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КРУПНЕЙШАЯ СТРУКТУРНАЯ АСИММЕТРИЯ ЗЕМЛИ
©  1998 г. А . А . М оссаковский , Ю. М . П ущ аровский , С. В . Р уж ен ц ев

Геологический институт РАН, 109017, Москва, Пыжевский пер. 7, Россия 
Поступила в редакцию 17.03.98 г.

“Задачи, встающие перед науками о Земле 
в деле изучения окраин Тихого океана, 

поистине безграничны1.

А.Н. Заварицкий, 
1952 г.

Предложена новая геодинамическая модель сочленения Тихоокеанского и Индо-Атлантического 
сегментов Земли. Выделен латеральный ряд тектонических зон (с востока на запад: Алеутско-Ме
ланезийская, Филиппино-Тонганская, Индонезийско-Тасманская), имеющих микроплитное строе
ние и сложную геодинамику, которая определяется взаимодействием тихоокеанских и индо-атлан
тических мантийных масс. Показана экспансия последних в пределы Тихоокеанского сегмента. Рез
кий структурный рубеж, соответствующий гирлянде внешних островных дуг, определился на более 
раннем, периоде развития Земли. Анализ имеющегося материала приводит к выво
ду: микроплитные системы в течение всего фанерозоя концентрировались в пределах широкого, 
сложно построенного пояса, охватывающего в современной структуре территорию Восточной 
Азии. Его пространственное положение во времени менялось. Однако он постоянно существовал 
как граница раздела между Тихоокеанским и Индо-Атлантическим сегментами.

ВВЕДЕНИЕ
Проблема асимметрии Земли, распадающейся 

на два сегмента: Тихоокеанский океанический и 
Индо-Атлантический, в котором сконцентриро
ваны все континенты1, разделенные новообразо
ванными океанами, является одной из важнейших 
глобальных проблем современной геотектоники. 
Эта проблема не нова, она впервые была постав
лена в трудах наших великих предшественников -
В.И. Вернадского и Н.С. Шатского много десяти
летий назад, но сейчас она особенно остро встала 
в связи с новыми достижениями в различных об
ластях геологической науки, особенно в резуль
тате изучения глубинного строения Земли мето
дами сейсмической томографии и изотопно-гео
химическими, с одной стороны, и выявления 
основных закономерностей тектонического раз
вития и геодинамической эволюции континентов 
и океанов на протяжении фанерозойской истории 
Земли, с другой. Одновременно сравнительно- 
планетологическими исследованиями было уста
новлено, что глобальная асимметрия структуры, 
помимо Земли и Луны, свойственна также Марсу, 
Меркурию и Венере и, таким образом, является 
характерной чертой планет земной группы.

Концепция тектоники литосферных плит, бур
но развивавшаяся в последние несколько десяти
летий, не в состоянии ответить на вопрос о причи

1 Исключая окраинно-материковые аккреционные системы 
Тихоокеанского пояса.

нах существующей асимметрии Земли. И это не 
случайно, поскольку объектом ее приложения 
является относительно тонкий в масштабах пла
неты литосферный слой, тогда как причины 
асимметрии Земли, как современной, так и в гео
логическом прошлом, следует искать в существо
вании глобальных неоднородностей в ее мантий
ных оболочках. Сейсмическая томография под
тверждает наличие подобных неоднородностей.

СОВРЕМЕННАЯ НЕОДНОРОДНОСТЬ 
СТРУКТУРЫ ЗЕМЛИ И ЕЕ ОТРАЖЕНИЕ 

В ТЕКТОНОСФЕРЕ

Представления о глобальной асимметрии Зем
ли изначально возникли в результате анализа ее 
современной структуры и прежде всего особен
ностей распределения на ее поверхности конти
нентов и океанов с разными типами (сиаличес- 
ким, симатическим) земной коры, пространствен
ных закономерностей проявлений сейсмичности 
и активного вулканизма, а также на основе асин
хронности тектонических событий (эпох складча
тости) в Циркумтихоокеанском тектоническом 
поясе по сравнению с остальной частью тектоно- 
сферы Земли, постепенно наполняясь все новыми 
аргументами и фактами из самых разных облас
тей геологических знаний. Тем не менее главный 
критерий для разделения тектоносферы Земли 
на Тихоокеанский и Индо-Атлантический сег
менты -сугубо океанический характер первого и
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Рис. 1. Схема соотношения тектонических сегментов в современной структуре Земли.
Тихоокеанский сегмент: 1 -  ложе Тихого океана, 2 -  палеозойские и мезозойские аккреционные системы Тихоокеан
ского пояса: Индо-Атлантический сегмент: 3 -  океанические бассейны, 4 -  континенты, 5 -  выступы архейско-проте
розойских комплексов, 6  -  палеозойские и 7 -  мезозойские мозаичные аккреционные сооружения, 8  -  Альпийско-Ги
малайский пояс; микроплитные системы: 9 -  Алеутско-Меланезийская, 10 -  Филиппинско-Тонганская, 11 -  Индоне- 
зийско-Тасманская, черной заливкой показаны котловины с океаническим типом коры; 12 -  сейсмофокальные зоны: 
крутопадающие с глубоководными желобами (зоны субдукции), либо пологие с поддвигом океанической коры под 
континентальную; 13 -  Мировая рифтовая система.

локализация всех континентальных масс, как до- 
кембрийских, так и фанерозойских, с их сложной 
историей формирования в процессе образования 
и распада ряда огромных суперконтинентов-Пан- 
гей, во втором, остается важнейшим в проблеме 
асимметрии Земли. В связи с этим особенно боль
шое значение приобретает сравнительно-текто
нический и геодинамический анализ земной коры 
современных океанов и прежде всего Тихого оке
ана как главного структурного элемента Тихо
океанского сегмента и новообразованных в Ин
до-Атлантическом сегменте в процессе распада 
последней позднепалеозойской Пангеи Атланти
ческого и Индийского океанов. За прошедшие 
десятилетия большой прогресс был достигнут в 
изучении земной коры и мантии океанов геофи
зическими и геологическими методами, которые 
позволяют на более высоком научном уровне, 
чем раньше, провести такое сравнение, показав
шее ряд принципиальных различий между ними.

Тихий океан, занимая огромную площадь, не не
сет признаков изначальной рифтинговой структу
ры. Важнейшей его особенностью является то, что 
со всех сторон он ограничен протяженными более 
или менее крутопадающими сейсмофокальными 
зонами, обычно трактуемыми в качестве зон суб

дукции океанической коры, или, как на западе 
Северной Америки, пологими сейсмоактивными 
срывами или поддвигами, по которым океаничес
кая кора, включая и северное окончание Восточ
но-Тихоокеанского поднятия, пододвигается под 
континентальную кору. Подобные структурно 
несогласные ограничения ложа Тихого океана 
резко контрастируют с пассивными, лишенными 
сколько-нибудь значительной сейсмичности конти
нентальными окраинами Атлантического и Индий
ского океанов (рис. 1). Современная структура 
Тихого океана многолика, но в целом в строении 
его дна выделяются [14, 16] четыре крупнейшие 
тектонические провинции, вытянутые в субмери
диональном направлении. Западная, характеризу
ющаяся многочисленными и разнотипными текто- 
но-вулканическими грядами и внутриокеанически- 
ми поднятиями, между которыми располагаются 
абиссальные котловины с разным возрастом океа
нической коры и мозаичным сочетанием прости
раний магнитных аномалий, в основном позднеюр- 
ско-раннемелового возраста. Важно подчерк
нуть, что омоложение этих аномалий происходит 
не только в сторону Восточно-Тихоокеанского 
поднятия, но и в прямо противоположном направ
лении -  около глубоководных желобов западной



периферии Тихого океана, например, в Северо- 
Западной абиссальной котловине [6 и др.] или в 
Западно- и Восточно-Карлоинских котловинах 
[43 и др.]- Северо-восточная, где распространены 
самые крупные на Земле разломные зоны. Спре- 
динговое Восточно-Тихоокеанское поднятие с 
ярко выраженными линейными простираниями 
полосовых магнитных аномалий кайнозойско-по- 
зднемелового возраста, рассеченное частой сеткой 
трансформных разломов и отличающееся наибо
лее высокими скоростями спрединга в Мировой 
рифтовой системе, частью которой оно является. 
Наконец, лежащая между ним и Южной Америкой 
восточная провинция, где развиты относительно 
небольшие поперечные спрединговые хребты. Все 
это указывает на резкую асимметрию и гетероген
ность в строении дна Тихого океана.

Структурный план Атлантики совершенно 
иной. Срединно-Атлантический хребет, проходя 
в средней части океана, придает общую симмет
рию строению дна. В то же время по простира
нию хребта по морфоструктурным особенностям 
обособляются три провинции, разделенные круп
ными разломами: южная, ограниченная на севере 
разломной зоной Романш; центральная, располо
женная между разломными зонами Романш и 
Чарли Гиббс; северная, простирающаяся между 
этой последней и Шпицбергенской разломной зо
ной [13, 14]. Южная провинция, возникшая в ре- 
зультатЬ раскола Гондваны, имеет наиболее про
стое строение дна. Центральная провинция, обра
зование которой связано с расхождением 
Северной Америки и Африки, отличается боль
шей тектонической расчлененностью. Северная 
провинция характеризуется широким распрост
ранением фрагментов континентальных струк
тур и пестротой тектонического плана. Провин
ции отличаются и по времени раскрытия океана: 
центральная -  170 млн. лет назад, южная -  150, се
верная -  65. Соответственно, морфоструктурная 
зональность в Атлантике, по сравнению с тихо
океанской, имеет не только меньший порядок, но 
и характеризуется противоположной пространст
венной ориентировкой.

Тектонический план Индийского океана отли
чается рассогласованностью, что составляет глав
ную специфическую особенность этого океана. 
Дисгармоничный характер тектоническому плану 
придает, во-первых, трехлучевое строение систе
мы спрединговых хребтов, сочленяющихся в запад
ной части океана, во-вторых, весьма специфичес
кое строение областей, лежащих за пределами 
спрединговых хребтов. Среди них выделяются че
тыре основные провинции [14]: Мадагаскарско- 
Сейшельская, отличающаяся широким развитием 
фрагментов континентальных структур; Цент
ральная, ограниченная на востоке уникальным 
Восточно-Индийским поднятием; Австралийская -  
наиболее глубоководная часть океана, примыкаю
щая к Яванскому желобу, характеризующаяся 
древним позднеюрско-раннемеловым возрастом

полосовых магнитных аномалий и являющаяся, 
возможно, реликтом океанической коры Тетиса; 
в ней также распространены континентальные 
останцы; Кергеленская -  структурно наименее рас
члененная провинция океана. Деструктивный ха
рактер процесса образования этого океана в ре
зультате распада позднепалеозойской Пангеи оче
виден. Вместе с тем, при образовании Индийского 
океана в наиболее полном виде проявились геоди- 
намическая разноплановость и нелинейность дес
труктивного океаногенеза, свойственного имен
но Индо-Атлантическому сегменту, доминирую
щей, но не единственной тенденцией которого на 
протяжении большей части фанерозоя было пе
ремещение континентальных фрагментов из юж
ного полушария в северное.

В последние годы появились новые, в высшей 
степени важные изотопно-геохимические и сейс- 
мотомографические данные, свидетельствующие 
о существовании крупнейших неоднородностей 
мантии Земли, согласующиеся с тектоническим 
обособлением Тихоокеанского и Индо-Атланти
ческого сегментов в тектоносфере.

Так, сопоставление данных по изотопным от
ношениям Sr, Nd, Pb базальтов (MORB) спредин
говых хребтов трех крупнейших океанов Земли 
показывает [2, 5], что толеиты Восточно-Тихо
океанского поднятия имеют максимальные зна
чения отношений изотопов 143Nd/144Nd при мини
мальных значениях 87Sr/86Sr/. Толеиты Атланти
ки и Индийского океана имеют обратные 
соотношения. В разных областях Тихого океана 
толеиты отличаются сравнительно близкими (хо
тя и неодинаковыми) изотопными отношениями 
Nd, Sr, Pb, что свидетельствует об относительно 
невысокой степени контрастности в строении и 
гетерогенности мантии, с одной стороны, и об отно
сительно слабой изменчивости изотопного состава 
во времени, с другой. В Атлантике, наоборот, на
блюдается резкий контраст, особенно по отноше
нию 206РЬ/2(*РЬ. Это наиболее вероятно, отражает 
начальный рифтинг, когда магматический процесс, 
несомненно, испытывал контаминирующее влия
ние сиалических континентальных масс.

Сравнение толеитов различных океанов по ге
охимическим параметрам также показывает оп
ределенные их различия по концентрации Nb, Y, 
La и в меньшей степени Zr. Главное различие на
мечается между толеитами Тихого и Атлантичес
кого океанов, тогда как толеиты Индийского 
океана крайне дифференцированы, особенно по 
содержанию в них Nb, Y и РЗЭ [5, 39].

Приведенные данные позволяют предполагать, 
что мантия (во всяком случае ее астеносферный 
слой) в Тихоокеанском и Индо-Атлантическом сег
ментах имела определенные различия, влиявшие на 
геохимические характеристики продуктов продуци
рованного ею базальтового магматизма.

Наконец, с точки зрения обособления в струк
туре Земли двух главнейших сегментов исключи
тельно важны данные сейсмической томографии.



Рис. 2. Сейсмотомографическая модель для глубины 2850 км [по 42]. 
Отчетливо видна тихоокеанская мантийная неоднородность.

Составление сейсмотомографических карт и раз
резов разных глубинных уровней Земли, вплоть 
до ее ядра, явилось научным прорывом в области 
изучения глубинного строения нашей планеты. 
На всех этих картах [27, 29, 30, 3 5 ,42  и др.] до глу
бины 2900 км можно видеть тихоокеанскую неод
нородность, хотя и меняющую свою конфигура
цию от одного уровня к другому (рис. 2). Однако 
во всех случаях речь идет о широком распростра
нении в Тихоокеанском сегменте крупных о б ъ е
мов низкоскоростной мантии, что идентифициру
ется с ее пониженной вязкостью и повышенным 
энергетическим потенциалом. Тем самым полу
чает подтверждение давнее геологическое за
ключение [11] об относительном постоянстве 
проявлений повышенной энергии в Тихоокеан
ском сегменте и связанном с этим длительном само
развитии океанической коры в его тектоносфере. 
Напротив, в Индо-Атлантическом сегменте, где 
также выявляются многочисленные неоднороднос
ти, картина их расположения в пространстве и от 
одного глубинного уровня к другому значительно 
более пестрая и незакономерная, что хорошо согла
суется со сложным и противоречивым протеканием 
деструктивных и коллизионных процессов, свойст
венных тектоносфере указанного сегмента.

Таким образом, сравнительный анализ струк
туры земной коры и плотностных и изотопно-ге
охимических характеристик подстилающей ман
тии Тихого океана, с одной стороны, и Атлантичес
кого и Индийского океанов, с другой, выявляет ряд 
принципиальных различий между ними, которые, 
как нам представляется, обусловлены глобальными 
неоднородностями в строении и геодинамике ман
тийных оболочек в Тихоокеанском и И ндо-Ат
лантическом сегментах Земли. Мировая рифто- 
вая система срединно-океанических хребтов, с 
которой связано образование Атлантического и 
Индийского океанов, является наложенной. Она 
лишь осложнила и вызвала структурную перест
ройку тектоносферы уже существовавшего Ти

хого океана и поэтому не может рассматриваться 
в качестве причины его возникновения.

Важнейшим вопросом, который встает при о б 
суждении современной глобальной асимметрии 
Земли, является выяснение характера тектониче
ских процессов в земной коре в областях раздела 
Тихоокеанского и Индо-Атлантического сегмен
тов. Формы проявления этих процессов многооб
разны, что особенно бросается в глаза при срав
нении западного и восточного ограничений Тихо
океанского сегмента, -  широкие и протяженные 
пояса микроплитных систем на западе и гигант
ские по протяженности, но относительно узкие 
крутопадающие сейсмофокальные зоны или по
логие тектонические поддвиги на востоке, что хо
рошо согласуется с общей асимметрией структу
ры ложа Тихого океана. В рамках данной статьи 
мы рассмотрим структурные ансамбли, формиру
ющиеся в области западного раздела Тихоокеан
ского и Индо-Атлантического сегментов и пред
ставленные микроплитными системами окраин 
океанского ложа, островных вулканических дуг, 
окраинных морей и котловин, которые традицион
но считаются тектонотипом тихоокеанской тен
денции тектонического развития земной коры.

СОВРЕМ ЕННЫ Е СТРУКТУРНЫ Е  
АН САМ БЛИ  ЗА П А Д Н О Й  ОБЛАСТИ  

Р А ЗД Е Л А  ТИ ХО О К ЕАН СК О ГО  И И Н Д О 
АТЛАН ТИ ЧЕСКО ГО  СЕГМ ЕНТОВ

Нами выделен и проанализирован субширот
ный латеральный ряд микроплитных систем, раз
витых вкрест простирания области сочленения 
Тихоокеанского и Индо-Атлантического сегмен
тов между Евразией и Австралией, с одной сторо
ны, и Тихим океаном, с другой. Он состоит из 
трех типов микроплитных систем: Восточного, 
Центрального и Западного (рис. 3). Н аиболее 
полно этот латеральный ряд представлен только 
в Малайзийско-Марианском пересечении, где вы



деляются все три типа микроплитных систем. 
К северу от Японских островов выпадает Цент
ральный тип, а к югу от широты о-ва Самоа 
(10° ю.ш.) -  Восточный тип.

Восточный тип (Алеутско-Меланезийский) 
свойствен северо-западной и западной периферии 
Тихого океана и характеризует определенную ста- 
дию саморазвития и эволюции структуры океани
ческой коры в краевой части Тихоокеанского сег
мента. Его западная граница проходит по системе 
современных глубоководных желобов -  Алеутско
го, Курило-Камчатского, Японского, Бонинского, 
Марианского и Тонга. Восточная граница нечет
кая, расплывчатая. В области развития этого типа 
микроплитных систем океаническая кора Тихого 
океана испытала значительные структурные пе
рестройки (в том числе перестройки спрединго- 
вых систем) в титонском веке поздней юры, в 
среднем мелу и в олигоцене, в результате кото
рых она приобрела мозаично-блоковое строение. 
Недавно это было подчеркнуто Е.Н. Меланхоли- 
ной [6], материалы которой использованы в дан
ном разделе. Это выражается в незакономерном 
сочетании по разломам разновеликих микроплит 
с разным возрастом океанической коры (мааст- 
рихт-раннеэоценовым, сантон-кампанским, апт- 
туронским. готерив-барремским, титон-готерив- 
ским, оксфорд-титонским, бат-оксфордским), ко
торые отличаются разными простираниями по
лосовых магнитных аномалий, нередко торцово 
сочленяющимися на границах микроплит. Выра
женные в рельефе дна абиссальные микроплиты 
(котловины) перемежаются с крупными внутри- 
океаническими поднятиями (Шатского, Хесса, 
Обручева и др.), которые, как показывают дан
ные ГСЗ и МОВ ОГТ, представляют собой зоны 
внутриокеанической аккреции (тектонического 
расслоения и скучивания океанической коры, 
особенно ее третьего слоя и верхов мантии), с 
резко увеличенной мощностью коры и относи
тельно глубокими (до 10 км) корнями. Микро- 
плитная мозаичная структура западной перифе
рической части Тихоокеанского сегмента сфор
мировалась, видимо, преимущественно на 
коровом уровне, поскольку четко отражается в 
гравитационных аномалиях в редукции Буге, от
вечающих сравнительно малоглубинным неодно
родностям коры и верхов мантии. Подстилающая 
микроплитные системы этого типа мантия явля
ется интенсивно расслоенной и высокоскорост
ной, необычной для остальной, большей, части 
Тихого океана, строение которой определяется 
значительно более крупными плитами. В эволю
ционном плане данный тип микроплитных систем 
является наиболее примитивным (в нем отсутству
ют островные вулканические дуги и связанные с ни
ми глубоководные желоба) и отражает особеннос
ти преобразования и тектонической дифференциа
ции океанической коры Тихоокеанского сегмента в 
той его части, которая приближена к области его 
раздела с Инд о-Атлантическим сегментом.

Центральный тип микроплитных систем (Фи- 
липпинско-Тонганский) включает микроплиты 
Филиппинского моря (Западно-Филиппинскую, 
Сикоку -  Паресе-Вела, Марианскую), плиты Би
смарк, Южно- и Северо-Фиджийского бассейнов 
и бассейна Лау, а также ряд более мелких. Он ха
рактеризуется широким развитием разно ориен
тированных островных энсиматических вулкани
ческих дуг и связанных с ними желобов, задуго- 
вых и интрадуговых глубоководных бассейнов, в 
формировании которых важную роль играли 
процессы спрединга и “субдукции” океанической 
коры, в ряде случаев продолжающиеся и в насто
ящее время. Наиболее полно эти процессы изуче
ны в Филиппинском море [6, 21 и др.] и в Тонган- 
ской системе окраинных бассейнов [32, 43 и др.].

В Филиппинском море эти процессы протека
ли крайне неравномерно. По магнитометричес
ким и буровым данным установлено, что форми
рование глубоководных котловин в результате 
спрединговых процессов происходило в разные 
интервалы времени, отвечающие 60-35, 30—18 и 
5-0 млн. лет. Самая древняя Западно-Филиппин
ская котловина, возможно, представляет собой 
реликтовый фрагмент более крупной океаничес
кой области, отгороженный островной вулкани
ческой дугой Кюсю-Палау 38-42 млн. лет назад. 
Раскрытие и спрединг в котловинах Сикоку -  Па
ресе-Вела и в Марианской, возникших в результате 
интрадугового рифтинга, сопровождались смеще
нием тектоно-магматической активности к востоку 
с возобновлением осгроводужного вулканизма на 
временных рубежах около 20 и 2.5 млн. лет назад. 
В современную эпоху интрадуговой спрединг отме
чается в рифте Сумису в северной части Изу-Бо- 
нинской вулканической дуги. В целом подобная 
тенденция в проявлении спрединговых процессов 
прослеживается в этом регионе в течение всего кай
нозоя. Общая ширина зон с новообразованной оке
анической корой достигает здесь более 2000 км. 
В скоростном разрезе всех котловин, типичном для 
океанической коры, характерно постоянное при
сутствие пород 2-го слоя мощностью от 0.7 до 3 км. 
Общая мощность коры составляет 5-6 км. Океани
ческой природе коры соответствуют значительные 
глубины дна (до 5-6 км) и пелагический тип осад
ков, за исключением вулканогенно-осадочных 
шлейфов в тылу вулканических дуг.

В Тонганской микроплитной системе, к кото
рой относятся бассейны Лау, Южно- и Северо- 
Фиджийский и ограничивающие их активные и 
неактивные вулканические дуги и хребты, выяв
ляются те же геодинамические закономерности, 
что и в Филиппинской системе. Наиболее изучен
ным здесь является бассейн Лау. В современной 
структуре он представляет собой задуговой бас- 
сен по отношению к активной островной энсима- 
тической вулканической дуге Тофуа [26, 32]. Воз
никновение этого бассейна 6 млн. лет назад связа
но с рифтингом и расколом более древней дуги
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Рис. 3. Схема тектонической зональности западной области сочленения Индо-Атлантического и Тихоокеанского сег
ментов Земли.
На врезке: I -  Западная (Индонезийско-Тасманская), II -  Центральная (Филиппино-Тонганская), III -  Восточная (Але
утско-Меланезийская) микроплитные зоны.
1-5 -  океанические плиты: 1 -  возраст коры и простирания полосовых магнитных аномалий, 2 -  современные и 
3 -  оставленные спрединговые центры, 4 -  внутриплитные океанические поднятия, 5 -  разломы; 6-8 -  микроплит
ные зоны: 6 -  сейсмофокальные зоны с глубоководными желобами, трактуемые как зоны субдукции, 7 -  задуговые 
и междуговые бассейны Западной и 8 - Центральной микроплитных зон.
Цифры на схеме -  бассейны: 1 -  Беринговоморский, 2 -  Дерюгина, 3 -  Япономорский, 4 -  Окинава, 5 -  Андаманский, 
6 -  Южно-Китайский, 7 -  Сулу, 8 -  Целебеский, 9 -  моря Банда, 10 - Тасманова моря, 11 -  Новокаледонский, 12 -  Па- 
ресе-Вела, 13 -  Западно-Филиппинский, 14 -  Бисмарка, 15 -  Северо-Фиджийский, 16 -  Южно-Фиджийский, 17 -  Лау.



Тонга, фрагменты которой образуют хребты 
Тонга и Лау, ограничивающие бассейн соответст
венно с востока и запада. Спрединговые процес
сы концентрировались вдоль коротких отрезков 
срединного хребта, смещенных косыми транс
формами. Для бассейна Лау характерны сильная 
расчлененность дна, малая мощность осадков, 
мелкофокусная сейсмичность. Мощность коры 
5-9 км при мощности 2-го слоя до 2 км.

Таким образом, главными особенностями мик- 
роплитных систем Центрального типа являются. 
1) мощное проявление задуговых и интрадуговых 
растяжений, приводящих к образованию океаниче
ской коры окраинных бассейнов; 2) исключитель
но энсиматическая природа островных вулканиче
ских дуг; 3) кратковременная активность спредин- 
говых и субдукционных процессов и частая их 
перестройка (перескоки); 4) четкая тенденция в 
смещении процессов деструкции коры островных 
дуг в восточном направлении, в сторону Тихого 
океана; 5) существование под микроплитными си
стемами крупных объемов низкоскоростной 
(прогретой?) мантии. Все эти признаки являются 
свидетельством общей нестабильности тектоно- 
сферы и мантии областей развития микроплит- 
ных систем Центрального типа. В связи с этим 
представляют большой интерес материалы по 
изотопной геохимии кайнозойских базальтов ост
ровных дуг и дна окраинных бассейнов в этом ти
пе микроплитных систем.

Изотопно-геохимическое изучение кайнозой
ских базальтов Филиппинской и Тонганской мик
роплитных систем [26, 32, 33 и др.] показало, что 
по отношениям изотопов 143Nd/144Nd, 87Sr/86Sr, 
207Pb/206Pb, 208Pb/204Pb среди них четко выделяют
ся две группы -  одна с тихоокеанскими изотопны
ми метками, а другая с индоокеанскими, что сле
дует трактовать как результат влияния на про
цесс магмообразования тихоокеанской или 
индоокеанской мантии. Анализ структурной при
уроченности базальтов MORB с соответствую
щими изотопными характеристиками показыва
ет, что, как правило, базальты с тихоокеанскими 
изотопными метками свойственны отгорожен
ным участкам глубоководных котловин с относи
тельно древним возрастом океанической коры, 
например, Западно-Филиппинской котловине, 
или неактивным фрагментам ранних островных 
дуг, подвегшихся рифтингу и последующему раз- 
двигу, подобных хребтам Лау и Тонга, ограничи
вающим новообразований бассейн Лау в Тонган
ской микроплитной системе. В то же время базаль
ты с индоокеаническими изотопными метками 
практически всегда приурочены к ноовообразован- 
ным деструктивным бассейнам, таким, как котло
вины Паресе-Вела и Марианская, рифт Сумису в 
Изу-Бонинской дуге или базальты с возрастом 
моложе 6 млн. лет в осевой части бассейна Лау.

Таким образом, судя по изотопным характери- 
сткам кайнозойских базальтов, Центральный тип 
микроплитных систем отличается нестабильным

состоянием верхней мантии, в которой в разные 
периоды времени проявляются черты как тихо
океанские, так и индоокеанские, причем появле
ние последних четко совпадает с перестройкой 
структурного плана в микроплитных системах. 
Представляется, что все это является результа
том взаимодействия глобальных неоднороднос
тей обусловивших существование Тихоокеанско
го и Индо-Атлантического сегментов Земли, ко
торое наиболее активно протекало в области 
распространения именно Центрального типа ми
кроплитных систем.

Западный тип современных микроплитных си
стем (Индонезийско-Тасманский) протягивается 
в виде пояса вдоль края Азиатского и Австралий
ского континентов от Охотского моря на севере 
до Тасманова моря на юге. Наиболее полно он 
изучен в центральной части пояса в Индонезий
ско-Малайзийском регионе. Восточная часть это
го региона, расположенная между восточным 
краем индосинийской складчатой области Сунда- 
ленд и Филиппинами, представляет собой слож
ную мозаично построенную микроплитную сис
тему. Для нее характерны многочисленные разно 
ориентированные в субширотном, меридиональ
ном и северо-восточном румбах торцово сочленя
ющиеся современные, в основном энсиалические, 
островнвые дуги отнреительно небольшой протя
женности, которые сопровождаются так же ори
ентированными небольшими желобами и весьма 
активными сейсмофокальными зонами [43].

Островные дуги (Сулу, Сулавеси-Сангихе, Фи
липпинская, Серам, Хальмахера и др.) являются 
ярко выраженными аккреционными покровно
складчатыми зонами, в основе своей сформиро
вавшимися в конце мела-палеоцене, но продол
жающие свое развитие и в современную эпоху. 
В них тектонически совмещены различные ком
плексы пород, в том числе и офиолиты, триасово
го, юрского и мелового возраста. Широко пред
ставлены тектонические меланжи и олистостро- 
мы [16, 43]. Наиболее молодыми породами 
островных дуг являются кайнозойские диффе
ренцированные от базальтов до риолитов извест
ково-щелочные вулканические серии, в ряде мест 
включающие и четвертичные образования.

Между островными дугами располагается ме
ридионально вытянутая цепочка глубоководных 
котловин или малых океанических бассейнов, ха
рактеризующихся относительно мощным (2-3 км) 
осадочным заполнением. Для большинства из них 
признается рифтогенное происхождение. Воз
раст океанической коры в этих бассейнах различ
ный: позднеюрско-меловой (моря Банда, Флорес, 
Хальмахера, Коронтал о), кампан-эоценовый 
(море Целебес), неогеновый (море Сулу) и даже 
неоген-четвертичный (Южно-Китайское море, 
Японское море) [43]. Характерной особенностью 
полосовых магнитных аномалий, выявленных в 
океанической коре этих бассейнов, являются их 
субширотные северо-восточные тетические про



стирания, которые резко контрастируют с моза
ичным структурным рисунком западнотихооке
анского типа обрамляющих их островодужных 
аккреционных систем. Тетическая (индо-атлан
тическая) природа океанической коры этих бассей
нов подтверждается полученными в последнее вре
мя изотопно-геохимическими характеристиками 
базальтов дна Южно-Китайского моря, Японского 
моря и морей Целебес и Сулу. Отношения в них 
изотопов 143Nd/144Nd, 87Sr/86Sr, 207Pb/206Pb, 208Pb/204Pb 
близки или даже аналогичны базальтам Индий
ского океана, но резко отличаются от базальтов 
дна Тихого океана (рис. 4) [33]. Особенно неожи
данными эти материалы являются для Японского 
моря, отстоящего примерно на 6-7 тыс. километ
ров от северного края Индийского океана. Если 
приведенные данные подтвердятся, то формиро
вание Япономорской структуры вряд ли можно 
связывать с механизмом субдукции тихоокеан
ской литосферы под Японскую островную дугу. 
Формирование неоген-четвертичных базальтои- 
дов Японского моря, по-видимому, шло за счет 
переработки сохранившейся здесь индо-атланти
ческой (тетической) литосферы, а сам этот про
цесс имел автономный характер, не связанный с 
плавлением тихоокеанской мантии.

Важную роль в структуре Индонезийско-Ма
лайзийской микроплитной системы играют мно
гочисленные микроконтиненты гондванского и 
азиатского происхождения [16,43], которые либо 
впаяны в аккреционные зоны островных дуг, ли
бо в виде тектонических отторженцев находятся 
внутри бассейнов с океанической корой. Особен
но много их в море Банда.

На процесс формирования Индонезийско-Ма
лайзийской микроплитной системы большое вли
яние оказала кайнозойская система Зондской 
двойной островной дуги и сопровождающего ее 
Яванского желоба -  типичная наложенная линей
ная тетическая структура, протягивающаяся на 
расстоянии более 5 тысяч километров при шири
не от первых десятков до 200 км. Она дискордантно 
обрезает индосинийские складчатые сооружения 
области Сундаленд, частично накладываясь на нее, 
и рассекает сохранившиеся в Северо-Австралий
ской котловине и в море Банда относительно круп
ные участки мезозойской океанической коры Тети- 
са. Зондская дуга в своей западной части несет чер
ты кайнозойского окраинно-континентального 
вулканического пояса, возможно, унаследованного 
от аналогичного пояса позднемелового времени. В 
восточном направлении, по мере приближения к 
Тихоокеанскому сегменту, она постепенно превра
щается в энсиматическую островную дугу и одно
временно испытывает сложные структурные пре
образования и вторичные изгибы (подтвержденные 
палеомагнитными данными [25]), органически впи
сываясь в мозаичную структуру Индонезийско-Ма
лайзийской микроплитной системы.

Все сказанное приводит к выводу о том, что 
формирование Западного типа микроплитных

систем происходит в условиях преобладания ин
до-атлантических тенденций тектонического раз
вития над тихоокеанскими, их взаимодействия и 
интерференции, что в конечном счете определи
ло столь сложные и неоднозначные геодинамиче- 
ские процессы в данной области современного 
сочленения Тихоокеанского и Инд о-Атлантичес
кого сегментов Земли.

Рассмотренные типы микроплитных систем 
относятся к самостоятельному классу структур 
земной коры, развивавшихся над областями раз
дела Тихоокеанской и Индо-Атлантической гло
бальных неоднородностей Земли. Они обладают 
целым рядом структурных и историко-геологиче
ских особенностей. Выделим следующие:

-  изометричная форма и относительно не
большие (первые сотни, но не более 1000 км) раз
меры формирующихся океанических бассейнов -  
задуговых, интрадуговых, преддуговых, рифто
генных, а также абиссальных плит в западной 
краевой части Тихого океана;

-  мозаичный структурный рисунок, свойствен
ный микроплитным системам в целом, но еще бо
лее ярко проявленный в расположении и ориен
тировках их внутренних элементов -  островных 
вулканических дуг и сопровождающих их сейсмо- 
фокальных зон и глубоководных желобов, в про
стираниях полосовых магнитных аномалий в оке
анической коре и спрединговых зон, в располо
жении внутриокеанических поднятий и зон 
внутриштатного магматизма, характеризующих
ся взаимопересекающимися (торцовыми) сочле
нениями, нередко под углом до 90°;

-  относительная кратковременность (первые 
десятки млн. лет) процессов формирования коры 
малых океанических бассейнов и островных дуг, 
а также интрадуговых рифтов и спрединговых 
центров, короткие периоды развития которых 
прерывались неоднократными структурными пе
рестройками, приводящими к образованию но
вых бассейнов с более молодой океанической ко
рой и новых активных или остаточных вулкани
ческих дуг внутри микроплитных систем; вместе с 
тем, общий временной интервал формирования 
систем микроплит (порядка 150 млн. лет) сопос
тавим с временем формирования Мировой риф- 
товой системы срединно-океанических хребтов;

-  геодинамическая противоречивость проте
кания корообразующих процессов -  эволюцион
ного саморазвития океанической коры, свойст
венного Тихоокеанскому сегменту, и ярко выра
женного деструктивного новообразования коры, 
характерного для Индо-Атлантического сегмента, 
одновременное проявление которых или последо
вательная смена во времени одних другими являет
ся типичной чертой тектонического развития мик
роплитных систем; при этом отмечается опреде
ленная “экспансия” индо-атлантических тендений 
тектонического развития, связанная с продвижени
ем на восток, в сторону Тихого океана процессов 
наиболее молодой (последние 10 млн. лет) деструк-
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Рис. 4. Изотопные характеристики вулканических пород окраинных бассейнов микроплитных систем Западного типа 
(моря Японское, Сулу, Целебес, Южно-Китайское [по 33].
Сплошным и пунктирным контурами показаны поля изотопных характеристик базальтов MORB, соответственно Ти
хого и Индийского океанов.

тивной интрадуговой рифтогенной тектоно-магма- 
тической активности с изотопно-геохимическими  
метками индоокеанского типа.

В се сказанное приводит к выводу о  том , что  
западная область раздела Т ихоокеанского и И н
до-А тлантического сегментов характеризуется  
ярко вы раженны м нелинейны м хаотическим  
проявлением к орообразую щ их процессов, причи
ны к оторого сл едует искать в терм одинамичес
ких возмущ ениях при взаимодействии тех  гло
бальных мантийных неоднородностей , которы е  
определили общ ую  асимметрию  Зем ли  и соот
ветствую щ ие сегменты  в ее  тек тон осф ер е.

Время образования этих глобальны х н еодно
родностей, их первичную  или вторичную  природу  
возм ож но установить лишь в результате истори
ко-геологического анализа тектонического раз
вития Зем ли  в прош едш ие геологические эпохи. 
Н иж е нами сделана попы тка рассм отреть этот  
вопрос для неогея.

Т И Х О О К Е А Н С К И Й
И И Н Д О -А Т Л А Н Т И Ч Е С К И Й  С ЕГМ Е Н ТЫ  

В Н Е О Г Е Е
Сформулированные положения мы попыта

лись использовать при расшифровке особеннос
тей тектонической эволюции Земли в неогее. 
Предыдущие исследования [7, 8, 14, 18] показали, 
что тенденция развития структур земной лито

сф еры  в р и ф ее и ф а н ер о зо е  в Т ихоокеанском  и 
И ндо-А тлантическом  сегментах отличались. Ти
хоокеанский сегмент, вклю чаю щ ий аккрецион
ные сооруж ения палеозойского, м езозой ск ого  и 
кайнозойского возраста (Т ихоокеанский пояс), 
сущ ествовал в течение не м енее 1 млрд, л ет  и ха
рактеризовался консервативным, унаследованным  
развитием. Со временем менялась конфигурация 
пояса, однако на всех этапах он представлял сово
купность структурных образований, располож ен
ных по периферии океана и связанных преемствен
ностью простираний. Здесь имело м есто последо
вательное ом олож ение аккреционных комплексов  
в сторону океана, хотя процесс этот  протекал  
очень слож но и противоречиво [11, 16]. Главная 
тенденция эволюции И ндо-А тлантического сег
мента в ф анерозое -  образование деструктивны х  
океанических бассейнов, развитие которы х укла
ды вается в б о л ее  или м енее продолж ительны е  
циклы У илсона, и перераспределение на площ ади  
возникаю щ их при этом  ф рагм ентов древних кон
тинентов (Гондваны, Лаврентии, Балтии, Сибири  
и др.), вплоть до их коллизии и ф ормирования  
межконтинентальны х складчаты х поясов.

Кардинальными вопросами изучения асиммет
рии Зем ли  являются: как далеко в глубь геологи 
ческой истории прослеживается ее  разделение на 
тектонические сегменты, как изменялась простран
ственная их позиция и как выражались границы по
следних в докембрии и ф анерозое? Сущ ествует ги



потеза [28, 40], согласно которой в интервале 3- 
1 млрд, лет происходило преимущественное амаль
гамирование древних континентальных масс, в ре
зультате чего образовался суперконтинент Роди- 
ния. Этот достаточно сложный процесс характери
зовался преобладанием конструктивной тенденции 
тектонического развития континентов, которая 
определяла последовательное наращивание авто
хтонной коры протоконтинентов Ур, Нена (объ
единившиеся на рубеже 1.5 млрд, лет Арктика и 
Балтия) и Атлантика, происходившее параллель
но со “слипанием” перечисленных континенталь
ных масс к рубежу в 1 млрд. лет. Деструктивные 
процессы в это время, по-видимому, играли под
чиненную роль. На рубеже в 1 млрд, лет согласно 
упомянутой гипотезе четко обособились два сег
мента Земли: континентальный (Родиния) и океа
нический (Панталасса), просуществовавшие до ру
бежа 750 млн. лет, когда начался распада Родинии.

Если придавать значение реконструкциям на 
основе палеомагнитных данных расположения 
континентальных масс в рифе и венде [41, 45], то 
можно говорить об асимметричном строении ли
тосферы, причем континентальный и океаничес
кий сегменты занимали соответственно южное и 
северное полушария. Начиная с рубежа 750 млн. 
лет (начало распада Родинии), континентальный 
сегмент постепенно трансформируется в слож
ную комбинацию деструктивных (рифтогенных) 
бассейнов и разделяющих их континентальных 
блоков. С этого времени структура континен
тального сегмента приобретает характерные ин
до-атлантические черты.

Считается [8, 31], что распад Родинии начина
ется с отделения от нее Балтии и Сибири (рис. 5). 
Дрейф Балтии происходил в направлении на юго- 
восток от Лаврентии и Западной Гондваны, вслед
ствие чего в венде она располагалась в южной при
полярной области. Сибирский континент находился 
севернее. В позднем рифее Сибирь была отделена 
от Восточной Гондваны океаническим бассейном, 
следы которой^ в виде рифейских офиолитов изве
стны в байкалидах и салаиридах Центральной Азии 
[3, 19]. Балтия и Сибирь образовали выступ, разде
ливший южную часть Панталассы на два бассейна -  
залива Панталассы: западный -  “Восточный Япе- 
тус” [38] и восточный -  Палеоазиатский [8]. Даль
нейшее тектоническое развитие обоих связано с 
формированием вдоль их периферии гигантских ак
креционных поясов, что позволяет рассматривать 
их в качестве структур тихоокеанского типа. Это 
аккреционные складчатые сооружения доуралид и 
кадомид вдоль северной периферии Центральной 
Гондваны и Лаврентии, Восгочно-Гондванский по
яс и Росс-Деламерийский пояс вдоль восточного 
края Западной Гондваны. Характеристика указан
ных сооружений дана в специальных работах [1,4, 
8,9,10,18,20,38].

Таким образом, уже в рифее оформился дест
руктивный тип океанических бассейнов, опреде
ливший начало распада Родинии. Этот процесс

мощно проявился в венде, когда в пределах Гонд
ваны возникла серия рифтогенных прогибов, от
деливших от последней несколько крупных кон
тинентальных масс. На западе происходит ста
новление рифтогенного океанического бассейна 
“Западный Япетус” [38], разделившего Лаврен
тию и Южную Америку (см. рис. 5). В кембрии 
Западный и Восточный Япетус трансформиру
ются в единый крупный палеокеан, просущество
вавший до силура. Деструкция Восточной Гонд
ваны также начинается в венде с образования си
стемы рифтовых прогибов, давших затем начало 
таким океаническим бассенам, как Хантайшир- 
ский, Неймонгольский, Каратау-Байконурский и 
др. [8]. Оформление последних (rift-drift transition) 
происходит в конце венда (маныкайский уровень) 
[17], когда обособляются Дзабханский, Тувино- 
Монгольский, Южно-Гобийский, Северо-Тянь- 
шаньский и др. микроконтиненты. Указанные 
структуры располагались в низких широтах юж
ного полушария и экваториальной зоне, имели 
субмеридиональную ориентировку, что предпо
лагает их абсолютное смещение к западу или се
веро-западу [1, 10].

По сути дела, начиная с венда и особенно в 
раннем кембрии, определились две тенденции 
развития океанических бассейнов: аккрецион
ный, характерный для структур Тихоокеанского, 
и коллизионный -  Индо-Атлантического сегмен
тов. В первом случае (Палеоазиатский океан) 
формирование гранитно-метаморфического слоя 
происходило в связи с островодужным процессом, 
обычно включавшим два этапа трансформации 
океанической коры: осгроводужный (становление 
островных дуг и междуговых прогибов) и аккреци
онный (скучивание осгроводужных и междуговых 
комплексов). Роль аллохтонных блоков древней 
континентальной коры была здесь подчиненной. 
Мощные, занимающие значительные пространст
ва, развивавшиеся десятки миллионов лет острово- 
дужно-аккреционные мозаичные системы харак
терны для Алтае-Саянской области, Северной 
Монголии и Казахстана.

В качестве примера можно указать такие ак
креционные системы, как Кузнецкая, Салаир- 
ская, Чингизская и др., продолжительность раз
вития которых достигала 100-140 млн. лет. Они 
наращивали по периферии Сибирь, образовав к 
силуру обширный каледонский континентальный 
массив и Казахстанский континент, разделенные 
Обь-3айсанским океаническим бассейном. Сход
ные процессы происходили вдоль южной перифе
рии Лаврентии, где в кембрии и ордовике разива- 
лась аккреционная система Аппалач и Ньюфа
ундленда. Иными словами, после распада Родинии 
и возникновения континентальных массивов се
верного (Лаврентия, Балтия, Сибирь) и южного 
(Гондвана) ряда для первых были характерны пре
имущественно конструктивные процессы наращи
вания континентальной коры, для вторых -  форми
рование деструктивных бассейнов. Взаимодействие



Рис. 5. Схема палеогеодинамических реконструкций для венда
1 -  Палеопацифика; 2 -  Гондвана; 3 -  периферические блоки Гондваны, начавшие отделяться от нее в венде; 4 -  кон
тиненты северного ряда; 5 -  рифтогенные структуры; 6 -  осгроводужно-аккреционные пояса; 7 -  демаркационные 
разломы. Цифры в кружках: 1 -  Балтия, 2 -  Сибирь, 3 -  Лаврентия, 4 -  авалонские микроконтиненты, 5 -  проторифт За
падного Япетуса, 6 -  проторифты Восточной Гондваны (Неймонгольский, Хантайширский, Каратау-Байконурский).

этих двух, по существу, противоположных тенден
ций в основном определяло геодинамику Индо- 
Антлантического сегмента Земли. Вендская дес
трукция Гондваны обозначила начало процесса, 
наиболее полно проявленного уже в фанерозое.

Начиная с раннего палеозоя, деструкция пери- 
океанического края Гондваны получила дальней
шее развитие (рис. 6). Асимметрия процесса приво
дила к появлению на севере коллизионных поясов, 
в тылу которых возникали новые рифтогенные 
океанические бассейны. Такая тенденция четко 
проявлена в пределах Центральной Гондваны [36, 
38, 46]. Закрытие Япетуса компенсировалось рас
крытием в раннем ордовике Рейского океана, от
делившего от Гондваны систему авалонских мик
роконтинентов. В период его раскрытия происхо
дил дрейф к северу и северо-западу Авалонии и 
Балтии, которые, объединясь с Лаврентией в ран
нем девоне, образовали новый континент Ларус- 
сия. Одновременно в позднем ордовике в тылу 
Рейского начинает формироваться Лижерийский 
океанический бассейн, отделивший от Гондваны 
Испанию и Южную Францию, которые объеди
нились с Ларуссией в среднем девоне.

Палеозойская деструкция северо-западной ок
раины Восточной Гондваны в целом происходила 
по той же схеме. В раннем ордовике образовался 
Туркестанский палеоокеан, отделивший Северо- 
Тяньшаньский микроконтинент. В позднем ордо
вике возник относительно небольшой Гоби-Ал
тайский бассейн (Баянцаганская офиолитовая су- 
тура), закрывшийся в позднем силуре -  раннем де
воне в связи с коллизией Баянлегского и 
Джинсетского микроконтинентов с ранними кале- 
донидами (салаиридами) Монголии. На рубеже си

лура -  девона формируется один из крупнейших 
палеоокеанических басейнов этого типа -  Южно- 
Монгольско-Джунгарский. Его закрытие происхо
дит в раннем или среднем карбоне в связи с колли
зией Южно-Гобийского и Илийско-Джунгарского 
микроконтинентов с Сибирским каледонским кон
тинентом.

С карбона указанная схема приобретает еще 
более четко выраженный характер. С этого вре
мени формируется ряд последовательно омола
живающихся к югу бассейнов. Это -  поздневарис- 
ские и раннеиндосинийские бассейны Гиссара, 
Северного Памира и Внутренней Монголии, за- 
ложившиеся в раннем карбоне и отмирающие в 
перми и раннем триасе в связи с коллизией Та
римского, Центрально-Памирского и Сино-Ко- 
рейского континентальных массивов, индосиний- 
ский бассен Саньпань-Ганси в Центральном Ки
тае, завершивший свое развитие в позднем триасе 
в связи с коллизией массива Цаньтань, киммерий
ский бассен Яныпань и альпийский -  Ярлунг- 
Цангпо. Варисские и индосинийские бассейны 
обычно выделяются как система структур Палео- 
тетиса, киммерийские -  Мезотетиса, альпийские -  
Неотетиса. В этом смысле Индийский океан мо
жет рассматриваться как новейшая структура 
этого типа, раскрытие которой началось в мелу.

“Конвеерный” механизм становления струк
тур индо-тетического ряда был определяющим в 
геодинамической эволюции Индо-Атлантическо
го сегмента по крайней мере в фанерозое. Наибо
лее четко он выражен в западной (между Гондва- 
ной и Лаврентией), с известными отклонениями в 
восточной (между Гондваной и Сибирью) частях 
сегмента. На наш взгляд, “конвеерная” модель



Рис. 6. Схема палеогеодинамических реконструкций для раннего и среднего ордовика
1 -  Тихоокеанский сегмент (Палеопацифика); 2 -  микроплитный пояс на границе Тихоокеанского и Индо-Атлантиче
ского сегментов; 3-7 -  Индо-Атлантийский сегмент: 3 -  деструктивные океаны, 4 -  Гондвана, 5 -  континентальные 
массивы южного (гондванского) ряда, 6 -  континентальные массивы северного ряда, 7 -  рифейские, кадомские, салаир- 
ские мозаичные аккреционные складчатые сооружения; 8 -  островодужно-аккреционные зоны; 9 - демаркационные раз
ломы. Цифры в кружках: океанические бассейны (в том числе с корой переходного типа в микроплитном поясе): 
1 -  Лижерийский, 2 -  Алтае-Зайсанский, 3 -  Туркестанский, 4 -  Хангай-Хентейский, 5 -  Неймонгольский (вклю
чая Бейшань), 6 -  Циньлиньский, 7 -  Юго-Восточного Китая (зоны Сианьгуй и Минюэ); континентальные массивы: 
8 -  Лаврентия, 9 -  Балтия, 10 -  Сибирь, 11 -  Монголо-Джунгарская аккреционная система (включая Дзабханский, Юж
но-Гобийский, Илийско-Джунгарский, Актау-Моинтинский и др. микроконтиненты), 12 -  Авалония, 13 -  Северо- 
Тяньшаньский (включая Зартай-Баянобинский, Северо-Тяныыаньский, Улутауский, Кокчетавский и др.), 14 -  Сино- 
Корейский, 15 -  Таримо-Среднеазиатский, 16 -  аккреционная система Циньлинь-Ланчжоу; демаркационные разло
мы: 17 -  Торнквиста, 18 -  Алтае-Гобийский, 19 -  Центральноазиатский.

развития последнего является одним из наиболее 
фундаментальных положений современной гео
тектоники, отражающим общую асимметрию 
строения и геодинамической эволюции Земли.

Несколько иная картина наблюдается для 
структур, расположенных между континентами 
северного ряда. В этом плане характерен пример 
Урала, также представляющего собой систему 
рифтогенных прогибов, разделенных микрокон
тинентами. Это Лагортинский (время заложения 
-С з-Ojt), Сакмаро-Лемвинсий, Магнитогорский и 
Денисовский (02), Тагильский (0 3), Южно-Мугод- 
жарский (D,) и Урало-Арктический (D3) бассей
ны. Сама структура Урала характеризуется боль
шей степенью сдавленности, отражающей про
цесс среднекаменноугольной коллизии Балтии и 
Казахстано-Сибирского каледонского континен
та. Главной, на наш взгляд, особенностью струк
тур урального типа является отсутствие упорядо
ченного (“конвеерного”) закрытия перечислен
ных бассейнов; возрастная их асимметрия здесь 
практически отсутствует. В этом плане структура 
уральского типа занимает промежуточную пози
цию между таковыми тихоокеанского и индо-те- 
тического типов.

Существенное усложнение структуры в преде
лах современной Центральной и Восточной Азии 
(Алтае-Саянская область, Забайкалье) в позднем 
докембрии-раннем палеозое связано с сосущест
вованием вплоть до силура тихоокеанской и ин- 
до-тетической тенденций в развитии этого регио
на. Наряду с деструктивно-коллизионными ши
роко представлены мозаичные аккреционные 
сооружения периферии Палеоазиатского океана 
(см. рис. 6). В результате здесь образовались уни
кальные микроплитные системы, строение кото
рых определялось интерференцией структур ти
хоокеанского и индо-тетического типа. Имеющи
еся палеомагнитные данные [1, 10] показывают, 
что в момент становления сопряженные струк
турные элементы азиатских палеозоид часто 
имели различную ориентировку.

Палеоокеанические бассейны рассекают Вос
точную Гондвану на цепочки микроконтинентов, 
причем некоторые бассейны (Хантайширский, 
Алтае-Зайсанский, Туркестанский) открывались 
к юго-западу или югу, смыкаясь со структурами 
тетического ряда, другие (Баянхонгорский) -  к 
северу или северо-востоку, являясь структурами 
Палеопацифики [18]. На наш взгляд, интерфе-



оенция структур тихоокеанского и индо-атланти
ческого типов определяет мозаичный микро- 
плитный структурный рисунок региона. В том 
или ином виде он просуществовал до ордовика 
или раннего силура, будучи зафиксирован в кале
донских сооружениях Центральной Азии. В прин
ципе сходная ситуация характерна для Централь
ного и Восточного Казахстана, где мозаичная 
структура сформировалась в силуре.

Намечается следующая этапность развития 
палеозоид Евразии. Венд-ранний кембрий -  мощ
ный деструктивный импульс обусловил начало 
разрушения Гондваны. Индо-атлантические дест
руктивные бассейны проградируют в пределы 
Палеоазиатского океана, создавая мозаичный 
микроплитный рисунок. Кембрий -  ордовик -  пе
риод сосуществования тихоокеанской и индо-ат
лантической тенденций в развитии палеозоид Евра
зии, причем первая является ведущим процессом. 
Начиная с ордовика -  силура, набирает силу индо
атлантическая тенденция развития Земли. Область 
преобладания тихоокеанской тенденции сущест
венно сужена и ограничена периферией Тихого 
океана. Наоборот, область развития структур индо
атлантического (в первую очередь, индо-тетичес- 
кого) типа захватывает все большие пространства, 
в том числе и древние (байкальские, салаирские, ка
ледонские) мозаичные аккреционные системы 
Центральной и Восточной Азии.

Таким образом, историко-геологический ана
лиз процессов формирования структур земной 
коры в неогее, включая и палеотектонические 
реконструкции, основанные на палеомагнитных 
данных, приводит к выводу, что разделение тек- 
тоносферы Земли на два сегмента, аналогичные 
современным Тихоокеанскому и Индо-Атланти
ческому, прослеживается в глубь геологической 
истории по крайней мере на 1 млрд, лет, а, веро
ятно, имеет и более глубокие корни.

Основные тенденции тектонического разви
тия этих сегментов в палеозое и позднем рифее 
вполне сопоставимы с таковыми, установленны
ми для мезо-кайнозойского этапа тектоническо
го развития Земли. Такие крупные деструктивные 
палеоокеаны, возникшие в результате распада Ро- 
динии, как Япетус (V-PZ!), Прототетис (R^-PZj), 
Уральский (PZ!_2), Туркестанский (PZj_2), Южно- 
Монгольский (PZ2) и многие другие палеоокеаны 
системы Палеотетиса, с полным основанием мо
гут рассматриваться в качестве элементов одной 
или нескольких древних Мировых рифтовых сис
тем срединно-океанических хребтов, имевших, 
естественно, иное пространственное расположе
ние и конфигурацию по сравнению с современ
ной. Четко обособляющаяся на палеореконст
рукциях Панталасса (Палеопацифика) представ
ляла собой океанический сегмент, краевыми 
частями которого являлись Палеоазиатский оке
ан и Восточный Япетус (R3-PZ!). Раннепалеозой
ские мозаичные складчатые области Централь
ной Азии и палеозой-раннемезозойские -  Верхоя-

но-Колымской области могут служить прообразом 
современных микроплитных систем и маркируют 
области сочленения океанического и континен
тального сегментов в палеозое так же, как венд- 
кембрийские Кадомский и Росс-Деламерийский 
складчатые пояса -  аналоги позднемезозойских- 
кайнозойских аккреционных систем в Тихоокеан
ском тектоническом поясе.

Все это указывает на то, что глобальная асим
метрия тектоносферы Земли, а, следовательно, и 
определяющие ее крупнейшие неоднородности в 
мантийных оболочках существовали и в эти, 
древние, эпохи геологической истории. Это явля
ется важным аргументом в пользу представлений 
о первичной природе асимметрии Земли.

Учитывая, что Земля является частью Сол
нечной системы и что, как было отмечено выше, 
многие планеты земной группы обладают четкой 
асимметрией в своем строении, представляется 
уместным обратиться к космологическим дан
ным, которые могут пролить свет на самые ран
ние этапы развития Земли как планеты и уж во 
всяком случае представят интерес при обсужде
нии вопроса о первичности или вторичности на
блюдаемой асимметрии Земли.

В космохимии уже нет места идее, что Солнеч
ная система образовалась из хорошо перемешанно
го химически и изотопно однородного горячего га
зового облака. Надо сказать, что в публикации од
ного из авторов [12] уже сообщались некоторые 
данные на этот счет. Но с того времени прошло не
мало лет и появились многие новые работы, с боль
шой определенностью раскрывающие гетероген
ность небулы. Это публикации, базирующиеся на 
исследованиях изотопного состава метеоритов, сре
ди которых особенно выделяется фундаменталь
ный труд “Meteorites and the Early Solar System” [37]. 
В нем имеется даже особый раздел, который назы
вается “Гетерогенность небулы на основе данных о 
стабильных изотопах”.

Сначала [44] появились данные об изотопах 
кислорода, отличных от земных (метеорит Аль
енде). Далее изотопы внеземного состава были 
установлены для таких элементов, как Mg, Si, Са, 
Ва, Sr, Ti, Ag, Nd, Sm, доказательно подтверждаю
щие, что досолнечная небула являлась неодно
родной. Кроме того, изотопный анализ кислоро
да позволил также заключить, что внеземные 
изотопы должны иметь разные источники.

Чрезвычайно показательны в том же смысле 
изотопы благородных газов (Хе, Ne), а также азо
та и углерода [24], представляющие частицы до- 
солнечного происхождения, а именно материал 
звезд. Метеориты могут заключать также мате
риал межзвездных облаков [47]. Астрономичес
кие данные устанавливают в этих случаях значи
тельно более высокое отношение дейтерия к во
дороду, чем это имеет место на Земле.

Ю.А. Шуколюков [23], обобщая имеющиеся 
сведения по изотопам, заключает, что выявлен
ные изотопные аномалии можно интерпретиро



вать только как образования досолнечного про
исхождения и что они привнесены в Солнечную 
систему. Тем самым вещество последней гетеро
генно и включает частицы самого разнообразно
го происхождения.

Мы привели соответствующие данные, по
скольку Земля -  планета Солнечной системы и к 
ней в полной мере относится первично неодно
родная аккреция. Вопрос в том, сохранились ли 
какие-нибудь признаки этой первичной неодно
родности. Более чем вероятно, что тектоничес
кое деление планеты на Индо-Атлантический и 
Тихоокеанский сегменты является таким призна
ком. В связи с этим встает следующий серьезный 
вопрос: каким образом это увязывается с моби- 
листскими представлениями о Панталассе. Если 
рассуждать последовательно, то необходимо при
знать неоднородность коры и мантии и под Панта- 
лассой. По нашему мнению, несравненно проще 
представить, что огромный покров океанских вод 
скрывал под собой геологически разные области 
Земли, чем некую гомогенную массу, представля
ющую его основание. Панталасса, будь то древ
няя или позднепалеозойская, не образовывалась 
внезапно, а возникла вследствие структурных пре
образований областей земной коры, проходивших 
разную геологическую историю. Глубинное строе
ние таких областей было, безусловно, различным. 
Имеющиеся палеогеодинамические реконструкции 
показывают, например, что в пределах Панталассы 
существовали разнопорядковые области спрединга, 
а также разломные зоны, отделяющие один от дру
гого разномасштабные элементы. С другой сторо
ны, вряд ли возможна глобальная гомогенизация 
всякий раз, когда образовывалась Панталасса. 
Крупнейшие перестройки, конечно, имели место, 
но это не означает, что особенности, отражающие 
первичную аккреционную неоднородность Земли, 
не сохранились. Таким образом, можно сделать вы
вод, что Индо-Атлантический и Тихоокеанский сег
менты должны были всегда существовать под вода
ми Панталассы и что рассматривать последнюю 
как некое абстрактное, геологически единое обра
зование не следует. Мы думаем, что будущие иссле
дования принесут новые аргументы в пользу выска
занной идеи.

Имеется ряд моделей аккреции Земли. Модель 
последовательной конденсации планеты, наряду с 
рядом других авторов, развивалась Д. Андерсо
ном еще в 70-х годах. Для наших построений осо
бенное значение имеет представление Д. Андер
сона об образовании вещественных неоднородно
стей Земли на самых ранних этапах ее развития. 
В книге А.Д. Щеглова и И.Н. Говорова это сфор
мулировано следующим образом: “В ранних ра
ботах Д. Андерсон отводил ведущую роль в эво
люции Земли радиоактивному веществу ранних 
конденсатов, обособившемуся около 4.1 млрд, 
лет назад на границе ядра и мантии” [22, с. 162]. 
Это вещество в смеси с железом составляет ни
жнюю переходную зону мантии. “Радиогенное

разогревание переходной зоны около 3.8 млрд, 
лет назад привело к подъему на поверхность 
предпочтительно в одном полушарии больших 
протрузий или плюмов силикатно-известково
глиноземистого материала, обогащенного ре
фракторными литофилами; что явилось началом 
роста континентов” [22, с. 162] (подчеркнуто на- 
ми). С нашей точки зрения, это можно истолко
вать как начало дифференциации планеты на Ин
до-Атлантический и Тихоокеанский тектоничес
кий сегменты, хотя приведенные цифры 
абсолютного возраста в свете современных дан
ных представляются заниженными.

ВЫВОДЫ
Выполненный тектоно-геодинамический ана

лиз позволил разработать принципиально новую 
модель сочленения Тихоокеанского и Индо-Ат
лантического сегментов Земли. На западе Тихого 
океана область сочленения занимает обширное 
пространство, включающее окраинную часть 
океанского ложа. По вещественным и структур
ным признакам в этой области выделяются три 
типа продольных зон, образующих латеральный 
ряд, каждая из которых имеет микроплитную 
структуру, а именно: Восточная, Центральная и 
Западная зоны. Восточная зона, ограниченная с 
запада глубоководными желобами, свидетельст
вует о большой сложности кинематики мантий
ных масс, проникающих в виде языков (клиньев) 
со стороны Индо-Атлантического сегмента в 
пределы Тихоокеанского сегмента. Тем самым 
определяется экспансия Индо-Атлантического 
сегмента в отношении Тихоокеанского. В связи 
со сказанным механизм погружения жесткой оке
анской плиты на многие сотни километров (суб- 
дукция) представляется маловероятным. Путь к 
поиску нового механизма был намечен в одной из 
предыдущих публикаций [15]. Резкий структур
ный рубеж, соответствующий гирлянде внешних 
островных дуг, определился на более раннем пе
риоде экспансии Индо-Атлантического сегмента. 
Действительно, имеющиеся материалы привели 
к выводу: микроплитные системы в течение всего 
фанерозоя концентрировались в пределах доста
точно широкого, крайне сложно построенного, 
но вместе с тем единого пояса, охватывающего в 
современной структуре Земли территорию Вос
точной Азии (сравните рис. 1 и 6). Отсюда можно 
сделать заключение, что раздел между Тихооке
анским и Индо-Атлантическим сегментами, фик
сируемый рассмотренными микроплитными сис
темами, существовал по крайней мере с ордовика. 
Менялись конфигурация сегментов, их относи
тельное положение в структуре Земли, менялась 
относительная роль структур индо-атлантичес
кого и тихоокеанского типов внутри микроплит- 
ного пояса, однако положение раздела между сег
ментами оставалось более или менее постоянным 
в течение всего этого времени.



2 Сущность тихоокеанского типа развития 
тектоносферы заключается в длительном текто- 
но-магматическом саморазвитии океанского си- 
матического субстрата, с одной стороны, и слож
ного и противоречиво протекающего аккрецион
ного процесса, наращивающего материковые 
окраины, с другой.

Для Индо-Атлантического сегмента главной 
особенностью является спорадическое проявле
ние взаимосвязанных деструктивных и коллизи
онных процессов, дробящих и созидающих конти
нентальные массивы и формирующих и разруша
ющих новоообразованные океанские бассейны.

Более или менее доказательно оба типа разви
тия в истории Земли прослеживаются до 1 млрд, 
лет., а их диаметрально противоположная прост
ранственная локализация в разных полушариях, 
подтвержденная палеомагнитными данными и 
вытекающая из многочисленных палинспастиче- 
ских реконструкций, служит важнейшим аргу
ментом в пользу представлений об очень древнем 
возрасте глобальной асимметрии Земли.

3. Существующие историко-геологические и 
палеогеодинамические построения для архея и 
протерозоя весьма гипотетичны. Наряду с ними, 
правомерно представление о том, что Тихоокеан
ская неоднородность может отражать первичную 
неоднородность в строении Земли.

Авторы выражают благодарность Е.Н. Ме- 
ланхолиной за предоставленные материалы и 
ценные советы.
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A new geodynamic model for the junction of the Pacific and Indo-Atlantic segments of the earth is proposed. 
There is a lateral sequence of tectonic zones (from east to west, the Aleutian-Melanesian, Philippine-Tonga, 
and Malaysia-Tasman zones), which have a microplate structure and complex geodynamics, controlled by the 
interaction between Pacific and Indo-Atlantic mantle masses. The latter expand into the Pacific segment. The 
marked structural boundary corresponding to the chain of the outer island arcs originated during the earlier, Pa
leozoic, period of the earth’s evolution. An analysis of the available evidence leads to the conclusion that, 
throughout the Phanerozoic, the microplate systems were concentrated within a wide, complexly built belt that 
encompasses East Asia in the present-day structure. The location of this belt varied through time. However, it 
has always existed as the boundary between the Pacific and Indo-Atlantic segments.
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Выведение мантийных и нижнекоровых пород в процессе внутриконтинентального (Лигурия, Аль
пы) и окраинно-континентального (Галицийская банка, Малый Кавказ, Кипр) рифтогенеза связано 
с разрывом континентальной коры на конечных стадиях подъема мантийного диапира. Соответст
вующие океаничекие бассейны с рифтогенными окраинами асимметричного типа образовались в 
результате деламинации континентальной литосферы по модели простого сдвига. Сдвиговые зоны 
в литосфере формировались при непрерывном растяжении сначала в области высокотемператур
ных пластических деформаций, затем в поле среднетемпературных пластических сдвигов и, нако
нец, на уровне хрупких деформаций. Эти процессы сопровождались неоднократным выплавлением 
мантийных базальтовых магм. Первые порции магм внедрялись в область границы кора-мантия и 
кристаллизовались в виде пластовых интрузий габбро в условиях гранулитовой фации. Конечная 
история формирования разрывов отслаивания в условиях простого сдвига реставрируется по соста
ву офиолитокластовых брекчий, а также по минеральным парагенезисам и структурам деформа
ций, сохранившимся в слагающих их обломках пород.

ВВЕДЕНИЕ
Одна, из фундаментальных проблем современ

ной геологии связана с явлениями в литосфере, 
которые вызывают и сопровождают процесс 
рифтогенеза. Этот процесс приводит к разруше
нию суперконтинентов и разъединению крупных 
континентальных плит (например, к отделению 
Лавразиатской плиты от Африканской, Северо- 
Американской от Евроазиатской, и т.п.), с чего, 
собственно, и начинаются циклы Вильсона, к 
дроблению пассивных окраин континентов и глу
боким погружениям в континентальной литосфе
ре. В настоящее время существуют две принципи
ально разные точки зрения на причины этих со
бытий и сопровождающие их явления.

Согласно одной из них, причиной деструкции и 
глубоких погружений континентальной коры 
служат фазовые переходы на границе коры и 
мантии, возникающие в результате образования 
термального купола над поднимающимся ман
тийным диапиром. Подукты магматической диф
ференциации диапира кристаллизуются в виде 
габбро и преобразуются сначала в гранулиты, а 
затем в эклогиты. Более высокая плотность эк- 
логитов по сравнению с веществом верхней ман
тии приводит к возникновению обратного гради
ента плотностей и далее к погружению эклогитов 
и образованию “провала” (депрессии) в континен
тальной коре. Растяжению коры в этой гипотезе 
отводится незначительная роль. В отечественной 
литературе начало ей было положено В.В. Бело
усовым (идея базификации континентальной ко
ры), а в дальнейшем эта точка зрения была под
держана А.Л. Яншиным и его учениками. Боль
шой вклад в ее обоснование был сделан в работах

Е.В. Артюшкова и М.Э. Беэра и недавно подыто
жен в монографии первого из них [1]. Близких 
взглядов придерживается и А. Исмаил-Заде с со
авторами [5].

По другой точке зрения главенствующей при
чиной внутриконтинентального рифтогенеза яв
ляется растяжение, при котором происходит уто
нение континентальной коры либо в результате 
чистого сдвига (pure shearing, [3]), либо как след
ствие простого сдвига (simple shearing [48]). Послед
няя модель предполагает образование протяжен
ной поверхности отслаивания (detachment fault или 
decollement). Считается, что автором этой гипотезы 
является Б. Вернике [48], который разработал ее на 
основе геологических и геофизических данных для 
провинции Долин и Хребтов.

Несколько позже было показано, что эта мо
дель, с некоторыми изменениями, может быть 
примнена и для распада пассивных окраин конти
нентов [29] (рис. 1). Следует, однако, отметить, 
что, начиная с 1978 г., близкая точка зрения в оте
чественной литературе последовательно защи
щалась С.Н. Ивановым [3], а затем в ряде работ
С.Н. Иванова и А.И. Русина, последняя из кото
рых вышла совсем недавно [4]. Еще одним убеж
денным сторонником таких взглядов является
В.Г. Казьмин [например, 6, 7]. Кроме того, меха
низм подобного рода предполагался уже в 1974 г.
Э. Бонатти с соавторами для объяснения процес
сов, протекающих в Срединно-Атлантическом 
хребте [19], и одним из авторов данной работы 
для описания явлений, происходивших во время 
раскола Гондваны и образования Западного Те- 
тиса [8].
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Рис. 1. Три модели растяжения континентальной литосферы (по [29]): А -чистого сдвига (pure shear [31 ]), В -  простого 
сдвига (simple shear [48]), В -  тектонического отслоения (delamination [29]).
1-3 -  литосфера: 1 -  хрупкая верхняя кора, 2 -  пластичная нижняя кора, 3 -  верхняя мантия; 4 -  астеносфера; 5 -  магма. 
Модель В -  близка к модели Б и отличается от нее лишь тем, что разрыв отслаивания (detachment fault) имеет в целом 
более пологий наклон и две почти горизонтальные площадки, одна из которых маркирует зону перехода от хрупких 
деформаций к пластичным, а вторая располагается вдоль поверхности Мохо.

П о  сути дела, эти  две гипотезы  и м ею т м ало  
общ его  за исклю чением  того , что как в той , так и 
в другой важная роль отводится мантийным диа- 
пирам, поднимающ имся к подош ве континен
тальной литосф еры . О днако последствия эт о го  
трактую тся с принципиально разны х позиций.

Сделаем ещ е одно предварительное замечание. 
Гипотеза, придающая главное значение ф азовы м  
переходам (базификации, эклогитизации), не имеет  
прямых геологических доказательств. В первую  
очередь, это  связано с тем, что в качестве примеров, 
иллюстрирующих “провалы” в коре, в ней рассмат
риваются обш ирны е и глубокие осадочны е бассей
ны, днища которых недоступны для прямых наблю 
дений и, что существенно, история формирования  
которы х интерпретируется только на основе кос
венных геофизических данных, т.е. неоднозначно.

В т о  ж е  время, последовательность геол оги ч е
ских собы тий, объ еди ня ем ы х в циклы  В ильсона, 
хор ош о расш ифровы вается в складчаты х о б л а с
тях, где связанны е с н ею  ком плексы  п ор од  вы ве
дены  на дневную  поверхность и их история м о ж ет  
бы ть прослеж ена, несм отря на оп р едел ен н ы е  
трудности, прямыми геологическим и м етодам и  и

обоснована стратиграфическими данными и ра? 
диологическими датировками.

В этой  связи основная цель данной работы  со* 
стоит в том , чтобы  дать возм ож ны й на сегодня; 
синтез геологических фактов, раскрывающих по
следовательные стадии эксгумации мантийных и 
коровых пород в процессе рифтогенной деструкции 
континентов и их окраин. В качестве примеров бу
дут рассмотрены район Галицийской банки в А т 
лантике и некоторы е районы Альпийского пояса, 
где наиболее ярко, на наш взгляд, зафиксированы  
свидетельства процессов, происходивших в лито
сф ере при расколе континентов и дроблении пас
сивной континентальной окраины Тетиса с после
дующим формированием океанических бассейнов.

Р А Й О Н  Г А Л И Ц И Й С К О Й  Б А Н К И

З о н а  перехода от  континента к океану, нахо
дящаяся к западу от  И берии, уж е довольно дли
тельное время обсуж дается в литературе как 
классическая область развития структур, возник
ших при растяж ении континентальной л и тосф е
ры по м одели простого  сдвига. Драгировками, бу 
рением , наблю дениями с обитаем ы х подводны х
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Рис. 2. Схематическая интерпретация строения галицийской окраины вдоль 42° с.ш. (по [18]).

аппаратов и геоф изическим и методам и здесь наи
более детально исследован район Галицийской  
банки, позволяю щ ий выявить ряд принципиально 
важных особен н остей  строения данной континен
тальной окраины  и достаточно полно восстано
вить историю  ее  развития, начало которой  отн о
сится к раннему мелу.

П о данным последних тектонических о б о б щ е
ний [17, 18], основны е черты  строения иберий
ской окраины А тлантики заклю чаю тся в следую 
щем, Граница м еж ду континентальной и океани
ческой ли тосф ер ой  проходит здесь вдоль так  
назы ваемого “перидотитового” хр ебта (рис. 2), 
который сл ож ен  в различной степени серпенти- 
низированными плагиоклазовы ми лерцолитами  
и гарцбургитами. С запада и севера породы  хр еб
та кроются альб-сеноманскйми базальтовы ми ла
вами, которы е по всем геохимическим критериям  
относятся к толеитам  срединно-океанических  
хребтов. П о геоф изическим  данным отсю да на
чинается область океанской литосф еры , тогда  
как к востоку от  хребта ф ундам ент осадочного  
чехла образован системой косонаклоненны х бл о
ков континентальной коры, разделенны х листри- 
ческими поверхностями (см. рис. 2).

Для ультраосновны х пород, слагаю щ их П ери- 
дотитовый хр ебет , характерна милонитовая  
структура, которая, как полагаю т, возникла при 
пластических деф орм ациях в условиях простого  
сдвига при постепенном  пониж ении температуры  
(от 1000 и б о л ее  до  850°С) и ш ироком  диапазоне  
давлений (1 -8  кбар). Датирование син- и посгкине- 
матических коричневых амфиболов 39Аг/40Аг м ето
дом показало, что сдвиговые деформации имеют  
синрифтовый возраст (122 млн. лет -  баррем), а бо 
лее поздняя серпентинизация и вскрытие мантий
ных пород произош ли перед началом спрединга, ко
торое датируется возрастом в 114 млн. л ет  (апт).

Н а верш ине П еридотитового хребта обнару
ж ен “пласт” хлоритовы х сланцев мощ ностью  в 
100-150 м. Э ти породы  считаю тся результатом  
ретроградного м етам орф изм а и милонитизации  
габбро в условиях зеленосланцевой фации. В о з
раст их магматических протолитов, определен
ный по цирконам, равен 122 млн. лет, и внедрение  
габбровы х интрузий соответственно относится к

синриф товой стадии. Х лоритовы е сланцы сосед
ствую т с низкотемпературны ми ультрамилонита- 
ми и катакластитами.

В осточны й склон хребта сл ож ен  поразитель
ной тектонической брекчией, которая состоит из 
преобладаю щ их облом ков серпентинизирован- 
ных перидотитов, перемеш анны х с м енее распро
страненными глыбами гнейсов игранитов явно 
континентального происхож дения. М ощ ность  
слоя брекчий ок оло 100 м. П о  соседству с ним  
найдены блоки гиперстенсодерж ащ их гранули- 
тов архейского (?) возраста, которы е, возм ож но, 
являются ещ е одним ком понентом  этих тектони
ческих образований. К ром е того , гранулиты дан
ного типа, давно известны е в северной части и б е
рийского побережья, были обнаружены  и в драги
рованных образцах конгломератов альбского 
возраста. Исследователи брекчий [18, с. 25] класси
ф ицирую т их как “милонит растяжения, возник
ший на поздней риф товой стадии вдоль поверхно
сти отслаивания (detachment fault) м еж ду верхней  
и ниж ней плитами континентальной литосф еры  
перед окончательны м ее  разры вом ”. Н а геоф и зи 
ческих профилях этой  поверхности отвечает ч ет
кий и протяженный реф лектор S b которы й полого  
погружается под континентальную окраину и огра
ничивает снизу разбитые лисгрическими разлома
ми и повернутые коровые блоки (см. рис. 2).

Как будет видно из дальнейшего, выявленные 
особенности строения и специфические комплексы  
пород района Галицийской банки имею т первосте
пенное значение для интерпретации тектонической  
эволюции мезозойского Тетиса, зафиксированной  
в офиолитах Альпийской складчатой области.

З А П А Д Н А Я  (Е В Р О П Е Й С К А Я ) Ч А С Т Ь  
А Л Ь П И Й С К О Й  С К Л А Д Ч А Т О Й  О Б Л А С Т И

В настоящ ее время вряд ли м ож но сомневаться в 
том, что уж е в пермское и триасовое время призна
ки процессов рифтогенеза проявились в западной 
части Альпийского пояса. В результате их к концу 
юры между Лавразией и Гондваной возник узкий 
субширотный бассейн с литосферой океанического 
типа (Лигурийский или Лигурийско-Пьемонтский 
океан). Явления, сопровождавшие распад Пангеи, и



их последовательность достаточно ясно восстанав
ливаются по комплексам пород этого океана и его  
континентального обрамления.

Ранние стадии возникновения и становления  
океанической литосф еры  в данном регионе, на
чиная с начальных этапов р и ф тоген еза  до м ом ен
та выведения мантийных пород на дно бассейна, 
оказались достаточно полно запечатленны ми в 
С еверны х А пеннинах и А льпах. Выявляемый  
здесь общ ий сценарий собы тий показы вает, что  
при залож ении западной ветви Тетиса, отделившей  
Лавразию от Африканской плиты, от последней  
был отколот крупный блок сиалической коры (ми
кроконтинент Адрия), кинематическая история ко
торого бы ла впоследствии относительно независи
мой [15]. О фиолиты  описываемой области пред
ставляют собой реликты литосф еры  Лигурийско- 
П ьемонтского бассейна Тетиса, шарьированные 
на окраину А дрии в позднем  мелу -  эоцен е во вре
мя коллизии этого  м икроконтинента с Евразией. 
П остколлизионны е тектонические собы тия при
вели к дальнейш ему услож нению  структуры воз
никш его покровно-складчатого сооруж ения Ли- 
гурид [15, 37], где после р абот  Г. Ш тейнманна в 
начале ны неш него столетия собственно и возник  
терм ин “оф иол и т”. И х современная структура  
четко подразделяется на Внутренние и Внеш ние  
Лигуриды , в пределах которы х аллохтонны е ком 
плексы  оф иолитов находятся в разной структур
ной позиции и в различны х ассоциациях с другими 
комплексами пород.

Внутренние Лигуриды. З десь  оф иолиты  зал е
гаю т в основании тектонического покрова, р аз
р ез к отор ого  известен под названием супергруп
пы В ара. В его  пределах оф иолиты  кроются тол 
щ ей осадочны х образований верхней ю ры  -  
эоцен а, относимы х к седиментационному запол
нению  океанического бассейна.

Разрез офиолитов Внутренних Лигурид весьма 
своеобразен и состоит как бы из двух частей. 
В ниж ню ю  часть входят лерцолиты и габбро, а 
верхняя представлена базальтами, офиолитоклас- 
товыми брекчиями и пелагическими осадками кел- 
ловея -  верхней юры. Эти две части офиолитовой  
серии разделены горизонтом специфических брек
чий, давно известных в литературе под названием  
офикальциты (рис. 3). Для целей данной статьи осо
бенно интересна нижняя часть этого разреза и ха
рактер ее  контакта с вулканитами и осадками.

В соврем енной структуре Внутренних Лигурид  
крупны е массивы ультраосновны х пород обр азу 
ю т м озаику блоков, разделенны х серпентинито- 
выми милонитами, которы е классифицирую тся  
как образования сдвиговых зон  альпийского воз
раста [36, 46]. В не этих зон  тела лерцолитов со 
хранили первичные мантийные текстуры  и мине
ральны е ансамбли. В геохим ическом  отнош ении  
лерцолиты  зам етно деплетированы  и рассматри
ваю тся как реститовая фракция астеносф ерной  
мантии после выплавления из нее базальтовой  
магмы с характеристиками M ORB. И зотопны е

параметры Sr и Nd в клинопироксенах из лерц о
литов позволили рассчитать их модельны й воз
раст, и, согласно этим расчетам, деплетирование  
произош ло в ранней перми 273 [40] или 290 млн. 
лет назад [35].

В период, предш ествовавш ий вы ведению  лер
цолитов на дно бассейна, они испытали как мини
мум три ф азы  деф орм аций, устанавливаемых по 
взаимоотнош ениям сдвиговых (shear) зон  и их ми
неральным парагенезисам [36, 46]. Зон ы  первой  
генерации, им ею щ ие ш ирину до  нескольких ки
лом етров, слож ены  порфирокластовы м и ш пине
левыми лерцолитами с тектонитовой и милони- 
товой рассланцовкой. Составы  минеральных ас
социаций в этих зонах позволяю т выявить серию  
м етам орфических трансф ормаций от  ш пинеле
вой (1 0 -2 0  кбар, 1 0 0 0 -1 100°С) к плагиоклазовой  
(<10 кбар, 900-1000°С ) фациям [35].

З он ы  второй генерации слож ены  плагиоклаз- 
роговообм анковы ми и хлоритсодерж ащ им и ми
лонитами. О ни секут вы сокотем пературны е зо 
ны первой генерации, а ширина их достигает не
скольких сотен  м етров [46]. В свою  очередь, зоны  
первой и второй генерации секутся зонами сер- 
пентинитовы х милонитов.

Выявленная последовательность ф орм ирова
ния сдвиговых зон  показы вает, что Р -Т  условия 
деформаций постепенно менялись от  вы сокотем 
пературных мантийных до  низкотемпературны х  
коровы х и вы ведение мантийных пород к поверх
ности начиналось в обстановке вы сокотем пера
турного пластического течения и растяжения. 
П оследнее условие доказано петроструктурны ми  
исследованиями самих зон  и их взаим оотнош ений  
с дайками базальтов и габбр о  [35, 46]. О бразов а
ние последней генерации зон  серпентинитовы х  
милонитов протекало т о ж е  в условиях растяж е
ния, но уж е на уровне хрупких деф орм аций в ко
ре. О но предш ествовало и сопровож далось сер- 
пентинизацией пород [44].

К  этом у следует добавить, что п одъ ем  мантий
ных масс происходил параллельно с выплавлени
ем базальтовы х расплавов, кристаллизовавш ихся  
в виде габбро, которы е то ж е  несут следы  вы соко
тем пературного преобразования, превращ аясь в 
зонах сдвига во ф л азер -габбр о  [2 0 -2 2 , 25, 35, 44]. 
П о ряду признаков эпизоды  выплавления магм  
были неоднократны ми, и ниж е мы ещ е вернемся  
к этом у вопросу.

В середине ю ры  перидотиты  и габбр о были  
выведены на дно Л игурийско-П ьемонтского бас
сейна. В м есте с ними оказались вскрытыми очень  
своеобразны е брекчии, располагаю щ иеся в кро- 
вел серпентинитов и габбро и описанны е в р а б о 
тах нескольких поколений геологов .

Брекчии, находящ иеся в кровле перидотитов, 
носят название оф икальцитов или брекчий Ле- 
ванто (см. рис. 3) и состоят почти на 100% из облом 
ков серпентинизированных лерцолитов, пронизан
ных сетью разновозрастных трещин, которые 
заполнены  кальцитом нескольких генераций.



М ощ ность этих брекчий, сверху перекрытых ба
зальтами или верхнеюрскими радиоляритами, до
стигает 50 м. Вниз по разрезу офикальциты посте
пенно сменяются массивными серпентинизирован- 
ными лерцолитами. На первый взгляд м ожет  
показаться, что брекчии были сформированы in 
situ, однако присутствие многочисленных зеркал 
скольжения между обломками и наличие фрагмен
тов даек габброидов заставляет предполать вторич
ное перемешивание кластического материала во 
время тектонической транспортировки. Следует 
отметить, что кластика лерцолитов возникла в ус
ловиях хрупких деформаций, тогда как обломки  
габбро несут следы высокотемпературного пласти
ческого течения [44], что указывает на транспорти
ровку последних с больших глубин и на перемеш и
вание с серпентинитами на более высоких уровнях.

П ластические деф орм ации в габбр о  возникли  
в условиях ам ф иболитовой фации м етам орф изм а  
[20 ,21] и явно предш ествовали хрупким деф ор м а
циям. П орядок последних, обоснованны й деталь
ным полевы м, микроскопическим, микрострук- 
турным и катодолю минисцентны м анализом, 
приведен в работах [44, 45]. Эти авторы выделяют 
несколько этапов хрупких деформаций (рис. 4), п о
следовательно накладывавшихся один на другой  
во времени при сниж аю щ емся давлении ф лю ида.

Сделанный вы вод о постоянном сочетании  
сдвиговой компоненты  и растяжения при ф орм и
ровании трещ ин приводит к предполож ению , что  
брекчии Л еванто образовы вались вдоль поверх
ности отслаивания (detachment fault), по которой  
верхняя (коровая) часть литосф еры  бы ла сдерну
та (сдвинута) с кровли подним аю щ егося мантий
ного диапира [44]. Эта ж е  поверхность служила  
проводником гидротермальны х растворов, из ко
торых и бы л отл ож ен  кальцит, заполнивш ий тр е
щины растяжения [45].

В конце концов породы  мантийного диапира и 
брекчии бы ли вы ведены  на дно м орского бассей
на, где откры ты е трещ ины  бы ли заполнены  кар
бонатным илом. В дальнейш ем, в поздней ю ре, 
эти брекчии неоднократно подвергались седи- 
ментационному п ереотлож ен и ю  (брекчии Фра- 
мура, см. рис. 3 и 4).

О стается добавить, что хрупкие деф ормации в 
зоне отслаивания испытывали не только перидо
титы, но и габбр о. Э то следует из наблю дений, 
согласно которы м  массивные габбр о со  следами  
пластических деф орм аций (ф л азер -габбр о) м ес
тами переходят вверх по разрезу в брекчированное, 
сильно рассланцованное габбро, которое, в свою  
очередь, переходит в осадочную брекчию  мощнос
тью до 5 м, содержащ ую  обломки сильно расслан- 
цованных милонитовых габбро и базальтов [44].

П о наблюдением одного из нас [9] базальты  
представляют собой  фрагменты свежих долерито- 
вых даек. При этом  иногда видно, что дайки такого 
же состава секут брекчии и имею т закалочные кон
такты с ними, указывая на одновременность брек- 
чирования пород и внедрения даек, в результате че-

100 м

Радиоляриты

Брекчии
Фрамура

Брекчии
Леванто

Серпенти- 
низированные 
перидотиты у

Потоки
базальтов

?айки 
аббро

Рис. 3. Генерализованная стратиграфическая колон
ка офикальцитов в районе Леванто, иллюстрирую
щая характер переходов от массивных серпентинитов 
к брекчиям Леванто (раздробленные серпентиниты с 
кальцитовыми прожилками и жилами), затем к оса
дочным брекчиям Фрамура и далее к пелагическим 
осадкам с потоками базальтовых лав (по [44]).

го ранние генерации последних были раздроблены  
и перемешаны с обломками габбро, а бол ее позд
ние сохранили свою интрузивную форму. Тектони
ческая природа перемешивания в этих брекчиях 
подчеркивается соседством обломков габброидов  
самого разного типа (кумулятивных, изотропных, 
пегматоидных), в том числе и ф лазер-габбро.

Внешние Лигуриды. Если в оф иоли тах В нут
ренних Лигурид м ож но достаточно полно прочи
тать историю  подъем а диапира из глубин мантии  
до поверхности дна м орского бассейна, то  ком 
плексы  пород Внеш них Лигурид позволяю т вос
становить тип корового разреза, в которы й внед
рялся эт о т  диапир, а такж е трансф орм ацию  п о
род это го  разреза и мантийных лерцолитов в 
процессе их эксгумации.

В пределах Внеш них Лигурид ф рагм енты  оф и- 
олитового разреза (лерцолиты , океанические б а 
зальты и пелагические осадки) совм естно с п ор о
дами континентальной коры присутствую т в виде 
олистоплак, олистолитов и облом ков в полимик- 
товы х брекчиях олистостром овой серии К азано-
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Рис. 4. Временная и глубинная последовательность деформаций, проявленных в офикальцитах (по [44]).

ва [30, 32] сеноман-туронского возраста. Фраг
менты офиолитовых пород обычно преоблада
ют, но местами и породы континентальной коры 
играют значительную роль в составе олистостро- 
мов [32], и в данном случае важно, что они сосу
ществуют с фрагментами шпинелевых лерцоли- 
тов и пироксенитов, а такж е известняков в преде
лах одного и того же пласта брекчий.

Мантийные перидотиты Внешних Лигурид 
значительно менее истощены по сравнению с 
лерцолитами внутренних областей. Их Sm/Nd мо
дельный возраст указывает как минимум на про
терозойский этап дифференциации изотопной 
системы в подконтинентальной мантии Внешних 
Лигурид (Адрии) в условиях шпинелевой фации 
глубинности при температуре < 1000°С [35]. Как 
и во Внутренних Лигуридах, в лерцолитах Внеш
них Лигурид запечатлена более поздняя последо
вательность переходов от шпинелевых к плаги- 
оклазовым и далее к амфиболсодержащим мине
ральным ассоциациям, на которые наложена 
серпентинизация (таблица).

Эти накладывающиеся один на другой мета
морфические процессы происходили в почти суб- 
солидусной декомпрессионной обстановке, сна

чала в мантийных глубинах литосферы, а затем 
во все более высоких ее уровнях, и в конце кон
цов завершились при обнажении мантийных по
род на дне краевой части Лигурийско-Пьемонт
ского бассейна [35].

Породы континентальной коры представлены 
в брекчиях как верхнекоровыми, так и нижнекоро
выми образованиями. Среди первых отмечены по- 
зднегерцинские гранитоиды, варьирующие по со
ставу от нормальных гранитов до гранодиоритов и 
тоналитов [32]. Блоки этих пород слагают олисто- 
литы и олистоплаки размером от нескольких десят
ков метров до километра в поперечнике. Граниты 
секутся дайками базальтового состава, которые яв
лялись подводящими каналами для потоков базаль
товых лав, лежащих прямо на гранитах и аналогич
ных по составу и возрасту базальтам офиолитового 
комплекса Внутренних Лигурид [32].

Верхнекоровые герцинские граниты охваче
ны хрупкими полифазными деформациями, в ре
зультате которых в них возникли пологие разры 
вы и более поздние крутые разрывные наруше
ния. В одном из обнажений удалось наблюдать, 
что граниты перекрыты гранитной дресвой, ко
торая, в свою очередь, кроется верхнеюрскими
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Обстановка, характер и возраст деформаций мантийных и коровых пород в Лигурийских Альпах
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Примечание. Следует обратить внимание, что в породах зоны Ивреа-Вербано проявлен только самый ранний этап пластических 
деформаций, а более поздние деформации рассматриваемого временного интервала отсутствуют.

радиоляритами [32], и, таким образом , о б е  ф азы  
хрупких деф орм аций  предш ествовали о тл о ж е
нию радиоляритов.

П ороды  ниж ней коры  представлены  в брекчи
ях как кислыми, так и основными гранулитами. 
Кислые гранулиты состоят из кварца, м езоперти- 
та и граната с пироповой составляю щ ей до 40%  
мол., а такж е содерж ат, хотя и не всегда, акцес
сорные рутил, циркон и монацит. П ротолитом  
кислых гранулитов, по всей видимости, являлись 
осадочны е породы . П о  составу эти породы  близ
ки м етам орф итам  кинцигитовой серии А льп, о  
которой речь пойдет ниже.

Среди основных гранулитов, которы е преобла
дают в составе олистострома, выделяются четыре 
типа пород: двупироксеновые гранулиты, оливино- 
вые коронитовые метагаббро, амфиболовы е мета
габбро, гранатовые гранулиты. Ш ироко распрост
ранены также амфиболиты, возникшие по гранули- 
там в результате ретроградного метаморфизма.

Изверженными протолитами основных грану
литов являются кумулятивные габбро, возник
шие в нижней коре и состоявшие из плагиоклазов 
и высокоглиноземистых пироксенов с примесью 
оливина и амфибола [32]. Среди этих пород опи
саны габбро-нориты и оливиновые габбро-нори
ты с высокоглиноземистой шпинелью, а также 
троктолиты, анортозиты и железо-титанистые

габбро-нориты  [30]. В се эти  породы  рассматрива
ются как производны е толеитовой  магмы, крис
таллизовавш ейся в условиях гранулитовой фации  
глубинности. Считается [32], что условия субсо- 
лидусного равновесия достигались при относи
тельно вы соких давлениях (7 -8  кбар) и тем пера
турах (750-780°С ) и что родоначальная магма бы 
ла слега обогащ ена LREE за счет контаминации  
коровы м вещ еством, как эт о  следует из данных  
по содерж аниям редких элем ентов в “первичны х” 
клинопироксенах и плагиоклазах.

В больш инстве своем гранулиты претерпели  
ретроградны й м етам орф изм  в диапазоне условий  
от вы соких ступеней ам ф иболитовой до  зел ен ос
ланцевой фаций, в ходе к отор ого пластические  
деф орм ации сменились хрупкими. В больш инстве  
пород вы деляю тся следую щ ие ф азы  деф орм аций  
(см. таблицу), наклады ваю щ иеся одна на другую:

1. В ы сокотем пературны е пластические де
ф ормации (±  рекристаллизация), возникш ие в ус
ловиях как гранулитовой фации, так и высоких  
ступеней ам ф иболитовой фации м етам орф изм а в 
дискретны х сдвиговых (shear) зонах. О ни развива
лись параллельно с образованием  парагенезиса  
гастингсит + ильменит (по клинопироксену) + Ti- 
паргасит + зеленая ш пинель в ам ф иболитах. П о  
данным гастингситового геотерм ом етра, тем п е
ратурны е условия деф орм аций менялись от  700  
до 600°С  [32].



2. Н изкотем пературны е хрупкие деформации  
и параллельное развитие ретроградной ассоциа
ции минералов при п ер еходе от  условий ам ф и бо
литовой к зеленосланцевой фации. При этом самые 
низкие температуры (ниже 300°С) устанавливаются 
по присутствию пумпеллиита и актинолита в гра- 
нулитовы х катакластитах [30].

М инимальная глубина формирования ката- 
кластических деф орм аций в гранулитах (так ж е, 
как и в верхнекоровы х гранитах) отвечает 4 -5  км, 
что установлено по присутствию  связанных с ни
ми пренита и серицита, образовавш егося по п ол е
вому ш пату вместо каолинита [32].

Таким образом , слож ная история ретроград
ного м етам орф изм а и деф орм аций в основны х  
гранулитах указы вает на то , что во время п осте
пенного поднятия с глубин, соответствую щ их  
давлениям 7 -8  кбар, эти породы  испытывали пре
образования сначала в вы сокотемпературны х, 
затем  в низкотемпературны х сдвиговых зонах.

И зотопно-геохим ические исследования неде- 
ф ормированны х габбр о  [32] позволяю т оценить  
время их ф ормирования в 291 ±  9 млн лет (Sm /Nd  
м етод по плагиоклазам, пироксенам и валовой  
п р обе породы ), т .е . на границе карбона и перми. 
Д ал ее, по результатам  ™Аг/39Аг м етода титанис
ты й паргасит из деф орм ированны х габбро им еет  
возраст 228 ±  2 млн. лет, что интерпретируется  
уж е как результат поднятия и остывания пород в 
связи с растяж ением  и утонением  коры в сред- 
н ем -п о зд н ем  тр иасе [32]. С читается, ч то  эт о т  
п осл едни й  возр аст м арки рует вер хн ю ю  границу  
врем ени  обр азов ан и я  в ы сокотем п ер атур ны х  
(Т > 600°С ) сдвиговых зон  в гранулитах и ам ф и
болитах и нижний р у б еж  деф орм аций катаклас- 
тического типа (Т <  450°С ), проявленных и в гра
нулитах, и в гранитоидах.

С ледует добавить, что габброиды  того ж е  воз
раста известны и в других районах Западных и Ц ен
тральных Альп. Э то габбро М аттергорна-К олоне  
и расслоенный комплекс зоны  И вреа-В ербано [35]. 
Очевидно, в группу рассматриваемых образований 
мож но включить и несколько более м олоды е (по
здняя пермь) габбр о Ф едоз из покрова М аленко- 
Ф орно [33], которы е сохранили первичные ин
трузивны е контакты  и с мантийными перидоти
тами, и с коровы ми гранатовы ми гранулитами и, 
стало бы ть, кристаллизовались у границы конти
нентальной коры с мантией.

Дальнейш ая цепь магматических собы тий, 
связанных с мантийным “апвеллингом”, очевидно, 
иллюстрируется габброидами массива Сандало из 
Верхнеальпийских покровов [24]. Абсолютны й  
возраст этих пород, которы е с горячими контакта
ми интрудируют метапелиты окраины Адрии, от
вечает анизию  (240 млн. лет). К ром е того, в Лигу
рии присутствуют и более молоды е среднеюрские 
габбро [35], которы е прорывают низкотемпера
турны е серпентинитовы е милониты массива 
В олтри и, соответственно, внедрялись уж е в верх
некоровы х условиях [46].

Таким образом , в Лигуридах удается н абл ю 
дать целую  серию  эпизодов магматической ак
тивности, которая бы ла связана с п одъ ем ом  ман
тийного диапира и началась ещ е до разры ва кон
тинентальной коры. И м ею щ иеся сейчас данны е 
по петрологии и абсолю тны м  возрастам пород  
позволяю т оценить, конечно, весьма приблизи
тельно, скорость эксгумации мантийных и к ор о
вых пород Внутренних и Внеш них Лигурид.

М ож но допустить, что начало это го  процесса, 
связанного с подъ ем ом  мантийного диапира, о т 
вечает времени внедрения первы х порций ман
тийных расплавов в верхи подконтинентальной  
литосф еры  и низы континентальной коры. В рас
сматриваемом случае ранние габбр о  Внеш них  
Лигурид (290-273  млн. лет) синхронны с эпизодом  
деплетирования мантийных лерцолитов во В нут
ренних Лигуридах, модельны й возраст к оторого  
независимо оценивается в те ж е  290 млн. л ет  по  
Sm -Nd изотопным данным. Э то совпадение вряд ли 
случайно, и начало подъема диапира в ранней пер
ми можно принять как достаточно обоснованное. 
Время выведения мантийных пород на дно рас
крывшегося бассейна определяется однозначно по 
прямым геологическим данным и относится к кон
цу средней юры (150 млн. лет). Тогда общ ая продол
жительность процесса равна 140 млн. лет, и при на
чальной глубине в 24-25  км (8 кбар), отвечаю щ ей  
кристаллизации габбро в условиях гранулитовой  
фации, средняя скорость подъема мантийных и ко
ровых пород составит -0 .0 2  см/год. При всей услов
ности этого расчета полученный результат пока
зывает, что скорость выведения пород к поверхнос
ти вероятно была удивительно низкой и почти на 
два порядка ниже тех скоростей раздвижения оке
анских плит, которы е считаются характерными для 
процессов медленного спрединга в современной си
стеме срединно-океанических хребтов.

Зона Ивреа-Вербано. И так, м атериал по В ну
тренним и Внеш ним Лигуридам позволяет пред
полагать, что в перм ское время п одъ ем  мантий
ного диапира породил внедрение базальтовой  
магмы, которая кристаллизовалась при Р -Т  усл о
виях нижней коры  в м агматической камере, рас
полагавш ейся среди кислых гранулитов м икро
континента Адрия. К  концу ю ры  все эти  породы  
были выведены  на поверхность дна Л игурийско- 
П ьем онтского океанического бассейна. В аж но  
подчеркнуть, что картина этих собы тий основана  
на результатах изучения тектонических покровов  
Лигурид и на интерпретации петролого-геохим и- 
ческих данных для слагаю щ их их пород.

Д ополнительны й свет на эти  собы тия проли
ваю т данные по зон е И в р еа-В ер бан о , породы  ко
торой не входят в составе литосф еры  Л игурий
ско-П ьем онтского океана и бы ли вы ведены  на 
верхнекоровы й уровень лишь в конце позднего  
мела -  начале палеогена вдоль глубинного надви
га. Судя по гравиметрическим и сейсмическим  
данным, в соврем енной структуре эт о т  надвиг



сначала круто погруж ается, а затем  выполажива- 
ется и залегает почти горизонтально под долиной  
р. П о на глубинах о т  20 до  30 км [16, 34].

З он а  И в р еа -В ер б а н о  слож ена, главным обр а
зом, двумя типами пород. Во-первы х, эт о  так на
зы ваемые породы  кинцигитовой формации, со 
стоящей из м етам орф изованны х сланцев, грау- 
вакк, кварцевых песчаников и известняков, 
разрез которы х вклю чает силы (или лавовы е по
токи) основного состава (здесь и далее описание 
по [38, 39]). Н а ю го-востоке зоны  эти  породы  ме- 
там орф изованы  в условиях ам ф иболитовой ф а 
ции, а на северо-зап аде -  гранулитовой.

В торой тип представлен породами, вы делен
ными в М аф ический комплекс. Он слож ен  м ощ 
ной серией (8 км) стратифицированны х пород (от  
ультраосновны х кумулятов, норитов и габбр о-но
ритов до диоритов), отдельны е члены  которой не 
занимают постоянного м еста в р азр езе. П одчер
кивается, что все эти породы, по существу, являют
ся гранулитами и и м ею т типичную  для них гра- 
нобластовую  структуру. Наличие гранатовых и пи- 
роксен-шпинелевых корон между оливинами и 
плагиоклазами показывает, что габброиды М афи
ческого комплекса формировались при субсолидус- 
ной кристаллизации в условиях давлений, отвечаю 
щих глубинам в 18—25 км. В озраст пород, опреде
ленный по цирконам, отвечает 290-250  млн. лет.

Кумуляты были охвачены деформациями в о б 
становке растяжения ещ е тогда, когда они содержа
ли интерстиционный расплав. Как считают иссле
дователи этих пород [38, с. 21.599], “широкомас
штабная пластическая деформация комплекса и 
перемещ ение кумулятов вниз и за пределы магма
тического очага являются следствием тектоничес
кого растяжения”, в результате чего в нижней коре 
формировались крупные пластовые тела габбро.

П оследний вы вод основан на присутствии вну
три пород М аф и ч еск ого комплекса протяженны х  
“п ерегородок” (септ), слож енны х гранулитами  
кинцигитовой ф орм ации. В о  многих случаях п о
роды септ подвергаю тся переплавлению  и даю т  
начало чарнокитам.

А ктивное взаим одействие внедрявшихся магм  
с породами ниж ней коры  устанавливается и вдоль  
контактов п ород М аф и ч еск ого комплекса с их 
кинцигитовым обрам лением . Н а это , в частности, 
указы вает изотопны й состав п ород комплекса, 
которы е, согласно проведенны м  оценкам, на 2 5 -  
40% состоят из ассим илированного корового м а
териала [47].

Таким обр азом , породы  зоны  И в р еа-В ер бан о  
и их соотнош ения являются наглядным примером  
магматического “подслаивания” (underplating) кон
тинентальной коры в области ее  деламинации от  
верхней мантии [29]. Т акого рода примеры  о б 
суждались и в отеч ествен н ой  литературе [12].

О тметим ещ е два обстоятельства. П ервое свя
зано с тем , что породы  зоны  И в р еа -В ер б а н о  со 
держ ат линзы  ш пине левы х лерцолитов. Такие 
линзы зал егаю т и внутри М аф и ч еск ого комплек

са, и среди кинцигитов. О ни рассматриваю тся как 
отторж ен ц ы  л ибо края мантийного диапира [42], 
ли бо  т ого  верхнемантийного основания, вдоль  
границы к оторого с ниж ней корой (раздел М охо) 
и бы ли внедрены  породы  М аф ического комплек
са [14]. Н едавно бы ла высказана ещ е одна точка  
зрения, согласно которой в перм ское время его  
породы  интрудировали реликты  ниж н епалеозой 
ской аккреционной призмы , возникш ей в зон е  
субдукции, где перидотиты  бы ли сплоены  с осад
ками, превращ енны ми затем  в м етам орф иты  
кинцигитовой ф ормации [39].

В т о р о е  обстоятельство заклю чается в том , 
что в зон е И вр еа-В ер бан о  слабо вы раж ены  на
клады ваю щ иеся одна на другую  ретроградны е  
сдвиговы е деформации, столь характерны е для 
мантийных и ниж некоровы х образований Лигу- 
рид. В о  всяком случае, развиты е здесь вы соко
тем пературны е пластические деф орм ации не из
менили аркоподобную  в плане внутренню ю  
структуру зоны , которая вознкла ещ е в перми и 
сохранилась при вы ведении в верхние горизонты  
зем н ой  коры [38]. Э тот последний этап  устанав
ливается по присутствую  жил и тел  псевдотахи- 
литов, возникш их в области  хрупких деф орм аци  
[43]. П севдотахилиты  распространены  преим у
щ ественно вдоль И нсубрийской линии, т.е. вбли
зи  подош вы  глубинного надвига, ограничиваю 
щ его  с запада и севера зону И в р еа-В ер бан о .

В О С Т О Ч Н А Я  Ч А С Т Ь  А Л Ь П И Й С К О Г О  
П О Я С А  (К И П Р  И  М А Л Ы Й  К А В К А З )

Кипр. В соврем енной структуре К ипра п оздн е
м еловы е офиолиты  массива Т роодос тектонически  
перекры ты  покровной системой более древних по
род комплекса Мамония [28]. П о результатам на
ш их исследований [11,14], породы этого  комплекса 
характеризую т переход от рифтогенной к океани
ческой стадии развития океанического бассейна, 
возникш его в результате раскола гондванской ок
раины, и подразделяются на два покрова, нижний из 
которы х представляет собой пакет тектонических 
чеш уй, сложенных вулканогенно-осадочными тол
щами группы Диаризос (поздний триас-неоком ) и 
разделенных зонами серпентинитового меланжа. 
Э тот покров, непосредственно лежащ ий на верхних 
пиллоу-лавах Троодоса и бентонитовых глинах 
формации Каннавью (кампан-маасгрихт), сверху 
перекры т покровом осадочных пород группы А йос  
Ф отиос (карний-норий по альб-сеноман включи
тельно), отвечающ их фациям пассивной континен
тальной окраины.

К р ом е блоков перидотитов и габбр о, в зонах  
серпентинитового м еланж а бы ли обнаруж ены  
обравки пластов калькаренитов и кальцилюти- 
тов  с зернами хромита и серпентина, тела бесце- 
м ентны х серпентинитовы х брекчий и один блок  
серпентинизированного гарцбургита, у к оторого



сохранился первичный контакт с трехм етровы м  
горизонтом  типичных офикальцитов.

П ерекристаллизованны й карбонатный мат
рикс оф икальцитов содерж и т реликты  радиоля
рий плохой сохранности, позволяю щ их предпола
гать посттриасовы й возраст пород и указы ваю 
щих на первично осадочную  природу их цемента. 
Э то вместе с признаками седиментогенной перера
ботки вещества бесцементных серпентинитовых 
брекчий позволяет сделать вывод, что в данном слу
чае, как и в Лигурии, процесс раскола континен
тальной литосферы  завершился выведением глу
бинных мантийных пород непосредственно на по
верхность дна возникш его океанического бассейна.

М алы й Кавказ. П ороды  оф иолитового ком 
плекса М алого К авказа бы ли шарьированы на 
активную окраину Евразии в середине коньякс- 
кого века [10]. М антийная часть их разреза сл ож е
на тектонизированны ми лерцолитами и гарцбур- 
гитами [13], выш е которы х располагаю тся п озд
нетриасовы е (220 млн. л ет  [2, 49]) кумулятивные 
и изотропны е габбр о, обнаруж иваю щ ие, как и в 
Лигурии, признаки контаминации коровы м вещ е
ством [2]. Так ж е, как и в Лигурии, верхняя часть 
эт о го  оф иол и тов ого разр еза  слож ена вулкано- 
генно-осадочной серией, однако возрастной ин
тервал ее  (поздний триас -  сеноман) здесь значи
тельно ш ире [27].

В кровле серпентинизированны х перидотитов  
присутствую т типичны е офикальциты  [8], одна
ко о со б о  интересен горизонт полимиктовых  
брекчий, перекры ваю щ их не только серпентини
ты , но и габброиды  и отделяю щ их эту часть р аз
р еза  о т  вулканогенно-осадочны х комплексов. 
П одр обн ое  описание этих брекчий бы ло дано ра
нее [9, 26], и здесь мы подчеркнем  лишь н ек ото
ры е особенн ости  их состава.

О бсуж даем ы е образования преимущ ественно  
состоят из облом ков габбр о  и диабазов, крупные 
блоки которы х погруж ены  в щ ебенку тех  ж е п о
род, сцем ентированную  их микроскопическим д е 
тритом  и мелкими ф рагм ентам и минеральных зе 
рен. В се  облом ки несортированы , неокатаны  и 
придаю т породам  обвальны й облик. О блом ки  
габброидов весьма разнообразны  по составу, и 
часть из них по текстурно-структурны м о со б ен 
ностям отвечает ф л азер -габбр о .

Г оризонт брекчий, мощ ность к оторого дости
гает 100 м, прорван дайками диабаз-долеритов, 
переходящ ими в силлы и массивные покровы  ба
зальтов. Дайки ничем не отличаю тся по составу  
о т  облом ков диабазов в брекчиях. Э то дает осн о
вание предполагать, что в данном случае, так ж е, 
как в Лигурии, внедрение даек происходило па
раллельно с брекчированием  пород.

В то  ж е  время брекчии М алого Кавказа зам ет
но отличаю тся от  Лигурийских тем , что в отдель
ных разр езах  значительная часть их облом очного  
м атериала представлена очень разнообразны ми  
по составу породами верхних горизонтов конти
нентальной коры. В частности, эт о  остроуголь

ные облом ки м раморов и мраморизованны х и зве
стняков, слагающ ие иногда до 50% объ ем а брек 
чий и погруженные в обломочный матрикс габбро  
и диабазов, а также глыбы и обломки зелены х слан
цев, протолитами которы х являются осадочны е по
роды. Кроме того, горизонт брекчий включает от
дельные линзы граувакк с хорош о окатанными 
плоскими гальками тех ж е мраморов, кварцевых 
порфиров и андрадитовых скарнов.

В некоторы х разр езах  брекчии перекры ты  
пачками норийско-тоарских осадочны х пород. 
П рослои граувакк внутри этих пачек содерж ат  
зерна кварца, альбита, мусковита, биотита, цир
кона, а такж е облом ки кремней, серпентинитов, 
афировы х базальтов, известняков и кварцево
слюдяных сланцев.

О Б С У Ж Д Е Н И Е  И  В Ы В О Д Ы

П ереходя к обсуж ден и ю  рассм отренны х в ра
боте материалов, мы хотели бы прежде всего под
черкнуть, что они характеризуют развитие лишь 
одного из типов внутриконтинентального и окраин
но-континентального рифтогенеза. Н еоднород
ность строения рифтогенных структур и, соответст
венно, механизмов их формирования [6] сейчас не 
вызывает никаких сомнений. К роме того, вполне 
вероятно, что крупные и глубокие впадины внутри 
континентов (Панонская, Западно-Сибирская и 
др.), а также некоторые окраинно-континенталь
ные депрессии (например, Мексиканский залив или 
Северное море) могли формироваться по своим  
особы м сценариям, в которы х ведущая роль могла 
принадлежать иным факторам и процессам, в том  
числе, мож ет быть, и фазовы м переходам в породах  
основания континентальной коры.

Ч то ж е касается конкретны х примеров, рас
смотренны х в статье, то  они показы ваю т, что в 
разны х областях А льпийской складчатой области  
среди пород оф иол и тов ы х ассоциаций и ассоци
ирующ их с ними в пространстве коровых образова
ний сохранились геологические доказательства, 
позволяющие восстановить историю выведения 
верхнемантийных и коровых пород на поверхность  
дна океанических бассейнов и их окраин, возникав
ших при расколе континентов. О собенно яркие 
свидетельства этих процессов наблю даю тся в Л и
гурии, где они начинались на глубине порядка 25 км 
и заверш ились ф ормированием  Л игурийско-П ье
монтского бассейна, дно к оторого в конце ср ед
ней ю ры  располагалось ниж е уровня карбонат
ной компенсации, т.е. на глубине ок ол о 2.5 км.

О чевидно такж е, что эти процессы  развива
лись непреры вно и длительно (около 140 млн. лет  
в пределах Лигурид) и бы ли характерны ми не 
только для западных, но и для восточны х районов  
(Кипр, Кавказ) А льпийского пояса. П ри этом  ха
рактер и этапность деф орм аций, заф иксирован
ных в породах коры  и мантии, наилучш им о б р а 
зом  объясняю тся м оделью  растяжения континен
тальной литосф еры  по механизму п ростого



сдвига [29, 48], в результате чего, как принято 
считать [18, 29 и др.], возникаю т сегменты  ок еа
нических бассейнов с континентальными окраина
ми асимметричного типа. Современными примера
ми таких окраин являются обсуждавшийся здесь 
район Галицийской банки и противоположная  
ему окраина Н ью ф аундлендского бассейна А т 
лантики (отвечаю щ ие, соответственно, верхней и 
нижней плитам по модели [29], см. рис. 1).

Согласно существующим представлениям [6, 7, 
2 9 ,3 6 ,3 7 ,4 8  и др.], первопричиной утонения конти
нентальной литосферы , возникновения в ней раз
рыва отслаивания и эксгумации глубинных пород 
вдоль зоны сдвиговых нарушений является подъем  
мантийного диапира. Индикаторами подъема и тер
мальной активности мантии являются неоднократ
ные инъекции базальтовой магмы, которы е прони
кают в разные горизонты континентальной коры и 
после окончательного ее  разрыва даю т начало маг
матизму спрединговой стадии. Этой стадии предше
ствует этап формирования разрозненных роев диа
базовых даек и локальных излияний лав на дно бас
сейна (Лигуриды, Малый Кавказ).

В зоне И в р еа -В ер б а н о  первы е порции ман
тийных магм, вероятно, внедрялись в зону тек то
нического отслаивания вдоль или вблизи грани
цы М охо, где они кристаллизовались в условиях 
гранулитовой ф ации глубинности [41], таким о б 
разом наращивая снизу (underplating) континен
тальную кору. П редп олож ен и е о  сущ ествовании  
здесь аккреционной призмы раннепалеозойского  
возраста [39] представляется нам труднодоказуе
мым, так как признаки, указывающие на развитие 
соответствующ ей по времени зоны субдукции, 
здесь соверш енно не известны. Как отмечалось, 
протолитами пород кинцигитовой серии зоны Ив
реа-В ербано были продукты размыва коры сиали- 
ческого типа, среди которых полностью отсутству
ют какие-либо следы кластики ультраосновного со
става. П оэтом у мож но предполагать, что контакт 
пород кинцигитовой серии с присутствующими 
здесь мантийными лерцолитами тектонический и 
породы М афического комплекса внедрились в об 
ласть этого контакта. Если это  так, то  граница М о
хо в зоне И вреа-В ербано имела тектоническую  
природу и возникла ещ е в допермское время.

П редставляется ясным, что крупны е пласто
вые тела гранулитов в низках коры возникли в 
ранней перми и анализ пермского и б о л ее  позд
них этапов осадконакопления в пределах ю ж ного  
обрамления Европы  и внутри микроконтинента  
Адрия позволяет кратко охарактеризовать реак
цию поверхности континентальной коры  на эти  
события. Для этой  цели мы воспользовались се
рией палеогеограф ических карт Т етиса и объ я с
нительной запиской к ним [23].

В конце перми (2 6 6 -2 6 4  млн. лет) рассматри
ваемая область представляла собой  мелководную  
карбонатную  платф орму, которая лишь на ю ге  
ограничивалась глубоководны м  трогом  Л аго-Н е- 
гро, возникш им вдоль сдвига, которы й впослед

ствии отчленил А дрию  от А ф рики. Начиная с 
анизийского времени (237-234  млн. лет), в пределах 
этой платформы появляются признаки ее  расчле
нения за счет возникновения прогибов, сначала оди
ночных и относительно неглубоких (средний три
ас), а затем (поздний триас-ранняя ю ра) все более  
многочисленных и глубоководных (Валисский, Т о
сканский, Халынтатский, Ионический и другие про
гибы). В конечном счете некогда единая мелковод
ная платформа оказалась расчлененной на ряд от
дельных блоков, в пределах которы х продолжалось  
мелководное карбонатное осадконакопление (А пу
лийская, Апеннинская, Гаврово, Рагузская, Серб- 
ско-Пелагонийская и другие “платформы ”), тогда 
как разделившие их прогибы, сформировавшиеся 
на коре континентального типа, акумулировали бо 
лее глубоководные отложения.

Таким образом , цепь собы тий, предш ествовав
ших разры ву континентов и образованию  Лигу
рийско-П ьем онтского океана, оказы вается зап е
чатленной не только в истории деф орм аций глу
бинны х мантийных и коровы х пород, но и в 
локальных погружениях самой коры, создавших 
мозаичный рисунок остаточных платформенных  
блоков и новообразованных прогибов. Такой рису
нок достаточно отчетливо проявился с середины  
триаса, однако общая амплитуда нисходящих дви
жений поверхности коры, а, стало быть, и плотных 
пород в ее  основании была невелика, особенно по 
сравнению с масштабом восходящих движений, 
приведших к эксгумации пород с глубин порядка 25 
км. При этом  важно подчеркнуть, что это  погруже
ние происходило на ф оне подъема мантийных и ни
жнекоровых пород и в этом  случае происхождение 
нисходящих движений на поверхности коры м ож ет  
быть объяснено только ее растяжением.

Таким образом , основны е выводы данной ра
боты  заклю чаю тся в следую щ ем:

1. Ф ормирование океанических бассейнов с 
рифтогенны м и окраинами асимм етричного типа 
происходит путем деламинации континентальной  
литосф еры  и образования в ней сдвиговых зон  
(shear zones). Эти зоны  возникаю т в условиях не- 
преры вногорастяжения, начинаясь в области  вы
сокотем пературны х пластических деф орм аций, 
переходя затем  в поле среднетем пературны х пла
стических сдвигов и заканчиваясь на уровне хруп
ких деформаций.

2. С овокупность данны х процессов, вызван
ных подъ ем ом  мантийного диапира, соп ровож да
ется эксгумацией разноглубинных комплексов по
род континентальной литосферы , которая происхо
дит длительное время и очень медленно. Путями 
для эксгумации являлись сдвиговые зоны, возни
кавшие по соседству с краем мантийного диапира, 
так как удаленны е от  него области  литосф еры  не 
вовлекались в эти деф орм ации (см. таблицу).

3. Н ачальны е стадии п одъ ем а диапира марки
рую тся выплавлением базальтовы х магм, крис
таллизую щ ихся в условиях гранулитовой фации.



Эти ранние интрузии внедряю тся в область о т 
слаивания у границы кора -  мантия. О бразование  
этих гранулитов (в том  числе и гранатовых) не со 
провож дается сколько-нибудь значительными  
погружениями верхних частей коры.

4. К онечны е этапы  развития разрывов отслаи
вания {detachment faults) в условиях простого сдви
га устанавливаю тся по присутствию  и составу  
тектонических и тектогенно-осадочны х оф иоли-  
токластовы х брекчий.

Р абота вы полнены  при ф инансовой п оддерж 
ке Российского ф онда фундаментальны х иссле
дований, проекты  97-05-64903 и 98-05-64059.
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Exhumation of Upper Mantle and Lower Crustal Rocks through Rifting
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Geological Institute, Russian Academy of Sciences, Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia

Mantle and lower crust rocks were exhumed through rifting within continents (Liguria, the Alps) and continen
tal margins (Galicia Bank, Lesser Caucasus, Cyprus) as continental crust was ruptured at final stages of the as
cent of mantle diapirs. Respective oceanic basins with asymmetric rifted margins originated through delamina
tion of continental lithosphere by the Wernicke model. Shear zones in the lithosphere arose first in the region 
of high-temperature plastic deformation, then in the region of moderate-temperature plastic shear, and finally 
at the upper level, where brittle deformations occur. These processes were attended by repeated separation of 
mantle-derived basaltic melts. The first magma batches were emplaced at the crust/mantle transition to crystal
lize as gabbroic sheets under the granulite-facies conditions. The final history of delamination faults under sim
ple shear strain is reconstructed from the lithology of ophiolitoclastic breccias, as well as from mineral assem
blages and deformation fabrics preserved in ophiolitic clasts.
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Сравнительный анализ тектонической эволюции двух архейских эндербитовых куполов Алданско
го щита, входящих в структурные ансамбли разных сиалических ядер, показал единообразие на
правленности хода геологических событий в истории их формирования. Это выражается в образо
вании и последовательном преобразовании базитовой протокоры в континентальную кору в четы
ре этапа: а) формирования базитовой протокоры; б) ее частичного плавления с образованием 
низкокалиевых эндербитов и зарождением куполов; в) накопления на этой эмбриональной эндер- 
бит-базитовой коре континентального типа вулканогенно-осадочной оболочки с базитовыми сил- 
лами и мафическими дайками и г) частичного плавления эмбриональной континентальной коры и 
формирования эндербитов нормальной и повышенной щелочности, а также лейкогранитов, завер
шивших рост эндербитовых куполов. Получены также свидетельства неоднородности состава пер
вичной мантии и (или) вариаций параметров глубинных геодинамических и корообразующих про
цессов, протекавших в разных центрах зарождения и роста архейских куполов в режиме тектоники 
плюмов.

ВВЕДЕНИЕ

Эндербитовые купола относятся к древней
шим (раннеархейским) структурам континен
тальной литосферы, которые вместе с радиаль
ными линейными и окаймляющими криволиней
ными зонами разломов образуют в совокупности 
структурные парагенетические системы сиаличе
ских ядер-нуклеаров, определяющих своеобраз
ный ядерно-петельчатый стиль тектоники фунда
ментов древних платформ по Г.Л. Поспелову, 
1971 г., в [3], (рис. 1). Если нуклеары являются 
производными крупных мантийных плюмов, то 
эндербитовые купола -  это структуры более вы
соких порядков, рассматривающиеся как следы 
отдельных мантийных струй, на которые разбива
лись эти плюмы [3,4,6]. Предполагается, что [3,15] 
зарождение и развитие нуклеаров осуществля
лось в пределах горячего экваториального пояса 
ранней Земли в условиях неоднородной мантии, 
что должно было привести к геохимическим не
однородностям древней континентальной коры 
[5, 6]. В соответствии с этим предположением по
роды, слагающие эндербитовые купола и генети
чески связанные с разными мантийными плюма- 
ми (т.е. входящие в парагенетические системы 
разных нуклеаров), могут различаться по петро- 
химическим признакам, отражающим как неод
нородности первичной мантии, так возможно, и 
различия в параметрах термодинамических ре
жимов магматических и метаморфических про
цессов в мантии и коре.

Статья посвящена проверке этой версии на 
примере двух эндербитовых куполов Алданского 
щита: Суннагинского, располагающегося в цент
ральной части Алдано-Станового нуклеара, и Та- 
лакитского, находящегося во внешней части 
Олекмо-Витимского нуклеара, или в северной и 
юго-западной частях Алданского щита соответ
ственно (см. рис. 1).

Необходимые данные по геологии, петрогене- 
зису и тектонической эволюции Суннагинского 
купола были опубликованы ранее [4]. Поэтому в 
настоящем сообщении основное внимание уделе
но проблемам формирования Тал акитского купо
ла и сравнительному анализу особенностей тек
тонического развития этих двух структур.

ОСНОВНЫЕ ЭТАПЫ ЭВОЛЮЦИИ 
СУННАГИНСКОГО КУПОЛА

На поверхности обнажается только южный 
сегмент Суннагинского эндербитового купола, 
имеющего размер 300 х 380 км. Северная часть 
структуры перекрыта платформенным чехлом, 
но распознается путем анализа аномального маг
нитного поля и дешифрирования космических 
снимков [4]. Ядро купола сложено эндербит-бази- 
товой ассоциацией пород, а крылья супракрусталь- 
ными гнейсовыми сериями архея. В окаймлении яд
ра породы смяты в сложные складки разных поряд
ков, которые отражают пластический характер 
деформаций. В качестве пород-индикаторов тек-
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Рис. 1. Обзорная карта Сибирской платформы и размещения нуклеаров (Л) и структурно-тектоническая схема Алда- 
но-Станового и юго-восточной части Олекмо-Витимского нуклеаров без платформенного чехла и других фанерозой- 
ских комплексов (Б).
А. 1 -  докембрийские образования фундмента; 2 -  платформенный чехол и комплексы складчатого обрамления 
платформы; 3 -  границы: а -  платформы, б -  нуклеаров; 4 -  местоположение рис. 1, Б. Римские цифры -  нуклеары: 
I -  Ангарский, II -  Олекмо-Витимский, III -  Алдано-Становой, IV -  Вилюйский, V -  Тюнгский, VI -  Оленекский, 
VII -  Хета-Оленекский, VIII -  Обский.
Б. 1 ,2 -  области развития: 1 -  преимущественно инфракрустального комплекса и супракрустальных гнейсовых серий 
раннего архея (структуры эндербитовых куполов ранних генераций), 2 -  позднеархейских -  раннепротерозойских зе
ленокаменных поясов, ретроградно метаморфизованных раннеархейских комплексов, позднеархейских и раннепро
терозойских гранитоидов (структуры гранитогнейсовых куполов поздних генераций); 3 -  разломы: а -  криволиней
ные, б -  линейные; 4 -  области широкого проявления фанерозойского коллизионного гранитоидного магматизма; 5 -мес
тоположение: а -  Талакитского купола, б - центра Суннагинского купола.

тонических режимов формирования купола были 
выбраны метабазиты и гранитоиды как предста
вители формаций, присущих конкретным геоди- 
намическим обстановкам [2]. Метабазиты под
разделяются на две генерации. Наиболее древняя 
рассматривается как реликтовая, представляющая 
собой остатки базитовой протокоры. Эти метаба
зиты встречаются в виде меланократовых включе
ний в наиболее ранних (древнее 3.5 млрд, лет) 
низкокалиевых эндербитах (инфракрусгальный 
комплекс эмбриональной эндербит-базитовой кон
тинентальной коры). Вторая генерация -  это ме
табазиты силлов и даек, сходных по морфологии 
с деформированными мафическими дайками 
Амералик, известными в архее Юго-Западной 
Гренландии. Дайки трассируют радиальные раз
ломы купола, а силлы залегают в супракрусталь- 
ном комплексе на крыльях структуры и в ее ядер-

ной части среди останцов кровли. Помимо низко
калиевых эндербитов, в Суннагинском куполе 
широко развиты эндербиты нормальной щелоч
ности следующего этапа гранитообразования 
(3.3 млрд, лет), а также небольшие тела и жилы 
лейкократовых аляскитовых гранитов. Низкока
лиевые эндербиты являются продуктами процес
са частичного плавления базитовой протокоры. 
Образование эндербитов нормальной щелочнос
ти генетически связывается с частичным плавле
нием эмбриональной континентальной коры, а 
лейкограниты рассматриваются как существенно 
микроклин-плагиоклазовые выплавки последней 
стадии гранитообразования с низкими содержа
ниями тяжелых РЗЭ и европиевым максимумом.

Последовательность событий тектонической 
эволюции Суннагинского купола в интервале 3.6- 
3.3 млрд, лет представляется в следующем виде:



Рис. 2. Геолого-структурная схема Талакитского купола (А) и структурная карта части его ядра (Б).
А, 1 -  нерасчлененные осадочные нижнемеловые и рыхлые кайнозойские отложения Каларской впадины; 2 -  палео
зойские граниты; 3 -  позднеархейские-раннепротерозойские плагиогранитогнейсы; 4 -  нерасчлененный комплекс 
раннеархейских эндербитов, чарнокитов с меланократовыми включениями метабазитов и реже пород супракрусталь- 
ной гнейсовой серии; 5 -  преимущественно супракрустальная гнейсовая серия с эндербитами нормальной и повышен
ной щелочности; 6 -  разломы; 7 -  ориентировка кристаллизационной сланцеватости; 8 -  местоположение рис. 2, Б. 
Б. 1 -  современные аллювиальные отложения; 2 -  супракрустальные образования раннего архея; 3 -  установленные 
тела анортозитов; 4 -  нерасчлененные раннеархейские эндербиты с включениями метабазитов; 5 -  ориентировка кри
сталлизационной сланцеватости; 6 -  места отбора и номера проб, анализы которых приведены в табл. 1 и 2.

1 -  формирование базитовой протокоры в об
становке рассеянного растяжения, за счет частич
ного плавления первичной недеплетированной 
мантии;

2 -  переработка базитовой протокоры с вы
плавлением низкокалиевых эндербитов, привед
шая к зарождению купола и формированию ин- 
фракрустального комплекса эмбриональной кон
тинентальной коры в условиях хаотического 
рециклирования ее фрагментов в режиме, адек
ватном обстановке сжатия;

3 -  формирование на эмбриональной коре вул
каногенно-осадочной оболочки (супракрусталь- 
ный комплекс) с одновременным развитием риф
тогенных структур по радиальным системам раз
ломов, внедрение мафических даек и силлов в 
вулканогенно-осадочную оболочку в обстановке 
растяжения;

4 -  частичное плавление эмбриональной кон
тинентальной коры, приведшее к формированию 
эндербитов нормальной щелочности и лейкогра- 
нитов -  основная фаза роста купола, сопровож
давшаяся деформациями мафических даек, высо

котемпературным метаморфизмом и пластичес
кими деформациями пород супракрустальной 
гнейсовой серии в обстановке сжатия, вероятно, 
обусловленного давлением мантийного термо
флюидного потока.

Установленная, таким образом, трансформа
ция базитовой протокоры в континентальную и 
ее последовательный рост от 15-20 до 30 км и бо
лее в пределах одного центра корообразования 
позволили заключить, что такая эволюционная 
модель лучше всего соответствует представлени
ям о тектонике плюмов, механизмы которой бы
ли ведущими на ранних этапах развития конти
нентальной литосферы.

ГЕОЛОГИЯ И ТЕКТОНИЧЕСКАЯ 
ЭВОЛЮЦИЯ ТАЛАКИТСКОГО КУПОЛА
Тал акитский эндербитовый купол расположен 

в бассейне среднего и нижнего течения р. Калар 
(рис. 2, см. рис. 1) в северо-восточной части круп
ного ареала распространения пород гранулито- 
вой фации метаморфизма, давно известного как



екаларская, или Калурская, глыба [10, 12, 
* 1 9 1  Здесь в составе каларской серии выделя- 

главным образом, две свиты или три толщи 
J1IfT> l4] Нижняя толща, или усть-талакитская 
t10, сложена пироксен-плагиоклазовыми, час- 
СВИТм*ибол- и биотитсодержащими кристалличе- 
Т° ми сланцами, встречающимися чаще всего в 
сКИ меЛанократовых включений разнообразной 
Аормы и размеров среди преобладающих здесь 
нпербитов и чарнокитов (эндербит-базитовая 

ассоциация пород). Средняя и верхняя толщи, или 
тостурская свита, кроме пород, присущих нижним 
частям разреза, содержат биотит-гранатовые гней- 
сЫ с силлиманитом и кордиеритом с прослоями 
мраморов, кальцифиров, диопсидовых пород, ино
гда кварцитов. Нижняя толща аналогична по 
всем признакам инфракрустальному комплексу 
Суннагинского купола или несмуринской толще 
более северных районов [3], средняя и верхняя 
толщи сопоставляются с супракрустальной 
гнейсовой серией района Суннагинского купола, 
равно как и с давачанской свитой более север
ных территорий [3].

Нижнекаларская глыба не имеет тектоничес
ких ограничений. Ареал развития пород гранулито- 
вого комплекса по краям замещается разнообраз
ными позднеархейскими и раннепротерозойскими 
плагиомигматитами, плагиогранитогнейсами и оч
ковыми метаморфическими гранитами, еще бо
лее широко развитыми к северу в Олекмо-Витим- 
ской горной стране, к югу и особенно к востоку на 
всей площади Джугджуро-Становой области -  рай
онах, структурно относящихся к внешней части Ал- 
дано-Станового нуклеара. Это куандинские, древ
не- и позднестановые гранитоиды [3]. В тех слу
чаях, когда ретроградный метаморфизм пород 
гранулитового комплекса не достигает фазы пол
ного преобразования пород в плагиомигматиты и 
плагиогранитогнейсы, возникают так называе
мые диафториты с ненарушенной и нарушенной 
(бластомилониты) структурами, что типично и 
для других районов Алданского щита [7, 9].

Таким образом, видно, что Тал акитский ку
пол, в отличие от Суннагинского, сохранился не 
полностью и представляет собой, по существу, ре
ликт структуры древней континентальной коры на 
периферии более крупного (200-250 км) Каларско- 
го гранитогнейсового овала -  положительной 
структуры центрального типа, образованной позд- 
неархейско-раннепротерозойскими плагиомигма
титами и плагиогранитогнейсами и гранитами древ
не- и позднестанового комплексов. Каларский овал 
входит в систему купольных структур, возникших 
во внешних частях Алдано-Станового и Олекмо- 
Витимского нуклеаров и в межнуклеарной области 
в процессе позднеархейско-раннепротерозойского 
термотектогенеза [3, 8] (см. рис. 1,2).

Фрагментарность Тал акитского купола не поз
воляет уверенно оценить первоначальные его раз
меры. Можно только утверждать, что на площади 
30 х 40 км2 обнаруживается лишь часть ядра этой 
структуры, сложенного в основном эндербит-бази- 
товой ассоциацией пород, относимой к нижней 
толще каларской серии. Ядро купола окаймляет
ся супракрустальным комплексом пород средней 
и верхней толщ, которые спорадически встреча
ются и в пределах ядра в виде останцов кровли 
(см. рис. 2).

Сложнопетельчатый структурный узор в ядре 
купола отражает картину, типичную для облас
тей господства пластических деформаций, -  чере
дование брахиформных син- и антиформных 
складок разного порядка, с относительно пологи
ми (до 45°) крыльями, разделенными иногда киле
видными складками с острыми замками. К син- 
формным структурам и апикальным частям поло
гих антиформ приурочены упомянутые выше 
останцы, сложенные породами супракрустального 
комплекса. Кристаллизационная сланцеватость в 
породах последнего часто совпадает с первичной 
слоистостью, ориентированной согласно с полос
чатостью подстилающих эндербитов. Это связа
но, скорее всего, со структурной спайкой ком
плексов в процессе второго главного этапа грани- 
тообразования. Такие же соотношения между 
породами эндербито-базитовой ассоциации и суп
ракрустальным комплексом наблюдаются на ус
ловной границе ядра купола и его крыльев. Мета
морфические породы на крыльях купола форми
руют разновеликие купола и чашеподобные 
структуры размером до 10-15 км, сочетающиеся 
с широкими (10-20 км) и относительно непротя
женными (до 50 км) сублинейными складками. 
Реже отмечаются сжатые син- и антиформные 
структуры.

Все вышеописанные особенности строения 
Талакитского купола типичны и для Суннагинско
го, что позволяет говорить о значительном сходст
ве геологического строения сравниваемых струк
тур.

Петрогенезис и эволю ция т ект онических  
условий формирования метабазитов, 

анорт озитов и гранитоидов
Метабазиты, анортозиты и гранитоиды явля

ются главными компонентами структурно-веще
ственных комплексов ядра Талакитского купола. 
Они, как и в случае с Суннагинским куполом, от
носятся к представителям индикаторных форма
ций [2], позволяющих реконструировать ход тек
тонической эволюции купола. В качестве объек
та для петрохимических исследований этих пород 
был выбран относительно хорошо обнаженный 
участок нижнего течения р. Талакит (левый при
ток р. Калар), где наложенные процессы поздне



архейско-раннепротерозойского ретроградного 
метаморфизма и гранитизации не проявлены во
все (см. рис. 2).

Метабазиты по условиям и формам залегания 
подразделяются здесь на две морфологические 
группы. Первая группа -  это меланократовые 
включения в эндербитах самой разнообразной 
формы и размеров от нескольких сантиметров до 
многих десятков метров. Границы с вмещающи
ми их эндербитами как постепенные -  размытые, 
так и резкие. Метабазиты второй группы, с кото
рыми тесно ассоциируют и анортозиты, залегают 
среди гнейсов супракрустального кумплекса в ви
де протяженных пластовых тел (силлов) мощнос
тью от первых метров до нескольких десятков и 
первых сотен метров.

Метабазиты обеих морфологических групп 
внешне не отличаются одни от других. Это мас
сивные, реже грубополосчатые темно-серые до 
черных, мелко и среднезернистые породы, содер
жащие в переменных количествах темноцветные 
минералы (до 79-80%): гиперстен, диопсид, зеле
новато-бурую роговую обманку, бурый биотит 
(иногда до 40%), а также плагиоклаз (NN 45-60), 
редко гранат. Акцессорные: магнетит (иногда 
обильный), апатит, циркон, сфен. Метабазиты 
характеризуются гранобластовой, реже метагаб- 
бровой структурами иногда со слабо выраженной 
сланцеватостью.

Анортозиты выявлены в этом районе впер
вые. Это серые среднезернистые породы, облада
ющие массивной текстурой и гранобластовой 
структурой. Они состоят (90% и более) из плаги
оклаза (NN 45-60) с небольшой примесью (1-10%) 
пироксена, амфибола и магнетита.

Выделяются два петрогеохимических типа ме- 
табазитов. Первый -  это относительно низкока
лиевые породы известково-щелочного ряда 
(табл. 1, NN 1-5,14). Они встречаются только сре
ди меланократовых включений, часто ассоциируя 
с низкокалиевыми эндербитами (первая морфо
логическая группа метабазитов). Второй петро- 
геохимический тип метабазитов -  это породы с 
переменным содержанием кремнезема и с замет
но более высокими содержаниями титана и калия 
(см. табл. 1, NN 6-10,15). Среди них имеются раз
ности, богатые биотитом и, соответственно, ха
рактеризующиеся высокими содержаниями ще
лочей (см. табл. 1, №№ 6, 9, 10). В этих породах, 
однако, не наблюдается никаких признаков нало
жения процессов вторичного изменения. Это поз
воляет рассматривать их геохимические особен
ности как унаследованные от протолита (субще
лочные базальты). По сравнению с метабазитами 
первого типа метабазиты второго типа обогаще
ны редкоземельными элементами (рис. 3). Эти 
метабазиты встречаются в ассоциации с анорто
зитами как в силлах среди пород супракрусталь

ного комплекса, так и среди меланократ0 
включений в эндербитах нормальной и повыц/ 
ной щелочности. е’

Метабазиты первого типа по аналогии с с 
нагинским куполом можно рассматривать в 
стве реликтов базитовой протокоры в ранних v 
дербитах, а второго -  как принадлежащие к ^ 
фическим деформированным дайкам 
Амералик в эндербитах или к пластовым тела  ̂
случаях, когда они залегают среди супракръ 
тальной гнейсовой серии.

Между метабазитами Тал акитского и Сун  ̂
гинского куполов намечаются определена^ 
черты сходства и различия. Сходство заключает 
ся, прежде всего, в том, что метабазиты инфра 
крустального комплекса по сравнению с осно* 
ными породами супракрустальной серии, вкщ 
чая мафические дайки, в обоих случаях замету 
обеднены элементами с крупными ионными р* 
диусами и высокозарядными ионами, а также \ 
РЗЭ (рис. 4, см. рис. 3). Главное же различие мех 
ду метабазитами обоих куполов заключается! 
том, что общий средний уровень содержаний ред. 
ких и РЗЭ в основных породах Тал акитского ку. 
пола заметно выше, чем в подобных же образов* 
ниях Суннагинского. При этом оказалось, что по 
петрогеохимическим показателям метабазиты 
инфракру стального комплекса Тал акитского ку 
пола идентичны метабазитам супракрустального! 
комплекса Суннагинского купола. Вместе с тем в: 
пределах последнего петрогеохимических анало] 
гов основных пород второго типа и анортозитов, 
присущих Талакитской структуре, не выявлено] 
Несмотря на все эти различия метабазиты обоЦ 
куполов характеризуются одинаковой степенью 
дифференциации РЗЭ (LaN/YbN) и близкими по 
казателями европиевого минимума. Так, среднее 
значение показателя дифференциации РЗЭ у ме 
табазитов первого и второго типов Тал акитского 
купола равно 6.7 и 11.8, а Суннагинского -  4.7 и 7.7.; 
Величины Eu/Eu* равны соответственно 0.8 в
0.74; 0.96 и 0.79.

Анортозиты Тал акитского купола по содер
жанию редких и редкоземельных элементов за
нимают промежуточное положение между двумя 
типами метабазитов. По степени дифференциа
ции (LaN/YbN = 13.25) РЗЭ они близки к метаба
зитам, с которыми ассоциируют. Кроме того, 
анортозиты характеризуются практически отсут
ствием европиевой положительной аномалий 
(Eu/Eu* = 0.99-0.93), столь характерной для пород 
подобного типа, к примеру, для анортозитов Ка-| 
ларского массива, расположенного в 200-250 км 
к востоку (рис. 5).

Обращаясь к вопросу о генезисе двух типов 
метабазитов Тал акитского купола, отметим, что, 
по-видимому, их формирование протекало в от
носительно различных термальных условиях час
тичного плавления мантии. Родоначальная магма
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№

 5 
1998

№ п. п. 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 IS 16 17 18
№ проб 381/20 203/6 203/5 203/7 203/8 469/1 455/3 467/2 381/1 469/2 455/1 115/1 210/10 Средние составы

Si02 45.49 48.30 48.51 48.78 50.42 41.00 42.89 47.37 50.24 50.42 51.40 51.60 54.05 48.30 46.38 52.35 45.26 48.63
т ю 2 0.94 0.72 0.95 0.81 0.68 2.85 1.86 1.34 0.86 1.30 1.07 1.05 0.55 0.82 1.64 0.89 0.84 0.92
A l^ 16.53 16.34 14.30 18.19 17.21 11.70 15.89 16.29 15.07 19.34 22.42 21.47 24.17 16.51 15.66 22.69 14.00 15.84
Fe^O^ 4.81 3.10 2.87 8.79 6.80 4.15 2.02 4.12 2.50 2.50 1.36 3.59 5.18 2.12 3.44 4.05
FeO 6.75 11.45* 11.74* 7.04 7.33 9.84 7.18 6.54 7.76 4.88 4.73 4.93 2.66 7.04 7.30 4.11 9.50 8.46
MnO 0.16 0.14 0.15 0.16 0.16 0.34 0.19 0.18 0.19 0.13 0.13 0.14 0.05 0.15 0.27 0.11 0.18 0.20
MgO 8.83 8.85 11.50 7.31 7.31 8.27 8.55 6.75 6.70 3.30 2.70 2.50 1.84 8.76 6.70 2.35 10.22 8.42
CaO 11.62 10.05 9.27 9.98 9.52 9.25 10.84 9.73 8.67 7.52 7.53 8.59 8.75 10.09 9.20 8.29 11.55 9.04
Na20 2.49 2.00 2.41 3.09 3.09 1.93 2.98 4.58 5.17 4.70 4.75 4.27 4.89 2.61 3.44 4.64 2.44 2.80
k2o 1.13 0.75 0.96 0.90 0.68 2.54 1.58 1.24 3.03 3.39 2.02 1.23 1.51 0.88 2.78 1.59 0.96 0.99
P2O5 0.06 0.20 0.02 0.13 0.12 2.17 0.71 0.30 0.38 0.51 0.40 0.50 0.27 0.11 0.81 0.39 0.07 0.24
П. n. n. 1.03 0.43 0.25 0.54 0.78 0.59 0.32 0.80 - 0.40 0.20 0.88 0.34 0.50 0.52 0.47 0.90 0.41
Сумма 100.90 99.23 100.06 99.93 100.07 99.27 99.79 99.27 100.09 100.51 100.05 99.46 100.34 99.36 99.88 100.00 99.36 100.00
Rb 16 15 18 13 14 135 10 4 46 50 17 13 28 15 49 19 21 29
Sr 249 214 237 250 241 323 859 646 749 730 689 756 1100 238 649 848 279 409
Ba 140 348 454 311 302 732 636 643 909 842 947 781 493 311 737 740 130 274
Y 33 21 21 23 24 101 44 42 59 35 27 30 29 24 61 29 15 21
Zr 61 69 84 47 56 284 164 351 440 320 309 182 143 63 310 211 70 89
Ni 255 137 114 137 129 18 55 53 34 40 36 20 9 154 40 22 335 122
La 17 15 22 21 15 145 55 59 92 42 39 24 18 88 35 8.6 17
Ce 37 25 41 38 29 268 110 112 161 78 72 49 34 163 66 18.33 38
Nd 24 13 20 20 18 146 74 65 81 45 41 28 19 91.5 41 10.10 22
Sm 6.7 3.1 6.2 4.7 4.5 34 17 15 18 9.8 9.1 6.8 5.04 21 8.6 2.60 4.96
Eu 1.6 0.95 1.7 1.3 1.2 6.3 4.1 3.4 3.6 2.3 2.2 1.9 1.35 4.3 2.1 0.61 0.80
Gd 6.9 6.4 4.2 6.4 2.7 23 12 11 12 5.7 5.8 5.1 5.3 14.5 5.5 2.78 4.13
Er 3.6 1.7 3.0 2.3 2.1 11 4.4 4.8 6.1 2.6 2.2 2.1 2.5 6.6 2.3 1.45 1.94
Yb 2.6 1.4 1.8 1.7 1.6 8.4 2.9 3.5 5.4 1.8 1.6 1.9 1.8 5 1.8 1.22 1.66
Примечание. 1-16 -  метабазиты и анортозиты Талакитского купола: 1-10 -  метабазиты; 1-5 -  инфракрустального и 6-10 -  супракрустального комплексов; 11-13 -  
анортозиты; 14-18 -  средние составы: 14-16 -  этих групп пород соответственно; 17, 18 -  метабазитов Суннагинского купола: 17 -  инфракрустального (14 анализов) и 
18 -  супракрустального (силлы, дайки -  29 анализов) комплексов.
* Суммарное железо в форме FeO. ы
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La Се Nd Sm Eu Gd Er Yb

Рис. 3. Нормированные по хондриту содержания РЗЭ 
в метабазитах Тал акитского и Суннагинского купо
лов.
7, 2 -  метабазиты Тал акитского купола: 1 -  инфра- 
крустального и 2 -  супракрустального комплексов; 
3 , 4 -  поля метабазитов Суннагинского купола: 3 -  ин- 
фракрустального и 4 -  супракрустального комплек
сов.

метабазитов инфракрустального комплекса, судя 
по спектру распределения в них РЗЭ, выплавля
лась при более высокой степени частичного плав
ления первичной недеплетированной мантии по 
сравнению с условиями генерации родоначаль
ной магмы метабазитов супракрустального ком
плекса, обладающих сравнительно с первыми 
большими показателями дифференциации РЗЭ 
(11.8 против 6.7).

Ассоциация метабазитов толеитового ряда и 
анортозитов в составе супракрустального ком
плекса говорит, к тому же, об особых условиях 
петрогенезиса, которые способствовали отделе
нию плагиоклаза при кристаллизации родона
чальных магм, имеющих высокоглиноземистый 
состав. Об этом свидетельствует, например, об
ратная корреляция между Sr и Yb [1] в этих поро
дах, в отличие от метабазитов протокоры (рис. 6). 
Этот вывод подтверждается и распределением то
чек на диаграмме Eu^Nd (см. рис. 6), которая была 
предложена для анализа природы габбро и сопут
ствующих им пород океанического дна [27]. Эта 
диаграмма учитывает, с одной стороны, концент
рации европия, накапливающегося в плагиокла-
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Рис. 4. Нормированные по Н=СОХ [17] многоэле
ментные графики для метабазитов Тал акитского и 
Суннагинского куполов.
1,2 -  средние содержания в метабазитах Суннагин
ского купола: 1 -  инфракрустального и 2 -  супракру
стального комплексов; 3 , 4 -  поля метабазитов Тала- 
китского купола: 3 -  инфракрустального и 4 -  супра
крустального комплексов.

зах кумулятивных фаз в процессах кристаллиза
ционной дифференциации, а с другой -  свойство 
неодима как одного из наиболее крупноионных 
РЗЭ элементов переходить в расплав. В нашем 
случае очевидно, что фигуративные точки соста
вов метабазитов и анортозитов Тал акитского ку
пола вполне закономерно располагаются на трен
де эволюции остаточного расплава, кумулат ко
торого, по всей видимости, погребен в нижних 
горизонтах коры и не вскрыт. Для сравнения на 
диаграмму нанесены точки составов генетичес
кого ряда пород, которые являются составляющи
ми тектонически разобщенной комплементарной 
серии, состоящей, с одной стороны, из раннепроте
розойских анортозитов, мангеритов и чарнокитов 
Каларского массива, а с другой -  из рапакивипо- 
добных гранитов Кодарского комплекса и аляски- 
товых и чарнокитовых гранитов Алданского щи
та. Напомним, что, в соответствие с одной из



генетических моделей, формирование автоном
ных массивов анортозитов Алданского щита свя
зывается с механизмом фильтр-прессинга пер
вичной кварцево-диоритовой магмы с выделени
ем комплементарной магмы рапакивиподобных и 
аляскитовых гранитов в условиях выдвижения 
анортозитов по системам глубинных пологих на
двигов в верхние горизонты коры. Последние, по 
существу, являются кумулатами [8]. Действитель
но, на рис. 6 видно, что фигуративные точки со
ставов анортозитов Каларского массива и ком
плементарных с ними гранитоидов располагаются 
вдоль трендов эволюции кумулата (анортозиты) 
и остаточного расплава (граниты). Разница в пет- 
рогенезисе между двумя разновозрастными типа
ми анортозитов очевидна.

Вопрос о геодинамических режимах выплав
ления основных магм Тал акитского купола реша
ется с помощью тектоно-магматических дискри
минантных диаграмм, основанных на содержани
ях наиболее стабильных при метаморфизме, 
элементов, таких, как титан, цирконий, иттрий и 
отчасти стронций [24, 26]. Как было показано ра
нее [4], сходство составов метабазитов с анало
гичными породами фанерозоя позволяет предпо
лагать изохимический характер прогрессивного 
метаморфизма и незначительную роль контами
наций первичных магм. Все это обеспечивает 
возможность использования большей части гео
химических данных для петрогенетического и 
тектонического анализов с помощью соответст
вующих диаграмм [17, 21, 24, 26, 27].

На этих диаграммах (рис. 7) видно, что метаба- 
зиты протокоры обнаруживают сходство с ба
зальтами океанического дна, срединных океани
ческих хребтов и островных дуг. Метабазиты су- 
пракрустального комплекса в большинстве 
случаев по разным показателям идентичны как 
островодужным, так и внутриплитным базаль
там. Петрогеохимические характеристики, отоб
ражающие тектонические условия формирования 
метабазитов Тал акитского и Суннагинского ку
полов, имеют определенные черты сходства и 
различия. В обоих случаях устанавливается близ
кая степень частичного плавления вещества ман
тии при образовании родоначальных магм мета
базитов первой и второй генерации, при той же 
последовательности событий. Главное же отли
чие заключается в заметной обогащенности РЗЭ 
всех метабазитов Тал акитского купола, что мог
ло быть связано с иными составами первичной 
мантии или термофлюидных потоков, приведших 
к ее частичному плавлению. Не исключено так- 
Же> что в процессы частичного плавления в раз
ных случаях были вовлечены и разные объемы 
мантии как по латерали, так и на глубину. Все это 
могло привести к появлению на втором этапе 
магмообразования высокоглиноземистых магм,

Рис. 5. Нормированные по хондриту содержания РЗЭ 
в анортозитах Тал акитского купола и Каларского 
массива.
7 , 2 -  анортозиты: 1 -  Талакитского купола, 2 -  Ка
ларского массива (по данным авторов).

Nd, г/т 
200И-
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Рис. 6. Диаграммы Sr-Yb [ 1 ] и Nd-Eu# [27] для архей
ских метабазитов и анортозитов Талакитского купо
ла и анортозитов Каларского массива и связанных с 
ними пород.
Eu# = (EuN/(SmN + GdN) х 0.5 -  1.
1 , 3 -  Тал акитский купол: 7 , 2 -  метабазиты: 7 -  ин- 
фракрустального и 2 -  супракрустального комплек
сов, 3 -  анортозиты; 4 -  анортозиты и 5 -  мангериты 
и чарнокиты Каларского массива (с использованием 
данных [18]); 6 -  аляскитовые и чарнокитовые грани
ты Центральноалданского района; 7 -  рапакивиподоб- 
ные граниты Кодарского комплекса. Линии на диаграм
мах: А -  метабазитов инфракрустального комплек
са, В -  метабазитов и анортозитов супракрустального 
комплекса, С -  эволюции расплава для этих же по
род, D -  эволюции: 1D -  кумулата и 2D -  расплава для 
анортозитов Каларского массива и связанных с ними 
гранитов тектонически разобщенного комплемен
тарного комплекса [8].



Ti/100

Zr, г/т

Рис. 7. Дискриминантные диаграммы Ti/100-Zr-Sr/2 
04), Ti/100-Zr-3Y [24] (Б), Zr/Y-Zr [26] (Б) для метаба- 
зитов и анортозитов Тал акитского купола.
Условные обозначения 1-3 -  то же, что на рис. 6. Поля:
А -  низкокалиевых толеитов; В -  базальтов океаничес
кого дна, известково-щелочных, базальтов: С -  извест
ково-щелочных базальтов, D -  внутриплитных базаль
тов, Е -  базальтов СОХ, F -  базальтов островных дуг.

родоначальных для комплементарной анортозит- 
базитовой серии Тал акитского купола, не обна
руженной в пределах Суннагинской структуры.

В тектоническом отношении формирование 
метабазитов в обоих куполах осуществлялось по 
близкому сценарию. Так, выплавление метабази
тов Тал акитского купола, отнесенных к инфра- 
крустальному комплексу (первый тип), происхо
дило, вероятнее всего, в условиях всеобщей по
движности с чередованием обстановок сжатия и 
растяжения. Этим может объясняться наличие в 
них геохимических меток как океанических, так и 
островодужных базальтов. Геодинамический ре
жим выплавления анортозит-базитовой серии по
род в Тал акитском куполе в условиях, когда уже 
существовала эмбриональная континентальная 
кора, сочетал в себе обстановки сжатия (геохими
ческие характеристики островодужных базаль
тов) и растяжения (характеристики внутриплит
ных, реже океанических базальтов) и, отчасти,

спокойного состояния (возможность кристалли
зационной дифференциации остаточного распла< 
ва с отделением плагиоклаза).

Гранитоиды Тал акитского купола подразделя
ются на три разновидности (генерации): первая -  
низкокалиевые эндербиты, с которыми ассоции
руют меланократовые включения метабазитов 
протокоры, вторая -  эндербиты нормальной и 
повышенной щелочности (чарно-эндербиты и 
чарнокиты), образование которых происходило 
после формирования даек и силлов метабазитов и 
анортозитов супракрустальной серии, включения 
которых они содержат, и третья -  лейкограниты 
и пегматоидные граниты. Первые встречаются 
только в ядре купола в виде теневых реликтов 
среди преобладающей массы гранитоидов второй 
разновидности. Последние, кроме того, широко 
развиты и на крыльях купола среди пород супра
крустальной серии. Гранитоиды третьей генера
ции встречаются значительно реже. Они слагают 
неболшие тела или ортотектитовые жилы в гра- 
нитоидах второй генерации и среди супракрус- 
тальных образований.

Радиологический возраст гранитоидов Тала- 
китского купола, равно как и Суннагинского, оп
ределяется путем их сопоставления с аналогич
ными образованиями западной части Алданского 
щита (Грековский порог на р. Алдан). Там воз
раст тоналитогнейсов, отнесенных к инфракрус- 
тальному комплексу, оценивается двумя значени
ями -  в 3570 ± 60 млн. лет (U-Pb метод по цирко
нам) [13] и 3335 ± 3 млн. лет (по цирконам на 
ионном микрозонде SHRIMP) [22]. Полагают, что 
последняя датировка может отвечать времени 
преоразования протолита гиперстен-биотитовых 
тоналитогнейсов в условиях гранулитовой фации 
[И] или второго этапа гранитообразования [4]. 
Наиболее древние датировки тоналитогнейсов 
инфракрустального комплекса подтверждаются 
данными Sm-Nd изотопных исследований (от 
3860 до 3450 млн. лет) [11].

Гранитоиды первых двух разновидностей, не
смотря на их петрогеохимические различия (таб
лица 2), внешне почти не отличимы, что является 
типичным для областей развития так называе
мых “серых гнейсов”, включая и Суннагинский 
купол. Это средне-мелкозернистые породы, бу
ровато-серого, темно- и светло-серого цветов. 
Низкокалиевые эндербиты состоят из андезина- 
олигоклаза с реликтами более основного плаги
оклаза (до 60%), гиперстена (до 25%), клинопи- 
роксена (до 5%), бурой роговой обманки (до 25%), 
бурого биотита (до 5%), небольшого количества 
кварца (до 5%), рудного минерала, ортита, циркона, 
апатита. Породы обладают гранобластовой и алло- 
триоморфнозернистой структурами, массивными и 
часто полосчатыми текстурами. Темноцветные ми
нералы идентичны таковым в метабазитах первого
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№
 5 

1998

№ п. п. 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 1 П
18

№ проб 455/2 216/1 207/4 381/21 112/3 467/5 203/3 203/1 203/2 Без
номера

Без
номера

Без
номера V

Средние составы

Si02 57.76 61.20 65.83 65.88 61.30 63.27 69.36 70.82 71.22 64.00 72.84 76.68 62.67 67.20 71.17 62.25 70.55 70.06
ТЮ2 0.92 0.64 0.51 0.55 1.19 0.69 0.41 0.28 0.29 0.12 0.08 0.10 0.65 0.57 0.10 0.62 0.47 0.34
ai2o3 16.43 16.50 15.90 16.20 18.01 17.20 15.26 14.40 15.30 18.00 13.92 11.63 16.26 16.03 14.52 16.24 13.83 15.01
Fe20 3 0.18 0.12 0.60 0.30
FeO 7.64* 6.60* 4.39* 3.63* 5.76* 4.24* 3.22* 1.84* . 1.85* 1.94 1.57 1.00 5.56* 3.38* 1.50 7.09* 3.91* 2.37*
MnO 0.12 0.11 0.07 0.04 0.06 0.08 0.04 0.02 0.02 0.04 0.02 0.02 0.08 0.04 0.03 0.12 0.10 0.14
MgO 3.75 4.20 2.50 3.05 1.80 1.53 1.30 1.51 1.22 0.72 0.14 0.07 3.37 1.47 0.31 1.97 0.60 0.52
CaO 6.75 3.86 4.21 4.60 3.95 3.30 2.68 1.56 1.49 3.17 1.86 0.54 4.85 2.60 1.86 5.59 2.52 1.86
Na20 4.01 4.62 4.35 4.20 3.20 2.30 3.55 3.90 3.00 6.25 4.10 2.30 4.30 3.19 4.22 3.74 2.86 2.77
K20 2.00 1.69 1.48 1.27 4.33 6.13 3.51 4.83 5.56 4.34 4.70 6.47 1.61 4.87 5.17 1.64 4.45 6.36
p2o5 0.20 0.11 0.11 0.10 0.35 0.23 0.17 0.05 0.05 0.10 0.04 0.04 0.13 0.17 0.06 0.20 0.20 0.15
П. n. n. 0.17 0.22 0.15 0.15 0.10 0.43 0.40 0.54 0.40 0.85 0.23 0.26 0.17 0.37 0.45 - - 0.43
Сумма 99.75 99.75 99.50 99.67 100.05 99.40 99.90 99.75 100.40 99.72 99.61 99.70 99.65 99.89 99.69 99.46 99.49 100.01
Rb 25 19 18 7 50 19 68 113 121 - - - 17 74 - 31 121 174
Sr 661 292 514 659 822 292 444 492 457 - - - 696 501 - 306 229 307
Ba 1135 579 971 1154 5100 4083 1713 2622 2741 - - - 960 3252 - 638 1318 1652
Y 25 22 19 14 20 22 15 11 10 - - - 20 16 - 27 28 17
Zr 283 112 149 1031 630 112 121 72 54 - - - 394 198 - 177 228 237
Ni 27 45 43 24 37 30 18 5 18 - - - 35 22 - 21 16 16
La 45 35 56 97 51 208 52 68 61 - - - 58 88 - 22 35 22

Ce 76 63 96 144 99 319 88 98 100 - - - 95 141 - 45 67 39
Nd 43 33 76 56 51 111 35 32 33 - - - 44 52 - 23 35 13
Sm 9.7 6.5 9.1 9.2 9.5 19 6.4 3.9 4.3 - - - 8.6 8.6 - 4.8 6.1 2.4
Eu 2.2 1.6 1.6 2.5 3.5 4.6 1.6 1.6 1.4 - - - 2.0 2.5 - 1.3 1.2 1.3
Gd 6.3 3.4 6.9 7.1 5.4 11 6.4 1.1 4.9 - - - 5.9 5.8 - 4.1 3.7 1.6
Er 2.3 2.0 1.7 1.3 1.4 4.4 1.4 0.23 0.45 - - - 1.8 1.6 - 1.9 2.0 0.5
Yb 1.9 1.1 1.1 0.58 0.89 2.6 0.85 0.02 0.04 - - - 1.2 0.88 - 1.7 1.8 0.5
Примечание. 1-15 -  гранитоиды Талакитского купола: 1 -4 - низкокалиевые и 5-9 -  нормальной и повышенной щелочности эндербиты; 10-12 -  лейкограниты и аляс- 
китовые граниты (пробы отобраны за пределами площади, показанной на рис. 2); 13-15 -  13-18 -  средние составы: 13-15 -  этих групп пород соответственно,: 16-18 -  
гранитоидов Суннагинского купола: 16 -  низкокалиевые (8 анализов) и 17 - нормальной щелочности (15 анализов) эндербиты, 18 -  лейкограниты (3 анализа).
* Суммарное железо в форме FeO. Прочерк -  нет данных.
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Рис. 8. Диаграмма An-Al-Ог для раннеархейских гра- 
нитоидов Тал акитского и Суннагинского куполов. 
Классификация по О ’Коннору [23]: А -  тоналиты, 
Б -  гранодиориты, В -  адамелиты, Г -  трондьемиты, 
Д -  граниты.
1-3 -  Талакитский купол: 7 , 2 -  эндербиты: 1 -  низко
калиевые, 2 -  нормальной и повышенной щелочнос
ти, 3 -  лейкограниты и пегматоидные граниты; 4-6 -  
поля гранитоидов Суннагинского купола: 4 -  низко
калиевых и 5 -  нормальной щелочности эндербитов, 
6 -  лейкогранитов.

типа. Эндербиты второй разновидности отличают
ся от первых большим преобладанием массивных 
среднезернистых разностей и более высокими со
держаниями кварца (до 15%), наличием микрокли
на (до 10-15%) за счет уменьшения плагиоклаза 
(до 50%). Лейкограниты и пегматоидные граниты 
обладают типичным для подобного типа пород 
набором кварца, плагиоклаза, микроклина, тем
ноцветных, в основном биотита, с акцессорны
ми -  цирконом, апатитом, ортитом.

Как было показано ранее [4], такая ассоциа
ция гранитоидов является стандартной для всех 
областей развития древнейших тоналит-трондье- 
мит-гранодиоритовых серий, которые формиро
вались на ранних стадиях становления континен
тальной коры (асинхронно на разных континен
тах).

Если сравнивать гранитоиды Тал акитского 
купола с подобными же образованиями Сунна- 
гинской структуры, то мы увидим здесь опреде
ленные черты не только сходства, но и различия. 
Так, на диаграмме Al-An-Ог, составленной с ис
пользованием данных большего числа анализов, 
чем приведенные в таблице № 2, отчетливо видна 
принадлежность гранитоидов Тал акитского ку
пола к породам тоналит-трондьемит-гранодиори- 
товой серии и их полная сопоставимость по этому 
показателю с гранитоидами Суннагинского купо
ла (рис. 8). Кроме того, контуры крайних значе
ний нормированных по хондриту содержаний 
РЗЭ в гранитоидах Тал акитского купола попада
ют в целом в соответствующие поля гранитоидов 
Суннагинской структуры (рис. 9). Однако здесь 
видны и отличия в характере редкоземельных 
спектров. Так, гранитоиды Тал акитского купола

отличаются не только сравнительно более высо
кими содержаниями РЗЭ, но и большей степенью 
их дифференциации. Так, значения отношений 
LaN к YbN в гранитоидах первых двух генераций 
Талакитского купола равны 32.2 и 66.9, а Сун
нагинского соответственно 8.7 и 13. Данные о 
содержании РЗЭ в гранитоидах третьей разно
видности Талакитского купола отсутствуют. 
Вместе с тем видно, что среди эндербитов нор
мальной щелочности и чарнокитов имеются по
роды, которые по характеру распределения РЗЭ 
(крайне низкие содержания тяжелых элементов 
LaN/YbN = 153) и наличию положительной евро- 
пиевой аномалии (Eu/Eu* = 2.38) приближаются к 
лейкогранитам Суннагинского купола (см. рис. 9). 
Не исключено, что этот пример иллюстрирует 
возможность выделения фации гранитов, пере
ходной от второй к третьей разновидности.

Петрогенезис гранитоидов того и другого ку
полов связывается с последовательным развити
ем процесса частичного плавления: сначала бази- 
товой протокоры и зарождением эмбриональной 
коры континентального типа (эндербит-базито- 
вая инфракрустальная ассоциация), а затем и час
тичного плавления последней, приведшего к фор
мированию эндербитов нормальной и повышенной 
щелочности, лейкогранитов и пегматоидов [4].

Естественно, что при таком ходе эволюцион
ного процесса гранитоиды всех генераций по своим 
геохимическим показателям должны отражать та
кие характеристики субстрата, как общий фон со
держаний РЗЭ и содержаний таких крупноионных 
элементов, как барий (бариевая геохимическая 
метка древней континентальной коры [5]). Это 
предположение подтверждается сравнением содер
жаний РЗЭ и бария как в метабазитах протокоры 
Талакитского и Суннагинского куполов -  первич
ного источника низкокалиевых эндербитов, так и в 
самих конечных продуктах процессов гранитооб- 
разования (см. рис. 3.8; табл. 1, 2). В обоих случа
ях видна унаследованность гранитоидами высо
кого значения бариевой геохимической метки 
(более 800 г/т) [5] и соответствующих содержа
ний РЗЭ в сравниваемых образованиях. Эти соот
ношения сохраняются и в гранитоидах второй ге
нерации. Вместе с тем разная степень дифферен
циации РЗЭ в сравниваемых гранитоидах может 
служить показателем различной степени плавле
ния первичных источников -  более высокой в 
Суннагинском куполе по сравнению с Тал акит
ским.

По геохимической характеристике эндербиты 
всех разновидностей Талакитского и Суннагин
ского куполов, а также других районов развития 
“серых гнейсов” можно отнести к типу син- и по
зднеколлизионных гранитов фанерозоя [4, 25], 
что видно на соответствующей многокомпонент
ной диаграмме (рис. 10). Однако формирование



Рис. 9. Нормированные по хондриту содержания РЗЭ 
в гранитоидах Тал акитского (Л) и Суннагинского (Б и 
В) куполов: поля низкокалиевых (Б) и нормальной 
щелочности эндербитов (В, 7) и лейкогранитов (В, 2) 
Условные обозначения см. на рис. 8.

Рис. 10. Многоэлементный график нормированных 
по океаническому плагиограниту раннеархейских 
гранитоидов Тал акитского и Суннагинского куполов. 
7,2 -  см. рис. 8 (средние содержания); 3 -  поле низко
калиевых эндербитов и 4 -  границы поля эндербитов 
нормальной щелочности Суннагинского купола.

ансамблей гранитогнейсовых куполов, создаю
щих неповторимый ареальный ядерно-петельча- 
тый стиль тектоники древней континентальной ко
ры, показывает, что зарождение и развитие этих 
структур осуществлялось под влиянием мощных 
вертикальных флюидно-термальных струй, при
ведших, в итоге, к преобразованию первичной ба- 
зитовой коры в континентальную. Как и в случае с 
Суннагинским куполом, все это отображалось в 
увеличении глубины магмогенерации и последова
тельном вертикальном росте древней континен
тальной коры от 15-20 до 30 км и более, показате
лем чего является изменение рубидий-сгронциевых 
отношений [20] в породах всего петрогенетическо- 
го ряда: от метабазитов инфракрустального ком
плекса, низкокалиевых эндербитов, метабазитов 
Даек и силлов до эндербитов нормальной и повы
шенной щелочности (рис. 11).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Сравнительный геолого-структурный, петро- 

Генетический и геодинамический анализ Талакит- 
ского и Суннагинского эндербитовых куполов, от

носящихся к основным элементам структурных па- 
рагенетических систем Олекмо-Витимского и 
Алдано-Станового нуклеаров Алданского щита, 
показал, что ход их тектонической эволюции осу
ществлялся по одному сценарию, в основе которого 
лежат процессы необратимого последовательного 
структурно-вещественного преобразования пер
вичной базитовой коры в протоконтинентальную 
[15,16]. Это событие, приведшее в каждом случае 
к увеличению мощности континентальной коры 
от 15-20 до 30 км и более в пределах одного цен
тра ее роста, связывается с воздействем мантий
ных плюмов. Отмеченные различия в геохимии 
метабазитов всех генераций как главных индика
торов состава первичной мантии, а также появле
ние в Талакитском куполе комплементарной ба- 
зит-анортозитовой ассциации свидетельствуют, 
скорее всего, о разном составе мантии упомяну
тых нуклеаров, продуцирующей родоначальные 
магмы основного состава с разными геохимичес
кими показателями. При этом отметим возмож
ность разнообразия в неоднородности состава 
мантии, которая может быть сходной по содер
жаниям одних элементов (например, бариевая
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Рис. 11. Диаграмма [20] зависимости содержаний Rb и 
Sr в раннеархейских метабазитах и гранитоидах Тала- 
китского и Суннагинского куполов от мощности зем
ной коры.
1-5 -  породы Талакинского купола: метабазиты: 1 -  ин- 
фракрустального и 2 -  супракрустального комплексов; 
эндербиты: 3 -  низкокалиевые и 4 -  нормальной щелоч
ности; 5 -  анортозиты; 6-9 -  границы полей метабази- 
тов и гранитоидов Суннагинского купола, 6 -  метабази
ты инфракрустального и 7 -  супракрустального ком
плексов; 8 -  низкокалиевые и эндербиты, 9 -  
нормальной щелочности эндербиты.

метка древней коры Алдано-Станового и Олек- 
мо-Витимского нуклеаров) и различаться по дру
гим (например, по содержаниям РЗЭ в древней
ших породах). Вместе с тем нельзя исключить и 
другие причины, которые могли привести к выяв
ленным геохимическим различиям древней кон
тинентальной коры в разных сиалических ядрах и 
составляющих их эндербитовых куполов. К ним 
могут относиться неравновеликие объемы ман
тии, вовлеченные в процессы частичного плавле
ния, или разные состав и температура термофлю
идных потоков в очагах генерации куполов. 
Вполне вероятны и сочетания указанных причин. 
Так или иначе состав первичной базитовой коры 
в разной степени отразился на особенностях гео
химии как эндербитов первой генерации, так и 
последующих гранитоидных выплавок из эмбри
ональной континентальной коры. Эти процессы 
корообразования также протекали в идентичных 
геодинамических, но в различных термальных ус
ловиях и, соответственно, при разной степени ча
стичного плавления первичных источников. Об 
этом может свидетельствовать сравнение редко
земельных спектров гранитоидов Тал акитского и 
Суннагинского эндербитовых куполов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Проведенный сравнительный анализ эволю

ции двух архейских эндербитовых куполов, при
надлежащих к разным сиалическим ядрам, позво
лили показать для них единообразие направлен
ности тектонических событий на ранних стадиях 
формирования континентальной литосферы, по
лучить свидетельства латеральной неоднородно
сти состава первичной мантии и (или) разнообра
зия глубинных геодинамических и корообразую
щих процессов, протекавших в это время. В 
результате этой неоднородности метабазиты и 
эндербиты всех генераций, слагающие эндерби- 
товые купола разных нуклеаров (производных 
разных мантийных плюмов), оказываются раз
личными по ряду петрогеохимических показате
лей, несмотря на то, что ход тектонической эво
люции этих структур был одинаковым по стилю.

Результаты проведенного исследования под
тверждают эволюционную модель, основанную 
на представлениях о господстве в раннем докемб
рии режима тектоники плюмов, определившего 
формирование таких специфических, неповтори
мых в дальнейшей геологической истории Земли, 
структурных парагенетических систем континен
тальной литосферы, как многокупольные сиали- 
ческие ядра -  нуклеары.
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Tectonic Evolution of Archean Enderbite Domes of the Aldan Shield
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Comparative analysis of the tectonic evolutions of two Archean enderbite domes from two different nuclear 
sialic structural ensembles in the Aldan shield shows the uniform trends of geologic events in their history. This 
implies the development and successive transformation of the mafic protocrust into continental crust in four 
steps: (a) mafic protocrust generation; (b) partial melting of the protocrust to produce low-K enderbites and in
ception of domes; (c) accumulation of volcanic-sedimentary cover intruded by mafic sills and dikes upon this 
embryonic enderbite-mafite continental crust; and (d) partial melting of the embryonic continental crust and 
formation of normal and alkaline enderbites along with leucogranites that terminate the growth of the enderbite 
domes. Also, there is some evidence for the heterogeneity of pristine mantle composition and/or the variability 
of the deep geodynamic and crust-producing processes that took place in various centers of Archean dome de
velopment under plume-tectonic regime.
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Работа основана на авторских материалах геологического и изотопно-геохронологического иссле
дования гранитоидного магматизма Катеро-Баргузинского региона Байкальской складчатой обла
сти, в результате которого обоснован возраст, последовательность становления и главные петрогео- 
химические характеристики палеозойских гранитоидных комплексов. Установлено, что в состав 
Ангаро-Витимского батолита объединялись разновозрастные каледонские и герцинские гранитои- 
ды различных геодинамических обстановок. Среди каледонских гранитов выявлены островодуж- 
ные и синколлизионные образования, сформированные согласно Sm-Nd изотопным данным при 
участии вещества позднерифейско-вендской ювенильной коры в результате аккреции островных 
дуг и микроконтинентов в обстановке, подобной активным окраинам западнотихоокеанского типа. 
Петротипические баргузинские граниты Ангаро-Витимского батолита являются герцинскими по
стколлизионными образованиями, образовавшимися за счет раннепротерозойского корового про
толита в тыловой области новообразованной активной окраины Палеотетиса.

Палеозойские гранитоиды занимают большую 
часть территории Байкальской складчатой облас
ти. Возраст, этапы становления и происхождение 
этих гигантских гранитоидных масс являются пред
метом длительной дискуссии [12, 21,31 и др.]. Цен
тральное место в этой дискуссии принадлежит 
проблеме баргузинских гранитоидов Ангаро-Ви
тимского батолита, становление которого связы
валось с орогеническими этапами байкальского 
[31] или каледонского [21] циклов тектогенеза. 
В современных геодинамических моделях Анга
ро-Витимский батолит относится к синколлизи- 
онным образованиям раннего палеозоя, сформи
рованным в ходе столкновения континентальных 
массивов [3, 17, 20]. Однако результаты изотоп
но-геохронологического исследования в Катеро- 
Баргузинском регионе Байкальской складчатой 
области указывают на разновозрастность объе
диняемых в Ангаро-Витимский батолит гранито
идов и герцинский возраст петротипических, по 
Л.И. Салопу [31], баргузинских гранитов [27, 28]. 
С целью согласования полученных результатов с 
моделями геодинамической эволюции Байкаль
ской складчатой области в настоящей статье 
обобщены новые и опубликованные геологичес
кие, геохронологические и изотопно-геохимичес
кие данные.

1. О ПРОБЛЕМЕ ПАЛЕОЗОЙСКОГО 
ГРАНИТОИДНОГО МАГМАТИЗМА 

БАЙКАЛЬСКОЙ СКЛАДЧАТОЙ ОБЛАСТИ
Согласно Л.И. Салопу [31], рифейские гранито

иды мамско-оронского и баргузинского комплек
сов фиксируют кульминацию байкальского оро
генеза на севере и юге Байкальской складчатой 
области. Баргузинские гранитоиды образуют круп
нейший в мире Ангаро-Витимский ареал-плутон, 
охватывающий большую часть площади Верхневи
тимской эвгеосинклинальной зоны, по [31]. Внед
рение раннепалеозойских гранитоидов (конкуде- 
ро-мамаканский и витимканский комплексы) свя
зывалось с заключительным этапом развития 
подвижного пояса байкалид, а гранитоиды джи- 
динского комплекса Л.И. Салоп [31] рассматри
вал в качестве син-постскладчатых салаирских 
образований Забайкальской эвгеосинклинали.

Опираясь на результаты детального геолого
петрологического исследования гранитоидного 
магматизма Витимского плоскогорья, Б.А. Лит- 
виновский и А.Н. Занвилевич [21] объединили 
джидинские, витимканские и баргузинские грани
тоиды (по [31]) в единый баргузинский комплекс 
раннего палеозоя. Таким образом, Ангаро-Ви
тимский батолит, в состав которого была включена 
также и большая часть раннепалеозойских грани
тоидов севера Байкальской складчатой области,



оказался по своим размерам уникальным ареал- 
плутоном [21]. Оценка возраста баргузинского 
комплекса и батолита в целом базировалась на 
геологических наблюдениях эруптивных контак
тов считающихся баргузинскими гранитами с фа- 
унистически доказанными кембрийскими отло
жениями Витимского плоскогорья и налегании на 
размытой поверхности этих гранитов пестроцвет
ной молассы с фауной от ордовика до девона [6]. 
Гранитоиды, прорывающие породы баргузинско
го комплекса, были выделены в зазинский ком
плекс среднего-позднего палеозоя [21].

С другой стороны, согласно версии В.А. Аман- 
това [12], становление Ангаро-Витимского бато
лита определялось длительным и многостадийным 
процессом палеозойской ремобилизации докемб- 
рийских гранитоидов с сохранением собственно 
баргузинских гранитов рифейского возраста лишь 
по южной и северной периферии батолита.

Геохронологические исследования палеозой
ских гранитоидов Байкальской складчатой обла
сти и Забайкалья немногочисленны. Для порфи
ровидных гранитов петротипических массивов 
витимканского и зазинского комплексов Витим
ского плоскогорья с помощью К-Аг- и Rb-Sr-ме- 
тодов были получены значения возраста 320 ±10 
и 261 ± 7 млн. лет соответственно [24]. Для петро
типических баргузинских гранитоидов из бассей
на р. Джирга Rb-Sr-методом по большим вало
вым пробам было получено значение возраста 
1014 ± 80 млн. лет, а для когенетичных гранитов 
пегматитов -  326 ± 27 млн. лет [35]. Порфировид
ные граниты Нестерихинского массива в бассей
не р. Баргузин (Чивыркуйский плутон витимкан
ского [10] или конкудеро-мамаканского [12] ком
плексов) датированы U-Pb методом по циркону 
298 ± 8 млн. лет [18], однако, согласно [23], при
надлежат первой фазе баргузинского комплекса 
раннего палеозоя. Близкое этому значение возра
ста 290 ± 3 млн. лет недавно получено U-Pb методом 
по циркону для порфировидных гранитов бассейна 
р. Турки (также баргузинских, по [21,31], или джи- 
динских, по [10]). Герцинские оценки возраста в 
последнее время получены U-Pb методом по цир
кону и для петротипических гранитов мамско- 
оронского [29] и конкудеро-мамаканского ком
плексов [7] (север Байкальской складчатой обла
сти). Таким образом, среди имеющихся на настоя
щее время геохронологических данных для грани
тоидов Байкальской складчатой области 
совершенно отсутствуют значения возрастов, отве
чающие байкальскому и каледонскому циклам 
тектогенеза. Вследствие дискуссионности возрас
та на большинстве сводных геологических карт 
Байкальской складчатой области и Забайкалья 
баргузинские граниты показаны как нерасчле- 
ненный комплекс позднего докембрия-раннего 
палеозоя [8, 9, 11] либо в значительной мере ус
ловно разделены на позднерифейские и раннепа
леозойские образования [10].

Рис. 1. Структурная схема юга Восточной Сибири.
1 -  кайнозойские впадины; 2,3-  Сибирская платформа;
2 -  чехол платформы, 3 -  Алданский щит; 4 -  Байкало- 
Патомская складчатая зона (фрагменты фундамента 
платформы и метаморфические осадочные комплексы 
супрасгруктуры нерасчлененные); 5 ,6 -  складчатые зо
ны, образованные вулканогенно-осадочными серия
ми, разделявшими Сибирскую плиту и Баргузино-Ви
тимский микроконтинент: 5 -  Байкало-Витимская, 
6 -  Джида-Витимская; 7 -  Баргузино-Витимский мик
роконтинент; 8 -  Восточно-Забайкальская складча
тая система; 9 -  тектонические швы, в том числе 
Джида-Каларский; 10 -  границы Катеро-Багузинско- 
го региона (см. рис. 2).

В предложенных геодинамических реконст
рукциях [3, 17, 20, 22], несмотря на недостаточ
ность геологических критериев оценки возраста 
[5, 32] и отсутствие надежных геохронологичес
ких данных для баргузинского комплекса, станов
ление гигантского объема гранитов Ангаро-Ви
тимского батолита связывается с каледонской 
коллизией между Сибирским кратоном и Баргу
зино-Витимским микроконтинентом, выделяе
мым вслед за Е.Н. Алтуховым [1] большинством 
исследователей [3, 12, 17 и др.] на месте Верхне
витимской эвгеосинклинальной зоны Л.И. Сало
па [31].

Рассмотрим результаты геологического и изо
топно-геохронологического изучения разнообраз
ных гранитоидов Катеро-Б аргузинского региона 
(рис. 1 и 2), включающих петротипические, по 
Л.И. Салопу [31], граниты баргузинского ком
плекса.
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Рис. 2. Схема геологического строения Катеро-Багузинского региона (см. рис. 1) и места отбора проб для изотопно-геохронологического изучения.
1 -  четвертичные отложения; 2-7 -  палеозойские гранитоидные комплексы: 2 , 5 -  Чивыркуйский: 2 -  вторая (главная) и 5 -  первая фазы, 4 -  Баргузинский, 
5 -  Сининдинский, б -  Светлинский, 7 -  Огеми-Даванский; 8-14 -  стратифицированные образования: 8 -  бирамьинская серия кембрия; 9-14 -  верхнерифейские: 
9-12 -  катерская серия: 9 -  песчанико-сланцевая тоща (янчуйская света), 10 -  горизонт известняков в кровле няндонинской свиты, 11-  углеродисто-кремнистые 
сланцы, метапесчаники и известняки (няндонинская свита), 12 -  метапесчаники, сланцы, метавулканиты кислого и реже среднего-основного состава (уколкит- 
ская свита), 13 -нюрундуканская толща, 14 -терригенно-карбонатная баргузинская свита; 75 -  разрывные нарушения (я), в том числе границы Светлинской зоны 
(б); 16 -  точки отбора проб для изучения изотопными методами (цифры соответствуют номерам проб в таблицах 1 и 5); 7 7 - гранитоидные массивы реги
она (I -Чивыркуйский, П -  Амнундинский, Ш -  Баргузинский, IV -  Сининдинский, V -  Алдундинский, VI -  Светлинский, VII -  Богодиктинский, VIII -  Нукшикитский, 
IX -  Даванский, X -  Ауникинский).
На врезке показаны структурные элементы Катеро-Баргузинского региона: I -  Светлинская и П-Катерская зоны (Па-Томпуда-Няндонинский и Нб -Янчуйский про
гибы, 111 -  Баргузино-Витимский микроконтинент.
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Таблица 1. Геохронологические данные для палеозойских гранитоидных комплексов Байкальской складчатой 
области

Комплекс, массив, порода № обр. на рис. 2 Метод Возраст, млн. лет Источник
'Конкудеро-Мамаканский, Дыл- 
гдаисинский, биотитовый гранит

- 270-340 Бухаров А.А. и др. [7]

Чивыркуйский, Чивыркуйский, диорит 10 301 ± 2 Неймарк Л.А. и др. [27]
То же, порфировидный гранит - 298 ± 8 Козубова и др. А.А. [18]
Баргузинский, Северо-Муйский, гранит - U-Pb 270-320 Бухаров А.А. и др. [7]
Баргузинский, центр, часть батолита, 
массивный гранит

8 301-314 ± 8 Неймарк Л.А. и др. [27]

Мамско-Оронский, Большепатомский 
купол, гнейсо-гранит

— 354 ±12 Неймарк Л.А. и др. [29]

Сининдинский, Алдундинский купол, 
гнейсовидный биотитовый гранит

9 387 ± 6 Неймарк Л.А. и др. [28]

Сининдинский, одноименный массив, 
гнейсо-гранит

7 К-Аг 350 ± 10 Неопублик. данные ав
торов и А. Г. Рублева

Светлинский, Богодиктинский массив, 
биотит-амфиболовый гнейсо-гранит

11 426 ± 24 Неймарк Л.А. и др. [28]

Огеми-Даванский, Даванский массив, 
порфировидный гранодиорит

12 U-Pb 441 ±13 Настоящая статья

Примечание. Му -  мусковит.

2. ПАЛЕОЗОЙСКИЕ ГРАНИТОИДЫ
КАТЕРО-БАРГУЗИНСКОГО РЕГИОНА
Катеро-Баргузинский регион охватывает юго- 

западный фланг Байкало-Витимского складчато
го пояса байкалид и часть Баргузино-Витимского 
микроконтинента (см. рис. 1). Байкало-Витим
ский пояс включает Светлинскую зону, сложен
ную нюрундуканской толщей с фрагментами 
вендских офиолитов [26], и Катерскую зону ты- 
ловодужных прогибов, выполненных катерской 
серией верхнего рифея (см. рис. 2). Для катерской 
серии характерны флишоидные толщи с граувак- 
ками, прослоями кремнистых и карбонатных по
род, а также известково-щелочные базальтоиды, 
андезиты и риолиты. Рифейский чехол Баргузи- 
но-В итимского микроконтинента представлен 
баргузинской терригенно-карбонатной свитой, 
ранее ошибочно включавшейся в состав катер
ской серии [2, 31] (см. рис. 2). Согласно нашим на
блюдениям в бассейнах рек Сининды, Няндони и 
Катеры, баргузинская свита отличается от катер
ской серии моно- и олигомиктовым составом ме- 
татерригенных пород и преобладанием в разрезе 
кальцитовых мраморов. Контактом между баргу
зинской свитой и катерской серией повсеместно 
служит пологий надвиг, сопровождающийся раз
нообразными тектонитами. По этому надвигу по
роды баргузинской свиты тектонически пере
крывают граувакковый флишоид катерской се
рии, образуя серию покровов “сорванного” чехла 
Баргузино-Витимского микроконтинента.

По геологосъемочным данным все гнейсовид
ные граниты Катерской и Светлинской зон, вклю

чая плагиограниты и тоналиты, относились к бар- 
гузинскому комплексу, а массивные и порфировид
ные граниты -  к витимканскому комплексу 
раннего [31] или позднего палеозоя [12]. Петроти- 
пические гранитоиды баргузинского комплекса 
описаны Л.И. Салопом [31] в Южно-Муйском хреб
те Катеро-Баргузинского региона и в структурном 
плане принадлежат Баргузино-Витимскому микро
континенту (см. рис. 2). Согласно Б.А. Литвинов- 
скому [21], все гранитоиды региона вне зависимо
сти от их тектонической позиции образуют еди
ный батолит баргузинских гранитов раннего 
палеозоя.

2.1. Палеозойские гранитоидные комплексы 
и их геохронология

В результате геологического, петрогеохими- 
ческого и геохронологического изучения нами 
обоснована новая схема палеозойского гранито- 
идного магматизма региона (табл. 1). Все исполь
зованные геохронологические данные, включая 
приводимые в настоящей статье для гранодиори- 
тов Даванского массива, получены U-Pb изохрон
ным методом по циркону и сфену. Методика U-Pb 
изотопного анализа описана в [25].

2.1.1. Каледонские гранитоиды
Светлинский комплекс. Представлен тоналит- 

плагиогранит-гранодиоритовой серией пород Бо- 
годиктинского, Нукшикитского и Светлинского 
массивов, приуроченных к краевой части Свет
линской зоны Баргузино-Витимского пояса (см.



Размерность Содержание, мкг/г Изотопный состав РЬ*
206pk**/238y 207рЬ**/235и

Возраст по 
207pb/206Pb, 

млн. лет
фракции минера

ла, навеска, мг и РЬ 2°6рь/204рь 2°6рЬ/207рь 2°6рь/2°8рь

<0.06 мм, 2.2 894 67.1 2782
Циркон
16.248 7.329 0.07240 0.5631 469 ± 9

0.06-0.085 мм, 3.9 799 59.4 6156 17.000 8.035 0.07288 0.5682 474 + 3
0.085-0.1 мм, 3.8 756 56.6 6289 16.925 8.232 0.07368 0.5776 486 ± 7
>0.1 мм, 4.7 713 53.1 6589 16.977 8.370 0.07336 0.5743 438 + 2

Валовая проба, 6.9 | 75.8 | 11.3 | 179.7
Сфен 
| 7.328 | 0.9900 | 0.07226 | 0.5549 | 440 ±25

* Измеренные величины.
** Значения, исправленные на масс-фракционирование, холостой опыт и обыкновенный РЬ, по [41].

рис. 2). Все массивы локализованы в метаморфи
ческих породах нюрундуканской толщи субсо
гласно со структурами вмещающих пород и со
провождаются мигматитами. Значительно реже 
наблюдаются эруптивные контакты.

В становлении комплекса выделяются три ин
трузивные фазы. Первая фаза сложена крупно- и 
среднезернистыми диоритами. Вторая фаза пред
ставлена широкой гаммой пород от мезократовых 
плагиогнейсо-гранитов до массивных тоналитов и 
порфировидных гнейсовидных плагиогранитов с 
реликтами и включениями переработанного мела- 
нократового субстрата. К третьей фазе отнесены 
дайки и жилы биотитовых лейкократовых грани
тов.

Возраст типичных тоналитовых гнейсо-грани- 
тов Богодиктинского массива светлинского ком
плекса, определенный U-Pb методом по циркону 
и сфену, составляет 426 ± 24 млн. лет [27].

Огеми-даванский комплекс. Представлен дио- 
рит-гранодиорит-гранитовой серией пород Мок- 
ченского, Даванского, Ауникинского, Южно-Ам- 
нундинского массивов Уколкитского хребта, при
уроченных к краевой части Катерской зоны 
Байкало-Витимского пояса (см. рис. 2). Гранито- 
иды всех массивов, за исключением небольших 
штоков в бассейне р. Катеры, прорывают породы 
уколкитской свиты катерской серии. Вместе с 
тем большинство контактов массивов отчетливо 
тектонизированы, а сами массивы образуют сво
довые части крупных антиклинальных структур и 
рассечены многочисленными разрывными нару
шениями, связанными с наложенной тектоничес
кой переработкой.

Огеми-даванский комплекс формировался в 
три фазы внедрения. Большая часть комплекса 
сложена массивными, порфировидными и реже 
гнейсовидными биотит-амфиболовыми гранита
ми и гранодиоритами второй, главной, фазы и 
включает ксенолиты габбро-диоритов, диоритов 
и монцонитов первой фазы. Небольшие штоки 
лейкократовых гранитов, дайки и жильные тела 
гранит- и плагиогранит-порфиров, аплитов и пег
матитов относятся к третьей фазе.

Для оценки возраста пород главной фазы оге- 
ми-даванского комплекса нами изучены граноди- 
ориты из центральной части Даванского массива 
в верховье р. Няндони (см. рис. 2). Результаты 
анализа U-Pb изотопной системы, полученные 
для четырех размерных фракций циркона и вало
вой навески сфена, представлены в табл. 2. Размер
ные фракции циркона образуют четырехточечную 
изохрону, пересекающую конкордию в точках, со
ответствующих возрастам 1032 ± 340 млн. лет и 
441 ± 13 млн. лет (рис. 3). При этом все экспери
ментальные точки группируются вблизи нижнего 
пересечения, что позволяет интерпретировать 
данные в рамках модели, предполагающей нали
чие в цирконах унаследованного древнего компо
нента РЬ рифейского возраста [27]. Данные по 
сфену конкордантны и по отношению 206Pb/238U 
отвечают значению возраста в 450 ± 2 млн. лет. 
Результаты по циркону и сфену совпадают в пре
делах погрешности, указывая на время формиро
вания гранодиоритов Даванского массива в ин
тервале 428-454 млн. лет.

Сининдинский комплекс. Объединяет гнейсо- 
граниты и гнейсовидные граниты, образующие 
Сининдинский куполовидный массив, "краевые” 
купола Ангаро-Витимского батолита и неболь
шие пластовые тела. Типичными породами ком
плекса являются синметаморфические биотито- 
вые и биотит-мусковитовые граниты с гнейсо- 
видностью, конформной складчатым структурам 
F3 вмещающих метаморфических пород чехла 
Баргузино-Витимского микроконтинента и Ка
терской зоны.

Согласно U-Pb изохронным данным по цир
кону и сфену, возраст гнейсовидных гранитов 
Алдундинского "краевого” купола составляет 
387 ± 6 млн. лет с возрастом унаследованного 
циркона 503 ±10 млн. лет [28]. К-Аг возраст круп
ночешуйчатого мусковита из гнейсо-гранитов 
Сининдинского массива не моложе 350 млн. лет.

Октокитский (дайковый) комплекс. В этот 
комплекс включены многочисленные пластообраз
ные, дайковые и жильные тела плагиогранитов, 
гранит-порфиров, сиенит- и фельзит-порфиров,



альбитизированных плагиопорфиритов. Дайко- 
вый комплекс сопровождается регионально про
явленными пропилитами и локально развитыми 
золотоносными березитами. Из-за интенсивных 
наложенных изменений надежных геохронологи
ческих данных для пород дайкового комплекса 
получить не удалось.

2.1.2. Герцинские гранитоиды
Баргузинский комплекс. Согласно получен

ным данным, к баргузинскому комплексу отнесе
ны лишь граниты междуречья Баргузин-Катера- 
Ципа, отвечающие петротипической, по [31], ча
сти Ангаро-Витимского батолита и представлен
ные массивными биотитовыми гранитами с преоб
ладанием лейкократовых разностей. Главными 
особенностями петротипического массива являют
ся выдержанность петрографического и химичес
кого состава гранитов, четко проявленное посгме- 
таморфическое становление и лополитообразная 
форма. Для типоморфных гомогенных мелко- 
среднезернисгых лейкократовых гранитов U-Pb 
методом по циркону получено значение возраста 
301-314 млн. лет и установлено наличие унаследо
ванного циркона с возрастом 1190 ± 60 млн. лет 
[27]. Ранее полученная по валовым пробам Rb-Sr 
методом более древняя оценка [35] также отвеча
ет рифейскому возрасту субстрата баргузинских 
гранитов [27].

Чивыркуйский комплекс. Представлен серией 
пород гранодиорит-гранит-граносиенитового со
става с преобладанием микроклиновых гранитов, 
которые слагают Чивыркуйский, Малан-Зурхен- 
ский и северную часть Амнундинского массивов. 
К северу от Верхнеангарской впадины крупные 
массивы сходного строения и состава традицион
но выделяются в качестве конкудеро-мамакан- 
ского комплекса.

Гранитоиды имеют эруптивные контакты с 
вмещающими породами нюрундуканской толщи 
и гнейсовидными гранитами светлинского ком
плекса и включают переработанные ксенолиты 
этих пород. В становлении чивыркуйского ком
плекса намечается несколько фаз. К первой фазе 
относятся массивные диориты и монцодиориты, 
образующие как ксенолиты среды гранитоидов 
главной фазы, так и небольшие самостоятельные 
массивы изометричной формы и зонального 
строения с монцонитами по периферии и сиенита- 

и диоритами в центральных частях (Верхне- 
килгологитский, Бирамьинский и др.). Характер
ной чертой главной фазы является широкое раз
витие крупно- и гигантозернистых массивных и 
порфировидных биотитовых и биотит-амфибо- 
^овых гранитов с вкрапленниками калишпата. 
Заключительную фазу составляют штоки и 
Сильные тела мелкозернистых лейкократовых 
гранитов и пегматитов.

206Pb/208U

Рис. 3. Диаграмма с конкордией для цирконов и сфена 
из гранодиоритов Даванского массива (огеми-даван- 
ский комплекс)
Эллипсы соответствуют аналитическим погрешнос
тям (2а). Цифры у эллипсов -  размерность фракций.

Возраст диоритов первой фазы комплекса, 
полученный U-Pb методом по циркону, равен 
301 ± 2 млн. лет [27], совпадая с оценками возра
ста порфировидных гранитов этого комплекса в 
нижнем течении р. Баргузин и бассейне р. Тур
ки -  298 ± 8 млн. лет и 290 ± 3 млн. лет соответст
венно [4, 18].

2.2. Сравнительная петрогеохимическая 
и изотопно-геохимическая характеристика 

палеозойских гранитоидов
2.2.1. Петрогеохимические данные

Оригинальные петрогеохимические данные 
для выделенных гранитоидных комплексов при
ведены в табл. 3 и 4. В ряде диаграмм использованы 
также данные химических анализов, заимствован
ные из геологосъемочных отчетов Л.Е. Иванова,
В.Г. Филатова и А.Г. Степина.

Для сравнения петрогеохимических характе
ристик гранитоидных комплексов использованы 
известные диаграммы. Согласно диаграммам 
Si02-(K20  + Na20) (рис. 4) и Si02-K 20  (рис. 5), ка
ледонские гранитоиды принадлежат нормальной 
по щелочности серии тоналит—гранодиорит-гра- 
нит с преобладанием натрия над калием, в то вре
мя как герцинские гранитоиды относятся к суб
щелочной серии с повышенным содержанием 
Si02 и К20. На треугольной диаграмме Ab-An-Ort 
(рис. 6) каледонские гранитоиды отвечают тона-
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№
пробы

БГД-
11 90010 1145/1 3076 3072/4 3074/9 3013/2 1211/1 089-1 1212/1 1039/1 1091/1 3162 3161 3159 3158 1196/1 D-l 1194/1

Комп
лекс Светлинский Огеми-даванский Сининдинский

вес. % 
Si02 65.47 68.24 69.36 53.39 52.34 50.38 60.81 61.81 67.55 66.06 71.65 70.59 73.11 75.29 70.29 76.84 66.04 68.49 71.16

т ю 2 0.74 0.55 0.33 1.09 1.07 1.35 0.55 0.54 0.36 0.37 0.45 0.23 0.15 0.08 0.06 0.12 0.46 0.54 0.22

А12о 3 16.01 16.68 15.8 18.21 18.05 19.39 18.22 16.13 17.51 16.1 13.87 15.55 14.5 13.66 12.13 12.4 16.56 16.28 15.49

Fe20^ 2.13 3.01 0.96 3.79 4.54 3.81 2.27 2.37 1.06 1.58 1.26 0.8 0.95 0.77 0.93 0.63 2 1.41 1.21

FeO 2.59 — 1.42 4.9 5.25 4.83 2.24 2.13 1.01 1.56 1.54 1.05 0.28 - - 0.35 1.42 1.54 0.71

MnO 0.07 0.04 0.07 0.11 0.1 0.15 0.1 0.1 0.05 0.06 0.06 0.04 0.06 - 0.04 0.03 0.07 0.05 0.04

MgO 1.7 0.92 0.68 3.55 3.93 4.21 1.57 2.26 1.15 1.5 1.09 0.54 0.59 0.35 0.38 0.29 1.55 0.87 0.65

CaO 3.66 3.14 2.39 6.48 6.46 7.85 2.93 4.5 2.66 3.34 2.64 1.81 1.18 0.74 4.55 0.74 3.87 2.74 2.46

Na20 4.44 5.22 4.29 4.8 3.76 4.44 4.78 5.11 5.09 5.15 3.9 5.17 4.18 4.36 3.51 3.71 4.48 5.62 4.32

k 2o 2.48 1.4 3.51 1.76 2.28 1.42 4.72 3.63 3.56 3.46 2.8 3.01 4.56 3.95 4.37 4.28 2.36 2.13 3.28

p 2o 5 0.24 0.18 0.09 0.81 0.7 0.64 0.4 0.44 0.18 0.18 0.14 0.09 - - - - 0.13 0.22 0.05

П. n. n. 0.91 0.75 1.12 1.2 1.43 1.45 1.56 0.93 0.11 0.77 0.09 1.11 0.68 1.02 3.65 0.62 0.19 0.42 0.51

г/т
Rb 80 32 80 48 58 24 72 54 82 72 49 53 155 133 133 129 50 54 58

Sr 896 952 687 2003 1745 1364 1633 1724 1076 1226 903 733 205 53 43 138 1263 1027 881

Ba 1233 471 1560 1110 1250 860 1660 1180 739 830 1030 510 310 25 25 110 1010 574 880

Y 32 13 19 37 27 36 33 22 21 20 17 14 13 9 9 17 15 21 11

Ti 4533 3259 1600 6100 5900 6400 2600 2300 2056 1600 1800 1100 600 200 50 400 2600 3238 900

Zr 356 199 248 265 118 245 296 231 156 191 150 169 108 55 63 94 165 234 103

Nb 18 10 14 17 13 12 21 15 11 11 11 8 18 16 14 15 5 8 4

Th 29 11 17 - 4 1,5 5 10 21 14 11 10 24 23 21 26 6 11 4

U - - 2,7 0,8 1,5 Q34 3,5 2,8 - 3,9 1,4 1,4 7,3 2,7 2,7 3,8 2,2 - 1,1
Ni 19 6 - 35 15 42 12 14 10 10 8 7 - 8 6 8 8 7 8

Co 7 8 - 14 16 13 6 - 4 8 - 7 - - - - - 4 -

V 115 60 - 200 200 100 50 100 57 - - - - - - - 300 52 200

Cr 38 32 - 30 - 26 20 35 4 19 9 12 - 10 - 13 13 21 11
Mn - - 350 460 430 640 660 450 - 180 120 610 - 530 47 340 330 - 160

РЫ
Ц

К
 и др.



ГЕО
ТЕК

ТО
Н

И
К

А
 

№
 5 

1998

Таблица 3. Окончание

№
пробы 3155 129/1 129/3 129/4 022-1 018-1 035-2 037-3 Бгд-

111 3142' 3143 3147 3145 1129/3 1128/3 3059/6 1128/1 90035 025-2 023-4

Комп
лекс

Okto-
КИТ-
СКИЙ

Баргузинский Чивыркуйский
Конкуде-
ро-мама-
канский

Чив
куй<

1Ыр-
:кий

вес. % 
Si02 71.64 69.93 71.15 71.82 71.56 72.24 72.77 72.49 58.89 54.06 53.78 50.4 70.41 74.82 78.37 68.87 73.71 63.3 67.4 70.45

ТЮ2 0.16 0.18 0.44 0.28 0.24 0.15 0.03 0.22 0.82 1.69 0.86 1.2 0.26 0.05 0.03 0.19 0.17 0.99 0.83 0.31

А1?0^ 15.85 17.22 13.5 14.86 16.16 16.08 15.82 16.02 17.67 18.02 17.27 17.96 15.77 14 12.04 15.69 15 15.49 15.15 15.6

Fe?Oi 1.24 0.51 1.86 1.05 0.13 - - 0.11 2.49 3.67 3.62 2.41 0.93 0.89 0.56 1.02 0.93 3.43 0.82 0.5

FeO _ 0.35 1.56 0.71 1.27 1.08 0.57 0.9 3.22 3.33 3.69 6.02 0.49 - - 0.35 0.35 2.31 2.76 1.44

MnO 0.07 — 0.06 0.03 - - - - 0.1 0.11 0.1 0.13 - - - - - 0.09 0.04 -

MgO 0.17 0.38 1.1 0.59 0.34 0.25 - 0.25 3 3.3 5 5.13 0.51 0.24 - 0.32 0.32 1.53 1.38 0.87

CaO 0.91 2.86 1.06 2,2 1.49 1.77 1.96 1.7 5.86 5.13 6.84 9.09 2.06 0.94 0.51 2.71 1.65 3.81 2.41 1.5

NazO 4.61 5.61 3.74 4.44 3.85 4.22 3.54 4.2 4.28 4.74 4.1 4.02 4.88 4.76 3.05 4.76 5.86 4.74 3.62 3.76

K20 4 2.49 5.16 3.26 5.26 4.35 5.24 4.35 2.67 4.13 2.77 1.77 2.82 3.95 5.59 4.55 1.26 3.59 5.12 4.99

P20 5 _ 0.08 0.05 — - - - 0.32 0.72 0.2 0.57 0.06 - - - - 0.43 0.21 0.09

П. n. n. — 0.59 0.56 0.73 0.14 0.12 0.06 0.1 0.85 1.08 1.97 1.18 1.83 0.53 0.35 1.52 0.36 0.72 0.45 0.69

г/т
Rb 98 62 155 69 158 128 142 110 72 109 82 51 64 220 233 162 71 116 270 208

Sr 181 1588 397 930 938 935 716 1153 1258 976 956 1423 326 206 333 984 962 1070 303 525

Ba 1120 1960 1520 1560 - - - - 1460 2970 860 1050 880 150 380 1380 470 1614 - -

Y 21 10 14 13 15 12 6 10 24 34 31 24 11 12 14 20 15 57 27 12

Ti 900 700 1900 1100 - - - - 4651 7400 4600 6500 1300 50 200 900 500 5057 - -

Zr 193 103 153 149 201 95 43 149 143 408 257 88 180 108 95 162 203 453 462 186

Nb 21 5 13 9 13 15 6 12 7 26 17 9 9 12 8 16 13 36 31 15

Th 16 5 9 7 11 5 — 8 13 12 12 1 18 39 16 10 10 29 39 24

U 4 1,3 4 1,8 - - - - - 2,6 2Д 1Д 3,6 6,6 1,8 1,5 1,4 - - -

Ni _ 10 — 11 — - - - 16 11 38 40 12 13 10 6 13 10 - -

Co _ — — — — — - - 20 6 15 23 - - - - - 12 - -

V _ 50 — — — — - - 114 - 100 200 - - 200 50 - 57 - -

Cr __ _ — - — — — — 47 13 52 42 11 - 14 13 - 39 - -

Mn 260 390 450 570 - - - - - 400 350 48 37 600 100 190 620 - - -

Примечание. Фазы: первая (4-8, 28-31); вторая (1-3,9-12,17-20); третья (13-16); главная (21-27,32-39). Прочерк -  элемент или окисел не определен.
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Ком
плекс Огеми-дованский Светлинский

Синин-
дин-
ский

Окто-
кит-
ский

Баргу-
зин-
ский

Чивыркуйский

Эле
мент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 И 12 13 14

К % 3.39 2.6 2.5 3.62 1.48 1.49 2.79 0.3 2.64 1.31 3.49 3.96 3.78 2.4
Na, % 3.43 3.23 3.7 2.98 3.07 3.24 2.99 6.12 3.44 5.9 3.29 2.95 3.44 3.18
Li 19 23 12 25 10 10 7 2 22 4 18 11 34 11
Rb 68 55 54 122 39 45 69 7 59 19 95 218 156 65
Sr 1447 752 603 110 1739 895 553 664 854 227 794 259 971 823
Ва 1395 734 534 130 1000 646 1767 705 708 303 1480 308 1640 1308
и 2.6 1.4 1.1 4.1 1 l.i 1.8 0.5 1.5 2.7 2.6 3.8 2 2.5
Th 8 9 5 24 4 6 12 5 5 12 9 17 10 И
Zr 292 146 141 80 164 137 174 108 123 594 137 80 183 219
Nb 16 11 7 16 И 6 9 3 6 92 И 12 17 15
Y 28 18 14 12 33 14 И 11 13 37 14 13 19 22
Ca 2 1.5 1 0.6 4.8 2.3 1.4 0.75 1.3 1.5 1 0.4 1.1 3.4
Ti 2485 1678 1029 325 5710 2900 1433 750 1156 2300 1250 200 1200 4300
Pb 22 19 19 32 12 15 21 6 22 17 23 40 36 27
Mo 2.8 2.8 4.3 2.3 1.6 1.4 1.7 1.3 1.2 2 2 3 3 1.7
F 509 329 500 160 ИЗО 348 217 330 284 180 343 496 418 565
Ni 13 11 8 7 35 25 10 25 7 8 9 10 9 27
Co 7 5 4 1.5 14 9 6 5 2 7 1.1 1.2 2 13
Cr 21 16 11 6 38 18 4 37 7 9 4.3 12 18 23
Mn 602 187 320 295 593 214 203 68 241 123 465 262 289 417
Ga 20 17 18 14 23 14 13 13 18 25 17 28 26 16
Se . 3 3 1.9 1.3 11 5 2.3 2 2 3.3 2.8 2.2 1.8 7.2
n 9 13 7 4 9 9 4 4 9 3 4 5 4 6

Огеми; 4 - лейкограниты Мокченского массива; 5 -  габбро-диориты Нукшикитского массива; 6 - диориты; 7 -  гранодиориты; 
8 -  плагиограниты; 9 -  гнейсо-граниты Сининдинского массива; 10 -  дайки альбитизированных гранит-порфиров; 11 -  гра
ниты (верховья р. Левая Номемы; 12 -  граниты Чивыркуйского массива; 13 -  гранодиориты Чивыркуйского массива; 14- монцо- 
диориты первой фазы Верхнекилгологитского массива.
Методы определения элементов-примесей и погрешности: Pb, Th -  0.0005%; Y, Zr, Nb -  0.0003%; Rb, Sr -  0.0002% -  рентге
носпектральный метод. Cr, Ni, Со -  2 г/т и Мп -  20 г/т -  количественный спектральный метод. U -  люминисцентный метод.

литам -трондьем итам , а герцинские -  трондьеми- 
там  и, главны м  образом , гранитам . С огласно диа
грам м ам  A-В  (рис. 7) и A l2 0 3 /(N a2 0  + К 20 ) -  
А12Оз/(СаО + N a20  + К 20 ) , каледонские граниты  
являю тся метглиноземистыми мезомеланократо- 
выми породами, а больш ая часть герцинских грани
тов -  мет- и перглиноземистыми лейкогранитами.

В сравниваемых комплексах существенно разли
чается состав элементов-примесей (см. табл. 3 и 4). 
В целом, согласно классификации [33], каледонские 
гранитоиды отвечаю т тоналит-гранодиоритовому 
и гранит-гранодиоритовому типам, а относительно 
обогащ енные литофильными элементами герцин
ские граниты -  субщелочному палингенному типу. 
При этом  для всех палеозойских гранитоидов реги
она характерен повыш енный уровень концентра
ции Sr и в меньшей степени Ва.

О тм еченн ы е петрогеохимические отличия со
става разновозрастны х гранитоидов могут о тр а

ж ать  в первую  очередь различны е геодинамичес- 
кие обстановки гранитообразования. В общ ей 
классиф икационной схеме петрогенетических ти 
пов гранитов [37] каледонские граниты  могут 
бы ть  сопоставлены  с /-типом  низкокалиевы х из
вестково-щ елочны х пород субдукционных зон 
(группа Нса), а герцинские граниты  -  с перглино
земистыми породами S-типа коллизионны х и по
стколлизионны х зон (группа Cci) и серией пром е
ж уточны х по составу пород (группа Н1о). О днако 
на дискриминационных диаграммах R b-(N b + Y) и 
N b-Y  Д. П ирса [40] точки  составов и каледон
ских, и герцинских гранитов располагаю тся в по
ле осгроводужных гранитоидов (рис. 8А , 8/>). На 
петрохимической дискриминационной диаграмме, 
по [38], каледонские гранитоиды  образую т рой 
то ч ек  от доколлизионны х к  позднеорогенны м, а 
герцинские -  от синколлизионны х до позднеоро- 
генных образований (рис. 9А , 9Б ).



2.2.2. S m -N d  изотопны е данны е
Р езультаты  изучения Sm -N d изотопной систе

мы в валовы х пробах гранитоидов, рассчитанны е 
значения парам етра е Nd(T) и N d-м одельного воз
раста приведены  в табл . 5. П о  значениям  п ар а
метра £ Nd(T) среди изученны х гранитоидов м ож 
но выделить три  группы. П ервую  группу состав
ляют каледонские граниты  с полож ительны м и 
значениями £ Nd(T) о т  +1.9 до +5.3 и модельны ми 
возрастами Т(дм) о т  900 до 714 млн. лет. А н ало
гичные характеристики  имею т ф ельзит-порф и- 
ры уколкитской свиты  катерской  серии (+4.7 и 
768 млн. лет  соответственно). Во вторую  группу 
входят герцинские гранитоиды , имею щ ие отри
цательные значения £ Nd(T) от -11 .3  до -13 .7  с 
древним значением  модельного возраста Т(дм) 
1.7-2.1 млрд. лет. Т ретья группа вкл ю чает  как 
герцинские, т ак  и каледонские гранитоиды  с про
межуточными отрицательны м и значениями 
е Nd(T) от -2 .6  до -5 .7  и модельны ми возрастами 
Т(дм) от 1.2 до 1.4 млрд. лет. Эту группу составля
ют диориты  и монцодиориты  первой ф азы  чи- 
выркуйского ком плекса, гранит-порф иры  окто- 
китского дайкового ком плекса и биотит-ам ф ибо- 
ловые гнейсо-граниты  светлинского комплекса. 
Значения N d-м одельного возраста пород этой 
группы близки к  значениям возраста унаследо
ванного древнего ком понента в цирконах герцин- 
ских и кдледонских гранитоидов первой и второй 
групп и составляю т 1.2-1.0 млрд. лет.

Таким образом , на примере К атеро-Б аргузин- 
ского региона выясняется, что на ю ге Б айкаль
ской складчатой области ш ироко распространены 
как каледонские, так  и герцинские гранитоиды. 
Каледонские граниты  характеризую тся относи
тельно молоды м и оценкам и модельного возраста 
и полож ительны м и значениями парам етра 
£ Nd(T), к о то р ы е указы ваю т на участие в их ф о р 
мировании вещ ества позднерифейско-вендской 
ювенильной коры . Герцинские гранитоиды  име
ют наиболее древние оценки модельного возрас
та, которы е вм есте с отрицательны м и значения
ми £ Nd(T) и значением  возраста унаследованного 
циркона указы ваю т на их ф орм ирование за счет 
протерозойских коровы х протолитов.

3. Г Е О Д И Н А М И Ч Е С К И Е  О Б С Т А Н О В К И  
Ф О Р М И Р О В А Н И Я  Г Р А Н И Т О И Д О В

Согласно последним геодинамическим моде
лям, тектоническое развитие Забайкалья в раннем 
палеозое определялось палеообсгановкой актив
ной континентальной окраины западно-тихоокеан
ского типа [15], ведущими элементами которой яв
лялись микроконтиненты с дорифейской континен
тальной корой, принадлежащие Сибири или(и) 
Восточной Гондване [3, 14, 30]. Н овы е материалы 
Дают возможность реш ить два клю чевых для гео- 
Динамического анализа палеозойской истории Бай
кальской складчатой  области  и З аб ай к ал ья  во
проса -  определить возраст и реальный объем  Ан-

К2 + Na20 , вес. % а /  , 2 а 3 а 4 а 5 ф 6 , 7 я 8а 9

Рис. 4. Диаграмма Si02-{Na20  + К20) для гранитои
дов Катеро-Баргузинского региона.
1 -  9 -  гранитоидные комплексы: 7 ,2 -  светлинский:
1 -  первая и 2 -  главная фазы; 3-5 -  огеми-даванский: 
3 -  первая, 4 -  главная и 5 -  третья фазы; 6 -  синин- 
динский, 7 -  баргузинский; 8 ,9 -  чивыркуйский: 8 -  пер
вая и 9 -  главная фазы. Поля: 1 -  монцодиоритов,
2 -  монцонитов, 3 -  кварцевых сиенитов, 4 -  субще
лочных гранитов, 5 -  субщелочных лейкогранитов, 
6 -  кварцевых диоритов, 7 -  гранодиоритов, тонали- 
тов, 8 -  гранитов, 9 -  лейкогранитов.

К20 , вес. %

Рис. 5. Диаграмма Si02 -  К20  для гранитоидов Кате
ро-Баргузинского региона.
Комплексы: 1 -  светлинский, 2 -  огеми-даванский: а -  
Даванский, б -  Мокченский массивы, 3 -  сининдин- 
ский, 4 -  баргузинский, 5 -  чивыркуйский. Линия раз
деляет поля составов каледонских (I) и герцинских (II) 
гранитоидов.

гаро-Витимского батолита баргузинских гранитов 
и установить время столкновения Сибирского кра- 
тона с микроконтинентами Забайкалья.

С огласно полученным данным, А нгаро-В и
тимский батолит в его приняты х, по [21, 22], гр а
ницах отчетливо распался на три  ареала, слож ен
ны е различны м и гранитоидами (рис. 10). С еверо-



Ап Ап

Рис. 6. Диаграмма A lb-A n-O rt для гранитоидов К ате- 
ро-Баргузинского региона.
Условные обозначения см. на рис. 5. Поля: 1 -  тона- 
литы, 2 -  гранодиориты, 3 -  адамеллиты , 4 -  трондь- 
емиты, 5 -  граниты.

А = А1 -  (К + Na + 2Са)

Рис. 7. Диаграмма А  -  В для гранитоидов Катеро- 
Баргузинского региона.
Условные обозначения см. на рис. 5. Поля: I, V I-л е й -  
кограниты , II и III - перглиноземистые, IV, V -  мет- 
глиноземистые. В контуре точки составов каледон
ских гранитоидов.

западный ареал образован  интрузиями порф иро
видных субщ елочны х гранитоидов чивы ркуйско- 
го и конкудеро-мамаканского ком плексов, л о ка
лизованны ми в байкалидах Б айкало-В итим ского 
пояса. Ц ентральный ареал сложен лейкократовы- 
ми гранитоидами петротипического, по [31], баргу- 
зинского комплекса, которы е пространственно 
тесно связаны с докембрийским фундаментом Б ар
гузино-Витимского микроконтинента. Все гранито- 
иды этих двух ареалов имею т установленный гер- 
цинский возраст (290-320  млн. лет) и являю тся 
постколлизионны м и образованиям и, сф орм иро
ванны ми за счет вещ ества дориф ейских коровы х 
протолитов.

В ю го-восточном  ареале Д ж ида-Витимской 
зоны  преобладаю т автохтонны е синметаморф и- 
ческие гнейсо-граниты  и м игм атиты  [21], для 
которы х отсутствую т геохронологические дан
ные. Если верна геологическая оценка ордовикс
кого возраста рассм атриваем ы х гранитов, то  их 
вклю чение в состав баргузинского ком плекса без 
изотопно-геохронологического обоснования не 
м ож ет бы ть принято, так  как  они оказы ваю тся 
значительно древнее петротипических баргузин- 
ских гранитов. Т аким  образом , в соответствии с 
объем ом  баргузинского ком плекса герцинских 
гранитов в составе А нгаро-В итим ского батолита 
могут бы ть  “оставлены ” только  гранитоиды  цен
трального  ареала, общ ей площ адью  около 
100000 км2. В итоге по своим разм ерам  А нгаро- 
Витимский батолит не является уникальны м  плу- 
тоном, но вполне сопоставим с крупнейш ими ба
толитам и мира.

П ризнаки тектонического  скучивания и м ета
м орф изм а на рубеж е 500-480 млн. лет, подобные 
тем , что  установлены  в П риольхонье [19, 34], в 
К атеро-Б аргузинском  регионе не обнаруж ены . 
О днако вы явление в структурах байкальского 
орогена тоналит-гранодиоритовой серии пород с

Nb, ppm Pb, ppm ш1а2*3%4

Рис. 8. Составы гранитоидов Катеро-Баргузинского региона на диаграммах Д. Пирса [40]: А -  N b-Y , Б  -  R b-(Y  + Nb). 
1-4  -  комплексы: 1 -  светлинский (две фазы), 2 -  огеми-даванский (три фазы), 3 -  сининдинский, 4 -  баргузинский. Поля 
гранитов WPG -  внутриплитных, ORG -  океанических хребтов, VAG -  вулканических дуг, syn-COLG -  синколлизион- 
ных. О стальны е условные обозначения см. на рис. 5.



R2 = 6Са + 2Mg + А1 R2 = 6Са + 2Mg + А1

Rl = 4Si х 1 l(Na + К) -  2(Fe + Ti)

Рис. 9. Диаграмма R1-R 2 Р. Б атчелора и П. Боудена [38] для каледонских (Л) и герцинских (Б) гранитоидов К атеро- 
Баргузинского региона.
Поля гранитоидов: 1 -  мантийных, 2 -  доколлизионных, 3 -  постколлизионных поднятий, 4 -  позднеорогенических,
5 -  анорогенны х, 6 -  синколлизионных, 7 -  посторогенических.

полож ительны ми значениями е Nd(T), позднери- ми (светлинский и огеми-даванский ком плексы ) 
фейским N d-м одельны м  возрастом  и острово- м ож ет указы вать  на сущ ествование между ороге- 
дужными петрогеохимическими характеристика- ном и Баргузино-В итимским м икроконтинентом

Таблица 5. Sm-Nd изотопные данные для палеозойских гранитоидных комплексов Байкальской складчатой области

№ обр. № обр. 
на рис. 2 Комплекс, массив, порода Возраст, 

млн. лет ,47Sm/144Nd l43Nd/l44Nd eNd(T) Т(дм)1, 
млн лет

Т(дм)2, 
млн лет

90035 - Конкудеро-мамаканский, Ки- 
черский массив, гранодиорит

310 0.0983 0.511816 -12.2 1738 2064

90034 1 Чивыркуйский, лейкокра- 
товый биотитовый гранит

300 0.0929 0.511732 -13.7 1765 2182

БГД-111 10 Чивыркуйский (?), диорит 301 0.1025 0.512232 -4 .4 1242 1417
3443 6 Чивыркуйский (?), Килголо- 

гитский массив, монцодиорит
300 0.1077 0.512156 -5 .4 1409 1578

БМП-1а 8 Баргузинский, центр, часть ба
толита, массивные граниты

307 0.0861 0.511774 -13.3 1680 2115

БМП-2 8 То же 307 0.1235 0.51195 -11.3 2070 1961
5 — Мамско-оронский, Большепа- 

томский купол, гнейсо-гранит
350 0.1457 0.511883 -14.7 2047 1950

3155 4 Октокитский, дайка 
сиенит-порфира

375** 0.0873 0.512092 -5 .7 1261 1591

D-1 9 Сининдинский, Алдундин- 
ский купол, биотитовый 
гнейсовидный гранит

390 0.1026 0.512591 +5.3 759 804

1194 7 Сининдинский купол, 
гнейсо-гранит

390 0.1113 0.512539 + 1.9 898 954

БГД-Ц 11 Светлинский, Богодиктинский 
массив, биотит-амфиболовый 
гнейсо-гранит

425 0.096 0.512193 -2 .6 1225 1415

90010 3 Светлинский массив, био
титовый плагиогранит

— 0.1065 0.512587 +4.5 791 837

3070 2 Пластовое тело в бас. р. Укоинда, 
гнейсо-гранит

— 0.0983 0.512561 +2.9 769 863

1211 5 Огеми-даванский, Даван- 
ский массив, гранодиорит

440 0.0997 0.512611 +3.8 714 780

_089-1* 12 - 440 0.09709 0.512633 +5.5 678 737
Примечание. 143N d/144Nd отношения нормализованы по La Jolla 143N d/144N d-0.511860. Для расчета eNd(T) использовано зна
н и е  хондрита 143N d/144Nd = 0.51264 и f47Sm /144Nd = 0.1966 [42]. * -  измерения Р. Крымского. ** -  ориентировочная оценка.



Рис. 10. Гранитоиды А нгаро-Витимского батолита в 
структуре Байкальской складчатой области.
I -  четвертичны е отлож ения; 2 -  Сибирская плат
ф орм а; 3 -  А лданский щит; 4 -6  -  складчаты е зоны: 
4 -  Байкало-Патомская, 5 -  Байкало-Витимская, 6 -  
Джида-Витимская, 7 -  Баргузино-Витимский микро
континент; 8 -  Становая, Селенгино-Яблоновая и 
М алханская зоны Забайкальской складчатой систе
мы; 9 -1 1  -  ареалы  распространения гранитов, вклю 
чавш ихся в состав А нгаро-В итим ского  батолита 
[21, 31]: 9 -  северо-западны й, 1 0  -  центральны й,
I I  -  ю го-восточный; 12 -  главны е тектонические 
ш вы, в том числе Джида-Каларский.

Рис. 11. Схема геодинамических обстановок палеозой
ского гранитообразования в байкальской складчатой 
области (I и П -  ордовик -  ранний девон, III -  поздний 
карбон).
1 -  континентальная и 2 -  океаническая кора; 3 -  па
леобассейны с океанической корой; 4 -  коллизион
ные зоны; 5 -  сутуры; 6-8 -  гранитоиды: 6 -  доколли- 
зионные, 7 -  синколлизионные, 8 -  постколлизионные. 
Цифрами обозначены: 1 ,2 -  Байкало-Витимский (1) и 
Джидинский (2) палеобассейны с океанической ко
рой; 3 -  Сибирский кратон; 4, 5 -  микроконтинен
ты: 4 -  Баргузино-Витимский, 5 -  Малхано-Стано- 
вой.

реликтового  Байкало-Витимского палеобассейна, 
океаническая кора которого поглощ алась в зоне 
субдукции по крайней мере в период 0.45-0.42 млрд, 
л ет  назад (рис. 11, профиль I). В ты лу Баргузино- 
Витимского микроконтинента, вероятно, такж е 
протекали процессы субдукции океанической коры  
Джидинского палеобассейна [13]. В этом случае 
синметаморфические гнейсо-граниты Джида-Ви- 
тимской зоны  фиксирую т ордовик-силурийскую 
коллизию  Баргузино-Витимского микроконтинен
та  с палеодугой или М алхано-Становым микрокон
тинентом, а синколлизионные граниты сининдин- 
ского комплекса -  последующее сближение и 
столкновение микроконтинентов с Сибирским кра- 
тоном  в раннем девоне (см. рис. 11, профиль П). Де
вонская континентальная моласса свидетельствует 
о возникновении в результате каледонских колли
зионных событий единого с Сибирью континен
тального массива Восточного Забайкалья.

В начале герцинского ц икла в раннем карбоне 
на терри тори и  Забай кал ья  и Б айкальской  склад
ч атой  области реконструируется обстановка актив

ной континентальной окраины М онголо-Охотско
го океанического бассейна [14] или П алеотетиса 
[13, 36] с  характерными для нее зонами краевого 
вулкано-плутонического пояса [14] и ты лового на- 
двигового пояса на севере Байкальской складчатой 
области с высокоградиентной метаморфической 
зональностью и куполами гранито-гнейсов мамско- 
оронского комплекса [29]. В позднем карбоне (см. 
рис. 11, проф иль Ш) гранитоиды  А нгаро-В итим 
ского батолита образовали  ш ирокий тектоничес
кий свод между ф ронтальной  и ты ловой  зонами, 
уж е в конце карбона наруш енны й процессами 
ри ф тогенеза [16].

Таким  образом , герцинские гранитоиды  А нга
ро-В итим ского бато л и та  Б ай кал ьско й  складча
той  области  не им ею т н икакого  отнош ения к 
коллизионны м  процессам и, подобно сопостави
мы м по разм ерам  батолитам  на западе СШ А, свя
заны  с обстановкой активной палеоконтинен- 
тальной окраины . Следствием разнообразия кон
кретны х геодинамических ситуаций в пределах 
активны х окраин являю тся весьма различны е



условия возникновения крупнейших батолитов. 
Так, мезозойские батолиты  К алифорнии и Невады 
формировались в ходе дифференциации андезито- 
вЬ1х магм и их смешения с коровы м веществом в 
пределах ф ронтальной зоны долгоживущей актив
ной окраины обш ирного океанического бассейна 
[3 9 ], а Ангаро-Витимский батолит связан с палин- 
генными магмами, возникшими за счет плавления 
древнего корового субстрата на месте аккреции до- 
кембрийских микроконтинентов и островных дуг 
внутренней зоны  “молодой” активной окраины.

З А К Л Ю Ч Е Н И Е
Н астоящ ее обобщ ение опубликованны х ранее 

и новых геологических, геохронологических и 
изотопно-геохимических данных позволяет за
ключить, что  крупны е гранитны е батолиты  Б ай 
кальской складчатой  области вклю чаю т как  ка
ледонские, т ак  и герцинские образования.

1. А нгаро-В итимский ареал-плутон в сущ ест
вующем представлении об его о б ъ ем е образован  
разновозрастными каледонскими и герцинскими 
гранитоидами, сформированными в различных гео- 
динамических обстановках. В состав Ангаро-Ви
тимского батолита предлагается вклю чать только 
петротипические граниты баргузинского комплек
са герцинского возраста, локализованные в преде
лах Баргузино-Витимского микроконтинента.

2. У становленны е в К атеро-Б аргузинском  р е
гионе Б ай кальской  складчатой области  каледон
ские граниты  представляю т островодуж ны е и 
синколлизионные образования, сф орм ированны е 
в ходе субдукции океанической коры  и аккреции 
островных дуг и м икроконтинентов в обстановке, 
которая м ож ет отвечать  активной окраине запад
но-тихоокеанского типа.

3. Герцинские гранитоиды , вклю чая баргузин- 
ские граниты  А нгаро-В итим ского батолита, яв
ляются постколлизионны м и и ф орм ировались во 
внутренней части  новообразованной в карбоне 
активной континентальной  окраины  за счет ве
щества дориф ейской  континентальной коры .

А вторы  признательны  коллегам  А .М . Ларину 
и А.Г. Рублеву за  ценны е зам ечания и советы , а 
также Г.П . П л ескач  за подготовку рисунков.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний, грант 95-05-15104.
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This work is based on our geologic and isotope-geochronologic studies in the granitoid magmatism of the Kat- 
era-Barguzin region of the Baikalian orogenic area. These studies reveal the age, emplacement scenario, and 
principal major- and trace-element characteristics for the Paleozoic granitoid complexes. It is shown that the 
term “Angara-Vitim batholith” has been used to indiscriminately designate Caledonian and Hercynian grani
toids of different ages and geodynamic settings. The Caledonian granitoids are classified into island-arc and 
syncollisional rocks whose Sm-Nd isotope fingerprints suggest a genesis through accretion of island arcs and 
microcontinents that involved Late Riphean-Vendian juvenile crust in a setting similar to the West Pacific ac
tive margins. The petrotypal Barguzin granites of the Angara-Vitim batholith are Hercynian postcollisional 
rocks formed after a Proterozoic crustal protolith behind a new-formed active margin of die Paleo-Tethys.
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Пакет тектонических покровов (аккреционная призма) разнофациальных комплексов среднего па
леозоя в герцинидах Южного Тянь-Шаня, возникший при субдукции океанической плиты под кон
тинентальный массив Среднего Тянь-Шаня, подвергся на позднейшем коллизионном этапе постша- 
рьяжной перестройке вместе с верхнепалеозойским молассовым комплексом. Это привело к пери- 
ориентировке и существенным осложнениям покровной структуры. На примере крупных структур 
Алайского хребта -  Каузан-Яурунтузского антиклиналоида и части Охнинской синформы показа
ны различные стадии возникновения и развития своеобразных деформаций, названных автором 
“структурами вклинивания”. Детальные исследования взаимоотношений геологических тел различ
ной компетентности позволили внести коррективы в методику изучения покровной структуры и ус
транить ряд неясностей, нередко дискредитировавших идеи шарьирования. Новая интерпретация 
деформаций имеет значение для структурного прогнозирования сурьмяно-ртутного оруденения ре
гиона.

В В Е Д Е Н И Е

К ак  б ы л о  п о казан о  Г.С. П орш н яковы м , 
Ю.С. Б и скэ , В. С. Буртм аном  и другими исследо
вателями в палеозойской покровно-складчатой 
структуре Ю ж ного Тянь-Ш аня отразился ряд эт а 
пов ее образования из первоначально м ало нару
шенного супракрустального чехла пассивной север
ной окраины Таримско-Алайско-Устьуртскуого 
континента и, расположенного севернее, гипотети
ческого Туркестанского океана [3 ,4 ,7 ,1 4 ]. Н а ста
дии субдукции палеоплиты  под располож енны й 
еще дальш е к  северу С реднетяны наньский массив 
была в основном сф орм ирована покровная конст
рукция Ю ж ного Тянь-Ш аня. Вслед за образовани
ем гигантской моноклинали покровов (“акреци- 
онный призм ы ”) с общ им северны м падением, 
она подверглась деф ормациям , происходившим 
при смене направления движения масс на проти
воположное первичному, что является характер
ной особенностью  перехода обстановки субдук
ции к коллизии.

Ранее, во всех вторичны х по отнош ению  к ран 
ним (главным) надвигам структурах мы , как  и 
многие другие геологи  [3, 9 ,14], обы чно усматри
вали результаты  деформаций, осущ ествлявш ихся 
по обычной схеме альпинотипной складчатости. 
Она подразумевает, что пластообразны е тела 
горных пород преобразую тся в условиях деф ор
мации продольного изгиба, при которы х ф орм а 
образующихся структур зависит главны м  обра
зом от особенностей  прилож енны х тектоничес
ких сил, а не от  особенностей строения деф орм и
руемого тела. С читается, что для образую щ ихся

таким  образом  складчаты х деф орм аций  харак
терно единообразие ф орм ы  дислокаций в разли ч
ных частях разреза смятой конструкции. В числе 
разры вны х наруш ений, сопровож даю щ их такой  
механизм складчатости, основное м есто отводит
ся крупным разры вам , разделяю щ им  всю  д еф о р 
мируемую  конструкцию  на два блока, испы ты ва
ю щ их относительны е горизонтальны е перем е
щ ения или два кры ла: леж ачее и висячее.

О писанный вы ш е способ образования струк
тур действительно им еет место в орогенических 
областях, в том  числе на этапе постш арьяж ного 
деф ормирования скученных масс горны х пород. 
П одобны м  образом  сф орм ированы  складки по
кровов, породы  в которы х затронуты  процессами 
м етам орф изм а, а такж е наиболее крупны е из 
складчаты х деформаций, не обнаруживаю щ их свя
зи с метаморфизмом (например, многочисленные в 
Тянь-Ш ане горизонтальные сигмоиды). К ак  оказа
лось, более или менее конф ормное смятие пакетов 
покровных пластин является лиш ь частны м случа
ем более общ его разнохарактерного (дифференци- 
рованно-ламинационного) механизма деф ормиро
вания многослойных конструкций. О н зак л ю ч ает
ся в том , что различны е пластины  в таких 
конструкциях оказы ваю тся наруш енны ми в зави
симости от  их ком петентности: более ком петент
ны е тел а  подвергаю тся преобладаю щ им  д и зъ 
ю нктивны м деф ормациям , м енее ком петентны е 
породы  сминаю тся преимущ ественно пликатив- 
но, пассивно реагируя на перем ещ ения первы х и 
приспосабливаясь к вновь образую щ имся д и зъ 
ю нктивны м структурам. Д ля расш иф ровки  таких



Рис. 1. Схема образования “структур вклинивания”. Буквами обозначены элементы трехслойной конструкции: ком
петентная пластина (Б-А -  подстилающая некомпетентная пластина и ее фрагменты (Bj, Б2, Б3, Б4, Б5); В -  перекры
вающая некомпетентная пластина. Цифрами на схеме обозначены стадии деформаций: I -  складки косого скалыва
ния; II -  флексура и внутренний взброс; III -  флексура с внутренними клиппенами (фрагментами компетентной плас
тины Б, ограниченными по меньшей мере с двух сторон дизъюнктивами); IV -  развитие “вдвигов” с образованием 
“вклинивания” компетентной пластины в свое перекрытие (Bj) и подстилку (Б2).
1-2 -  границы между пластинами: исходные (7) и дизъюнктивные (2); 3 -  нормальное (а) и опрокинутое (б) залегание 
пластов; 4 -  компетентные и некомпетентные образования.

структур в традиционны е прием ы  анализа при
ш лось ввести сущ ественны е коррективы .

Н а  различны х стадиях реализации дифференци- 
рованно-ламинационного механизма деформирова
ния образую тся структуры различной сложности. 
Н екоторы е простейшие проявления такого меха
низма уже описывались в литературе -  складки ко
сого ск ал ы в ан и я  или “зу б ч а т ы е ” складки  ([21], 
рис. 1-1). О собенно специф ичны м и результаты  
диф ф еренцированно-лам инационного деф орм и
рования, оказы ваю тся на следую щ ей стадии их 
развития, когда наруш ения в ком петентны х плас
тинах утрачи ваю т свое подобие складчаты м  ф о р 
мам. Э та стадия характеризуется сочетанием в де
ф орм ированны х конструкциях дизъю нктивны х и 
пликативны х нарушений. К омбинации таких 
ф орм , как  взбросы  и ф лексуры , надвиги и л еж а
чие складки в смеж ны х частях р азреза  слоистых 
конструкций, сопровож даю тся образованием  
своеобразны х наруш ений в исходной последова
тельности  пластин, которы е м огут весьма озада
чить наблю дателя (рис. 1-HI). П одчеркивая внут
ренню ю  гетерогенность таких деф ормированны х 
тел и важ ность элем ента вклинивания ком пе
тентны х тел  в неком петентны е, автор назвал 
описы ваемую  категорию  наруш ений “структура
ми вклинивания” .

Н и ж е будет показано, что  между названны м и 
обы чн ы м  способом деф орм ирования бы ваю т 
взаимопереходы . Эти две категории  структур м о

гут сочетаться друг с другом в качестве основных 
и ослож няю щ их ф орм . К ром е того , деф орм иро
вание по типу “вклинивания” создает весьма бла
гоприятны е условия для реализации  другого тек 
тонического явления -  м еланж евого  диапиризма.

К  выводу о ш ироком  распространении струк
тур вклинивания, автор  приш ел, вы полняя зада
ние по соверш енствованию  м етодики глубинного 
прогнозирования рудоносных структур, в север
ных предгорьях А лайского  хребта. В районе Ка- 
дамдж айского месторож дения, прекрасно обна
ж енном  и изобилую щ им различны м и горными 
вы работкам и, сосредоточены  больш ие и малы е 
массивы разноком петентны х пород, составляю 
щ ие своеобразны е структурны е ансамбли. О со
бенности ф орм ы  и внутренней структуры  этих 
массивов находятся в полной зависимости от  де
ф орм ационны х качеств м атериала. П ричем  в ря
де случаев в этих ансамблях процесс образования 
структурны х ф орм  оказался остановленны м  на 
различны х стадиях, что  иллю стрирует нам  тече
ние деф ормационного процесса в герцинскую 
эпоху.

Х отя описы ваем ы е структуры  являю тся вто
ричны ми, они привели к сущ ественной дополни
тельной расслоенности на больш ее число плас
тин и изменили первичны й порядок располож е
ния первичных покровны х структур. П равильно 
оценить особенности первичны х ш арьяж ей  мож
но только  мы сленно проделав последовательны е



снятия налож енны х на них деф ормаций, из ко то 
рых наиболее серьезны м и представляю тся ре
зультаты  ретро-перем ещ ений.

П роделанная автором  работа является первой 
попыткой продвиж ения в этом  направлении. Эти 
далеко не исчерпы ваю щ ие себя сведения о кол 
лизионных деф ормациях, внесли определенную  
ясность в реш ение проблем , связанных с покров
ной тектоникой. Т аких проблем в Ю жном Тянь- 
Шане остается п ока немало. Н е будет преувели
чением сказать, многие из них оказались скон
центрированы вокруг К аузан-Я урунтузского ан- 
тиклиналоида. Е го  м ож но считать родиной идей о 
тектонических покровах в Ю жном Тянь-Ш ане, 
местом, где создавалась концепция покровного 
строения этого  региона, где успеш но апробирова
лись критерии структурного прогноза рудных за
лежей, основанны е на названной концепции. 
И тем не менее, автор  перечисленны х идей и от
крытий, Г.С. П орш няков [14], после того, как  его 
идеи соверш или триум ф альное ш ествие за  преде
лы А лайского сегм ента Ю жного Тянь-Ш аня, 
вновь и вновь возвращ ался в своих изы сканиях к 
непознанному до конца К адамдж аю . П риглаш ая 
автора настоящ ей статьи  принять участие в рабо
тах на этом  о б ъ ек те , он говорил, что расш иф ро
вать строение этой  структуры , значит понять 
строение всего Ю ж ного Тянь-Ш аня.

Х очется надеяться, что предлагаем ая новая 
интерпретация К аузанской структуры , а такж е 
новое понимание строения Ю жного Тянь-Ш аня, 
оказались воплощ ением  этих благих пожеланий.

Т Е К Т О Н О -С Т Р А Т И Г Р А Ф И Ч Е С К А Я
К О Л О Н К А  К А У З А Н -Я У Р У Н Т У З С К О Г О  

А Н Т И К Л И Н А Л О И Д А

По данным предшествующих исследований в 
строении Каузан-Яурунтузской структуры участву
ет ряд разнофациальны х комплексов палеозойско
го возраста (“типов разреза палеозоя” [1, 3 ,4 ,7 ,1 0 , 
14,17, 18]). Они образовались в разны х палеогео
графических зонах (с ю га на север): 1 -  А лайская 
карбонатная п латф орм а; 2 -  ее окраинная К ат- 
ранская часть (краевой  риф); 3 -  склоновы е отло
жения Ч аувай-А лы ш ской  области; 4 -  о ткр ы то 
морские отлож ения Т аш атинско-Т егермачской 
области.

О бш ирная карбонатная п латф орм а (Алайский 
тип разреза палеозоя) является автохтонной (па- 
раавтохтонной) единицей в разрезе  аккрецион
ной призмы. А ллохтонны е ком плексы  надстраи
вали ее тектоностратиграф ический  разрез в по
следовательности, аналогичной порядку своего 
первичного располож ения с ю га на север. П ред
ставляется удобны м нумеровать их снизу вверх 
начиная с наиболее верхних единиц: 1 -  вулкано
генно-метаморфические покровы  (К анско-А ра- 
нанские); 2 -  верхние карбонатны е пластины  (Ка-

транбаш инские, А ктурские и др.); 3 — пелагичес
кие (Таш атинский, Т егермачский); 4 -  А лайско- 
Яурунтузский параавтохтон.

О бы чно в литературе по Ю жному Тянь-Ш аню  
рассматривается значительно больш ее количест
во покровны х единиц [3, 4, 9, 15]. Один из кри те
риев проверки ненаруш енности полож ения т ек 
тонических пластин в вертикальном  ряду первич
ных ш арьяж ей  в Ю жном Тянь-Ш ане разработан  и 
успеш но использован Ю.С. Бискэ [2]. О н показал, 
что первичны е покровы , располож енны е в р аз
личных частях тектонострати граф и ческой  ко 
лонки этого  региона, характеризую тся разн овоз
растны м  предш арьяж ны м ф лиш ем , венчаю щ им 
их стратиграф ические разрезы . Н а  основании од- 
новозрастности толубайского ф лиш а, венчаю щ е
го разрезы  А лайского (рис. 2, I) и К атранского  
(рис. 2, II) известняковы х массивов, удалось уста
новить принадлеж ность этих геологических тел  к 
единой категории  структурны х единиц, заним аю 
щих наиболее низкое структурное полож ение в 
разрезе аккреционной призмы.

Д ругой критерий “чистки” , предлагаем ы й ав
тором , основан на вы явлении ретрош арьяж ны х 
осложнений структуры  аккреционной призмы. 
В результате переоценки структурны х соотнош е
ний между тектоническими пластинами в А лай
ском сегменте Ю жного Тянь-Ш аня его тектоно- 
стратиграф ическая колонка оказалась состоящ ей 
из четы рех  структурны х единиц. П оследние, в 
больш ей степени, чем  раньш е, отличаю тся о т  так  
назы ваем ы х типов разрезов  палеозоя.

Т ектоно-стратиграф ическая колон ка К аузан- 
А урунтузской структуры  представлена на рис. 2. 
В ней участвуют только две нижние единицы -  
Алайский (К аузан-Яурунтузский) параавтохтон  и 
Таш атинский аллохтон. И з оценок возраста пред- 
складчатого ф лиш а следует, что  образование на
званны х первичных аллохтонов происходило в 
основном в раннемосковское время. С труктуры , 
которы м  посвящ ена данная статья, сф орм ирова
лись в позднепалеозойское время.

Н а этом  коллизионном  этап е п акет  покровов 
оказался деф орм ированны м  вместе с неоавтох- 
тонны ми верхнекаменноугольно-пермскими мо- 
лассовыми комплексами. В аккреционной призме 
образовались структуры противоположной, север
ной, вергентности. Ты ловая часть аккреционной 
призмы оказалась переориентированной. В этой 
части Ю жного Тянь-Ш аня преобладаю щими явля
ются ю ж ны е падения, а выведенными на поверх
ность оказались наиболее низкие части  разреза  
покровно-складчатого сооруж ения. С ам а призма 
бы ла п реобразована в асим метричную  синформу. 
Рассматриваем ая ты ловая  часть аккреционной 
призмы  представляет собой ее м еньш ее по разм е
рам  северное кры ло. С труктура вклинивания яв
ляется следствием ретро-движ ений: надвиги пре
образовались в поверхностны е ретрош арьяж и ,



Рис. 2. Тектоностратиграфическая колонка аккреционной призмы Южного Тянь-Шаня (северный склон Алайского 
хребта). Стратиграфическое расчленение палеозойских отложений произведено с использованием данных других ис
следователей [2, 9 , 10, 11].
1 -  известняки, 2 -  доломиты, 3 -  кремнистые сланцы, 4 -  флиш с олистолитами, 5 -  глинистые сланцы, 6 -  песчаники, 
7 -  конгломераты, 8 -  меланжированные силурийские сланцы; 9 -  поверхность ретро-шарьяжа: Римскими цифрами 
обозначены: I -  Алайский параавтохтон (Каузан-Яурунтузская пластина); II -  Катранский риф; III -  Чаувайский “скло
новый” тип разреза; IV-V -  разновидности Ташатинско-Тегермачского склоново-пелагического типов разрезов. Ме
стные стратиграфические подразделения: Smd-майданский меланж; Snd -  нижнеджидалинский меланж; Sjsg-сюгетская 
свита; Si_2ar -  архакаринская свита; S2pl -  пульгонская свита; S^Djkp -  капкалыкская свита; Sj-Djkr -  караджегачская 
свита; Djdz -  джидалинская свита; Djak -  аккульская свита; Djal -  алькакаринская свита; Di_2a r-  арпалыкская свита; 
Dj_2kt -  катранская свита; D2_3br -  бородинская свита; D2_3jr -  яурунтузская свита; D3kc -  курчаувайская свита; D3n* -  на- 
заринская свита; Dtm -  тамошинская свита; D3-Cisn -  сангибаляндская свита; D-Cjcm -  чильмайрамская серия;
D-C2sI -  шаланская серия; Cjkd -  карадаванская свита; Cjps -  пешкаутская свита; Ci_2bd -  биданинская свита; 
Cj_2g -  газская свита; C2tl -  толубайская свита; C2td -  туюкдангинская свита; С2рг -  пыркафская свита.



надвинутые в направлении с ю га на север. Л ю бо
пы тны м  отличием  коллизионны х ш арьяж ей яв
ляется сохранность у них структур вклинивания. 
Н еко то р ы е из них практически  остановились на 
этом , предваряю щ ем более высокоамплитудное 
ш арьирование, этапе. По-видимому, ретроп ере
мещ ения бы ли незначительны м и по амплитуде. 
К ром е того, деф ормациям  “вклинивания” долж 
ны бы ли благоприятствовать подходящие дина
мические условия. К ак  бы  то  ни бы ло, при об ра
зовании описы ваемы х структур, горизонтальны е 
перем ещ ения реализовались не в ф орм е гигант
ских аллохтонов, а в виде незначительны х ф р аг
ментов последних, различаю щ ихся своими р ео л о 
гическими свойствами.

В пределах А лайского  паравтохтона и Таш а- 
тинского аллохтона обособились по меньш ей м е
ре три пластины: Ч аувайская, К аузан-Яурунтуз- 
ская и Охнинская. В них объединились ф рагм ен
ты  разрезов  разны х первичны х покровов или 
части одного из них (рис. 2 , 1, И, III, IV, V). Следу
ет оговориться, что  ненаруш енное полож ение о т 
носительно друг друга пластин на поверхности 
наблю дать не приходится, но предпринятая экс
траполяция при построении тектоностратигра- 
ф ической  колонки, доступна проверке. Д оказа
тельства ее правильности приведены  в ниж есле
дую щ ем описании.

О П И С А Н И Е  К А У З А Н -А У Р У Н Т У З С К О Й
С Т Р У К Т У Р Ы  И  О Б О С Н О В А Н И Е  Н О В О Й  

И Н Т Е Р П Р Е Т А Ц И И  Д Е Ф О Р М А Ц И Й

К аузан-Я урунтузская структура представляет 
собой протяж енны й моноклинальны й участок 
аккреционной  призмы  Ю жного Тянь-Ш аня, име
ю щ ий ю ж ное падение и ослож ненны й структура
ми ретро-движ ений. Среди них структуры  вкли
нивания являю тся основными, но не единствен
ными. С ледует иметь в виду, что  горизонтальны е 
ретро-движ ения реализованы  такж е в деф орм а
циях типа гигантских структур волочения. Они 
особенно интенсивно проявились в нижней из 
трех, Ч аувайской пластине, которая оказалась 
преобразованной  в систему чешуй. В ы ш ележ а
щ ая К аузан-Я урунтузская карбонатная пластина 
см ещ ена по отнош ению  к  ниж ележ ащ ей терре- 
генной пластине. В чешуях Чаувайской пластины, в 
северной ее части, кроме фрагментов основания 
Каузан-Яурунтузской карбонатной платформы, 
присутствуют латеральны е аналоги последней. Это 
отложения шаланской серии (D-C2sl), образовав
ш иеся в пределах глубоководной части склона, 
ограничиваю щ его названную  вы ш е платф орму. 
П рим ечательно, что основная часть чехла этой  
части палеобассейна преобразована в Таш атин- 
ский покров, перем ещ енны й на Каузан-Яурун- 
тузскую  карбонатную  платф орм у.

К аузан-Я урунтузская дислокация подобна сво
еобразной ф лексуре -  крупной складке, сопря
ж енной с явлениями вклиниваний. И нтенсив
ность такого  ф лексурообразного  перегиба, как  и 
других ретродислокаций в пределах К атран-Я у- 
рунтузской структуры  возрастает  по ее простира
нию с запада на восток. И зм енения ф орм ы  К ау
зан-Яурунтузской структуры , происходящ ие в 
указанном  направлении, мож но сравнить с посте
пенным появлением складки на куске материи, 
закрепленном  внахлест на одном его крае. Для 
больш его сходства лоскут следует ориентировать 
наклонно, поперек линии складки, а такж е пред
ставить себе м атерию  толстой  и трехслойной с 
хрупким средним прослоем. В стречное перем е
щение двух частей такой  трехслойной конструк
ции в месте прикрепления долж но бы ть таким, 
чтобы  хрупкий прослой раскололся и края его с 
двух сторон от линии раскола наезж али друг на 
друга, не испытывая подворачивания. Пластичная 
масса, заклю чаю щ ая в себе этот каркасоподобный 
хрупкий элемент, напротив, должна стремиться со
хранить свою целостность и неразрывность с кар
касной пластиной и создать облекаю щ ую  флексу
рообразную форму. П о мере увеличения амплиту
ды нахлеста, следует допустить частичное и, 
местами, полное протыкание пластичной оболочки 
краями жесткой пластины. В свою очередь обе 
пластичные оболочки представляю т собой много
слойные тела, составные слойки которы х такж е 
различаю тся по своей компетентности. В результа
те внутри этих оболочек возникаю т деформации, 
подобные описанной вы ш е флексурной структуре, 
только  несравнимо более мелкие. Э то  позволяет 
составить представление о характере об ъекта , 
которы й  описан ниже.

П остепенное увеличение в восточном  направ
лении амплитуды горизонтального  п ерекры ти я в 
подобной зигзагообразной деф орм ации (в верти
кальном  разрезе), а так ж е  сопровож даю щ ие это  
увеличение качественные изменения в характере 
явлений вклинивания, позволяю т, с некоторой до
лей условности, разделить Каузан-Яурунтузскую 
структуру на три сегмента (рис. 3): 3 ападнокатран- 
ский (моноклинально-пологофлексурный), Кадам- 
джайский (флексурно-внутриклинный) и Чаувай- 
А бш ирский (внутри-надвиговый), которы е ил
лю стрирую т последовательны е этап ы  ее струк
турной эволю ции на коллизионном  этапе. Эти 
этапы  поясняю тся такж е идеализированны м и 
моделями, приведенными на рис. 1.

Западнокатранский сегм ент, располож енны й 
западнее г. И чкаль. Три его пластины  деф орм и
рованы  в наименьш ей степени. Они образую т м о
ноклиналь, падаю щ ую  в ю ж ном направлении и 
осложненную  пологим ф рексурны м  перегибом. 
В ерхнее колено этого  перегиба м ож но н аблю 
дать ю ж нее г. И чкаль, где круты е ю ж ны е паде
ния пластов в К атранском  массиве сменяю тся
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Рис. 4. Схема развития деформаций вклинивания (I -  исходная позиция, II -  стадия зубчатых складок, III -  флексура с 
внутренними клиппенами) и схематический геологический разрез Каузан-Яурунтузской структуры в районе рудника 
Кадамджай (IV).
1 -  известняки; 2 -  доломиты; 3 -  силициты; 4 -  флиш с олистолитами; 5 -  глинистые сланцы; 6 -  конгломераты; 7 -  глини
стый меланж; 8 -  базальтоиды; 9 -  ультрабазиты; 10 -  поверхности несогласия; 11 -  геологические границы (а) и разделы 
тектонических пластин (б); 12 -  первичные надвиги; 13-14 -  внутренние дизъюнктивы (13 -  вдвиги, 14 -  внутренние 
сдвиги); 15 -  прочие разрывные нарушения; 16 -  нормальное (а) и опрокинутое (б) залегания пластов; 1 7 -  поверхности 
складок Д -  Джидалинской, ВК -  Верхнекаранглинской; 18 -  внутренний Акташ-Сасыкский сдвиг.
Буквами в кружках обозначены пластины (О -  Охнинская, К-Я -  Казан-Яурунтузская, Чв -  Чаувайская), известняко
вые массивы и внутренние клиппены (Кт -  Катранский, Кр -  Каранглинский, Ак -  Акташский, СА -  Северноакташ- 
ский, В А -  Восточная часть Арпалыкского, СС -  Северосарталинский, Н -  Никифорова, НК -  Нижнекатранский), 
диапиры (X -  Ходжагаирский). Буквами в квадратах обозначены разрывные нарушения (Тш -Ташатинский, Ак -  Ак
ташский, АС -  Акташ-Сасыкский, Ч -  Чаувайский, МК -  Мамакский). Индексация местных стратиграфических под
разделений соответствует рис. 2.

более пологими, вплоть до субгоризонтального 
их залегания в пределах названной вершины. Ни
жнее колено скрыто на глубине, но может быть 
намечено по геофизическим данным -  наблюдается 
выполаживание высокоомного горизонта, соответ
ствующего кровле карбонатной пластины.

Кадамджайский сегмент. Здесь структура по
добна флексуре, изображенной на рис. 1-П, П1. 
А налогами двух частей компетентной пласти

ны Б, смещенных по внутреннему взбросовому 
разрыву, являются Катранский и Каранглинский 
карбонатные массивы (рис. 4, 5). Огибающими 
этот дизъюнктивно нарушенный каркас являются 
Чаувайская (аналог элемента А) и Охнинская плас
тины (аналог элемента В). Именно они образуют 
складчатый элемент в описываемой дислокации -  
флексуру с изоклинально сжатыми коленными час
тями. Верхний коленообразный подворот назван
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Рис. 5. Геологические разрезы Каузан-Яурунтузской структуры (местоположение показано на рис. 2, условные обо
значения -  на рис. 4, индексация местных стратиграфических подразделений -  на рис. 2).
Буквами в кружках обозначены известняковые массивы и внутренние клиппены (Кт -  Катранский, Кр -  Каранглин- 
ский, Ак -  Акташский, ЮА -  Южно-Акташский, Ар -  Арпалыкский, ПХ -  Пахалинский, СС -  Северо-Сарталинский, 
Он -  Ониксовый). Буквами в квадратах обозначены разрывные нарушения (Тш -  Ташатинский, Ак -  Акташский, 
АС -  Акташ-Сасыкский, МК -  Мамакский).

Джидалинской синформой, нижний -  Верхнекаран- 
глинской антиформой. В связи с общим наклоном 
осевых поверхностей складок на юг, противопо
ложные их крылья имеют нормальное падение. 
Общ ее кры ло оказывается перевернутым. П о
следовательность расположения пластин от ядра 
к крыльям оказывается обратной, а сами склад
ки, таким образом, можно назвать антисеквент- 
ными.

Общ ее крыло названных складок осложнено 
зоной Акташских внутренних дизъюнктивных 
нарушений. С ними сопряжены фрагменты Кау- 
зан-Аурунтузской пластины -  Акташ-Зузанов- 
ские внутренние клиппены, образовавшиеся в ре
зультате различного рода дополнительных ско
лов, возникших при разрушении пластины Б и 
ориентированных косо к ее подошве и кровле 
(рис. 5). Такие фрагменты оказываются ограни
ченными дизъюнктивами по меньшей мере с двух 
сторон.

Взаиморасположение клиппенов известняков 
в пределах кадамджайского сегмента наиболее

точно передает рис. 5, представляющий собой 
схематическую проекцию на единый разрез на
блюдаемых сечений Каузан-Яурунтузской струк
туры. В меньшей степени экстраполированные 
изображения структуры приведены на конкрет
ных разрезах (рис. 6).

Еще раз подчеркнем, что флексурный перегиб 
образовался в результате пассивной реакции двух 
некомпетентных пластин на перемещения карбо
натных массивов. Это определило многие особен
ности названных выше складок. Пласты пород 
испытывали не только деформации изгиба, но 
также и течения. Мощности пластин варьируют в 
широком диапазоне, вплоть до выклинивания. 
Протыкание некомпетентных пластин жесткими 
карбонатными телами и отчленения от них ф раг
ментов, характерные для следующих стадий раз
вития деформаций. Отчлененные разрывами 
фрагменты некомпетентных пластин, увлечен
ные силами трения вслед за аллохтоном, представ
ляют собой части последних. Дополнительная нару- 
шенность дизъюнктивами была приобретена этой 
складкой позднее. При всей нарушенности и завуа-



Рис. 6. Геологическая карта и разрезы Карабийских гор (Карабийские клиппены, местоположение см. на рис. 3). 
Буквами в кружках обозначены массивы (Кр -  Каранглинский, Кт -  Катранский) и клиппены (Ак -  Акташский, 
Н -  Никифорова, Он -  Ониксовый, СС -  Северосарталинский).
1-7 -  стратиграфические подразделения в пределах тектонических пластин: 1 -  майданский глинистый меланж (Smd), 
2 -  толубайская свита, флиш (C2tl), 3 -  паркафская свита, известняки (С2рг), 4 -  туюкдангинская свита, известняки
(C2td), 5 -  пешкаутская свита, известняки (Cjps), 6 -  чильмайрамская свита, доломиты (D2_3), 7 -  джидалинская свита, 
песчаники, алевролиты (D jd i); 8 -  тектонические разрывы; 9 -  линии геологических разрезов; 10 -  нормальное (а) и 
опрокинутое (б) замечание пластов.



лированносги описываемой структуры, существо
вание Кадамджайской флексуры представляется 
бесспорным. Оно обосновывается комплексом 
различных наблюдений: 1 -  картирование от
дельных частей флексуры (рис. 4); 2 -  опрокину
тое положение пластин в пределах антисеквент- 
ной части крыла флексуры; 3 -  мелкие складки, 
осложняющие Кадамджайскую флексуру и по
вторяющие ее форму; 4 -  обнаружение новых об
ластей распространения фрагментов Охнинской 
пластины (майданский глинистый меланж Smd с 
фрагментами Ташатинского покрова, выступаю
щий из под пород флиш а C2tl в верховьях сая Ка- 
ранглы, [9], рис. 4). К  сказанному следует доба
вить, что существование флексурообразного пе
региба Охнинской и Чаувайской пластин в 
пределах Кадамджайского рудного поля, объяс
няет особенности распространения глинистого 
меланжа в этом районе: часто зоны меланжа зале
гаю т внутри ш арьяжей. В то же время, в ряде 
мест видимое основание некоторы х аллохтонов 
оказы вается лишенным зон сколько-нибудь зна
чительной переработки пород. Парадокс, свя
занный с позицией меланжевых комплексов, 
объясняется псевдонадвиговым характером со
прикосновения аллохтона с нижележащими ком
плексами. Места, где существует видимость нахож
дения зон глинистого меланжа внутри покровов, 
приходятся на ядерные части Джидалинской и 
Верхнекаранглинской изоклинальных складок, со
ставляющих Кадамджайскую флексуру. При этом 
их позиция по отношению к основным покровным 
комплексам аккреционной призмы оказывается 
естественной и закономерной. Глинистый ме
ланж, слагающий ядро антисеквентной Верхнека
ранглинской складки, принадлежат основанию Та
шатинского аллохтона, распространенного южнее. 
Этот выход представляет собой тектоническое ок
но на фоне опрокинутого положения. Фрагменты 
меланжа, слагающие мульду Джидалинской син- 
формы, представляют собой, напротив, тектониче
ский останец, в котором в опрокинутом положе
нии сохранился нижний элемент разреза Алай- 
ско-Чаувайского параавтохтона. Отметим, что 
ранее появление меланжевых комплексов в ука
занных местах смущало исследователей, вынуж
денных констатировать отсутствие четкой связи 
образования этих тектонитов и процессов пер
вичного шарьирования [6].

Ядерные части Джидалинской и Верхнекаран
глинской складок, намеченные по распростране
нию меланжевых комплексов, имеют форму 
весьма далекую от ядер правильных складок из
гиба. Механизм деформаций некомпетентных 
пластин скорее подобен течению. Перетекание 
меланжевого вещества в ядерных частях складок, 
скорее всего, сопровождалось диапиризмом. Н е
удивительно также, что меланжевая масса могла 
проникать в зоны разломов и области тектониче
ского расщепления пластов. Такое расщепление 
и нагнетание сланцевого крош ева в межпласто

вые пространства характерно для Чаувайской 
пластины в области опрокинутых крыльев скла
док. Инъецированные милонит-меланжевые мас
сы, имеющие глинистый состав, можно не заме
тить среди расщепленных пластов песчаников. 
Их выявлению способствует специфичный облик 
сланцевых отложений, которые залегаю т в осно
вании разреза Чаувайской пластины и которые 
подверглись меланжированию в наибольшей сте
пени. Это характерные отбеленные сланцы с 
мелкими фтанитовыми конкрециями -  сюгетская 
свита SjSg. В пределах опрокинутой части кры ла 
Кадамджайской флексуры, и, в меньшей степени, 
в других районах, эти сланцы присутствуют в раз
личных частях стратиграфического разреза Чау
вайской пластины. Нередко они оказываю тся в 
положении между налегающими друг на друга 
толщами различного возраста (рис. 7). Такие со
отношения можно принять за тектонические че
шуи, в которых на наиболее древней из свит зале
гают все более молодые фрагменты осадочного 
комплекса. Для объяснения подобных соотноше
ний альпийскими геологами был предложен ме
ханизм довольно замысловатой “замены покро
ва” [19]. Попытки применения такой модели для 
Чаувайской пластины, предпринимаемые нами до 
выявления эф ф ектов вклинивания, нельзя при
знать удачными [9].

Чаувайско-Абширский сегмент. В нем Кат- 
ранский и продолжающей его на восток Яурун- 
тузский массивы, с одной стороны, и Арпалык- 
Абширское продолжение Каранглинского масси
ва, -  с другой, испытывают все возрастаю щее пе
ремещение. Огибающие их некомпетентные пла
стины оказываются в значительной части про
рванными (рис. 1-Ш и IV). Кадамджайская 
флексура преобразуется в сопряженную пару 
структур вклинивания (рис. 5, разрез В-В'). уже вос
точнее водораздела рек Ходжагаира и Исфайрама 
подземная часть Катран-Яурунтузской пластины 
оказывается вклиненной в нижнюю часть разреза 
Охнинской пластины -  майданский глинистый 
меланж (рис. l-IV-Bj). Каузанская пластина дви
галась в противоположном направлении и в своей 
фронтальной части оказалась окруженной че
шуйчатыми структурами нижележащей Чаувай
ской пластины (положение В2 на рис. 1-IV). Вос
точная часть Каузанской пластины оказалась ли
шенной своего перекрытия. В той части структуры, 
где такого перекрытия не было уже в момент рет
роперемещения Каузанской пластины, она оказы 
вается преобразованной в обычный ретро-аллох
тон. Нельзя исключить, что протрудируя терри- 
генные Чаувайские чешуи, Каузанская пластина 
могла оказаться в окружении тех структур, кото
рые составляли до деформирования не только ее 
основание, но являлись ее латеральным продол
жением. Однако при всех возможных изменени
ях характера этой пластины можно уверенно го
ворить, что начальным этапом для ее структур
ной эволюции на этапе ретроперемещений, была



750 км

Рис. 7. Геологические разрезы района левобережья р. Шахимардан (местоположение см. на рис. 3, условные обозна
чения -  рис. 2, 6).

флексурная форма структуры вклинивания. Об 
этом свидетельствуют реликты  среднего крыла 
такой флексуры, сохранившиеся в ряде мест 
вблизи тела пластины. В них можно видеть харак
терную тектоностратиграфическую последова
тельность элементов этого крыла. В последней 
можно узнать фрагмент джидалинской свиты, 
оторванной в свое время от подошвы Катран-Яу- 
рунтузского массива, но избежавший участи быть 
оторванным вторично от Зузановского клиппена.

СТРУКТУ РНЫ Е О С О БЕН Н О С ТИ  
КО М П ЕТЕН ТН Ы Х  ПЛА СТИ Н  И ИХ 

ДИ ЗЪ Ю Н К ТИ В Н Ы Х  О ГРА Н И Ч ЕН И Й

Тела, имеющие различные размеры, в том 
числе слагающие крупные горные массивы, явля
ются наиболее отчетливо экспонированными на 
местности элементами описываемой структуры. 
Сказанное в первую очередь относится к двум 
карбонатным массивам -  Катранскому и Каранг- 
линскому (Каузанскому), расположенным в верх
ней и нижней частях Кадамджайской флексуры 
(рис. 4, 5). К западному окончанию Каранглин- 
ского массива прилегает один из клиппенов -  Ак- 
ташский массив. Разобщенность Катранского, 
Каранглинского и Акташским массивов явилась 
причиной того, что многие исследователи рассма

тривали их, как фрагменты двух различных тек
тонических покровов [9, 15]. При общем сходстве 
разреза Каузанский массив считался выходом 
Алайского параавтохтона, а Катранский расце
нивался как аллохтон. Аллохтонной же признава
лась Чаувайская пластина, расположенная между 
названными массивами и севером Каранглинского 
массива. Поскольку последний оказывался с двух 
сторон окруженным сходными аллохтонными 
комплексами, он интерпретировался, как ядерная 
часть Каузанского антиклиналоида. Такая трак
товка находила, как казалось, подтверждение и в 
особенностях внутренней стурктуры Каранглин
ского и Акташского массивов. Последний, проре
занный глубоким ущельем реки Шахимардан, 
особенно наглядно демонстрирует свою антикли
нальную форму. Между тем, у антиформной 
трактовки Каузанской структуры обнаруживает
ся немало изъянов. Один из них -  отсутствие сим
метрии строения крыльев этой структуры. Для 
объяснения пробелов в последовательности по
кровных единиц на северном кры ле Каузанской 
структуры, приходилось допускать существова
ние крупных взбросов.

Последующее изучение вскрыло иную приро
ду этих разломов. Густая сеть буровых скважин, 
пробуренных в пределах Каузанского и А кташ 
ского массивов, а такж е детальные полевые



наблю дения позволили проследить изменения 
ф орм ы  и ориентировки в пространстве поверхно
стей см естителей разры вов. И з крутоориентиро
ванны х вблизи поверхности, больш инство таких 
разры вов преобразовывалось во все более пологие 
на глубине [9]. И наче говоря, разрывные наруш е
ния, совпадаю щ ие с краевы м и  частями А кташ - 
ского и К аранглинского массивов являю тся внут
ренними дизъю нктивам и, лиш ь отчасти внедряю 
щ имися в терригенны е породы , окруж аю щ ие 
карбон атн ы е массивы. Т ектонические подвижки, 
происш едш ие позднее дислокаций вклинивания, 
лиш или ф ронтальную  часть Каранглинского мас
сива того  острия, ко торы м  долж ен был заканчи
ваться ф рагм ент К аузан-Я урунтузской пластины  
после ее косого раскалы вания на две части. Р аз
ры в, отчленивш ий от  К аранглинского массива 
его “наконечник”, назван автором  А кташ -С асы к- 
ским. О граничивая К аранглинский и соседний с 
ним А кташ ский  массивы с севера, своим восточ
ным продолж ением  А кташ -С асы кский  разры в 
косо п ересекает К аранглинский массив (рис. 4). 
О тделенная от него северная часть, слагаю щ ая 
А рпалы кскую  горную  гряду, сместилась в вос
точном  направлении на 7.5 км. Н едостаю щ ий “на
конечник” следует искать в районах, располож ен
ных восточнее.

П рим ечательны м  является характер  перем е
щ ения по А кташ -С асы кском у разры ву. Э тот пра
восторонний сдвиг является внутренним сдвигом. 
Э та особенность вы текает  из сравнения противо
полож ны х кры льев  А кташ -С асы кского  разлом а 
в районе А кташ ской  гряды , где разлом  известен 
под названием  С еверо-А кташ ского . Ю жнее это 
го р азр ы ва под А кташ ским  клиппеном бурением 
установлено продолж ение К аранглинского мас
сива [9], а в северном кры ле -  отчлененны й ф р аг
мент А кташ а, лиш енны й аналогичной подстилки 
(рис. 5, 6). Допущ ение вы движ ения края А рпа- 
лы кского  массива из-под С еверного А кташ а, увя
зы вается с различием  х арактера смещений по 
этом у дизъю нктиву. Т ел а  на линии таких р азр ы 
вов оказы ваю тся перем ещ енны м и неодинаково: 
если часть К аранглинско-А рпалы кского  масси
ва, л еж ащ ая к северу о т  С асы кского разры ва ис
п ы тала сдвиговое перем ещ ение, то  располож ен
ный вы ш е ее А кташ ский  клиппен сместился в 
меньш ей степени. Б о л ее  ощ утимы ми для С евер
ного А к таш а оказались вертикальны е перем ещ е
ния. Ф ронтальная часть А кташ ского  клиппена 
“осела” на освободивш ееся место. Е щ е более в ы 
сокие части  р азреза  многослойной конструкции 
не испы тали значительны х разры вны х наруш е
ний и деф орм ировались пликативно, приспосаб
ливаясь к  изменениям ф о р м ы  своего ж есткого  
остова в процессе ф орм ирования ф лексуры . Р е
зультат неодинаковой реакции  ком петентны х и 
неком петентны х тел  на перем ещ ения особенно 
нагляден в районе западного погружения А к таш 

ского клиппена под терригенны е породы  Чаувай- 
ской пластины. Больш инство разры вны х нару
шений, отчетливо проявленны х в А кташ ском  т е 
ле не имею т своего продолж ения в терригенны х 
породах. В ы явление интраламинационного ха
рактера разры вны х наруш ений требует внесения 
определенных корректив в поиски рудоконтро
лирую щ их разломов.

И так, А кташ ский  и К аузанский массивы явл я
ю тся псевдоядром. К аузанский массив слагает се
верное кры ло В ерхнекаранглинской складки, 
или, что  то  ж е самое, располагается в ниж нем 
участке колена К адамдж айской ф лексуры . А к 
таш ский массив представляет собой клиппен, не 
полностью  смещ енны й относительно более круп
ного ф рагм ента той ж е пластины, и м аркирую 
щий зону внутреннего дизъю нктива в пределах 
описываемой ф лексуры .

О братим  внимание на особенности взаимной 
ориентировки ком петентны х и неком петентны х 
пластин, возникш ей в результате “вклинивания” 
(рис. 1, П1). Ч астичная или полная перевернутость 
неком петентны х элем ентов многослойной конст
рукции при сохранении нормальной ориентиров
ки ком петентны х пластин (Б 2, Б 3, Б 4) является ха
рактерны м  признаком  рассматриваемой катего 
рии структур. Т акой  механизм “вы ворачивания”, 
объясняет скры ты й  характер  тектонических кон 
тактов, разделяю щ их ком петентны е и неком пе
тентны е пластины  в местах, где последние о к аза 
лись в перевернутом  полож ении по отнош ению  к 
аллохтонному телу. О тсутствие следов значи
тельной тектонической  п ереработки  пород в зоне 
контакта в сочетании с его субсогласны м п оло
ж ением по отнош ению  к пластообразны м  вы ш е- 
и ниж ележ ащ их геологическим  телам  влекли  за 
собой ош ибки в интерпретации геологического  
строения как  рассм атриваем ого района, т ак  и 
всего Ю жного Тянь-Ш аня. О собенно п о казател ь
на история изучения А кташ ского  массива извест
няков и перекры ваю щ их его отлож ений  Ч аувай- 
ского комплекса. П ервоначально, разделяю щ ая 
их граница считалась стратиграф ической . У ста
новление палеонтологическим и методами силу
рийско-девонского возраста терригенны х о тл о 
жений, перекры ваю щ их кам енноугольны е А к- 
таш ские известняки, послуж ило толчком  к 
рож дению  идеи о тектонических покровах в Ю ж
ном Тянь-Ш ане [14]. У порное сопротивление, к о 
торое встретила эта  идея со стороны  многих гео 
логов в прош лом, представляется не случайным. 
П ричина заклю чалась  в том, что  эталоном  по
кровны х соотнош ений послужил псевдонадвиго- 
вый контакт (результат вторичны х наруш ений в 
п акете действительно сущ ествую щ их покровов), 
и в том , что  дислокации “вклинивания” оказались 
отож дествленны ми с антиф орм ны м и изгибами 
таких покровов.



Другие клиппены  так ж е как  и А кташ ский мас
сив рассматривались в качестве толщ  или пачек 
Г51 а затем  -  тектонических пластин [14]. П о 
скольку больш инство клиппенов оказы вается со
средоточенным внутри толубайского ф лиш а, для 
объяснения их природы  автором  бы ла предлож е
на олистоплаковая гипотеза [9]. П ри сходстве 
структурного полож ения, Зузановские пластины 
отличаю тся от настоящ их олистолитов. Д оста
точно указать на специфику их ф орм ы  -  разм еры  
пластин по простиранию  превосходят их м ощ 
ность в сотни и даж е ты сячи  раз. Убедиться в 
ином механизме их образования мож но на прим е
ре К арабийских тел  (рис. 6), где формирование 
клиппенов остановилось на начальной стадии. 
К роме того, косое скалы вание сочеталось со 
складчаты ми деф ормациям и как  в окруж аю щ ем 
ф лиш е, так  и, частично, в карбонатны х телах. 
П риведенны й пример иллю стрирует ещ е одну 
специф ическую  особенность клиппенов. В ы ко 
лоты е из исходной пластины  под разны ми углами 
и, при этом , не полностью  отделенны е друг от 
друга они оказы ваю тся похожими на серию  
обы чны х чеш уйчаты х структур. О днако направ
ление перем ещ ения и последовательность об ра
зования окаж утся отличны м и (рис. 6).

К  сказанному о структурах “вклинивания” сле
дует добавить, что они могут образовы ваться не 
только  из карбонатны х пластин, но из лю бы х 
ком петентны х прослоев.

З Н А Ч Е Н И Е  Н О В О Й  И Н Т Е Р П Р Е Т А Ц И И
К А У З А Н -Я У Р У Н Т У З С К О Й  С К Л А Д К И  

ДЛЯ И З У Ч Е Н И Я  П Е Р В И Ч Н Ы Х  П О К Р О В О В  
И  О Б Щ Е Й  С Т РУ К Т У Р Ы  Р Е Г И О Н А

В ы явление коллизионны х деф ормаций “вкли
нивания” способствует реш ению  ряда проблем 
ных вопросов покровной тектоники  Ю жного 
Тянь-Ш аня и вносит корректи вы  в прежние пред
ставления автора о геологическом  строении эт о 
го региона.

П ервая группа поправок касается первичных 
покровов. С ущ ествование этих главнейш их эл е 
ментов структуры  региона до сих пор подвергает
ся сомнению . А втору статьи  представляется, что 
причин такого  отнош ения к покровам  две. Во- 
первых, наиболее крупный в Тянь-Ш ане аллох
тон, перекры ваю щ ий А лайский параавтохтон, 
ранее в своей значительной части изображ ался 
без м еланж евой  подстилки. В о-вторы х, неправ
доподобность облику покровов придавало непра
вом очное отож дествление коллизионны х д еф ор
маций “вклинивания” с син- и антиф ормны м и из
гибами аккреционной призм ы . К ак  следствие 
такой  ош ибки -  диковинный облик покровов, изо
бражавш ихся на геологических разрезах [13, 16]. 
Тонкие, змееобразно изгибающ иеся пластины, 
оказы вались удивительно непропорциональными.

М еланж евая подстилка заняла свое место в 
К адамдж айской ф лексуре. Е е  отсутствие в преде
лах аккреционной призмы наблю дается только во 
фронтальны х и ты ловы х частях. П ервы е, очевид
но, принадлежат к наиболее поверхностной части 
аккреционного сооружения, для которой образова
ние меланжевых структур не характерно. В торые, 
возможно, лиш аю тся этих пластичных масс пород 
в результате их отжимания из наиболее погружен
ных частей аккреционного сооружения. Тектони
ческие покровы Ю жного Тянь-Ш аня, таким обра
зом, оказы ваю тся в больш ей степени сходными с 
аналогичны ми элем ентам и более м олоды х и со
временны х аккреционны х призм  [20].

К ром е сказанного, меняется представление о 
методологических приемах изучения покровов. 
Если ранее понятие тектонического  п окрова ав
тором , как  и многими другими геологам и, о то ж 
дествлялось со стратиграф ическим  понятием 
“тип разреза  п алеозоя” , то  теп ерь представляется 
возм ож ны м  с больш ей степенью  критичности о т 
нестись к  этому полож ению . П редставляется, что 
на значительной части рассматриваемого региона 
покровные единицы соответствуют интервалам 
разреза аккреционной конструкции, различаю щ им
ся не столько по особенностям своего состава, 
сколько по разграничениям зонами различного ро
да поднадвигового меланжа. Именно средняя часть 
аккреционного сооружения долж на служ ить о т 
правны м пунктом в реш ении вопросов о корреля
ции тектонических единиц.

В торая группа поправок касается трактовок  
постш арьяж ны х складчаты х и разры вны х нару
шений в Ю жном Тянь-Ш ане. Ранее в складках, на
лож енны х на п акет покровов, виделись случай
ны е изгибы. П ри этом  необъясним ы м  оставался 
ф ак т  их регионального масш таба. Н а  роль такого  
наруш ения всего п акета аккреционной призм ы  в 
А лайском  сегменте Ю жного Тянь-Ш аня м ож ет 
претендовать только  О хнинско-Т алды кская син- 
ф орм а, границы  которой  следует расш ирить. Ряд 
смеж ны х структур, в том  числе К аузанский анти- 
клиналоид, представляю т собой ее ослож нения 
дислокациями “вклинивания”. Ряд других особен
ностей позволяет уверенно говорить о неслучай
ности возникновения этой  синф ормы , как  изгиба 
покровов. Э та структура непреры вно прослеж и
вается из одного сектора аккреционной призм ы  в 
соседний, где состав структурны х единиц о к азы 
вается сущ ественно отличны м . О чевидно, м есто
полож ение О хнинско-Т  алды кской  синф орм ы  
предопределено сущ ествованием какой-либо ос
лабленной зоны  в более глубинны х частях ли то 
сф еры . Е ю  м огла бы  бы ть  область вторичной 
коллизионной субдукции, на сущ ествование к о 
торой  уже давно указы ваю т петрологи, изучаю 
щие коллизионны й м агм атизм  Ю жного Тянь-Ш а
ня [12].



О бразование больш инства разры вны х нару
ш ений, ослож няю щ их строение аккреционной 
призм ы  мож но связать с перемещ ением друг о т 
носительно друга геологических тел. Б ольш инст
во таких разлом огенерирую щ их тел располагает
ся вблизи поверхности. Т олько  самы е крупны е 
региональны е р азр ы вн ы е структуры, типа Ю ж
но-Ф ерганского ш ва или Талассо-Ф ерганского 
разры ва, образованы  благодаря неоднороднос
тям  литосф еры  надрегионального масш таба.

З Н А Ч Е Н И Е  Н О В О Й  И Н Т Е Р П Р Е Т А Ц И И  
К А Д А М Д Ж А Й С К О Й  С Т РУ К Т У РЫ  

ДЛЯ П Р О Г Н О З А  Р У Д Н Ы Х  З А Л Е Ж Е Й
О сновны е залеж и  сурьмяны х руд в К адамж ай- 

ском месторож дении, к ак  и других руд дж асперо- 
идного типа Ю ж но-Ф ерганского сурьмяно-ртут
ного пояса, п ри уроч ен ы  к  двум типам  структур: 
1 -  дж аспероидны е тела , располож енны е в кров
ле карбонатны х массивов под аллохтонны м тер- 
ригенны м экраном ; 2 -  зоны  разры вны х наруш е
ний, ограничиваю щ ие эти  массивы с ф лангов или 
рассекаю щ ие их на части  [11]. Н овая интерпрета
ция м орф ологии  разры вны х нарушений, ограни
чиваю щ их надвиги, п озволяет увидеть их взаим о
связанность, так  как  они являю тся частями еди
ной разры вной  поверхности. К  этой  ж е 
поверхности принадлеж ит такж е разры в, ограни
чиваю щ ий массивы снизу. М ож но надеяться, что 
условия осаж дения рудных растворов, оказы ва
лись сходными с условиями реализации свойств 
различной ком петентности  тектоническим и п ла
стинами в составе аккреционной  призмы.

В качестве кон кретны х перспективных участ
ков м ож но нам етить следую щ ие:

1 -  предполагаем ое продолж ение А кташ ского  
массива в погруж енной северной части К атранс- 
кого массива м ож ет содерж ать оторванны й в 
процессе скалы вания ф рагм ен т К адамдж айского 
месторож дения (“В торой  К адамдж ай”), такж е 
как  нельзя исклю чить возм ож ность сопряж енно
сти этой  структуры  с внутренними клиппенами, 
несомненно представляю щ ими интерес для обна
руж ения рудоносных джаспероидных тел.

2 -  вторичны е аллохтонны е пластины, анало
гичны е К аузанской, но располож енны е на боль
ших глубинах [9].

З А К Л Ю Ч Е Н И Е
П редлагаем ая интерпретация структурны х 

взаимоотнош ений различны х геологических тел  
в А лайском  районе ю ж нотяны нанских герцинид с 
классическим проявлением  покровной тектоники  
вносит коррективы  в устоявш иеся представления 
о механизме и ф орм ах  структурообразования на 
коллизионном  этапе. О сновное значение прида
ется не поэтапной последовательности пликатив- 
ных и дизъю нктивны х дислокаций [9, 13, 14], а их

тесной взаимосвязанности и одноактности, при 
неодинаковой реакции геологических тел  разной 
ком петентности на тектонические напряж ения. 
Результатом  является ф орм ирование слож ны х 
“структур вклинивания”, а не просты х складча
ты х  ф орм  -  антиф орм  и синформ.

Под неодинаковой реакцией на тектоническое 
сж атие различны х пластообразны х тел  подразу
меваю тся преимущ ественно дизъю нктивны е дис
локации ком петентны х пластин (взбросы , надви
ги) и преимущ ественно пликативны е наруш ения, 
такж е сочетаю щ иеся с дизъю нктивам и, в окру
ж аю щ их эти пластаны  неком петентны х массах 
горных пород (ф лексуры , разного  рода складки, 
явления расклинивания и протрудирования). С во
еобразие тектонических разры вов  в “структурах 
вклинивания” заклю чается в их внутреннем по 
отнош ению  к деформируем ому ком плексу харак
тере, а такж е в необы чной ф орм е поверхностей 
сместителей. П ликативны е ж е ф орм ы , в местах 
осложнения такими дизъюнктивами, характеризу
ются нарушением первичной последовательности 
вертикального расположения пластообразных тел 
в деформированной конструкции. В числе подоб
ных нарушений различимы разновидности: 1 -  час
тичное или полное переворачивание некомпетент
ных пачек, толщ  и более крупных пластообразных 
тел , залегаю щ и х  ниж е и вы ш е ко м п етен тн ы х  
тел ; 2 -  изъятие какой-либо компетентной пласти
ны из разреза  многослойной конструкции (рис. 1 
и II); 3 -  помещ ение ком петентной пластины  
внутрь слож ны х неком петентны х частей разреза. 
П ри этом  ф рагм ен ты  ком петентной пластины  
приобретаю т облик тел, окруж енны х с п ротиво
полож ны х сторон пластами одной из см еж ны х 
неком петентны х пластин. Э то достигается либо в 
результате очень косого скалы вания ком петен т
ной пластины  и облегание остроокраинны х ее об 
лом ков неком петентны м и массами (рис. 1, III), 
либо в результате “вдвигового” перем ещ ения 
ком петентного тела в неком петентны е массы  
(рис. 1, IV).

Явления расщ епления и проты кания пластов 
жесткими клиньями могут способствовать созда
нию зон локального  растяж ения в обстановке, 
которая в целом характеризуется тангенциаль
ным сж атием. Л егко  представить реакцию  на со
здавш иеся при этом  условия диф ф еренцирован
ного геостатического давления со стороны  наи
более пластичны х масс горны х пород -  они 
нагнетаются в полости расщепления пород и тре
щины в виде мелкого сланцевого крош ева. Н а оп
ределенной стадии своего развития “структуры 
вклинивания” могут преобразовываться в обы чны е 
дизъю нктивные деформации, например, в надвиги.

Новая интерпретация коллизионных дизъю нк- 
тивно-пликативных деформаций удовлетворитель
но объясняет ряд труднопонимаемых элементов 
покровной структуры исследованного региона:



псевдонадвиговых и псевдостратиграф ических 
взаимоотнош ений толщ ; обильное меланж ирова- 
ние в ядрах складок; неоправданно больш ая про
тяж енность тонких тектонических пластин. Н о 
вая концепция такж е вносит коррективы  в пони
мание первичных покровов субдукционного 
этапа -  их количества, объем ов  и характера огра
ничений.

Наблю дения автора над серией последовательно 
расположенных по простиранию и постепенно ус
ложняющихся “структур вклинивания” дают чет
кое представление о динамике такого структурооб- 
разования во времени (рис. 3 ,4). Значительны е по
правки вносятся и в схему структурного прогноза 
сурьмяно-ртутного оруденения в регионе.
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Collisional Deformations in the Southern Tien Shan Hercynides:
a New Interpretation

S. E. Zubtsov |
St. Petersburg State University, Geological Faculty, Universitetskaya nab. 7/9, St. Petersburg, 199034, Russia

A thrust package pile (accretionary prism) of various Middle Paleozoic rock complexes in the southern Tien 
Shan Hercynides, emplaced as an oceanic plate subducted beneath the Middle Tien Shan continental mass, un
derwent post-thrusting deformations by the end of the collision phase together with the Upper Paleozoic mo- 
lasse. This led to the rearrangement and considerable complication of the thrust structure. The inception and 
development of peculiar deformations referred to as the “wedge-in structures” is shown stage-by-stage with ref
erence to the major structural features of the Alai Range—the Kauzan-Yauruntuz anticlinal structure and a part 
of the Okhny synform. Detailed studies in the relations between geologic bodies of different competence en
abled the author to introduce some corrections into the nappe mapping technique and to eliminate some ambi
guities often discrediting the concept of nappe emplacement. The new interpretation of these deformations is 
of a great consequence for the structural forecasts of antimony-mercury mineralization in the region.
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Среди олигоцен-неогеновых прогибов, огибающих Западный Кавказ, Туапсинский прогиб выделяется 
большой глубиной и наиболее интенсивной складчатостью. Его строение изучено сейсморазведкой 
МОГТ значительно подробнее других прогибов. По всей площади закартировано его днище, образован
ное полого залегающей кровлей эоцена. Прогиб интенсивно погружался с начала олигоцена, синхронно 
заполняясь мощной толщей осадков. Установлено постоянство общих очертаний прогиба и его соотно
шений с окружающими структурами в течение всего времени его формирования. По-видимому, уже во 
второй половине олигоцена в осадочном выполнении прогиба возникли антиклинали нагнетания, кон- 
седиментационно растущие до настоящего времени. Соответствующих им складок в кровле эоцена нет. 
Распределение складок по площади и их интенсивность явно зависят от формы прогиба. В средней наи
более прогнутой его части складок больше и амплитуды их крупнее. К замыканиям прогиба амплитуды 
антиклиналей и их количество уменьшаются и постепенно сходят на нет. Отсюда следует, что складча
тость здесь функционально связана с процессом погружения прогиба и возрастанием мощности запол
няющих его осадков. Туапсинский прогиб -  первая впадина, в которой под интенсивно деформирован
ным осадочным выполнением достоверно закартировано полого залегающее дно. Тем самым структур
но доказана автономность его складчатости. Это существенно подкрепляет предположения об 
автономности складчатости и в более древних прогибах Западного Кавказа. Обнаружить и закартиро
вать днище любого из них пока невозможно, но характер их складок не противоречит такому выводу.

В В Е Д Е Н И Е
М орской сейсморазведкой М О ГТ подробно 

вы яснено строение Ч ерном орской  впадины на 
глубину до 12-14 км подо дном моря. У далось за 
картировать  подош ву кайнозойских отлож ений, 
вы полняю щ их впадину, а такж е несколько опор
ных отраж аю щ их горизонтов внутри этой  толщ и. 
С тратиграф ически  они приблизительно соответ
ствую т кровле эоцена, кровле майкопской серии, 
кровле среднего миоцена и подош ве антропогена. 
Эти структурны е поверхности разделяю т о тл о 
ж ения впадины на пять крупных сейсмогеологи- 
ческих комплексов. И х картированием  вы явлены  
все основны е структуры  этой  сложной тектони 
ческой впадины и установлена последователь
ность их ф орм ирования [1, 14-16].

К ром е двух самы х крупны х ее частей, Запад- 
но- и В осточно-Ч ерном орских впадин, интенсив
но опускавш ихся в течение всей кайнозойской 
эры , обнаруж ены  сравнительно узкие, но глубо
кие прогибы , начавш ие зам етное погруж ение 
только  после эоцена: Туапсинский, С орокина и 
К ерченско-Таманский. П о  времени залож ения и 
характеру  прогибания весьма сходен с ними т а к 
ж е И ндоло-К убанский прогиб (рис. 1). Среди них 
Туапсинский прогиб вы деляется особенно боль
ш ой глубиной и наиболее интенсивной складча
тостью . К  тому ж е то л ьк о  в нем уверенно записа
но сейсмопроф илями по всей его площ ади днище 
прогиба -  полого леж ащ ая кровля эоцена. В дру
гих прогибах такой  определенной фиксации дна

нет и соотнош ения складчаты х деф орм аций  за
полняю щ их прогибы  осадочны х толщ  со структу
рой подстилаю щ их пород не столь очевидны.

Эти особенности Туапсинского прогиба благо 
приятны  для выяснения некоторы х сущ ествен
ных вопросов ф орм ирования складчатости, в ч а
стности, автономной, возникаю щ ей без внеш него 
механического импульса.

Д олгое время складчатость напрямую  связы 
валась с горообразованием  и терм ин “ороген ез” 
обозначал процесс складчатости. О бразование 
складчатости считалось кратковременным, геоло
гически мгновенным. Представление о тангенци
альном сжатии складчатых зон, не будучи доказано 
прямыми данными, являясь только умозаклю чени
ем, до сих пор ш ироко распространено. О днако раз
вивались и иные взгляды. Доказан был длительный 
конседиментационный рост складок и, следова
тельно, формирование их ещ е в процессе прогиба
ния. Гравитационное сползание покровов оказа
лось вероятнее их выдавливания из глубин земной 
коры. Затем  построения гравитационной тектони
ки распространились и на другие ф орм ы  складчато
сти. Возникло понимание складчатости как явления 
поверхностного, не вызванного непосредственно 
глубинными причинами.

П оявилась гипотеза о наличии или новообра
зовании разуплотненны х толщ  в глубоких проги
бах: их адективное взаим озам ещ ение вы ш ел еж а
щими относительно более плотны м и массами вы 
зы вает  складчаты е деф ормации. П остепенно
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Рис. 1. Структурно-геологическая карта Западного Кавказа и смежных с ним олигоцен-неогеновых прогибов.
На карте: 1-6 -  выходы отложений: 1 -  доюрских, 2 -  нижней-средней юры, 3 -  верхней юры, 4 -  нижнего мела, 5 -  верхнего мела, 6 -  палеоцена-эоцена (на 
северном склоне Кавказа и в Сочи-Адлерском районе объединенных с выходами верхнего мела); 7 -  разрывные нарушения (разломы разного типа); 8 -  крупные 
надвиги (предполагаемые -  пунктир), зубцы указывают направление их падения; 9-11 -  границы прогибов: 9 -  раннемелового, 10 -  Новороссийского позднеме
лового, 11 -  южная палеоцен-эоценового; 12 -  изолинии кровли эоцена, км; 13 -  они же дополнительные, оконтуривающие локальные поднятия; 14 - оси складок оса
дочного выполнения олигоцен-неогеновых прогибов; 15 -  бровка шельфа; 16 - контур площади, изображенной на рис. 2; 17-  линия разреза.
Цифры в кружках: прогибы; 1 -  Туапсинский, 2 -  Сорокина, 3 -  Керченско-Таманский, 4 -  Индоло-Кубанский; 5 -  вал Шатского; выступы: 6 -  Анапский 12 -  Феодо
сийский; антиклинали: 7 -  Западно-Анапская, 8 -  Барьерная; поднятия: 9 -  перемычное, 10 -  Палласа, 11 -  Белоусова, 13 -  Пантикапейское.
На разрезе: I -V -  отложения: / -  юры, // -  мела, III -  палеоцена-эоцена, IV -  майкопской серии, V -  среднего миоцена-антропогена; VI -  линии разломов.
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видоизменяясь, эта  гипотеза все больш е увязыва
лась с фактическими данными [2, 5, 18, 20]. О со 
б о е  внимание привлекли глинистые толщ и, со 
ставляющ ие б о л ее  двух тр етей  выполнения п ро
гибов подвижны х поясов. В последнее время 
исследования катагенеза глин показали, что на 
глубинах от  2 до  4 км идет интенсивное п р еобр а
зование монтмориллонита в иллит. П ри этом  вы 
свобож дается связанная вода, составляющ ая о к о 
ло 20% объ ем а  глин, происходит значительное  
увеличение п орового пространства и разуплотне
ние толщ и пород. И  по другим признакам глинис
ты е толщ и стали оцениваться как неравновесны е  
системы , отличаю щ иеся высоким энергетичес
ким потенциалом  [6, 8, 12].

Таким образом , стала рассматриваться в о з
м ож ность образования автономной складчатости  
в пределах одн ого прогиба.

С Т Р О Е Н И Е  Т У А П С И Н С К О Г О  П Р О Г И Б А

Ф орма Туапсинского прогиба, очерченная по  
кровле эоцена, р езк о  асимметрична (рис. 2, А). 
С еверо-восточны й бор т  его  очень крутой: у бров
ки ш ельф а эоцен овы е породы  обнаруж ены  дра
гированием в коренном  залегании, а в 10-15  км 
м ористее кровля эоц ен а  зафиксирована сейсм о
профилями на глубинах до  9 -1 0  км. С троение  
борта в сейсмозаписи не читается. В ероятнее все
го, он  на всем протяж ении наруш ен крупноамп
литудными надвигами. В замыканиях прогиба на
двиги в его  прикавказском борту установлены . 
Н а ю го-востоке, в С очи-А длерской депрессии, 
северны й ее  бор т образован крупным П ластун
ским надвигом, в котором  породы  п ал еоц ен а-эо
цена и верхнего мела перекры ваю т мощ ную  тол
щу майкопских отлож ений, выполняющих депрес
сию. В северо-западном замыкании Туапсинского 
прогиба морской сейсморазведкой зафиксирован  
крутой надвиг ам плитудой  по кровле эо ц ен а  
1 .5 -2  км, по котором у Анапский выступ сочленя
ется с прогибом  (см. рис. 2, А). Н а рис. 1 северо- 
восточны й бор т  прогиба условно обозн ачен  о д 
ной линией предполагаем ого разлома. В реально
сти эт о , вероятно, огромны й ф лексуроподобны й  
перегиб, ослож ненны й многочисленны ми надви
гами. Ю го-западный бо р т  прогиба пологий, о б р а 
зую щ ая его кровля эоц ен а  плавно поднимается  
до абсолю тны х глубин -  5 -6  км, незам етно п ер е
ходя в пологое кры ло вала Ш атского. Длина про
гиба составляет ок ол о  300 км, ширина 4 0 -6 0  км.

Олигоцен-четвертичная толща, выполняющая 
прогиб, записана на временных разрезах сейсмо
профилей как мощная слоистая серия, смятая в 
многочисленные бескорневы е складки. П очти все 
антиклинали асимметричны. Ю го-западные кры
лья их крутые, во многих случаях разорваны надви
гами. Северо-восточные крылья обы чно пологие 
(рис. 3 ,4 ). В этой толщ е выделены три опорных от
ражающ их горизонта: кровля майкопской серии,

кровля среднего миоцена и подошва антропогена. 
Они прослежены из глубоководной впадины в зону  
складок Туапсинского прогиба вдоль осей синкли
налей. Н о, в отличие от резко выраженной кровли 
эоцена, они динамически мало выделяются среди  
монотоннослоистой толщи. А  в сводах антиклина
лей повсеместно наблюдается сокращение верхней  
части разреза и частые выклинивания слоев. Вслед
ствие этого, а также из-за надвигов в крыльях анти
клиналей, нарушающих непрерывность слоев, от- 
картировать положение этих опорных поверхнос
тей в пределах Туапсинского прогиба удается 
только приблизительно.

О днако довольно густая сеть проф илей  вы со
кочастотной модификации М О В , с малой глуби
ной, но значительной детальностью сейсмозаписи  
(см. рис. 4), позволила построить структурную кар
ту по опорному отражаю щ ему горизонту I, пример
но отвечаю щ ем у кровле ср едн его  м иоцена (см. 
рис. 2, Б). В юго-западной, “мористой”, части про
гиба положение этого горизонта определяется на
дежно. Здесь он уверенно протянут из расположен
ной ю ж нее области горизонтального залегания 
майкопских и неоген-антропогеновых отложений. 
В прикавказской части прогиба непрерывное про
слеживание горизонта затруднено. Тем не м енее в 
принятом сечении изолиний через 0.5 км карта до
статочно точно (для масштаба 1 : 500000  и мельче) 
передает все размеры, формы  и расположение  
складок, их соотношения, надвиговые нарушения 
крыльев антиклиналей. В направлении к берегу по 
мере приближения к бровке ш ельфа опорный гори
зонт I на временных разрезах сейсмопрофилей  
М О В теряется. Вероятно, в этой зоне выклинива
ются и отложения среднего миоцена.

Для больш ей наглядности структурная карта  
по кровле среднего м иоцена пом ещ ена рядом с 
картой по кровле эоцена, составленной в том  ж е  
масш табе (см. рис. 2, А). И з их сопоставления вид
но, что распределение складок по площади прогиба  
и их интенсивность явно связаны с ф ормой прогиба, 
определяемой залеганием кровли эоцена. В средней  
наиболее погруженной части прогиба складок  
больш е и амплитуды их крупнее. К  замыканиям  
прогиба размах и количество складок сокращ а
ю тся и они постепенно исчезаю т.

В сводах антиклиналей на временны х разр езах  
сейсм опроф илей повсем естно ф иксируется со 
кращ ение мощ ности верхних горизонтов и даж е  
выпадение целых пачек слоев. Трудно определить, 
с какой глубины начинается это  сокращ ение. В о  
всяком случае, сразу над кровлей майкопской се
рии оно уж е проявляется достаточно резко, что  
указывает на длительный рост антиклиналей. 
М ногочисленны е гряды в р ел ь еф е дна моря, при
уроченны е к сводам антиклиналей, свидетельст
вую т о  том , что рост складок продолж ается и в 
настоящ ее время. В результате в ядрах антикли
налей м ощ ность отлож ений майкопской серии  
сильно раздувается, достигая в н аиболее гл убо
кой части прогиба 6 -7  км.
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Рис. 2. Структурные карты Туапсинского прогиба (см. рис. 1) по кровле: А -  эоцена (отражающий горизонт II а), Б -  среднего миоцена (отражающий горизонт I). 
Для Л-1 2 -  выходы на поверхность отложений: 1 -  мезозойских, 2 -  палеоцен-эоценовых (местами в сводах антиклиналей -  кампан-маастрихтских); 3 -  изолинии 
кровли эоцена, км; 4 -  разломы, нарушающие кровлю эоцена; 5 -  северо-восточная граница прослеживания кровли эоцена сейсмопрофилями; 6 -  оси антикли
налей нагнетания в олигоцен-неогеновой толще выполнения прогиба; 7 -  линии сейсмопрофилей, временные разрезы которых изображены на рис. 3 (а), участок 
сейсмопрофиля на рис. 4 (б); 8 -  бровка шельфа. Для Б: 9 -  шкала глубин залегания кровли среднего миоцена; 10 -  область отсутствия (или малой мощности) 
олигоценовых и более молодых отложений; 11 -  линии надвигов, нарушающих крылья антиклиналей олигоцен-неогеновых отложений. ЧО
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Рис. 3. Схематизированные временные разрезы сейсмопрофилей МОГТ через Туапсинский прогиб (расположение 
профилей см. на рис. 2, Л).
Вертикальный масштаб разрезов временной; он крупнее горизонтального в водной толще примерно в 4 раза, в оса
дочной толще -  в 2.5-3 раза.
1 -  поверхность дна; 2 -  опорные отражающие горизонты: 1а-  в кровле майкопской серии, Иа-  в кровле эоцена; 3 -  прочие 
отражающие горизонты; 4 -  поверхности надвигов; 5 -  места пересечения профилей.



Рис. 4. Сейсмозапись складок Туапсинского прогиба (местоположение профиля см. на рис. 2, А).
Опорные отражающие горизонты: 1а -  в кровле майкопской серии, I -  в кровле среднего миоцена, В -  в подошве ан
тропогена.

Туапсинский прогиб практически  весь леж ит в 
акватории. Л иш ь в ю го-восточном  замы кании он 
частично вы ходит на сушу в виде С очи-А длер- 
ской депрессии. М айкопские отлож ения в ней 
расчленены  на семь свит. Н иж ние две представле
ны ф лиш еподобны м  чередованием  песчаников, 
алевролитов и глин. О тм ечено несколько гори
зонтов с вклю чениям и глы б  и валунов. В ы ш еле
ж ащ ие свиты  слож ены  в основном однообразны 
ми глинами, характерны м и для майкопской се
рии. О ценки  мощ ностей свит приблизительны . 
О бщ ая мощность, определяемая в 4 км, по-видимо
му, завыш ена. Для двух нижних свит указывается 
сильное сокращение их мощностей, почтой выкли
нивание в направлении с севера на ю г [3,11]. В озни
кает  предполож ение, что  вообщ е все свиты май
копской серии здесь образую т ряд крупных кли- 
ноф орм , латеральн о  сменяю щ их одна другую. 
Ф орм альное слож ение их максимальны х мощ но
стей и дает сильно завы ш енную  оценку общ ей 
мощ ности. Н а рис. 2, А изолинии кровли эоцена в 
этом  участке проведены  приблизительно, но до
статочно правдоподобно, судя по ф иксированно
му сейсморазведкой полож ению  ее в смежной ч а
сти глубоководной акватории, а такж е ю го-вос
точнее на суше, в районе Г агры  и Пицунды, где 
она вскры та скваж инами [4].

С Р А В Н Е Н И Е  С Д РУ ГИ М И  
О Л И Г О Ц Е Н -Н Е О Г Е Н О В Ы М И  

П Р О Г И Б А М И , О ГИ БА Ю Щ И М И  
З А П А Д Н Ы Й  К А В К А З

П о ф орм е Туапсинский прогиб зам етно похож 
на Западно-К убанский (наземная часть И ндоло- 
К убанского прогиба). О ба вы тянуты  вдоль З а 

падного К авказа  и несимметричны : отличаю тся 
очень круты ми прикавказским и бортам и и поло
гими внешними. Н о амплитуда прикавказского 
борта Туапсинского прогиба почти вдвое больш е, 
чем  у Западно-К убанского. С оответственно, зн а
чительно больш е мощ ность его осадочного в ы 
полнения. В Туапсинском прогибе средняя м ощ 
ность майкопской серии около 5 км против 2-2.5 км 
в Западно-К убанском .

С кладок в Западно-К убанском  прогибе гораз
до меньш е. О тдельны е пологие антиклинали с 
симметричными кры льям и, сравнительно м ало
амплитудные, тянутся полосой в осевой зоне про
гиба. В их сводах наблю даю тся признаки д еф о р 
маций нагнетания. Лиш ь вдоль крутого  прикав
казского  борта м еловы е и палеогеновы е толщ и 
смяты  в сложные опрокинутые к  северу складки, 
разбитые многочисленными надвигами. Глины 
майкопской серии, быстро увеличивающиеся в 
мощности в сторону прогиба, ослож няю т своды ан
тиклиналей раздувами, а у подножия борта образу
ю т диапировые складки. М асш таб рис. 1 не дает 
возмож ности п оказать  их на карте. Т акая струк
тура ю ж ного борта Западно-К убанского  прогиба 
в первом приближении м ож ет считаться гом оло
гом  ещ е соверш енно не исследованного прикав
казского  борта Туапсинского прогиба.

В ю го-восточной части прогиба прикавказ- 
ский борт его становится пологим. Здесь в м ай
копской толщ е установлены  песчаны е клино- 
ф орм ы , приняты е вначале за  авандельты  п алео
р ек  [9]. В дальнейш ем они определены  более 
точно как  подводные конусы  вы носа [13]. Вместе 
с тем , выяснено, что в глубь прогиба мощ ность 
Майкопа бы стро и зам етно возрастает. Н а всем 
протяжении северного борта Индоло-Кубанского



прогиба в строении майкопской толщ и сейсмо
разведкой  такж е обнаруж ены  крупные клино- 
ф орм ы  -  явный структурны й признак подводных 
конусов выноса, ф ормировавш ихся на склоне не
сомненно глубоководной впадины того  времени 
[7, 15, 19].

Западная часть И ндоло-К убанского прогиба в 
майкопское время охваты вала и север К ерчен 
ского полуострова, что  отчетливо видно на карте 
мощ ности майкопских отлож ений  [1, лист 7]. Н а 
ю ге полуострова м айкопские глины повсеместно 
вы ходят на поверхность, а на ш ельф е Ф еодосий
ского залива неглубоко залегает  и кровля мела. 
Эту зону погруж ения мегантиклинория Горного 
К ры м а удобно назватьФ еодосийским выступом. 
К  северо-востоку от  него  леж ит П антикапейское 
поднятие1, в своде которого  кровля эоцена под
ним ается до отм етки  -  3 -3 .5  км.

К ерченско-Т ам анский  прогиб, в отличие от 
первы х двух, располагается наискость к  простира
нию Западного К авказа. Кавказские складки, по
степенно снижаясь, уходят под олигоцен-неогено- 
вые отложения прогиба. П о глубине погружения и 
мощности майкопских отложений К ерченско-Т а
манский прогиб приближ ается к Туапсинскому. 
Н о он более узок, и оба его борта имею т примерно 
одинаковую  крутизну. П рогиб это т  представляет 
собой как  бы соединительное звено всей группы 
олигоцен-неогеновы х прогибов. Все они залож и- 
лись и развивались одновременно, но каж ды й 
им еет свои особенности. Различны  и структур
ны е соотнош ения К ерченско-Т ам анского проги
ба с каж ды м из них, ещ е продолж авш ие уточ
няться в последние годы , особенно в акватории.

Н а  северо-востоке К ерченско-Т ам анский про
гиб почти без переж им а см ы кается с Западно-К у
банским, и пучок антиклинальны х складок, его 
заполняю щ их, плавно переходит в полосу запад
нокубанских антиклиналей. С еверо-западны й его 
борт несколько расплы вчат, гранича с глубоко 
погруж енной п ериф ерией  Ф еодосийского вы сту
па и П антикапейским  поднятием. Ю го-восточный 
борт образован  А напским  выступом и продолж а
ю щ ей его Запад  но-А напской антиклиналью . Н а 
юго-западе Керченско-Таманский прогиб сменяет
ся по простиранию прогибом Сорокина, отделяясь 
от него лишь невысокой седловиной -  небольш им 
П ерем ы чны м  поднятием [17].

Складки в Керченско-Таманском прогибе -  это 
такж е антиклинали нагнетания, нередко настоя
щие диапиры. В отличие от антиклиналей Туапсин
ского прогиба, они лиш ены асимметрии и укороче
ны, часто брахиформны. В осевой части прогиба 
они, вероятно, бескорневые, но прямых доказа
тельств этому пока нет. Н а погружении Западного 
К авказа и на периферии Феодосийского выступа

1 В работе [15, с. 80] мы это поднятие объединяли с Феодо
сийским выступом под общим названием Пантикапейско- 
го. В дальнейшем это название сохранили лишь за подня
тием [14, с. 38].

складки майкопской толщ и формируются, наследуя 
складки подстилающих пород. Н о на сводах анти
клиналей повсеместно развиваются явления нагне
тания, тем сильнее, чем мощнее толщ а майкопских 
глин. Они проявляются и на куполовидных сводах 
Пантикапейского поднятия.

Вследствие того, что  вся площ адь К ерчен ско
го полуострова в м айкопское врем я испы ты вала 
значительное погруж ение, строение ее имеет 
много общ его с соседними прогибами. Х ар актер 
но в этом  отнош ении развитие грязевого  вулка
низма, которы й  проявился здесь столь ж е ш иро
ко, как  и в пределах К ерченско-Т ам анского  про
гиба. В Туапсинском прогибе грязевы е вулканы  
пока не обнаруж ены , но в прогибе С орокина они 
уж е установлены .

Прогиб Сорокина, наименее исследованный, 
имеет много общих особенностей с Туапсинским. 
Он тож е несимметричен в поперечном сечении, 
так  ж е его олигоцен-неогеновое выполнение смято 
в бескорневые складки. Складки, правда, менее ин
тенсивные, за исклю чением резко выделяю щ ейся 
длинной цепочки фронтальны х антиклиналей, 
кры лья которы х зачастую  осложнены надвигами. 
Восточное замыкание прогиба как бы  продолж а
ется ещ е ш ирокой синклиналью, разделяю щ ей З а 
падно-Анапскую и Барьерную  антиклинали.

Между замыканием прогиба Сорокина и северо- 
западным замыканием Туапсинского прогиба рас
полагается менее погруженный участок акватории 
длиной около 80 км. П араллельно ю жны м склонам 
Барьерной антиклинали и Анапского выступа, ос
ложненным надвигами, здесь тянутся два поднятия 
кровли  эоцена: п ологое и н евы сокое поднятие 
П алласа и значительно более крупноамплитудное 
поднятие Белоусова2. К  югу от них поверхность эо 
цена образует пологий длинный желоб, несколько 
изогнутей  в плане, в котором мощность майкоп
ских отложений достигает 1.5-2 км.

Таким образом, рассмотренные олигоцен-неоге- 
новые прогибы оказываю тся соединенными между 
собой непрерывным распространением толщ и от
ложений майкопской серии. Х арактерно при этом 
литологическое ее однообразие: в основном это 
бескарбонатные глины. К ак показало опробование 
сопочной брекчии подводных грязевых вулканов в 
Западно-Черноморской впадине [10] и в прогибе 
Сорокина, там майкопская толщ а сложена такими 
же глинами.

О Б С У Ж Д Е Н И Е
О ценивая характер  складчатости  Туапсинско

го прогиба, надо прежде всего подчеркнуть, что 
это  вновь возникший прогиб, а не унаследованная

2 Ранее они объединялись нами в одно поднятие Палласа 
[14]. Но, вследствие заметной их обособленности и боль
шой разности амплитуд, целесообразно их разделить. Вос
точному поднятию мы предлагаем присвоить имя В.В. Бе
лоусова.



более древняя структура. Сейсморазведкой по всей 
площади прогиба зафиксированы малы е мощности 
подстилающих его палеоцен-эоценовых и меловых 
отложений. Следовательно, ни в мелу, ни в палеоце
не-эоцене сколько-нибудь интенсивного опускания 
область Туапсинского прогиба не испыты вала. 
С оответственно, и наблю даем ая в прогибе склад
чатость является новообразованием. Таким обра
зом, на примере Туапсинского прогиба представля
ется редкая возможность выяснить соотношения 
возникаю щ ей складчатости  с более крупными 
структурны ми ф ормами.

В торое сущ ественное обстоятельство -  близ
кое сходство, м ож но сказать, гомологичность 
олигоцен-неогеновы х прогибов, соседних с Туап
синским. Все они -  новообразованны е глубокие 
впадины, одновременно начавш ие погружение. 
Располож ены  они по краям  молоды х горных под
нятий К р ы м а и Западного  К авказа , огибаю т их и 
вы тягиваю тся параллельно им. Все эти прогибы  
образую т как  бы  одну слож ную  в плане область 
глубокого погруж ения. П ри  этом  борта проги
бов, обращ енны е к К ры м у и К авказу, гораздо 
круче их внеш них бортов.

Ф ормационная вы держ анность выполняю щ их 
прогибы  толщ , ф орм ы  их залегания, последова
тельны е ф ац и альны е изменения и сокращ ения 
мощ ностей всех горизонтов о т  середины к бор
там  прогибов -  все указы вает  на стабильность по
лож ения прогибов в течение всего времени их 
ф орм ирования. Т акое постоянство слож ны х про
странственны х соотнош ений всех крупных про
гибов и см еж ны х с ними поднятий не допускает 
сколько-нибудь крупных горизонтальны х пере
мещ ений одних из них относительно других. О т 
сюда следует, что  складки Туапсинского прогиба, 
растущ ие в нем синхронно с прогибанием и на
коплением  осадков, вы званы  не внеш ними по о т 
нош ению  к прогибу силами, а внутренними свой
ствами вы полняю щ ей его толщ и.

Судя по сокращ ению  мощ ности и вы клинива
нию слоев на сводах антиклиналей, рост их начал
ся ещ е в м айкопское время, когда вал Ш атского 
был устойчивы м поднятием (мощ ность майкоп
ских отлож ений  на нем ничтож на). В ероятно, 
растущ ие антиклинали первоначально бы ли сим
метричны м и складками, подобными тем , ко то 
ры е заполняю т К ерченско-Т ам анский прогиб. 
Н о сейчас, как  видим, они скош ены , ю го-запад
ные кры лья их круты  и разорван ы  надвигами. Н а 
рис. 2, Б  отчетливо  видно так ж е  общ ее погруж е
ние зер кал а  складчатости  поперек  прогиба, в сто
рону вала Ш атского. Д ля кровли  среднего миоце
на оно составляет суммарно около  1.5 км. П ричи
на этой  асимметрии, видимо, в том, что со 
среднего миоцена вал Ш атского начал постепен
но втягиваться в общ ее опускание Черном орской 
впадины. Э то  видно по значительной мощ ности 
послемайкопских отлож ений над сводом вала, до
стигаю щ ей 3 км в северо-западной его части и 
плавно ум еньш аю щ ейся вдоль его оси к ю го-вос

току  до 1.5 км (из чего м ож но заклю чить, что по
груж ался вал постепенно, с запада на восток). А  с 
другой стороны , Западны й  К авказ в это  время не
уклонно поднимался. Эти разнонаправленны е 
движения бортов Туапсинского прогиба и вы зва
ли его поперечны й перекос и асим метрию  дли
тельно растущ их складок. Сходны е процессы  
происходили и в прогибе С орокина.

Н о  не следует заклю чать , что  складчатость 
обусловлена оползанием  глинисты х толщ  в р е 
зультате этого  поперечного перекоса обоих про
гибов. Во всем подобный им К ерченско-Т ам ан
ский прогиб отличается лиш ь одной особеннос
тью  -  в нем н ет  п оперечного  перекоса. И  
поэтом у складки его, практи чески  столь ж е ин
тенсивны е и длительно растущ ие, лиш ены  асим
м етрии и односторонне н аправленны х надвигов. 
К  том у ж е область  Т уапсинского прогиба в ц е
лом  продолж ала опускаться, и его  значительно  
б олее глубокое погруж ение отн оси тельно  вала 
Ш атского оставалось  и остается  неизм енны м . 
С ледовательно, гравитационное оп олзан ие хотя 
и сказы вается  зам етно  на х ар актер е  складчатос
ти  Туапсинского прогиба, но не м о ж ет  бы ть  ее 
первопричиной.

Таким  образом , весь ком плекс структурны х 
особенностей Туапсинского прогиба приводит к 
выводу, что  складчаты е деф орм ации в нем вы 
званы  автономны м перем ещ ением  глинисты х 
масс внутри прогиба. Н аиболее вероятная их при
чина -  упомянуты е во введении катагенетические 
изменения глин на больш их глубинах, увеличение 
их объем ов.

П очему проявляю тся эти  деф орм ации с р аз
ной степенью  интенсивности в разны х впадинах? 
По-видимому, многое зависит от глубины прогиба
ния, а такж е от соотношения глубины с площ адью 
впадины (иными словами, от градиента прогиба
ния). Наиболее резко вы раж ены  они в Туапсинском 
прогибе, в прогибах Сорокина и Керченско-Таман
ском. Заметно слабее развиты  складки в Западно- 
Кубанском прогибе, менее глубоком и более ш и
роком . В Западно-Ч ерном орской  впадине м ощ 
ность майпокских отлож ений  так ая  ж е, как  в Т у
апсинском прогибе, но площ адь впадины значи
тельно больш е. С оответственно, деф ормации 
осадочной толщ и в ней несравненно менее интен
сивны. Э то бескорневы е пологие куполовидные 
поднятия, скопление которы х  приурочено к наи
более глубокой ее части. С  ними связаны  явны е 
признаки восходящих п отоков ф лю идов и грязе
вы е вулканы  [1, 10, 14]. И  лиш ь единичны е купо
ловидные структуры  с ф лю идопроявлениям и за 
ф иксированы  в В осточно-Ч ерном орской  впади
не, почти столь ж е обш ирной, но сущ ественно 
менее прогнутой, чем  Западно-Ч ерном орская.

Н а характере деф орм аций могут сказаться и 
другие ф акторы : различия литологического соста
ва, разны е концентрации рассеянного органическо
го вещества, определяю щ его генерацию  углеводо-



родных флюидов, и т.д. Н о  при всем этом  катагене- 
тические изменения объем а глинистых толщ  
остаются, видимо, основной причиной возникнове
ния складчатости в олигоцен-неогеновых прогибах.

Значительно тр уднее выделить отдельны е  
прогибы  в б о л ее  древних толщ ах, слагающ их З а 
падный Кавказ. Ч ем  древнее осадочны е комплек
сы, тем  слож н ее обнаруж ить первоначальную  
структуру прогибов, вмещ авш их эти комплексы. 
Формы их сильно размыты и деформированы при 
последующ ем поднятии горной страны. Несмотря  
на значительный подъем, днища древних прогибов, 
как правило, эрозией не вскрыты и непосредствен
но не наблюдаются. С больш ей или меньшей степе
нью приближения м ож но определить лишь поло
жения бортов прогибов, да и то не всегда, зачастую  
только одного из них. П оэтом у существенно труд
нее выяснить соотнош ения между складчатостью и 
более крупными структурами.

Н аи бол ее отчетливо на Западном  К авказе вы 
деляется Н овороссийский прогиб (синклинорий). 
В раннем мелу от  него севернее ответвлялся столь  
ж е глубокий Гунайский прогиб. О ба прогиба, р аз
деленны е Гойхтским антиклинорием, смыкались  
к западу от меридиана Краснодара. В позднем  м е
лу Гунайский прогиб практически прекратил оп у
скание, а Н овороссийский продолж ал интенсивно  
погружаться. Х отя и в зам едленном  тем пе, погру
ж ен и е его  длилось и в п а л еоц ен е-эоц ен е. Грани
цы прогиба оставались в эт о  время почти ста
бильными. С еверо-восточны й борт его  на западе  
четко фиксирован бы стры м  сокращ ением м ощ 
ности верхнемеловы х отлож ений, а на востоке -  
крутым крылом Гойхтского антиклинория, сл о
ж ен н ого юрскими породами (см. рис. 1). Ю го-за
падный борт скры т в акватории, но пределы  его  
возм ож ны х отклонений очень невелики. П о  
увеличению  м ощ ности п алеоц ен а-эоц ен а  он на
мечается в сейсм озаписи проф илей М О ГТ, п ер е
секаю щ их Туапсинский прогиб (см. рис. 3). П ри
близительное п ол ож ен и е этой  границы показано  
на рис. 1. Зоны  р езк ого  изменения мощ ности м е
ловы х пород располагаю тся, очевидно, несколь
ко севернее. Ю жнее, на кры ле и своде вала Шат- 
ского, мощ ности м ела незначительны , а в п р еде
лах суши уж е вблизи бер ега  максимальны. Таким  
обр азом , Н овороссийский прогиб все эт о  время  
погружался унаследованно. Нижняя часть его  
осадочного вы полнения образована ниж нем ело
вой 4 - 5 -килом етровой глинистой толщ ей, верх
няя часть -  примерно такой ж е мощ ности к ар бо
натным ф лиш ем  верхнего м ела-палеоцена. Вся 
эта  толщ а смята в крупны е крутые линейны е  
складки, сильно деф орм ированны е разрывными  
наруш ениями разны х типов.

Гунайский прогиб вы полнен лишь ниж нем ело
вой глинистой толщ ей, достигающ ей такж е 4—5 км 
м ощ ности. В ер хн ем ел овы е-пал еоц ен овы е о т л о 
жения в нем отсутствуют, и если даж е были, то  
очень незначительной мощности. Складки его ни

ж немелового выполнения гораздо более спокой
ные, чем в Новоросийском прогибе, сравнительно 
мало нарушенные разрывами. Такое различие в ин
тенсивности деформаций станет вполне понятным, 
если предположить, что в обоих прогибах складча
тость вы звана явлениями к атагенеза глин. В Н о 
вороссийском  прогибе ниж нем еловая глинистая  
толщ а бы ла п огруж ена гл убж е, оказалась под  
больш им  давлением мощ ной вы ш ележащ ей кар- 
бонатно-флиш евой толщи и процессы адвекции 
могли развиваться в ней гораздо сильнее, чем во 
вдвое м енее глубоком  Гунайском прогибе.

К ром е того, есть признаки независимости  
складчатых деф ормаций меловы х толщ  Н ов ор ос
сийского прогиба от  структуры  подстилаю щ их  
его  ю рских отлож ений. Э то своеобразн ы е со о т 
нош ения этих складок с уступом сл ож ен н ого ю р 
скими породами северо-восточного борта проги
ба в районе Туапсе: антиклинали, приближ аясь к 
долготном у изгибу это го  уступа, погруж аю тся в 
его  сторону и замы каю тся, не достигая его  (см. 
рис. 1). К  том у ж е складки среднею рской толщ и, 
слагаю щ ей Гойхтский антиклинорий, ш ирокие и 
просты е, чем такж е зам етно отличаю тся о т  скла
док Н овороссийского мелового прогиба.

О прогибах ю рского периода, толщ и вы полне
ния которы х слагаю т современны й Гойхтский ан
тиклинорий, говорить затруднительно. Ф орма их 
сильно замаскирована как б о л ее  поздними проги
бами, так и последовавш им поднятием Б ольш ого  
Кавказа.

ЗА К Л Ю Ч Е Н И Е

Причины и процессы  возникновения складча
тости легче всего выяснять, исследуя н аиболее  
м олоды е структуры, не затронуты е последущ ими  
преобразованиями.

И зучение структуры Туапсинского прогиба  
показало, что складки в нем ф ормировались н е
зависимо от  внеш них напряжений, росли дли
тельно, синхронно с прогибанием и осадконакоп- 
лением, в своем  росте не обгоняли прогибания, не  
имели корней в днищ е прогиба. Распределение и 
интенсивность складок внутри прогиба оп редели 
лись его  ф орм ой. Таким образом , структурно д о 
казана автономность складчатости в Туапсин
ском прогибе, функциональная зависимость ее  от  
прогибания. Н аи бол ее вероятной, пока единст
венно изученной причиной возникновения скла
док в глинистой толщ е, заполняю щ ей прогиб, яв
ляются процессы  катагенеза глин, на значитель
ных глубинах приводящ ие к их разуплотнению  и 
увеличению  объ ем а.

О бразование автономной складчатости, разу
меется, не единственная причина возникновения  
складчатых деф ормаций, но, вероятно, значи
тельно б о л ее  распространенная, чем до сих пор  
считалось. П ересм отр с этой  точки зрения струк
туры сложноскладчаты х горны х сооруж ений



м ож ет привести к уточнению  истории их ф орм и
рования.
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Tuapse Trough: A Basin with Autonomous Folding
L. B. Meisner and D. A. Tugolesov

Scientific and Design Institute fo r  Geophysical M ethods o f  Ocean Exploration, Gelendzhik, Russia

Among the Oligocene-Neogene depressions that rim the Western Caucasus, the Tuapse trough is the deepest 
and features the strongest folding. Its architecture has been studied using CDP profiling much more thoroughly 
than the other depressions. Its floor, formed by gently dipping terminal Eocene deposits, has been mapped 
throughout. The trough sagged rapidly starting from the earliest Oligocene while it was filled by a thick sedi
mentary sequence. The general outline of the trough and its relationships with adjacent structures remained un
changed throughout the time of its formation. Injection anticlines that grew as sedimentation proceeded must 
have originated in the sediment fill of the trough as early as the second part of Oligocene. No respective folds 
are found in the top of Oligocene strata. The distribution of folds over the area and their intensity depend de
monstrably on the trough’s shape. Within the most sagged, central, part of the trough, folds are more numerous, 
and their height is greater. Toward the trough’s closures, the anticlines decrease in height and number to even
tually disappear. Hence, folding is here a function of sagging and of the thickness of sediment fill. The Tuapse 
trough is the first basin where a gently sloping floor has reliably been established under a strongly deformed 
sediment fill. The independence of this folding has thus been proven using structural evidence. This lends fur
ther support to the inference about independent folding within the more ancient depressions of the Western 
Caucasus as well. It has been impossible so far to establish and map the floor of any of them, but the character 
of folds does not contradict this conclusion.
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Анализ современных геолого-геофизических данных (сейсморазведка ОГТ, гравиразведка, элект
роразведка, глубокое бурение) по акватории Азовского моря позволил расчленить на ряд формаци
онных комплексов ранее рассматриваемый как единый киммерийский комплекс. Установлено, что 
его верхнюю часть образуют аллохтонные пластины, составляющие в совокупности крупную ал
лохтонную структуру -  Азовский вал. Тектоника региона во многом определяется развитием сис
тем сопряженных разрывных дислокаций -  надвигов и сдвигов. По ним пластины Азовского вала 
надвинуты на альпийские осадочные формации, слабо метаморфизованные киммерийские образо
вания и палеозойские отложения. Горизонтальные перемещения киммерийских пластин обуслови
ли формирование надвиговых и сдвиговых дислокаций в меловом комплексе Северо-Азовского 
прогиба.

В В Е Д Е Н И Е
Рассматриваемы й регион  располож ен в север

ной и центральной частях А зов ск ого моря. В тек 
тоническом  плане он находится в зон е сочл ен е
ния Восточно-Европейской платформы и Скиф
ской плиты и включает Северо-Азовский прогиб и 
Азовский вал (рис. 1,2). Представления о тектонике 
региона сложились в 60-х годах [1 ,1 0 -1 2 , 2 1 ,22 ], на 
основе первых морских геофизических работ, не
больш ого объем а глубокого бурения и геолого-ге
офизической информации по территории сопре
дельной суши. С тех пор они неоднократно попол
нялись, но не претерпели существенных изменений.

П о  этим представлениям С еверо-А зовский  
прогиб является сравнительно неглубокой и у з
кой р езк о  асимметричной депрессией. Н а западе, 
в пределах К ры м ского полуострова, он ч ер ез Ге- 
ническую  депрессию  сочленяется с К аркинитско- 
С еверо-К ры м ским  прогибом , а на востоке чер ез  
К опайское и И рклиевское погружения соединя
ется с глубоким В осточно-К убанским  прогибом . 
Е го ю ж ны м  ограничением  является Главный  
А зовский разлом  с максимальными амплитудами  
смещ ения до 8 0 0 -1 0 0 0  м, по котором у больш ин
ство исследователей  проводит границу м еж ду  
В осточно-Е вропейской  платф орм ой и С кифской  
плитой.

С еверо-А зовский  прогиб выполнен породами  
м елов ого и палеоген ового возраста. О садочная  
толщ а ослож нена разрывны ми нарушениями с 
амплитудами до нескольких сотен  м етров, к ото
ры е в майкопские и б о л ее  м олоды е отлож ения не  
прослеж иваю тся. Считается, что породы  м елов о
го комплеса на больш ей части прогиба залегаю т  
непосредственно на докем брийском  кристалли
ческом  ф ундам енте В осточно-Е вропейской  плат
ф орм ы , и только в осевой  части по данным сейс

моразведки предполагаю тся м алом ощ ны е триа
сово-ю рские отлож ения. М аксимальные глубины  
до ф ундам ента (2600 м) отм ечены  в осевой  зон е  
С еверо-А зов ск ого прогиба, которая приж ата к 
его  ю ж ном у борту. В северном  направлении  
мощ ность осадочного чехла р езк о  сокращ ается.

Ю жнее прогиба располож ен  А зовский вал. Н а  
западе он отделен  Н иж негорской седловиной от  
Ц ентрально-К ры м ского мегаподнятия и занима
ет  всю  центральную  часть А зов ск ого  моря от  м е
ридиана г. Геническа на западе до Я сенского за 
лива на востоке, где поперечным понижением отде
ляется от находящегося в этой ж е тектонической  
зоне Каневско-Березанского вала. М еловы е и па- 
леоген-неогеновы е отложения отсутствуют на 
большей части вала, и на гетерогенной поверхности  
фундамента субгоризонтально залегает майкоп
ский комплекс. К лассическое представление о  
строении вала следую щ ее: вал представляет со 
бой  вздернуты й блок зем ной коры, в основании  
которого залегаю т дислоцированны е и м етам ор
ф изованны е разновозрастны е отлож ения, слага
ю щ ие ф ундам ент С киф ской плиты. К  ю гу А зо в 
ский вал сменяется наклонной моноклиналью  -  
Тимаш евской ступенью , которая с интенсивны м  
погруж ением  всех границ осадочного чехла и п о
верхности гетерогенн ого ф ундам ента переходит  
в И ндоло-К убанский прогиб.

Д анное представление о  тектонике региона  
получено с позиции признания преим ущ ественно  
вертикальных движений блоков земной коры. 
О громное влияние на формирование представле
ния о  влиянии горизонтальных движений на текто
нику горных сооружений Кавказа и краевых проги
бов оказали работы  Е.Е. Мил айовского, Н .В . К о- 
роновского и других исследователей [8 -10 , 18, 21]. 
В 80-х годах предпринимались попы тки дать
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Рис. 1. Главные тектонические элем енты  региона
7 -  шовные зоны; 2 -  границы структурно-тектонических элементов; 3 - Восточно-Европейская платформа; 4 -  Скиф
ская плита; 5 -  мегантиклинории Горного Крыма и Большого Кавказа; 6 -  местоположение рис. 2. Буквы и цифры на 
рис.: Л -  Восточно-Европейская докембрийская платформа: I -  Каркинитско-Северо-Крымский прогиб, II -  Гениче- 
ская депрессия, III -  Северо-Азовский прогиб, IV -  Копайская впадина; Б -  Скифская эпигерцинская плита: V -  Цен
трально-Крымское мегаподнятие, VI -  Нижнегорская седловина, VII -  Азовский и VIII -  Каневско-Березанский валы; 
IX -  Тимашевская ступень; В -  Крымско-Кавказская складчатая система: X -  Индоло-Кубанский прогиб; складчатые 
сооружения: XI -  Горного Крыма, XII -  северо-западного Кавказа, XIII -  Керченско-Таманский прогиб.

трактовку тектоники региона с позиции неом оби- 
листических конценций. Н аи бол ее крупная р або
та в этом  направлении проведена Ю.В. К азанце
вым [6]. О н выделил в пределах западной части  
А зов ск ого  моря, К ры м ского полуострова и вос
точной части северо-западного ш ельф а Ч ерного  
моря протяж еннны е надвиговые дислокации, по  
которы м  происходило см ещ ение с ю га на север  
тектонических пластин. Впоследствии эти р а б о 
ты получили подтверж дение на геол ого-геоф и зи 
ческих м атериалах К ер чен ского полуострова [7].

В ы полненны е в конце 80-х годов геоф и зи чес
кие исследования: сейсм оразведка и электрораз
ведка, а такж е обобщ ение материалов гравиметри
ческих съем ок предоставили дополнительные дан
ные о  структуре региона. Применение структурно- 
формационного подхода к комплексной интерпре
тации м атериалов этих геоф и зи ческ и х  м етодов  
позволило с принципиально новых позиций пред
ставить тектоническое строение региона.

П Р Е Д С Т А В Л Е Н И Е  
О Л И Т О Л О Г И Ч Е С К О М  С О С Т А В Е  

И  С Т РУ К Т У РЕ  К И М М Е Р И Й С К О Г О  
С К Л А Д Ч А Т О Г О  О С Н О В А Н И Я

М олодой ф ундам ент С киф ской плиты пред
ставлен отлож ениями палеозой ского и триасово
ю рского комплексов. Н а больш их глубинах пред
полагается сущ ествование ещ е одн ого яруса ф ун 
дамента -  докем брийского [1]. Н а сопредельной  
суш е и единичными скважинами на акватории  
вскрыты в основном отложения киммерийского 
(средний триас -  средняя ю ра) структурно-форма
ционного комплекса. Комплекс представлен прак
тически неметаморфизованными образованиями  
[3, 20]. В основном это  сероцветные терригенные 
отложения, среди которы х глины, песчаники, алев
ролиты  и аргиллиты находятся в различны х ко
личественны х соотнош ениях. Так, в пределах  
Ясенского залива и на сопредельной суше вскрыта 
преимущ ественно глинисто-аргиллитовая толщ а  
с отдельны ми пачками алевролитов, песчаников,
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Рис.2. Схема геологического строения аллохтонных структур Азовского моря.
Тектонические элементы: I - Геническая депрессия; Северо-Азовский прогиб: IIt -  западная, Н2 -  центральная и И3 -  восточная части; III -  Копайская впадина; 
IV -  Нижнегорская седловина; Азовский вал: Vj -  западный, V2 -  центральный, V3 -  восточныйэлементы; VI -  Каневско-Березанский вал; VII -  Тимашевская 
ступень; VIII -  Индоло-Кубанский прогиб. Надвиги: Г - Главный Азовский, О -  Олимпийский, У -  Ударный, Б -  Белосарайский, М -  Матросский.
1 -  разрывные нарушения: а -  надвиги, б  -  сдвиги; 2-4  -  изогипсы отражающих горизонтов, м: 2 -  по кровле верхнего мела, 3 -  в верхнем мелу, 4 -  по кровле 
отложений киммерийского комплекса; 5 -  границы киммерийских тектонических пластин; 6-8  -  киммерийские пластины: 6 -  северная, представленная слабо 
метаморфизованными породами, 7 -  фронтальная часть южной метаморфизованной, 8 -  центральная метаморфизованная, представленная темно-серыми слан
цами; 9  -  преимущественно терригенно-глинистый киммерийский структурно-формационный комплекс; 10 -  перекрывающая его аллохтонная метаморфизо
ванная пластина; 11 -  скважины; 12 -  линии геолого-геоф изических разрезов на рис. 3, 4; 13 -  основные антиклинальные складки: 1 -  Западно-Бирю чья,
2 -  Южно-Бирючья, 3 -  Восточно-Бирючья, 4 -  Обиточная-1, 5 -  Олимпийская, 6 -  Ударная, 7 -  Белосарайская, 8 -  Нижнебердянская, 9 -  Матросская, 10 -  Южно- 
Бирючья, 11 - Обручева, 12 -  Электроразведочная, 13 -  Геофизическая, 14 -  Морская, 15 -  Морская-1, 16 -  Небольшая, 17 -  Приразломная, 18 -  Безымянная, 
19 -  Неизвестная, 20 -  Западно-Бейсугская, 21 -  Сигнальная.
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известняков. Е е пластовы е скорости 4500 м/с 
(скв. Западно-Бейсугская-1). Н а Азовском валу 
киммерийский комплекс (площадь М орская-1) 
представлен аргиллитами, глинами, алевролитами 
и песчаниками с пластовыми скоростями 4250 м/с. 
Темные аргиллиты и трещ инные песчаники с 
пластовыми скоростями 4260 м/с вскрыты на О к
тябрьской площади (скв. 245).

О тдельны е скважины вскры ваю т ю рско-триа
совы е породы , б о л ее  м етам орф изованны е, чем  
осадочны е, но м енее м етам орф изованны е, чем  
относимы е к п ал еозою . В озм ож н о , это  послуж и
ло основанием  считать, что киммерийский ком 
плекс занимает пром еж уточное полож ение м еж 
ду палеозойским  ф ундам ентом  и осадочны м ч ех
лом [4]. Такие м етам орф изованны е тем но-серы е  
сланцы вскрыты на площ адях Э лектроразведоч- 
ная (скв. 1) иН еболы ная (скв. 224). В районе г. Ге- 
ническа в р азр езе  киммерийского комплекса вы
деляю тся две толщ и с вы сокими пластовыми ск о
ростями (5500 м/с): нижня (2910-3223  м),
представленная серо-зелены м и аргиллитами с 
прослоями алевролитов и песчаников, триасово
раннею рского возраста. Верхняя толщ а (2 6 9 4 -  
2910 м) -  черны е аргиллиты с прослоями алевро
литов и песчаников.

С заклю чительны м этапом  развития кимме
рийского комплекса связаны магматические п о
роды , вскры ты е скважинами Стрелковая-6, Сиг- 
нальная-208 и др. К  ним относятся дацито-андези- 
товы е порф ириты , диабазы  и габбро-диабазы .

В структурном отнош ении киммерийский ком 
плекс изучен слабо, но тем  не м енее считается, 
что он вы полняет сравнительно узкие (первы е  
десятки километров) и протяженные прогибы пре
имущественно субш иротного простирания [4, 20]. 
В пределах региона отраж ения от  образований  
киммерийской ф орм ационной системы  вы деля
ются ф рагм ентарно на отдельны х площадях. Н а  
участках их прослеживания картирую тся асимме
тричны е складки с крутыми северны ми и пологи
ми ю ж ны м и крыльями. Такие складки известны  
на К аневско-Б ерезанском  валу, где в складчатос
ти участвует меловой и ю рский комплексы. 
В Я сенком  заливе асимметричны е ю рско-триасо
вые складки перекры ты  субмоноклинально зал е
гающ ими меловы ми отлож ениям и,

В пределах А зов ск ого  вала по кровле о тл о ж е
ний киммерийского комплекса вы делена система  
крупных линейно вытянутых антиклиналей, при
уроченная к ф ронтальной части Главного А зо в 
ского надвига. К  ним относятся поднятия Г еоф и 
зическое, М о р ск о е-1, Н ебол ьш ое, П риразлом ное  
и др. Антиклинали им ею т отчетливо вы раж енное  
асимметричное строение с крутыми северными  
крыльями, ограниченны ми надвигами, и пологие  
ю ж ны е крылья. И х амплитуды достигаю т 100- 
200 м.

Ю жнее ф ронта Главного А зов ск ого надвига 
кровля отлож ений  киммерийского структурно

ф орм ационного комплекса разм ы та и ее  неров
ности обусловили ф ормирование на приподнятых  
участках куполообразны х складок (Э лектрораз- 
ведочная, Ц ентральная, Безы мянная и др.) с амп
литудами 50 -7 5  м.

Развитие систем асимметричны х антиклина
лей свидетельствует об  интенсивных тангенциаль
ных напряжениях, направленных с ю га на север, 
которы м подвергались отлож ения киммерийской  
формационной системы. Эти тангенциальные на
пряжения затронули и м еловой комплекс, обусл о
вив формирование асимметричных антиклиналь
ных зон в С еверо-А зовском  прогибе.

С К Л А Д Ч А Т О С Т Ь  
В С Е В Е Р О -А З О В С К О М  П Р О Г И Б Е

Одним из ф акторов, подтверж даю щ их интен
сивное тангенциальное сж атие в регионе, являет
ся складчатость м елового комплекса С еверо- 
А зов ск ого прогиба. Эта складчатость, закарти
рованная сейсм оразведкой в 70-х  годах, вначале 
трактовалась как “обратноступенчатая” [10]. 
П о зж е ее  генезис объяснялся системой крупных 
взбросов, вызванных тангенциальным сж атием  
[2]. О днако доказательств взаимосвязи генезиса  
складчатости со структурой А зов ск ого  вала п о
лучено не бы ло, хотя гипотетически предполага
лось, что тангенциальное напряжение, о бусл о
вившие ее  ф ормирование, передавалось чер ез  
пластины А зов ск ого вала [13,14, 18].

П о характеру складчатости С еверо-А зовский  
прогиб разделяется на три участка: западный, 
централный и восточны й. В западной части про
гиба сейсм оразведка закартировала симметрич
ны е куполообразны е антиклинали, а такж е н е
больш ие асимметричны е складки (О биточная-1, 
С еверо-Бирю чья и др.), ф ронтальны е части к ото
ры х ограничены  разрывами. Ранее нами п редпо
лагался надвиговый характер этих наруш ений  
[13]. О тдельны е геоэлектрические профили, о т 
работанны е по технологии [15,17] ,  позволяю щ ей  
получать временны е геоэлектрические разрезы , 
значительно уточнили представления о  характе
ре этих наруш ений и генезисе складчатости.

Н а рис. 3 и 4  приведены  комплексны е глубин
ные разрезы  ч ер ез С еверо-А зовский  прогиб и 
А зовский вал, построенны е по данным сейсм о
разведки и электроразведки. В пределах А зо в 
ского вала сейсм оразведка картирует кровлю  ге
терогенного складчатого основания (горизонт F), 
а в С еверо-А зовском  прогибе -  отраж ения от  м е
лового комплекса. О т б о л ее  глубоко залегаю щ их  
горизонтов отраж ения не прослеж иваю тся.

Данны е электроразведки позволили сущ ест
венно дополнить сейсм оразведку и изучить г ео 
логическое строение верхней части р азр еза  отл о
ж ений киммерийской ф орм ационной системы .
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Рис. 3. Комплексные геолого-геофизические разрезы  по линиям I-I  и И-Н (положение разрезов см. на рис. 2)
1 -  разрывные нарушения: а  - надвиги, б -  плоскости скольжения; 2 -  глубинный разлом (Мелитопольско-Новоцарицынский); 3 -  эрозионные поверхно
сти; 4  -  отражающие горизонты (сейсмические и геоэлектрические); 5 -  зона разрушения фронтальной части северной киммерийской аллохтонной пластины; 
6 - 1 0  структурно-формационные комплексы: б, 7 -  альпийские: 6 -  палеоцен-плиоценовый, 7 -  меловой; 8 - 1 0  -  киммерийские, слагающие аллохтонные пласти
ны: 8 -  слабо метаморфизованную северную, 9 -  центральную метаморфизованную, 10  -  сильно метаморфизованную южную; 11 -  киммерийская тектоническая 
пластина; 12 -  предположительно отложения киммерийского комплекса; 13 -  палеозойский (?) комплекс; 14 -  пески; 15 -  глины; 16 -  мергели; 1 7  - известняки; 
18  - аргиллиты; 19  -  алевролиты. Римские цифры (IIj-V j) -  границы тектонических элементов (их условные обозначения см. на рис. 2).
Название антиклиналей (цифры в кружках): 1 -  Восточно-Бирючья, 2 -  Обточная-1. Надвиги: Г -  Главный Азовский. F -  кровля гетерогенного складчатого ос
нования.
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Рис. 4. Комплексные геолого-геофизические разрезы по линиям Ш-Ш и IV-IV (положение профилей см. на рис. 2). 
1-5 -  структурно-формационные комплексы: 1-3 -  альпийские; 1 -  неогеновый, 2 -  палеогеновый, 3 -  меловой; 
4 ,5  -  киммерийские: 4 -  аллохтонной метаморфизованной пластины, 5 -  терригенно-глинистый; 6 -  нижний струк
турный этаж (киммерийский?); 7 -  эрозионная поверхность кровли киммерийского комплекса с динамически интен
сивным характером отражений (а) и со слабо выраженной сейсмической записью (б); 8  - тектоническое нарушение. 
Отражающие горизонты в: \т -  мэотисе, Is -  сармате, II -  палеогене, F -  кровле киммерийского комплекса.
Название антиклиналей (цифры в кружках): 1 -  Небольшая, 2 -  Морская-1, 3 -  Приразломная. Остальные условные 
обозначения см. на рис. 2, 3.

На комплексном разрезе видно, что в пределах 
Азовского вала киммерийская формационная си
стема разделяется на два структурных этажа -  
верхний, связанный с аллохтонной пластиной, и 
несогласно с ним залегающий нижний структур
ный этаж, вероятно, представленный также от
ложениями киммерийского комплекса. При этом 
Главный Азовский разлом представляет собой 
надвиг, который с глубиной выполаживается до 
субгоризонтального положения и разделяет эти 
структурные этажи. Очевидно, что Главный 
Азовский надвиг не контролирует распростране
ние отложений киммерийского комплекса. Они 
протягиваются далее на север в пределы Северо- 
Азовского прогиба. Фронатльные части кимме
рийских пластин формируют в прогибе линейно
вытянутые асимметричные складки, как, напри
мер, Обиточная-1.

Под киммерийской пластиной в пределах Се
веро-Азовского прогиба в диапазоне глубин 1.5-

2.5 км зарегистрирован еще один структурный 
комплекс (см. рис. 3, профиль П-П). По скоро
стям распространения электромагнитных волн 
его нельзя отнести к сильно метаморфизованным 
породам палеозойского фундамента, так как они 
сопоставимы со скоростями вышележащих отло
жений киммерийского комплекса. Гипотетичес
ки можно предположить, что это фрагмент цент- 
риклинали асимметричного резко выполаживаю- 
щегося к северу юрско-триасового прогиба, 
который формировался на краю Восточно-Евро
пейской платформы и впоследствии был пере
крыт аллохтонными пластинами. Вероятно, огра
ничение глубины регистрации геоэлектрических 
профилей не позволило закартировать в преде
лах Азовского вала этот структурный этаж.

В центральной части Северо-Азовского про
гиба сейсморазведка установила моноклинальное 
залегание меловых отложений, осложненное мало
амплитудными нарушениями. Антиклинальных



Рис. 5. Временные разрезы ОГТ через Северо-Азовский прогиб по профилям 78066 (А) и 78024 (5).
1 -  разрывные нарушения: а -  надвиги, б -  сдвиги; 2 -  отражающие горизонты в: I -  отложениях Майкопа, II -  пале
огена, 1На-  кровле верхнего мела; III -  меловых отложениях; IV -  кровле нижнего мела; V -  киммерийском комплексе. 
Названия антиклиналей (цифры в кружках): 1 -  Белосарайская, 2 -  Ударная, 3 -  Олимпийская.

поднятий здесь не выявлено. Это дает основание 
предполагать, что меловой комплекс не подвер
гался воздействию тангнециальных напряжений. 
Расположенная на Обиточной косе скважина 163 
под меловыми отложениями вскрыла породы 
кристаллического фундамента Восточно-Евро
пейской платформы.

В восточной части Северо-Азовского прогиба 
сейсморазведка закартировала системы меловых 
складок, значительно больших по размерам и амп
литудам, чем на западном участке. Для них харак
терна линейно-вытянутая отчетливая асимметрич
ная форма. Наиболее крупные складки -  Олимпий
ская, Ударная, Белосарайская (рис. 5, А). Они 
протягиваются на 30-36 км при ширине до 3.5 км, 
а амплитуды в отложениях нижнего мела изменя
ются от первых сотен метров до 600 метров. Для 
складок характерны крутые (порядка 20°) север
ные крылья, ограниченные разрывами надвиго- 
вого типа. Вертикальные амплитуды смещения 
по надвигам достигают 300-400 м. Углы наклона 
пологих южных крыльев не превышают 6°. Стро
ение складок осложнено разрывами сдвигового 
характера, ориентированными в плане субпер
пендикулярно надвигам (см. рис. 5, Б). В разрезе 
сдвиги представлены субвертикальными разло

мами, которые со смещением в плане разделяют 
своды антиклиналей. Наиболее четко сдвиговые 
дислокации устанавливаются по смещению в пла
не гравитационных аномалий. Парагенетическое 
развитие сопряженных разрывных структур -  на
двигов и сдвигов придает складкам подобие от
дельных тектонических чешуй. В северном на
правлении, по мере уменьшения мощности 
осадочного чехла, уменьшаются амплитуды и 
размеры складчатых дислокаций.

Таким образом, установлено, что меловые от
ложения Северо-Азовского прогиба дислоциро
ваны в системе асимметричных антиклинальных 
структур и отдельных куполовидных складок. Ге
незис всех этих складок связан с мощными тан
генциальными напряжениями. Очевидно, что фор
мирование меловой складчатости обусловлено го
ризонтальными перемещениями киммерийских 
пластин, которые прослеживаются и в пределы за
падного участка прогиба. Наиболее интенсивные 
процессы складкообразования в Северо-Азовском 
прогибе приурочены к лобовым частям надвигае
мых пластин Азовского вала и отмечаются на за
падной и восточной площадях.

В связи с вышеизложенным Главное Азовское 
нарушение нельзя отождествлять с глубинным



разломом и шовной зоной, отделяющей Восточ
но-Европейскую платформу от Скифской плиты. 
Зона сочленения Восточно-Европейской платфор
мы и Скифской плиты, вероятно, имеет сложное 
надвиговое строение, а Главное Азовское наруше
ние является одним из ее элементов -  надвигом, 
выполаживающимся с глубиной до субгоризон
тального положения и разделяющим тектоничес
кие пластины верхнего структурного этажа и ни
жележащих толщ. Его довольно сложная конфи
гурация в плане объясняется участием в строении 
верхнего структурного этажа Азовского вала не
скольких аллохтонных пластин.

СТРУКТУРА КИММЕРИЙСКОГО 
КОМПЛЕКСА АЗОВСКОГО ВАЛА

По характеру гравитационного поля, морфо
логии в плане фронтальных частей аллохтонных 
пластин, фрагментарным данным сейсморазвед
ки, электроразведки и глубокого бурения Азов
ский вал можно разделить на три крупных эле
мента: западный, центральный и восточный (см. 
рис. 2). Они отличаются один от другого генези
сов, составом слагающих их структурно-форма
ционных киммерийских комплексов, а также ис
торией геологического развития. Все эти текто
нические элементы с севера ограничивает 
Главный Азовский надвиг, а на юге они резко по
гружаются и перекрыты мощной толщей мезо
зойских отложений Индоло-Кубанского прогиба. 
В разрезе тектонические элементы имеют слож
ное строение, в котором на данном этапе исследо
ваний выделяется два-три структурных этажа, но 
фактически их может быть значительно больше.

Западный тектонический элемент Азовско
го вала. Верхний структурный этаж западного 
тектоническогоэлемента состоит из двух аллох
тонных пластин: северной и южной. Северная 
пластина сложена самостоятельным структурно
формационным комплексом с низкими скоростя
ми электромагнитных волн (1000-1200 м/с) и по
ниженным уровнем гравитационного поля (см. 
рис. 3, П-П), что позволяет предположить незна
чительную степень метаморфизма отложений. 
Положение ее западной границы до настоящего 
времени не было определено. Сейсморазведка в 
Нижнегорской седловине и в центральной части 
Азовского вала фиксирует один опорный отра
жающий горизонт, погружающийся с востока, с 
центральной части Азовского вала, на запад, в 
Нижнегорскую седловину. При этом располо
женные в Нижнегорской седловине Стрелковые 
скважины отождествляют эту сейсмическую гра
ницу (горизонт F, см. рис. 3, I-I) с отложениями 
палеогена, а скважина Электроразведочная иден
тифицирует ее с кровлей киммерийского ком
плекса. Это объясняется совпадением скоростей 
отраженных волн, в результате которого на раз
резах ОГТ две различные геологические границы 
коррелируются как один сейсмический горизонт.

Дополнительная информация, полученная на 
геоэлектрических разрезах, позволила решить 
эту проблему. На комплексном разрезе субши
ротного простирания (см. рис. 3, I-I) отчетлво 
картируется надвиг (пк 50), отделяющий палеоге
новые отложения Нижнегорской седловины от 
киммерийского комплекса северной пластины 
Азовского вала. Восточнее (пк 90) прослеживает
ся еще одна надвиговая дислокация, разделяющая 
северную пластину на две части. С надвиговыми 
дислокациями связано формирование асиммет
ричных складок, верхняя часть которых полно
стью срезана процесами эрозии. Надвиги выпола- 
живаются с глубиной до субгоризонтальной пло
скости, по которой киммерийские пластины 
граничат с расположенным ниже структурным 
этажом.

Южная пластина, вероятно, сложена сильно 
метаморфизованным киммерийским структурно
формационным комплексом. Она характеризует
ся высокими скоростями распространения элект
ромагнитных волн (2400-2800 м/с) и представле
на более плотными, чем северная, породами. Над 
пластиной фиксируется интенсивная аномалия 
гравитационного поля (см. рис. 3, П-П). По харак
теру структуры гравитационного поля фронталь
ная часть пластины четко вытягивается в субши
ротном направлении от Арабатской Стрелки до 
меридиана косы Обиточная. В пределах Азовско
го моря она разделена двумя тектоническими на
рушениями явно сдвигового характера на три ча
сти (см. рис. 2).

Северная и южная аллохтонные пластины на
двинуты на гетерогенное основание, представ
ленное осадочными и метаморфизованными ком
плексами. Западная часть этих пластин до уровня 
пк 110 профиля по линии I-I (см. рис. 3) перекры
вает толщу явно осадочных отложений, на что 
указывают ее низкие удельные электрические 
сопротивления (3.5 Ом м). На основании корреля
ции этой осадочной толщи со скв. Стрелковая-20 
(глубины 1250-1980 м) можно предположить, что 
она представлена отложениями верхнего и ни
жнего мела. В районе пк 110 отложения мелового 
комплекса выклиниваются и аллохтонные плас
тины верхнего структурного этажа перекрывают 
киммерийский структурно-формационный ком
плекс, который распространяется в северном на
правлении и охватывает западную часть Северо- 
Азовского прогиба. Возможно, этот комплекс 
вскрыт Стрелковыми скважинами на глубинах 
1900 м и более. Однако уверенность в его корре
ляции невысока, так как структура комплекса ос
ложнена крупными разрывами.

Таким образом, структура западного тектони
ческого элемента Азовского вала представляется 
в следующем виде. Его верхняя часть сложена 
двумя аллохтонными пластинами -  северной и 
южной, отличающимися одна от другой степе
нью метаморфизма. Под их западными частями 
установлена выклинивающаяся в восточном



направлении осадочная толща, вероятно, являю
щаяся продолжением мелового бассейна Нижне
горской и Стрелковой седловин. Под этой оса
дочной толщей выделяется киммерийский струк
турно-формационный комплекс, осложненный 
серией тектонических нарушений и гипсометри
чески воздымающийся к востоку. Восточная 
часть северной и южной аллохтонных пластин 
надвинута на отложения этого комплекса.

Цент ральный т ект онический элемент А зо в 
ского вала. Верхний структурный этаж централь
ного тектонического элемента Азовского вала 
отделен от западного и восточного разрывами 
сдвигового типа. По заданной сдвиговой дислока
ции он граничит с северной аллохтонной пласти
ной западного тектонического элемента. Восточ
ный сдвиг является более крупным. Он представ
ляет собой в плане довольно широкую зону и, 
вероятно, имеет региональный характер. Поло
жение сдвигов установлено на основе анализа 
морфологии гравитационного поля и его произ
водных. О литологическом составе пород струк
турного этажа можно судить по данным скважи
ны 1 (Электроразведочная), вскрывшей в интер
вале глубин 750-1270 м метаморфизованные 
темно-серые сланцы с пластовыми скоростями 
5200 м/с. Возможно, к югу их сменяют более 
плотные отложения, слагающие южную пласти
ну западного тектонического элемента, которая 
со смещением по западному сдвигу распространя
ется в пределы центрального тектонического 
элемента (см. рис. 2).

Нижний структурный этаж представлен отло
жениями палеозойского комплекса, вскрытыми 
скважиной 1 на глубинах 1270-1650 м с пластовы
ми скоростями 5460 м/с. Можно предположить, 
что в структурном плане это асимметричный 
блок палеозойского фундамента с гипсометриче
ски опущенным западным крылом (см. I-I на рис. 3) 
и приподнятым восточным. За зоной восточного 
сдвига наличие палеозойских отложений не уста
новлено. Палеозойский фундамент, вероятно, 
опущен на глубины, превышающие изученный 
интервал разреза.

Восточный тектонический элемент Азовско
го вала. Центральную часть восточного тектони
ческого элемента занимает сильно метаморфизо- 
ванная аллохтонная пластина. Она охватывает 
площади антиклиналей Небольшая, Приразлом
ная, Безымянная и с запада и востока ограничена 
тектоническими разрывами. Об ее литологичес
ком составе можно судить по скважине 224 (Не
большая), вскрывшей в основном метаморфизо
ванные сланцы.

Верхняя часть разреза северо-западного и, 
возможно, южного участков восточного текто
нического элемента представлена слабо мета- 
морфизованным киммерийским структурно-фор
мационным комплексом. Северной границей это
го комплекса является зона Главного Азовского

надвига, где им сложены антиклинали Морская и 
Морская-1. Южнее комплекс перекрыт централь
ной аллохтонной метаморфизованной пластиной 
(см. рис. 4 ,1П-П1). О его стрктурном строени из
вестно очень мало. На профиле по линии IV—IV 
(см. рис. 4) видно, что комплекс расположен в ди
апазоне глубин 1400-2400 м и осложнен асиммет
ричной складчатостью с надвиговыми дислокаци
ями. Литологически он представлен алевролита
ми, глинами и песчаниками с пластовыми 
скоростями 4250 м/с (скв. Морская-1). Ниже него 
намечается еще один структурный этаж, кото
рый судя по скоростям распространения электро
магнитных волн, выполнен слабо метаморфизо- 
ванными породами.

Положение границы, разделяющей слабо мета- 
морфизованный киммерийский структурно-форма
ционный комплекс и метаморфизованную аллох
тонную пластину, установлено по характеру волно
вого поля. От кровли аллохтонной пластины 
регистрируются интенсивные двух-трехфазные от
ражения. В пределах слабо метаморфизованного 
киммерийского комплекса характер отражений 
резко меняется. Отражения становятся слабо вы
раженными, прерывистыми, что свидетельствует 
об изменении литологического состава пород. Кро
ме того, метаморфизованный комплекс, слагаю
щий центральную аллохтонную пластину, веро
ятно, характеризуется и значительно большей 
плотностью, чем слабо метаморфизованный ким
мерийский комплекс. Это отчетливо прослежи
вается по изменению структуры гравитационно
го поля и проявляется в характере его графиков 
(см. рис. 4). Перед фронтальной частью аллох
тонной пластины по кровле киммерийского 
структурно-формационного комплекса закарти
рована довольно крупная депрессия, оконтурен
ная изогипсой -1300 м (см. рис. 2). В тектоничес
ком плане депрессия отделяет фронтальную 
часть киммерийского комплекса слагающего 
асимметричные антиклинали Морская и Мор
ская-1, от фронтальной эродированной до субго
ризонтальной поверхности части аллохтонной 
пластины (см. рис. 4, Ш-Ш).

Литологически состав пород киммерийского 
структурно-формационного комплекса, вскрыто
го скважиной на площади Морская-1, близок к 
литологическому составу пород киммерийского 
комплекса в пределах Ясенского залива и Канев
ского-Березанского вала. Сопоставимы и пласто
вые скорости этих пород. На этом основании, а так
же учитывая гипсометрическое положение кровли 
Азовского и Каневско-Березанского валов, кото
рое в зоне сочленения отличается на величину 
толщины аллохтонной метаморфизованной плас
тины (400-500 м), можно гипотетически говорить о 
едином структурно-формационном киммерийском 
комплексе, охватывающем площади восточного 
тектонического элемента Азовского вала, зону его 
сочленения с Каневско-Березанским валом и запад
ную часть Каневско-Березанского вала.



ВЫВОДЫ
Рассматриваемый регион имеет сложное гео

логическое строение, в котором выделяются 
фрагменты структур, созданные альпийской, 
киммерийской и герцинской эпохами тектогене- 
за. Наиболее полно изучены осадочные отложе
ния альпийского комплекса. Триасово-юрские 
породы до настоящего времени рассматривались 
как единый комплекс, промежуточный между 
осадочным чехлом и палеозойским фундаментом. 
Проведенная комплексная интерпретация геоло
го-геофизических материалов позволила в пер
вом приближении по-новому представить струк
туру верхней части его разреза. Очевидно, ким
мерийские образования нельзя трактовать как 
единый промежуточный комплекс. Это крупная 
формационная система, включающая ряд струк
турно-формационных комплексов, которые сме
няют один другой в разрезе и в плане. Каждый из 
киммерийских структурно-формационных ком
плексов характеризуется не только своим лито
логическим составом и степенью метаморфизма, 
но и имеет свой структурный план и свою исто
рию геологического развития.

Отложениями киммерийской формационной си
стемы сложена южная часть Северо-Азовского 
прогиба и Азовский вал. Последний разделяется на 
три тектонических элемента, верхняя часть кото
рых представлена аллохтонными пластинами, пере
мещенными с юга на север на расстояние не менее 
30-40 км. Структура нижележащих киммерийских 
образований осложнена разрывами надвигового ха
рактера и связанными с ними асимметричными ан
тиклинальными формами, что свидетельствует об 
интенсивных тангенциальных напряжениях, кото
рым подвергались эти толщи. Однако нет данных, 
подтверждающих значительные горизонтальные 
перемещения подаллохтонных толщ.

Тектоника западного и центрального элемен
тов Азовского вала значительно отличается от 
восточного. Зоной их разделения является круп
ная сдвиговая дислокация северо-восточного про
стирания. Геологическое развитие восточного тек
тонического элемента можно представить следую
щим образом. В предмеловое время на слабо 
метаморфизованный преимущественно терриген- 
но-глинистый киммерийский комплекс с юга была 
надвинута сложенная метаморфизованными тем
но-серыми сланцами киммерийская пластина. Пла
стина охватывала площади современных поднятий 
Небольшое, Приразломное, Безымянное и, воз
можно, занимала обширные территории к югу от 
них. Маломощные (около 30 м) нижнемеловые и 
эоценовые отложения (скв. 285) перекрывают 
юго-восточную часть этой пластины. Однако 
больший период времени он раннего мела до эоце
на пластина представляла собой сушу и подверга
лась интенсивным эрозионным процессам. В ре
зультате ее фронтальная часть оказалась значи
тельно денудирована, а толщина уменьшилась до 
400—600 м.

В предмеловое время возле размываемой 
фронтальной части аллохтонной пластины фор
мировался Северо-Азовский прогиб, который ох
ватывал и площади современных поднятий Геофи
зическое, Морское, Морское-1, а также опущенный 
блок пластины с антиклиналью Приразломной. 
Прогиб заполнялся терригенным осадочным мате
риалом, сносимым как с севера, со стороны Укра
инского щита, так и с юга, с аллохтонной пластины. 
На границе позднего мела и палеогена интенсив
ные тангенциальные напряжения, направленные 
с юга, со стороны геосинклинали, привели к во
зобновлению процессов складкообразования в 
подаллохтонном структурно-формационном ком
плексе. Как результат этих воздействий форми
руется восточная часть Главного Азовского на
двига с фронтальными складками Морская, Мор
ская-1 и надвиговые дислокации (Ударная, 
Белосарайская, Олимпийская и др.) в восточной 
части Северо-Азовского прогиба с приурочен
ными к ним системами асимметричных складок. 
Отложение палеогенового комплекса в Северо- 
Азовском прогибе происходило после заверше
ния процесса складкообразования, о чем свиде
тельствует выклинивание комплекса к сводам 
поднятий.

Иначе представляется формирование структу
ры западного и восточного тектонических эле
ментов. Здесь в предмеловое время существовал 
морской бассейн, который распространялся и на 
западную площадь современного Северо-Азовско
го прогиба. Восточным его ограничением являлся 
выступ палеозойского фундамента. Отложения ме
ла, вероятно, не перекрывали этот выступ и со
гласно отлагались на палеоморфологическом 
рельефе киммерийского структурно-формацион
ного комплекса. В постмеловое время с юга на 
территорию региона были надвинуты аллохтон
ные пластины, сложенные различными по соста
ву и степени метаморфизма киммерийскими 
структурно-формационными комплексами. При 
этом тангенциальные напряжения были настоль
ко мощными, что процесс складкообразования 
затронул и подаллохтонный киммерийский ком
плекс. Наиболее интенсивно процессы складко
образования протекали на западной площади Се
веро-Азовского прогиба, где в формировании 
асимметричных антиклиналей приняли участие и 
меловые отложения. На этот процесс дополни
тельное воздействие оказали фронтальные части 
надвигаемых аллохтонных пластин. Фронт цент
ральной аллохтонной пластины оказался выдви
нутым на север несколько дальше, чем западной. 
Это обусловило разнонаправленность тангенци
альных напряжений на западной площади Севе
ро-Азовского прогиба и привело к формирова
нию локальных надвиговых дислокаций преиму
щественно северо-восточной ориентировки. В то 
же время центральная площадь Северо-Азовско
го прогиба практически не затронута воздействи
ем тангенциальных напряжений.



Полученные данные свидетельствуют о прева
лирующем влиянии горизонтальных напряжений 
на формирование структуры мелового комплек
са и киммерийской формационной системы. При 
этом тектонику региона во многом определяют 
крупные сопряженные структуры -  надвиги и 
сдвиги. Надвиги преобладают во фронтальных 
частях двигавшихся в горизонтальной плоскости 
киммерийских тектонических пластин. Они фор
мируют системы асимметричных антиклиналей в 
отложениях мела и киммерийских комплексов. 
Сдвиги ограничивают боковые части тектониче
ских пластин. Генеральное направление сжатия в 
период альпийской и киммерийской фаз тектоге- 
неза было направлено с юга на север.
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Recent Structure beneath the Sea of Azov
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Analysis of modem geologic (deep drilling) and geophysical (CDP, gravity, electrical) data for the area covered 
by the Sea of Azov allowed me to subdivide the Cimmerian structural-lithologic complex, previously consid
ered a single unit, into a number of lithologic complexes. Its upper part is formed by thrust sheets jointly making 
up the large allochthonous structure of the Azov swell. The region’s tectonic framework is controlled by a system 
of conjugate fractures—strike-slip and normal faults. Along them, the sheets of the Azov swell overthrust the Al
pine sediments, weakly metamorphosed Cimmerian units, and Paleozoic deposits. Horizontal displacements of 
the Cimmerian sheets led to thrusting and strike-slip faulting in the Cretaceous complex of the North Azov trough.
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