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ОСОБЕННОСТИ СТРОЕНИЯ ЛИТОСФЕРЫ УРАЛА 
ПО РЕЗУЛЬТАТАМ МНОГОВОЛНОВОГО ГЛУБИННОГО 

СЕЙСМИЧЕСКОГО ЗОНДИРОВАНИЯ
© 1998 г. С. Л. Костюченко, А. В. Егоркин, Л. Н. Солодилов

Центр ГЕОН Министерства природных ресурсов России, Москва 
Поступила в редакцию 17.03.97

Глубинные сейсмические исследования рефрагированными и широкоугольными отраженными 
волнами от взрывов и обменными волнами землетрясений, выполненные на территории Уральско
го складчатого пояса и окружающих его Тимано-Печорской плиты, Восточно-Европейской плат
формы и Западно-Сибирской плиты, послужили основой для сеймоплотностных построений и про
гноза вещественного состава консолидированной коры по содержанию S i02. Составлены опорные 
геолого-геофизические сечения и тектонические модели Приполярного, Среднего и Южного Ура
ла, раскрывающие особенности эволюции орогенного сооружения. Охарактеризована линзовидно
слоистая структура земной коры. До глубин 10-25 км прослежено распространение горных ассоци
аций основных структурно-тектонических элементов складчатой области. В средней части коры 
выделена зона субгоризонтального срыва амплитудой до 100-150 км, по которой произошло надви
гание Западно-Сибирской литосферной пластины на восточный край европейских платформенных 
структур и, как следствие, формирование Уральского орогена. В нижних горизонтах коры распоз
наются элементы более ранней субдукции комплексов Уральского палеоокеана.

ВВЕДЕНИЕ
Уральский складчатый пояс разделяет круп

нейшие осадочные бассейны Евроазиатского ма
терика: к западу от него располагается Восточно- 
Европейская платформа и Тимано-Печорская 
плита, а на востоке -  Западно-Сибирская плита. 
Глубинное строение Урала, генезис, эволюция и 
минерагеническая спецификация постоянно оста
ются объектами пристального изучения и дискус
сий [6, 8, 9, 12, 15, 20].

С начала шестидесятых годов на территории 
Урала выполнено более шести тысяч километров 
профильных глубинных сейсмических наблюде
ний. Бурение сверхглубокой скважины, развер
тывание комплексной программы “Уралиды и 
Варисциды” в рамках проекта “Европроба” и от
работка в южной части структуры регионального 
глубинного профиля “TJRSEIS-95” [22, 23] свиде
тельствует об актуальности уральской темы в на
стоящее время.

Центр региональных геофизических и геоэко
логических исследований ГЕОН осуществляет 
изучение земной коры Уральского складчатого 
пояса и сопредельных с ним платформенных тер
риторий с 1974 г. Проведено более 3.5 тыс погон
ных километров многоволновых глубинных сейс
мических зондирований (МГЗ), получена информа
ция до глубин 50-55 км, а на отдельных сечениях до 
250-300 км. Работы выполнены (рис. 1) на Поляр
ном Урале (профиль Воркута-Тикси, 1976 г.), При
полярном (профиль Мурманск-Кызыл, 1987 г.), в 
переходной области между Средним и Северным

(профили Костомукша-Семипалатинск, Ни
жний Тагил-Урентой, 1990 г. и р. Малый Иж-р. 
Санкина, 1992 г.) и на Южном (профили Бузулук- 
Кушмурун, 1974 г. и Эмба-Колпашево, 1989 г.) уча
стках Урала, а также на Пай-Хое (профиль Чеш
ская губа-Пай-Хой, 1987 г.).

Трехкомпонентная регистрация смещений 
почвы и совместная интерпретация рефрагиро- 
ванных продольных (Р) и поперечных (S), отра
женных (Р и S) и обменных волн, дополненные 
математическим моделированием многоволново
го упругого поля, определяют полноту и степень 
надежности сейсмических результатов. Продоль
ные и поперечные скорости внутрикоровых сло
ев получены по результатам обработки парных 
отраженных волн от их кровли и подошвы по ме
тодике А.В. Егоркина [4]. Геометрические и ско
ростные параметры среды были использованы 
для двумерного сейсмоплотного моделирования. 
Решение прямой задачи гравиметрии осуществ
лялось по программе Г.Г. Ремпеля “Слой” в диало
говом режиме. Методика подбора включала в себя 
корректировку “нулевой” модели с начальными 
значениями плотностей консолидированной коры, 
рассчитанными по функциональной зависимости 
а = 2.1 + 0.25 (Vp = 6.0) Н.И. Павленковой [3]. Под 
границей Мохоровичича до условного опорного 
слоя на глубине 80 км значения подбирались с це
лью удовлетворения условию изостатического 
равновесия по А.Ш. Файтельсону [19]. Первона
чальная плотность опорного слоя условно при
нималась равной 3.50 г/см3. Скорости Р й S волн



послужили основой для прогноза вещественного 
состава недр по количественному содержанию 
Si02. Для расчетов использовалась зависимость, 
составленная А.В. Егоркиным, учитывающая из
менение термодинамических условий [5, 11]. Эти 
определения в геологическом аспекте имеют ве
роятностный характер, особенно для слабо- и 
среднеметаморфизованных осадочных (некрис
таллических) комплексов. Принципиальным яв
ляется то, что помимо возможной петрографичес
кой природы они отражают физические неодно
родности среды по совокупному параметру 
продольных и поперечных упругих свойств (Vp: Vs) 
и несут информационную нагрузку для геологи
ческих реконструкций.

СТРУКТУРА ЗЕМНОЙ КОРЫ 
ПО ГЕОФИЗИЧЕСКИМ ДАННЫМ

Глубинное строение Полярного Урала рас
крывается по результатам ранних сейсмических 
исследований, выполненных в 1974 г., преимуще
ственно методом обменных волн от землетрясе
ний. Намечается субгоризонтальная внутренняя 
расслоенность с локальными инверсиями скоро
стей в интервале глубин 20-30 км [16].

Разрез Приполярного Урала аргументирован 
полным комплексом многоволновых зондирова
ний и гравиметрического моделирования (рис. 2). 
Наблюдается слоистая структура с увеличением 
скорости Р волн с глубиной от 6.2 км/с до 7.25 км/с, 
S волн от 3.35 до 4.25 км/с и плотности от 2.6 г/см3 
в кровле коры до 3.02 г/см3 в ее основании. Гео
физические границы оконтуривают скоростные 
и плотностные неоднородности. В отдельных 
случаях они располагаются внутри крупных “фи
зических полей”, отражая их более тонкое строе
ние: малоамплитудные изменения скоростных 
параметров, осредненные и не показанные на

Рис. 1. Схема структурно-тектонического райониро
вания Урала и сопредельных территорий с располо
жением глубинных сейсмических профилей МГЗ, вы
полненных Центром ГЕОН.
7-3 -  основные структурные элементы и зоны по [8]: 
7 -  Предуральский краевой прогиб, 2 -  Западно-Ураль
ская, 3 -  передовое Башкирское поднятие, 4 -  Цент
рально-Уральских поднятий, 5 -  Тагильско-Магнито
горская, 6 -  Восточно-Уральских поднятий, 7 -  Восточ
но-Уральская синклинорная, 3 -  Тюменско-
Кустанайская; 9 — Главный Уральский разлом; 10 -  про
фили МГЗ: 1 -  Чешская губа-Пайхой, 2 -  Белое мо- 
ре-Воркута, 3 -  Мурманск-Кызыл, 4 -  Кинешма- 
Воркута, 5 -  Воркута-Тикси, 6 -  Костомукша-Семи- 
палатинск, 7 -  Нижний Тагил-Уренгой, 8 -  р. Малый 
Иж-р.Санкина, 9 -  Бузулук-Кушмурун, 10 -  р. Эмба- 
Колпашево.
Римскими цифрами на схеме обозначены геологичес
кие провинции: I -  Восточноевропейские платфор
менные: 1т -  Тимано-Печорская, 1в -  Восточно-Евро
пейская, 1п -  Прикаспийская; II -  Урал, III -  Западно
сибирские платформенные: IIL, -  Западно-Сибирская, 
Шт -  Тургайская. Цифрами в кружках обозначены: 
1-6 -  впадины Предуральского прогиба: 1 -  Коротаи- 
хинская, 2 -  Костью-Роговская, 3 -  Большесынин- 
ская, 4 -  Верхнепечорская, 5 -  Юрюзано-Сылвенская, 
6 -  Бельская; 7-10 -  структуры Пай-Хоя и Западно- 
Уральской зоны: 7 -  Пай-Хойская, 8 -  Лемвинская, 
9 -  Башкирский антиклинорий, 10 -  Зилаирский синк- 
линорий: 11-15 -  антиклинории Центрально-Уральской 
зоны поднятий; 11 -  Харбейский, 12 -  Полярно-Ураль
ский, 13 -  Северо-Уральский, 14 -  Средне-Уральский, 
15 -  Уралтау; 16-20 -  синклинории Тагильско-Магни
тогорской зоны: 16 -  Щучьинский, 17 -  Войкарский, 
18 -  Тагильский, 19 -  Магнитогорский, 20 -  Сакмарская 
зона; 21-22-элементы Восточно-Уральского антикли- 
нория: 21 -  Верхотурско-Салдинский, 22 -  Мугоджар- 
ский; 23 -  Восточно-Уральский (Аятско-Иргизский) 
синклинорий; 24 -  Зауральская антиклинорная зона; 
25 -  Тюменско-Кустанайская зона (Валерьяновский 
вулканический пояс).



окончательном разрезе; тонкослоистую с ло
кальными инверсиями структуру; наличие участ
ков с различными функциональными соотноше
ниями скорости и плотности.

В верхней части коры на глубинах от 4-5 км 
под передовыми дислокациями западного склона 
Урала до 0.3-0.5 км в его центральной области 
трассируется региональная сейсмическая грани
ца, под которой происходят контрастные вариа
ции скоростей продольных волн от 6.0 км/с до 
6.4 км/с и поперечных волн от 3.35 до 3.75 км/с, а 
спектр плотностей охватывает практически весь 
коровый диапазон (от 2.6 г/см3 до 3.0 г/см3). По 
всей вероятности, на значительном своем протя
жении граница маркирует гетерогенную поверх
ность докембрийских кристаллических и мета- 
морфизованных комплексов. В Предуральском 
прогибе и под надвигами Западноуральской зоны 
прогнозируется продолжение под орогенную 
структуру рифейских толщ фундамента Тимано- 
Печорской плиты. Слагающие его породы мета- 
морфизованы в зеленосланцевой фации и харак
теризуются пониженными значениями скоростей 
(Vp = 6.05 км/с; Vs = 3.4-3.6 км/с). Скорости Р 
волн 6.2-6.25 км/с, S волн 3.35-3.40 км/с и плот
ности около 2.7 г/см3 под центральным антиклино- 
рием скорее всего отвечают метаморфизованным в 
амфиболитовой фации и интенсивно интрудирован- 
ным рифейскими гранитоидами протерозойским 
образованиям ядра Кожимского поднятия, обнажа
ющимся на дневной поверхности в 30-40 км к се
веру от линии профиля [9]. К западу от Северо- 
Уральского антиклинория граница, по-видимому, 
не имеет конкретной геологической привязки. 
Приповерхностному выполнению Тагильского син- 
клинория свойственны скорости Р волн 5.6-5.7 км/с 
и S волн около 3.2 км/с. Развитые в его пределах 
массивы ультраосновных и основных образований 
в упругом поле не проявляются вследствие приме
нения региональной системы полевых наблюдений 
(шаг между пунктами регистрации сейсмических 
волн составлял около 10 км). В плотностном разре
зе они маркируются локальными телами с плотно
стью 2.9-3.0 г/см3. Выделяются два объекта с го
ризонтальными размерами по линии профиля 
около 20 и 10 км. Глубина их субвертикального 
проникновения в кору оценивается до 15-25 и 7 км 
соответственно. Вулканогенно-осадочные толщи 
синклинория на глубинах от 1.0 до 3.0 км подсти
лаются высокоскоростными (Vp = 6.25-6.3 км/с; 
Vs = 3.7 км/с) породами, вероятно, кристалличес
кого типа. В пределах Западно-Сибирской плиты 
под гетерогенными палеозойскими комплексами со 
скоростями продольных волн 5.65-5.7 км/с и попе
речных -  3.2 км/с залегают породы с физическими 
свойствами, соответственно 6.2, 3.7 км/с и плотно
стью 2.77-2.79 г/см3. Они достаточно уверенно 
могут быть отождествлены с верхнепротерозой
скими гранито-гнейсовыми образованиями подоб-
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Рис. 2. Комплексный глубинный разрез П риполярно
го У рала по профилю  М ГЗ М урм анск-К ы зы л.
1 - 6  -  плотностны е п арам етры  г/см3: 1 -  <  2.74,
2 -  2 .75 -2 .79 ,3  -  2.8-2.84, 4  -  2 .85-2 .86 ,5  -  2.87-2.89,
6 -  2.9-3.08; 7 -1 0  -  геолого-геофизические границы:
7 -  фундамент платформенных территорий и поверх
ность М охоровичича со скоростями продольных 
волн, 8  -  сейсмические внутрикоровые, построенные 
по разным типам волн, 9 -  сейсмо-плотносгные, 10 -  по 
данным математического моделирования; 11 -  кривые 
гравитационного поля: наблюденная (а) и расчетная (б );
12 -  скорости волн (км/с); здесь и на остальны х ри
сунках округлены  с точностью  до 0.05 км/с: продоль
ных (числитель) и поперечных (знаменатель); 13 -  че
хольны е образования. Ц иф ры  над разрезом  -  номера 
точек сейсмических наблюдений. Римские цифры и 
цифры  в кружках соответствую т структурно-текто
ническим элементам, выделенным на рис. 1. Н а глу
бине 80 км показан условный гравитационный гори
зонт с распределением плотностей (г/см3) в выш е- и 
нижележащих горизонтах верхней мантии.

ными вскрытым многочисленным скважинам в Бе
резовском районе.

В средней части коры Урала на глубинах 10- 
25 км обособляется крупная гомогенная линза со 
средней скоростью продольных волн 6.6 км/с, 
поперечных -  3.75 км/с и плотностью 2.85 г/см3.
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Рис. 3. Распределение параметра SiC>2 в разрезе консолидированной коры П риполярного Урала (профиль М ГЗ Мур- 
манск-К ы зы л).

-  содержание SiC>2 (в весовых процентах): 1 -  <  55, 2 -  55 -60 , 3  -  60-65, 4  -  более 65; 5 -  сейсмические границы, 
6  -  границы по результатам математического моделирования, 7 -  чехольные образования. О стальные уел. обозн. см. 
рис. 2.

Столь высокие значения физических параметров 
не характерны для подобных гипсометрических 
уровней консолидированного разреза и резко от
личаются от сопоставимых горизонтов Тимано- 
Печорской провинции (6.05 км/с; 3.45-3.85 км/с и 
2.71 г/см3 соответственно) и Западно-Сибирской 
плиты (6.35 км/с; 3.75 км/с и 2.76-2.77 г/см3). Не
сомненна специфическая приуроченность линзы 
к складчатому сооружению. Вдоль ее границы с 
Тимано-Печорским коровым блоком до поверх
ности фундамента в Предуральском прогибе про
тягивается полоса высокоплотных образований 
(2.9 г/см3). В региональном плане намечается ее 
падение под Урал с углами 15°-20°. Физические 
свойства позволяют прогнозировать серпентини- 
зированные ультраосновные и основные породы 
[13], локализованные в зоне тектонического на
рушения.

В интервале глубин 35-41 км происходит 
уменьшение скорости Р волн на 0.3 км/с, S волн на 
0.15 км/с и плотности на 0.06 г/см3 по отношению 
к вышележащим толщам. Инверсионный слой 
со скоростными значениями продольных волн 
6.7 км/с, поперечных волн 4.0 км/с и плотностью 
2.88 г/см3 продолжается над поверхностью Мохоро- 
вичича в область Тимано-Печорской провинции. 
Наиболее вероятен дизъюнктивный характер вол
новода. В подошве коры орогена развиты высоко
скоростные (Vp = 7.10-7.25 км/с, Vs = 4.20-4.25 км/с) 
и наиболее высокоплотные (2.98-3.02 г/см3) обра
зования. По своим физическим свойствам они по

добны комплексам низов коры прилегающего 
участка Западно-Сибирской плиты. Не исключе
на вероятность тектонического проникновения 
последних под складчатое сооружение в резуль
тате палеосубдукционных процессов.

В верхней, по-видимому хрупкой, части коры 
по обе стороны от Уральских гор выделяются си
стемы наклонных разрывных нарушений с паде
нием в стороны окружающих платформенных 
территорий. Маркируются они сейсмическими по
верхностями, формирующими продольные или по
перечные отраженные волны. Углы падения гра
ниц 20р-25°. Западная система тяготеет к области 
Предуральского прогиба. Интерпретируется она 
как юго-восточное продолжение глубинного 
Печорского разлома Тимано-Печорской провин
ции, выполнявшего роль коллизионного контакта 
в рифее-раннем кембрии [10]. Восточные наруше
ния ограничивают развитие на дневной поверхнос
ти вулканогенных комплексов Тагильского синк- 
линория и определяют современную границу За
падно-Сибирского осадочного бассейна.

Распределение параметра (Vp : Vs), в опреде
ленных случаях отражающего процентное содер
жание Si02 (в весовых объемах), показано на рис. 3.

Глубинная часть коры Приполярного Урала 
практически на всю мощность характеризуется 
“средними” значениями 55-65%. Величины ме
нее 55% (основные породы) концентрируются 
в нижней корневой части и в кровле коры под
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Рис. 4. Комплексный глубинный разрез Среднего Урала по профилю МГЗ Нижний Тагил-Уренгой. 
Уел. обозн. см. рис. 2.

западным склоном Северо-Уральского антикли- 
нория. Сопредельные платформенные террито
рии отличаются господством в верхней части раз
реза “кислых разностей” (более 65%). Градации 
65-60% маркируют проникновение нижнекоро
вых образований Тимано-Печорской провинции 
по зоне упругого и плотностного волновода под 
Урал. Со стороны Западно-Сибирской плиты на
мечается продолжение ее базальных горизонтов 
в область корневого утолщения орогена.

На Среднем Урале кора характеризуется лин- 
зовидно-слоистым распределением физических 
неоднородностей (рис. 4, 5). По сравнению с При
полярным районом внутренняя ее структура более 
сложная. Сопоставление сейсмических и плотно
стных параметров на пересекающихся профилях 
МГЗ и более ранних исследований ГСЗ вызывает 
трудности. Связано это, может быть, как с пере
сечением профилями сложнопостроенной зоны

сочленения Среднего и Северного Урала, так и с 
наличием анизотропных эффектов.

Определенные трудности для геологической 
интерпретации вызывает региональная сейсми
ческая граница, прослеженная в приповерхност
ной части орогена на глубинах от 0.5 до 3.5 км. 
Обращает на себя внимание ее заглубление в райо
нах развития слабометаморфизованных дислоциро
ванных отложений Среднеуральского антиклино- 
рия и в Тагильском синклинории, и воздымание в 
пределах распространения кристаллических толщ 
на Верхотурском и Салдинском выступах. Предпо
лагается приуроченность границы к уровню пре
кращения гипергенных изменений [13] и закрытия 
микротрещин в дифференцированных ассоциациях 
горных пород под действием литостатической на
грузки.

Глубинное сечение вдоль линии Н. Тагил- 
Уренгой характеризуется нарастанием с глубиной



Рис. 5. Комплексный глубинный разрез Среднего Урала по профилю МГЗ Костомукша-Семипалатинск. 
Уел. обозн. см. рис. 2.

скорости продольных волн от 6.1 км/с до 7.2 км/с и 
поперечных -  от 3.45 км/с до 4.1 км/с (рис. 4). На 
профиле Костомукша-Семипалатинск (рис. 5) ско
рости над поверхностью Мохоровичича уменьше
ны и не превышают 7.1 км/с (Vs = 3.95 км/с). Плот
ностные параметры на упругих разрезах наследу
ют упругие изменения, увеличиваясь от 2.72 г/см3 
до 2.94-2.96 г/см3 от кровли к подошве коры.

Под Передовыми уральскими дислокациями и 
в области Предуральского прогиба поверхность 
дорифейского кристаллического фундамента за
легает на глубинах до 5-7 км. Средне-Уральский 
антиклинорий на дневной поверхности представ
лен рифейскими и вендскими породами в ядре и 
ордовикскими и более молодыми палеозойскими 
отложениями на крыльях. Ниже уровня гипер
генных изменений они характеризуются скоро
стями Vp = 6.1-6.3 км/с, Vs = 3.55-3.65 км/с и плот
ностью от 2.74 до 2.8 г/см3. В интервале глубин 
15-25 км на профиле Н. Тагил-Урентой обособля
ется крупное гомогенное тело с параметрами соот
ветственно 6.65-6.7 км/с, 3.8 км/с и 2.86 г/см3 (рис. 4).

Обращает на себя внимание его структурное и 
физическое подобие внутрикоровой линзе под 
Северо-Уральским антиклинорием на Припо
лярном Урале. В основании коры фиксируются 
локальные понижения скорости продольных 
волн до 6.7-6.45 км/с и плотности до 2.82 г/см3. 
Поперечные скорости при этом не уменьшаются 
или обнаруживают слабый отрицательный гради
ент только на отдельных участках. Как следствие, 
резко понижается соотношение Vp/Vs -  до 1.61. 
Интерпретировать это явление можно с позиции 
объемной анизотропии, обусловленной ориенти
рованным тектоническим рассланцеванием кон
солидированных комплексов. В пользу такого 
предположения свидетельствует приуроченность 
участка к району интенсивных дислокаций по
верхности Мохоровичича.

Тагильский синклинорий выполнен мощными 
вулканическими формациями силура. Как и на 
Приполярном Урале этот комплекс не выделяет
ся скоростными аномалиями. Упругие параметры
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Рис. 6. Распределение параметра Si02 в разрезе консолидированной коры Среднего Урала по проф. МГЗ Нижний Та- 
гил-Уренгой.
Уел. обозн. см. рис. 3.

имеют промежуточные величины между сопря
женными блоками Средне-Уральского антикли- 
нория на западе и Салдинского выступа на восто
ке. Структура обособляется в плотностном раз
резе при существенном увеличении в процессе 
моделирования первоначальных плотностей (бо
лее чем на 0.07-0.05 г/см3), рассчитанных по про
дольным скоростям. Вероятно, наличие несколь
ких факторов, влияющих на соотношение упру
гих и плотностных свойств пород. В качестве 
основных можно рассматривать сейсмическую 
анизотропию, вызванную ориентированным по
ложением оливина и диопсида [1, 13] в широко 
распространенных здесь ультраосновных поро
дах, влияние серпентинизации и напряженное со
стояние среды. Эти версии подразумевают интен
сивное тектоническое воздействие на синклино- 
рий. В кровельной части обособляются два тела с 
плотностью 2.92 г/см3. Отвечают они серпенти- 
низированным ультраосновным комплексам За
падного Платиноносного пояса и восточного Серо- 
вско-Невьянского (Серовско-Маукского) пояса. 
Еще одно подобное образование распознается на 
границе между Салдинским массивом и Алапаев- 
ско-Теченским синклинорием по линии профиля 
Костомукша-Семипалатинск (рис. 5). Ширина 
массивов по линии наблюдений не превышает 15- 
20 км, модельная глубина проникновения более 
2.5-3.0 км. В основании Тагильской структуры 
залегают породы с увеличенными плотностями 
(2.85 г/см3). Они погружаются в восточном направ
лении под углом около 15° до глубин 20-25 км, где 
смыкаются с высокоплотными комплексами ни
зов коры (2.90-2.94 г/см3). По всей вероятности,

породы представлены серпентинизированными 
базитами, слагающими корни Тагильского пояса. 
Наличие глубинных основных внедрений предпо
лагается также на границе Восточно-Уральских 
антиклинорной и синклинорной зон.

Распределение параметра (Vp : Vs) в коре се
верного участка Среднего Урала иллюстрируют 
рис. 6 и 7. Происходит погружение в восточном на
правлении “кислых” и “средних” петрографических 
разностей. Угол наклона выдержан в интервале 
20°-25° . Реконструируется пододвигание под оро- 
генный пояс консолидированной коры Восточно- 
Европейской платформы с характерным господ
ством “кислых” (более 65%) и обогащенных 
кремнеземом “средних” (60-65%) разностей в 
верхней части разреза, “средних” (55-65%) в ин
тервале глубин 15-30 км и “основных” (менее 
55%) в нижних горизонтах. “Кислые” комплексы 
платформенной коры при этом достигают облас
ти развития Тагильского прогиба. Тагильская зо
на маркируется параметром 60-65%. Она просле
живается через все сечение коры до восточного 
градиентного участка корней гор по поверхности 
Мохоровичича. Обращает на себя внимание раз
личие в составе нижних горизонтов коры Восточ
но-Уральской зоны, погруженной под осадки За
падно-Сибирской плиты, на разных разрезах. На 
профиле Нижний Тагил-Уренгой они представ
лены “основными” разностями, а на профиле Ко
стомукша-Семипалатинск “средними” (рис. 7). 
Эти данные согласуются с предположением о 
присутствии различных структурных элементов в 
области кулисообразного сочленения Среднего и 
Северного Урала.
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Рис. 7. Распределение параметра Si02 в разрезе консолидированной коры Среднего Урала по проф. Костомукша-Се- 
мипалатинск.
Уел. обозн. см. рис. 3.

Рис. 8. Комплексный глубинный разрез Южного Урала по профилю МГЗ р. Эмба-Колпашево. 
Уел. обозн. см. рис. 2.
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Рис. 9. Распределение параметра Si02 в разрезе консолидированной коры Южного Урала по профилю МГЗ р. Эмба- 
Колпашево.
Уел. обозн. см. рис. 3.

Южный Урал, как и Средний, имеет сложное 
линзовидно-слоистое распределение коровых не- 
одноррдностей (рис. 8, 9). Приповерхностные го
ризонты характеризуются скоростями продоль
ных волн от 5.45 км/с до 5.6 км/с, поперечных -  от 
3.1 км/с до 3.4 км/с и плотностью 2.67-2.69 г/см3. 
Их корреляция с геологическими комплексами 
обнажающимися на дневной поверхности не име
ет строгих закономерностей. Снизу на глубинах 
1-3 км эти неоднородности ограничены регио
нальной сейсмической границей. На значитель
ном протяжении она, скорее всего, маркирует 
уровень прекращения гипергенных преобразова
ний и закрытия микротрещин в различных петро
графических ассоциациях пород. В пределах Маг
нитогорского синклинория физический раздел 
располагается на глубинах 3-5 км и может быть 
связан со структурно-петрографическими измене
ниями. Упругие и плотностные свойства коры в ре
гиональном плане возрастают по направлению к 
разделу Мохоровичича. Скорости продольных 
волн ниже зоны гипергенеза изменяются от 6.2 км/с 
до 7.5 км/с, для поперечных колебаний они варьи
руют от 3.6 км/с до 4.2 км/с, плотности увеличива
ются от 2.75 г/см3 до 3.08 г/см3. На отдельных интер
валах глубин обособляются инверсионные линзы, 
которые имеют локальное развитие (рис. 8).

Предуральская Бельская впадина в районе ли
нии профиля перекрыта позднепалеозойско-кай- 
нозойскими отложениями восточного борта 
Прикаспийской синеклизы. Мощность их по по
лученным данным достигает 3.5 км. Нижележа
щие рифейско-палеозойские осадки на глубине

10-11 км ограничены опорной геофизической 
границей, маркирующей поверхность кристалли
ческого фундамента. В восточной части структу
ры по резкой смене физических параметров про
гнозируется разломное нарушение. Скорости 
распространения продольных волн в фундаменте 
впадины изменяются от 6.1 км/с до 6.2 км/с, что 
значительно меньше, чем в окружающих районах 
(6.6-6.95 км/с). Уменьшаются также скорости по
перечных волн до 3.35-3.45 км/с и плотность -  
до 2.74 г/см3. Понижение сейсмо-плотностных 
свойств в зоне прогиба может быть связано с ши
роким развитием дизъюнктивных нарушений.

Сакмарская зона в районе профиля перекрыта 
позднепалеозойско-палеогеновыми отложениями 
мощностью от первых сотен метров до 2.0-2.5 км. 
До глубины 5-6 км разрез характеризуется ско
ростями продольных волн, равными 5.5 км/с (на 
отдельных участках до 6.35 км/с), поперечных -  
3.1 км/с (до 3.5 км/с) и плотностью 2.67-2.69 г/см3. 
В результате гравиметрического моделирования 
в средней части структуры распознается гиперба- 
зитовый массив с плотностью 2.9 г/см3 и шириной 
10-15 км, по-видимому, аналогичный располо
женным севернее Хабарнинскому или Кемпир- 
сайскому. Развитие основных пород в коре про
гнозируется до глубины 18 км по аномально вы
соким скоростям Р волн (6.85-6.95 км/с), S волн 
(3.85 км/с) и плотности (2.92 г/см3). Ниже залегает 
инверсионный слой, отождествляемый с зоной 
субгоризонтального тектонического расслоения.



Расположенный восточнее Магнитогорский 
синклинорий выполнен высокоплотными (2.9-
3.0 г/см3) образованиями. На дневной поверхнос
ти им отвечают базальтовые комплексы Запад
ных Мугоджар, рассматриваемые в качестве ком
понентов офиолитовой серии [6,7]. Контуры син- 
клинория прослеживаются до глубины 16-17 км. 
Глубинные горизонты имеют сходные с Сармат
ской зоной упругие и плотностные значения, ил
люстрирующие их геологическое подобие и ге
нетическое единство. В интервале 16-24 км рас
полагается инверсионный слой, затрудняющий 
прослеживание средне- и нижнекоровых корней 
структуры. Не исключено, что ими являются высо
коскоростные (Vp = 6.8-7.0 км/с, Vs = 4.0-4.16 км/с) 
и высокоплотные (2.9-3.1 г/см3) образования, на
блюдаемые в средней и нижней частях коры в 
150 км северо-восточнее по линии профиля. По
скольку разрез ориентирован под углом около 
45° к простиранию Урала, то истинное смещение 
составляет около 100 км [24].

Урало-Тобольская (Восточно-Уральская) ан- 
тиклинорная зона характеризуется широким рас
пространением раннедокембрийских гнейсово
амфиболитовых комплексов. Для них присущи 
скорости продольных волн 6.2-6.25 км/с, попе
речных волн 3.6-3.65 км/с и плотность 2.77 г/см3. 
Западный борт структуры до глубины 15-16 км 
выделяется увеличенными скоростями Р-волн 
(6.6-6.7 км/с) при средних значениях для попе
речных колебаний (3.6-3.65 км/с) и плотности 
(2.8 г/см3). Этот набор признаков отвечает эф
фекту структурной анизотропии, обусловленной 
тектоническим рассланцеванием пород в зоне 
глубинного нарушения. Нижняя кора, за исклю
чением базальных горизонтов, под антиклинори- 
ем имеет скорости P-волн равна 6.6 км/с, S-волн -
3.8-4.1 км/с и плотность 2.77 г/см3. Эти парамет
ры меньше, чем в окружающих блоках (Vp = 6.7-
7.0 км/с, Vs = 4.0-4.15 км/с, плотность более
2.9 г/см3), но близки верхним горизонтам консо
лидированной коры Прикаспийской впадины. 
Данное обстоятельство может рассматриваться 
как следствие пододвигания последних в северо- 
восточном направлении под Сакмарско-Тагиль- 
ско-Урало-Тобольскую пластину.

Аятско-Иргизский синклинорий с распрост
ранивши в его области базальтоидами девона- 
раннего карбона [9] характеризуется скоростями 
продольных волн до 6.6-6.7 км/с, поперечных 
волн -  до 3.7-3.8 км/с и плотностью до 2.83- 
2.86 г/см3. На глубине 11-20 км располагается 
сейсмический волновод, возможно маркирующий 
зону тектонического нарушения. В средней части 
коры близкие сейсмоплотностные параметры 
имеют горные комплексы, удаленные от синкли- 
нория на 100-150 км к северо-востоку по линии про
филя и залегающие под Валерьяновским плутони

ческим поясом. Не исключено, что они являются 
корневыми частями верхнего синклинорного вы
полнения, сорванного и перемещенного к западу 
по внутрикоровому разлому.

Физические характеристики консолидирован
ной коры Валерьяновского плутонического по
яса до глубины 16-20 км сопоставимы с Тургай- 
ским прогибом. Ниже располагаются комплексы 
средней и нижней коры, которые интерпретиру
ются в качестве палеоавтохтонных масс Аятско- 
Иргизского синклинория.

Распределение параметра Si02 свидетельствует 
о преимущественно “среднем” (55-65%) петрогра
фическом составе коры Южного Урала (рис. 9). 
“Основные” разности (менее 55%) слагают Сак- 
марскую зону и Магнитогорский синклинорий до 
глубины 15—18 км. Ими же, по всей вероятности, 
выполнены базальные горизонты в области кор
невого прогибания поверхности Мохоровичича. 
Сакмарско-Магнитогорский комплекс тектоничес
ки (?) несогласно залегает на средне- и нижнекоро
вых неоднородностях, имеющих западное падение 
под углами 15°-20°. Для Восточно-Уральских эле
ментов отчетливо проявляется падение петрогра
фических зон под углом около 7°-12° к северо-вос
току по линии профиля. Истинный угол наклона 
в направлении ортогональном к Уралу составля
ет около 20°. Аятско-Иргизская структура протя
гивается под Валерьяновскую зону, Валерьянов- 
ский и Тургайский участки обнаруживают бли
зость петрографического состава.

ГЛАВНЫЙ
УРАЛЬСКИЙ РАЗЛОМ

Главный Уральский разлом является ключевым 
тектоническим элементом Уральского складчато
го пояса. Под этим названием понимается глубин
ный контакт между внутренней и внешней зона
ми Урал ид, трассируемый на дневной поверхности 
по западному краю Тагильско-Магнитогорского 
синклинория. В зоне разлома прослеживается по
лоса серпентинитового меланжа, внутри которо
го обособляются блоки и пластины гипербази- 
тов, габбро, подушечных лав [6]. В лежачем кры
ле разлома известны глаукофановые сланцы и 
эклогиты [25, 27]. В гравитационном поле Глав
ный Уральский разлом трассируется вдоль запад
ного градиента линейного максимума силы тяжес
ти. В магнитном -  часто сопровождается интенсив
ными линейными аномалиями, приуроченными к 
ультраосновным внедрениям. По материалам 
МОВ-ОГТ 1967-1995 гг., в том числе результатов 
переобработки части этих материалов в Кор- 
нельском университете с использованием паке
та ProMAXtm [29], и международных исследований 
UERS-93-95 в районе сверхглубокой скважины, 
его зона прослеживается до глубин 16-20 км по



группе падаю щ их на восток отраж ений  в запад
ной бортовой части  Т агильско-М агнитогорской 
структуры. П о интерпретации В .Б. Соколова [18] 
эти наклонные сейсмические площадки маркируют 
тектоническую зону, по которой толщ и Зеленока
менного (Тагильско-М агнитогорского) прогиба 
оказались надвинутыми в западном направлении на 
кристаллическое основание Русской платф ормы  и 
на глубокометаморфизованные образования Ц ент
рально-Уральского поднятия. Угол наклона разло
ма изменяется от 20° до 45°. Предполагается, что 
формирование Главного Уральского разлома сов
падает со временем образования покровны х струк
тур У рала в конце палеозоя, а он сам является 
ф ронтальной  зоной крупнейш его глубинного ша- 
рьяж а [6].

Распознавание Главного У ральского  разлома 
на ком плексны х глубинных разрезах  базируется 
на отож дествлении с ним западного ограничения 
Т агильско-М агнитогорской ассоциации пород. 
Последние маркирую тся увеличенны м и значени
ями плотностны х свойств и парам етром  (V p : Vs) 
равным 55-65% . П о  этим признакам  разлом  с вы 
сокой степенью  надеж ности прослеж ивается до 
глубин 20-25 км  на П риполярном  и Среднем У ра
ле и до 18 км  на Ю жном. Н а С реднем У рале он до
полнительно подчеркивается зоной физической 
анизотропии, вы раж аю щ ейся в наруш ении ли
нейной ф ункциональной зависимости скорость- 
плотность.

В Н У Т Р И К О Р О В Ы Е  Д Е Ф О Р М А Ц И О Н Н Ы Е  
Н А РУ Ш Е Н И Я

Традиционно с внутрикоровы ми наруш ениями 
отож дествляю тся сейсмические волноводны е зо 
ны. С овместное применение продольны х и попе
речных упругих характеристик значительно по
вы ш ает надеж ность прогнозирования подобных 
дислокаций. О бъясняется это  различной  направ
ленностью  колебаний  частичек среды  при про
хождении Р- и S-волн: по ходу и поперек движе
ния их ф рон та соответственно. К ак  следствие, из
менения анизотропны х свойств геологического 
разреза в результате тектонического  рассланце- 
вания горны х масс, упорядочение или наруш ение 
ориентировки кристаллов породообразую щ их 
минералов и одноосное сжатие вы зы ваю т разно
градиентные или разнонаправленные изменения 
скорости продольных и поперечных колебаний [1]. 
При этом  соотнош ение Vp/Vs, среднестатистичес
ки равное 1.67-1.77, часто п риобретает пониж ен
ные (до 1.61) или увеличенны е (до 1.86) значения.

В П ри п олярье глубинны е деф орм ационны е 
неоднородности зал егаю т в верхней и ниж ней 
части ко р ы  Т и м ан о-П ечорской  плиты . Н ижний 
волновод п родолж ается под У ральское  соору
ж ение до вероятн ого  тектон и ческого  контакта, 
трасси руем ого  о т  П р еду р альско го  прогиба до
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Рис. 10. Внутрикоровые деформационные дислока
ции по данным сейсмических волн: 1 -  продольньных, 
2 -  поперечных, 3 -  продольных и поперечных. Пунк
тирная линия -  Главный Уральский срыв. Стрелка 
указывает положение Главного Уральского разлома. 
Л -  разрез Приполярного Урала (профиль Мур- 
манск-Кызыл), Б -  разрез Среднего Урала (профиль 
Костомукша-Семипалатинск), В -  разрез Южного 
Урала (профиль р. Эмба-Колпашево).



восточного корневого уступа поверхности Мохо- 
ровичича (рис. 10, А). Н а Среднем У рале подоб
ный сквозькоровы й разлом сопровождается де
формационными изменениями. Ш ирокое развитие 
тектонических нарушений имеет место в низах ко
ры  (рис. 10, Б). Н а Ю жном У рале выделяется поло
са неоднородностей, сопровож даю щ их дизъю нк
тивную  зону в средней части коры  в интервале 
глубин 11-30 км, деф ормации над восточны м 
корневы м  уступом поверхности М охоровичича и 
в низах коры  орогена (рис. 10, В).

К О Р Н И  У Р А Л Ь С К И Х  ГО Р

У толщ ение зем ной коры  под У ральской обла
стью  было установлено в середине 60-х годов по ма
териалам ГСЗ и интерпретации обменных волн 
землетрясений (М О В З), выполненных Институтом 
геологических наук им. К.И . Сатпаева А Н  КазССР 
и Баженовской геофизической экспедицией (БГЭ) 
П ГО  Уралгеология (ныне Уральского геологичес
кого комитета). Работы  с близвертикальными от
ражениями (глубинная модификация О ГТ) не име
ли успеха даж е с использованием наиболее опти
мальны х систем наблю дений, примененных на 
международном проф иле URSEIS-95 [22, 23]. 
М ноговолновы е глубинны е сейсмические зон 
дирования (М Г З) Ц ен тр а  Г Е О Н  подтвердили 
присутствие корней. П ри этом , их парам етры  
оказались сопоставимы  с ранними результатам и 
Г С З и М О В З, но отличными от характеристик бо
лее поздних переинтерпретаций и обобщ ений [26]. 
Так, по данным уральских исследователей, кровля 
мантии располагается на отметках до 60 км, а в ни
зах коры  обособляется переходная зона мощ нос
тью  от 3-7  км до 15-20 км с пластовой скоростью  
7.2-7.8 км/с [26]. П о итогам  работ М ГЗ макси
м альны е глубины залегания поверхности М охо
ровичича под У ралом не превыш аю т 51-53 км, а 
скорости в базальных горизонтах коры составляют
7.0-7.3 км/с, то л ьк о  в отдельн ы х  случаях у вели 
чиваясь до 7.5 км/с. С опоставление годограф ов 
опорны х реф рагированны х волн профилей Ц ент
ра ГЕ О Н  К остомукш а-Семипалатинск и Нижний 
Тагил-У ренгой и пересекающихся с ними проф и
лей БГЭ “Красноуральский” и Нижняя Тура-О рск 
позволяет идентифицировать преломляющ ую гра
ницу М в кровле мантии исследований М ГЗ с гори
зонтом К -М  в кровле переходной зоны по матери
алам ГСЗ. Регистрируемая и отождествляемая с 
подошвой коры  на профилях, выполненных Б аж е
новской геоф изической экспедицией, более глубо
кая граница не находит адекватного отображения 
на годографах многоволновых исследований.

В области П ай-Х ойского сооруж ения граница 
М охоровичича зал егает  на отм етках 45-46  км 
[10]. В П рипайхойской части П олярного У рала 
корни гор им ею т глубину до 47-48 км [16]. Н а 
ю ге П риполярного У рала прогибание подош вы 
коры  достигает 48-49  км. П о отнош ению  к Тима- 
но-П ечорской эпибайкальской  провинции утол

щ ение мощ ности коры  составляет 10-12 км,  ̂
сравнению  с Западносибирской эпигерцинско| 
плитой 6 -8  км (рис. 2, 3). Н а Среднем У рале, в о* 
личие от П риполярного и П олярного  участку 
прогибание подош вы коры  вы раж ено менее ко* 
трастно. Н аиболее глубокие отм етки  составляв 
44-45 км. Величина погруж ения по отношению* 
см еж ны м  п латф о р м ен н ы м  реги о н ам  4 -6  ^  
(рис. 4 -7 ). Н а Ю жном У р ал е  рисунок корне| 
яркий , ам плитуда опускания п р ев ы ш ает  10 ^  
(рис. 8 ,9 ) . К ровля мантии ф иксируется на глуб* 
нах преимущ ественно 47-50  км, достигая под за. 
падной окраиной В алерьяновского плутоничес. 
кого пояса 52-53 км.

Х арактерна асимметрия корней с пологим за. 
падным склоном и круты м восточны м. В области 
П риполярного У рала погруж ение начинается в 
100 км западнее П ередовы х уральских дислока
ций, надвинутых на прилегаю щ ий край Тимано- 
П ечорской плиты . В осточны й, более крутой, 
склон располагается в периф ерийной области  За
падно-Сибирского осадочного бассейна на удале
нии не более 50 км от границы горного сооружения. 
Н а Среднем У рале ф ормы  рельеф а поверхности 
М охоровичича пологие, ундулирующие. Прогиба
ние начинается под П редуральским прогибом н 
заверш ается в области выклинивания мезозой
ско-кайнозойского покрова Западно-Сибирской 
плиты. К онтрастны е корни Ю жного У рала под
черкиваю тся пологим погруж ением от  района 
П ередовы х надвиговых деф ормаций и крутым 
возды манием  с гради ен том  (амплитуда/расстоя- 
ние) 0 .3 -0 .4  под западным бортом  северного про
долж ения Тургайского прогиба.

Принципиальное сходство м орф ологии  корне
вых утолщ ений П олярного, П риполярного, Сред
него и Ю жного У рала свидетельствует о подобии 
механизмов их формирования. П ологое погруже
ние границы М охоровичича с западной стороны, 
скорее всего, отраж ает опускание платформенных 
территорий под литостатической нагрузкой надви
нутых на них передовых горны х масс У рала. Рас
пространение корней в периф ерийны е районы 
Западно-С ибирской области иллю стрирую т про
долж ение структур складчатого пояса под м езо
зойско-кайнозойским плитны м покровом  и их 
участие в горообразовательны х тектонических 
движениях. В ы сокие градиенты  восточной зоны 
могут иметь дизъю нктивную  природу.

Г Л У Б И Н Н А Я  Т Е К Т О Н И Ч Е С К А Я  М О Д Е Л Ь

В строении У ральского горноскладчатого  со
оружения принимаю т участие структурно-текто
нические элем енты  разновозрастны х стадий 
ф ормирования земной коры  и ее дислокаций, за
печатленны е или частично сохраненны е в н аблю 
даемых геоф изических образах. Глубинная схема 
П риполярного У рала представлена на рис. 11, А. 
Н а западе располагается блок коры  Тимано-П е- 
чорской плиты. Граница между У ралом  и плитой
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Рис. 11. Тектоническая модель Приполярного (А ), Среднего (Б) и Южного Урала (В).
1 -  кора Тимано-Печорской плиты и Восточно-Европейской платформы, 2 -  кора Западно-Сибирской плиты, 3 -  дис
лоцированные отложения палеоконтинентального склона, 4 -  разломы, 5 -  зоны тектонического рассланцевания, 6 -  зоны 
физических инверсий, 7 -  вращение горных масс в системе S-образных разрывных нарушений, 8 -  вулканогенно-оса
дочные образования Тагильско-Магнитогорской (а) и Сакмарской (б) зон, 9-11 -  палеоокеанические комплексы: 9 -  под 
корой Тимано-Печорской плиты и Восточно-Европейской платформы, 10 -  тектонически рассланцованные, 11 -  под ко
рой Западно-Сибирской плиты; 12 -  чехольные образования. ГУР -  Главный Уральский разлом. Цифры в кружках 
отвечают структурно-тектоническим элементам, выделенным на рис. 1.

в приповерхностных горизонтах выражена систе
мой надвигов западноуральского склона (Ураль
ского пояса надвигов) и внутричехольных много
ярусных субгоризонтальных срывов суммарной 
амплитудой не менее 50 км [17, 28]. Ниже, в кров
ле консолидированной коры, она маркируется 
высокоплотными внедрениями вдоль наклонного 
дизъюнктивного нарушения между платформен
ными низкоскоростными (6.0-6.1 км/с) и складча
тыми высокоскоростными (6.6-6.65 км/с) образо
ваниями (рис. 2). На глубинах 25^40 км кора Ти
мано-Печорской плиты продолжается под 
орогенное сооружение Урала. Верхний контакт 
ее отождествляется с подошвой высокоскорост
ной внутрикоровой Уральской линзы. Нижнее 
ограничение маркируется мощной (около 6 км) 
зоной тектонического расслоения вплоть до кор
невого уступа кровли мантии на границе с Запад
но-Сибирским блоком.

Уральский блок характеризуется сменой по ла- 
терали верхних структурно-формационных ком
плексов, выполняющих Западно-Уральскую зону,

Северо-Уральский антиклинорий и Тагильскую зо
ну. С востока к нему примыкает Западно-Сибир
ский участок коры, предположительно представ
ленный раннепротерозойским кристаллическим 
массивом типа Березовских гранито-гнейсов. На 
глубинах 10-25 км под Уралом обособляется гомо
генная высокоскоростная “линза” с физическими 
параметрами свойственными более нижним гори
зонтам коры. “Инородный” характер этой линзы 
позволяет предположить, что верхним и нижним ее 
ограничениями служат тектонические контакты, а 
своим происхождением она обязана механическим 
перемещением глубинных горных ассоциаций на 
более верхние уровни. В качестве возможной моде
ли подобного процесса принимаются результаты 
развития кулисообразного ряда трещин при дефор
мации простого сдвигания. Согласно опытам 
М.В. Гзовского [2], на стадии возникновения в зоне 
сдвига S-образных форм трещин соседние трещины 
могут заходить друг за друга и, как следствие, созда
ются условия для вырезания внутри зоны разрыва



отдельных глыб пород и их вращения. Подобие гор
ных комплексов, скорее всего основного состава, 
имеющих корневого утолщения Урала нижним го
ризонтам коры Западно-Сибирской плиты интер
претируется как следствие их пододвигания на суб- 
дукционном этапе развития структуры.

Для севера Среднего Урала сохраняются прин
ципиальные черты тектоники, свойственные При
полярному участку (рис. 11, Б). Верхняя часть коры 
до глубины 20-25 км резко отличается от сопоста
вимых горизонтов прилегающего района Восточ
но-Европейской платформы (рис. 4). Граница 
между геоблоками на дневной поверхности пред
ставлена надвиговыми дислокациями западно
уральского склона. В интервале глубин 15-25 км 
под Уралом и восточным бортом Предуральского 
прогиба обособляется гомогенная “линза” с увели
ченными скоростными и плотностными парамет
рами, подобная аномальному телу под Северо- 
Уральским антиклинорием. По всей вероятности, 
она ограничена субгоризонтальными дизъюнктив
ными нарушениями и имеет аналогичную сдвигово
вращательную природу. Под линзой прогнозиру
ется блок коры Восточно-Европейской платфор
мы, пододвинутый под орогенное сооружение. 
Амплитуда проникновения в ортогональном к 
Уралу направлении достигает 100-130 км.

Уральские структурно-тектонические под
разделения (Западно-Уральская зона, Средне- 
Уральский антиклинорий, Тагильский синклинорий 
и Восточно-Уральская антиклинорная зона) после
довательно сменяют друг друга к востоку, что от
четливо проявляется в изменении физических пара
метров верхней части коры. Верхотурско-Салдин- 
ский докембрийский массив Восточно-Уральской 
зоны занимает сходную позицию с Березовским в 
Приполярье и на модели показан в составе Запад
но-Сибирской коровой пластины, надвинутой на 
Уральский зеленокаменный пояс (рис. 11, Б). Глав
ный Уральский разлом, ограничивающий Тагиль
скую зону с запада, в средней части коры выпола- 
живается в восточном направлении и сливается с 
субгоризонтальной среднекоровой системой нару
шений. Внедрение базальных горизонтов коры 
Западно-Сибирской плиты под область Верхо- 
турско-Салдинского массива распознается на 
профиле Нижний Тагил-Уренгой. На профиле 
Костомукша-Семипалатинск подобное явление 
не обнаруживается, по всей вероятности, вследст
вие пересечения области менее активного текто
нического взаимодействия.

Модель Южного Урала вдоль профиля, ориен
тированного под углом около 45° к простиранию 
главных геологических элементов, представлена на 
рис. 11, Б. Отмечается крупный субгоризонтальный 
тектонический срыв Сакмарской, Магнитогорской, 
Восточно-Уральской и Аятско-Иргизской струк
тур относительно своих глубинных корней к за
паду более чем на 150 км по линии профиля. В ор
тогональном к Уралу направлении амплитуда

перемещения составляет 100-110 км. Зона тектони
ческого контакта с запада на восток выражена на
двиговыми элементами восточного борта Бельской 
впадины, уступом кровли фундамента перед Сак
марской зоной, слоем инверсии физических пара
метров на глубине 16-24 км под Сакмарской и Маг
нитогорской структурами, в интервале 11-20 км 
под Аятско-Иргизским синклинорием и около 
30 км под Тургайским прогибом. Главный Ураль
ский разлом уверенно прослеживается только в 
верхней аллохтонной части коры. Разломы по 
бортам Аятско-Иргизской и Валерьяновской 
структур замыкаются на зонах инверсий, отожде
ствляемых со среднекоровым срывом. Субдукци- 
онные элементы, сохранившиеся в нижней авто
хтонной части коры, маркируются наклоненны
ми к западу отражающими площадками и 
высокоскоростными (до 7.5 км/с) основными по
родами в корневой части сооружения.

Геофизические материалы с учетом имею
щихся геологических данных [6, 8, 12, 15, 20] поз
воляют реконструировать принципиальные ста
дии и механизмы формирования Урала. Выделя
ются этапы становления структуры складчатого 
пояса и горообразования. Первый, позднедокем- 
брийско-раннекаменноугольный, включает в се
бя сложный период накопления горных комплек
сов, структурно-тектонических преобразований и 
обособления основных геологических подразде
лений будущего горно-складчатого сооружения. 
Реконструкции палеообстановок древнего До- 
уральского и Уральского океанов с разновозраст
ными островными дугами и микроконтинентами, 
последовательно причленявшихся к краю Вос
точно-Европейского континентального кратона, 
осуществлены [6, 7]. Нами, по крайней мере с ри- 
фейского времени, прогнозируется длительное 
существование уральской ветви Палеоазиатского 
океана в зрелой и, впоследствие, четвертой (уга
сания) стадии цикла Вилсона. Доордовикская пе- 
непленизация на Урале связывается со срывом и 
надвигом к западу пассивной континентальной 
окраины в раннем-среднем кембрии. С ранне
среднепалеозойскими дислокациями отождеств
ляется последовательное причленение со сторо
ны палеоокеана к континентальному сооруже
нию в условиях меняющихся субдукционных и об- 
дукционных обстановок фрагментов океанической 
коры, осгроводужных комплексов и микроблоков 
континентального типа. Субдукция коры распола
гавшегося к востоку внутреннего моря и последую
щая обдукция зональной сложно построенной Сак- 
марско-Магнитогорско-Тагальской островной ду
ги, заложенной на океаническом основании, 
предполагается в течение силура-среднего девона. 
В качестве ранне-среднедевонской ее ветви рассма
тривается Ирендыкская дуга. Среднедевонская (эй- 
фельско-живетская) океаническая кора, существо
вавшая за островными дугами, при приближении к 
области предконтинентального скучивания испы
тала субдукцию, а гребневая зона СОХ обдукцию в



течение позднего девона-раннего карбона. В ран
некаменноугольное время произошло причленение 
Березовского, Верхотурско-Салдинского микро
континентов и Мугоджарско-Зауральского поли- 
генного мегаблока коры.

На втором позднепалеозойско-раннемезозой- 
ском этапе произошло крупномасштабное (до 
100-150 км) надвигание к западу всего ранее 
сформированного тектонического комплекса и, 
как следствие, возникновение орогенной облас
ти. Главный уральский срыв, по которому про
изошло надвигание, трассируется под Уралом в 
средней части коры на глубинах от 10 до 20-25 км 
и достигает поверхности мантии в области вос
точного уступа корней гор. Со срывом связывает
ся формирование западноуральского пояса на
двигов (Главного западноуральского надвига 
[21]) и системы внутричехольных нарушений и 
клиновидных “вдвигов” в прилегающих участках 
платформенного чехла [28]. Длительность процес
са надвигания обеспечила поступательную мигра
цию горообразования и омоложение покровно
складчатых деформаций в западном направлении и 
окончательное оформление современной структу
ры Урала в пермско-триасовый период.
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Abstract—Deep seismic surveys (using refracted and wide-angle reflected waves from explosions and con
verted waves from earthquakes) over the area of the Ural foldbelt and the surrounding Timan-Pechora plate, 
Eastern European craton, and West Siberian plate provide the basis for seismic/density constructions and shed 
light on the lithologic composition of consolidated crust in terms of S i02 content. We have composed reference 
geologic-geophysical sections and tectonic models for the Subpolar, Middle, and Southern Urals that elucidate 
the history of the orogen. The lenticular-laminated structure of the earth's crust has been studied. The distribu
tion of the rock associations of the main structural units of the orogenic area has been characterized to depths 
of 10-25 km. The middle crustal section shows a flat detachment with an offset of 100-150 km along which 
the West Suberian lithospheric plate once overthrust the eastern margin of the European craton's structures to 
form the Uralian orogen. The lower crustal horizons show features suggesting past subduction of rock com
plexes of the Uralian paleocean.
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Форма и рельеф, поверхности геоида имеют высокую степень соответствия с планетарным релье
фом Земли и симметрией его структуры и со структурой мантии по данным сейсмической томогра
фии. Крупнейшее Западно-Тихоокеанское поднятие поверхности геоида характеризуется суммиро
ванием диссимметрий планетарного рельефа и особенными чертами структуры литосферы. Здесь, 
видимо, происходят главные процессы преобразования структуры тектоносферы на фоне анизот
ропно расширяющейся -  сжимающейся послегондванской Земли.

Неотектоника как часть геотектоники отли
чается тем, что широко применяет тектоничес
кий анализ рельефа верхнего ограничения лито
сферы, в том числе с разложением его на ряд 
“мнимых” поверхностей, строящихся благодаря 
специальным преобразованиям топографических 
карт. Примеры их: 1) вершинная поверхность или 
тектонический рельеф, касательная максималь
ных высот и 2) базисная, или цокольная поверх
ность по минимальным отметкам рельефа. Пост- 
роейие подобных мнимых поверхностей является 
основой морфометрического метода поисков 
тектонических структур [14], и эффективность 
этого метода давно не вызывает сомнений.

Во всех подобных построениях мы говорим о 
рельефе земного шара. Но у неотектоники сущест
вует еще одна нереализованная возможность тек
тонического анализа мнимых поверхностей -  это 
изучение рельефа геоида, и здесь мы можем ис
пользовать опыт тектонической интерпретации 
морфотектонических карт. Рельеф геоида -  это со
вокупность неровностей поверхности равных зна
чений потенциала силы тяжести (геопотенциала), 
совпадающей с невозмущенной поверхностью 
Мирового океана [4, с. 143]. До сих пор попытки 
тектонического толкования элементов рельефа 
геоида, или поверхности геопотенциала, имели в 
основном геофизический смысл [2, 3, 5, 10, 11]. 
Между тем можно полагать, что рельеф геоида 
несет существенную информацию для глобаль
ных тектонических обобщений, в особенности 
при сопоставлении с материалами о структуре 
Земли по сейсмическим данным. Настоящая ра
бота преследует эту цель.

В достижении этой цели необходимо выполне
ние двух операций: 1) анализ общей формы гео
ида и 2) тектоническое истолкование особеннос
тей рельефа геоида как совокупности неровнос
тей его поверхности. Исходные материалы для 
такого анализа, в том числе карты рельефа гео
ида, заимствованы из работ [2, 5, 10]. Они отлича

ются в деталях и по использованным картографи
ческим проекциям. В качестве основы для иллюст
раций к статье использована карта-схема рельефа 
геоида последней из упомянутых выше публикаций. 
Для содержательных построений весьма важными 
являются результаты глобальной сейсмической то
мографии [15], дающие представление об общей 
структуре Земли и в особенности ее мантии. Фи
гура и рельеф геоида сопоставлены с результатами 
анализа симметрии структуры планетарного тек
тонического рельефа [12, 13, 17]. Под последним 
понимается рельеф со снятой (“засыпанной”) эро
зионно-денудационной составляющей и построен
ный на уровне геотектонических зон областей и по
ясов с использованием в качестве основы Карты 
Мира масштаба 1 : 250 000 на 144 листах, состав
ленной геодезическими службами стран-членов 
Совета экономической взаимопомощи в 70-е го
ды. Структура планетарного тектонического ре
льефа -  это совокупность регулярных (упорядо
ченных) отношений его форм и их нарушений 
(т.е. явлений симметрии -  диссимметрии).

Геоид имеет общую грушеобразную форму с 
дефицитом высот относительно сфероида в по
лярной области Южного (-30 м) и низких широ
тах Северного (-5 м) полушарий (рис. 1). Превы
шения геоида над сфероидом (до +10-12 м) свой
ственны большей части Южного полушария и 
высоким широтам в полярной области Северного 
полушария [2]. Нетрудно заметить, что возвыша
ются над сфероидом преимущественно океаниче
ские области планеты -  Арктика и Южный океан, 
а понижены Антарктида и Лавразийский матери
ковый пояс. Фигура геоида соответствует общей 
антисимметрии тектонического рельефа Север
ного и Южного полушарий, выражающейся, в 
первую очередь, в антиподальном расположении 
широтных материковых и океанических поясов. 
Это соответствие прослеживается и в деталях. 
Например, великие материковые равнины Се
верного полушария, открытые на север, имеют



Рис. 1 .А -  фигура геоида (сплошная линия) в сопос
тавлении со сфероидом вращения (пунктирная ли
ния), по [2], с упрощениями; Б -  Широтные разрезы 
мантии Земли с распределением “горячего” (черное) 
и “холодного” (светлое) материала, по [15].
Цифрами обозначены: Европа, 2 -  Азия, 3 -  Тихий 
океан, 4 -  Америка, 5 -  Атлантический океан, 6 -  Аф
рика, 7 -  Индийский океан, 8 -  Австралия.

низкие (обычно не более 200 м) высоты цоколь
ной поверхности, а в южных материках -  фраг
ментах Гондваны -  их цоколь располагается 
обычно на высотах более 300 м и достигает 1000 
м в Центральной и Южной Африке.

Столь же хорошо фигура геоида соответству
ет главнейшим особенностям структуры мантии 
Земли. Согласно результатам глобальной сейс
мической томографии [15], мантия Южного полу
шария более насыщена материалом пониженной 
плотности, и, следовательно, доля астеносферы 
здесь более значительна, чем в Северном полу
шарии (см. рис. 1). Это позволяет полагать, что 
отклонения (деформации) фигуры геоида относи
тельно сфероида имеют преимущественно изо- 
статическую природу и являются следствием мас
штабных процессов, протекающих в мантии Зем
ли. Для понимания их следует обратить внимание 
на следующие обстоятельства.

Распределение астеносферного вещества в 
мантии Земли таково, что экваториальная часть 
ее фактически продолжает ситуацию, свойствен
ную Южному полушарию (см. рис. 1). Тектониче
ский экватор Земли, если так можно выразиться, 
располагается между 0 и 30° с.ш. и как бы прибли

жен к широтной системе альпийских и современ
ных подвижных поясов (Карибский регион, Среди
земноморье и др.). С этим корреспондируется зна
чительное проникновение в Северное полушарие 
материков и субконтинентов -  фрагментов Гонд
ваны, подчиняющихся симметрии тектоническо
го рельефа Южного полушария (ось симметрии 4- 
го порядка [12]). Такая особенность структуры 
мантии как бы дополняет общую криволинейную 
антисимметрию полушарий Земли, когда южная 
половина планеты превосходит северную и по 
размерам, и в особенности по объемам астено
сферы. Эта ситуация, по-видимому, может быть 
рассмотрена в рамках предложенной автором ги
потезы анизотропно расширяющейся-сжимаю- 
щейся послегондванской Земли, фактологической 
основой которой послужили результаты анализа 
структуры планетарного тектонического релье
фа [12, 17].

Суть ее заключается в следующем: Земля в 
послегондванское время расширяется в Южном 
полушарии и относительно сжимается в Север
ном (отсюда грушевидная фигура геоида); фигура 
планеты выравнивается благодаря перемещению 
масс с юга на север под влиянием ротационных 
процессов (не потому ли “тектонический” эква
тор располагается севернее географического?); 
небольшие величины отклонений фигуры геоида 
от сфероида представляют собой результат моло
дых общепланетарных деформаций, еще не сни
велированных ротационными процессами. И фи
гура геоида, и структура мантии, видимо, хорошо 
“работают” на эту гипотезу. К этому следует до
бавить одно обстоятельство. На разрезах мантии 
Земли (см. рис. 1) хорошо заметен обширный ас- 
теносферный канал, отходящий от экваториаль
ной части на север под Африкой и Северной 
Атлантикой, океаническая котловина которой 
рассекает Лавразию и является секущим элемен
том-включением в структуре тектонического ре
льефа Северного полушария [12].

Обратимся к рельефу поверхности геоида. 
Главная его особенность -  это наличие двух круп
ных поднятий и двух понижений, чередующихся в 
широтном направлении (рис. 2). Наиболее высокое 
поднятие рельефа геоида (+78 м) располагается в 
Западно-Тихоокеанском регионе, и на запад оно 
сменяется обширным понижением (-112 м) в Ин
дийском океане, простирающимся на север 
вплоть до Арктического побережья. Далее на за
пад располагается крупное поднятие в Северной 
Атлантике (+68 м), сменяемое сложно устроен
ным понижением с центром в Карибском регионе 
(-60 м), включающим три частных опускания. Та
кое в общем регулярное чередование поднятий и 
понижений рельефа геоида описывается симмет
рией круга, разделенного на четыре сектора, два 
из которых черные, другие два белые: 2 плоско
сти симметрии и 2 плоскости антисимметрии,



Рис. 2. А -  рельеф поверхности геоида [10], изолинии в метрах; Б -  районирование рельефа геоида 1 -  высокие и 
2 -  низкие поднятия; 3 -  глубокие опускания; 4 -  небольшие понижения; 5 -  центры поднятий и опусканий; 6 -  линия 
максимальных изменений рельефа поверхности геоида; 7 -  линеаменты поверхности геоида: а — крупнейшие гради
ентные зоны; б -  невысокие уступы, в -  прочие.

ось симметрии 2-го порядка и ось антисимметрии
4-го порядка. Главное же в том, что эта симмет
рия форм описывается той же группой симмет
рии, что и структура мантии на ее широтных разре
зах, где мы видим такое же чередование “горячих” 
и “холодных” секторов (см. рис. 1); разумеется это 
выполняется в рамках криволинейной симмет
рии.

В упорядоченной системе поднятий и пониже
ний рельефа геоида мы наблюдаем и другие инте
ресные особенности. Первая из них -  это распо

ложение центральных точек этих форм. В Запад
ной Пацифике и в Индийском океане центры 
наибольших поднятий и понижений рельефа гео
ида располагаются на экваторе или несколько 
южнее его. А в регионе Северной Атлантики и 
Северной Америки эти характерные точки рель
ефа геоида расположены значительно севернее 
экватора (см. рис. 2), до 40-45° с.ш., что также на
ходится в соответствии со структурой мантии 
Земли. Можно говорить о том, что общая регу
лярность чередования долготных волн поднятий



и понижений рельефа геоида характеризуется их 
своеобразным искривлением со смещением наи
больших значений от экватора в северное полу
шарие в Атлантическом секторе планеты.

Быть может, с этой особенностью расположе
ния поднятий и понижений рельефа геоида 
связана другая -  вся их система разделяется на 
две группы сопряженных форм с разными симме
трическими отношениями (см. рис. 2). Западно
тихоокеанское поднятие и Индоокеанское пони
жение рельефа геоида имеют близкие четыреху
гольные формы и северо-западное простирание, 
их западные и юго-западные ограничения пред
ставляют собой протяженные уступы поверхнос
ти геопотенциала, а на севере эти формы надст
раиваются соответственно гигантскими подобия
ми структурного мыса и структурного залива с 
изгибом их в восточных румбах (см. рис. 2). Сло
вом, это совершенно антианалогичные формы, 
совмещающиеся посредством операции широт
ной антитрансляции.

Пара форм, расположенная в Атлантике и 
Америке, характеризуется другими отношения
ми. Во-первых, эти формы обладают более слож
ной конфигурацией. Карибско-североамерикан- 
ский минимум высот поверхности геоида сопро
вождается с юго-запада поднятием в Андах, а 
североатлантический максимум -  небольшим 
опусканием в Центральной Африке. И максимум, 
и минимум высот поверхности геоида в этой час
ти планеты с юга надстраиваются продолжения
ми, имеющими противоположные простирания. 
Если рассматривать эту ситуацию в целом, то 
можно видеть, что западная (Америка и северо- 
восточная часть Тихого океана) и восточная (Ат
лантика, Африка и юго-запад Индийского океа
на) группировки элементов рельефа геоида пред
ставляют собой антианалогичные комбинации, 
связанные между собой отношениями зеркально
го антиотражения (плоскость антисимметрии).

Упорядоченные групировки крупнейших форм 
рельефа поверхности геоида, нарушение этой 
упорядоченности, выражающееся, например, в 
“искривлении” на север долготной трансляции 
форм в Американско-Северо-Атлантическом ре
гионе, определенно связаны, как видим, с общей 
структурой мантии Земли. Но это предваритель
ный результат, и многие особенности наблюдае
мой ситуации требуют дальнейшего изучения и 
тектонического истолкования. В особенности это 
касается наблюдаемого чередования волн подня
тий и опусканий поверхности геоида и распреде
ления горячего и холодного вещества в мантии, 
описываемых одной группой симметрии.

Следующая особенность рельефа поверхности 
геоида -  это протяженные градиентные зоны по
верхности геопотенциала. В первую очередь, это 
Урал-Оман-Мадагаскарская зона, с которой оп

ределенно связан и эпиплатформенный Уральский 
орогенический пояс [1], представляющий собой 
шовное глыбовое поднятие на границе геоблоков 
древней и молодой платформ. Аналогичная гради
ентная зона поверхности геопотенциала располага
ется субпараллельно первой вдоль восточной ок
раины Азии, где одним из ее геологических выра
жений, видимо, являются окраинно-материковые 
вулканические и тектоно-магматические пояса. 
Обе эти градиентные зоны -  Урал-Оман-Мадага
скарская и Восточно-Азиатская -  южнее экватора 
сопрягаются под прямым углом с аналогичными зо
нами северо-западного простирания (см. рис. 2).

На другой половине Земли мы можем выде
лить также две протяженные градиентные зоны 
поверхности геоида -  Северо-Атлантическую и 
Карибско-Южно-Американскую, которые в про
тивоположность вышеописанным имеют северо- 
западное простирание, а их возможные продол
жения в Южном полушарии, впрочем, слабо вы
раженные, -  северо-восточное простирание. Та
кие комбинации градиентных зон как бы допол
няют различия в структурных комбинациях форм 
рельефа поверхности геоида в Западно-Тихооке
анском и Индоокеаническом сегменте Земли, с 
одной стороны, Атлантическом и Американском, 
с другой. В настоящее время более или менее оп
ределенно о тектоническом значении мы можем 
говорить лишь в отношении Урал-Оман-Мадага- 
скарской зоны, остальные же требуют изучения.

И еще одно замечание в отношении Северо- 
Атлантической градиентной зоны геопотенциа
ла. По-видимому, она имеет продолжение и на 
юго-восток, пересекает Южную Африку и соеди
няется с юго-восточным продолжением Урал- 
Оман-Мадагаскарской зоны. Таким образом, мы, 
возможно, имеем одну градиентную зону геопо
тенциала, диагонально пересекающую Землю от 
одного ее полярного района до другого. В районе 
Африки можно выделить поперечные смещения 
этой зоны по линеаментам северо-восточного 
простирания. При этом Средиземноморский бас
сейн оказывается в тылу как бы смещенный на 
юго-запад Гвинейской секции рассматриваемой 
градиентной зоны.

Можно предположить, что Северо-Атланти
ческая градиентная зона поверхности геоида яв
ляется выражением западной границы упомянуто
го ранее канала астеносферы, протягивающегося 
из “горячего” Южного полушария в Северное под 
Африкой, Восточной и Северной Атлантикой (см. 
рис. 1, 2).

Западно-Тихоокеанское поднятие поверхнос
ти геоида примечательно во многих отношениях. 
В этом регионе суммируются нарушения симмет
рии тектонического рельефа, позволяющие гово
рить об общей западнотихоокеанской его диссим- 
метрии. Если руководствоваться универсальным



принципом симметрии (принципом П.Кюри), 
М О Ж Н О  высказать предположение, что в регионе 
Западной Пацифики сейчас (вернее, в позднем 
мезозое и кайнозое) происходят главные процес
сы, преобразующие недра и рельеф Земли. Мо
жет быть эту мысль лучше выразить следующим 
образом: процессы в мантии и литосфере Запад
но-Тихоокеанского региона имеют особенности, 
отличающие их от упорядоченной глубинной мо
лодой геодинамики остальной Земли. Но, к сожа
лению, мы еще не обладаем ключом к их позна
нию. Поднятие рельефа геоида в этом регионе 
совпадает с площадью западнотихоокеанской 
диссимметрии планетарного тектонического ре
льефа -  от окраинно-континентальных поднятий 
джугджурского типа на западе до Гавайских ост
ровов и архипелага Лайн на востоке [13]. Соот
ветственно в неотектоническом и тектоническом 
отношении этот регион обладает особенными 
чертами, главнейшие из которых следующие.

В осевой части Западно-Тихоокеанского под
нятия поверхности геоида располагается уни
кальный на Земле пояс современных подвижных 
зон -  островодужных поднятий и глубоководных 
желобов и тесно сопряженных с ними задуговых 
рифтов и зон спрединга в глубоководных котло
винах окраинных морей. Эти последние формы 
объединены в специфический рифтовый пояс [9], 
входящий, во-первых, в упорядоченное чередова
ние субмеридиональных частей мировой системы 
рифтов через 90° по долготе. Во-вторых, мы име
ем здесь дело со специфическими проявлениями 
рифтогенеза, отличными от таковых в срединно
океанических хребтах. И при этом в Западной 
Пацифике рифтогены тесно сопряжены с зонами 
сжатия литосферы.

Широкое восточное крыло Западно-Тихооке
анского поднятия поверхности геоида также име
ет специфический тектонический сложно устро
енный рельеф -  это область подводных гор, пла
то и поднятий. Рельеф этого региона часто 
объединяется под названием подводного подня
тия Дарвина. Последнему приписывают нередко 
реликтовую природу [16]. Реликтовая ли она в 
действительности? Вряд ли, поскольку в этой ча
сти Тихого океана литосфера обладает особенно
стями строения, отличными от стандартной океа
нической. Сюда входит повышенная мощность 
земной коры и ее слоев и их особенные геофизи
ческие свойства, так что вдоль подошвы восточ
ного крыла поднятия рельефа геоида выделяется 
пологая литосферная флексура [7, 8]. По сово
купности геоморфологических, геологических и 
геофизических признаков этой флексуре прида
ется большое тектоническое значение и она вы
деляется под названием Великого Тихоокеанско
го геораздела [6].

Взгляд на восточное крыло западнотихооке
анской диссимметрии тектонического рельефа 
Земли как на реликтовое поднятие Дарвина вряд 
ли правомерен. Скорее всего область подводных 
гор Западной Пацифики находится в эволюцион
ных отношениях с системой островодужных под
нятий, задуговых рифтов и зон задугового спре
динга переходной зоны от континента к океану. 
И эта неповторимая на Земле по масштабам и 
структуре группировка форм тектонического ре
льефа, приуроченная к крупнейшему на планете 
поднятию поверхности геоида, несомненно, явля
ется геоморфологическим (неотектоническим) 
выражением особенных процессов, протекаю
щих в мантии и литосфере западной части Тихого 
океана.

Конечно, при современном уровне наших зна
ний изучение формы геоида и рельефа его по
верхности доставляет больше вопросов, нежели 
ответов. Но определенно можно говорить о том, 
что в свойствах поверхности геоида опосредован
но заключена большая информация о структуре 
мантии и процессах, происходящих в ней во время 
последнего (альпийского) геотектонического 
цикла. Из вопросов, разжигающих авторское лю
бопытство, хочется указать на два.

Во-первых, это положение в рельефе поверх
ности геоида Альпийско-Гималайского подвиж
ного пояса. Последний обнаруживает явную при
уроченность к встречно ориентированным струк
турным мысам рельефа поверхности геоида, 
разделенным “структурным заливом”, отвечаю
щим Памиро-Пенджабскому синтаксису.

Во-вторых, требует изучения положение осе
вых частей срединно-океанических хребтов в ре
льефе геоида: они то скользят по простиранию 
градиентных зон поверхности геопотенциала, то 
пересекают их под прямыми или крутыми угла
ми. Не влияет ли это на структуру и геодинамику 
упомянутых форм?

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (96-05-64773).

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Алейников А.А., Беллавин О.В. Урал в системе 

планетарных линеаментов // Земная кора и полез
ные ископаемые Урала. Екатеринбург: УИФ На
ука, 1993. С. 3-9.

2. Ботт М. Внутреннее строение Земли. М.: Мысль, 
1974. 275 с.

3. Винник Л.П., ЛуккА. А., Мирзокурбонов М., Тара
канов Ю.А., Черевко Т.Н. Источники крупнейших 
ундуляций геоида по сейсмическим и гравитацион
ным данным // Докл. АН СССР, 1978. Т. 241. № 4. 
С. 789-792

4. Геологический словарь. М.: Недра, 1973. Т. 1. 
487 с.



5. Земля. Введение в общую геологию / Дж. Ферху- 
ген, Ф.Тернер, Л.Вейс и др. М.: Мир, 1974. 847 с.

6. Красный Л.И., Гершанович Д.Е. Планетарные не
однородности Тихоокеанского сегмента Земли // 
Тез. докл. XIV Тихоокеанского научного конгрес
са. Секция 11. М.: Тихоокеанская научная ассоциа
ция, ВИНИТИ, 1979. С. 111-113.

7. Кунин Н.Я. Строение литосферы континентов и 
океанов. М.: Недра, 1989. 286 с.

8. Кунин Н.Я., Семенова Г.И. Комплексная геофизи
ческая характеристика основных тектонических 
структур ложа Тихого океана и вопросы развития 
земной коры //Тихоокеанская геология, 1982. № 6.
С. 28-35.

9. Милановский Е.Е., Никишин А.М. Западно-Тихо
океанский рифтовый пояс // Бюл. МОИП, Отд. ге- 
ол., 1988. Т. 63. Вып. 4. С. 3-15.

10. Тараканов Ю.А. Неровная поверхность океана // 
Природа. 1976. № 1. С. 106-111.

11. Тараканов Ю.А., Винник Л.П. Новая интерпрета
ция ундуляций геоида на море // Докл. АН СССР 
1975. Т. 220. № 2. С. 339-341.

12. Уфимцев Г.Ф. Горные пояса континентов и симме
трия рельефа Земли. Новосибирск: Наука, 1991. 
169 с.

13. Уфимцев Г.Ф. Диссимметрия мегарельефа Земли в 
Западно-Тихоокеанском регионе // Геоморфоло
гия. 1992. № 4. с . 27-32.

14. Философов В.П. Основы морфометрического ме
тода поисков тектонических структур. Саратов: 
Изд-во Саратовск. гос.ун-та, 1975. 232 с.

15. Хайн В.Е., Зверев А.Т. Динамика литосферы и 
сейсмотомография // Природа. 1991. № 4. С. 32-39.

16. Шепард Ф.П. Морская геология. Л.: Недра, 1976. 
488 с.

17. Ufimtsev G.F. Symmetry of the Earth’s Planetary Re
lief // Geojoumal. 1991. Vol. 25. № 4. P. 359-366.

Рецензенты: Ю.Г. Л еонов , B.H. Ш олпо

Tectonic Analysis of the Geoid Topography
G. F. Ufimtsev

Institute of the Earth's Crust, Siberian Division, Russian Academy of Sciences, Irkutsk

Abstract—The shape and surface topography of the geoid show a high degree of similarity with the planetary 
relief of the earth and with its structural symmetry and the mantle structure from seismic tomography data. The 
largest West Pacific geoid surface high demonstrates the summation of planetary topographic dissymmetries 
and some specific structural features of the lithosphere. In all probability, the tectonosphere is the zone that un
dergoes major restructuring against the background of the anisothropic expansion-contraction of the post- 
Gondwanan earth.
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Д л я  о ц ен к и  п р о ст р ан с тв е н н о -в р е м е н н ы х  со о тн о ш ен и й  к о л л и зи о н н о го , су б д у к ц и о н н о го  и вн утри - 
п л и тн о го  п о д л и т о с ф е р н о го  гео д и н ам и ч еск и х  ф а к т о р о в  н а  ю г о -в о с т о к е  Е в р а зи а т с к о й  п л и ты  и их 
ро л и  в р а зв и т и и  Б а й к а л ь с к о й  р и ф т о в о й  си стем ы  р а с см ат р и в ае тс я  п о сл е д о в а те л ь н о ст ь  т е к т о н и ч е с 
ких и м агм а ти ч еск и х  со б ы ти й  в п од в и ж н ы х  зон ах  э т о й  т е р р и т о р и и  в и н т е р в а л е  с 25 м лн . л е т  н азад  
до н а с т о я щ е го  врем ен и . В а ж н е й ш и е  гл у б и н н ы е т е р м а л ь н ы е  со б ы т и я  н а  м е ж п л и т н ы х  гр ан и ц а х  в ы 
р а ж е н ы  б и м о д ал ьн ы м  в у л к ан и зм о м  в и н те р в ал а х  17 -1 3  м лн . л е т  н азад  (Я п о н ск о е  м о р е )  и 1 3 -8  м лн . 
л е т  н азад  (зо н а  И н д о -А зи атс к о й  к о л л и зи и ). П у л ьсац и о н н о е  у си л ен и е те р м а л ь н о й  в н у тр и п л и тн о й  
ак ти в н о сти  п о д л и т о сф е р н о й  м ан ти и  Б а й к а л ь с к о й  р и ф т о в о й  си стем ы  п р о я в л е н о  эп и зо д ам и  щ е л о ч 
н о б а за л ь т о в о г о  ву л к ан и зм а . О к о л о  20, 16, 5 и 0.7 м лн . л е т  н азад  в у л к ан и зм  с о п р о в о ж д ал  в о зд ы м а- 
ни е т е р р и т о р и и . Э ти  и м п у л ьсы  в о зд ы м ан и я  со в п ад ал и  с  та к и м и  ж е  и м п ульсам и  в И н д о -А зи а т с к о й  
к о л л и зи о н н о й  зо н е , п о это м у  п р ед п о л агае тс я , ч т о  к о л л и зи о н н ы е  сж и м а ю щ и е  т е к т о н и ч е с к и е  н а п р я 
ж е н и я  и гр ал и  р о л ь  “сп у ск о в о го  м ех ан и зм а” вн у тр и п л и тн ы х  д е ф о р м ац и й . Н а  о б ш и р н о й  т е р р и т о р и и  
в о с то ч н о й  о к р а и н ы  Е в р а зи а т с к о й  п л и ты , в к л ю ч а я  с е в е р о -в о сто ч н у ю  ч а ст ь  Б а й к а л ь с к о й  р и ф т о в о й  
си стем ы , в р а н н е м -с р е д н е м  м и о ц ен е  ф о р м и р о в ал и с ь  к р у п н ы е  су б м ер и д и о н а л ьн ы е  зо н ы  р а с т я ж е 
ния с п р а в о с то р о н н е й  сд ви говой  к о м п о н ен то й . В п о зд н ем  м и о ц ен е  к и н е м а ти к а  р и ф т о в ы х  стр у к т у р  
э т о й  т е р р и т о р и и  м ен ял ась  в св язи  с у си л ен и ем  к о н т р о л я  р и ф т о г е н е з а  ш о в н ы м и  зо н а м и  к о р ы  и с ж а 
ти е м  во  ф р о н т е  сто л к н о в е н и я  И д зу -Б о н и н ск о й  дуги  с  дугой  Х он сю . И с к л ю ч е н и е  с о с т а в л я е т  р и ф т о -  
вая зо н а  Ф эн -В эй . П р а в о с то р о н н я я  сд ви говая  к о м п о н е н т а  п р и су тств у ет  в е е  ц е н т р а л ь н о м  су б м ер и 
д и о н а л ьн о м  сегм ен те , ф о р м и р о в а в ш е м с я  в п л и о ц е н -ч е тв е р ти ч н о е  врем я .

В В Е Д Е Н И Е

И сследования последних л ет  показы ваю т, что 
новейший р и ф тоген ез в ю го-восточной части Ев- 
разиатского континента обусловлен трем я глав
ными геодинамическими факторами: 1) разогревом 
подлитосферной части мантии при подъеме горяче
го материала из ее глубинных частей, 2) взаимным 
столкновением континентальных частей лито
сферных плит и 3) субдукицей океанических плит 
под континент.

Н а глубинны й разогрев подлитосф ерной ман
тии обш ирной ю го-восточной части Е вразиат
ской плиты  указы ваю т аномально низкие скоро
сти сейсмических волн в интервале глубин от по
дошвы ли тосф еры  до 200 км  и более [16]. 
П роявления внутриплитного вулканизма рассма
триваю тся как  проекция на земную  поверхность 
горячего В осточно-А зиатского  мантийного поля 
[4, 21]. К оллизионны е процессы  проявляю тся на 
границах Индийской и Е вразиатской , Е вразиат
ской и С еверо-А м ериканской  плит [5, 38]. Суб- 
Дукционная обстановка характеризует в целом 
м езозойско-кайнозойское развитие островных

дуг западной части Тихого океан а и восточной о к 
раины  А зии. Д ля целей настоящ его исследования 
представляет интерес развитие позднекайнозой
ских субдукционных процессов в районе Я пон
ского архипелага, где субдукция сопровож далась 
м ощ ны м задуговым ри ф тоген езом  [30, 44].

В нутриплитны е позднекайнозойские подвиж
ны е системы ю го-восточной части Е вразиатской  
плиты  подразделяю тся на ри ф то вы е и ороген- 
ные. В первы х преобладает растяж ение, во вто 
ры х, наряду с районами растяж ения, есть районы  
сж атия. К  риф товы м  относятся внутриконтинен- 
тальн ы е Б айкальская, П ериордосская [11] и о к 
раинно-континентальная В осточно-К итайская 
системы, к  орогенны м -  Ц ентрально-А зиатская и 
О лекм о-С тановая системы. Б ай кальская  риф то- 
вая система находится между орогенны м и систе
мами, а П ериордосская и В осточно-К итайская си
стем ы  -  между И ндо-А зиатской коллизионной 
зоной и прилеж ащ ей частью  Ц ентральн о-А зи ат
ской орогенной системы  на западе и зоной задуго- 
вого ри ф тоген еза на востоке (рис. 1).
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Рис. 1. Позднекайнозойские подвижные системы юго-восточной части Евразиатской плиты.
I -  границы районов с высокой сейсмической активностью, по данным [5, 17, 39]; 2 -  коллизионные зоны (И А  -  Индо- 
Азиатская, АСА -  Азиатско-Северо-Американская); 3  -  орогенные системы (ЦА -  Центрально-Азиатская, ОС -  Олекмо- 
Становая); 4 -  Япономорская зона задугового рифтогенеза; 5 -  рифтовые системы (БС -  Байкальская, ПО -  Периордос- 
ская, ВК -  Восточно-Китайская); 6 -  межплитные границы (ГЦН -  Главный Ц ентральный Надвиг в зоне И ндо-Ази
атской коллизии); 7 -  направления абсолютного движения плит и интервалы изменения скоростей (см/год) с миоцена 
до настоящего времени, по данным [5, 12, 14, 37, 41] (скорость смещения Тихоокеанской плиты остается постоянной, 
для западного края Северо-Американской плиты показана современная скорость [5, 12]; 8 -  линия профиля рис. 4.

Д л я  в ы я с н е н и я  п р о с т р а н с т в е н н о - в р е м е н н ы х  
с о о т н о ш е н и й  к о л л и з и о н н о г о ,  с у б д у к ц и о н н о г о  и  
в н у т р и п л и т н о г о  п о д л и т о с ф е р н о г о  г е о д и н а м и ч е с -  
к и х  ф а к т о р о в  н а  ю г о - в о с т о к е  Е в р а з и а т с к о й  п л и 
т ы  и  и х  р о л и  в  н о в е й ш е м  р и ф т о г е н е з е  П р и б а й к а 
л ь я  в  н а с т о я щ е й  р а б о т е  р а с с м а т р и в а е т с я  п о с л е 
д о в а т е л ь н о с т ь  т е к т о н и ч е с к и х  и  м а г м а т и ч е с к и х  
с о б ы т и й  в  п о д в и ж н ы х  з о н а х  ю г о - в о с т о к а  п л и т ы  в 
п о з д н е м  к а й н о з о е ,  с  25  м л н . л е т  н а з а д  д о  н а с т о я 
щ е г о  в р е м е н и .

С О Б Ы Т И Я  В  Б А Й К А Л Ь С К О Й  
Р И Ф Т О В О Й  С И С Т Е М Е

Н овейш ие структуры . С е в е р о - в о с т о ч н о й  ч а с 
т и  Б а й к а л ь с к о й  р и ф т о в о й  с и с т е м ы  с в о й с т в е н н ы  
с е г м е н т ы  р а с т я ж е н и я  с о  с д в и г о в о й  к о м п о н е н т о й  
[1 5 ] . Д в а  и з  н и х  ( С а к у к а н - Ч а р с к и й ,  Ц и п а - М у я -  
к а н с к и й )  о р и е н т и р о в а н ы  с у б м е р и д и о н а л ь н о  и  
и м е ю т  п р а в о с т о р о н н ю ю  с д в и г о в у ю  к о м п о н е н т у .  
Д р у г и е  с е г м е н т ы  ( М у я - У д о к а н с к и й ,  Р е л ь - В е р х -  
н е а н г а р с к и й )  п р о с т и р а ю т с я  в  с у б ш и р о т н о м  н а 

п р а в л е н и и .  О т ч е т л и в о е  к у л и с н о е  р а с п о л о ж е н и е  
в п а д и н  в  Р е л ь - В е р х н е а н г а р с к о м  с е г м е н т е  о б у с 
л о в л е н о  п р о я в л е н и е м  л е в о с т о р о н н е й  с д в и г о в о й  
к о м п о н е н т ы .  М у я - У д о к а н с к и й  с е г м е н т  х а р а к т е 
р и з у е т с я  б о л е е  с л о ж н ы м и  д е ф о р м а ц и я м и .  С у б 
ш и р о т н ы е  с е г м е н т ы  с о с т а в л я ю т  з о н у ,  и з в е с т н у ю  
п о д  н а з в а н и е м  Б а й к а л о - Ч а р с к о й  [1 9 ]. С у б м е р и 
д и о н а л ь н ы е  с е г м е н т ы  ф о р м и р о в а л и с ь  в  с р е д н е м -  
п о з д н е м  м и о ц е н е ,  а  с у б ш и р о т н ы е  -  с  п о з д н е г о  м и 
о ц е н а  д о  н а с т о я щ е г о  в р е м е н и .  Л е в о с т о р о н н и е  
с м е щ е н и я  в  М у я - У д о к а н с к о м  с е г м е н т е  б ы л и  с о 
п р я ж е н ы  с  р а с к р ы т и е м  С е в е р о - Б а й к а л ь с к о й  в п а 
д и н ы , н а ч а в ш е м с я  в  п о з д н е м  м и о ц е н е  [7 , 15].

В  ю г о - з а п а д н о й  ч а с т и  р и ф т о в о й  с и с т е м ы  в ы 
д е л я е т с я  с е г м е н т  в  в и д е  к р у п н о г о  С - о б р а з н о г о  
п о д н я т и я  г о р н ы х  х р е б т о в ,  о к р у ж а ю щ и х  О к и н -  
с к о е  п л о с к о г о р ь е  с  ю г а ,  з а п а д а  и  с е в е р о - з а п а д а  
(р и с . 2 ). С у б ш и р о т н ы е  р и ф т о в ы е  д о л и н ы  п р о т я 
г и в а ю т с я  в д о л ь  в е т в е й  э т о г о  п о д н я т и я ,  а  с у б м е р и 
д и о н а л ь н ы е  д о л и н ы  з а н и м а ю т  п о  о т н о ш е н и ю  к  
н е м у  р а д и а л ь н о е  п о л о ж е н и е .



В р ем я , м лн. л е т  н азад

В рем я , м лн . л е т  н азад

Рис. 2. Эпизодичность вулканизма и вертикальны е движения в юго-западной и центральной частях Байкальской риф- 
товой системы (объяснения в тексте).
1 -  базальты; 2 -  “сухие” впадины; 3  -  впадины-озера; 4  -  высокое поднятие; 5 , 6  на А  и Б: 5  -  кривые поднятий и опусканий; 
6  -вулкан и зм .



Вулканизм. В ю жной части Ципа-М уяканского 
сегмента находится Витимское вулканическое по
ле, а в восточной части М уя-Удоканского -  Удокан- 
ское. Излившиеся первые порции лав 15-14 млн. 
лет назад на Витимском поле были представлены 
ассоциацией пикробазальтов, вы сокотитанисты х 
щ елочны х базальтов и лейкобазальтов, а на Удо- 
канском  поле -  оливиновы ми мелалейцититами и 
вы соком агнезиальны м и базанитами. Б о л ее  позд
ние продукты  изверж ений на обоих полях -  щ е
лочны е оливиновы е базальты , базаниты  и их де
риваты .

В улканические поля находятся в ты лу С-об- 
разного  поднятия, на О кинском  плоскогорье, и 
распространяю тся в его  ф ронтальной  части на 
150-200 км. Н а О кинском  плоскогорье на протя
жении миоцена изливались оливиновы е толеи ты  
и щ елочны е оливиновы е базальты . В плиоцен- 
четвертичное врем я вулканические изверж ения 
происходили преимущ ественно по ф ронту подня
тия. Сущ ественную  роль в них играли базаниты , 
содерж ащ ие глубинны е вклю чения [13].

Рифтогенные движения. В ремя и амплитуды 
вертикальны х движений в П рибайкалье опреде
ляю тся по данным о возрасте осадочных о тл о ж е
ний и базальтовы х лав в эрозионны х ф орм ах р е 
льеф а. Н а рис. 2 схематично представлены  р е 
зультаты  вы полненны х преж де [13] и новы х 
исследований авторов на вулканических полях 
ю го-западной части ри ф товой  системы.

В П редсаянской части И ркутского  ам ф итеат
ра  ю га С ибирской п латф орм ы  развиты  мел-пале- 
огеновы е коры  вы ветривания и распространены  
м алом ощ ны е линзы  миоценовы х отлож ений [8]. 
В позднем кайнозое эта  территория не испы ты ва
ла  сущ ественных вертикальны х движений. И н
тервал ее абсолю тных вы сот 450-550 м (уровень 1 
на рис. 2А )  соответствовал базису эрозии и опре
делял глубину расчленения сопредельного подня
тия В осточного Саяна.

В осточная и центральная части О кинского 
плоскогорья относятся к  Бельском у своду [14]. 
В его восточной части, в районе горы  Ермосхин- 
С арьдаг (кривая 2, на рис. 2А), поднятие, пред
ш ествовавш ее эпизоду вулканизма 21-20 млн. 
л ет  назад, составило п ервы е сотни метров. О коло  
19 млн. л ет  назад лавы  заполняли новы е заглуб
ленны е в фундамент эрозионны е врезы . С 16 до 
10 млн. л ет  назад п окровы  лав  продолж али н ара
щ ивать вулканическую  толщ у вверх. П осле зату
хания вулканизма, в позднем миоцене, плиоцене и 
антропогене территория возды малась и бы ла 
расчленена на глубину более чем 1000 м. Ц ен т
ральная часть О кинского плоскогорья (кривая 4 , 
на рис. 2А )  перед изверж ениями лав 20-19 млн. 
л ет  назад бы ла расчленена на 700 м. С овремен
ны й тальвег р. О ки  углублен относительно под
базальтовой  палеодолины  не более чем на 70 м.

В ю ж ной части  п ло ско го р ья  (кривая 3 
рис. 2А )  начальное поднятие 20-19  млн. лет на Н' 
бы ло менее значительны м , чем  в его централ^ 
ной части. Н е исклю чено, что  восходящие двн*Ь 
ния продолж ались до лавовы х излияний, пр0йе 
шедших около  16 млн. лет  назад. Л авы  с возраС 
том  11-10 млн. лет  находятся гипсометричес^ 
выш е. Н овы й врез предш ествовал вулканичес 
ким изверж ениям  около  5 млн. лет  назад. Совре 
менный тальвег р. О ки  углубился по отношению 
к этому врезу на 60-70  м. В ю ж ном горном обран. 
лении О кинского плоскогорья, на хр. Мунку-Сар! 
дык, базальты  заним аю т “верш инное” положе- 
ние. По-видимому, хребет бы стро воздымался по* 
еле вулканических изверж ений в четвертичное 
время (кривая 5, на рис. 2А).

Эпизод возды мания около  20 млн. лет  назад 
отчетливо выражен в бассейне р. Джиды (кривая 9 
на рис. 2Б). Излияния базальтовых лав на вершинах j 
с возрастом 21 млн. лет предшествовали эрозионно- ; 
му расчленению территории. О коло 19 млн. лет на- | 
зад лавы  заполняли палеодолины  глубиной до 
200 м. Н овое расчленение этой  территории  со
провож далось вулканическими изверж ениями в 
интервале 5 -3  млн. л ет  назад. Т ерритория опуска
лась, и палеодолины  заполнялись лавами и осад
ками. Е щ е один эпизод поднятия бы л между изли
яниями лав 0.8 и 0.6 млн. л ет  назад.

Х ребет Хамар-Дабан воздымался в основном пе
ред эпизодом вулканических изверж ений около 
14 млн. лет назад (кривая S, на рис. 2Б). Южный 
борт Тункинской рифтовой долины испытывал бо
лее сложные вертикальные движения (кривая 7). 
П однятие перед изверж ениям и в интервале 16- 
13 млн. лет  назад сменилось относительны м  опу
сканием. Эпизоды восходящих движений 6 -5  и 
0.8-0 .6  млн. лет  назад сопоставляю тся с подобны 
ми эпизодами поднятий в бассейне р. Джиды.

К ривая 6 на рис. 2Б  п оказы вает  начало  нисхо
дящих движений в наиболее глубокой (2.5 км) ч а
сти Тункинской впадины в позднем олигоцене. 
О коло  16 млн. лет  назад территория возды м алась 
и расчленялась. Н а Е ловской п ерем ы чке между 
Тункинской и Т орской впадинами изливш иеся в 
это  время базальты  заполнили палеодолины  глу
биной не менее 100 м. П осле этого  импульса воз
дымания скорость погруж ения Тункинской впа
дины сущ ественно увеличилась. Во временны х 
интервалах средне-позднемиоценового и плио- 
цен-четвертичного вулканизма скорость н акоп 
ления лав и осадков составляла приблизительно 
0.18-0.19 мм/г. Во время п ереры ва вулканичес
кой деятельности 8-3  млн. л ет  назад скорость за 
полнения впадины бы ла вдвое меньш ей.

Д ля сопоставления с Тункинской впадиной на 
рис. 2Б  нанесена кривая опускания У сть-С елен- 
гинского дельтового прогиба, располож енного на 
краю  Ю жно-Байкальской впадины в центральной 
части риф товой  системы (кривая 10). В миоцене и



пене скорости погруж ения обеих впадин бы- 
ПЛ0ппиблизительно одинаковыми. С корость по- 
ЛН жения дельты  р. С еленги сущ ественно увели
чилась в четвертичное время.

Эпизоды вулканизма и возды мания на Витим- 
и У доканском полях северо-восточного 

с*{0 га Б айкальской  риф товой  системы в общ ем 
поставляются с таким и ж е собы тиями в Тун- 

Сянской впадине и ее окруж ении. Витимское пло- 
огорье возды малось с образованием  впадин пе- 

сК вулканизмом, начавш имся 15-14 млн. лет 
^азад. С 15 до 8 млн. лет  назад территория опус
тилась не менее чем  на 100 м. В дальнейш ем, до 
четвертичного времени, вертикальны е движения 
не возобновлялись. П о  пространственному рас
пределению разновозрастны х вулканитов вы де
ляются три интервала вулканической деятельно- 
сти: 1) 15-8, 2) 4 -3  и 3) 1 .1-0.8 млн. л ет  назад. 
Вулканиты первого интервала установлены  в 
субширотной полосе, протягиваю щ ейся от  вос
точной части поля до западной на расстояние 90 км 
при ширине до 40 км. Во время второго  интервала 
вулканизм контролировался северо-восточны ми 
и субмеридиональными структурами. Лавовые из
вержения охватили практически всю территорию  
вулканического поля. Заклю чительны й вулканиче
ский интервал представлен одиннадцатью вулкана
ми, образующими зону север-северо-западной ори
ентировки протяженностью  около 90 км.

Контроль вулканизма на Витимском поле суб
широтными и субмеридиональными зонами, по- 
видимому, отражает кульминации напряженного 
состояния коры в связи с раскрытием южной и се
верной частей котловины оз. Байкал. Субширотная 
вулканическая зона интервала 15-8 млн. лет назад 
совпадала по направлению с простиранием активно 
прогибавшейся в это время впадины Южного Бай
кала. Обширные извержения 4-3 млн. лет назад со
ответствовали по времени интенсивному погру
жению впадины Северного Байкала. Возникнове
ние на Витимском поле 1.1-0.8 млн. лет назад 
вулканической зоны север-северо-западной ориен
тировки может быть следствием существовавшего 
в это время режима релаксации тектонических на
пряжений на краю рифтовой системы [15].

Северная часть Удоканского вулканического 
поля расположена в Ингамакитской рифтовой 
впадине и окружающих ее рифтовых структурах. 
Здесь установлены вулканические эпизоды око
ло 14 и в интервале 3.2-2.4 млн. лет назад. От 
юго-восточной части Удоканского поля до его за
падной окраины протягивается Чукчудинская ос
лабленная зона. В ней различаются интервалы 
вулканизма 9.6-7.4; 4.0-2.6 и 1.8-0.002 млн. лет на
зад. Отчетливо выделяется эпизод поднятия и эро
зионного расчленения территории перед изверже
ниями, начавшимися около 4 млн. лет назад.

СОБЫТИЯ В РИФТОВЫХ СИСТЕМАХ 
КИТАЯ

Новейшие структуры. Восточно-Китайская 
рифтовая система состоит из серии субпараллель
ных односторонних асимметричных грабенов и раз
деляющих их поднятий, вытянутых вдоль ее про
стирания. Периордосская рифтовая система пред
ставлена северо-западной ветвью грабенов 
(рифтовая зона Иньчуань) и юго-восточной ветвью 
(рифтовая зона Фэн-Вэй или Шанси) в окружении 
жесткого Ордосского докембрийского массива 
[11, 42]. В северной части Восточно-Китайской 
рифтовой системы сейсмичность проявлена сла
бо, а ее центральная часть более сейсмоактивна. 
По этому признаку центральная часть Восточно- 
Китайской системы объединяется с Периордос- 
ской рифтовой системой в единый Северо-Китай
ский сейсмический блок [39].

Вулканизм. Кайнозойские вулканиты распро
странены спорадически по всей территории Вос
точно-Китайской системы. Вулканизм начался в 
палеоцене, достиг максимума в раннем эоцене и 
постепенно ослабевал в позднем эоцене и олиго
цене. Неоген-четвертичные вулканические поро
ды распространены преимущественно вдоль суб
меридиональной зоны разломов Танченг-Луджи- 
анг (Танлу). В ее центральной части, в пределах 
Северо-Китайской равнины (равнины Хубэй), 
щелочные оливиновые базальты изливались в 
интервале 20.7-15.8 млн. лет назад. В интервале 
14.3-10.6 млн. лет назад они сменились базанита- 
ми с глубинными включениями. Затем, в интерва
ле 9.8-4.4 млн. лет назад, вулканизм сместился в 
центральную и восточную части зоны Танлу и 
был представлен спектром лав от нефелинитов, 
базанитов до щелочных оливиновых базальтов. 
На полуострове Шаньдун щелочные базальты из
ливались в интервале 16.8-9.7 млн. лет назад. За
тем были эпизоды их извержений 5.6 и 4.4 млн. 
лет назад [47].

В Северо-Восточном Китае раннемиоценовая 
вулканическая деятельность была относительно 
слабой и рассредоточенной, а в среднем и позднем 
миоцене объем лавовых извержений увеличил
ся. В интервале 16-13 млн. лет назад изливались 
высокощелочные лавы с мантийными ксенолита
ми. Наиболее молодая датировка ксенолитсодер
жащих лав вулканического комплекса Йитонг -  
9.3 млн. лет [43]. В интервале 12-5 млн. лет назад 
состав лав был преимущественно щелочно-оли- 
вин-базальтовым [47].

В плиоцене вулканизм в Восточно-Китайской 
системе угас и был ограничен трахит-пантелле- 
ритовыми извержениями на вулканическом поле 
Шангбашан. Базальтовый вулканизм возобно
вился с конца плиоцена.

На поле Шангбашан К-Аг датированием опре
делены эпизоды вулканизма 19.9; 15.1; 4.2; 2.6;
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Рис. 3. Эпизодичность вулканизма и вертикальные движения в восточной части Периордосской рифтовой системы. 
1 , 2 -  впадины П ериордосской системы: 1 -  залож енны е в эоцене, олигоцене и миоцене; 2 -  плиоцен-четвертичны е; 
3 -  палеогеновые впадины Восточно-Китайской рифтовой системы; 4 -  кайнозойские базальты ; 5 -  то же, погребен
ные под осадочными толщ ами; 6  -  крупные разломы , образовавшиеся при растяжении коры; 7 -  сдвиги; 8  -  взбросы; 
9 -  вулканические эпизоды (на врезке А) .  На врезках Б - Д  показаны кривые прогибания и накопления осадков в риф 
товой ветви Фэн-Вэй по разрезам из работы [42]; цифрами обозначены участки разрезов наибольш его погружения 
впадин Вэйхэ (1), Юнченг (2), Хоума (3), Л инфынь (4), Хонгдонг (5), позднеплейстоценовые инверсионные поднятия 
Емей (6) и Ксижу (7), участки максимальных погружений во впадинах Тайю ань (8), Хин-Динг (9), Лингкью (10), Юк- 
сиан (11), Янкинг (12). Н а врезке А  нанесены кривые накопления отложений во впадине Датун, расположенной в рай
оне сочленения рифтовы х ветвей Фэн-Вэй и Иньчуань (районы: 13 -  Янгыуан, 14 -  Хуайрэн, 15 -  Хиныуан), а такж е 
кривая накопления отложений во впадине Х етао рифтовой ветви Иньчуань (16). Для построения последней кривой ис
пользован разрез, приведенный в работе [11].



1.66; 1.5; 1.41; 1.17; 0.6-0.09, 0.068; 0.035 млн. лет 
назад, радиоуглеродным датированием установ
лены извержения 7854 (±180), -5140, -1200, 1153 
(±60) лет назад, а по исторической документации 
(календарные даты) -  извержения в 820, 895 
(±70), -1050, 1409 (±70), 1413, 1597, 1668, 1702 и 
1903 годах [27,45-47]. Во время первых двух эпи
зодов изливались, соответственно, щелочные 
оливиновые базальты и оливиновые толеиты. 
Продукты других извержений имели трахитовый 
и пантел л еритовый составы. В плейстоцене изли
вались щелочные базальты.

В восточной части Северо-Восточного Китая, 
на вулканическом поле Удалианчи, извержения 
происходили -2.076 (±0.054); 1.46-1.05; 0.88-0.7; 
0.57-0.4; 0.34-0.28; 0.19-0.17 млн. лет назад и в 
1719-1721 годах. Наиболее продуктивными были 
четвертый и пятый вулканические эпизоды [40]. 
Состав щелочнобазальтовых лав поля Удалиан
чи высококалиевый.

В отличие от Восточно-Китайской рифтовой 
системы, в Периордосской системе магматизм 
проявлен слабо. Выходы вулканических пород 
имеются только в ее северо-восточной части, в 
области сочленения рифтовых ветвей Иньчуань и 
Фэн-Вэй. Вулканические извержения сопровожда
ли ранний рифтогенез в интервале 36-22 млн. лет 
назад во впадине Датун и сопредельной территории 
между впадинами Датун и Хетао. Позднемиоцено
вые извержения на этой же территории в интервале
8.8—5.8 млн. лет назад (базальты Ханнуоба) непо
средственно предшествовали плиоцен-четвертич- 
ному усилению рифтогенеза. Четвертичный вулка
низм в интервале 1.27-0.23 млн. лет назад сосре
доточился во впадине Датун [42].

На территории между Северо-Китайской впа
диной Восточно-Китайской системы и рифтом 
Фэн-Вэй, в зоне разломов педимента Тайхангшан, 
было два вулканических эпизода. Первый эпизод 
проявился 8.0-6.3 млн. лет назад одновременно с ба
зальтовыми излияниями Ханнуоба, в второй -  в ин
тервале 4.4-3.5 млн. лет назад. Лавы второго эпи
зода излились в 200-250 км южнее лав первого 
эпизода [47].

На вулканическом поле Абага-Дариганга и 
других полях, расположенных на высоком плато 
северной части Северного Китая и Юго-Восточ
ной Монголии, выделяются три вулканических 
интервала: 25.3-19.4; 18.7-7.5 и 5.4-0.2 млн. лет 
[47]. Первый представлен содержащими включе
ния щелочными оливиновыми базальтами. Око
ло 20 млн. лет назад они сменились толеитовыми 
базальтами без включений. Во время второго ин
тервала, наряду с щелочными, изливались толеи- 
товые базальты. Во время третьего интервала 
сначала излились толеитовые лавы, а затем -  ще
лочные с глубинными включениями.

Рифтогенные движения. Впадины Восточно- 
Китайской системы начали формироваться в по
здней юре-раннем мелу. В течение позднего мела 
и раннего палеогена территория испытывала об
щее поднятие, а начиная с раннего-среднего эо
цена, вновь вовлекалась в погружение. В миоцене 
рифтогенез практически прекратился [11].

Анализ кривых накопления осадков во впади
нах Ордосской системы (рис. 3) показывает их не
равномерное развитие. Впадины рифтовой ветви 
Иньчуань и юго-западной части рифтовой ветви 
Фэн-Вэй заложились в эоцене-олигоцене (кри
вые 7, 76, на рис. 3). Большинство впадин рифто
вой ветви Фэн-Вэй имеют плиоцен-четвертич- 
ный возраст. Особое положение занимает впади
на Датун, находящаяся в области взаимного 
сочленения рифтовых ветвей. По присутствию 
осадков и базальтовых лав эоцен-миоценового 
возраста она объединяется пространственно с 
впадинами зоны Иньчуань. Между тем морфоло
гически она оформилась в плиоцен-четвертичное 
время и относится к зоне Фэн-Вэй.

Зона Фэн-Вэй разделяется на три сегмента: 
юго-западный, центральный и северо-восточный. 
Центральный сегмент образует эшелонированн- 
ная группа впадин Линфынь, Тайюань и Ксин- 
Динг. В краевых субмеридиональных разломах 
впадин ярко выражены правосторонние смеще
ния. Во впадинах юго-западного и северо-восточ
ного сегментов кора растягивается в субмеридио
нальном направлении [42].

Разрез отложений наиболее древнего звена зо
ны Фэн-Вэй -  впадины Вэйхэ свидетельствует о 
трех этапах ее погружения: 1) эоцен-миоценовом,
2) плиоценовом и 3) четвертичном. Ось впадин с 
максимальными мощностями эоцен-миоценовых 
осадков ориентирована в направлении на восток- 
северо-восток. В плиоцене выделяются три от
дельных погружающихся блока, простирающие
ся в запад-северо-западном и северо-западном на
правлениях. В четвертичное время ось макси
мального погружения во впадине приобретает 
прежнее (доплиоценовое) направление [6]. Ско
рость прогибания впадины была максимальной в 
антропогене, а минимальной -  в миоцене (кри
вая 7, на рис. ЗД). Расположенная восточнее впа
дина Юнченг начала прогибаться в миоцене, а в 
плиоцене прогибалась быстрее впадины Вэйхэ 
(кривая 2, на рис. ЗД).

Впадины Хоума, Линфынь, Хонгдонг, распо
ложенные к северу от впадины Юнченг, погружа
лись равномерно в плиоцен-четвертичное время 
(кривые 3 - 5 , на рис. ЗГ). В этой группе впадин вы
деляются позднеплейстоценовые инверсионные 
поднятия Емей и Ксижу (кривые 6, 7, на рис. ЗГ). 
Далее, присдвиговая впадина Тайуань централь
ной части зоны Фэн-Вэй быстро погружалась в 
плиоцене, а в антропогене замедлила погружение



(кривая <5, на рис. 3В ). В северо-восточном сег
менте растяжения сравнительно высокие скоро
сти прогибания были характерны для северо-вос
точной цепочки впадин Янкинг, Юксиан и Лингкью 
(кривые 70-72, на рис. ЗБ ). Скорость плиоцен-чет- 
вертичного прогибания во впадине Датун была в 
целом ниже (кривые 73-75, на рис. ЗА).

СОБЫТИЯ В ОРОГЕННЫХ СИСТЕМАХ
Центрально-Азиатская орогенная система на

ходится во фронте Индо-Азиатской коллизии. 
Сочетание сжатия и растяжения на ее террито
рии выражено широким развитием сдвигов, на
двигов и сбросов. Эта орогенная система харак
теризуется высокой сейсмичностью. С востока 
область высокой сейсмической активности огра
ничивается субмеридиональной трансазиатской 
линией, выделенной впервые В.П. Солоненко [17] и 
названной им “редукционной структурой погруже
ния”. Ее важное значение в контроле сейсмично
сти недавно вновь подчеркивалось китайскими 
сейсмологами [39].

Сложное сочетание растяжения и сжатия ко
ры, развитие надвигов, сдвигов и сбросов свойст
венно Олекмо-Становой системе. Слабое возды- 
мание в ней отмечено в среднем-позднем олиго
цене. В это время в пределах широтной ветви 
Предверхоянского краевого прогиба заложилась 
Нижнеалданская впадина. Мощное воздымание 
Олекмо-Становой системы произошло в плио- 
цен-четвертичное время [12].

Вулканизм. В Центрально-Азиатской системе 
на территории Южной Монголии лавовые излия
ния происходили с небольшими перерывами на 
протяжении всего раннего кайнозоя [1, 20]. В До
лине Озер вулканизм угас в среднем миоцене. Од
новременно вулканическая деятельность началась 
севернее, на Хангае, и продолжалась здесь до 
конца четвертичного периода. Лавы, излившие
ся 12.5 млн. лет назад, приурочены к рельефу, рас
члененному на глубину до 500 м. Плиоцен-четвер
тичные врезы имеют глубину не менее 100 м [1].

В Олекмо-Становой орогенной системе вулка
нические извержения были сосредоточены на не
большом вулканическом поле Токийского Ста- 
новика и происходили в интервале 3.5-2.7 млн. 
лет назад (неопубликованные результаты К-Аг 
датирования, выполненного И.С. Брандтом по 
образцам В.Г. Семеновой).

СОБЫТИЯ В КОЛЛИЗИОННЫХ ЗОНАХ
Евразиатская плита либо не испытывает абсо

лютного смещения, либо движется с запада на 
восток с небольшой скоростью. По ее смещению 
над Восточно-Саянской горячей струей в интер
вале 21-3 млн. лет назад оценки локальной скоро
сти дают величины 0.8-0.9 см/г [14]. По оценкам

авторов работ [5,12], современная скорость субц  ̂
ротного смещения восточного края плиты в Якут  ̂
составляет 0.2-0.6 см/г. Встречное движение Севе. 
ро-Американской плиты происходит со скор^ 
стью 1 см/г.

При взаимном субширотном сближении Евра. 
зиатской и Северо-Американской плит в Севера 
Восточной Якутии воздымался хребет Черского 
По фокальным механизмам землетрясений сжа- 
тие в сейсмическом поясе хребта Черского сменя
ется в северо-восточном направлении растяжени-1 
ем в шельфе моря Лаптевых и срединном океани
ческом хребте Гаккеля. По смене в напряженном 
состоянии коры предполагается существование 
вблизи губы Буор-Хая моря Лаптевых полюса 
вращения Евразиатской и Северо-Американской 
плит [5].

В начале Индо-Азиатского столкновения около 
60-50 млн. лет назад Индийская плита смещалась к 
северо-востоку со скоростью около 16-17 см/г. 
В олигоцене и миоцене ее скорость составляла 
около 10 см/г, а в позднем плиоцене 2-10 см/г [41]. 
Современная скорость движения плиты 0.8 см/г 
[37]. Таким образом, со времени начала коллизии 
скорость движения Индийской плиты замедли
лась более чем в 20 раз.

Новейшие движения, магматизм и метамор
физм. В зоне сближения Евразиатской и Северо- 
Американской плит эффект столкновения выра
жен слабо. Здесь известен единственный четвер
тичный вулкан Балаган-Тас. Столкновение на 
юге Евразиатской плиты выражено высочайшим 
поднятием Тибетского плато и обрамляющих его 
хребтов Высоких Гималаев и Кунь-Лунь, широ
ким проявлением магматизма и метаморфизма.

В Северо-Западных Гималаях синколлизион- 
ный метаморфизм начался около 40 млн. лет на
зад. По данным U-Pb цирконометрии, на время 
25-20 млн. лет назад приходится первая фаза вы
плавления анатектических гранитов в Гималаях и 
в сдвиговой зоне Айлао Шань -  Красной реки 
[35]. Результаты 39Ат/40Ат термохронометрии по
казывают, что в интервале 20-15 млн. лет назад 
Северо-Западные Гималаи быстро воздымались 
[23]. Около 20 млн. лет назад начались смещения 
в Главном Центральном Надвиге в Малых Гима
лаях. Они продолжались до 8 млн. лет назад. Ра
зогрев и метаморфизм в зоне Главного Цент
рального Надвига сопровождался интрузиями 
лейкогранитов [33].

Хотя отдельные К-Аг датировки показывают 
возраст вулканитов Тибета до 60 млн. лет назад, 
представительные хронометрические данные, по
лученные для вулканитов хребта Хох Ксил (32 да
ты), указывают на частую повторяемость изверже
ний в последние 26 млн. лет [25]. Более 50% из 
них обозначают интервал частых интенсивных 
извержений 13.2-7.0 млн. лет назад. Воздымание



ной части Тибетского плато предшествовало 
^^игивному вулканизму и произошло в интер-
и й Т еН С ^ ^  WTT„  и о о о т т  Г 9 0 1  Р т т т ^  л п и о  г Ь о о а

С н я т и я  Т ибета око л о  8 млн. лет  назад совпада
л о  переходом о т  интенсивного вулканизма к бо- 
бТ зпизодическому. В это  время прекратились 
Леешения в Главном  Ц ентральном  Н адвиге и на 
^ге Тибетского п лато  началось растяж ение [26].

В центральной части хребта Кунь-Лунь по на
и б о л ее  ранним вулканитам имеются датировки 
16 5 и 14.9 млн. лет. По тридцати пяти К-Ar опре
дел ен и я м  возраста вулканитов в центральной и 
западной частях этого горного сооружения выде
ляю тся вулканические интервалы 6.4—5.1; 4.6-3.3; 
1.65-1*1 млн. лет назад и интервал последних 
0.67 м л н . лет [25]. Первым двум вулканическим 
и н т ер в а л а м  соответствует быстрое воздымание 
хребта [2 2 , 26].

18-13 млн. лет назад [29]. Еще одна фаза

Состав позднекайнозойских вулканитов Тибе
та высококалиевый. Спектр пород перекрывает 
диапазон составов от базальтов до риолитов 
[22, 25, 47]. В интервале 18-13 млн. лет назад в 
районе Макьянг и других районах южного Тибета 
преобладали извержения андезитов и игнимбри- 
тов. Примечательно появление в интервале наи
более интенсивных вулканических извержений 
13-8 млн. лет назад высокомагнезиальных калие
вых лав [26]. В интервале 6.4—3.3 млн. лет назад 
на хребте Кунь-Лунь изливались низкомагнези
альные калиевые базальты [2 2 ].

СОБЫТИЯ В ЯПОНОМОРСКОЙ ЗОНЕ 
ЗАДУГОВОГО РИФТОГЕНЕЗА

Тихоокеанская плита смещалась к северо-за
паду в течение последних 37 млн. лет со скоро
стью около 10 см/г. Вектор поступательного 
движения Тихоокеанской плиты испытывал пе
риодические повороты по часовой стрелке и в об
ратном направлении. Полюс этих знакоперемен
ных вращательных движений находился в Гавай
ском горячем пятне. Поворот плиты по часовой 
стрелке должен был сопровождаться левосто
ронними сдвигами на ее западной границе. Об
ратное вращение могло выражаться правосто
ронними сдвигами. Условия для левых сдвигов в 
зоне субдукции существовали в интервалах 30-23, 
16-13, 6-4 и 1.5-0 млн. лет назад. В интервалах 
22-17, 12-7 и 4—2 млн. лет назад могли активизи
роваться правые сдвиги. Предполагается, что в 
эпизоды поворота плиты по часовой стрелке в зо
не субдукции создавались дополнительные сжи
мающие напряжения, а при движении в обратном 
направлении -  растягивающие напряжения [10]. 
Движение менее крупной, более тонкой Филип- 
пиноморской плиты было менее стабильным. По 
палеомагнитным данным в интервале 25-10 млн. 
лет назад плита вращалась по часовой стрелке. 
Ее субдукция была направлена к северу [30].

С 11-10 до 6  млн. лет назад субдукция отсутство
вала, а, возобновившись, сменила направление на 
северо-западное [31].

Новейшие структуры. В Японском море нахо
дятся три впадины с корой океанического типа: 
Японская, Ямато и Уллеунг. Они обособлены одна 
от другой поднятиями фундамента континенталь
ной коры. По новым данным бурения во впадине 
Ямато с учетом палеомагнитных материалов спре- 
динг коры Японского моря ограничивается времен
ным диапазоном 32-14 млн. лет назад. Максимум 
растяжения приходится на интервал 23-14 млн. лет 
назад. Япономорский бассейн раскрывался как 
структура типа p u l l -a p a r t  при ведущей роли суб
меридиональных правосторонних сдвиговых зон 
Сахалин-Хоккайдо-Япономорской и Цусимской. 
Первая протягивается от Северного Сахалина до 
юго-восточного угла Японского моря, вторая 
разделяет Юго-Западную Японию и Корею. Амп
литуды правосторонних смещений в первой -  до 
400 км, во второй -  200-300 км. Разная амплитуда 
сдвигов сопряжена с вращением блоков при рас
крытии впадин. С 20 до 15 млн. лет назад Северо- 
Восточная Япония вращалась против часовой 
стрелки. Около 15 млн. лет назад Юго-Западная 
Япония развернулась в обратном направлении. 
При завершении раскрытия Японского моря в 
Сахалин-Хоккайдо-Япономорской зоне возникло 
субширотное сжатие, а в разломе Цусима право
сторонние сдвиговые смещения сменились лево
сторонними [30, 34, 44].

С интервала 14—12 до интервала 7—4 млн. лет 
назад предполагается существование в коре Япон
ского моря сравнительно нейтрального стрессового 
режима со слабыми импульсами сжатия и растяже
ния. Этот режим установился при столкновении Ид- 
зу-Бонинской дуги с дугой Хонсю. Один из ранних 
импульсов сжатия 1 2 -1 1  млн. лет назад выразил
ся поднятием днища впадины Уллеунг в юго-за
падной части Японского моря [44]. Сжатие по
влекло за собой последовательное воздымание 
островов Хонсю и Хоккайдо [30]. Особенно ярко 
сжимающее силовое поле проявилось с 4 млн. лет 
назад [34].

Вулканизм. Раскрытие Японского моря сопро
вождалось мощным позднеолигоцен-среднемио- 
ценовым известково-щелочным вулканизмом в 
Японии, Корее и Сихотэ-Алине [3, 30, 32]. Бимо
дальный вулканизм проявился в Японии в интер
вале 17-13 млн. лет назад. Окончание раскрытия 
Японского моря совпало с эпизодом мощного ба
зальтового вулканизма на его восточном краю 
(базальты Аосава). При переходе от этапа рас
крытия Японского моря к этапу сжатия 13-12 млн. 
лет назад интенсивность островодужных извер
жений в Северо-Восточной Японии снизилась, а в 
интервале 10-7 млн. лет назад обозначился пере
рыв в вулканизме. Затем возобновились изверже
ния кислого состава с образованием крупных



кальдер. Около 2 млн. лет назад начался андези
товый вулканизм, характерный для настоящего 
времени. Последняя смена вулканизма интерпре
тируется как эффект локализации сжимающих 
напряжений вдоль восточного края Японского 
моря [30].

В Восточном Сихотэ-Алине к раннему-сред- 
нему миоцену относятся известково-щелочные 
лавы кизинской свиты. Выше нее по разрезу на
ходятся толеитовые лавы совгаваньской свиты и 
щелочные -  ванинской толщи. Для пород оливин- 
толеитового состава совгаваньской свиты полу
чены даты в интервале 9.6-8.7 млн. лет. Щелоч
нобазальтовые извержения завершали вулка
низм в интервале 7.7-5.4 млн. лет назад [2, 9]. 
Окончание вулканизма совпало во времени с уси
лением сжимающих напряжений в Япономор
ском регионе.

При отсутствии субдукции Филиппиномор- 
ской плиты в интервале 10-6 млн. лет назад в за
падной части Юго-Западной Японии изливались 
базаниты. В субширотной вулканической зоне 
Хохи (о-в Кюсю) известково-щелочной вулка
низм сопровождал вновь начавшуюся 6 млн. лет 
назад субдукцию Филиппиноморской плиты. Он 
проявился в значительных объемах около 5 млн. 
лет назад, а затем в течение плиоцен-четвертич- 
ного времени постепенно снижался [31].

Другой район, имеющий ключевое значение 
для изучения обстановки субдукционного плио- 
цен-четвертичного вулканизма, -  горы Рыхаку- 
Хида, расположенные западнее тройного сочле
нения границ Евразиатской, Тихоокеанской и 
Филиппиноморской плит. Эпизодичность вулка
низма показывает дискретный характер субдук
ции [36]. Здесь выделяются 4 вулканических эпи
зода: 5.0-2.7; 2.7-1.6; 1.5-0.8 и 0.9-0 млн. лет на
зад. Первый и третий эпизоды характеризуются 
активностью стратовулканов субширотных вул
канических цепей и связаны с субдукцией Филип
пиноморской плиты под юго-западную часть 
Хонсю. В интервале 2.7-1.6 млн. лет назад пред
полагается кратковременная смена сжатия растя
жением, сопровождавшимся извержением моно- 
генных вулканов. Во время четвертого эпизода 
вулканизм сосредоточился в субмеридиональных 
цепях стратовулканов, что в целом характерно 
для субдукционного вулканизма Тихоокеанской 
плиты.

СООТНОШЕНИЯ СОБЫТИЙ
Данные о позднекайнозойских тектонических 

и магматических событиях на юго-востоке Евра
зии схематично сведены на профилях А-Б и Б-В  
(рис. 4). Первый протягивается от Сибирской 
платформы через юго-западную часть Байкаль
ской рифтовой системы, восточную часть Цент
рально-Азиатской орогенной системы и зону Ин

до-Азиатской коллизии до Индийской плить! 
второй -  от Сибирской платформы через це1Гг 
ральную часть Байкальской рифтовой системы 
неактивную Амурскую область, рифтовые сисг  ̂
мы Китая, Япономорскую зону задугового риф, 
тогенеза до Филиппиноморской плиты.

Приведенные на рис. 2 кривые реконструкции 
вертикальных движений показывают 4 импульса 
быстрого поднятия территории в Байкальской 
рифтовой системе: около 20, 16, 5 и 0.7 млн. лет 
назад.

Одновременно с первым импульсом в зоне Ин- j 
до-Азиатского столкновения активизировался j 
Главный Центральный Надвиг и ускорилось подня
тие Гималаев. В Япономорском регионе быстро i 
прогибались впадины и Северо-Восточная Япо- I 
ния вращалась против часовой стрелки. Перифе
рия будущего Японского моря была охвачена из
вестково-щелочным вулканизмом.

Второй импульс воздымания предшествовал 
ускоренному погружению Тункинской и, вероят
но, других впадин Прибайкалья. Импульс совпал 
по времени с быстрым поднятием Южного Тибе
та. Впадины Японского моря прогибались при 
продолжающемся вращении Северо-Восточной 
Японии. Юго-Западная Япония повернулась в 
противоположном направлении. Раскрытие впа
дин сопровождалось контрастным магматизмом.

Между вторым и третьим импульсами возды
мания Байкальской рифтовой системы существо
вал продолжительный временной интервал с 14 до 
6 млн. лет назад, когда рельеф был существенно 
сглажен. Широко распространились тонкозерни
стые озерные отложения. Началось погружение 
Северо-Байкальской впадины с активизацией лево
сторонних смещений в субширотной ветви северо- 
восточного фланга рифтовой системы. В Индо- 
Азиатской коллизионной зоне этот временной 
интервал примечателен проявлением высокомагне
зиального калиевого магматизма, сопровождавше
го быстрое воздымание Тибета. Около 8 млн. лет 
назад в Южном Тибете началось субширотное 
растяжение одновременно с прекращением сме
щений по Главному Центральному Надвигу. 
В Япономорском регионе при столкновении Ид- 
зу-Бонинской дуги с дугой Хонсю прекратились 
правосторонние смещения по субмеридиональ
ным разломам и раскрытие Японского моря оста
новилось.

Третий импульс воздымания Байкальской риф
товой системы в общем соответствует переходу от 
этапа медленного рифтогенеза к этапу быстрого 
рифтогенеза [8]. В Индо-Азиатской коллизионной 
зоне в это время поднимался хребет Кунь-Лунь. 
В Япономорском регионе также происходило под
нятие территории. Остановившаяся при столкнове
нии дуг субдукция Филиппиноморской плиты во
зобновилась.
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Рис. 4. Корреляция тектонических и магматических событий в юго-восточной части Евразиатской плиты вдоль про
филя А-Б-В  (местоположение см. на рис. 1).
Профиль А-Б-В : 1 -  межплитная граница; 2 -  осадки впадин; 3 -  вода. Режимы деформирования: 4 -  сжатие; 5 -  растя
жение; 6 -  сдвиговый режим в субмеридиональных зонах растяжения. Тектонические движения: 7 -  вращение; 8 -  воз- 
дымание; 9 -  опускание. Магматизм: 10,11- синколлизионный: 10 -  различного состава, 11 -  гранитный; 12 -  бимо
дальный, интервал наибольшего распространения базальтовых извержений; 13 -  низкомагнезиальный базальтовый, 
калиевый; 14 -  известково-щелочной кислого и среднего состава; 15 -  щелочной и толеитовый внутриплитный, спре- 
динговый, послесубдукционный; 16- корреляционные линии.
Буквы а-ш на рисунке: а -  Главный Центральный Надвиг, б -  южная и центральная части Тибета, в -  хребет Хох Ксил, 
г -  центральная и западные части хребта Кунь-Лунь, д -  Долина Озер, е -  хребет Хангай, ж -  р. Джида, з -  хребет Ха- 
мар-Дабан, и -  Тункинская впадина, к -  юго-восточная и л -  приплатформенная части Восточного Саяна, м -  Витим
ское плоскогорье, н -  хребет Удокан, о -  хребет Хэнтэй, п -  северная часть Северного Китая, Юго-Восточная Монго
лия, р -  северо-восточная часть Периордосской рифтовой системы, с -  разлом Танлу в Северном Китае, т -  Северо- 
Восточный Китай, у -  хребет Шангбашан, ф -  Восточный Сихотэ-Алинь, х -  Корея, ц -  впадина Ямато, ч -  остров 
Оки-Дого, ш -  Юго-Западная Япония.
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Рис. 5. Главные кинематические и геодинамические изменения в структурах растяжения восточной окраины Еврази- 
атской плиты в позднем кайнозое: А  -  обстановка в раннем-среднем миоцене, Б  -  изменения в кинематике структур, 
произошедшие в позднем миоцене.
1 -  сдвиговые зоны, поданны м [5, 15, 19,28,30, 39,42]: Ц М -Ц ипа-М уяканская, С Ч -С акук ан -Ч арск ая , С Я -С ах ал и н - 
Хоккайдо-Япономорская, Ц  -  Цусимская, Т -  Танлу, ФВ -  Фэн-Вэй, Б Ч  -  Байкало-Чарская, ОС -  О лекмо-Становая;
2 -  зоны растяжения, сопряженные со сдвигом; 3 -  межплитные границы: а -  современные, б  -  реконструированные 
на время около 25 млн. лет назад [30]; 4 -  направления движения литосферных плит; 5 -  область влияния сжимающих 
напряжений во фронте столкновения Идзу-Бонинской дуги с дугой Хонсю; 6 -  время изменения кинематики структур, 
млн. лет назад.

Четвертый импульс воздымания в Прибайка
лье соответствует по времени поднятию Тибет
ского плато и быстрому росту других горных со
оружений Внутренней Азии. В Центральной Япо
нии (Хонсю) 0.8-0.9 млн. лет назад субдукция 
Филиппиноморской плиты уступила место суб- 
дукции Тихоокеанской плиты.

Близкое географическое положение в юго- 
восточной части Евразиатской плиты и общее 
сходство центральной -  северо-восточной частей 
Байкальской рифтовой системы с рифтовой вет
вью Фэн-Вэй Периордосской рифтовой системы 
неоднократно подчеркивалось в отечественных и 
зарубежных публикациях [11, 24, 42]. Обращают 
на себя внимание близкие размеры и одинаковое 
время формирования Южно-Байкальской впади
ны Байкальской системы и впадины Вэйхэ Пери
ордосской системы [24]. Однако северо-восточ
ные части рифтовых систем имеют различное 
строение и возраст.

В северо-восточной части Байкальской систе
мы в среднем миоцене формировались субмери
диональные сегменты растяжения с правосторон

ней сдвиговой компонентой, а начиная с позднего 
миоцена -  субширотные. Развитие северо-восточ
ной части Периордосской системы в эоцене-миоце- 
не определялось активным рифтогенезом в субши
ротной зоне Иньчуань, а в плиоцен-четвертичное 
время -  рифтогенезом в субмеридиональной зоне 
Фэн-Вэй. В разломах субмеридиональной и северо- 
восточной ориентировки Периордосской системы 
правосторонние сдвиговые смещения происходи
ли, начиная с эоцена-олигоцена, и более отчетли
во проявились в плиоцен-четвертичное время при 
формировании зоны Фэн-Вэй.

Смена сдвиговой кинематики северо-восточ
ной части Байкальской рифтовой системы хоро
шо сопоставляется с такими же изменениями в 
рифтовых структурах восточной окраины Азии. 
За сменой сдвиговых смещений с правосторонних 
на левосторонние в Цусимской зоне, происшед
шей около 12-11 млн. лет назад, в плиоцен-чет
вертичное время последовала подобная смена ки
нематики в разломе Танлу Восточно-Китайской 
рифтовой системы [30]. В это же время, по-види- 
мому, возникли сжимающие напряжения в Олек- 
мо-Становой орогенной системе (рис. 5).



ГЕОДИНАМИКА

цтак, в интервале 23-20 млн. лет назад на юж- 
Й восточной границах Евразиатской плиты и в 

^р’дутрвнней части тектонические и магматиче- 
е̂ е процессы усилились. Обширная территория 

го-западного фланга Байкальской рифтовой 
^стемы была вовлечена в воздымание. Вероят- 
°о причиной этого воздымания был импульсный 
Подъем горячего материала в подлитосферной 
мантии. Импульс глубинного разогрева повторился 
около 15 млн. лет назад. На юго-западном фланге 
лифтовой системы он был выражен излияниями 
умереннощелочных базальтовых лав, а на северо- 
восточном фланге — излияниями лав пикробазаль- 
хового и оливин-мелалейцитового состава. В это 
время окончательно оформились осевые струк
туры рифтовой системы. Вблизи межплитных 
границ важнейшие глубинные термальные собы
тия, выраженные бимодальным магматизмом, 
произошли 17-13 млн. лет назад (Япономорский 
регион) и 13-8 млн. лет назад (зона Индо-Азиат
ской коллизии). Предполагаемое поднятие горя
чего астеносферного материала в последнем рай
оне [18], по-видимому, произошло 13-8 млн. лет 
назад [26].

Сжимающие напряжения, создаваемые в Ази
атско-Северо-Американской коллизионной зоне, 
по-видимому, не распространяются в глубь Евра
зиатской плиты и не оказывают существенного 
влияния на внутриплитные процессы. Между тем 
сжимающие напряжения в Индо-Азиатской кол
лизионной зоне могли играть роль важнейшего 
“спускового механизма” тектонических и вулка
нических процессов. На это указывает совпаде
ние эпизодов воздымания в Индо-Азиатской зоне 
с эпизодами воздымания в Байкальской рифто
вой системе. Исключением является эпизод быс
трого воздымания Тибета около 8 млн. лет назад. 
В это время восходящих движений в Байкальской 
рифтовой системе не установлено. Возможно, 
это связано с особой динамикой Тибета в интер
вале 13-8 млн. лет назад, обусловленной замеще
нием литосферы горячим астеносферным мате
риалом.

Столкновение Индийской и Евразиатской 
плит повлекло за собой масштабные внутриплит
ные сдвиговые деформации. Кроме территории 
непосредственно во фронте столкновения [38], 
сдвиговые смещения проявились в структурах 
растяжения Прибайкалья, Монголии и Китая, 
удаленных от коллизионной зоны (см. рис. 5). Бы
строму спредингу и прогибанию впадин Японско
го моря благоприятствовали сдвиговые смеще
ния в Сахалин-Хоккайдо-Япономорской и Цусим
ской зонах разломов [30]. Правосторонние 
сдвиговые смещения в них относятся к интервалу 
32-14 млн. лет назад. В окраинноконтиненталь
ной Восточно-Китайской рифтовой системе пра
восторонние сдвиговые смещения могли начать
ся уже в палеоцене.

Хотя скорость сближения Индийской и Евра
зиатской плит в позднем кайнозое последова
тельно снижалась, сжатие в зоне Индо-Азиат
ской коллизии оставалось однонаправленным и 
должно было поддерживать однотипный текто
нический режим во внутренней части Евразиат
ской плиты. Между тем столкновение Идзу-Бо- 
нинской дуги с дугой Хонсю, выразившееся сме
ной растяжения на межплитной границе сжатием, 
должно было отразиться в смене не только меж
плитных, но и внутриплитных деформаций сопре
дельных районов (см. рис. 5).

Иной механизм смены кинематики структур 
предполагается в северо-восточной части Бай
кальской рифтовой системы. Проявление лево
сторонних сдвиговых смещений в ней рассматри
вается как результат концентрации растягиваю
щих усилий с образованием Северо-Байкальской 
впадины в субмеридиональной части шовной зо
ны Сибирской платформы [15].

В районе взаимного пространственного нало
жения деформационных полей северо-восточной 
части Байкальской и западной части Олекмо- 
Становой подвижных систем в субширотных раз
ломах проявлены и левые, и правые сдвиги. 
В этом районе находится Удоканское вулканиче
ское поле. Характер пространственно-временной 
миграции вулканизма в его пределах показывает 
неравномерную тектоническую активизацию ос
лабленных зон коры, сопряженную и с растяже
нием в Байкальской рифтовой системе, и со сжа
тием в Олекмо-Становой орогенной системе.

Пока не ясно, в какой мере утонение лито
сферы под Периордосской рифтовой системой 
было результатом “пассивного рифтогенеза” [11] 
или “активного” поднятия горячего мантийного 
материала [21]. Не вызывает сомнений более су
щественный, чем в Байкальской рифтовой системе, 
контроль, рифтогенеза в Периордосской системе 
процессами, протекавшими в Индо-Азиатской кол
лизионной зоне. Со стороны коллизионной зоны, 
по юго-западному краю Ордосского массива, рас
пространены взбросы (см. рис. 3). Его движение к 
северо-востоку [39], вероятно, приводило к рас
клиниванию окружающей рамы в области сочле
нения рифтовых зон Иньчуань и Фэн-Вэй, способ
ствуя локальной магмопроницаемости литосферы. 
Иными словами, вулканическая деятельность 
во временных интервалах 36-22; 8.8-5.8 и 1.27-
0.23 млн. лет назад в районе впадины Датун мо
жет быть связана с импульсами движений Ордос
ского массива.

Приведенные данные показывают существо
вание в олигоцене-миоцене в юго-восточной час
ти Евразиатской плиты единого деформационно
го плана. Усложнение геодинамической обста
новки в позднем миоцене -  плиоцене на этой 
территории привело к ее разделению по крайней



мере на три области: 1) область деформаций, 
обусловленных продолжающейся Индо-Азиат
ской коллизией и проявившихся в Центрально- 
Азиатской и Периордосской подвижных систе
мах; 2) область деформаций, связанных с актив
ным растяжением литосферы в Байкальской 
рифтовой системе, и 3) область деформаций, по
рожденных столкновением Идзу-Бонинской дуги 
с дугой Хонсю и охвативших подвижные системы 
восточного края Евразиатской плиты.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Позднекайнозойский рифтогенез на юго-вос

токе Евразиатской плиты сопряжен с разогревом 
подлитосферной мантии. В то же время прове
денный анализ последовательности событий по
казывает соответствие позднекайнозойских 
импульсов воздымания в Байкальской рифтовой 
системе и зоне Индо-Азиатской коллизии. Следо
вательно, коллизионные тектонические напря
жения могли играть роль “спускового механизма” 
в процессе рифтогенеза и в какой-то мере опреде
лить эпизодичность сопровождающего его щелоч
нобазальтового вулканизма. Сходство рифтовых 
структур центральной и северо-восточной частей 
Байкальской рифтовой системы с зоной Фэн-Вэй 
Периордосской рифтовой системы ограничива
ется близкими размерами и временем формиро
вания впадин Вэйхэ и Южного Байкала. Северо- 
восточные части рифтовых структур имеют раз
личное строение и возраст, а асинхронность вул
канизма в них свидетельствует о различиях в ди
намике.

Начиная с 14 млн. лет назад, тектоническое 
развитие рифтовых структур восточной окраины 
Евразиатской плиты испытывало влияние сжи
мающих импульсов со стороны зоны коллизии 
островных дуг Идзу-Бонинской и Хонсю. Кине
матические и динамические изменения в зонах 
растяжения восточной окраины Евразиатской 
плиты происходили в позднем миоцене, с 12 до 
5 млн. лет назад. Другим фактором смены кине
матики рифтовых структур во времени явилась 
прогрессирующая концентрация растягивающих 
напряжений в субмеридиональной части шовной 
зоны Сибирской платформы с образованием Се
веро-Байкальской впадины.

Существенная смена в геодинамике и кинема
тике структур юго-восточной части Евразиат
ской плиты в позднем миоцене показывает, что 
данные инструментальных измерений тектониче
ских напряжений на ее территории могут быть 
использованы для реконструкций относительных 
перемещений крупных литосферных блоков (ми
кроплит) [4, 5, 39] только во временном интерва
ле последних 5 млн. лет, а, возможно, в рамках 
четвертичного периода и не могут распростра
няться на ранний и средний миоцен.

Выполненная корреляция тектонических  ̂
магматических событий в Байкальской рифтовой 
системе с событиями в других районах юго-вос
точной части Евразиатской плиты стала возмож
ной благодаря полученной в последние годы для 
всей этой территории геохронометрической ин
формации по позднему кайнозою. С этой точки 
зрения проведенная корреляция событий являет
ся в сущности первой попыткой определения ха
рактера связей межплитных и внутриплитных 
процессов на юго-востоке Евразиатской плиты. 
Дальнейшие более детальные исследования позд
него кайнозоя этой территории, по-видимому, це- 
лесообразно сосредоточить на ее отдельных клю
чевых событиях с использованием прецизионных 
методов изотопного датирования горных пород.

Корреляция событий проводится по проек
там РФФИ (гранты 95-05-14277, 97-05-96422 и 
97-05-96404).
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Abstract—To elucidate the spatial and temporal interplay of collisional, subduction-related, and intraplate 
geodynamic factors acting beneath lithosphere in the southeast of the Eurasian plate and their role in the evo
lution of the Baikal rift system, we studied the succession of tectonic and magmatic events in mobile zones of 
this area since 25 Ma to the present. The most important deep-seated thermal events at plate boundaries were 
expressed in bimodal volcanism in the 17-13 Ma (Sea of Japan) and 13-3 Ma (India-Asia collision zone) time 
intervals. Pulsatory increase in the thermal activity in the mantle between the plates and underneath the lithos
phere within the Baikal rift system manifested itself in episodes of alkali basalt volcanism. At about 20, 16, 5, 
and 0.7 Ma, the area experienced uplifts attended by volcanism. These uplift events coincided with those in the 
India-Asia collisional zone; this might imply that collision-related compressive stresses provided a triggering 
mechanism for intraplate deformations. Over the large area of the eastern margin of the Eurasian plate that in
cludes the northeastern part of the Baikal rift system, in the Early-Middle Miocene large N-S-trending exten
sion zones with a dextral component arose. In the Late Miocene, the kinematics of the rift structures changed 
because crustal suture zones exerted increasing control over the rifting and due to compression in the fronted 
part of the Izu-Bonin versus Honshu arc-arc collision zone. The only exception is the Fen-Vei rift zone. Dex
tral strike-slip component is present in its central N-S-trending segment, which is present in its central N -S - 
trending segment, which formed Pliocene-Quaternary time.
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Описываются спрединговые хребты: Американо-Антарктический, Африкано-Антарктический и 
южная часть Срединно-Атлантического, образующие в районе о-ва Буве тройное сочленение. 
Хребты по морфоструктуре и особенностям развития существенно разные. В образовании амери- 
кано-Антарктического хребта большая роль принадлежит не процессу рифтинга, а трансверсив- 
ным поднятиям зон поперечных разломов, что необычно. Оба Антарктических хребта дискордант- 
но наложены на более ранние океанские структуры; их формирование началось в конце позднего 
кайнозоя и продолжается в настоящее время. Хребты развиваются в условиях общего продольного 
растяжения; на окончаниях они проградируют в противоположные стороны. Срединно-Атлантиче
ский хребет при этом разрушается. Система Американо-Антарктического хребта и рифтинговых 
структур Антарктики, лежащих на его западном простирании, далее на запад подходит к разлому 
Шеклтон, отделяющему структурный комплекс моря Скоша от Тихого океана. В то же время А ф
рикано-Антарктический хребет образует общую систему с Юго-Западным Индийским хребтом, 
простирающимся на восток вплоть до Центрально-Индийского хребта. Обе системы смыкаются в 
районе о-ва Буве, образуя в совокупности огромный линеамент, соединяющий Тихий и Индийский 
океаны. Дальнейшее развитие структур линеамента может привести к крупному изменению в стро
ении Мировой рифтовой системы.

В В Е Д Е Н И Е

Тектоника спрединговы х хребтов: А м ерика
но-Антарктического, Африкано-Антарктическо
го и ю ж ного сегмента Сердинно-Атлантического, 
несмотря на ряд экспедиций, исследована ещ е н е
достаточно. Т ем  не м енее, накопленны е данные 
позволяют дать их общ ую  м орф оструктурную  и 
геодинамическую  характеристику. К ачественно  
новым и очень важны м материалом  служит гра
виметрическая карта дна М ирового океана, со 
ставленная на б а зе  измерений спутника “Geosat” 
(ВМФ С Ш А ) [24]. К арта обладает вы сокой разр е
шающей сп особн остью  и в очень больш ой степе
ни дополняет и корректирует имею щ иеся бати
метрические изображения рельеф а океанского дна. 
В особенности эт о  касается разломной тектоники, 
подводных гор и хребтов, рельеф а дна абиссальных 
равнин и других крупных морфоструктур. С появле
нием этой карты описание основных структур и 
тектоническое районирование дна океанов можно  
осуществлять гораздо более точно и обоснованно. 
Однако подчеркнем, что это  никак нельзя пони
мать как обесценивание предыдущих морфологи
ческих данных, полученных другими методами. 
В частности, м ноголучевое картирование дна, д о 
стигшее бол ьш ого  соверш енства, приносило и 
всегда будет приносить важ нейш ую  м орф острук- 
турную инф орм ацию .

В се описы ваем ы е ниж е спрединговы е хребты  
лежат в п редел ах Ю жной А тлантики, главным

обр азом  в ее  приантарктической области. В рай
оне о-ва Буве они сходятся, образуя структуру  
тройного сочленения. Как показали преды дущ ие  
работы  [2 ,5 ,8  и др.], весь эт о т  ю ж ны й сектор А т 
лантики и м еет клю чевое значение для понимания  
конкретны х геодинамических процессов в ок еа
не. Н астоящ ая работа им еет целью  дополнить и 
развить высказанны е автором  и его  сотрудника
ми р анее взгляды и соображ ения. Ряд проблем  
поднимается впервые. О дна из них н овообразов а
ние спрединговы х хребтов  в океанской л и тосф е
р е с соответствую щ ими геодинамическими след
ствиями. Другая -  конкретны е геодинам ические  
взаим оотнош ения основны х структур на ю ге  
Антлантики. Есть проблем а продолж ения А м е-  
рикано- и А ф рикано-А нтарктических хребтов  на 
запад и на восток и др. В связи с этим  придется  
коснуться и так ого вопроса, как пути дальней
ш его  развития М ировой ок еанск ой  р и ф товой  си
стем ы .

В р аботе в полной м ере использую тся резуль
таты  исследований, полученны е в 18-м рейсе  
Н И С  “А кадемик Н иколай С трахов” совместной  
российско-итальянской экспедицией, организо
ванной Геологическим институтом Р А Н  и И нсти
тутом  м орской геологии И талии (Б олонья) и про
веденной в 1994 г. К ром е того , найдут отраж ение  
данны е, полученны е предш ествовавш ими зару
беж ны м и экспедициями.



Рис. 1. Фрагмент карты гравиметрических аномалий, отражающий структуру дна Южной Атлантики [24].
Наглядно видна сложная картина простираний морфоструктур. I, II, III -  Восточная, Юго-Западная и Северо-Западная 
морфоструктурные провинции. Разломы: 1 -  Агульяс-Фолклендский, 2 -  Булларда, 3 -  Буве, 4 -  Шака, 5 -  Принс Эд
вард. Хребты: САХ -  Срединно-Атлантический, АмАХ -  Американо-Антарктический, АфАХ -  Африкано-Антарк
тический; ТСБ -  тройное сочленение Буве.

Р абота вы полнена при поддерж ке РФ ФИ  
(грант 97-05-64737) и М иннауки РФ (ГН ТП  “М и
ровой ок еан”).

А М Е Р И К А Н О -А Н Т А Р К Т И Ч Е С К И Й  Х Р Е Б Е Т
О писы ваемый хр еб ет  простирается от  района  

тр ойн ого сочленения Б уве до ю ж ной стороны  ду
ги Скоша на расстояние-1 6 0 0  км. М орфосгруктура 
хребта весьма специфична. Здесь трудно говорить о  
спрединговом хребте как таковом, поскольку рель
еф  хребта в значительной части определяется не 
развитием осевой рифтовой зоны, а поперечными  
риф товы м  сегментам структурами разломны х  
зон  (притроговы е гребни). А м ерикано-А нтарк
тический хр ебет  им еет о б щ ее субш иротное про
стирание, а ослож няю щ ие его  риф товы е сегм ен
ты субм еридиональное (рис. 1). Эти последние, 
естественно, входят в морфоструктурный комплекс 
хребта, но играют в нем как бы второстепенную  
роль. Они образую т две малых ступенчатых в плане 
системы западную и восточную, которые соедине
ны субширотным разломом Булларда, простираю
щимся на 700 км, тогда как ступенчатые системы

им ею т суммарную  амплитуду 500 и 450  км соот
ветственно.

Западная ступенчатая система риф тов обры 
вается на ю ге субш иротны м Ю жно-Сандвичевым  
разлом ом  протяж енностью  -3 5 0  км, доходящ им, 
как уж е отм ечалось, до  дуги Скош а. Восточная  
система обры вается разлом ом  К онрада, такж е  
субш иротного простирания и длиной 360 км, ко
торы й заканчивается в районе тр ойного сочл ен е
ния Буве. Совокупность всех упомянуты х струк
тур следует рассматривать как зону слож ной гео- 
динамической трансф ормации м еж ду двумя 
крупными геодинамическими областями, и м ею 
щими в данном случае соверш енно разную  приро
ду: областью  дуги Скош а и ю ж ны м  сегментом  
С рединно-А тлантического хребта. В се три уп о
мянутых разлом а (Ю жно-Сандвичев, Булларда и 
Конрада) им ею т правосторонню ю  сдвиговую  со
ставляющ ую , что с полной отчетливостью  выяв
ляет карта Т. Сандвелла и У. Смита [24].

Основываясь на публикациях [17, 20, 23], при
ведем  краткие сведения о  конкретны х структурах  
А м ерикано-А нтарктического хребта (рис. 2).



разлом Конрада в рельефе дна выражен узким 
трогом, максимальная глубина которого 5300 км. 
jjo  его обеим сторонам протягиваются прираз
ломные хребты; более контрастно выражен се
верный. Вертикальный размах рельеф а 3.5 км. 
При драгировании были подняты базальты, диа
базы и зеленокаменные породы.

Близ западного окончания разлома на юг от 
него отходит риф т длиной всего лишь 81 км, име
ющий хорошо выраженную глубокую осевую до
лину. В ней проводились драгировки, принесшие 
свежие и слабо измененные стекловидные пил-
лоу-базальты.

Следующий к югу рифтовый сегмент смещен 
на 92 км. В южной стене соответствующего 
трансформного разлома драгированы базальты, 
метабазальты, диабазы и габбро. Рифтовый сег
мент имеет длину 71 км; глубина срединной доли
ны 3 км. Далее -  вновь трансформный разлом, от
секающий следующий рифтовый сегмент, длиной 
57 км, обладающий более глубокой срединной до
линой. Этими структурами исчерпывается вос
точная ступенчатая рифтовая система. С морфо
структурной точки зрения в ней доминируют не 
рифты, а разделяющие их мощные поперечные 
хребты, сопровождающие трансформы.

Южнее, в районе 58° ю.ш., занимая среднюю 
часть Американо-Антарктического хребта, про
стирается разломная зона Булларда, смещающая 
рифтовые сегменты на 550 км. Глубокий прямо
линейный разломный трог с обеих сторон сопро
вождается приразломными хребтами. Резче вы
ражен Ю жный хребет, лежащий на глубинах ме
нее 3000 м. В троге измерена наибольшая глубина 
в пределах Американо-Антарктического хребта 
6400 м. В ряде пунктов драгированы базальты, 
метабазальты, диабазы, габбро, дуниты, перидо
титы, серпентиниты и FeMn окисные корки. П е
ридотиты в основном представлены лерцолита- 
ми, сходными, как отмечается, с мантийными пе
ридотитами многих абиссальных разломов, а 
также альпинотипными перидотитами континен
тов. В районе восточного интерсекта развита но- 
дальная впадина глубиной 5000 м.

Далее обратимся к  западной ступенчатой риф- 
товой системе. В плане она очень сходна с восточ
ной. П рерванный разломом Булларда рифтовый 
сегмент простирается меридионально на расстоя
ние 69 км. Ему свойственна глубокая рифтовая 
Долина (до 4900 м), из которой подняты свежие 
базальты.

Разлом Вулкан отсекает следующий на юг сег
мент, смещая его на 108 км. Из северной стены 
разлома драгированы только перидотиты, сер
пентиниты и дуниты.

Более южный рифтовый сегмент протягивает
ся лишь на 42 км. Он обладает столь же глубокой

3  ТСБ В
1 А

Рис. 2. Модели строения Американо- (АмАХ) и Аф
рикано-Антарктического (АфАХ) хребтов.
Весьма важная роль в образовании рельефа в 
АмАХ принадлежит разломной тектонике, в АфАХ -  
рифтогенезу. ТСБ -  тройное сочленение Буве. Разло
мы: 1 -  Конрада, 2  -  Булларда, 3 -  Вулкан, 4 -  Южно- 
Сандвичев, 5 -  Мандела, 6 -  Динган, 7 -  Шака, 8 -  Ис- 
лас Оркадас, 9 -  Мошеш, 10 -  Буве, 11 -  Дю-Тойт, 
1 2  -  Принс Эдвард, 13 -  Главный рифт, 14 -  дута 
Скоша.

долиной, как и предыдущий, из осевой части подня
ты  слабо измененные стекловатые базальты.

По следующему небольшому трансформному 
разлому смещение составляет 24 км. Смещенный 
риф т на юге прерывается Ю жно-Сандвичевым 
разломом, являющимся в то же время южным ог
раничением западной ступенчатой системы. О си
стеме в целом можно сказать, как и в отношении 
восточной, что она определяет рельеф  А мерика
но-Антарктического хребта лишь отчасти.

Данные по поводу скоростей спрединга в пре
делах хребта следующие [20]. В направлении с 
востока на запад они несколько уменьшаются, 
но значения их очень невелики. В крайнем вос
точном рифтовом сегменте двусторонняя ско
рость составляет 20.9 мм/г, а в крайнем западном 
18.2 мм/г. Хребет во всех своих звеньях тектони
чески активен. Об этом свидетельствуют его об
щая большая раздробленность, значительные 
вертикальные амплитуды рельефа, контраст
ность последнего, а такж е его сейсмическая ак
тивность (рис. 3) [25]. Распределение сейсмичнос
ти неравномерное, но проявляется она как в пре
делах рифтовых отрезков, так и в разломных 
структурах. Высокая сейсмическая активность 
указывается для разлома Булларда, примыкаю
щего к нему с востока рифта, расположенного 
южнее разлома Вулкан, и Ю жно-Сандвичева раз
лома. В целом сейсмическая зона трассирует 
Американо-Антарктический хребет.

Структурные соотношения динамической сис
темы риф т-разлом  с сопредельными областями



Рис. 3. Гравиметрические аномалии в свободном воздухе на юге Атлантического океана [25].
Малые кружки -  эпицентры землетрясений после 1963 г.; большие кружки -  фокальные механизмы землетрясений 
после 1976 г. Все эпицентры и фокальные механизмы относятся к землетрясениям глубиной менее 60 км. САХ -  Сре
динно-Атлантический хребет; А-ФРЗ -  Агульяс-Фолклендская разломная зона; АмАХ -  Американо-Антарктический 
хребет; ТСБ -  тройное сочление Буве; ЮСЖ -  Южно-Сандвичев желоб.

свидетельствуют о ее наложенном характере и 
молодом возрасте. Судя по магнитным аномали
ям, произошло это 20 млн. лет назад (аномалия 6). 
Особенно убедительны в этом отношении дан
ные по разлому Булларда. Разлом срезает под ост
рым углом подходящие к нему с юга более древние 
линейные формы рельефа восток-юго-восточного 
простирания. С северной стороны структурная дис- 
кордантность такж е наблюдается, хотя и менее 
резкая. Кстати, структурный рисунок южной 
приразломной зоны с определенностью устанав
ливает правостороннюю сдвиговую деформацию 
вдоль разлома.

Сходная ситуация в смысле структурного ри
сунка наблюдается и с южной стороны Южно- 
Сандвичева разлома.

Американб;А нтарктическая спрединговая си
стема имеет закладное продолжение. В работе [11] 
показано, что к ней относятся два антарктичес
ких разлома Виноградова и Лиджети и заклю чен
ный между ними рифт. Н о при этом отмечается, 
что продвигающийся сюда рифтогенез пока име
ет относительно малую интенсивность.

Далее на запад, вплоть до района Антарктиче
ского полуострова, намечается еще несколько 
локальных рифтов. Возможно, что их цепочка 
продолжит динамический комплекс Американо- 
Антарктического хребта.

Но есть еще более смелое построение, осно
ванное, впрочем, на данных спутниковой грави
метрии, допускающее связь антарктических риф
тов через хребет Южный Скоша с разломом 
Шеклтон, который отделяет структурный ком
плекс моря Скоша от ложа Тихого океана [16]. 
Поскольку разлом Ш еклтон на севере соединяет
ся с Чилийским глубоководным желобом, его 
можно рассматривать как геодинамическую связ
ку (зону геодинамической трансформации) меж
ду комплексом антарктических рифтогенных 
структур и Восточно-Тихоокеанской системой 
глубоководных желобов. Вполне очевидно, 
это позднекайнозойское новообразование, отрй' 
жающее нелинейный процесс возникновения й 
развития глобальных тектонических линеаментой

Если вернуться к Американо-Антарктической
зоне, то и здесь, конечно, нелинейный тектоген^ 
отражен в полной мере.



Рис. 4. Структура Антаркт-Африканской зоны разломов [25].
Отчетливо видно наложение молодых рифтовых и разломыых структур на тектонический план более ранней генерации. 
Цифрами обозначены разломы: 1 -  Агульяс-Фолклендский, 2 -  Конрада, 3 -  Булларда, 4 -  Буве, 5 -  Мошеш, 6 -  Ислас 
Оркадос, 7 -  Шака, 8 -  Динган, 9 Дю-Тойт, 10 -  Принс Эдвард.

А Ф РИ КА Н О -А Н ТА РКТИ ЧЕСКИ Й  Х РЕБЕТ

В отличие от Американо-Антарктического, 
данный хребет как морфосгруктура сформировал
ся вследствие развития спредингового процесса.

Хребет простирается от района тройного со
членения Буве до демаркационного разлома Принс 
Э№ард на расстояние 2000 км. Он представляет со
бой тектоническую связку (зону геодинамической 
трансформации) между Юго-Западным Индий- 
ским спрединговым хребтом и южной оконечнос- 
™° Срединно-Атлантического хребта.

Разлом Принс Эдвард (рис. 4) занимает край
не восточное положение в крупной системе раз- 
°мов, начинающейся на западе разломом Дю- 
®Ит и являющейся зоной тектонического раз

граничения А тлантического и Индийского океа- 
По ее восточным составляющим происходит 

■Сиговое смещение Мировой рифтовой системы

на север-северо-восток на многие сотни километ
ров. Сдвиговая деформация иллюстрируется клас
сическим в этом смысле структурным рисунком 
области, примыкающей к разлому с юго-востока. 
Данная система того же рода, что и Авсграло-Ан
тарктическая (Australo-Antarctic discordance), одна
ко в этой последней столь значительного сдвиго
вого смещения нет. Эту систему можно назвать 
Антаркт-Африканской.

Насчитывается несколько огромных разло
мов, которые тесно сближены между собой и сле
дуют в направлении Ю З-С В на многие тысячи 
километров, S-образно изгибаясь по простира
нию. Общ ая ширина этой мощной серии разло
мов не менее 600 км.

В некоторых разломах проводилось драгиро
вание. Были встречены главным образом пиллоу- 
базальты и тектонизированные ультраосновные



породы (в том числе в рифтовых долинах). В мень
шей степени отмечались габбро и диабазы [14].

Если в Американо-Антарктическом хребте 
центральное место в структуре занимает субши
ротный разлом Булларда, то в описываемом 
хребте оно принадлежит рифтовому сегменту, 
примерно равновеликому и такого же простира
ния (см. рис. 2). Соответственно рифтинговый 
процесс развивается в них во взаимоперпендику- 
лярном направлении, что можно объяснить круп
ными геодинамическими неоднородностями. Для 
удобства описания назовем эту структуру Глав
ным рифтом. Прямолинейная, ничем не смещае
мая структура простирается на 1000 км, прорезая 
большую часть восточной разломной серии. Раз
лом, в который упирается риф т и по которому 
смещается на север на 200 км, расположен орто
гонально и выражен глубоким трогом. Следую
щ ее рифтовое звено прерывается уже разломом 
Принс Эдвард. Главный риф т выражен резко, об
ладает глубокой долиной; с обеих сторон сопро
вождается неширокими хребтами, расчлененны
ми поперечными ложбинами. Двусторонняя ско
рость спрединга здесь 1.8 см/г.

На 14° в.д. риф т отклоняется на юго-запад ко
со пересекая ряд линейных гребней, простираю
щихся на северо-восток. Длина этого отрезка 
рифта -350  км; он более глубокий, чем Главный 
рифт. Структурный рисунок прилегающих к не
му хребтов выявляет сдвиговую составляющую 
вдоль риф та (левостороннее смещение).

Далее на запад обособляется совсем иной по 
строению участок хребта. Его рельеф определя
ется косыми разломами, разделяющими их пози
тивными формами и ортогональными им звенья
ми рифтов. Ширина хребта здесь по крайней мере 
вдвое больше, чем Главного рифта.

Насчитывается шесть косо ориентированных 
субпараллельных разломов [15, 18]. Первый с 
востока разлом М андела и следующий за ним раз
лом Динган простираются на первые сотни кило
метров и выражены не очень резко. Рифт их про
резает практически без смещения. Следующий 
разлом Шака наиболее крупный в этой серии. Он 
протягивается на 1100 км и выражен глубоким 
трогом (отмечена глубина 5607 м). По нему рифт 
смещается -  на 300 км. Сдвинута на юго-запад и вся 
остальная часть хребта, разбитая тремя разломами: 
Ислас Оркадас, Мошеш и Буве, разделенными риф- 
товыми звеньями с их прибортовыми поднятиями. 
Разлом Буве служит естественной западной грани
цей Африкано-Антарктического хребта.

Длина разломов составляет несколько сотен 
километров. Соответствующие им троги (кроме 
разлома Мошеш) характеризуются глубоким 
врезом.

Н а пространстве от разлома Буве до разлома 
М ошеш драгировались осевая часть хребта и сте

ны разломных трогов. Получен большой спектр 
пород океанской литосферы [9,10]. В нижней ча
сти южного борта разлома Буве встречены сер
пентиниты (преимущественно серпентинизиро- 
ванные гарцбургиты). Выше по склону, наряду с 
ультрабазитами, подняты базальты и габброиды. 
Но в сложении северного борта породы в основ
ном представлены разного рода базальтами, в 
меньшей мере -  долеритами. Лишь в низах скло
на, помимо базальтов, встречены метаморфизо- 
ванные габбро и габбро-долериты. Из рифта под
няты только свежие разновидности базальтов. 
Однако в зоне непосредственного сочленения 
рифта и разлома Буве обнаружен полный разрез 
океанской литосферы.

Новейшие морфоструктурные данные о запад
ном сегменте Африкано-Антарктического хребта 
приведены в работе [1].

Безусловно, спрединговый Африкано-Антарк
тический хребет находится в состоянии продол
жающейся вулканической и геодинамической ак
тивности. Это подтверждается и его сейсмичнос
тью, в основном приуроченной к гребневой зоне.

Более того, хребет в его современном виде 
представляет собой, как и Американо-Антаркти
ческий, молодую наложенную морфоструктуру. 
Так, к северу и югу от хребтов, сопровождающих 
Главный рифт, видна область волнистого релье
фа, выраженная сочетанием извилистых, изгиба
ющихся в плане, прерывистых и плавных форм, 
напоминающих морскую рябь. Рифтовая система 
явно наложена на эту “волнистую” структуру. На 
карте [24] отчетливо видно, что разломы Принс 
Эдвард и соседний с запада являются новообразо
ваниями, хотя в какой-то мере наследуют более 
древние структуры А нтаркт-Африканской зоны. 
Эти последние, по данным магнитных аномалий 
[21], во возрасту восходят к рубежу мела и палео
гена; в то же время новообразованные элементы 
являются явно новейшими.

В конце концов Африкано-Антарктический 
спрединговый хребет можно рассматривать как 
продолжение Ю го-Западного Индийского хреб
та. В этом случае устанавливается тектонический 
линеамент, простирающийся от тройного сочле
нения Родригес в Индийском океане до тройного 
сочленения Буве ~6700 км. О геодинамических 
особенностях последнего речь будет идти ниже, 
после описания южного отрезка Срединно-Ат
лантического хребта.

Ю Ж НЫ Й СЕГМ ЕН Т
С РЕД И Н Н О -А ТЛ А Н ТИ ЧЕС КО ГО  ХРЕБТА

Ниже будет охарактеризован южный отрезе* 
Срединно-Атлантического хребта, заключенный 
между Агульяс-Фолклендской разломной зон0 
на севере и тройным сочленением Буве на &&



Рис. 5. Гравиметрическая карта Южного сегмента Срединно-Атлантического хребта [13].
Треугольниками и квадратами показаны станции драгирования, линии которых трассируют рифтовую зону. Темные 
штриховки отражают повышенные значения гравиметрических аномалий. А-ФРЗ -  Агульяс-Фолклендская разлом- 
ная зона. Юго-восточный угол -  район, прилежащий к тройному сочлению Буве.

(рис. 5). Его длина -1200 км. Разломная зона про
стирается в восток-северо-восточном направле
нии и относится к крупнейшим в Атлантическом 
океане, достигая длины около 6200 км. Она выяв
лена в последний период, на карте GEBKO 1983 г. 
ее изображение отсутствует. Структурные осо
бенности разлома отчетливо видны на спутнико
вой карте рельеф а дна. Начинаясь на севере Фол
клендского плато, разлом заканчивается в вос
точном секторе Южной Африки.

Смещение рифтовой зоны по разлому состав
ляет -300 км. В западной половине на большем 
протяжении разлом выражен монотрогом, места
ми сопровождаемым притроговыми хребтами. 
и посточной половине он часто представлен дву- 
Мя трогами, разделенными медианным поднятием; 
Дня этой части характерно кулисное расположение 
^У ктур разлома. Изменчивость тектонического 
Доения по простиранию ныне установлена для 
^ногих разломных зон как Атлантического, так и 
Других океанов.

Наибольшие глубины 5-6  км приурочены к 
району, лежащему непосредственно севернее 
Фолклендского плато.

Тектоническое и геодинамическое значение 
разломной зоны еще только начинает раскры
ваться.

В работе [12] показано, что разломная зона 
продолжается в приафриканскую область почти 
до 24° в.д. В 100 км к северу от ее окончания в 
пределах континентальной окраины обособля
ются две сопряженные структуры: периконти- 
нентальный прогиб и расположенное южнее кра
евое поднятие. Этот структурный комплекс про
стирается на СВ на 200 км. Прогиб глубокий 
(многие километры) и выполнен преимуществен
но сланцевыми толщами от оксфордских до плей
стоценовых. Отмечается, что их формирование 
началось одновременно с образованием чехла 
Фолклендского плато и в непосредственной бли
зости от него. Однако уже в раннемеловое время 
по Агульяс-Фолклендскому разлому (правосто
ронний сдвиг) они были смещены на восток на
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1200 км. Изохроны в пределах разломной зоны 
вырисовываются, начиная с М4 (126.5 млн. лет, го- 
терив). Однако современная спрединговая картина 
четко  определяется только  с изохроны 34 
(84 млн. лет, кампан). Этот временной рубеж 
имел важное значение для структурообразования 
и в ряде других районов Атлантики [4].

Ранее [3] среди разломных океанских структур 
бы ла вы делена особая категория разломны х 
зон -  демаркационные разломы. Они разделяют 
существенно разные по строению, геологической 
истории и геодинамике области океанского дна. 
В А тлантике указывались 3 подобных разлом
ных зоны: Романш, Чарли Гиббс и Шпицберген
ская. Имеющиеся данные позволяю т относить к 
этой категории такж е и Агульяс-Фолклендский 
разлом. Специфика структуры Атлантики по 
южную сторону от разлома доказывается, в част
ности, далеким выступом в океан Фолклендского 
плато, а такж е Ю жно-Антильского структурного 
комплекса, вдающегося в океан на 2500 км.

Тем самым определяется естественная север
ная граница Южного сегмента Атлантики вооб
ще и Срединно-Атлантического хребта, в частно
сти.

Южнее Агульяс-Фолклендской разломной зо
ны лежит область, где 150 млн. лет назад нача
лось раскрытие Южной Атлантики [4,22]. В про
цессе раскрытия океана тектоника этой области 
видоизменялась. Ее особенно большие изменения 
были связаны с такими нелинейными геодинами- 
ческими процессами, как формирование антарк
тических структур, а в позднем кайнозое -  М ало
антильского структурного комплекса и “точки” 
тройного сочленения Буве. Все же элементы 
унаследованного развития здесь сохранились, и 
прежде всего это относится к Срединно-Атланти
ческому хребту. Однако к югу от Агульяс-Фолк- 
лендского разлома он постепенно становится все 
более узким и сглаженным. Формы рельефа в 
нем значительно менее контрастны, чем в преде
лах Американо- и Африкано-Антарктического 
хребтов. Рифтовая зона отчетливо видна лишь в 
северной половине сегмента; далее на юг она за
тушевана. Двусторонняя скорость спрединга 
здесь составляет 3.6 см/г. Сводовая часть хребта 
невысокая, расплывчатая; гребневая зона по от
носительной высоте малоамплитудна.

В пределах сегмента имеются четыре попе
речных разлома (см. рис. 5). Наиболее крупный 
из них северный, отстоящий от Агульяс-Фолк- 
лендского разлома на 400 км и простирающийся 
более чем на 3000 км. В рельефе он четко вы ра
жен резким прямолинейным трогом. Смещение 
риф та по нему -150  км. Н а западном его фланге 
виден след сдвиговой деформации -  смещение ле
востороннее, т.е. обратное по сравнению с А м е
рикано-Антарктическим хребтом.

Разлом, расположенный южнее, протягивает
ся -  на 2000 км. Он имеет усложненное строение. 
Здесь наблюдаются два узких трога, разделенных 
медианным поднятием. В осевой зоне хребта в 
разломной структуре появляются ответвления. 
Смещение рифта по разлому -80  км.

Следующий на юг разлом (расстояние до него 
100 км) односторонний. Он прослеживается только 
западнее рифтовой зоны. Длина разлома 500 км.

Последний разлом, отстоящий от предыдуще
го на 550 км, простирается на 2500 км. В гребневой 
части хребта рельеф разломной зоны усложняется. 
Здесь начинается горный район, продолжающийся 
до тройного сочленения Буве. К  западу от рифта 
симаунты сочетаются с двумя сравнительно 
небольшими, но глубокими впадинами. В целом, 
морфоструктура разлома выражена менее резко, 
чем в предыдущих случаях.

Таким образом, от Агульяс-Фолклендского 
разлома на юг наблюдается картина уменьшения 
интенсивности разломообразования. Н а рис. 3 ил
люстрируется сейсмоактивность описываемого 
сегмента.

Разрушение структуры Срединно-Атлантиче
ского хребта происходит в районе 55° ю.ш., где 
она подвергается деструктивному процессу, свя
занному с проградацией Американо- и А ф рика
но-Антарктического хребтов. Но об этом в сле
дующем разделе.

ТРО Й Н О Е С О Ч Л Е Н Е Н И Е  БУ В Е
Тройное сочленение спрединговых хребтов 

Южной Атлантики занимает район, заключен
ный между юго-западным окончанием разлома 
Буве и восточным концом разлома Конрада. Его 
размеры -200 х 200 км2. Этот район уже неодно
кратно описывался, и в отношении его строились 
разнообразные геометрические модели. Послед
ние данные получены российско-итальянскими 
экспедициями на Н И С “Академик Николай Стра
хов” (18-й рейс, 1994 г.) и “Геленджик” (1996 г.) 
[2, 19].

Вкратце описываемый район характеризует
ся следующими структурными особенностями 
(рис. 6) [2].

С севера в него проходит рифтовая зона Сре
динно-Атлантического хребта, состоящая из трех 
отрезков: северного, центрального и южного, ку- 
лисно заходящих один за другой. Последний из 
них фиксирует окончание срединного хребта. 
Юго-западный угол района представляет зону пе
реработки атлантических морфоструктур и раз
рушения свойственного им магнитного поля. 
В эту зону с запада внедряется довольно крупный 
и глубокий прогиб, обладающий крутыми скло
нами, именуемый Граничным. Южнее него, отде
ляясь структурной перемычкой, обособляется



небольшой Меридиональный прогиб, который на 
юге сочленяется с разломом Конрад крайней вос
точной структурой Американо-Антарктического 
хребта.

С восточной стороны в описываемый район 
внедряется вулканический хребет Шписс, пред
ставляющий собой явно новообразованный эле
мент, перерабатывающий структуру Срединно- 
Атлантического хребта. По отношению к структу
рам Срединно-Атлантического хребта хребет 
Шписс ориентирован под острым углом, срезая их.

На карте Т. Сандвелла и У. Смита [24] видны 
некоторые новые морфоструктурные черты рай
она. Так, на юг от юго-западного окончания раз
лома Буве прослеживается субмеридиональный 
разлом, представленный глубоким трогом, сопро
вождаемым боковыми хребтами. Разлом протяги
вается на 300 км. Его тектоническое значение за
ключается в том, что он обрывает субширотный 
комплекс структур Американо-Антарктического 
хребта. Хребет Шписс лежит непосредственно к 
северу от этого разлома, и очень вероятно, что 
оба элемента находятся в геодинамической взаи
мосвязи.

К ак показали последние исследования1, состав 
базальтов хребта Шписс очень сходен с составом 
лав о-ва Буве, который во всех работах рассмат
ривается как горячая точка. Однако на упомяну
той выше карте можно видеть, что к северу и вос
току от о-ва Буве распространены подобные же, 
но подводные горы, семейство которых нельзя 
связать с проявлением вулканизма в единичной 
горячей точке. Как можно видеть на карте, все 
они тяготею т к системам риф т-разлом . Соответ
ственно, автор не видит необходимости поддер
живать идею о “горячей точке Буве”, как увенчи
вающей гигантский мантийный плюм, поднимаю
щийся от границы ядро-мантия.

Поднятие Шписс следует рассматривать в том 
же ряду вулкано-тектонических структур.

Н ет необходимости вдаваться в другие подроб
ности строения района, поскольку на этот счет 
имеется несколько недавних публикаций [2, 7, 19 
и др.].

О БЩ И Е ЗА М Е Ч А Н И Я  И ВЫ ВОДЫ

Чем больше мы исследуем тектонику и геоди
намику океанов, тем дальше отходим от некоего 
генерализованного к ним подхода, затушевываю
щего их структурные особенности. Вновь и вновь 
напоминает о себе проблема тектонического рай
онирования океанского ложа, в последние деся
тилетия практически выпавшая из поля зрения 
исследователей. В настоящее время к такой рабо-

1 Устное сообщение А.А. Пейве.

ю. ш.

Рис. 6. Структура тройного сочленения Буве [2].
1 -  рифтовая зона Срединно-Атлантического хребта;
2 -  тектоно-вулканический хребет Шписс; 3 -  контур 
прогиба, продолжающего структуры Американо-Ан
тарктического хребта; 4 -  сегмент рифта того же 
хребта; 5 -  зона переработки атлантических морфо- 
структур и разрушения линейности магнитного поля; 
6 -  нулевая магнитная аномалия; 7 -  оси положитель
ных магнитных аномалий.

те подталкивает Гравиметрическая карта дна 
Мирового океана [24].

В пределах обширной акватории Южной А т
лантики, в центре которой находится тройное со
членение Буве, по строению океанского дна обо
собляется несколько совершенно не схожих тек- 
тоно-морфологических провинций. Наиболее 
крупными из них являются Восточная, Ю го-За
падная и Северо-Западная (см. рис. 1). Первая из 
них характеризуется распространением морфост- 
руктур разных порядков, имеющих северо-вос
точную ориентировку. Для нее типичны крупные 
линейные формы (многие тысячи километров), в 
плане имеющие вид сигмоиды. В средней части 
провинции ее пересекает мощный субширотный 
риф т (Главный риф т А фрикано-А нтарктическо
го хребта), сопровождаемый с обеих сторон при- 
рифтовыми хребтами. Главные сигмоидные 
структуры развиты на востоке, образуя широкую 
Антаркт- Африканскую разломную систему. Ч ет
ко устанавливается, что два крайних прямолиней
ных восточных разлома системы (Принс Эдвард и 
соседний с ним с запада), как и Главный рифт, -  
молодые наложенные структурные образования.
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Рис. 7. Структурное положение спрединговой зоны 15° в.д.
САХ -  Срединно-Атлантический хребет; ТСБ -  тройное сочленение Буве.

Граница Восточной и Ю го-Западной провин
ций расплывчатая. Граница с Северо-Западной 
провинцией проходит по определенно выражен
ной спрединговой системе, простирающейся от 
Агульяс-Фолклендского разлома на юг к северо- 
восточному окончанию разлома Шака примерно 
по 15° в.д. (рис. 7). Этой последней свойствен ат
лантический тип строения. Размеры системы отно
сительно невелики, образующие ее структурные 
формы сглажены и в настоящее время пассивны. 
П о крайней мере сейсмичность в ней не проявлена. 
Строгое соответствие простирания поперечных 
разломов системы таковым Срединно-Атлантичес
кого хребта указывает на их общее геодинамичес- 
кое начало. Время образования системы неясно, но 
возможно, что в данном случае имеется связь с об
разованием мощной горной группы Метеор, р азъ 
единяющей ее и Срединно-Атлантический хре
бет. В любом случае это эф ф ект нелинейного гео- 
динамического процесса.

Для Ю го-Западной провинции характерна 
противоположная юго-восточная ориентировка 
структур дна и малая их контрастность. От Севе
ро-Восточной провинции ее отделяет субширот
ный Американо-Антарктический хребет явно се
кущего характера.

Северо-Западная провинция, ограниченная на 
севере Агульяс-Фолклендским разломом, соот
ветствует Срединно-Атлантическому хребту. Со
отношения морфоструктур здесь в общем типич
ны для хребтов с малой скоростью спрединга. 
Для этой провинции характерны выдержанные 
восток-северо-восточные простирания разлом- 
ных структур, выступающих на фоне относитель
но малорасчленного рельеф а дна.

Вполне очевидно, что соответствующие мор
фоструктурные провинции порождены разными 
геодинамическими условиями, а не каким-то еди
ным глубинным механизмом. Пестрота геодина- 
мических полей -  характерное свойство геосфер 
вообще [6]. В данном случае речь идет о много
плановости и многообразии тектонического и гео- 
динамического саморазвития океанской лито
сферы.

Убедительным отражением подобного харак
тера развития является наложение на более ран
ний гетерогенный тектонический план крупней
ших неотектонических форм. В первую очередь, 
таковыми являются молодые спрединговые А м е
рикано- и Африкано-Антарктические хребты. 
Это очень разные по масштабам проявления 
рифтинга и разломной тектоники структурные 
образования, но как тот, так и другой представля
ю т собой зоны геодинамической трансформации 
(связки) между тектоническими областями разно
го характера. Обе системы тектонически весьма 
активны. Выражая мощные молодые структуро
образующие процессы, они сильно затуш евыва
ют черты предшествующего структурного плана. 
Проградируя навстречу одна другой, данные сис
темы, внедрившись в структуру юга Срединно- 
Атлантического хребта, ее разрушили [2]. Их 
дальнейшее встречное продвижение может при
вести к становлению новой единой уже А ф рика
но-Американской спрединговой системы, а отсю 
да и к радикальной перестройке тектонического 
плана Атлантики. Согласно сделанному подсчету, 
скорость продвижения составляет 4-5 см/г [19].



Рис. 8. Индо-Тихоокеанская система деформаций.
1 -  главные разломы (1 -  Шеклтон, 2 -  Агульяс-Фолклендский, 3 -  Принс Эдвард, 4 -  Амстердам); 2 -  глубоководные 
желоба; 3 -  изобата 1000 м; 4,5  -  спрединговые хребты: 4 -  рифтовые зоны, 5 -  поперечные разломы. САХ -  Средин
но-Атлантический, Ю-ЗИХ -  Юго-Западный Индийский, ЗИХ -  Западно-Индийский, ЦИХ -  Центрально-Индийский, 
Ам АХ -  Американо-Антарктический, АфАХ -  Африкано-Антарктический; тройные сочленения: ТБ -  Буве, ТР -  Ро
дригес; ААРЗ -  Антаркт-Африканская система разломов.

Современная структура тройного сочленения 
Буве начала формироваться не более двух мил
лионов лет назад [2].

Становление новой спрединговой системы 
происходит в условиях ее общего продольного 
растяжения. Каждый из двух спрединговых хреб
тов проградирует в обе стороны [8]. Разная тек
тоника хребтов может быть объяснена разными 
условиями растяжения прежде всего его интен
сивностью. Судя по структурным чертам, боль
шая интенсивность свойственна Американо-Ан
тарктическому хребту. В обоих хребтах широко 
проявлены продольные сдвиговые деформации, 
генерированные, естественно, общим продоль
ным растяжением.

Н а современном этапе структурного развития 
южных областей океанов уже можно говорить о 
некотором грандиозном тектоническом линеа- 
менте, начинающемся в Индийском океане в рай
оне тройного сочленения Родригес, продолжаю
щемся спрединговыми хребтами Южной А тлан
тики и следующем далее, через рифтовые зоны 
Антарктики к разлому Ш еклтон в Тихом океане 
(рис. 8). Если соответствующий тектогенез будет 
развиваться, то М ировая океанская рифтовая си
стема приобретет совершенно иные черты.

В заключение отметим, что выполненный ана
лиз в качестве идейной базы имел нелинейную ге

одинамику. Без влияния на тектогенез глубинных 
нелинейных геодинамических эффектов, на взгляд 
автора, совершенно немыслимо охватить и понять 
действительную сложность наблюдаемых в океан
ских геосферах тектонических и геодинамичес
ких явлений.
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Abstract—The spreading ridges that form a triple junction near Bouvet Island (the North Weddell, African- 
Antarctic, and southern Mid-Atlantic ridges) are described. These ridges have substantially different morpho- 
structural and evolutionary features. The North Weddell Ridge is unusual in that it owes its origin mainly to 
transverse fracture zones rather than rifting. Both the North Weddell and Southwest Indian ridges are discor
dantly superimposed over earlier oceanic structures; their formation commenced at the close of the Late Pale
ozoic and is still in progress. The ridges are evolving in a setting of overall longitudinal compression; at their 
terminations, they propagate in the opposite directions. In this process, the Mid-Atlantic Ridge is being de
stroyed. In a westerly direction, the system of the North Weddell Ridge and its western extension—the Antarc
tic rift structures—approach the Shackleton Fracture Zone, which separates the Scotia Sea structural complex 
from the Pacific. At the same time, the African-Antarctic Ridge makes up a unified system with the Southwest 
Indian, which extends eastward up to the Central Indian Ridge. Both systems converge near Bouvet Island, to
gether forming a vast lineament that links the Pacific and Indian oceans. The further evolution of the lineament 
structures can lead to a major change in the pattern of the world rift system.
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Вблизи северо-западной Африки и северо-востока Южной Америки располагаются архипелаги 
вулканических остров и подводные горы. Проводится сравнительный анализ из строения, развития 
и времени формирования на основании разнообразного картографического материала, спутнико
вой альтиметрии, анализа более 700 определений абсолютного возраста и данных полевых исследо
ваний на островах Зеленого Мыса.
Основными структурными подразделениями островов тропической Атлантики являются цоколь и 
вулканический комплекс, которые формировались на деформированном основании. Образование 
комплексов начиналось с внедрения интрузивных и дайковых серий которые сменялись излияниями 
лав. В миоцен-четвертичное время около Западной Африки устанавливается несколько циклов 
формирования эффузивных и субвулканических комплексов (ранний миоцен, плиоцен, четвертич
ное время). В позднем миоцене намечается период относительного покоя. Сопоставление этапности 
формирования дайковых, лавовых и интрузивных серий вдоль Западной Африки показывает, что 
максимумы активности формирования тел или иных образований, как правило, во времени не сов
падают. Устанавливается асимметрия в проявлении магматических событий на востоке и западе 
Атлантики в кайнозойское время.
Для Канарского архипелага показано, что прогрессивное изменение возраста вулканических обра
зований вдоль его простирания отсутствует, что приводит к заключению об отсутствии в данном 
районе следа горячей точки и необходимости поиска иных моделей.

Вблизи пассивных окраин северо-западной А ф 
рики и северо-востока Южной Америки, в пределах 
континентального подножья, склона и шельфа, рас
полагаются вулканические острова [24] и много
численные подводные горы. В восточной части А т
лантического океана, между 34°с.ш. и 15°05' ю.ш., 
это  архипелаги (рис. 1, таблица) -  Канарский, 
М адейра, Зеленого Мыса, а такж е отдельные ос
трова Камерунской линии -  Аннобон, Бийого 
(ранее -  Фернандо-По), Принсипи и Сан-Томе. 
Вблизи оси Срединно-Атлантического хребта 
расположен о-в Вознесения. Около побережья 
Южной Америки -  острова Фернанду-ди-Норо- 
нья и Рокас. Общая площадь островов или, соот
ветственно, областей наземного кайнозойского 
вулканизма, превыш ает 12000 км2. Вместе с тем, 
если учитывать части океанической коры, в ко
торых установлены силлы, подводные горы, 
структуры протыкания, то общая площадь обла
сти магмовыведения может оказаться на порядок 
большей. Изучение этих зон имеет большой ин
терес для понимания эволюции пассивных окраин 
А фрики и Южной Америки, а такж е приэквато
риальной части Атлантического океана.

Наиболее распространенной гипотезой о про
исхождении большинства островов Атлантичес
кого океана является идея горячей точки или дви
жения плюмов, диаметр которых может дости

гать 500 км (например, [20, 25]). Напомним, что 
“Т. Вильсон и П. Морган предположили, что ... 
отмершие вулканы, тянувшиеся “хвостами” поза
ди современных активных вулканов, представля
ют собой следы прохождения литосферных плит 
над неподвижными горячими точками в мантии 
Земли. Когда плита проходит над горячей точ
кой, она как бы зажигательным стеклом про
плавляется снизу и возникает вулканический 
очаг, питающий поверхностный вулкан. Когда 
плита уходит от горячей точки, вулкан перестает 
быть активным, отмирает и вместе с плитой дви
жется в сторону от горячей точки, наращивая тем 
самым отмерший вулканических хребет” [3, с. 121]. 
Анализ строения архипелагов островов Ц ент
ральной Атлантики и данных о возрасте вулка
низма привел автора статьи к необходимости 
вновь обратиться к вопросу о природе магматиче
ской активности в указанном регионе.

Вещественный состав пород островов, в мень
шей степени подводных гор, особенности их гео
химии и петрологии останутся за пределами на
шего внимания, так как этим вопросам посвяще
на многочисленная литература. Вместе с тем, 
весьма скромное место в публикациях занимает 
сравнительно-геологический анализ этих струк
тур, их положения в пространстве, развития и
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Основные характеристики крупнейших вулканических островов Центральной Атлантики

Остров Широта,
градусы

Долгота,
градусы

Площадь,
км2

Высо
та, м

Высота на
до дном, м

Подъем в 
квартере, м

Древнейший маг
матизм, млн. лет

Последнее из
вержение, год

Боавишта 16.12 -23.17 620 620 3400 150 - -

Брава 14.83 -25.25 64 976 5000 235 5 -

Фогу 14.92 -24.62 476 2829 7000 114 - 1995

Ильеу-Бранку 16.67 -25.30 3 327 2800 - - -

Ильеу-Гранди 14.97 -24.07 2 96 4300 52 - -

Маю 15.25 -23.67 269 436 3400 265 99.8 -

Сал 16.75 -22.93 216 164 3400 105 - -

Санту-Антан 17.08 -25.75 779 406 5000 4 - -

Сан-Николау 16.62 -24.75 343 1979 4300 250 - -

Сан-Висенти 16.83 -25.00 227 1304 3300 70 - -

Санта-Лузия 16.75 -24.62 135 774 2900 52 - -

Сантьягу 15.83 -23.67 991 395 ,4800 168 - -

Фуэртевентура 28.50 -14.00 1731 860 3800 - 48 -

Гран Канария 27.92 -15.58 1376 1950 5500 28 14.5 -

Иерро 27.95 -17.93 227 1521 5500 - 3.05 1793?

Гомера 28.18 -17.37 378 1484 5000 - 12.7 -

Л а Пальма 28.75 -17.83 728 2424 5800 - 3.5 1971

Лансароте 29.00 -13.67 741 682 2300 - 15.5 1824

Тенериф 28.33 -16.67 2058 3718 7200 - 15.68 1909

Фернаду-ди-
Норонья

-3.83 -32.42 16.9 320 4300 60-70 21.9 -

Дисерташ 32.52 -16.52 13 - - - - -

Мадейра 32.63 -16.92 728 1861 - 100-400 1.81 -

Порто Санто 33.75 -16.42 69 - - 350 13.1 -

Аннобон -1.43 5.63 - 655 5000 - 19.2 1898

Вознесения -7.97 -14.39 93 859 4000 - 4.5 -

Принципи 1.63 7.40 114 948 4000 - 30.6 -

Сан-Томе 0.24 -6.59 - 2024 - - 15.7

Примечание, прочерк -  нет данных. Таблица составлена с использованием данных: Григорьева Г.Н., Энциклопедия регио
нальной геологии Мира, Mitchell-Thome R.C., Ноете К., Mitchell J.G., Le Bas M.J., Feraud G., Ancochea E., Abdel-Monem A., Piper 
J.D.A., Grunau H.K., Comen G., Maury R.C., Ferreira M.P., Baker P.E. Weaver B.L., Garlach D.C.

времени формирования. Н а этих вопросах и будет 
сосредоточено внимание в статье.

Отметим, что в ходе нашего исследования бы 
ла составлена база данных по возрастам магмати
ческих пород и характеристикам островов на ос

новании более сотни публикаций. В связи с тем 
что такой список не может быть приведен в жур
нале, мы вынуждены ссылаться в примечаниях на 
первых авторов работ. Практически все датиров
ки возраста были определены К/Аг-методом.



ОСНОВНЫЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ 
РАЗМЕЩЕНИЯ ВУЛКАНИЧЕСКИХ 

СООРУЖЕНИЙ ТРОПИЧЕСКОЙ 
АТЛАНТИКИ

Анализ разнообразного картографического 
материала, включая данные по спутниковой аль
тиметрии [18,27], показывает, что центры магма
тической активности располагаются на шельфе и 
континентальном склоне (остров Бийого), конти
нентальном подножии (Канарские острова), на 
поднятиях в абиссальной котловине (Острова Зе
леного Мыса), в пределах Срединно-Атлантичес
кого хребта (остров Вознесения). Они могут фор
мировать архипелаги сложной формы (острова 
Зеленого Мыса), цепи той или иной ориентиров
ки (горы Новой Англии, Мартин Вас) и монопо
стройки или их группы, поверхности которых мо
гут располагаться на различных глубинах или вы
ходить над уровнем моря [5, 17 и др.].

По отношению к пассивным частям транс
формных разломов вулканические сооружения в 
тропической Атлантике могут занимать различ
ное положение. В одних случаях цепи или группы 
вулканических гор пересекают их под различными 
углами (горы Пернамбуку, Байя, Камерунская ли
ния) -  южнее экватора и до 15° ю.ш., западнее Сре
динно-Атлантического хребта, они имеют прости
рания порядка 315°-320°, восточнее -  40°-45°. 
В других -  вулканические сооружения располага
ются между крупными разломами и не имеют с 
ними видимых “контактов”. При этом они могут 
формировать сложно построенные группы вул
канических аппаратов (Острова Зеленого Мыса), 
отдельные аппараты или их цепи (например, цепь 
из пяти подводных гор западнее рифта Вознесе- 
ния-Боде-Верде). Последние могут находиться 
также на поднятиях, субпараллельных разлом- 
ным трогам (подводные горы на хребте Рессер- 
чер). В целом создается впечатление, что форми
рование зон магматизма вне пределов гребневой 
зоны Срединно-Атлантического хребта связано с 
вторичными деформациями океанических плит, 
которые создают благоприятные условия для об
разования зон проницаемости.

ОСНОВНЫЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ 
СТРОЕНИЯ ВУЛКАНИЧЕСКИХ ОСТРОВОВ 

ТРОПИЧЕСКОЙ АТЛАНТИКИ
Анализ строения 20 океанических островов 

тропической Атлантики свидетельствует о том, 
что они слагаются вулкано-плутоническими и 
эффузивными комплексами, образующими палео
поднятие и основную постройку острова (рис. 2), 
и иногда породами основания, которое существо
вало до начала проявления магматизма, привед
шего впоследствии к формированию всей вулка
нической постройки.

Комплексы докайнозойского основания ост
ровов, точнее, их фрагменты, установлены на Ос
тровах Зеленого мыса (Маю, Сантьягу, возможно, 
Сал) и на Канарских островах (Фуэртевентура). 
Они представлены вулканогенными и осадочны
ми породами мезозойского возраста, которые 
смяты в складки и разбиты разрывными наруше
ниями.

Основание о-ва Маю сложено [6, 26] поздне
юрскими толеитовыми пиллоу-лавами, гиалоклас- 
титами и туфами. Выше располагаются позднеюр- 
ско-неокомские известняки (300-350 м) с кремнис
тыми конкрециями. Выходы сходных пород 
известны и на северо-востоке о-ва Сантьягу. Поро
ды апт-альбского возраста (100-150 м) представле
ны мергелями и черными аргиллитами. Альб-се- 
номанская толща слагается туфоалевролитами, 
туфопесчаниками, туфогравелитами, мергелями 
и известняками. Вверх по разрезу, после размыва, 
их сменяют грубообломочные вулканогенные 
породы: туфы, агломераты, туфоконгломераты, 
которые формировались в наземных условиях. 
Среди обломков обнаружены пироксениты, яку- 
пирангиты и другие интрузивные породы.

На острове Фуэртевентура [26] меловые тол
щи сложены глинистыми сланцами и мергелями с 
прослоями песчаников. Выше залегает известня
ково-мергелистая серия и темные глинистые 
сланцы с прослоями известняков. Верхняя часть 
комплекса основания слагается песчаниковой и 
кремнистой толщами, а также известняками с 
линзами кремней. Общая мощность описанных 
пород -  700 м. Они смяты в складку, запрокину
тую на север-северо-восток, и нарушены разло
мами.

Таким образом, во всех известных случаях по
роды докайнозойского основания вблизи Северо- 
Западной Африки перед началом формирования 
вулкано-плутонической ассоциации островов бы
ли деформированы.

Комплексы палеоподнятия представляют собой 
совокупность структурно-вещественных (4^лка- 
но-плутонических) ассоциаций, сформировав
шихся до начала широкого проявления эффузив
ного магматизма. Эти комплексы обстоятельно 
изучены на многих островах тропической Атлан
тики. На Канарских островах принимается, на
пример, [20], что они образовались в стадию щи
тового вулкана. В связи с тем что далеко не все
гда можно доказать существование подобного 
рода постройки, мы будем применять термин “па
леоподнятие”. В его состав могут входить три 
комплекса.

1. И н т р у зи в н ы е  к о м п л е к с ы  формировались 
(см. рис. 2) в несколько этапов и могут представ
лять собой либо субвертикальные и пластовые те
ла мощностью от 1 до 30-50 м щелочных пирок- 
сенитов, ийолитов, эссекситов, сиенитов, мон- 
цонитов, либо расслоенные габро-сиенитовые



Рис. 2. Идеализированные разрезы вулканических островов тропической Атлантики.
/ -  шлаковые конусы; 2 -  купола, экструзии; 3 -  туфы; 4 -  агломераты, брекчии; 5 -  габбро-сиенитовые интрузии; 
6 -  лавы; 7 -  конгломераты; 8 -  мезозойские образования; 9 -  базальты основания (?) о-ва Сан-Висенти; 10 -  интру
зивные комплексы; 11 -  дайки; 12 -  калькарениты. Цифры -  абсолютный возраст пород, млн. лет.



интрузивы, сложенные пироксенитами, эссексита- 
ми, габбро, габбро-сиенитами, сиенитами и нефели
новыми сиенитами. Если интрузивные образования 
не обнажены (например, север о-ва Сантьягу, Сан- 
Никол ау), то в осадочно-вулканогенных породах 
или в дайках встречаются обломки или ксенолиты 
пироксенитов, амфиболитов и сиенитов. Общая 
продолжительность формирования интрузивных 
образований, судя по данным абсолютного дати
рования пород о-вов Фуэртевентура и Маю, мо
жет составлять от 9 до 13 млн. лет.

2. Э ф ф у зи вн о -а гл о м ер а т о в ы е  ком п лексы  пред
ставлены конгломератами, агломератами, агломе
ратовыми туфами, осадочной брекчией и лавами 
субщелочных базальтов, сформировавшихся в 
подводных и субаэральных условиях. Эти образо
вания стратиграфически несогласно залегают на 
породах интрузивных массивов, выполняют не
ровности расчлененного палеорельефа и содер
жат глыбы, блоки и слабо окатанные валуны ни
жележащих образований. Эффузивная часть 
комплекса может быть представлена потоками 
массивных и пиллоу-лав базанитов, оливиновых 
базальтов, мелилитовых нефелинитов, агломера
тов и гиалокластитов. Аналогами этой части 
комплекса могут быть, по всей видимости, пала- 
гонитовые брекчии с блоками свежих толеито- 
вых базальтов, сформированными в подводных 
условиях (например, видимое основание острова 
Принсипи) [16].

3. Д а й к о в о -с и л л о в ы й  к о м п л е к с  прорывает все 
вышеописанные образования (см. рис. 2). Во мно
гих местах интенсивность внедрения даек и сил- 
лов лампрофиров, в меньшем количестве карбо- 
натитоидов, карбонатитов, реже базальтов и оли
виновых нефелинитов достигает 80-100% объема 
вмещающих пород.

Формирование палеоподнятия островов про
исходило на фоне общего подъема океаническо
го дна, благодаря полифазному нагнетанию рас
плавов с глубин порядка 80-100 км [6]. Участок 
дна претерпевал неоднократные и разноампли
тудные опускания и подъемы вплоть до размыва. 
Это могло быть связано, во-первых, с неодно
кратным наполнением и разгрузкой магматичес
ких камер. Во-вторых, можно предположить, что 
подъем вулканической постройки происходил с 
большей скоростью, чем прогрессивное опуска
ние океанического дна по мере отодвигания от 
зоны спрединга, и лишь затем, в ходе замедления 
роста постройки, она начинала погружаться. 
Скорее всего, было сочетание обоих процессов. 
Внедрение дайково-силловых тел приводило к 
консолидации участка коры.

Вулканический комплекс островов представ
ляет совокупность структурно-вещественных ас
социаций, сформировавших в субаэральных и аэ- 
ральных условиях систему наземных вулканичес
ких построек различного типа. Образование

собственно островной постройки могло проис
ходить в несколько фаз (например, до девяти на 
о-ве Лансароте), при преобладании эффузивной 
деятельности, разделявшихся перерывами, во 
время которых происходило частичное или пол
ное разрушение вулканических построек.

Например, на о-ве Сан-Николау структура нео- 
вулканического комплекса обусловлена широ
ким развитием аппаратов центрального типа, 
шлаковыми (и шлаколавовыми) конусами, при
уроченными к двум зонам проницаемости. На 
юге острова хорошо устанавливается цепь шла
ковых и шлаколавовых конусов усеченной фор
мы. Постройки высотой 180-340 м сливаются со 
своими основаниями и, очевидно, маркируют зо
ну проницаемости субширотного простирания, 
продолжение которой намечается по ряду мелких 
лавовых конусов. Характерно, что большинство 
кратеров открыто к северу. Этот факт, а также 
изогнутая форма зоны в плане могут свидетель
ствовать о том, что безамплитудный разлом не 
вертикален, а имеет наклон к югу. Северная зона 
проницаемости фиксируется цепью аналогичных 
шлаковых конусов высотой 100-150 м.

Формирование вулканического комплекса на 
островах Иерро, Ла Пальма, Лансароте, Тене
риф, Аннобон и Фогу, на которых известны исто
рические извержения, продолжается до настоя
щего времени.

ЦЕНТРЫ КАЙНОЗОЙСКОЙ 
МАГМАТИЧЕСКОЙ АКТИВНОСТИ

ЗА ПРЕДЕЛАМИ ОСТРОВОВ
На основании изучения различных батиметри

ческих карт и данных альтиметрии [8, 27] можно 
предполагать, что между 30° с.ш. и 15° ю.ш., на 
Срединно-Атлантическом хребте и за его преде
лами, имеется порядка 400-450 подводных гор 
различного происхождения.

Первая группа вулканических гор располага
ется около побережья Западной Африки между 
23° и 14° с.ш. и около архипелага Островов Зеле
ного Мыса. Несколько гор известно в краевой ча
сти Гвинейского плато и в пределах континен
тального склона Африки. Вторая группа, более 
южная, горы Батиметристов, располагается севе
ро-западнее поднятия Сьерра-Леоне, в пределах 
которого также имеются вулканические аппара
ты. Третья -  известна в литературе под названием 
Камерунской линии -  цепи подводных гор, вулка
нических островов и наземных построек, кото
рые протягиваются от Срединно-Атлантическо
го хребта до плато Адамана в пределах западного 
Камеруна. В Гвинейском заливе развиты много
численные подводные горы, так называемые го
ры Гвинейского залива. Около побережья севе
ро-восточной Бразилии располагаются три группы



подводных гор: горы Байя, горы в районе острова 
Фернандо ди Норонья и горы Пернамбуку. Коли
чество подводных вулканических гор в тропичес
кой Атлантике увеличивается в сторону конти
нентов.

Проведенная нами статистика глубин основа
ний 400 подводных гор показала, что большин
ство из них (312) располагается на глубинах 
1700-2800 м, т.е. в пределах приподнятых участ
ков океанских котловин и в пределах Срединно- 
Атлантического хребта. На абиссальных глуби
нах (3300-4800 м) их существенно меньше. Чаще 
всего встречаются горы высотой от 600 до 1200 м, 
в меньшем количестве -  от 1400 до 2000 м. Еще 
меньше гор с высотами 2000-5000 м. Высота вул
канических сооружений, выходящих из под воды, 
относительно прилегающих участков дна изменя
ется от 1900 м (о-в Грасиоза, Азорские острова) 
до 7000 (о-в Фогу, Острова Зеленого Мыса) -  
7200 м (о-в Тенериф, Канарские острова). Можно 
предполагать, что формированию групп гор 
предшествует поднятие океанической коры, ве
роятнее всего, связанное с внедрением магмати
ческих образований в виде дайково-силловых или 
интрузивных комплексов -  аналогов палеоподня
тия островов.

Вблизи Островов Зеленого Мыса сосредото
чено (см. рис. 1) большое количество подводных 
гор (Сеньор, Боавишта, Кабо-Верде, Маю, Жоал 
и др.), вершины которых расположены на глуби
нах от 80 до 1500 м [8]. Работы, проведенные на 
горе Синьор, которая расположена (см. рис. 1) в 
50 км к северо-востоку от о-ва Сал, показали [2], 
что ее подножие лежит на глубине 3500 м, а вер
шина -  на 302 м. По данным НСП, все слои оса
дочного чехла прорываются породами акустиче
ского фундамента. Это привело к выводу о том, 
что гора представляет собой басмолит. К миоце
новым интрузиям [30] были отнесены образования 
невысокого хребта, вытянутого вдоль 16° с.ш., и 
ряд диапировых структур, известных в районе бу
рения скважины DSDP 368. Последняя вскрыла 
силлы оливиновых диабазов с возрастом 19 млн. 
лет. Сопоставление разреза скважины с данными 
НСП позволило интерпретировать многочислен
ные диапировые структуры и ряд отражающих 
площадок как внедрения магматических распла
вов (штоки, силлы), которые и сформировали ку
половидное поднятие -  плато Зеленого Мыса. 
Проявления магматизма известны и в районе 
скважины 138 [19], в которой были пробурены 
два силла или потока базальтов щелочного типа 
мощностью в 0.5 и 50 м на глубинах 434 и 437 м со
ответственно.

К северу от Островов Зеленого Мыса распо
лагается регион с широким развитием структур 
протыкания (“piercment structures”) [19] -  изоли
рованных образований, имеющих диаметр от 2 до

4 км в диаметре, высоту до 100 м и углы наклона 
до 30°. Они прорывают хорошо стратифицирован
ные осадки и образуют холмы. Вблизи этих тел 
осадочный чехол приподнят и нарушен. На одном 
из холмов была пробурена скважина DSDP 141, ко
торая на глубине 295 м вскрыла сильно изменен
ные базальты. Сходные диапиры [19] были также 
обнаружены в районах скважин DSDP 140 и 139.

К северо-востоку от Островов Зеленого мыса, 
на континентальном склоне Сенегала [9], распо
лагается гора Каяр (см. рис. 1). Она имеет диа
метр основания в 15 км и возвышается надо дном 
более чем на 1500 м. Судя по деформациям оса
дочного чехла, возраст подъема горы доплиоце- 
новый и, скорее всего, миоценовый.

Западнее Островов Зеленого Мыса, в преде
лах абиссальной котловины, были изучены под
водные горы Крылова и Безымянная-640 [1]. 
Первая из них (см. рис. 1) представляет собой изо- 
метричную вулканическую постройку централь
ного типа, которая слагается потоками щелоч
ных оливиновых базальтов, гиалокластитами, 
сильно измененными гидротермальными процес
сами. С горы были подняты осадочные породы 
средне-позднеолигоценового и маастрихтского 
возрастов. Гора Безымянная-640 вытянута в суб
меридиональном направлении. Она представляет 
собой экструзию массивных базальтов, перекры
тых железо-марганцевыми и фосфатными поро
дами, а также известняками верхов нижнего эо
цена и верхнего олигоцена.

Со всеми вышеперечисленными районами свя
заны гравитационные положительные аномалии, 
которые хорошо выделяются на альтиметричес- 
ких картах. В связи с этим мы полагаем, что об
ширный (1275 х 525 км) регион с положительны
ми гравитационными аномалиями между разло
мами Кейн и Зеленого Мыса соответствует полю 
развития миоценового щелочного магматизма с 
общей площадью около 670000 км2 (для сравне
ния: территория Франции -  551000 км2).

Магматическая активность в кайнозойское 
время протекала и юго-восточнее Островов Зе
леного Мыса. Так, на склоне Гвинейской конти
нентальной окраины установлено несколько вул
канических аппаратов разного размера [10, 11]. 
Наиболее крупный из них гора Надир, имеет вы
соту 2400 м и диаметр 16 км (см. рис. 1). Поверх
ность горы (глубина 840 м) эродирована. Шесть 
мелких конусов, высотой до 250 м и диаметром в 
первые километры, располагаются в средней ча
сти склона на глубинах около 2500 м. Вулкан сла
гается крупнопорфировыми базальтами и трахи
тами. Базальты близки к аналогичным породам 
базального комплекса о-ва Фуэртевентура и Ост
ровов Зеленого Мыса. Радиологический возраст 
пород -  58.6 ± 0.5 млн. лет (ранний палеоген).



Предполагают, что в постэоценовое время про
изошло опускание горы минимум на 900 м.

Горы Батиметристов, судя по данным альти
метрии (см. рис. 1), протягиваются от Гвинейско
го разлома в юго-западном направлении практи
чески до разлома Страхова. Одна из гор, гора 
Уитни (Краузе) [23], располагается на севере 
группы и состоит из четырех поднятий с общим 
центром в районе 8°42' с.ш., 20°07' з.д. Вершины 
расположены на глубинах 1100, 514 и 892 м. С се
веро-восточной горы были подняты лампрофи
ры и брекчии с возрастом 53.3-55.4 млн. лет. Из 
брекчий были определены фораминиферы ран- 
неэоценового возраста. Породы сходного состава 
обнаружены в формации Казас Вельяс на о-вах 
Маю, Аннобон, Фернанду-ди-Норонья, на Бер
мудском поднятии и на банке Горриндж [23]).

В пределах возвышенности Сьерра-Леоне [7] 
подводные горы слагаются трахиандезитами, ту
фами трахитов и туфоконгломератами, базальта
ми и туфами, покрытыми толстыми корками фо- 
сфатисто-железо-марганцевых корок, с возрас
том от 36 до 43 млн. лет.

В более северных районах, на Канарских остро
вах, также известны структуры, сформировавшие
ся в период кайнозойской магматической активно
сти. Обработка [20] данных многоканального про
филирования и записей донных сейсмографов 
северо-восточнее о-ва Лансароте, в пределах зоны 
спокойного магнитного поля, показала наличие 
толщи хаотических фаций -  UCF (Unit of Chaotic 
Facies), вероятнее всего, магматического проис
хождения. Ее распространение совпадает с поло
гим поднятием северо-восточного простирания, с 
глубинами порядка 2000 м и абсолютным превы
шением в 1000 м. На поднятии установлено не
сколько подводных гор с глубинами на вершинах 
менее 1000 м. UCF имеет аномально (по сравне
нию с нижележащими породами) высокую ско
рость преломленных волн (4.2 и 3.1 км/с соответ
ственно), и ее возникновение связывают с дейст
вием Канарской горячей точки.

Острова и подводные горы около побережья 
Бразилии имеют строение близкое к строению 
структур западно-африканского региона. Архи
пелаг Фернанду-ди-Норонья, с общей площадью 
184 км2, представляет собой группу небольших 
островов и скал [8,29]. Анализ альтиметрических 
данных [27] показывает, что они являются час
тью цепи подводных гор (не менее 10), которые 
протягиваются вдоль 3°50' ю.ш. до континенталь
ного подножья Южной Америки. Н а. острове 
Фернанду-ди-Норонья [8, 28] выделены три ос
новных комплекса (см. рис. 2). Наиболее древний, 
с возрастом 219-8 млн. лет, состоит из пироклас
тических пород, прорванных телами высокоще
лочных базальтов, эссекситов, куполами трахи
тов, фонолитов и дайками лампрофиров. Туфы

содержат ксенолиты нефелиновых сиенитов, ро- 
говообманковых габбро и пироксенитов. Лавы в 
комплексе отсутствуют. После эрозионного пе
рерыва изливались потоки нефелиновых базаль
тов, которые переслаиваются с туфами и брекчи
ями и прорваны множеством даек сходного соста
ва. Возраст комплекса -  1.7-6.64 млн. лет. 
Эффузивная деятельность завершилась излияни
ем потока базальтов на севере острова.

Подводные горы Байя [13] располагаются (см. 
рис. 1) в восточной части Бразильской котловины 
и включают 45 пиков, образующих три субпарал
лельные цепи. Они разделены глубоководными 
впадинами, заполненными осадками. Северо-вос
точная цепь имеет общее основание с глубиной 
3600 м, над которым возвышаются удлиненные в 
северо-восточном направлении поднятия с поло
гими склонами и выровненными плоскими вер
шинами: горы Штокса -  1480 м, Грелля -  1860 м и 
ряд безымянных с глубинами 2160 м и более. 
В группе есть также горы, которые имеют кони
ческую форму. С одной из них были подняты из
мененные базальты с возрастом 62 ± 4 млн. лет. 
Третья разновидность гор представляет собой уд
линенные поднятия, увенчанные несколькими 
вершинами. Четвертым типом гор являются уд
линенные поднятия с одной выровненной верши
ной. С одной из них были получены базальты се
номанского возраста. Юго-западная ветвь группы 
гор (хребет Ферраш) имеет простирание 310°, пе
ресекает западную часть разлома Боде-Верде и 
представляет собой цепь конических гор протя
женностью более 320 км.

ОСНОВНЫЕ ЭТАПЫ ФОРМИРОВАНИЯ 
ВУЛКАНИЧЕСКИХ ОСТРОВОВ 

И ПОДВОДНЫХ ГОР
Ранее автором [4] высказывалось предполо

жение, что вдоль побережья Западной Африки 
расположена Зеленомысско-Иберийская область 
тектоно-магматической активизации. В самом 
общем виде здесь устанавливались позднеэоцен- 
среднемиоценовая, ранне-среднемиоценовая, ран- 
немиоцен-раннеплиоценовая и миоцен-четвертич- 
ная фазы магматизма. Для уточнения картины 
времени формирования магматических событий 
был предпринят целенаправленный поиск опуб
ликованных данных о возрасте пород в тропичес
кой части Атлантического океана и его обрамле
нии. Работа показала, что определение фаз маг
матизма проводилось для отдельных островов 
или архипелагов, вместе с тем обобщающего ре
зультата для приэкваториальной Атлантики ав
тору найти не удалось. Всего было обнаружено 
более 700 определений абсолютного возраста 
различных пород. Эта информация была введена 
как составная часть геологической базы данных, 
организованной в Accsses 2.0. Вслед за многими 
исследователями, например, [12], автор допускает,



что получаемые результаты могут отражать об
щие закономерности времени формирования 
магматических серий. Вместе с тем, очевидно, 
что отсутствие молодых возрастных датировок 
на Островах Зеленого Мыса (см. рис. 4Д )  связано 
не с отсутствием эффузивной деятельности, а с 
недостаточностью опробования этих пород. Для 
обработки использовалась статистическая про
грамма Statistica, версия 4.3.

Статистическая обработка всех собранных 
данных как по восточной, так и по западным час
тям тропической части Атлантического океана 
свидетельствует (рис. 3) о постепенном нараста
нии магматической активности, начиная с 
альбского времени. Этот процесс распадается на 
два главных этапа: 25-100 млн. лет (поздний оли- 
гоцен-альб) и 0-25 млн. лет (четвертичный пери
од-рубеж олигоцена и миоцена).

В течение первого этапа магматизм проявлял
ся дискретно с перерывами по 5-7 млн. лет. Не
значительное усиление намечается на рубежах 
сантона и кампана (80-82 млн. лет), мела и палео
гена (63 млн. лет), а также в позднем олигоцене. 
Второй этап начался на рубеже позднего олиго
цена и раннего миоцена (23 млн. лет) и, в отличие 
от первого, характеризуется существенным уси
лением магматических событий, с максимальным 
всплеском в плиоцен-четвертичное время. На фо
не общего усиления активности можно наметить 
три относительных спада: в конце раннего 
миоцена (около 16 млн. лет), в конце позднего ми
оцена (около 8.5 млн. лет) и на рубеже плиоцена 
и раннего плейстоцена (около 2 млн. лет). Магма
тические явления в неогене имеют основной макси
мум на рубеже раннего и среднего миоцена, в мио
цене (около 14 млн. лет) и существенно менее выра
женный в позднем миоцене (около 9 млн. лет). 
Усиление магматической активности наблюдает
ся также в миоцен-плиоценовое время (около 
5.5-3 млн. лет) и в четвертичном периоде (около
0.5-0.6 млн. лет).

Геологические данные подтверждают эти вы
воды. В Сенегальской впадине главный тектони
ческий эпизод приходится на лютет (средний эо
цен). Установлено [22], что активная седимента
ция, обусловленная погружением фундамента, 
началась здесь с мелового времени. Отмечаются 
две трансгрессии (палеоцен-эоценовая и средне
позднемиоценовая). Важнейшими несогласиями 
считаются ранее-среднесеноманское и олигоце- 
новое, которые известны повсеместно и характе
ризуются сильнейшими эрозионными процесса
ми [9]. Кроме того, в пределах Сенегальской впа
дины имеется несколько районов, в которых 
установлены проявления магматизма в мелу и 
кайнозое. В частности, сиенитовая интрузия по
зднемаастрихтского возраста была вскрыта бу
ровой скважиной на глубине 463 м северо-восточ
нее Дакара. Напомним, что в верхах альб-сено- 
манской толщи на о-ве Маю обнаружены 
обломки щелочных интрузивных пород.
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Рис. 3. Распределение данных по абсолютному возра
сту магматических пород в тропической Атлантике: 
Л -  в целом, Б -  около Западной Африки, В -  около 
Южной Америки.

Сравнение этапов магматической активности 
на западе Атлантического океана и вдоль Запад
ной Африки показало, что на раннем, мел-олиго- 
ценовом, этапе эти процессы протекали сущест
венно интенсивнее в районе подводных гор Новая 
Англия и на банке Горриндж. Близкие определе
ния возраста были получены для подводных гор 
Байя и Батиметристов.

Анализ данных о времени формирования дай- 
ковых комплексов от о-ва Мадейра до Камерун
ской линии (рис. 4Б )  показывает, что их внедре
ние началось с эоцена и продолжалось до четвер
тичного времени и происходило в четыре этапа. 
Эоцен-олигоценовый этап отличается слабым про
явлением дайкового магматизма, который разде
лялся периодами отсутствия активности, продолжи
тельностью до 8-9 млн. лет. Он завершился при
мерно в середине олигоцена (около 30 млн. лет) и 
отделялся от следующего этапа перерывом око
ло 7 млн. лет. Ранне-среднемиоценовый этап до
стиг апогея около 20.4 млн. лет. За ним последо
вал перерыв продолжительностью около 2 млн. 
лет. Следующий, средне-познемиоценовый, этап
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Рис. 4. Распределение данных абсолютного возраста пород эффузивных, субинтрузивных и интрузивных серий, рас
пространенных около Западной Африки, на Канарских островах и Островах Зеленого Мыса в целом.
Л -  лавы; Б -  дайки; В -  интрузии, Г -  Канарские острова; Д  -  Острова Зеленого Мыса.

характеризовался нарастанием формирования 
даек с пиком около 10 млн. лет, после которого 
наступил спад и перерыв, продолжительностью 
около 3 млн. лет. Последний, плиоцен-четвертич- 
ный, этап отличался наибольшей активностью за 
всю историю. Он начался около 5 млн. лет назад 
с краткого, но исключительно интенсивного вне
дрения дайковый серий, после которого наступил 
резкий спад и практическое завершение форми
рования даек. Особенности этого этапа под
тверждаются и нашими наблюдениями на Остро

вах Зеленого Мыса, на которых немногочислен
ные дайки встречаются только в современных и 
новейших вулканических аппаратах (например, 
вулкан Фогу).

Иная картина, по данным абсолютной геохроно
логии, вырисовывается для этапов формирования 
лавовых (рис. 4А )  комплексов вдоль Западной Аф
рики от о-ва Мадейра до Камерунской линии. Здесь 
выделяются альб-олигоценовый и олигоцен-чет- 
вертичный этапы. Общая картина более древнего



этапа эффузивной активности сходна с вышеопи
санной для даек. Более молодой этап начался около 
24 млн. лет назад, на рубеже олигоцена и миоцена, 
и отличался непрерывными проявлениями вулка
низма вплоть до исторического времени. На общем 
фоне можно выделить этапы его существенного 
усиления в раннем и среднем миоцене (около 17.5 и 
14.2 млн. лет соответственно). После спада актив
ности в позднем миоцене (8-9 млн. лет назад) с 
плиоцена начался период неравномерного нарас
тания вулканических явлений с максимумами ак
тивности в раннем плиоцене (около 3.27 млн. лет) 
и в плейстоцен-раннечетвертичное время (около 
1.3 млн. лет). Формирование лавовых серий про
должается и в исторический этап.

Меньше информации имеется для определе
ния этапности формирования интрузивных серий. 
По данным абсолютной геохронологии основная 
их часть внедрялась в раннем миоцене между 21 и 
18 млн. лет. После этого процесс продолжался 
дискретно вплоть до плиоцена с максимумами в 
конце позднего миоцена (около 7.7 млн. лет) и в 
раннем плиоцене (около 5.4 млн. лет). Единствен
ное маастрихтское определение возраста (70 млн. 
лет) было получено для банки Горриндж, распо
ложенной севернее тропической части Атланти
ческого океана. Вместе с тем, геологические дан
ные показывают, что внедрение сиенитов проис
ходило на острове Маю и севернее г. Дакар еще в 
позднемеловое время [9, 26].

К ВОПРОСУ О “ГОРЯЧИХ ТОЧКАХ” 
АТЛАНТИЧЕСКОГО ОКЕАНА

Канарские острова и Острова Зеленого Мыса 
не представляют собой цепи вулканических аппа
ратов на единых хребтах [18,27]. Первый архипе
лаг расщепляется на две ветви в районе 17° з.д., 
второй образует цепи Подветренных и Наветрен
ных островов. Кроме этого, в отдельные этапы 
кайнозоя магматическая активность проявлялась 
во многих местах и вокруг них.

Канарский архипелаг является наиболее изу
ченным объектом для проверки гипотезы “горячей 
точки” в рассматриваемой части Атлантического 
океана. Он вытянут примерно на 500 км по широте 
(Лансароте -  13°40' з.д., Ла Пальма 17°50' з.д.). Для 
разных типов пород со всех островов было полу
чено большое количество определений (автору 
известны 340) абсолютного возраста. Для сравне
ния: для Островов Зеленого Мыса -  порядка 60, 
для Камерунской линии -  около 70. На основании 
этих данных можно проследить, существует ли 
закономерное изменение возраста в зависимости 
от расстояния до оси спрединга. В связи с тем что 
координаты отбора большинства образцов были 
неопределенными, мы привели их к координате 
центральной точки каждого острова. С учетом 
небольшого размера островов по отношению к

Возраст, млн. лет

Рис. 5. Распределение данных по абсолютному возра
сту пород вдоль Канарских островов.

размерам плиты это упрощение не может вно
сить принципиальных ошибок в расчеты. Зависи
мость распределения возраста относительно дол
готы показана на рис. 5. Хорошо видно, что ак
тивная магматическая деятельность началась 
практически одновременно на всех островах с ру
бежа около 16 млн. лет (конец раннего-средний 
миоцен). Более древние, среднеэоценовые, обра
зования известны только на острове Фуэртевен- 
тура. Наиболее молодые, верхнемиоцен-плио- 
цен-четвертичные, комплексы развиты на всех 
островах, и их образование происходило с пере
рывами. Они формировались без определенных 
закономерностей. Можно отметить, что районы 
островов Иерро и Ла Пальма “подключились” к 
вулканической деятельности примерно с позднего 
миоцена. Исторические извержения известны на 
крайних точках Канарского архипелага (о-в Ланса
роте -  1824 и 1730-1736 гг., о-в Ла Пальма -  
1949 г.). По данным абсолютной геохронологии и 
с учетом геологических наблюдений [6], сходная 
картина просматривается и для района Островов 
Зеленого Мыса -  запад Сенегальской впадины.

Таким образом, образование Канарского ар
хипелага и Островов Зеленого Мыса не может 
быть сведено к простому “прожиганию” плиты и 
требует поиска моделей, более приближенных к 
фактическим данным. На Камерунской линии 
вдоль ее простирания прогрессивное изменение 
возраста также отсутствует, т.е. она не представ
ляет собой след горячей точки [14].

Ранее нами было отмечено [4], что в кайнозое 
имелась асимметрия в распределении магматизма 
в центральной части Атлантического океана. На 
западе, как известно, располагается цепь подвод
ных гор Новой Англии [15], основная часть кото
рых формировалась от апта до сантона и только 
две -  в Маастрихте и в позднем эоцене. Магмати
ческие процессы были широко развиты вдоль



атлантического побережья США и Канады в юр
ско-меловое время и практически прекратились в 
кайнозое [21]. Более молодые вулканические 
процессы здесь не известны. Около Западной 
Африки, южнее экватора, вулканизм привел к 
образованию в сантоне-кампане ряда вулканиче
ских гор, которые ныне входят в Камерунскую 
линию [25]. Несколько аналогичных объектов 
сформировались в кампане и дании около Южной 
Америки (группа гор Байя) [13]. Кайнозойский 
вулканизм сосредоточился в дальнейшем около 
Западной Африки и северо-восточной Бразилии 
(архипелаг Фернанду-ди-Норонья, район г. Фор
талеза и во впадине Потигуар).

Таким образом, модель формирования облас
тей кайнозойского магматизма около Северо-За
падной Африки должна объяснять появление 
протяженной области с одновременным (или поч
ти одновременным) магматизмом, размеры кото
рой могут изменяться на фоне общего растяже
ния Атлантики. Можно предположить, что поис
ки новой модели должны быть связаны с 
образованием мобильных разогретых линз в раз
ных частях верхней мантии Атлантического оке
ана, которые периодически подавали расплавы в 
промежуточные очаги и к поверхности, переме
щаясь вместе с литосферой.

ОСНОВНЫЕ ВЫВОДЫ О СТРОЕНИИ 
ВУЛКАНИЧЕСКИХ СООРУЖЕНИЙ 

ТРОПИЧЕСКОЙ ЧАСТИ 
АТЛАНТИЧЕСКОГО ОКЕАНА

1. Основными составными частями островов 
тропической Атлантики являются комплексы па
леоподнятий (цоколь) и вулканический, заложив- 
шиеся на основании островов. Докайнозойский 
фундамент перед началом магматизма был де
формирован.

2. В течение миоцен-четвертичного времени 
вдоль Западной Африки устанавливаются не
сколько основных циклов формирования магмати
ческих ассоциаций. Образование комплексов начи
налось с внедрения интрузивных и дайковых серий, 
иногда нескольких генераций, которые сменялись 
излияниями лав. Первым был раннемиоценовый 
цикл, вторым -  плиоценовый и последним -  чет
вертичный. В позднем миоцене намечается период 
относительного спокойствия, во время которого 
преобладали процессы внедрения дайковых ком
плексов. Сопоставление этапности формирова
ния дайковых, лавовых и интрузивных серий 
вдоль Западной Африки показывает, что макси
мумы активности тех или иных образований, как 
правило, не совпадают. Исключение представля
ет среднемиоценовый этап (14—14.5 млн. лет), 
в течение которого происходили как активные 
эффузивные процессы, так и внедрение дайко
вых комплексов.

3. Устанавливается асимметрия в проявлении 
магматических событий на востоке и на западе 
Атлантики в кайнозойское время. Магматизм 
раннекайнозойского времени привел к формиро
ванию подводных гор, расположенных сейчас в 
непосредственной близости от континентальных 
блоков. В более позднее время основные магма
тические события были сосредоточены только в 
восточной части тропической Атлантики.

4. Проверка идеи следа горячей токи для Ка
нарского архипелага показывает, что прогрес
сивное изменение возраста вдоль него отсутству
ет, что приводит к необходимости поиска иных 
моделей.
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Abstract—Off the northwestern Africa and northeastern South America shores, archipelagoes of volcanic is
lands and groups of seamounts occur. Their structures, histories, and times of origin based on various mapping 
materials, satellite altimetry, more than 700 absolute age determinations, and field data from the Cape Verde 
Islands were put to comparative analysis. The main structural units of the tropical Atlantic islands are a socle 
and volcanic complex developed on deformed basement. The volcanic complex originates with emplacement 
of plutonic and dike series followed by lava outflows. In the Miocene-Quaternary, several cycles of formation 
of extrusive and subvolcanic complexes (Miocene, Pliocene, and Quaternary) are established. The Late Mi
ocene is a period of relative quiescence. A comparison of the stages of formation of the dike, lava, and plutonic 
series off West Africa shows that the peaks of one or other volcano-plutonic event do not as a rule coincide in 
time. For Cenozoic time, an asymmetry in the manifestation of volcanic events in the West and East Atlantic 
is shown to exist. Along Canary Islands, no progressive change in the age of volcanism is established, suggest
ing the absence of a hot-spot trace there; this calls for alternative models for this region.



У Д К  5 5 1 2 4 2 .5 (6 1 )

СТРОЕНИЕ И РАЗВИТИЕ АЛЖИРСКОЙ ЧАСТИ САХАРСКОЙ ПЛИТЫ
© 1998 г. В. Я. Кожеяов

Институт геологических наук АН  Беларуси, Минск 
Поступила в редакцию 20.11.95 г.

На основании данных бурения, геофизики и опубликованных работ сделаны новые выводы о стро
ении и истории развития Алжирской части Сахарской плиты. Показано, что тектонический режим ре
гиона находился под влиянием развития Тетисных палеоокеанов и связанных с ними рифтовых сис
тем: 1 -  Угарта-Ахнет-Тениз-Руфт-Западный Таудени (венд) -  Прото-Тетис; 2 -  Угарта (кембрий- 
карбон) -  Палео-Тетис I, II; 3 -  Бешар (карбон) -  Палео-Тетис II; 4 -  Салифер-Дорбане (триас-па
леоген) -  Мезо-, Нео-Тетис.

ВВЕДЕНИЕ
В пределах территории Алжира установлен 

ряд разновозрастных надпорядковых структур. 
На юге -  это Регибарский и Хоггарский щиты, на 
севере -  субширотные альпийские складчатые со
оружения Тельский и Высокий Атласы, разделен
ные на западе и в центре срединным массивом или 
непереработанным останцом молодой герцинской 
платформы -  Высокие плато. Между щитами и 
альпидами расположена северо-западная часть 
Сахарской плиты с гетерогенным (арзейско-бай- 
кальским) фундаментом, перекрытым мощным 
платформенным чехлом (до 10 км).

Сахарская плита изучена с помощью сейсмо
разведки (ОГТ) и бурения, которые в основном 
сконцентрированы на востоке территории, в пре
делах нефте-газоносной области. Кроме этого, 
вся площадь плиты покрыта грави- и магнитной 
съемками. Геолого-геофизические работы вы
полнены алжирской компанией “Санотрак” и 
многочисленными зарубежными фирмами. В ста
тье также использованы материалы, полученные 
в результате трехлетней работы советского тема
тического контракта (1990-1992 гг.).

Имеющиеся данные геологии и геофизики, а 
также многочисленные обобщающие опублико
ванные работы по этому крупному осадочному 
бассейну позволили автору рассмотреть строение 
и выделить главные этапы развития региона, со
пряженные с развитием океана Тетис.

На севере Сахарская плита, как и вся древняя 
Африканская платформа (кратон) отделена Юж- 
но-Атласским разломом (флексурой) от альпий
ских складчатых сооружений Высокого Атласа [1]. 
На северо-северо-западе и западе Сахарской пли
ты расположена складчатая система Анти-Атлас, 
которая развивалась как интракратонный мио- 
геосинклинальный прогиб, заложившийся в до-

* И нтракратонны й в пределах Протопангеи.

кембрии (венде?) на древнем нижнепротерозой
ском фундаменте. Породы последнего в ряде 
мест обнажены в современном Анти-Атласе [9]. 
Первично осадочные породы (аркозовые, фли- 
шоидные, серо-, зелено- и красноцветные песча
ники с толщами вулканитов) мощностью (более 
4 км), накопившиеся в прогибе в венде, подверглись 
в раннем кембрии складкообразованию -  пан-аф- 
риканская (байкальская) орогенная фаза (возраст 
550 млн. лет). В последующие эпохи с незначи
тельными перерывами в ашгильскую (таконская 
орогенная фаза) и в среднем девоне (бретонская? 
фаза) вплоть до конца раннего намюра продол
жалось унаследованное прогибание Анти-Атласа 
с накоплением песчано-глинистых пород. В кон
це каменноугольного периода (астурийская фаза) 
миогеосинклинальный прогиб претерпел инвер
сию и, наконец, в альпийскую орогенную фазу, в 
результате горообразования в сопредельном Вы
соком Атласе вновь испытал поднятие и складко
образование.

На западе Анти-Атлас обрывается в Атланти
ческий океан. С северо-запада к Анти-Атласу 
примыкают приатлантические герцинские струк
туры [4], которые являются типичными герцини- 
дами и не входят в состав Северо-Африканской 
древней платформы. Анти-Атлас заложился на 
добайкальском фундаменте, но он развивался как 
типичная миогеосинклиналь, подвергавшаяся 
многократному орогенезу, поэтому представля
ется, что это горное сооружение нецелесообраз
но включать в состав современной Сахарской 
плиты и ее северо-западную границу следует про
водить по появлению первых складок Анти-Ат- 
ласа. В настоящее время так же проводят север
ную и северо-восточную границу плиты по под
ножью передовых складок Высокого Атласа. 
Можно считать Анти-Атлас зоной раздела древ
ней Африканской платформы и молодой эпипа- 
леозойской плиты и западной части альпийского 
Высокого Атласа.
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Рис. 1. Схема структурного районирования Алжирской части Сахарской плиты по поверхности допалеозойских пород.
/  -  границы структур 1-го порядка; 2 -  границы структур 2-го порядка; 3  -  изогипсы поверхности допалеозойских по
род (по данным И.М. Ш ахновского, В.Н. Н иколенко, А .П. Никишина); 4  -  разломы.

К югу от Анти-Атласа, как бы его продолже
нием, является субмеридиональный инверсион
ный прогиб Дхлу, состоящий из смятых в складки 
пород палеозоя [8, 17]. Он отделяет плиту и щит 
Регибат от Мавритонид с мезозойским фундамен
том [13]. Здесь, по-видимому, границу древней 
Сахарской плиты следует проводить по восточ
ным подножьям складок хребта Дхлу.

СТРОЕНИЕ АЛЖИРСКОЙ ЧАСТИ 
САХАРСКОЙ ПЛИТЫ

Наиболее полно строение нижних структур
ных этажей палеозойского чехла плитной части 
Алжира характеризует карта подошвы палеозой
ских отложений (рис. 1), которая, за исключени
ем области распространения инфракембрийских 
(вендских?) отложений (см. рис. 4), является и по
верхностью фундамента.

На юго-западе региона расположены субши
ротная впадина Тиндуф и юго-восточного про

стирания впадина Регган, в пределах которых по
дошва палеозоя от наиболее глубоких их осевых 
частей (соответственно -8 и -6  км) постепенно 
воздымается до 0 к склонам щита Регибат и к сед
ловине Тениз-Руфт, разделяющей впадину Регган 
и синеклизу Таудени. С севера и северо-востока 
впадины разломно-флексурными зонами отделе
ны от инверсионных структур депрессии Хамада- 
Дра и авлакогена Угарта, к которым подошва па
леозойских пород резко воздымается до -5.. .-1 км. 
На западе впадина Тиндуф ограничена складками 
хребта Дхлу [17]. На востоке впадина Регган раз
ломом или крутой флексурой с амплитудой до
2.5 км отделена от субмеридионального погребен
ного выступа (седловины) Аззель-Матти, на кото
ром подошва палеозоя погружается от 0 близ щита 
Хоггер на север до -1 ...-2  км. Впадины разделе
ны субмеридиональной седловиной Креттамиа, в 
осевой части которой отметки подошвы палеозоя 
превышают -2  км.



В пределах инверсионного авлакогена У гарта, 
имеющего северо-западное простирание, подош
ва палеозойских образований воздымается до ну
левых отметок и выше. Авлакоген состоит из ря
да вытянутых по простиранию поднятий, ограни
ченных изогипсами подошвы палеозоя 0 ... -1 км. 
Они объединяются в валы, наиболее крупные из 
которых Керзаз-Аззен (северо-восточный) и Ту- 
ат Блед-Эль-Мас (юго-западный). Они частично 
разделены такого же простирания прогибом Сба, 
условную границу которого можно провести по 
изогипсе -2 км. На северо-западе Угарты выделя
ется изометричное, ограниченное изогипсой О, 
поднятие Оглад-Берфабер. С запада к нему при
мыкает субширотная инверсионная впадина Ха- 
мада-Дра. Глубина залегания подошвы палеозоя 
в ее осевой части превышает 5 км. Южный борт 
впадины осложнен серией антиклиналей, образу
ющих вытянутый с запада на восток вал Земули.

Северо-восточнее Угарты и погребенного вы
ступа Аззель-Матти в подошве палеозойских по
род выделяются субмеридиональные изометрич- 
ные впадины Тимимун и Ахнет с минимальными 
отметками этой поверхности в осевой наиболее 
погруженной части впадины Тимимун -5 км. От 
центра этой впадины подошва палеозоя посте
пенно воздымается к окружающим положитель
ным структурам до -2  ... -3 км. Во впадине Ахнет 
подошва палеозойских образований погружена 
от выступов обнаженного фундамента щита Хог- 
гар на север до -Л км к субширотной седловине 
Джофра, отделяющей Ахнет от впадины Тими
мун. В пределах седловины фундамент воздыма
ется до -3 км. В окраинной южной и центральной 
частях впадины Ахнет выделяются изометрич- 
ные мульды, в которых глубина залегания рас
сматриваемой поверхности превышает 4 км. На 
западе и востоке она частично разломами отделе
на от субмеридиональных погребенных выступов 
Аззель-Матти и Иджеран. В пределах последнего 
подошва палеозоя погружена от щита Хоггар 
(плюсовые отметки) на север до -2 км. В литера
туре часто впадины Тиндуф и Регган объединяют 
в синеклизу Тиндуф-Регган, а впадины Тимимун и 
Ахнет в синеклизу Тимимун-Ахнет (интракра- 
тонные синеклизы).

Впадина Тимимун седловиной Бени-Абес от
делена от впадины Абадла, имеющей северо-вос
точные простирания, а на юго-западе малоампли
тудными разломами или крутыми флексурами -  
от Угарты, на юго-востоке разломом амплитудой 
более 2 км -  от поднятия (горста) Мехарез. На се
веро-западе ее границы условно могут быть про
ведены по основаниям северо-восточных окраин
ных складок Анти-Атласа. В наиболее погружен
ной осевой части впадины установлен грабен 
(прогиб) Бешар северо-восточного простирания. 
Он ограничен с северо-запада, юго-востока и се
вера разломами, имеет блоковое строение. Глу

бины залегания подошвы палеозойских образо
ваний в грабене достигают -8 ... -9  км.

Северо-северо-западную часть Сахарской 
плиты занимает Северо-Сахарская антеклиза, со
стоящая из поднятий Мехарез, Уэд-Намус, Аллал, 
Тилремт, разделенных прогибом Тамазаиа, седло
винами Джофра и Белкетаф. Склоны антеклизы в 
большинстве случаев постепенно переходят в со
предельные отрицательные структуры, лишь на 
западе и юго-западе свод (горст) Мехарез разло
мами отделен от впадины Абадла и седловины 
Бени-Абес. Условно границы антеклизы могут 
быть проведены по изогипсам подошвы палеозоя 
-3 ... -3.5 км. Северные и северо-северо-запад
ные ее склоны довольно круто погружаются в 
субширотный мезозойский краевой прогиб Бену, 
где в непосредственной близости у Южно-Атлас
ского разлома отметки подошвы палеозойских 
отложений достигают -6  ... -8 км.

На юго-востоке склоны Северо-Сахарской ан
теклизы постепенно опускаются в субмеридио
нальную впадину (краевую синеклизу) Уэд-Миа, 
в которой подошва палеозойских пород погружа
ется с юга на север от -3 до -6  км и далее к северу, 
уже в кайнозойском северо-северо-восточного 
простирания краевом прогибе Мельрир у Южно- 
Атласского разлома залегает на глубинах -10 км.

Южным центриклинальным замыканием впа
дины Уэд-Миа является моноклиналь Муйдир, 
которая с запада и востока частично ограничена 
разломами от субмеридиональных погребенных 
выступов Иджеран и Дамгуид. На юге монокли
наль замыкается у подножья щита Хоггар, откуда 
подошва палеозоя постепенно опускается в север
ном направлении во впадину Уэд-Миа. Между ними 
граница условно проведена по изогипсе -3 км. 
В центральной части впадины расположен субме
ридиональный грабен Салифер-Дорбане, имею
щий разломное ограничение бортов и сложное 
блоковое строение подошвы палеозоя. Цент
ральная часть грабена осложнена субмеридио
нальным поднятием (горстом) Хасси Мессауд, 
имеющим форму неправильного треугольника, с 
отметками подошвы палеозоя превышающими -  
4 км.

На востоке впадины Уэд-Миа расположена уз
кая (1.5 км), вытянутая в северо-северо-восточ
ном направлении инверсионная валообразная зо
на Хасси-Туарег-Джебел-Эссауи, которая отде
ляет ее от впадины (интракратонной синеклизы) 
Радомес. В осевой части впадины глубины залега
ния подошвы палеозойских образований превы
шают -6  км. Отсюда эта поверхность воздымает
ся до -2  км в северном направлении, к субширот
ной Трипольской антеклизе. Условная граница 
антеклизы, большая часть которой расположена 
в Ливии, может быть проведена по замкнутой 
изогипсе -4  км. К югу от осевой части впадины 
Радомес подошва палеозойских пород постепен-



Рис. 2. Структурная карта подошвы мезозойских отложений [16].
1-2 -  породы фундамента: 1 -  обнаженные, 2 -  под чехлом мезозойских отложений; 3 -  палеозойские породы; 4 -  гра
ницы распространения триасовых солей; 5 -  границы распространения триасовых отложений; 6 -  граница распрост
ранения мезозойских отложений; 7 -  изогипсы подошвы мезозойских отложений (в метрах).

но воздымается до плюсовых отметок у выходов 
на поверхность фундамента щита Хоггар, обра
зуя обширную моноклиналь Иллизи. Граница ан- 
теклизы с впадиной Радомес условно проведена 
по изогипсе -3 км. С запада и востока антеклиза 
частично ограничена разломами от субмеридио
нальных погребенных выступов Дамгуид и Ти- 
химбока. Погребенный выступ Тихимбока отде
ляет моноклиналь Иллизи от интракратонной си
неклизы Мурзук, полностью расположенной на 
территории Ливии.

Таким образом, по подошве палеозойских от
ложений на территории алжирской части Сахар
ской плиты выделяется ряд крупнейших структур 
первого порядка: на западе -  интракратонные си
неклизы Тиндуф-Регган, Тимимун-Ахнет; на 
востоке -  окраинная синеклиза Уэд-Миа с моно
клиналью Муйдир, интракратонная синеклиза 
Радомес с моноклиналью Иллизи; на севере -  ок
раинная впадина Абадла и краевые прогибы Бену, 
Мелрир. Эти отрицательные структуры разделе
ны инверсионным авлакогеном Угарта, краевы

ми антеклизами Северо-Сахарской и Триполь
ской, а также отходящими от Хоггарского щита 
погребенными выступами Аззель-Матти, Идже- 
ран, Дамгуид, Тихембока.

Структурные планы различных горизонтов 
внутри палеозойских отложений в целом совпада
ют со структурой их подошвы. Наблюдается 
лишь закономерное уменьшение вверх по разрезу 
амплитуд отрицательных и положительных 
структур. Рельеф подошвы мезозойских пород 
имеет значительные отличия от структуры более 
древних отложений чехла и фундамента (рис. 2). 
Она постепенно погружается от границ распрост
ранения мезозойских отложений с юга, юго-запа
да и запада на север и северо-восток от 0 до -4000 м 
и глубже, образуя обширную краевую синеклизу. 
Домезозойская поверхность в отличие от подошвы 
палеозойских образований в значительно меньшей 
мере осложнена структурами более низких по
рядков. Наиболее крупной из них является грабен 
Солифер Дорбане, ограниченный разломами



Рис. 3. Схема строения фундамента северо-западной 
Африки [13].
1-5 -  возраст кратонизации фундамента: 1 -  1800 млн. 
лет, 2 -  1000 млн. лет, 3 -  архей-ранний протерозой, 
переработанный пан-африканской складчатостью в 
конце протерозоя-начале кембрия (800-550 млн. лет),
4  -  мезозойский; 5 -  альпийский.
Римскими цифрами по схеме обозначены щиты: I -  Ре- 
гибат, II -  Хоггар, III -  Эбурниан, IV -  Нигерийский;
V -  Фарузийский подвижный пояс (Хоггаро-Атако- 
ридская окраинно-кратонная система [9]), VI -  трог 
Бенуэ, VII -  Мавритониды, VIII -  Атласы, IX -  авла- 
коген У гарта-Ахнет.

амплитудой до 500 м и активно развивавшийся в 
мезозое [16].

ИСТОРИЯ РАЗВИТИЯ АЛЖИРСКОЙ 
ЧАСТИ САХАРСКОЙ ПЛИТЫ

В фундаменте северо-запада Африканской плат
формы выделяются два мегаблока: стабильный За
падно-Африканский (возраст 3.2-1.9 млрд, лет), 
сложенный гранитами и гранито-гнейсами, и отно
сительно более мобильный Восточно-Африкан
ский (3.5-0.55 млрд, лет), сложенный гнейсами и 
гранито-гнейсами и переработанный пан-африкан- 
ской складчатостью (0.6-0.55 млрд, лет, [31]). Они 
разделены позднепротерозойским (рифейским) 
Фарузийским подвижным поясом (рис. 3, [7, 10, 
15, 19, 27]). Эта субмеридиональная структура за- 
ложилась на нижнепротерозойском складчатом 
основании. На севере она соединялась с субши
ротными поясами Анти-Атласа и Прото-Тетиса 
[11], на юге резко сужалась (Атакорийская зона),

открывалась в морской бассейн, распологавший- 
ся в районе современного Гвианского залива [9].

Породы, слагающие Фарузийский пояс, обна
жены на востоке Регибатского и на западе Хог- 
гарского щитов [29]. Характерный набор форма
ций в вертикальном разрезе позволяет сделать 
вывод, что пояс развивался как типичный палео
рифт. На первом этапе (ранняя стадия рифтооб- 
разования) в его пределах, в условиях незначи
тельного прогибания отлагались флювиальные 
пески и конгломераты, строматолитовые извест
няки, на втором (главная стадия) в условиях зна
чительного прогибания накапливалась мощная 
(до 3 км) толща флиша (чередование адевроли- 
тов, песчаников и кварцитов с прослоями извест
няков в нижней части разреза), перекрытая извест
ково-щелочными вулканогенными породами. На 
завершающем этапе рифтогенеза (“инверсионная” 
стадия) произошли значительные орогенические 
движения с внедрением гранитоидных батолитов и 
региональным метаморфизмом [2, 12, 13]. Возраст 
пород, слагающих Фарузийский пояс, составляет 
1070-^620 млн. лет [18, 23].

Существует точка зрения, что между Западно- 
и Восточно-Африканским мегаблоками в преде
лах Фарузийского пояса в рифее развивался уз
кий океанический бассейн, который совместо с 
Анти-Атласским и Ньюфаундленским составлял 
единый океан Прото-Япетус I [6]. Он образовался 
в результате раздвига, связанного с началом рас
кола суперконтинента Протопангеи. Предпола
гается, что время раскрытия океана 790 млн. лет 
закрытия 690 млн. лет [30].

Таким образом, в рифее на западе Сахарской 
плиты активно развивалась палеорифтовая сис
тема -  Фарузийский подвижный пояс, разделив
ший Африканский кратон на два мегаблока За- 
падно- и Восточно-Африканский.

Байкальский этап -  PR2-V? характеризуется раз
витием в зоне сочленения Фарузийского складчато
го пояса с Западно-Африканским кратоном систе
мы прогибов северо-западного и субмеридиональ
ного простирания, включающая авлакоген 
У гарта, прогибы Ахнет, Тениз-Руфт, Западный 
Таудени.

Авлакоген У гарта заложился в позднем про
терозое (венде?) в условиях растяжения как ветвь 
от сопредельной интракратонной миогеосинкли- 
нали Анти-Атлас [5], открывавшейся на северо- 
востоке в палеорифтовую систему Прото-Тетиса 
(рис. 4).

Мощность пестроцветной, преимущественно 
аркозовой формации Себкха-Эль-Мелах, выпол
няющей авлакоген, нарастает к северо-западу, 
достигая максимальных значений (2.5-3 км) перед 
Анти-Атласской его частью. Субмеридиональный 
прогиб Ахнет выполнен синхронной молассоидной 
красноцветной полевошпатово-кварцевой форма
цией, максимальные мощности которой в цент
ральной части прогиба достигают 4-4.5 км.
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Рис. 4. Схематическая карта мощностей венда.
1 -  выходы образований фундамента; 2 -  границы распространения отложений венда; 3 -  области постседиментаци- 
онных размывов (поднятие Туат-Блед-Эль-Масс); 4 -  изопахиты; 5 -  современная северная граница Сахарской плиты; 
6 -  разломы; 7 -  местоположение сейсмопрофиля 85 TAS 33.

Такого типа породы до настоящего времени не 
вскрыты бурением в прогибе Тениз-Руфт, кото
рый соединял прогибы Ахнет и Западный Тауде- 
ни. Данные сейсморазведки (рис. 5) позволяют 
предполагать существование под более молоды
ми морскими терригенно-карбонатными отложе
ниями позднего венда (?), изученными бурением в 
окраинных частях прогиба Тениз-Руфт, пород- 
аналогов катаплатформенного чехла. Под палео
зойскими отложениями синеклизы Таудени в ее 
западной части установлен прогиб северо-северо- 
западного простирания, выполненный 4-х кило
метровой толщей верхнепротерозойских (венд
ских) осадочных пород. Этот прогиб, по-видимо- 
му, входил в единую систему байкальских рифтов 
Западной Африки [13].

В конце байкальского этапа в рассматривае
мой системе отрицательных структур в относи
тельно мелководных условиях происходило на
копление морских терригенно-карбонатных толщ 
квазиплатформенного чехла. Байкальский этап 
завершился пан-африканской фазой орогенеза Ан

ти-Атласа, обусловившей инверсию в авлакогене 
Угарта, сформировав в его южной прибортовой ча
сти валообразное поднятие Туат-Блед-Эль-Масс. 
Замыкание авлакогена сопровождалось изверже
нием вулканитов липаритовой формации [2].

Таким образом, описанная единая система 
крупных линейных отрицательных структур, вы
полнена неметаморфизованным чехлом в отли
чие от других синхронных палеорифтов Афри
канской платформы, которые претерпели склад
чатость и метаморфизм.

На каледонском этапе (С = Dx) к северу от Са
харской плиты началось раскрытие палеоокеана 
Тетис-I, а на северо-западе возобновилось проги
бание в интракратонной миогеосинклинали Ан
ти-Атлас [3, 9]. В погружение были вовлечены 
обширные пространства северо-запада Сахарской 
плиты. Северо-восточная часть региона являлась 
пассивной окраиной Тетиса-I, на западе развива
лась надрифтовая, окраинная Западно-Сахар
ская синеклиза (рис. 6) -  структурный залив
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Рис. 5. Сейсмопрофиль 85 TAS 33. Положение профиля показано на рис. 4.
На фундаменте (PRj) залегает 2.5 км толща пород (падение юго-восточное), выполняющая ранневендский прогиб Те- 
низ-Руфт PR2-V! (катаплатформенный чехол), перекрытая верхневендскими (?), терригенно-карбонатными морски
ми отложениями -  PR2-V2 (квазиплатформенный чехол). Над ними с угловым и азимутальным несогласиями (северо- 
западное простирание) залегают палеозойские отложения -  PZ (ортоплатформенный чехол) юго-восточного борта 
впадины Регган.
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Рис. 6. Схематическая карта реконструированных мощностей каледонского структурного комплекса.
1 -  реконструированные изогипсы мощности каледонского структурного комплекса. Остальные условные обозначе 
ния показаны на рис. 4.



Рис. 7. Консидементационное выклинивание палеозойских отложений (А) и постседиментационное срезание палео
зойских отложений мезозойскими (Б).

миогеосинклинального прогиба Анти-Атлас, на 
востоке -  субширотный прогиб Уэд-Миа.

На востоке синеклизы на протяжении рассма
триваемого этапа продолжало существовать под
водное валообразное поднятие северо-западного 
простирания Туат-Блед-Эль-Масс, наметившее 
разделение будущих впадин Тимимун и Регган. 
Конседиментационное выклинивание палеозой
ских отложений с северо-востока на юго-запад от 
впадины Тимимун к поднятию Туат установлено 
сейсморазведкой и бурением (рис. ТА), в то время 
как поднятие Аззен, на каледонском этапе не су
ществовало, на что указывает постседиментаци
онное срезание палеозойских пород мезозойски
ми (рис. ТБ),

Максимальное прогибание на каледонском 
этапе (рис. 8), испытывал запад территории авла- 
когена У гарта (более 5 км) и части впадин Тин- 
ДУФ (4-5 км), Регган (2.5 км), Тимимун (2.0 км). 
Это позволяет сделать вывод, что территория авла- 
когена У гарта являлась осевой частью Западно-Са
харской синеклизы, которую в совокупности с про
гибом Уэд-Миа от южного склона палеоокеана Те- 
тис-I отделяла субширотная Северо-Сахарская 
зона поднятий. Она представляла собой подвод
ный “водораздел”, отделявший эпиконтиненталь- 
ные бассейны Западно-Сахарской синеклизы и

прогиба Уэд-Миа от палеоокеана Тетис-I. С юга 
синеклиза и прогиб были ограничены северными 
склонами щитов Регибат и Хоггар.

В восточной части региона (Триасовая про
винция) мощность каледонского комплекса уве
личивается от Хоггарского массива на север, до
стигая максимальных значений 2-3 км в цент
ральных частях современной впадины Радомес 
(рис. 8). Увеличение мощностей палеозойских от
ложений к северу от Северо-Сахарской зоны под
нятий установлено единичными профилями 
МОГТ.

В течение каледонского этапа отлагались пре
имущественно темноцветные песчано-гдинистые 
породы. Начиная с кембрийского периода, шло 
постепенное углубление бассейна с максимумом 
прогибания в силурийском периоде. С конца си
лурийского периода и в раннедевонском веке 
происходила постепенная регрессия морского 
бассейна. Отлагались прибрежно-морские песча
ники кембрия, песчано-глинистые породы ордо
вика (мелководный шельф), силурийские глины 
(глубоководный морской бассейн) и песчано-гли
нистые образования нижнего девона (мелковод
ный шельф). Завершился каледонский этап крат
ковременным предсреднедевонским перерывом 
[14, 22, 24-26].
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Рис. 8. Карта мощностей каледонского (€ -D j) структурного комплекса. Условные обозначения показаны на рис. 4.

На герцинском этапе (D2-C) на западе Сахар
ской плиты унаследованно продолжала разви
ваться Западно-Сахарская синеклиза (рис. 9). Ско
рости прогибания в осевой части возросли по срав
нению с каледонским этапом. Максимальные 
мощности пород герцинского комплекса (4—4.5 км) 
приурочены к осевым частям современных впа
дин Тиндуф и Регган, а также к центральным рай
онам впадин Тимимун и Ахнет (рис. 10). В целом 
на западе региона мощности герцинского ком
плекса нарастают от восточного замыкания 
синеклизы на запад к миогеосинклинальному 
прогибу Анти-Атлас и от северного и южного его 
бортов к осевой зоне (рис. 10).

На востоке региона на герцинском этапе зало- 
жилась и активно развивалась интракратонная 
синеклиза Радомес, замыкающаяся на территории 
Ливии [28]. Эта новообразованная структура бы
ла наложенной на моноклиналь Иллизы, в преде
лах которой мощности комплекса нарастают на 
восток, к центральным частям (до 2-2.5 км).

В конце девонского периода палеоокеан Те- 
тис-I закрылся в результате сближения Западно- 
Европейской и Африканской литосферных плит 
[3]. Процессами сжатия были затронуты и приле

гающие районы севера Сахарской плиты. Глав
ным результатом этого события явилось возды- 
мание территории зоны поднятий Мехарез, Уэд- 
Намус, Тилремт, Тугурт, Дахар, палеосводы ко
торых были расположены севернее современ
ных,, а сами поднятия занимали значительно 
большую площадь. В предкаменноугольное вре
мя наиболее приподнятые их части подверглись 
эрозии. Этот вывод подтверждается выходами на 
докаменноугольную или домезозойскую поверх
ности разновозрастных более древних отложе
ний палеозоя в пределах палеосводов этих струк
тур (рис. 11, 12).

В течение герцинского этапа на преобладаю
щей части северо-запада Сахарской плиты отла
гались сероцветные карбонатно-глинистые по
роды среднего девона, темноцветные глинисто- 
карбонатно-песчаные отложения верхнего девона 
и сероцветные глинисто-песчаные образования 
карбона. В развитии морских бассейнов на герцин
ском этапе отчетливо устанавливаются два цик
ла: от мелководных условий в среднедевонскую 
эпоху, к глубоководным в франском и фамен- 
ском веках, до мелководных в струнийском веке; 
от мелководных в раннем турне, к относительно
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глубоководным в позднем турне и лагунно-мор
ским в намюре [1].

На северо-западе и севере плитной части тер
ритории Алжира выделяется позднегерцинский 
подэтап деформации охватывающий каменно
угольный период. Это связано с тем, что в раннем 
карбоне началось раскрытие палеоокеана Тетис- 
II, который уже к концу каменноугольного пери
ода был отмирающим палеоокеаном [3]. Растя
жение, затронувшее сопредельные территории 
севера Сахарской плиты, в начале турнейского 
века привело к заложению рифтового прогиба Бе- 
шар северо-восточного простирания, наложенного 
на северо-восточный борт Западно-Сахарской си
неклизы. Прогиб характеризуется сложным бло
ковым строением поверхности фундамента и до- 
верхневизейских пород чехла. С позднего визе по 
стефаний над прогибом Бешар развивалась над- 
рифтовая впадина Абадла, выполненная пятики
лометровой толщей флиша и занимавшая боль
шую площадь по сравнению с прогибом.

К северо-востоку от впадины Абадла в то же 
время в прогибание были вовлечены сопредельные

участки Сахарской плиты, являвшейся палеоскло
ном пассивной окраины палеоокеана Тетис-П, где в 
шельфовых обстановках накапливались терриген- 
но-карбонатные отложения. В результате погре
бенными оказались наиболее приподнятые части 
современных поднятий Мехарез, Уэд-Намус, 
Тилремт, седловины Джофра. Их площади значи
тельно сократились, а своды сместились к югу 
(рис. 11, 12).

В конце каменноугольного периода произош
ло закрытие палеоокеана Тетис-П. В результате в 
условиях сжатия произошли значительные оро- 
генические движения в интракратонной миогео- 
синклинали Анти-Атлас. Претерпели вторичную 
интенсивную инверсию и складкообразование ав- 
лакоген Угарта и прогиб Бешар. Активные под
нятия произошли в седловинах Креттамиа, Аз- 
зель-Матти, Джуа, горст-антиклиналях Иджеран- 
Хасси-Шебаба, Дамгуид. Их амплитуда превыша
ла 2 км (рис. 13). Воздымание в более спокойных 
условиях испытали крупные положительные 
структуры, составляющие современную Северо- 
Сахарскую антеклизу. Произошло разделение



Рис. 10. Схематическая карта реконструированных мощностей герцинского структурного комплекса.
1-2 -  области постседиментационных размывов: 1 -  в конце палеозоя, 2 -  в мезозое. Остальные условные обозначения 
показаны на рис. 4.

2° Г  0° Г

Рис. 11. Геологическая карта докаменноугольных отложений.
1-5 -  области отсутствия отложений: 1 -  ордовикских, 2 -  силурийских, 3 -  нижнедевонских, 4 -  среднедевонских, 5 -  верх
недевонских; 6 -  изобаты поверхности ордовика в км (по данным И.М. Шахновского, А.В. Николенко, А.П. Никишина); 
7 -  контуры Северо-Сахарской антеклизы; 8 -  разломы; 9 -  своды палеоподнятий.
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Рис. 13. Сейсмический профиль 84 TAS6.

Западно-Сахарской синеклизы на ряд обособлен
ных впадин Тиндуф, Регган, Тимимун, Ахнет. За
вершили свое развитие крупные наложенные от
рицательные структуры: прогиб Бешар, впадины 
Абадла, Радомес (рис. 1, [8, 17]).

Таким образом, к началу пермского периода 
на территории запада Алжирской части Сахар
ской плиты, сформировались главные структур
ные элементы поверхности фундамента и палео
зойского чехла.

На киммерийско-альпийском этапе террито
рия северо-запада Сахарской плиты развивалась 
под влиянием палеоокеанов Мезо- и Нео-Тетиса 
[20, 21]. Главным событием явилось заложение в 
триасе на северо-востоке территории Алжира в 
условиях растяжения субмеридиональной рифто- 
вой системы Салифер-Дорбане [14] в централь
ной и северо-восточной части современной впа
дины Уэд-Миа (рис. 14).
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Рис. 14. Карта мощностей киммерийско-альпийского структурного комплекса. 
Условные обозначения показаны на рис. 4.

С заложением рифта Салифер-Дорбане, в три
асе произошло окончательное обособление Се
веро-Сахарской антеклизы. По поверхности фун
дамента и палеозойским отложениям чехла она 
оказалась со всех сторон ограничена отрицатель
ными структурами. На западе антеклиза разло
мом отделялась от впадины Абадла, на северо-за
паде и севере ее склоны постепенно переходили в 
континентальный склон Палео-Тетиса, на восто
ке она имела разломное ограничение от новооб
разованного рифта Салифер-Дорбане, и, нако
нец, на юге ее склоны постепенно погружались 
во впадину Тимимун.

Рифт на северо-востоке открывался в палеооке
ан Мезо-Тетис. Сформировалась система разло
мов, определившая блоковое строение рифта. Его 
развитие сопровождалось основным магматизмом 
и продолжалось до конца мальма (рис. 15).

В австрийскую орогенную фазу, центральная 
часть рифта испытала инверсию. Триасовые, юр
ские и нижне-меловые породы были выведены на 
поверхность Земли и подверглись эррозии. В посг- 
барремское время здесь формировалась обширная 
надрифтовая краевая синеклиза Уэд-Миа (рис. 14).

Мощности галогенно-карбонатно-терригенных 
образований мезозоя, выполняющих синеклизу, 
нарастают к северо-востоку до 6 км.

В настоящее время как поверхность, так и по
дошва мезозойских отложений, образуют пологую 
моноклиналь северо-восточного простирания.

В мезозое синхронно с рифтовой структурой 
Салифер-Дорбане заложился субмеридиональ
ный грабен Тамазаиа (рис. 1), разделивший под
нятия Мехарез и Уэд-Намус. С разломами здесь 
связан триасовый магматизм основного состава.

Этап закрытия Мезо-Тетиса в конце позднего 
мела проявился на северо-западной части плат
формы образованием ряда взбросов, ограничива
ющих локальные поднятия, сформированные в 
условиях сжатия.

С развитием Нео-Тетиса (неоген) связано фор
мирование на севере региона прогиба Мелрир, 
выполненного преимущественно терригенными 
породами мощностью до 3 км.

Таким образом, тектонический режим Алжир
ской части Сахарской плиты находился под влия
нием последовательного развития системы Тети- 
сних палеоокеанов и связанных с ним рифтовых
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Рис. 15. Геологический профиль. Восточная часть впадины Уэд-Миа.

систем: 1 -  Угарта-Ахнет-Тениз-Руфт-Западный 
Таудени (венд) -  Прото-Тетис; 2 -  Угарта (кем
брий-карбон) -  Палео-Тетис I, П; 3 -  Бешар (кар- 
бон) -  Палео-Тетис II; 4 -  Салифер-Дорбане (три
ас-палеоген) -  Мезо-, Нео-Тетис.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Алиев М.М., Корж М.В., Медведев Э.Т. и др. Гео

логия и нефтегазоносность Алжирской Сахары. 
М.: Недра, 1971.375 с.

2. Божко Н А . Рифтогенные структуры позднего до
кембрия южных континентов // Континентальный 
и океанский рифтогенез. М.: Наука, 1985. С. 202- 
209.

3. ЗоненшайнЛ.П., Городницкий А.М. Палеозойские 
и мезозойские реконструкции континентов и океа
нов. Статья 1 // Геотектоника. 1976. № 1. С. 7-10.

4. Международная тектоническая карта Европы и 
смежных областей. М.: ГУ ГК, 1981.

5. Милановский Е.Е. Рифтогенез на древних плат
формах // Континентальный и океанический риф
тогенез. М.: Наука, 1985. С. 168-190.

6. Сулиди-Кондартъев Е.Д ., Козлов В.В., Забро
дин В.Е., Разваляев А.В. Древние авлакогены и 
рифты Африканского кратона // Континентальный 
и океанический рифтогенез. М.: Наука, 1985.222 с.

7. Леонов Г.П. Историческая геология: основы и ме
тоды. Докембрий. М.: Изд-во МГУ, 1980. 344 с.

8. Тектоника Африки / Под редакцией Ю. Шубера и 
А. Фер-Мюре. М.: Мир, 1973. 541 с.

9. Хайн В.Е., Божко Н А . Историческая геотектони
ка. Докембрий. М.: Недра, 1988. 382 с.

10. Ball Е. An example of very consistent brittle deforma
tion over a wide intracontinental area: the late pan-afri- 
can fracture system of the Touareg and Nigerian 
Shield //Tectonophysics. № 61. 1980. P. 363-379.

11. Bernouilli D., Lemoine M. Birth and early evolution of 
the Tethys: the overall situation. 26 erne Congres Geol. 
Int., Paris, 1980, Coll. CS. P. 168-179.

12. Bertrand J.M.L. Evolution polycyclique des gneiss pre- 
cambriens de PAleksod (Hoggar central Saharo-al- 
gerien. // These, Montpellier, Edit. C.N.R.S., Cool. 
C.R.Z.A., Ser. Geol. № 19. 1974. 370 p.

13. Bertrand Caby R. Geodynamic evolution of the
Pan-African orogenic elt: a new interpretation of the 
Hoggar shield //Geol. Rundsch. № 67 (2), 1978. P. 357- 
388.

14. BeufS., Biju-Duval В De Charpal D. et al. Les gres du 
paleozoique inferieur au Sahara. // Sedimentation et dis- 
сопбпикёя: evolution structural d ’un craton. Publ. Inst. 
Fr. Petrole. Coll. Sci. et Tech, du petrole. Ed. Technip 
Paris. № 18. 1971.464 р.



15. Bonner G., Roussel J ., Trompette R. Genesis and geody
namic evolution of the Taoudeni cratonic basin (Upper 
Precambrian and Paleozoic), Western Africa // Dynam
ics of Plate Interiors (Geodynamics Ser., V. 1): Am Geo- 
phys. Union /Geol. Soc. America. 1980. P. 81-90.

16. Boudjema A. Evolution structural du bassin petrolier 
“Triasique” du Sahara nord oriental (Algerie). // These 
de docteur en sciences, De l ’universite Paris, 1987. 
290 p.

17. Carte Tectonique intemationale de l’Afrique A.S.G.A. / 
Unesco. 1968.

18. ClauerR., CabyR., Daniel J.f Trompette R. Geochronol
ogy of sedimentary and metasedimentary Precambrian 
rocks of the West African Craton // Precambrian Re
search. 1982. V. 18. P. 53-71.

19. Dautria J.M., Lesquer A. An example of the relationship 
between rift dome; recent geodynamic evolution of the 
Hoggar Swell and of its nearly regions (central) Sahara, 
southern Algeria and easterh Niger // Tectonophisies. 
1989. V. 163(1,2). P. 45-61.

20. Dercourt J. et al. Presentation de 9 cartes 
paleogeographiques au 1/200000006 s’etendnt de l’At- 
lantique au Pamir pour la p6riode du Lias a l’Actuel. 
Bull. Soc. Geol. France, (8), T. 1. № 5. 1985. P. 637- 
652.

21. Dercourt J., Zonenshain L.P., Ricov L.E. and et. Geolog
ical evolution of the Tethys belt from the Atlantic to the 
Pamirs since the lias // Tectonophisies. № 123. 1986. 
P.241-315.

22. Fabre J. Introduction a la geologie du Sahara algerien. 
Soc. Nat. Edit. (SNED). Alger, 1976. 422 p.

23. Goodwin A.M. Rooted precambrian ring shields: growth, 
alighment and oscillation // American Journal of Sci
ence. 1985. V. 285. P. 481-531.

24. Legrand Ph. Essai sur la paleogeographie de l ’Ordov- 
icien du Sachara algerien. // Notes et Mem. Compagnie 
fr. petroles (C.F.P.). № 121. Paris, 1974. P. 121-138.

25. Legrand Ph. Resultats recents sur le ргоЫёте de la lim- 
ite cambro-ordovicien au Sahara algerien septentrion
al. // Bull. Soc. Hist. Nat. Afr. du N., N. 67, 1974. 
P. 141-196.

26. Legrand Ph. Essai sur la paleogeographie du Silurien au 
Sahara algerien // Notes et Mem. Compangie fr. petroles 
(C.F.P.). № 16. Paris, 1981. P. 9-24.

27. Latouche L.t Vidal Ph. Geochronologie du Precambrien 
de la region des Gour Oumelalen (NE de ГА’-Haggar, 
Algerie). Un exemple de mobilisation du Strontium ra- 
diog6nique. // Bull. Soc. Geol. Fr. № 7. V. 14, 1974. 
P. 195-203.

28. Massa D. Paleozoique de Libye occidental stratigraphie 
et paleogeographie // These de Docteur es Sciences Na- 
turelles. Nice. 1988. 371 p.

29. Pan-African plate tectonics, in Kronre A., ed., Precam
brian Plate Tectonics: Amsterdam, Elsevier. P. 435—451.

30. Strong D.F. Proterozoic tectonics of northwestern Cond- 
wanaland: nev evidence from eastern Newfoundland // 
Tectonophysics. 1979. V. 51. P. 81-101.

31. Toft P.B., Hills D.V., Haggerty S.E. Crustal evolution 
end the granulite to eclogite transition in xenoliths from 
Kimberlits in the West African Craton // Tectonophys
ics. 1989. V. 161. (3-4). P. 213-231.

Рецензент Ю.Г. Леонов

Structure and Evolution of the Algerian Part of the Sahara Plate
vTYa. Kozhenov 1

Institute of Geological Sciences, Belarussian Academy of Sciences, Minsk

Abstract—On the basis of drilling and geophysical data and the published information, the author makes new 
conclusions on the structural organization and evolution of the Algerian part of the Sahara plate. It is demon
strated that the tectonic regime of the region was influenced by the consecutive development of the system of 
Tethyan paleoceans and associated rift systems: (1) Proto-Tethys: Ugarta-Ahnet-Teniz-Rhouft-West Taoude
ni (Vendian); (2) Tethys I and Tethys II: Ugarta (Cambrian-Carboniferous); (3) Tethys II: Bechar (Carbonif
erous); (4) Meso- and Neo-Tethys: Salifer-Dorbane (Triassic-Paleogene).
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Гравитационные, сейсмические и геологические данные были использованы для построения плот
ностной и механической моделей литосферы Копет-Дага и сопредельных территорий. Согласно по
строенной гравитационной модели, аномальная плотность верхней мантии под Западным Тянь-Ша
нем составляет 100 кг/м3, под Копет-Дагом -  80 кг/м3. Верхняя мантия Мургабской депрессии и цент
ральной части Каспийского моря характеризуется противоположными свойствами (+40-+50 мг/м3). 
Совокупность свойств литосферы юго-восточной части Каспийского моря позволяет предполо
жить, что эта структура является аналогом окраинных морей.
Механическое моделирование показало, что конфигурация границ Туранской плиты может быть 
объяснена ее упругим изгибом под действием сил в зоне контакта с Копет-Дагом. Эффективная мощ
ность упругой плиты составляет 21 км. Возможно несколько механизмов взаимодействия: 1. Частич
ная субдукция Туранской плиты под Копет-Даг; 2. “Жесткий” контакт двух плит, приводящий к посте
пенному разрушению Туранской плиты при сближении плит под давлением с юга и “выдавлива
нию” Копет-Дага.
Анализ изостатических аномалий силы тяжести показывает, что литосфера Кара-Богазского свода 
смещена вверх относительно равновесного состояния. Изучение горизонтальных градиентов изо
статических аномалий позволит выделить основные границы литосферных блоков и оценить ак
тивность этих границ.

ВВЕДЕНИЕ

Плотностные неоднородности литосферы и 
астеносферы являются одной из основных движу
щих сил тектонических процессов наряду с сила
ми, возникающими в результате взаимодействия 
литосферных блоков в процессе их горизонталь
ных перемещений. В свою очередь тектоничес
кие процессы приводят к образованию значи
тельных плотностных неоднородностей в верх
ней части коры. Эти неоднородности лучше всего 
видны в изостатических аномалиях силы тяжес
ти. Таким образом, изучение гравитационного по
ля и построение плотностной модели литосферы 
и астеносферы позволяет определить характер 
тектонических процессов и в определенной сте
пени восстановить их историю. Настоящая статья 
является продолжением работ “Изостазия лито
сферы Туркменистана” [1, 10]. В результате это
го исследования построена комплексная модель 
литосферы, основанная на детальных данных о 
гравитационном поле, а также на всей доступной 
геолого-геофизической информации, получен
ной преимущественно сейсмическими методами. 
Главным итогом первого этапа исследований яв
ляется построение карты так называемых “оста
точных” или мантийных аномалий силы тяжести 
(рис. 1). Аномалии получены после устранения из 
наблюденного гравитационного поля составляю
щих, обусловленных влиянием топографическо

го рельефа, плотностных неоднородностей оса
дочного чехла, вариаций границы Мохоровичича 
и суммарного влияния наиболее существенных 
неоднородностей дальних зон (далее 222 км от 
каждой точки), рассчитанного для всего земного 
шара. Таким образом, остаточные аномалии ото
бражают влияние неизвестных плотностных не
однородностей литосферы, в основном верхней 
мантии, тесно связанных с динамикой литосфер
ных плит в регионе.

В работе М.Е. Артемьева и др. [1] была также 
построена изостатически скомпенсированная 
плотностная модель литосферы. Согласно ей, ос
новная часть плотностных неоднородностей, вы
зывающих появление остаточных аномалий (около 
65%), располагается в верхней мантии, а оставшаяся 
часть -  в консолидированной коре. Исключением 
является Южно-Каспийская впадина, где значи
тельный минимум остаточных аномалий целиком 
обусловлен понижением плотности подкорового 
слоя. Полученная модель является оптимальной 
только в некотором статистическом смысле, так 
как изученная территория включает разнородные 
тектонические структуры, конкретные механизмы 
изостатической компенсации которых могут суще
ственно отличаться. В данной статье авторы ана
лизируют конкретные тектонические структу
ры и их взаимодействия. Основными объектами 
исследования являются Карабогазский свод,



Рис. 1. Схема “остаточных” аномалий гравитационного поля (мГал). Остаточные аномалии отображают влияние не
известных плотностных неоднородностей литосферы, в основном верхней мантии. Изолинии построены через 
20 мГал.
1 -  положительные и нулевое значения; 2 -  отрицательные значения.

прилегающие структуры центрального Каспия и 
Апшеронского порога, Южно-Каспийская впади
на, Копет-Даг и Предкопетдагский прогиб, Мур- 
габская впадина и, отчасти, структуры западного 
Тянь-Шаня.

ИЗОСТАЗИЯ И ПЛОТНОСТНЫЕ 
НЕОДНОРОДНОСТИ ЛИТОСФЕРЫ

Наряду с “остаточными” (мантийными) анома
лиями силы тяжести существенную информацию 
для понимания природы тектонических процес
сов дают изостатические аномалии. Для упомяну
той выше обобщенной плотностной модели лито
сферы региона было рассчитано гравитационное 
поле. Его вычитание из остаточных аномалий 
позволяет получить изостатические аномалии си
лы тяжести (рис. 2). Важно отметить, что аномалии 
рассчитаны не на основе предельно идеализиро
ванных схем (Эри, Пратта или Вейнинг-Мейнеса), 
а с учетом реального поведения границ Мохорови- 
чича и фундамента, определенного на основании 
сейсмических данных [1,4, 7]. Единственным усло
вием определяющим тип данных аномалий как 
“изостатические” является условие равенства масс в 
каждой литосферной колонке выше уровня ком

пенсации, помещенного нами на глубине 100 км, 
что примерно соответствует мощности литосфе
ры в исследуемом регионе. Разумеется, данное ус
ловие соблюдается только для достаточно круп
ных структур с горизонтальными размерами в не
сколько сотен километров и более. В таком 
случае изостатические аномалии будут указы
вать на возможные его нарушения, т.е. на откло
нения литосферы от равновесного состояния, вы
званные действием различных тектонических 
процессов. Таким образом, изостатические ано
малии обусловлены влиянием двух факторов. Во- 
первых, они содержат информацию о неучтен
ных плотностных неоднородностях верхней час
ти коры. Это влияние существенно проявляется 
только в высокочастотной составляющей (для 
объектов с горизонтальными размерами меньше 
50 км), так как мы считаем, что более крупные не
однородности были ранее учтены по априорным 
данным. Во-вторых, изостатические аномалии 
обусловлены влиянием реальных нарушений изо- 
сгатического равновесия, т.е. смещением лито
сферных блоков относительно их равновесного по
ложения. Эта составляющая наиболее интерес
на для данного исследования, так как она 
доминирует на длинах волн 100-1000 км. Совме-



Рис. 2. Схема изостатических аномалий силы тяжести (мГал). Определены после устранения из поля “остаточных” 
аномалий гравитационного влияния изостатически скомпенсированной модели литосферы. Изолинии построены че
рез 10 мГал, отрицательные значения даны пунктиром. Максимумы в левом и правом нижних углах могут не соответ
ствовать действительности, так как в этих местах исходные данные ненадежны.

стный анализ мантийных и изостатических ано
малий силы тяжести позволяет сделать опреде
ленные заключения о геодинамических процес
сах, протекающих в регионе.

Для построения моделей изостатической ком
пенсации отдельных тектонических структур ре
гиона и выяснения отличий этих моделей от гене
рализованной схемы, полученной для всего реги
она, используется тот же метод передаточных 
функций, что и в предыдущих работах [1, 10]. 
В этом методе гравитационного моделирования 
прямое сравнение наблюденного и расчетного 
полей заменяется сравнением передаточных 
функций, представляющих отношение гравита
ционного поля и нагрузки в спектральной облас
ти. Такое сопоставление позволяет выявить го
раздо более “тонкие” различия моделей, чем пря
мое сопоставление полей. Принципиальным 
отличием данной работы явилось то, что для рас
чета передаточных функций использовались не 
топография и аномалии Буге, а полная литосфер
ная нагрузка и “остаточные” гравитационные 
аномалии с вычтенным влиянием осадочного чех
ла и границы Мохоровичича. Это дало возмож
ность моделировать “тонкую” структуру лито
сферы [1, 9].

При моделировании конкретных структур мы 
учитывали особенности строения коры и верхней 
мантии, полученные по сейсмическим данным. 
В табл. 1 приведены основные сейсмические па
раметры слоев земной коры крупных тектониче
ских элементов Туркменистана. Обозначение ос
новных слоев консолидированной коры как “гра
нитный” и “базальтовый” чисто условное и 
приводится только из-за того, что они использу
ются в первоисточниках. Соответствие пласто
вых скоростей и плотностей основных слоев ко
ры, использованное при гравитационном модели
ровании, дано в табл. 2 [4].

ТЕКТОНИЧЕСКИЕ СТРУКТУРЫ 
КАСПИЙСКОГО МОРЯ

Карабогазский свод и северо-западная часть 
Южно-Каспийской впадины. Карабогазский свод 
сформирован над восточным окончанием круп
ного палеозойского срединного массива, просле
живающегося через Средне-Каспийскую впадину 
до восточного Предкавказья. Массив представляет 
собой область докембрийской или раннепалеозой
ской консолидации, обрамленную мобильными



Таблица 1. Параметры слоев земной коры крупных тектонических элементов Туркменистана

Названия текто
нических эле- 

ментов

Средняя мощность 
слоев(км)

Общий разброс значений 
граничных скоростей (км/с) Граничная скорость (км/с) Тепловой

поток
мВт/м2осад.

слой
консол.

кора
земная

кора
осад.
слой

КОНСОЛ.
кора

ВДОЛЬ
пов. Мохо

по пов. 
фунд.

по пов. 
“гран.слоя“

ПО пов. 
“баз. слоя“

Южно-Каспий
ская впадина

14.0 16.0 30.0 1.0-4.8 5.6-7.0 8.2 5.2 7.2 -

Карабогазский
свод

1.2 26.8 28.0 56-6.0 6.2-1 А 8.3-8.6 6.2 6.4 6.5—7.0 70

Центрально-Ка
ракумский свод

5.7 32.0 37.8 5.8-6.1 6.0-7.1 8.1 6.2 6.3 7.0 —

Мургабская
впадина

10.6 41.0 52.0 4.5-6.5 6.6-1.6 8.3 6.5 6.5 7.6 55

Таблица 2. Пластовые скорости и плотности основных слоев земной коры Туркменистана

Название тектони-
Пластовые скорости 

(по Вольвовскому И.С. и др.), км/с
Плотности, вычисленные по пластовым 

скоростям, кг/м3
ческих элементов осадоч

ный слой
“гранит

ный” слой
“базальто
вый” слой

консолидиро
ванная кора

осадоч
ный слой

“гранит
ный” слой

“базальто
вый” слой

консолидиро
ванная кора

Карабогазский
свод

4.7 6.3 7.0 6.6 2560 2760 2950 2820

Центрально-Ка
ракумский свод

3.2 6.3 7.0 6.6 2410 2760 2950 2820

Южно-Каспий
ская впадина

3.6 — 6.6 6.6 2440 — 2820 2820

Предкопетдаг- 
ский прогиб

4.4 6.4 7.0 6.6 2560 2790 2950 2820

зонами герцинской складчатости. По поверхности 
фундамента Карабогазский свод представляет со
бой крупное пологое поднятие с размерами около 
100 х 200 км. Фундамент Карабогазского свода 
сложен сильно дислоцированными и метаморфи- 
зованными породами осадочного происхождения, 
прорванными интрузивными образованиями.

Карабогазский свод характеризуется макси
мумом изостатических аномалий, достигающим 
+70 мГал (рис. 2). Это означает, что изостатичес- 
кая модель, использованная для расчета этих ано
малий, не соответствует действительности. Более 
того, оказывается, что вообще невозможно подо
брать изостатически скомпенсированную плот
ностную модель литосферы, которой бы соответ
ствовали существенно меньшие для этого района 
изостатические аномалии. Уменьшения положи
тельных изостатических аномалий можно было 
бы добиться, поместив отрицательные компенса
ционные массы на большую глубину. Анализ мо
дельных и экспериментальных передаточных 
функций показывает, что компенсационные мас
сы (если они существуют) должны быть помеще
ны на глубину до 200 км. Это действительно поз
воляет уменьшить амплитуду положительной 
аномалии примерно на 10 мГал, но приводит к

значительному возмущению поля изостатичес
ких аномалий в прилегающих территориях.

Для понимания природы этих аномалий важно 
отметить, что располагающаяся юго-западнее 
Карабогазского свода структура характеризуется 
противоположивши свойствами. В северо-запад
ной части Южно-Каспийской впадины располага
ется один из самых глубоких минимумов изостати
ческих аномалий на территории бывшего СССР. 
Его величина достигает -120 мГал. Невозможно 
объяснить этот минимум аномальными массами 
осадочного чехла. Численные расчеты показали, 
что даже помещая компенсационные массы на 
большие глубины (200 км и глубже), невозможно 
существенно уменьшить наблюдаемый минимум 
изостатических аномалий. В то же время, оста
точные аномалии в этом месте составляют около 
+100 мГал.

В результате мы приходим к заключению, что 
Карабогазский свод и северо-западная часть Юж
но-Каспийской впадины характеризуются экс
траординарными нарушениями изостатического 
равновесия. Важно также отметить, что тепло
вой поток на поверхности в пределах Кара-Бо- 
газского свода составляет около 75 мВт/м* [3,8], 
что существенно больше нормальных значений.



В районе Апшеронского порога и северо-запад
ной части Южно-Каспийской впадины все геофи
зические характеристики литосферы прямо про
тивоположны. Оценки тектонических напряже
ний для этой области показывают, что наиболее 
значительной является субгоризонтальная сжи
мающая компонента, направленная перпендику
лярно к зонам значительных вертикальных тек
тонических деформаций [6, 12]. Наиболее значи
тельны эти деформации в зоне, отделяющей 
Кара-Богазский свод от Южно-Каспийской впа
дины. Полная амплитуда неоген-четвертичных 
взаимных вертикальных перемещений оценива
ется для этих структур примерно в 10 км [5]. Эта 
зона характеризуется также высокой сейсмичес
кой активностью -  можно упомянуть хотя бы 
Красноводское землетрясение с магнитудой 8.2.

Принимая во внимание полученные результа
ты, можно предположить, что положительные 
изостатические аномалии и высокие значения 
теплового потока в пределах Кара-Богазского 
свода, равно как и противоположные свойства 
литосферы, расположенных к юго-западу от него 
структур, связаны с воздействием мантийных по
токов в этой области, обеспечивающими динами
ческое равновесие литосферы. Под сводом дол
жен располагаться восходящий поток, а под Ап- 
шеронским порогом и юго-западной частью 
Южно-Каспийской впадины -  нисходящий. Отсут
ствие отрицательных “остаточных” (мантийных) 
аномалий и, следовательно, малоплотной мантии в 
пределах описываемых структур указывает, что 
эти потоки не могут иметь слишком глубинное (по- 
дастеносферное) происхождение. Можно предпо
ложить, что в пределах данной области существует 
мелкомасштабная конвективная ячейка в верх
ней мантии. В пользу этого предположения сви
детельствует также тот факт, что похожая ситуа
ция наблюдается к юго-западу от Каспийского 
моря, за пределами исследуемой в данной работе 
области. Талышская складчатая область, примы
кающая к Южному Каспию с юго-запада, харак
теризуется максимумом изостатических анома
лий, достигающим +150 мГал [2]. Таким образом, 
“отрицательная” структура в районе Апшерон
ского порога и северной части Южного Каспия 
аккумулирует восходящие потоки от двух смеж
ных с ней областей, что объясняет существенно 
более выраженные (по абсолютной величине) ее 
характеристики по сравнению с соседними “поло
жительными” структурами.

Ю го-восточная часть Ю жно-Каспийской впа
дины. Существенно отличается от описанной выше 
плотностная модель, полученная для юго-восточ
ной части Южно-Каспийской впадины, известной, 
как Западно-Туркменская впадина. Мощность кон
солидированной коры в пределах этой структуры 
составляет всего 5 км [7]. Здесь также отсутствует 
первый, “гранитный” слой типичной континен

тальной коры, характеризуемый скоростями про
дольных волн около 6 км/с (табл. 1). Средняя 
плотность консолидированной коры, согласно по
строенной модели, должна быть примерно на 20- 
30 кг/м3 выше стандартной. Плотность осадочно
го слоя оценивалась по минимальной границе, со
ответствующей молодым впадинам в морских об
ластях [1]. Таким образом, полученные для этой 
структуры отрицательные “остаточные” анома
лии силы тяжести (-75 мГал, рис. 1) могут быть 
объяснены только пониженной плотностью под
корового слоя (около -50 мг/м3), обеспечиваю
щей изостатическую компенсацию данной струк
туры. Хотя в пределах Южного Каспия отсутству
ют надежные определения теплового потока, ряд 
косвенных признаков указывает, что температу
ра мантии здесь существенно выше “нормаль
ной”. Близость Западно-Туркменской депрессии 
к состоянию изостатического равновесия, в то 
время, как она находится фактически в центре 
взаимодействия литосферных плит, свидетельст
вует о малой жесткости литосферы, связанной 
обычно с аномальным тепловым режимом. О том 
же свидетельствует и пониженная плотность под
корового слоя.

Наряду с большой мощностью осадочных об
разований и отсутствием “гранитного” слоя к ха
рактерным чертам данной структуры можно от
нести широкое развитие процессов диапиризма и 
грязевого вулканизма. Таким образом, в пределах 
центральной и юго-восточной частей Южного 
Каспия литосфера по строению является субоке
анической. За исключением экстраординарной 
мощности осадков, которая является следствием 
ряда “внешних” факторов все параметры этой 
структуры соответствуют окраинным морям.

ГЕОДИНАМИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ 
КОПЕТ-ДАГА И ПРЕДКОПЕТДАГСКОГО 

ПРОГИБА
Предкопетдагский краевой прогиб имеет дли

ну около 660 км при ширине от 30-40 км на западе 
до 100 км на востоке. Внешний борт его широкий 
и пологий, внутренний -  узкий и крутой. Сочлене
ние прогиба с Копет-Дагом дизъюнктивное по 
системе разрывов Южно-Туркменского краевого 
прогиба, имеющих сбросовый и сбросо-надвиго- 
вый характер. В разрезе осадочной толщи проги
ба участвуют терригенно-карбонатные образова
ния мезозойско-кайнозойского возраста мощнос
тью, достигающей 10-14 км.

Копет-Даг и Предкопетдагский прогиб обра
зуют явно выраженную линейную дипольную 
структуру в поле изостатических аномалий грави
тационного поля. В пределах Копет-Дага нахо
дится максимум изостатических аномалий (около 
50 мГал), в то время, как Предкопетдагский 
прогиб характеризуется таким же по амплитуде



Рис. 3. А. Разрез литосферы, основанный на резуль
татах сейсмических исследований и данных гравита
ционного моделирования. Все параметры, указанные 
на этом разрезе, усреднены в полосе шириной 100 км 
ортогональной к массиву Копет-Дага в его централь
ной части. Кружки на разрезе соответствуют поло
жению гипоцентров землетрясений, снесенных на ли
нию, перпендикулярную Копет-Дагу. Значения плот
ности на разрезе указаны в кг/м3. Б. Аномалии Буге, 
“остаточные” и изосгатические аномалии даны в мГал.
В. Суммарная энергия землетрясений, снесенных на 
профиль.

минимумом. Поле остаточных аномалий позво
ляет предположить, что под хребтом Копет-Дага 
находится малоплотный мантийный материал с 
аномальной плотностью около -50 кг/м3. Плот
ность мантии под Предкопетдагским погибом не 
отличается существенно от нормальной.

Отрицательные изостатические аномалии в 
области Предкопетдагского прогиба вместе с 
аномалиями противоположного знака, соответст
вующими главному хребту, указывают, что ква- 
зи-равновесное состояние литосферных плит в 
этом районе обеспечивается не за счет гидроста
тического (Архимедова) равновесия, а механиче

ским путем, т.е. за счет напряжений в теле лито
сферы. Эти напряжения могут быть обусловлены 
взаимодействием Туранской плиты и массива Ко
пет-Дага.

На рис. 3 показан разрез литосферы, основан
ный на данных сейсмических исследований [4, 7]. 
Значения плотностей получены в результате гра
витационного моделирования. Все параметры, 
указанные на этом разрезе, усреднены в полосе 
шириной 100 км ортогональной к массиву Копет- 
Дага в его центральной части. Как видно из ри
сунка, форма поверхности фундамента и границы 
Мохоровичича в пределах Туранской плиты сов
падают. Эта форма, а также поведение изостати- 
ческих аномалий силы тяжести позволяют пред
положить, что Туранская плита упруго изогнута 
под воздействием сил, действующих на ее южный 
край. Зона контакта двух плит образует ярко вы
раженную линейную структуру, что позволяет 
применить двумерный анализ для моделирования 
взаимодействия плит. Это можно сделать, ис
пользуя известные соотношения, описывающие 
деформацию упругих плит. В качестве критерия 
правильности подбора модели мы используем со
ответствие рассчитанного значения вертикаль
ной деформации упругой плиты в зависимости от 
положения точки на профиле w(x) и реальные от
клонения границ фундамента и Мохоровичича от 
их средних уровней. Это одна из первых работ, в 
которой качество используемых сейсмических 
данных позволяет непосредственно сравнивать 
наблюденные и предсказанные деформации. Не
маловажно также, что Туранская плита является 
во многом уникальной структурой, где возможно 
наблюдать процесс деформации в чистом виде, не 
искаженном влиянием других процессов. В отли
чие от работы [10], в которой авторы впервые 
выполнили подобные расчеты для Туранской 
плиты, в данной статье используется уточненная 
плотностная модель.

Уравнение, описывающее деформацию упру
гой разорванной с одной стороны плиты (w) под 
действием нагрузки (р) и под воздействием гори
зонтальной силы (на единицу длины) Г, можно за
писать как [10, 11].

d2/d x 2[D(x)d2w /d x 2] + d/dx{Tdw/dx)  + ^
+ р (x)w(x) = р(х),

где р -  суммарный плотностной контраст между 
нагрузкой и подстилающей астеносферой. Значе
ние изгибной жесткости D следующим образом 
соответствует значению эффективной мощности 
упругой плиты Те:

D = £7^/[12(1 -  V2)], (2)

где модуль Юнга Е = 10п N/m2, а коэффициент 
Пуассона v  = 0.25. Граничные условия в точке



контакта плит можно записать следующим обра
зом:

-D d2w /d x 2 = М, (3)
где М -  это изгибающий момент (на единицу дли
ны контакта плит), действующий в месте разрыва.

Условие изостазии запишется следующим об
разом:

d/dx[D d2w /d x 2] = Tdw /dx .  (4)
Третье и четвертое необходимые граничные 

условия можно записать следующим образом:
w — ► 0 и dw/dx — ► 0 при х —► (5)

Для решения этих уравнений использовался 
метод конечных разностей (см., например, [11]). 
В качестве поверхностной нагрузки Р использо
вался приведенный рельеф (суммарная нагрузка, 
обусловленная топографией и плотностными не
однородностями осадочного чехла), а р(х) в выра
жении (1) -  суммарный плотностной контраст меж
ду поверхностной нагрузкой и плотностью в осно
вании литосферы определяется перепадом 
плотности на границе Мохо и также зависит от 
положения точки на профиле. Его значение бра
лось в соответствии с результатами, полученны
ми при гравитационном моделировании.

Амплитуда деформации Туранской плиты за
висит от значения эффективной мощности упру
гой плиты (Те) и сил, действующих на ее край, так 
как остальные параметры взяты на основании ап
риорных данных. Расчетные положения границ 
фундамента и Мохо, полученные в результате 
численного решения приведенной выше системы 
уравнений, показаны на рис. 4 и 5 (пунктирные ли
нии) вместе с фактическими границами (сплошные 
линии). Оказалось, что форма деформированной 
плиты (положение максимума соответствующего 
Центрально-Каракумскому своду) определяется 
только эффективным значением мощности упру
гой плиты, которое оказалось равным Те = 21 ± 3 км. 
Это значение меньше полученного авторами ра
нее для усредненной модели (25 км) [10].

Необходимая амплитуда деформации плиты 
может быть обеспечена при различных комбина
циях горизонтальной силы Т и изгибающего мо
мента М. Кроме того, поверхностная нагрузка Р 
зависит от пространственного положения разры
ва плит, которое также не является строго опре
деленным. Невозможно определить конкретный 
вклад каждого из этих факторов, не прибегая к 
дополнительным предположениям о возможном 
механизме взаимодействия плит. Далее мы рас
сматриваем некоторые геодинамические схемы, 
обсуждавшиеся в литературе применительно к 
структурам подобным Копет-Дагу.

Можно предположить, что южный край Ту
ранской плиты находится в районе северного 
склона Копет-Дага, т.е. контакт двух плит явля-
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Рис. 4. А. Схематическое изображение первого и вто
рого вариантов геодинамической модели взаимодей
ствия Копет-Дага и Туранской плиты. Эти модели 
соответствуют “жесткому” контакту двух плит, ко
торый условно представлен заштрихованной зо
ной. Т -  горизонтальное давление, М — изгибающий 
момент, Р -  вертикальная нагрузка. Те = 21 км -  эф
фективное значение мощности упругой плиты. 
Штриховая линия соответствует теоретически рас
считанной деформации плиты. Остальные обозначе
ния см. на рис. ЗА и ЗБ.

ется “жестким” и соответствует зоне глубинного 
разлома (рис. 4). В этом случае нагрузка Копет- 
Дага не может обеспечить необходимую степень 
деформации Туранской плиты. Можно предполо
жить, что дополнительная сила, воздействующая 
на край Туранской плиты, обусловлена горизон
тальной силой (Г), возникающей в результате 
столкновения Копет-Дага и Туранской плиты. 
Величина этой силы (в расчете на единицу дли
ны) оценивается в 1.25 х 1013 N/m. Необходимо от
метить, что эта оценка существенно неустойчива. 
Это означает, что меньшие значения не приведут 
практически ни к каким деформациям, в то вре
мя, как большие значения приведут к неконтро
лируемым деформациям и разрушению плиты. 
В этом случае линейная теория, описанная выше, 
вообще не применима. В таком случае логично 
предположить, что необходимый уровень под
держивается динамически, за счет постоянного 
сближения плит, наряду с взаимным перемещени
ем вдоль разлома. При этом происходит постоян
ное разрушение Туранской плиты, а Копет-Даг 
является частично продуктом этого разрушения. 
Аномально низкие значения плотности подкоро
вого слоя под Копет-Дагом обусловлены тем, что
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Рис. 5. Л. Схематическое изображение третьего вари
анта геодинамической модели Копет-Даг-Туранская 
плита. Представлена модель субдукции части Туран- 
ской плиты под Копет-Даг. Знак вопроса показывает 
“условность” положения зоны раздела плит под Ко
лет-Дагом. Р -  вертикальная нагрузка. Те = 21 км -  
эффективное значение мощности упругой плиты. Ос
тальные обозначения см. на рис. 4А и 4Б.

в случае, если эта модель верна, здесь присутству
ет коро-мантийная смесь.

Следствием столкновения литосферных плит 
может быть также “выдавливание” Копет-Дага 
вверх. Это приведет к перераспределению на
грузки хребта между северной и южной плитами, 
между которыми находится Копет-Даг, и возник
новению изгибающего момента М, значение ко
торого оценивается в 7 х 1016 Дж, как следует из 
уравнения (1). Этот момент достаточен, чтобы 
обеспечить необходимую амплитуду деформации 
Туранской плиты. Тем не менее, в чистом виде 
эта модель взаимодействия плит вряд ли имеет 
место, так как в соответствии с ней непонятно 
происхождение аномально разуплотненного ман
тийного вещества под Копет-Дагом. Скорее мож
но предположить эту схему, как элемент преды
дущей модели, тем более, что по сути своей они 
близки и сильно отличаются от нижеследующей 
модели взаимодействия плит в этом регионе.

В соответствии с третьей моделью предпола
гается, что происходит субдукция части Туран
ской плиты под Копет-Даг (рис. 5). При этом ман
тийная часть литосферы и наиболее плотная часть 
консолидированной коры постепенно погружа
ются в южном направлении, а средняя и верхняя 
части отделяются предположительно в области 
главного разлома и формируют хребет Копет- 
Дага. В таком случае, позиция границы М под Ко- 
пет-Дагом, определенная не очень надежно по

разрозненным сейсмологическим данным, на са
мом деле представляет наклонную субгоризон
тальную границу, разделяющую наложенные 
плиты, а малоплотная мантия под Копет-Дагом 
является на самом деле частью консолидирован
ной коры Туранской плиты. Неопределенность 
решения обратной задачи гравиметрии позволяет 
допустить это предположение, так как в описан
ной выше плотностной модели литосферы отри
цательная аномалия под Копет-Дагом “размаза
на” до глубины 100 км и необходимая аномалия 
плотности будет существенно больше по ампли
туде, если сосредоточить ее в слое 10-20 км. Важ
но отметить, что в таком случае нагрузка Копет- 
Дага полностью обеспечивает наблюдаемую де
формацию Туранской плиты и нет необходимос
ти вводить дополнительные силы.

Сами по себе, три описанные модели равно
правны, однако совместный анализ их парамет
ров с другими геолого-геофизическими данными 
позволяет сделать некоторые определенные вы
воды. На рис. 3 показано положение на разрезе 
очагов землетрясений, а также распределение 
суммарной сейсмической энергии по профилю. 
Из рисунка видно, что резкий пик выделившейся 
сейсмической энергии соответствует северному 
склону Копет-Дага, что свидетельствует в пользу 
первой модели “жесткого” взаимодействия плит. 
Область высокой сейсмической активности соот
ветствует в этом случае зоне, в которой происхо
дит разрушение Туранской плиты. Трудно также 
представить возможность погружения сравни
тельно легкой континентальной коры в верхнюю 
мантию. Все вместе это определенно указывает на 
ошибочность третьей модели взаимодействия плит 
в чистом виде. Однако возможна комбинация тре
тьей и первой моделей. Можно предположить, что 
мантийная часть литосферы Туранской плиты, воз
можно с частью нижней коры, погружается в ман
тию под Копет-Дагом, а оставшаяся часть коры от
деляется от нижележащей литосферы и разрушает
ся. Место разрыва и разрушения соответствует 
положению максимума сейсмической энергии. 
В пользу этого предположения говорит также тот 
факт, что в погружающейся части плиты отсутству
ют очаги землетрясений, так как в ней отсутствуют 
существенные напряжения. Окончательный вывод 
о справедливости какой-либо из моделей можно 
сделать получив более определенные данные о 
структуре литосферы под Копет-Дагом.

МУРГАБСКАЯ ВПАДИНА
Мургабская впадина, известная также, как 

Восточно-Туркменская синеклиза, сложена мезо
зойскими и кайнозойскими отложениями, мощнос
тью до 15 км. Другие характеристики существенно 
отличают ее от Южно-Каспийской впадины. В со
ответствии с изостатической моделью аномальная 
плотность подкорового слоя литосферы составля
ет около +40 кг/м3. Изостатические аномалии



близки к нулю в пределах этого региона, что сви
детельствует о близости его к состоянию изоста- 
тического равновесия.

Исходные данные, на которых основана полу
ченная модель для района Мургабской впадины 
недостаточно надежны. В первую очередь это от
носится в мощности коры и плотности осадков, 
которая вычислялась по тем же зависимостям, 
что и для Предкопетдагского прогиба. Таким об
разом, полученные для этой структуры выводы 
следует считать предварительными. В частности, 
некоторое увеличение средней плотности осад
ков позволило бы избежать увеличения плотнос
ти подкорового слоя, так как природа этого уп
лотнения не вполне ясна. Можно предположить 
что в мезозое эта область подвергалась воздейст
вию нисходящих мантийных потоков, возможно 
связанных с восходящими потоками предположи
тельно существовавшими в это же время в районе 
Центрально-Каракумского свода. Седиментация, 
и последующее остывание мантийного материа
ла привели к изостатически скомпенсированному 
прогибу с амплитудой около 12 км. В настоящее 
время сформировавшаяся ранее структура стабиль
на и “вморожена” в окружающую литосферу.

ЗАПАДНАЯ ЧАСТЬ ТЯНЬ-ШАНЯ
В восточной части исследованной области рас

полагаются западные отроги Тянь-Шаня. Текто
ника, глубинная структура и изостазия Тянь-Ша
ня были предметом многочисленных исследова
ний. Результаты, полученные в данной работе, 
подтверждают предположение, что изостатичес- 
кая компенсация этой структуры осуществляется 
локально, но не в соответствие со схемой Эри, и 
существенная ее часть обеспечивается за счет ма
лоплотного мантийного корня. Его следы протя
гиваются вплоть до Аральского моря. Согласно 
полученной плотностной модели литосферы, 
аномальная плотность подкорового слоя достигает 
под Тянь-Шанем -100 кг/м3, что соответствует зна
чению “остаточных” аномалий около -150 мГал 
(рис. 1). Изосгатические аномалии в пределах дан
ной структуры также близки к нулю. Таким обра
зом, можно заключить, что неотектоническая акти
визация Тянь-Шаня является результатом подъема 
аномально легкого мантийного материала и внед
рения его непосредственно под кору. Взаимодейст
вие плит вследствие движения Индийской плиты на 
север вызывает нарушение изостатического равно
весия за пределами исследованного региона.

ГОРИЗОНТАЛЬНЫЕ ГРАДИЕНТЫ
ИЗОСТАТИЧЕСКИХ АНОМАЛИЙ 

КАК ИНДИКАТОР АКТИВНЫХ ГРАНИЦ 
ЛИТОСФЕРНЫХ БЛОКОВ

Геологические данные указывают на много
численные разломы, покрывающие исследуемый 
регион, но только небольшая часть из них акти

визирована в настоящее время (от 10 до 20%). 
Взаимодействие блоков коры вдоль этих разло
мов определяет сейсмическую активность. Выде
ление их на основании анализа гравитационных 
данных является существенным практическим 
результатом. При смещениях по разломам возни
кают скачки плотности, проявляющиеся в грави
тационном поле как “гравитационные ступени” -  
зоны повышенных значений горизонтальной со
ставляющей градиентов поля силы тяжести, ха
рактеризующие границы, вдоль которых осуще
ствляются как горизонтальные, так и вертикаль
ные перемещения блоков. Значение градиента 
прямо связано с амплитудой этих перемещений, 
поэтому они могут использоваться как показа
тель активности разлома. Важно и то, что грави
тационное поле измерено с достаточной деталь
ностью в морских районах, где мало геологичес
ких данных. Использование информации о поле 
силы тяжести предоставляет уникальную воз
можность для построения схемы активных меж
блоковых границ исследуемого региона.

Зоны повышенных значений горизонтальных 
градиентов поля силы тяжести не всегда могут со
ответствовать зонам глубинных разломов. На
пример, в аномалиях Буге исключительно боль
шие значения горизонтальных градиентов поля 
связаны с изменениями толщины земной коры, 
которые не обязательно вызваны разломами. 
Максимальные градиенты аномалий в свободном 
воздухе связаны с локальными изменениями то
пографии. С нашей точки зрения, наиболее удоб
ной формой представления поля силы тяжести 
для изучения дизъюнктивных дислокаций коры 
являются изосгатические аномалии силы тяжес
ти, в которых учтено влияние как топографичес
ких масс и плотностных неоднородностей верх
них горизонтов (неконсолидированных осадков), 
так и влияние их изостатической компенсации. 
Поэтому можно предполагать, что относительно 
небольшие аномалии, обусловленные раздроб
ленностью коры, наиболее полно выявляются 
при изостатической редукции гравитационного 
поля, а модули горизонтальных градиентов таких 
аномалий будут в большинстве случаев соответ
ствовать зонам тектонических нарушений.

На основании полученных ранее изостатичес- 
ких аномалий (рис. 2) были рассчитаны модули 
горизонтальной составляющей градиентов их 
поля. Поле градиентов представляет собой слож
ную картину, в которой отображается сложная и 
иерархически организованная структура земной 
коры региона. Для выявления активных межбло
ковых границ определены максимумы горизон
тальных градиентов изостатических аномалий. 
Каждая отмеченная точка является максималь
ной по отношению к двум соседним хотя бы в 
двух из четырех возможных направлений: по го
ризонтали, вертикали и двум диагоналям (рис. 6). 
Повышенные значения модулей горизонтальных
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Рис. 6. Схема максимальных значений горизонтальных градиентов изостатических аномалий силы тяжести для Кав
каза, Копет-Дага и сопредельных регионов. 1 -  точка, максимальная по отношению к двум соседним хотя бы в двух из 
четырех возможных направлений: по горизонтали, вертикали и двумя диагоналям; 2 -  значения модулей горизонталь
ных градиентов больше 0.6 мГал/км; 3 -  эпицентры землетрясений с магнитудой больше 5.5.

градиентов изостатических аномалий которые 
могут соответствовать активным межблоковым 
границам, отмечены на этом рисунке жирными 
значками, они достигают в изученном регионе 
2.2 мГал/км. В целом, выделенные точки почти 
повсеместно объединяются в протяженные зоны, 
которые в свою очередь формируют системы 
межблоковых границ. Восточный Кавказ имеет
5-6 субпараллельных линеамента, с близкими амп
литудами горизонтальных градиентов. Структура 
градиентных зон в пределах Туранской плиты и 
Копет-Дага характеризуется меньшей раздроб
ленностью, чем западная часть Каспия и примы
кающий к ней район Кавказа и Скифской плиты. 
Фактически здесь можно выделить только две 
границы, отделяющие массив Копет-Дага от при
легающих областей. Такая конфигурация хоро
шо соответствует приведенной выше модели вза
имодействия плит, согласно которой активные 
процессы протекают в сравнительно узкой зоне 
контакта Копет-Дага и Туранской плиты. Две об
ласти повышенных значений градиентов соединя
ют горные системы Кавказа и Копет-Дага: одна пе
ресекает Каспийское море вблизи Апшеронского 
порога, вторая оконтуривает Каспийское море с 
юга. В этой сложной картине белым пятном выде

ляется южная часть Каспийского моря -  Западно- 
Туркменская впадина, структура которой, как было 
показано в предыдущем разделе, характеризуется 
разогретой и слабой (в механическом смысле) ли
тосферой. В восточной части приведенной на 
рис. 6 области видны системы межблоковых гра
ниц западных отрогов Памира и Тянь-Шаня. На 
этом рисунке также показаны эпицентры земле
трясений с магнитудой более 5.5, практически все 
они соответствуют зонам концентрации повы
шенных градиентов поля изостатических ано
малий. В пределах Туранской плиты и северной ча
сти Каспийского моря выделяются хорошо види
мые системы линеаментов, характеризуемые 
сравнительно небольшими значениями градиентов 
(менее 0.6 мГал/км). Они представляют структу
ры “второго” порядка. Можно предположить, 
что это следы межблоковых границ, которые бы
ли активны в прошлом.

Большинство выявленных нами градиентных 
зон является объективной реальностью и отобра
жают крупные зоны тектонических нарушений 
преимущественно дизъюнктивного типа. Текто
ническое значение выявленных зон и их геологи
ческая идентификация представляют практичес
кий интерес.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Проведенное исследование показало, что ис

следуемый район характеризуется существенны
ми нарушениями изостатического равновесия, 
связанными с протекающими здесь тектоничес
кими процессами и высоким уровнем сейсмичес
кой активности. Исключительно важную роль в 
этих процессах играет распределение плотност
ных неоднородностей в верхней мантии. Совмест
ный анализ плотностных неоднородностей лито
сферы и нарушений изостазии позволил сделать 
определенные выводы о характере тектоничес
ких процессов, протекающих в регионе, а также 
использовать механическое моделирование, что
бы протестировать и проверить возможность оп
ределенных тектонических схем. Совместное ис
пользование “остаточных” аномалий силы тяже
сти, которые можно назвать также мантийными, 
так как они характеризуют плотностные неодно
родности подкорового слоя, и изостатических 
аномалий позволяет оценить характер, движу
щую силу, направленность и интенсивность тек
тонических процессов. По нашему мнению, эти 
два типа редукций гравитационного поля являют
ся важнейшими для изучения тектоники любого 
региона. Эта работа частично выполнена при 
поддержке РФФИ (проект № 96-05-65212).
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The Deep Structure and Geodynamics of the Tectonic Features 
in Turkmenistan and Adjucent Areas: Gravity Evidence

M. K. Kaban, M. Б. Artemjevl, D. I. Karaev, and A. P. Belov
Joint Institute of Earth Physics, Russian Academy of Sciences, B. Gruzinskaya 10, Moscow, 123810 Russia

Abstract—Gravity, seismic, and geological data were used for developing density and mechanical models of 
the lithosphere in the region of the Kopet Dag and adjacent areas. According to the developed gravity model, 
the abnormal density of the upper mantle beneath the western Tien Shan amounts to about -100 kg/m3, and 
beneath the Kopet Dag it is -80  kg/m3. The upper mantle in the region of the Murgab depression and in the 
central part of the Caspian Sea has the opposite parameters: +40-+50 kg/m3. The combination of the properties 
of the lithosphere in the southeastern part of the Caspian Sea suggests that this structure is an analog of marginal 
seas. Mechanical modelling reveals that the outlines of the Turan plate can be explained by its elastic bending 
under the influence of forces applied at the zone of its contact with the Kopet Dag. The effective thickness of 
the elastic plate is 21 km. Several mechanisms of interaction are considered possible: (1) partial subduction of 
the Turan plate beneath the Kopet Dag; (2) “rigid” contact of the two plates leading to a gradual crumbling of 
the Turan plate under the pressure from the south as the plates converge and the Kopet Dag is “squeezed out”. 
Analysis of isostatic gravity anomalies demonstrates that the lithosphere of the Kara Bogaz Gol arch is shifted 
upward as compared to the state of equilibrium. Studying horizontal gradients of isostatic anomalies made it 
possible to identify the main boundaries between lithospheric blocks and assess the degree of activity of these 
boundaries.
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СТРУКТУРНЫЕ ПАРАГЕНЕЗЫ И ИХ АНСАМБЛИ 
(IV Всероссийский симпозиум по экспериментальной тектонике 

и структурной геологии; VI Всероссийская школа 
по структурному анализу кристаллических комплексов)

14-17 октября 1997 г. в Москве состоялся 
IV Всероссийский симпозиум по эксперименталь
ной тектонике и структурной геологии. Он был ор
ганизован соответствующей секцией Межведомст
венного тектонического комитета. Симпозиум был 
посвящен обсуждению учения о структурных пара
генезах и проводился совместно с VI Всероссий
ской школой по структурному анализу кристал
лических комплексов.

Учение о структурных парагенезах возникло в 
Советском Союзе, развивается уже более четы
рех десятилетий и имеет большое значение для 
теоретической и практической геологии. Оно по
лучило широкое распространение, преподается в 
вузах.

Перед симпозиумом-школой стояли две зада
чи. Во-первых, следовало обсудить современное 
состояние парагенетического анализа структур и 
результаты его применения и, во-вторых, издать 
сборник научных сообщений на эту тему, сопро
вождающийся списком литературы по парагене- 
тическому анализу структур. Издание сборника с 
богатой библиографией представлялось не менее 
важным, чем обсуждение проблемы на симпозиу
ме, так как такой сборник стал бы пособием в на
учно-исследовательской и преподавательской ра
боте.

Обе задачи были с успехом выполнены. На 
симпозиум-школу было представлено более ста 
двадцати аннотированных заявок на доклады уче
ными основных научных центров из многих горо
дов страны. После рецензирования оргкомитет 
принял более ста заявок. Авторы 96 докладов 
прислали краткие изложения своих докладов со 
списками литературы, позволяющей полнее 
вникнуть в тему доклада. Эти научные сообщения 
опубликованы [Структурные парагенезы и их ан
самбли. Материалы совещания. М.: ГЕОС, 1997. 
282 с.]. Помещенный в сборнике общий список 
использованной литературы содержит 748 назва
ний. В обсуждении проблемы на симпозиуме 
приняли участие более 100 ученых. Обсуждались 
как отдельные доклады (устные и стендовые), 
так и наиболее важные “узловые” вопросы рас
сматриваемой проблемы в форме свободной дис
куссии “круглого стола”.

Тема симпозиума-школы развивалась по сле
дующим направлениям: 1) современное состоя
ние учения о парагенезах структур и проблемы 
дальнейшего развития парагенетического анали
за структур; 2) парагенезы структур как геологи
ческие тела, возникающие при деформациях 
толщ; 3) внутреннее строение парагенезов струк
тур; 4) сочетания парагенезов структур в ансамб
ли и типы последних; 5) роль метаморфизма, ме
тасоматоза, выщелачивания, образования жиль
ных и магматических тел в формировании 
структурных парагенезов и их ансамблей; 6) ру- 
доносность парагенезов структур; 7) моделирова
ние парагенезов структур и их ансамблей.

Обсуждение показало, что парагенезы струк
тур изучаются широко, но подходы к их изуче
нию весьма разнообразны и единое понимание 
парагенетического анализа структур пока еще не 
сформировалось. Описаны многочисленные 
структурные парагенезы в осадочных и кристал
лических комплексах. В последних они имеют 
специфичное строение, характерны для докемб- 
рийских сильно метаморфизованных толщ и в 
значительной мере связаны с течением вещества. 
В структурах, связанных с горизонтальными дви
жениями земной коры, детально охарактеризова
ны структурные рисунки и парагенезы структур в 
зонах сдвигов, надвигов, раздвигав. Рассмотрены 
модели формирования надвиговых дуплексов, по
казано значение сдвиговых дуплексов для рудооб- 
разования. Особое внимание было уделено струк
турным парагенезам типа “содвигав” (“структур 
тектонического сшивания”, “сутур”). Более при
стальное внимание, чем прежде, привлекают сей
час парагенезы купольных структур, диапиров, 
соляной тектоники, особенно в связи с нуждами 
нефтяной геологии. По-видимому, это направле
ние исследований будет интенсивно развиваться.

В ряде докладов подчеркнута роль “нетради
ционных” членов структурных парагенезов, т.е. 
тел и тектонических структур, связанных не с 
обычной деформацией горных пород, а с про
цессами растворения и переотложения вещества 
при деформации на всех масштабных уровнях, 
от микроскопических до многокилометровых 
(метасоматических тел, жильных полей, микро
структур растворения под давлением и др.). Эти



члены структурных парагенезов, во-первых, ука
зывают на значительную роль жидкой фазы в де
формационном процессе и, во-вторых, тесней
шим образом связаны с образованием металло
носных флюидов и с рудообразованием.

Многие авторы отмечали необходимость мно
горангового анализа структурных парагенезов, 
что позволяет лучше понять механизмы образо
вания структур разных размеров. Геологическая 
среда содержит множество разных по величине не
однородностей, которые, являясь концентратора
ми напряжений, активно влияют на ход дефформа- 
ционного процесса и определяют специфику струк
турных парагенезов того или иного ранга.

В обсуждении был затронут и вопрос о нели
нейных эффектах в структурной геологии, о при
знаках нелинейности среды, проявляющихся в 
строении структурных ансамблей. По существу, са
ми структурные парагенезы и, особенно, их ансам
бли являются проявлением нелинейных эффектов 
процесса самоорганизации, связанной с преодоле
нием критических состояний среды и, соответст
венно, нарушением принципа суперпозиции при 
развитии деформационных процессов. Это отно
сится и к пликативным, и к дизъюнктивным нару
шениям и отражает фундаментальные свойства 
геологической среды. Фрактальный анализ зон 
динамического влияния разломов показывает, 
что относительные количества крупных и мелких

разрывов остаются неизменными в широком диа
пазоне масштабов: от сантиметров до десятков 
километров. Деструктивный процесс характери
зуется определенным соотношением образую
щихся мелких и крупных обломков и блоков.

Живое обсуждение вызвал вопрос терминоло
гии и классификации структурных парагенезов. 
Классифицировать парагенезы можно либо пу
тем обобщения эмпирических данных, либо на ге
нетической основе. Оба подхода имеют свои по
ложительные и отрицательные стороны, и сим
патии к ним у участников дискуссии разделились.

В целом обсуждение проблемы структурных 
парагенезов прошло весьма активно и плодотвор
но, а опубликованные материалы совещания за
служивают внимательного изучения и широкого 
использования специалистами в дальнейших ис
следованиях.

Помощь и материальную поддержку в органи
зации симпозиума-школы оказали Геологичес
кий институт РАН, Объединенный институт фи
зики Земли РАН, Объединенный институт геоло
гии, геофизики, минералогии и геологии нефти и 
газа СО РАН, Геологический факультет МГУ. 
Участники симпозиума-школы выражают им ис
креннюю благодарность.

А. В. Лукьянов



ХРОНИКА
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СОВЕЩАНИЕ “ТЕКТОНИКА И ГЕОДИНАМИКА: 
ОБЩИЕ И РЕГИОНАЛЬНЫЕ АСПЕКТЫ9

Очередное 31-е Тектоническое совещание 
Межведомственного тектонического комитета 
ОГГГГТ РАН состоялось 27-30 января 1998 г. и 
было посвящено теме “Тектоника и геодинамика: 
общие и региональные аспекты”. Совещание 
проводилось при участии Геологического инсти
тута РАН и Геологического факультета МГУ 
им. М.В. Ломоносова и было посвящено 60-летию 
Геологического факультета МГУ и 50-летию про
ведения тектонических совещаний комитета.

В работе Совещания приняло участие более 
450 ученых России и стран СНГ, на пленарных и 
секционных заседаниях заслушано 89 устных до
кладов. Секционные заседания были посвящены 
следующим вопросам: (А) тектоника и геодина
мика раннего докембрия, (Б) неотектоника и со
временная геодинамика, (В) тектоника и геодина
мика Альпийского пояса Евразии, (Г) тектоника 
и геодинамика океана, (Д) тектоника и геодина
мика Урала, палезоид Сибири, Казахстана, Тянь- 
Шаня, (Е) тектоника и геодинамика платформ и 
краевых морей Евразии.

Тематика совещания, сформулированная в его 
названии, достаточно точно выражает существо 
наиболее общих проблем, стоящих в настоящее 
время перед тектоникой, а именно переход от раз
личного рода тектонических реконструкций и фе
номенологических обобщений к проникновению в 
суть процессов, к выяснению их причин и движу
щих сил и механизмов, т.е. к тому, что соответству
ет понятию “геодинамика”. Характерной чертой 
их решения на современном уровне является при
влечение методов смежных дисциплин, таких, как 
геофизика, механика, петрология, метаморфичес
кая геология, математическое моделирование и пр. 
Эти тенденции выражены в наиболее развитых 
тектонических исследованиях за рубежом и доста
точно отчетливо прослеживаются в отечествен
ной науке. Они отражены в программе Совеща
ния, на котором, наряду с собственно тектоничес
кими -  геодинамическими проблемами, были 
рассмотрены геофизические, петрологические и 
пр. предпосылки и аспекты создания геодинами- 
ческих моделей и реконструкций. Значительное 
количество докладов было посвящено пробле
мам глубинного строения и глубинным процессам 
и увязке их в рамках единых моделей с процесса
ми в приповерхностных слоях земной коры. До
клады соответствующего профиля были в основ
ном вынесены на пленарные заседания.

Несколько докладов было посвящено анализу 
строения и глубинной геодинамике Земли.

Ю.М. Пущаровский на основе анализа сейсмо- 
томографических карт выделил в мантии Земли 
шесть геосфер: верхнюю мантию, подразделен
ную на верхнюю и нижнюю части (поверхность 
раздела между ними проходит на глубине 410 км), 
среднюю мантию, отделенную от верхней зоной 
раздела I, нижнюю мантию, отделенную от сред
ней зоной раздела II. При этом слой “£>” соответ
ствует нижней части нижней мантии. По особен
ностям контуров сейсмических аномалий, их со
четаниям, размерам и степени контрастности 
сделан вывод, что каждая геосфера характеризу
ется изменчивостью геодинамических обстано
вок как по вертикали, так и по горизонтали. Рас
пределение геодинамических обстановок отра
жает нелинейное воздействие на геосферы 
разнообразных факторов, сопровождающих раз
витие геосфер как открытых систем.

Результаты комплексной интерпретации гео
лого-геофизических данных по уникальному ре
гиональному геотраверсу Кольский полуостров- 
Алтай представлены А.С. Егоровым. Получен
ные данные позволяют пересмотреть исходные 
параметры при моделировании земной коры Ев
разийского континента. Установлено, что до 80% 
его разреза слагается блоками с древней корой 
континентального типа, что с шовными межбло
ковыми зонами связаны системы разноглубин
ных шарьяжно-надвиговых, сдвиговых дислока
ций, что существует резкая дисгармония разно
глубинных уровней земной коры с отличным 
стилем деформаций, разделяемых субгоризон
тальными зонами деструкции.

Современные геологические данные, как это 
следует из доклада А.А. Моссаковского, Ю.М. Пу- 
щаровского и С.В. Руженцева, значительно кон
кретизируют представления о тектонической 
асимметрии Земли. Сравнительное изучение про
странственного распространения структур тихо
океанского и индо-атлантического типов позво
лили авторам сделать два фундаментальных вы
вода: 1) Тихоокеанский и Индо-Атлантический 
сегменты в той или иной форме существовали в 
течение всего неогея и 2) существует общая 
направленность геологического развития Земли -  
прогрессивное увеличении размеров Индо-Ат
лантического сегмента за счет Тихоокеанского.



Особенность этого процесса -  противоречивость 
и нелинейность.

Новые сейсмические модели земной коры и 
верхней мантии были представлены Н.И.Павлен- 
ковой. По данным ОГТ, в верхней коре выделя
ются круто наклоненные сейсмические границы, 
трассирующие на глубину известные по геологиче
ским данным разломы. Субгоризонтальные сейс
мические границы в коре являются обычно частью 
лисгрических разломов. Установлена почти повсе
местная мелкая расслоенность нижней коры, кото
рая получила собственное название -  “зона рефлек- 
тивити”. Четко не выделяется и граница М. По дан
ным ГСЗ, эта граница совпадает с подошвой “зоны 
рефлективити”, отделяя расслоенную нижнюю 
кору от практически прозрачной мантии. Пер
спективной моделью границы М является модель 
градиентного переходного слоя с анизотропными 
включениями, скорости в которых максимальны 
по горизонтали и выше 8 км/с в низах этого слоя. 
Данные ГСЗ выявили сложную неоднородность 
и верхней мантии. В верхах мантии (до глубины 
=100 км) выделяется слой с четко выраженной 
блоковой структурой. Различаются сейсмические 
границы на глубине 410, 520 и 680 км.

Проблемы физического и математического 
моделирования геодинамических процессов были 
затронуты в докладе Н.Л. Добрецова и А.Г. Кир- 
дяшкина. Показано, что конвекция в нижней ман
тии происходит либо в переходном режиме от не
стационарной к турбулентной конвекции, либо в 
режиме развитой турбулентной конвекции. Смо
делированы условия существования конвекции в 
двухслойной системе, согласно которым конвек
ция в мантии находится в режиме корреляции 
опускающихся и поднимающихся течений в верх
ней и нижней мантии. Определено влияние зон 
субдукции на пространственную структуру и раз
меры конвективных ячеек в нижней мантии.

Данные о сейсмической анизотропии верхней 
мантии областей различного типа были представ
лены Л.П. Винником. По этим данным, в молодых 
орогенах, развивающихся в обстановке сжатия, из
мерения мантийной анизотропии обычно свиде
тельствуют о течении, параллельном простиранию 
хребтов. Для рифтовых зон характерно течение в 
направлении растяжения, наблюдаемого в коре. 
Под докембрийскими платформами мантийная 
анизотропия связана с движением плит.

В.Д. Котелкиным и Л.И. Лобковским пред
ставлены результаты численного моделирования 
нестационарной двумерной тепловой конвекции 
в кольцевом мантийном слое. По результатам 
экспериментов установлено, что устойчивая цик
лическая смена направления вращения в конвек
тивных ячейках достигается при введении нелиней
ной реологической зависимости эффективной вяз
кости мантии от интенсивности ее движения.

Отражению главных тектонических элемен
тов Сибирской платформы в глубинном строении 
земной коры посвятили свой доклад Ю.М. Эрин- 
чек, Е.Д. Милыптейн, Н.Н. Колесник, А.В. Егор- 
кин. Сделан вывод о том, что основные тектониче
ские структуры платформы (Вилюйская, Ангаро- 
Тасеевская, Тунгусская синеклизы и Анабарская, 
Непско-Ботуобинская, Алданская, Байкитская ан- 
теклизы) разнятся по типам скоростных разрезов 
земной коры.

Явление вертикальной аккреции сиалического 
слоя земной коры было подробно рассмотрено в 
докладе М.Г. Леонова и С.Ю. Колодяжного. Кро
ме наращивания мощности коры за счет подслаи- 
вания снизу и переработки вещества при внутри- 
коровых процессах, увеличение объема коры мо
жет происходить путем наслаивания сверху.

Реакция кристаллического цоколя при форми
ровании складчатых поясов в процессе горизон
тального сжатия на стадии формирования основ
ных складчатых и покровных структур обсужда
лась в докладе М.Л. Соминым. Вовлечение цоколя 
в деформации в зависимости от конкретных усло
вий проявляется в разной степени, в разной фор
ме и в разном месте.

Е.В. Артюшковым предложен механизм выве
дения на поверхность метаморфических блоков, 
согласно которому блоки эклогита захватывают 
менее крупные блоки пород верхней коры при 
сжатии в эпохи складчатости.

По данным А.Л. Книппера и А.Я. Шараськина, 
эксгумация пород верхней мантии и нижней коры 
может быть осуществлена в процессе простого 
растяжения литосферы. На это указывают гео
логические данные по многим офиолитовым раз
резам, в которых присутствуют своеобразные 
брекчии, слагающие “пласт” тектонически пере
работанных и частично переотложенных пород, 
отделяющий вулканическую часть разреза от 
верхнемантийных перидотитов и коровых габ
бро. Это офикальциты или брекчии, сложенные 
обломками метаморфизованных габбро и свежих 
диабазов. Зоны брекчирования образуются при 
тектоническом расслоении литосферы в процес
се рифтогенеза и затем при подъеме мантийного 
диапира выводятся на поверхность морского дна, 
где брекчии глубинных пород цементируются 
осадочным материалом, а затем переотлагаются. 
Брекчии являются типоморфной геологической 
формацией, указывающей на начальные стадии 
внутриконтинентального или окраинно-конти
нентального рифтогенеза. Предложенный ме
ханизм формирования брекчий существенно 
ограничивает возможности применения моделей 
рифтогенеза за счет эклогитизации пород ни
жней коры.

Современные проблемы тектоники Арктичес
кого океана затронуты в докладе Н. А. Богданова.



Его наиболее древней частью является Амеразий- 
ский бассейн, образовавшийся в раннем мелу от 
125 до 115 млн. лет назад, тогда как Евразийский 
заложился 45 млн. лет тому назад и продолжает 
развиваться в настоящее время.

Проблемам террейнового анализа было по
священо несколько докладов.

Классификацию террейнов Забайкалья, ак- 
кретированных к Сибирскому кратону в конце 
рифея, в раннем и позднем палеозое, провели 
А.Н. Булгатов, И.В. Гордиенко.

Террейновая тектоника и геодинамика склад
чатых областей мозаично-блокового (централь
ноазиатского типа) нашла отражение в докладе 
М.М. Буслова и А.В. Травина.

Проблемам и перспективам аккреционной 
тектоники континентальных окраин Тихого оке
ана посвятил свое выступление С.Д. Соколов. Ряд 
террейнов имел сложную блуждающую траекто
рию перемещения, обусловленную нелинейным 
характером движения плит и эволюцией спредин- 
говых систем. Эволюция континентальных окра
ин Тихого океана характеризуется сочетанием 
детерминированных этапов длительного разви
тия и кратковременных катастрофических эпох 
аккреции и тектонических деформаций.

Особенности магматизма на коллизионном 
этапе развития Кавказа рассмотрели Н.В. Коро- 
новский и Л.И. Демина. Современная структура 
Кавказского региона обусловлена субмеридио
нальным сжатием, результировавшимся в форми
ровании лево- и правосдвиговых зон Юго-Западно
го, Юго-Восточного и субширотного простираний 
и надвигов общекавказской ориентировки. Сдвиго
вые нарушения играли важную роль, так как с ни
ми в поверхностной части земной коры связаны 
участки присдвиговых растяжений, благоприят
ные для проявления вулканизма коллизионного 
типа.

В целом Совещание было проведено на высо
ком научно-организационном уровне, чему спо
собствовала финансовая поддержка Российского 
фонда фундаментальных исследований (проект
98-05-74008).

Материалы Совещания изданы в виде двух
томника “Тектоника и геодинамика: общие и ре
гиональные аспекты”. М.: ГЕОС, 1998.

Тема следующего 32-го совещания МТК “Тек
тоника, геодинамика и процессы магматизма и 
метаморфизма”.
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Уважаемые авторы!
С 1998 года Международная академическая издательская компания “Н аука” (М АИК  

“Н аука”) начала принимать авторские материалы не только в традиционном 
(бумажном), но и в электронном (подготовленном на компьютере) виде. Электронная 
версия материалов может быть представлена автором как дополнение к бумажной 
версии, что позволит ускорить процесс подготовки материалов к публикации. Ниже 
публикуются правила подготовки электронной версии материалов.

1. Общие положения
Электронная версия материалов представляется автором в редакцию вместе с бумажной версией. 

Электронная и бумажная версии материалов должны быть идентичны.

Для качественной и оперативной связи автору желательно сообщить редакции свой E-mail адрес и номер 
факса.

В состав электронной версии статьи должны входить: файл, содержащий текст статьи, и файл(ы), 
содержащие иллюстрации. Если текст статьи вместе с иллюстрациями выполнены в виде одного файла, то 
необходимо дополнительно представить файлы с иллюстрациями.

К комплекту файлов должна быть приложена опись (возможно в виде файла), в которой обязательно 
должны быть указаны: формат диска, операционная система, название текстового редактора, имена файлов, 
название журнала, название статьи, фамилия и инициалы автора(ов).

Файлы могут передаваться как на 3,5” (или 5”) дискетах, так и по E-mail или FTP. Дискеты могут быть 
отформатированы как в формате IBM PC, так и в Apple Macintosh. Во избежание технических неполадок запись 
на диске рекомендуется тестировать.

Для передачи электронной версии статьи при помощи Internet Вам необходимо предварительно согласовать 
свои действия сначала с редакцией, а затем со службой компьютерного обеспечения МАИК "Наука" по тел. 
(095) 333-9302 или E-mail: egur@maik.rssi.ru.

2.1. Основной текст
Желательно представление основного текста статьи в формате TextOnly. Обращаем Ваше внимание на то, 

что строки текста в пределах абзаца не должны разделяться символом возврата каретки (обычно клавиша En
ter). Тексты с разделением строк в пределах абзаца символом возврата каретки не могут быть использованы.

Возможно представление статей в формате MicrosoftWord 2-7 или ТЕХ с указанием подмножества и версии 
издательской системы.

Со временем список используемых нами форматов будет расширен, а сейчас мы убедительно просим 
придерживаться указанных форматов.

2.2. Графический материал

В электронном виде мы принимаем к обработке как сканированные, так и рисованные на компьютере 
черно-белые иллюстрации.

При подготовке графических файлов мы просим Вас придерживаться следующих рекомендаций:

- для полутоновых фотографий и штриховых рисунков желательно использовать формат TIFF, но можно 
использовать JPEG и GIF;

- для векторных рисунков и диаграмм (рисунков, подготовленных в программах векторной графики) 
желательно использовать формат EPS.

При подготовке файлов в формате TIFF желательно придерживаться следующих требований:

- для сканированных штриховых рисунков - 600 dpi (точек на дюйм);

- для сканированных полутоновых рисунков и фотографий не менее 200 dpi (точек на дюйм).

Графические файлы должны быть поименованы таким образом, чтобы было понятно, к какой статье они 
принадлежат и каким по порядку рисунком статьи они являются. Каждый файл должен содержать один 
рисунок.
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