля не удалось. Судя по практи
чески постоянной мощности слоев третичных от
ложений, отмеченные деформации являются со
временными. В нижней части разреза наблюдается 
несогласие типа заполнения вреза, свидетельст
вующее о том, что в середине кайнозоя эта об
ласть подвергалась эрозионной деятельности 
донных течений или других потоков. Таким обра
зом, отмечается омоложение деформаций в юж
ном направлении, что может свидетельствовать о 
продвижении мезозойской коры Северной А т
лантики в районы экваториальной Атлантики.

Подсчет по 23 разломам к востоку и западу от 
хребта показывает, что средняя ширина разломных 
зон составляет около 65 км. С учетом общей протя
женности разломов, достигающей почти 65 500 км, 
занимаемая ими общая площадь доходит до 4 млн. 
км2. Если к этому добавить площади трогов, сме
щения по которым отсутствуют или незначитель
ны, то общая площадь должна быть еще большей и
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Рис. 4. Карта гравитационных аномалий района конвергенции пассивных частей разломов, составленная по данным спутниковой альтиметрии [23]
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Рис. 5. Деформации осадочного чехла: А  -  севернее и Б -  южнее поднятия Сьерра-Леоне.

в целом составлять не менее 25-30% от общей пло
щади океанической коры между 25° с.ш. и 15° ю.ш.

Известно, что разломы оказы ваю т охлаждаю
щее воздействие на прилегающие части плит [2] 
и> кроме того, в их пределах кровля мантии распо
лагается на наименьших глубинах [25]. Принимая 
во внимание эти обстоятельства, можно предпо

ложить, что не менее 30% от общей площади оке
анической коры тропической Атлантики имеют 
относительно более холодную температуру и 
здесь мантийное вещество находится в наиболее 
высоком положении. Выводы о широком разви
тии охлажденных зон хорошо согласуются с дан
ными о “холодной” мантии в экваториальной А т
лантике [13].



П РИМ ЕРЫ  СТРО ЕН И Я  ПА ССИВН Ы Х 
Ч А С ТЕЙ  ТРА Н СФ О РМ Н Ы Х  РА ЗЛОМ ОВ 

П О  ДА НН Ы М  М НО ГО ЛУ ЧЕВОГО 
ЭХО ЛОТИ РОВАН ИЯ И  Н ЕП РЕРЫ ВН О ГО  
СЕЙ СМ И ЧЕСК О ГО  ПРО Ф И ЛИ РО ВА Н И Я

Детальное изучение строения акустического 
фундамента й мощностей осадочного чехла раз
ломов Страхова и Св. П етра, проведенное в 7, 11, 
12-ом рейсах Н И С “Академик Николай Страхов” 
[4, 11], показало, что акустический фундамент в 
разломах интенсивно расчленен как в активных, 
так и в пассивных их частях. В активной части 
разлома Страхова амплитуда расчленения релье
ф а достигает 1000 м, в пассивной она составляет 
500 м. Активная часть разлома отделена от пас
сивных высокими расчлененными порогами, 
представляющими поднятия акустического фун
дамента. Они соответствуют поднятиям осевой 
зоны Срединно-Атлантического хребта и связа
ны с ней структурно. По всему простиранию раз
лома рельеф  акустического фундамента распада
ется на ряд эшелонированных депрессий. В актив
ной части мощность осадков не более 100-150 м, на 
порогах осадки заполняют в основном небольшие 
ячейки, разделенные выступами акустического 
фундамента и расположенные на различных ба
тиметрических уровнях. Сразу за порогами мощ
ность осадков увеличивается, достигая в некото
рых впадинах фундамента 600-800 м. Осадки пол
ностью перекрывают неровности акустического 
фундамента, образуя выровненные, слабо накло
ненные к флангам поверхности дна. Последние 
располагаются на близких батиметрических уров
нях, порядка 4100-4200 м, и имеют наклоны как к 
северу, так  и к югу (устное сообщение А.В. К оль
цовой).

В разломе Св. П етра изучена часть его запад
ной пассивной ветви. По простиранию она распа
дается на цепь депрессий, которая у 33° з.д. раз
рывается и смещается. К ак и в разломе Страхова, 
акустический фундамент здесь интенсивно рас
членен, а его наиболее глубокие депрессии запол
нены осадками мощностью в среднем 600-800 м, 
а у 33°30' в одной из впадин мощность составляет 
1000 м.

Данные многолучевого эхолотирования и не
прерывного профилирования [7] в целом под
тверждаю т закономерности строения пассивных 
частей разломов М арафон и Меркурий, установ
ленные по данным альтиметрии. На западе Сре
динно-Атлантического хребта, между 52° и 46° з.д., 
они имеют близкое простирание -  СЗ 280°. Рас
стояние между ними составляет около 45 км. Вос
точнее 46° з.д. разломы одновременно меняют 
простирание на субширотное. Вместе с тем ж е
лоб разлома М арафон сужается, а Меркурия не 
только сужается, но и испытывает незначитель
ные изменения в простирании. Восточнее 44° з.д. 
разлом Меркурий постепенно начинает откло
няться к юго-востоку, а М арафон сохраняет суб

широтное простирание до 42° з.д., а затем такж е 
постепенно поворачивается в том же направле
нии. Расстояние между разломами изменяется от 
20 (в гребневой части Срединно-Атлантического 
хребта) до 55 км.

Таким образом, между разломами располага
ется вытянутый блок земной коры, протяженнос
тью около 720 км. На западе он представляет со
бой квестообразную структуру с крутым север
ным склоном и более пологим южным. Восточнее 
рифтовой зоны на 44°05' з.д. асимметрия меняется 
на обратную. Такая же закономерность прослежи
вается и в более южных районах (например, рай
он разлома Долдрамс). Кровля осадочного чехла 
в обоих разломах и на межразломном блоке нахо
дится на разных уровнях: в меж разломном бло
ке -  на глубинах 4100-4200 м. Мощность осадоч
ного чехла значительна, однако закономерного 
ее уменьшения в сторону гребневой зоны не уста
навливается. Например, в разломе М арафон она 
увеличивается по направлению к активной части 
на протяжении 270 км; в то же время в 216 км за
паднее рифтовой зоны, на 47° з.д., осадки в ж ело
бе отсутствуют. Отметим, что на восточном фланге 
аналогичная картина наблюдается на 41° з.д., т.е. в 
432 км восточнее рифтовой зоны. В ряде мест в 
обоих разломах установлено несогласие в осадоч
ном чехле, ниже которого осадки деформированы.

Поверхность акустического фундамента в раз
ломах М арафон и Меркурий, а такж е между ними 
имеет различную достаточно сложную форму. 
Она также находится на разных уровнях и про
слеживается местами в виде гребней и уступов, 
пересекающих желоба разломов. Эти данные, а 
также деформации осадков свидетельствуют о 
том, что во многих местах пассивные части транс
формных разломов М арафон и Меркурий пересе
каются под различными углами поперечными на
рушениями. При этом на западе Срединно-Атлан
тического хребта они имеют северо-восточное 
простирание, а в его гребневой части -  северо-за
падные. По этим разломам происходит смещение 
различных элементов рельефа. Вероятно, они 
имеют сколовый характер и представляют собой 
малоамплитудные сдвиги.

Южнее, между разломами Архангельского и 
Долдрамс, в осевой части Срединно-Атлантичес
кого хребта хорошо изучен межразломный асим
метричный хребет. Он имеет более крутой север
ный и более пологий южный склоны. Поверхность 
хребта, на которой установлены небольшие субго
ризонтальные тела известняков, разбита на ряд 
блоков субмеридиональными разломами. Восточ
нее рифтовой долины хребет наклонен к северу,
т.е. в обратном направлении, и, соответственно, 
имеет более крутой южный склон. Южнее разло
ма Долдрамс располагается поперечный хребет, 
который также имеет более крутой северный 
склон. Он слагается серпентинитами, осадочными 
брекчиями и по ряду признаков имеет сложную



историю возникновения. Н а его простирании на 
расстоянии около 300 км в сторону котловины 
демерара располагается субширотный хребет со 
сходной морфологией. Южнее, так  же, как и вос
точнее Срединно-Атлантического хребта, подоб
ные структуры не установлены.

О БС У Ж Д ЕН И Е
Термин “неактивные следы” трансформного 

разлома был введен Дж. В ил соном [26]. Впослед
ствии появились такие синонимы, как “древние 
следы” (“fo ssil traces”), “отмершие следы” (“dead  
traces”), “пассивные части трансформных разло
мов”. Дж. Вилсон считал, что при расширении 
срединно-океанических хребтов за пределами зо
ны спрединга сохраняется неактивный в настоя
щее время след движения. Активная часть транс
форма указывает на направление современного 
движения, в то  время как неактивное продолже
ние является геологическим свидетельством от
носительных движений в прошлом. Принимается, 
что на сфере трансформные разломы располага
ются по малым кругам относительно полюса вра
щения. В модели Дж. Вилсона предполагалось, 
что разлом ы  А тлантического океана типа хре
бет-хребет закладываются по ослабленным зо
нам более древнего заложения в пределах раздви
гаемого континентального блока (“Lines of old 
weakness” -  [26, p. 344]).

З а  тридцать лет, с момента появления модели 
Дж. Вилсона, был накоплен огромный фактичес
кий материал о строении активных частей транс
формных разломов. Однако их пассивные части 
остались практически не изученными, за исключе
нием отдельных исследований некоторых транс
формных разломов Атлантического океана [12,16, 
24 и ряд работ авторов статьи]. Вместе с тем пра
вильное понимание размещения океанических 
разломов имеет для приэкваториальной области 
Атлантического океана особое значение. Отсут
ствие здесь линейных магнитных аномалий дела
ет невозможными прямые палеореконструкции 
по уже отработанным плейттектоническим мето
дикам. В результате для геодинамических пост
роений привлекаются данные по весьма удален
ным регионам, которые и экстраполируются на 
экваториальную область [22]. В связи с этим 
принципиальный интерес представляет изучение 
пассивных частей трансформных разломов. Они, 
как известно, отраж аю т геодинамические обста
новки прошлого, и, следовательно, любые изме
нения морфологии разломов, их простираний за
ключают важную информацию об истории раз
вития океанической коры.

Приведенные выше данные свидетельствуют 
°  сложной структуре океанической коры в преде
лах приэкваториальной А тлантики и существен
ных изменениях геодинамических режимов при 
раскрытии этой части Атлантического океан. 
Разломы в плане могут сближаться -  испытыва

ют тектоническую конвергенцию, расходиться, 
образуя при этом в плане сложные структурные 
рисунки. Многие разломы прерываются, изгиба
ются. Северо-западнее поднятия Сьерра-Леоне 
устанавливается крупное азимутальное несргла- 
сие между пассивными частями трансформных 
разломов. Это обстоятельство позволяет предпо
лагать, что при раскрытии экваториальной А т
лантики новообразованные части океанической 
коры использовали древнюю кору более север
ных районов в качестве упора, который контро
лировал развитие восточных флангов разломов. 
После раскрытия приэкваториальной части нача
лось смещение мезозойской океанической коры 
востока северной Атлантики на юг, о чем свиде
тельствует распределение деформаций осадочно
го чехла.

Таким образом, сопоставление данных спутни
ковой альтиметрии с материалами многолучево
го эхолотирования и непрерывного сейсмическо
го профилирования, полученными на Н И С “А ка
демик Николай Страхов”, позволяет сделать 
следующие выводы.

1. Протяженность разломов приэкваториаль
ной Атлантики различна и изменяется от 4410 до 
700 км. Пассивные части составляют в них от 80 
до 95% от общей длины разлома. У большинства 
разломов западные фланги более протяженные, 
что может свидетельствовать об асимметричном 
спрединге. Средняя ширина разломных зон, 
включая приразломные хребты, составляет око
ло 65 км. С учетом того, что разломы оказываю т 
охлаждающее воздействие на прилегающие час
ти плит, можно предположить, что около трети 
океанической литосферы приэкваториальной 
Атлантики имеет относительно более холодную 
температуру и здесь мантийное вещество нахо
дится в наиболее высоком положении.

2. В плане “пассивные части” разломов обра
зуют сложный рисунок -  они могут расходиться, 
сближаться, вплоть до образования азимутально
го несогласия. Картина осложняется многочис
ленными изменениями простираний более высо
кого порядка. Пассивные части трансформных 
разломов в ходе эволюции океанической коры 
испытывают не только прогрессивное опускание 
по мере их удаления от оси спрединга, но и более 
сложные деформации, обусловленные неотекто- 
ническими движениями океанической коры за пре
делами зоны спрединга, интенсивность которых 
менялась как во времени , так и в пространстве.

3. Полученные данные свидетельствуют о 
сложной структуре океанической коры в пределах 
приэкваториальной Атлантики и существенных 
изменениях геодинамических режимов при рас
крытии этой части Атлантического океана.

4. Работа выполнена при финансовой под
держке Российского фонда фундаментальных ис
следований (грант № 93-05-9745).
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Passive Parts of Fracture Zones in the Atlantic Ocean 
between 16° N and the Equator

A. O. M azarovich*, G. V . Agapova*, V. N . Efimov*, M. Liggi**, S. Yu. Sokolov*, N. N. Turko*,
and A. A. Rikhter*

* Geological Institute (G IN ), Russian Academy o f Sciences, Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia 

**Instituto  Geologia M arin a , CNR, Bologna, Ita ly

On the basis o f satellite altimetry data complemented by the results from multibeam echo sounding and contin
uous seismic profiling obtained on board the R/V Akademik Nikolai Strahov over several years, die most gen
eral structural patterns o f the passive parts of fracture zones (FZs) in the equatorial Atlantic have been estab
lished. The facts presented in the article indicate a complex structural organization of the oceanic crust in the 
equatorial Adantic, as well as considerable variations in geodynamic conditions during the opening of this part of the 
Adantic Ocean. In plan, die fracture zones can converge and diverge forming complex structural patterns. Northwest 
of the Sierra Leone Rise, there is a large azimuthal unconformity between passive parts of fracture zones.
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ПАМЯТИ НАТАЛЬИ ГАВРИЛОВНЫ МАРКОВОЙ
(1908-1997)

Геологический институт РА Н , российская гео
логическая наука понесли невосполнимую утра
ту. 7 февраля ушла из жизни Н аталья Гавриловна 
Маркова -  настоящий геолог и прекрасный чело
век. Более 60 лет ее жизнь бы ла связана с Геоло
гическим институтом, и сейчас трудно предста
вить, что мы больше никогда не услышим голос 
этого добрейшего человека. Она принадлежала к 
числу талантливых учеников А.Д. Архангельско
го и Н.С. Ш атского. Ее характеризовали неисчер
паемая энергия, трудолюбие и страсть к полевым 
исследованиям. Н аталья Гавриловна родилась в 
Екатеринбурге, в семье горного инженера Гаври
лы Александровича М аркова. В 1931 г. она окон
чила Московский геолого-разведочный институт 
им. С. О рдж оникидзе и бы ла направлена в се
мипалатинское Геологическое управление. Свои 
первые исследования Н.Г. М аркова проводила в 
Казахстане. Позднее, совместно с Е.А . Кузнецо
вым и Н.В. Литвинович, она занималась зелено
каменными образованиями Урала. Больш ое вли
яние на формирование геологического мировоз
зрения Н.Г. М арковой оказали работы по 
изучению бокситоносных толщ  восточного скло
на Северного и Среднего Урала, которые она 
проводила совместно с Н.А. Штрейсом под руко
водством А.Д. Архангельского (1933-1936 гг). Во 
время этих исследований впервые проявился за

мечательный талант Н атальи Гавриловны нахо
дить остатки ископаемой фауны в толщах, кото
рые прежде считались немыми.

С 1935 г. Н.Г. М аркова являлась одним из веду
щих сотрудников Геологического института, а 
Казахстан долгие годы был главным объектом  ее 
плодотворных исследований. В 1944 г. она завер
шила монографию “Тектоника Чингизской зоны 
северо-восточного Казахстана”, которая тогда 
же была защищена как кандидатская диссерта
ция. Позднее ею была написана большая моно
графия “Стратиграфия и тектоника палеозоя 
Бет-пак-Далы”, в которой разработаны принци
пы тектонического районирования, охарактери
зована морфология различных типов структур и 
заложены основы стратиграфии протерозоя и 
палеозоя. Особенно больш ое значение имело 
выделение ею  Дж алаир-Найманской зоны раз
ломов и отнесение ее, а такж е И рты ш ской зоны 
смятия к классу шовных структур. Эта моногра
фия была ею  блестящ е защ ищ ена в качестве 
докторской диссертации. Несомненным итогом 
исследований в Казахстане явилось издание в 
1981 г. Тектонической карты Восточного Казах
стана масштаба 1 : 2 500 000 -  одной из первых в 
СССР карт, построенных на принципах мобилиз- 
ма. Н.Г. М аркова была заместителем главного 
редактора этой карты.



Н.Г. Маркова в 1964 г. стала организатором и 
первым начальником Советско-Монгольской 
экспедиции. Начиная с этого времени горы и пус
тыни Монголии становятся главным объектом ее 
научных интересов. Многие месяцы она работала, 
нередко с опасностью для жизни, в крайне труд
нодоступных районах пустыни Гоби, где единст
венными обитателями были дикие верблюды и 
гобийские медведи. Она активно участвовала в 
качестве составителя и заместителя главного ре
дактора в издании первой Тектонической карты  
М НР 1: 500 000 масштаба, которая была издана в 
1974 г. вместе с объяснительной запиской, участ
вовала в составлении Тектонической карты  Ев
разии масштаба 1: 5 000 000, изданной в 1966 г. Не 
потеряли своего значения ее первые системати
ческие описания венда, кембрия, ордовика, силу
ра и девона ряда тектонических зон Монголии. 
Многие из разрезов она впервые охарактеризовала 
палеонтологически. Ею составлен ряд стратигра
фических схем расчленения палеозоя Монголии.

З а  плодотворную  научную деятельность 
Н.Г. М аркова награждена двумя орденами “Знак 
почета” и многими медалями, в том числе меда
лью “З а  доблестный труд в Великой Отечествен
ной войне” и медалью М НР в честь 50-летия Мон
гольской революции. Оптимизм Натальи Гаври
ловны, ее жизнелюбие и доброжелательность 
всегда вызывали симпатию и любовь коллег-гео- 
логов. Тысячи километров стались под колеса
ми машин Н.Г. М арковой, сотни километров пе
ших маршрутов. Карты, статьи, монографии еще 
долго-долго будут служить нашей науке. И люди, 
Которые хоть раз встречались с Н атальей Гаври
ловной, всегда будут помнить ее улыбку, ум и до
бросердечность.

Т.Н. Хераскова, А Л . Яншин, М .С. Н агибина, 
Ю.М. П ущ аровский, А .А . М оссаковский, 

В.С. Буртман, Ч.Б. Б орукаев
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70001 Автоматика и телемеханика 6 17 000
70010 Акустический журнал 3 17 400
70237 Алгебра и анализ 3 22 000
70030 Астрономический вестник 3 16 700
70024 Астрономический журнал 3 17 500
70053 Биофизика 3 17 500
70134 Водные ресурсы 3 18 500
70162 Вулканология и сейсмология 3 15 100

70217 Геология рудных месторожде
ний 3 17 100

70218 Геомагнетизм и аэрономия 3 16 600
70215 Геоморфология 2 15 600
70228 Геотектоника 3 17 800
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Геоэкология. Инженерная гео
логия, гидрогеология, геокрио
логия

3 15 700

70253 Дефектоскопия 6 15 400
70239 Дискретная математика 2 17 300
70244 Доклады РАН 18 52 000
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У В А Ж А Е М Ы Е  П О Д П И С Ч И К И  Н А У Ч Н О Й  П Е Р И О Д И К И  
И ЗД А Т Е Л Ь С Т В А  "Н А У К А "

Подписка на академические журналы издательства "Наука" в I полугодии 
1998 г. будет проводиться по той же схеме, по которой она велась в предыдущем 
полугодии, -  по ценам Объединенного Каталога Почты России "Подписка-98" (т.
1) в отделениях связи и по специальным (сниженным) ценам.

Специальные (сниженные) цены предоставляются Российской академией 
наук государственным академическим, библиотечным, вузовским, отраслевым 
научно-исследовательским организациям, их сотрудникам, докторантам и 
аспирантам. Цены Издательства в I полугодии 1998 г. не увеличены и остались на 
уровне цен II полугодия 1997 г. Цена доставки по почте на ваш адрес 
незначительно возросла.

Индивидуальные подписчики указанных организаций смогут оформить 
подписку по специальным ценам в редакциях соответствующих журналов либо 
непосредственно в Издательстве или его Санкт-Петербургском и 
Екатеринбургском отделениях по предъявлении служебного удостоверения. 
Лица, желающие получать подписные издания непосредственно на свои почтовые 
адреса, а также иногородние подписчики смогут оформить ее по специальным 
заявкам. Индивидуальная подписка по-прежнему будет проводиться по принципу 
"Один специалист -  одна подписка".

Коллективные подписчики для оформления своего заказа должны будут 
направить в Издательство "Наука" надлежаще оформленные бланк-заказы. При 
положительном рассмотрении Издательством полученных заявок оплата 
производится через отделения банка или почтовым переводом на основании 
полученного подписчиками счета ЗАО "Агентство подписки и розницы" (АПР).

Специализирующиеся на комплектовании научных и вузовских библиотек 
академические организации (БАН, БЕН, ИНИОН, ГПНТБ СО РАН, а также 
ВИНИТИ и др.) могут осуществить подписку, как и прежде, непосредственно в 
Издательстве, предварительно согласовав с ним список пользующихся их 
услугами организаций и количество льготных подписок.

Государственным организациям и лицам, работающим в них, получившим 
право подписки по специальным ценам в предыдущем полугодии, достаточно 
будет при оформлении подписки в I полугодии 1998 г. лишь подтвердить заказ, 
указав в письме номер своего кода, присвоенного АПР при оформлении подписки 
на II полугодие 1997 года.

Бланки заказов как коллективных, так и индивидуальных подписчиков 
будут приниматься только с печатью организации (оттиск должен быть четким и 
читаемым).

Убедительно просим всех индивидуальных и коллективных подписчиков 
журналов Издательства "Наука", имеющих право на подписку по специальным 
ценам, заблаговременно направлять свои заказы и письма по адресу: 117864, 
ГСП-7 Москва, В-485 Профсоюзная ул., 90 комната 430, факсы: 334-76-50,420-22- 
20.

Поздно поданная заявка будет оформляться только с соответствующего 
месяца.

В конце этого номера журнала публикуются бланки заявок с указанием 
цены подписки, доставляемой по вашему адресу.

Издательство "Наука"

IS
SN

 0
01

6-
85

3Х
 Г

ео
те

кт
он

ик
а,

 1
99

7,
 №

5


