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УДК 551.242.22

ГЛОБАЛЬНАЯ АСИММЕТРИЯ В РАЗМЕЩЕНИИ ОСТРОВНЫХ ДУГ
И РАСПАД ПАНГЕИ
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Геологический факультет Московского государственного университета, Москва

Поступила в редакцию 19.05.98 г.

Современные островные дуги приурочены главным образом к западной периферии Тихого океана, 
а у его восточных берегов субдукция выражена активными окраинами андского типа. Эта глобаль
ная асимметрия широко известна и отраж ает коренное различие условий субдукции в направлении 
на запад и на восток, которое объясняю т ориентировкой ротационных напряжений. Однако все 
больше данных указывает на то, что в прошлом, по крайней мере в раннем мезозое, островодужные 
системы развивались по обе стороны Прапацифики.
Формирование асимметрии, характерной для наших дней, происходило в позднем мезозое и корре- 
лируется с фазами распада Пангеи. Центробежное перемещение ее фрагментов выраж аю т векто
ры, которы е получены вычитанием общего западного дрифта литосферы из полных векторов со
временного движения континентов относительно подстилающей мантии (использована модель 
HS2-NUVEL1). С началом распада Пангеи, когда это центробежное перемещение наложилось на 
общий западный дрифт, различие условий субдукции на двух активных перифериях суперконтинен
та должно было усилиться: на западной его периферии широтная компонента абсолютного движе
ния континентальных плит заметно увеличилась; на восточной периферии, где суммировались 
.встречные движения, широтное смещение могло быть почти нулевым. На американской стороне 
Прапацифики, где происходило надвигание континентов на субдуцирующую литосферу и соответ
ствующее омоложение последней, островодужные системы закрывались, а вместо них формирова
лись вулкано-плутонические пояса андского типа.
Если исходить из концепции циклов Пангеи, то вполне вероятно, что размещение островных дуг 
бывало асимметричным и прежде, на этапах распада более ранних суперконтинентов. Судя по со
хранившимся вулкано-плутоническим комплексам андского типа, на разных циклах глобальная 
асимметрия субдукции проявилась с неодинаковой полнотой.

ВВЕДЕНИЕ
Глобальная асимметрия в размещении совре

менных островных дуг широко известна: они про
тянулись вдоль зон субдукции западного обрам
ления Тихого океана, в то время как на противо
положном, восточном, его обрамлении субдукция 
направляется непосредственно под континен
тальные окраины (рис. 1). Только на небольших 
отрезках между континентами там образовались 
островодужные системы Малых и Южных Ан
тил, выгнутые далеко в акваторию Атлантичес
кого океана. За пределами тихоокеанского коль
ца островодужных систем немного (Зондская, 
Мекранская, Эгейская, Эоловая), все они приуро
чены к единой цепи чередующихся зон субдукции 
и коллизии, которая вытянута широтно и насле
дует конвергентную северную границу палеооке
ана Тетис.

В контексте тектоники плит эта глобальная 
асимметрия отражает коренное различие усло
вий современной субдукции в направлении на за
пад и на восток: в первом случае происходит обо
собление островных дуг путем раскрытия задуго- 
вых бассейнов (“east-facing island arcs”), а во

втором случае над зонами субдукции вместо рас
тяжения проявляется сжатие и формируются ак
тивные континентальные окраины андского типа 
(“west-facing continental arcs”) [21, 26, 52]. В каче
стве возможной причины наблюдаемых различий 
рассматривают общий западный дрифт литосфе
ры относительно подстилающей мантии (рис. 2).

Геологические признаки западного смещения 
(“Westwanderung”) континентов отмечал еще в на
чале века А. Вегенер в известной монографии о 
происхождении континентов и океанов [2]. Впос
ледствии, уже в рамках тектоники плит, Т. Нельсон 
и П. Темпл предложили идею о “главном тече
нии” подлитосферной мантии, которое направле
но на восток и определяет различие между суб- 
дукцией, ориентированной по этому течению, и 
субдукцией навстречу ему [46]. Расчеты совре
менной кинематики плит дали первые количествен
ные оценки общего западного дрифта литосферы 
относительно подстилающей мантии [37,41], после 
чего и были опубликованы упомянутые выше ра
боты К. Чейза, У. Дикинсона, С. Уеды и X. Кана- 
мори [21, 26, 52], увязавшие с этим дрифтом на
блюдаемую асимметрию субдукции и, в частности,



Рис. 1. Глобальная асимметрия современного размещения субдукционных систем (I) в сопоставлении с реконструкци
ей их размещения в раннем мезозое (II, поздняя юра).
1 -  островные дуги (7 -  Алеутская, 2 -  Курило-Камчатская, 3 -  Японская, 4 -  Идзу-Бонинская и Марианская, 5 -  Рюкю, 
6 -  Зондская, 7 -  Новобританская и Соломон, 8 -  Новогебридская, 9 -  Тонга и Кермадек, 10 -  Малых Антил, 77,12 -  Север
ной и Центральной Америки [55], 13 -  Патогонии -  Огненной Земли [24], 74,75 -  азиатского обрамления Пангеи [9,11]);
2 -  активные континентальные окраины андского типа (цифры в кружках: 7 -  Каскадных гор, 2 -  Центральноамери
канская, 3 -  Андская); 3 -  задуговые и междуговые бассейны; 4 -  оси спрединга.

раскрытие задуговых бассейнов на западе Тихого 
океана.

Вероятную причину западного дрифта все на
званные исследователи так или иначе связывают 
с ротационным режимом Земли. Уже А. Вегенер, 
вслед за Э. Шварцем и Г. Веттштейном, указывал 
на возможную роль сил приливного торможения,

возникающих в земной коре под действием лун
ного и солнечного притяжения [2]. К выводу о 
большом значении этого фактора, в том числе и 
для раскрытия задуговых бассейнов, пришли в 
дальнейшем Р. Востром и Г. Мур [19,44]. Однако, 
согласно Т. Джордану [35], такие силы слишком 
малы, чтобы быть главной причиной движения
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Рис. 2. Общий западный дрифт литосферы относительно подстилающей мантии как возможная причина наблюдае
мых различий между условиями субдукции, направленной на запад и на восток. Наверху -  по У. Дикинсону [26], 
внизу -  по С. Уеде и X. Канамори [52].
Горизонтальные стрелки -  относительное смещение литосферы и астеносферы под воздействием сил приливного 
торможения или ротационных напряжений. / -  континентальная и 2 -  океаническая литосфера; 3 -  субдукционный 
вулканизм.

литосферных плит. Тем не менее, кинематика аб
солютного движения плит и наличие ротационно 
ориентированных структур свидетельствуют о 
заметном кумулятивном воздействии этих сла
бых, но устойчиво направленных сил [20], кото
рые, в частности, влияют на сейсмическое смеще
ние горных масс.

Если принять, что современная асимметрия в 
размещении островных дуг обусловлена силами 
ротационного происхождения, то подобная же 
асимметрия должна была устойчиво проявляться 
и в геологическом прошлом, поскольку замедле
ние суточного вращения прослежено по крайней 
мере с позднего протерозоя [40]. В частности, 
И. Диэл полагал, что на американской окраине 
Тихого океана в течение всего фанерозоя усло
вия для раскрытия задуговых бассейнов у были 
столь же неблагоприятны, как и в наши дни [24] *. 
Однако дальнейшие исследования давали все 
больше свидетельств обратного: в раннем мезо
зое многочисленные островные дуги существова
ли не только на западном, но й на восточном об
рамлении Тихоокеанского бассейна того времени

1 Известные ему случаи образования задуговых бассейнов 
на американском обрамлении Прапацифики автор этой 
публикации объяснял особыми тектоническими обстанов
ками, такими, как субдукция спредингового хребта или ко
соориентированная субдукция с эффектом pull-apart.

(Прапацифики), где затем произошло их отмира
ние. Это означает, что, кроме постоянных напря
жений ротационного происхождения, для форми
рования глобальной асимметрии размещения ос
тровных дуг были важны и другие условия, 
вступившие в действие в позднем мезозое.

Как будет показано ниже, есть основания свя
зать эти особые условия с определенной фазой 
распада последней Пангеи (позднепалеозойско- 
рдннемезозойской Пангеи А. Вегенера). Поэто
му, если основываться на концепции циклов Пан
геи и исходить из последовательного образования 
и распада суперконтинентов в ходе геологичес
кой истории [38, 45], то вполне возможно, что 
асимметричное размещение островных дуг про
являлось и прежде, на соответствующем этапе 
более ранних циклов.

РАЗМЕЩЕНИЕ ОСТРОВНЫХ ДУГ 
В РАННЕМ МЕЗОЗОЕ

П. Шота [22], по-видимому, одним из первых 
обратил внимание на то, что характерное для на
ших дней асимметричное размещение островных 
дуг пбявилось сравнительно недавно. Он полагал, 
что в раннем мезозое дуги формировались как на 
западе, так и на востоке Тихого океана, и связал



их последующее отмирание у берегов Америки с 
дрифтом континентальных плит.

Для центральной и северной частей амери
канского обрамления мезозойской Прапацифики
К. Уилсон, У. Хей и К. Уолд [55] составили серию 
палинспастических реконструкций с интервалом 
20 млн. лет -  от начала триаса до коньякского ве
ка включительно. В основу реконструкций была 
положена систематизация данных о мезозойских 
террейнах Кордильер: о времени их обособления 
и коллизии (“сутурирования”); о слагающих тер- 
рейны формациях и их геодинамической принад
лежности; о палеомагнитных данных, которые 
особенно важны для определения палеоширотно- 
го положения террейнов; о палеобиогеографиче
ских характеристиках фауны (особенно бентоса) 
и флоры; о климатических условиях образования 
осадочных комплексов.

В триасе эти части американского обрамления 
представляли собой систему островных дуг и ок
раинных морей. Приблизительно в 30° южнее эк
ватора размещалась энсиалическая (на палеозой
ском метаморфическом основании) островная дуга 
Пенинсулар. Для островной дуги Истерн Кламате 
(~20° с. ш.) отмечается многократное возобновле
ние активности. Еще севернее размещалась сис
тема островных дуг и окраинных морей (в их чис
ле бассейн Кламатия), комплексы которых пред
ставлены в террейнах Сан Хуан, Норт Каскадес, 
Калаверас Футхиллс, Стикиния, Квеснелия и др.

В последнем из названных террейнов ширина 
сохранившегося пояса известково-щелочных вул
канитов позднего триаса оказалась достаточной 
для выявления латеральной геохимической по
лярности, показавшей погружение зоны субдук- 
ции в восточном направлении. Такое же направ
ление установлено и по средне-позднетриасовым 
вулканитам террейна Стикиния, а изотопные ха
рактеристики этих вулканитов свидетельствуют об 
энсиматической природе островной дуги. В террей- 
не Норт Каскадес триасовые магматиты продолжа
ют островодужный вулканизм позднего палеозоя. 
В нескольких террейнах представлены офиолиты и 
осадочные серии задуговых бассейнов.

Широкий пояс островных дуг и окраинных мо
рей продолжал развиваться вдоль американского 
обрамления Прапацифики и в ранней юре (см. I 
на рис. 8). На севере раскрылся крупный окраинно- 
морский бассейн Кордильерия, в то время как бас
сейн Кламатия начал сокращаться. Еще южнее, где 
от континента отделились террейны Александер и 
Врангелия (“перикратонные террейны”), образова
лась система энсиалических островных дуг (вклю
чавшая и террейн Пенинсулар), которые обрам
ляли море Талкитния. Формирование и развитие 
островодужных систем сопровождалось продоль
ным (по отношению к континентальной окраине) 
северным смещением террейнов в соответствии с

меридиональной компонентой движения субдуци- 
рующих плит.

В средней юре, несмотря на признаки некото
рого уменьшения ширины островодужного пояса, 
продолжали открываться новые задуговые бас
сейны. Формации одного из них, вместе с релик
тами вулканической дуги, представлены террей- 
ном Вискаино в горах Кламат. С поздней юры на 
американской окраине преобладало сокращение 
задуговых бассейнов, завершившееся в начале по
зднего мела их полным замыканием и “сутуриро- 
ванием” террейнов. Однако на этом фоне вплоть 
до середины мела еще формировались эфемерные 
и сравнительно небольшие островодужные систе
мы, такие, как Неомексикания (-30° с. ш.).

Для обсуждения возможной зависимости меж
ду развитием островодужного пояса на американ
ском обрамлении Прапацифики и движениями 
континентальных плит особенно важны те энсиа- 
лические дуги, которые отчленились от края кон
тинента в результате задугового спрединга. Раз
витие двух из них показано на рис. 3. Согласно 
Г. Харперу и Дж. Райту [31], островодужная сис
тема гор Кламат (верхние профили) образова
лась к концу средней юры, когда на неоднородном 
аккреционном основании заложился позднеюрский 
вулканический пояс террейна Четко. В его тылу 
начался рифтинг и раскрылся бассейн, океаниче
ская кора которого, одновозрастная островодуж- 
ным вулканитам, представлена офиолитовым тер- 
рейном Жозефин. Уже при невадской орогении 
(около 150 млн. лет) бассейн закрылся и сформи
ровалась чешуйчато-надвиговая структура.

В поздней юре сходным образом образовалась 
и островодужная система Патогонии -  Огненной 
Земли, самая южная на американском обрамлении 
(см. нижние профили на рис. 3). Согласно И. Диэлу
[24], заложение задугового бассейна произошло в 
тылу уже длительно существовавшего окраинно
материкового вулканического пояса, который 
при этом отчленился от края континента как эн
сиалическая островная дуга. Развитие задугового 
бассейна и накопление в нем флишоидных отло
жений продолжалось в неокоме-апте, а затем 
сменилось обстановкой сжатия и надвигами, на
правленными в глубь континента. Фрагменты 
океанической коры задугового бассейна сохрани
лись в офиолитовых комплексах Рокас Вердес 
(Сармиенто, Тортуга и др.). Субдукционный маг
матизм вскоре возобновился, но уже снова в об
становке окраинно-материкового вулканическо
го пояса андского типа.

Таким образом, на восточном обрамлении Ти
хого океана в раннем мезозое, в отличие от по
следующего времени, над многими зонами суб- 
дукции существовали системы островных дуг и 
задуговых бассейнов (см. II на рис. 1). Как отмеча
ют К. Уилсон, У. Хэй и К. Уолд [55], по сравне-
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Рис. 3. Раскрытие и замыкание островодужных систем на американском обрамлении Прапацифики. Наверху -  средне
позднеюрская система гор Кламат, по Г. Харперу и Дж. Райту [31], внизу -  позднеюрского-раннемеловая система Па
тагонии -  Огненной Земли, по И. Диэлу [24].
1 -  континентальная кора; 2 -  субдукционные вулкано-плутонические комплексы; 3 -  новообразованная океаническая 
кора (подушечные лавы, дайки, габбро); 4 -  морские осадки; 5 -  силлы основного состава.

нию с современным Западно-Тихоокеанским ост- 
роводужным поясом внутренняя структура этого 
мезозойского обрамления была более изменчи
вой во времени и, по-видимому, имела иной 
структурный рисунок -  сложную конфигурацию 
с полузамкнутыми контурами многочисленных 
краевых морей. Вероятной причиной таких отли
чий указанные авторы считают преобладание в 
то время косоориентированной субдукции с боль
шими северными компонентами движения субду- 
цирующих плит.

Вполне возможно, что такая кинематика дви
жения плит обусловила и другую особенность ме
зозойского островодужного пояса Америки: 
больше всего островных дуг обнаружено в его се
верной части, южнее ширина пояса убывала и,

наконец, на всем центральном отрезке Анд их нет 
[23]2. По палеомагнитным данным установлено 
длительное и дальнее продольное (с юга на север) 
смещение террейнов по мере развития мезозой
ского островодужного пояса Америки [55], и по
этому в северной части пояса их становилось все 
больше.

Та же особенность была свойственна в мезо
зое и островодужному поясу азиатского обрамле
ния Палерпацифики, который в то время, подоб
но американскому, развивался при значительном 
северном смещении субдуцирующих плит [5]. Наи-

2 Не исключено, что какие-то островодужные комплексы 
Чилийско-Перуанской окраины были уничтожены более 
поздней субдукционной эрозией [8].



Рис. 4. Три главных фактора, от которых зависит раскрытие островодужных систем.
V0 -  абсолютная скорость надвигающейся плиты; Н -  толщина пододвигающейся плиты, которая, так же, как ее сред
няя плотность, увеличивается с возрастом океанической литосферы; Vu + V0 -  скорость конвергенции литосферных 
плит (Vu -  абсолютная скорость пододвигающейся плиты). При большом возрасте субдуцирующей литосферы проис
ходит ее гравитационное погружение в астеносферу со скоростью Vg, а перегиб (шарнир) плиты откатывается в сто
рону океана со скоростью Vr. 1 -  континентальная и 2 -  океаническая литосфера.

большее количество островодужных систем ранне
го мезозоя известно в его северной части: это Ала- 
зейско-Олойская, Уяндинско-Ясачненская и Кони- 
Мургальская энсиалические дуги (в том числе на
ложенные на “перикратонные террейны”), а так
же такие энсиматические дуги, как Кэнкэрэнская 
[9-11, 13, 14]. Южнее субдукционные комплексы 
формировались главным образом непосредствен
но на активных континентальных окраинах Ката- 
зии и Индокитая [3, 50].

КИНЕМАТИКА РАСПАДА ПАНГЕИ 
И ИЗМЕНЕНИЕ УСЛОВИИ СУБДУКЦИИ 

НА ЕЕ ПЕРИФЕРИИ
Какие изменения геодинамических обстано

вок в позднем мезозое могли обусловить отмира
ние островодужных систем на восточном обрам
лении Прапацифики и тем самым нарушить гло
бальную симметрию их размещения? Ответ на 
этот вопрос во многом зависит от понимания 
факторов, которые регулируют напряженное со
стояние литосферы над зонами субдукции, рас
крытие и Замыкание задуговых бассейнов. Об
суждению этих факторов посвящены многочис
ленные исследования. В работах Р. Хиндемана и
К. Чейза было показано значение абсолютных дви
жений нависающей плиты в направлении желоба 
или от него [21,32]. П. Мол нар и Т. Этуотер обосно
вали влияние возраста (средней плотности, плаву
чести) пододвигающейся океанической литосферы, 
в том числе рассмотрели условия и последствия от
ката шарнира (на перегибе литосферы перед ее по
гружением в желоб) навстречу субдуцирующей

плите [43]. Д. Джурди [36] исследовала зависимость 
напряженного состояния литосферы в задуговой 
области от скорости конвергенции на субдукцион- 
ной границе, а К. Оцуки [48] выразил эту законо
мерную зависимость эмпирической формулой. 
Именно три перечисленных фактора, в сравнении 
с другими, признаны главными, хотя относитель
ная роль каждого из них не вполне ясна и оцени
вается по-разному [25, 33]. Сочетание этих фак
торов определяет возможность реализации тех 
растягивающих напряжений, которые, как пола
гают, постоянно поддерживаются над субдуциру- 
ющим слэбом посредством тепловой или фрикци
онной конвекции.

В соответствии с изложенными представлени
ями мы принимаем, что для раскрытия задуговых 
бассейнов над зонами субдукции (т.е. для форми
рования островных дуг) благоприятны: малая аб
солютная скорость надвигающейся плиты, боль
шой возраст (высокая плотность, низкая плаву
честь) погружающейся океанической литосферы 
и медленная конвергенция взаимодействующих 
плит (рис. 4). Обратное изменение этих факторов 
приводит к сокращению и замыканию задугового 
бассейна, к преобразованию островодужной систе
мы в активную окраину андского типа со структу
рами сжатия в тылу вулканического пояса [6].

Еще П. Шота [22] указал на первый из этих 
факторов как на вероятную причину отмирания 
островных цуг на востоке Прапацифики, начиная 
с конца юры: по мере раскрытия Атлантики за
падный дрифт американских континентов сопро
вождался замыканием островодужных систем. 
При этом постепенно формировалась “фунда-



Рис. 5. Траектории абсолютного движения континентов за последние 200 млн. лет, согласно реконструкциям Д. Уол
ша и К. Скотиза [54].
NA -  Северная Америка, SA -  Южная Америка, Af -  Африка, ЕА -  Евразия, Аи -  Австралия.

ментальная асимметрия” меж ду восточны м и за
падным обрамлениями Тихого океана, характер
ная для наших дней. Для андской окраины была 
намечена хронологическая увязка главных ф аз  
деформации с ф азами раскрытия Ю жной А тлан
тики.

На рис. 5, согласно реконструкциям Д. У олш а  
и К. С котиза [54], даны траектории абсолю тного  
движения континентов по м ере распада Пангеи  
А . В егенера с ю ры  по настоящ ее время. Если  
сравнить ш иротны е составляющ ие этих траекто
рий, отчетливо проступает западная направлен
ность распада суперконтинента: значительный за
падный дрифт Северной и Ю жной Америки при 
меньшем восточном дрифте Австралии и почти 
фиксированном долготном положении Африкано- 
Аравийской и Евразийской плит. П одтверждение 
очень малой подвижности континента Евразии по
лучено в последние годы благодаря открытию и 
изучению Ю жно-Хангайской горячей точки в М он
голии, которая активна уж е в течение 160 млн. лет  
[4]. Таким образом , ш иротное разрастание дом е
на Пангеи (по м ере раскрытия м еж континенталь
ных океанических бассейнов) происходило глав
ным образом  за счет западного смещ ения средин
но-атлантической оси спрединга и континентов  
Америки.

У ж е одна из первых глобальны х м оделей со 
временной кинематики плит в координатах горя
чих точек  позволила Д ж . М инстеру с соавторами  
[41] математически вычленить общ ую  для всех 
литосф ерны х плит компоненту движения: вы
явился проворот (net rotation) литосф еры  в запад
ном направлении относительно подстилаю щ ей  
мантии. О  его  параметрах м ож но судить по расче
там, выполнявшимся исходя из разны х подходов, 
но давших сходные результаты. В том числе Д. А р 
гус и Р. Гордон [18] рассчйтали систему отсчета  
NN R  (no net rotation), в к оторой  глобальная сум
ма векторов угловой скорости  плит по м одели  
NU V EL-1 равна нулю, и показали, что такая сис
тем а вращ ается на запад относительно системы  
горячих точек  H S2-NUVEL-1 [29] со скоростью
0.33° /млн. лет при полю се вращения 49° Ю, 65° В. 
Эта скорость невелика по сравнению с абсолютны 
ми движениями “быстрых” океанических плит, но 
соизмерима со скоростями плит, несущих конти
ненты. Она менялась во времени [18].

Н а рис. 6 для нескольких пунктов, находящ их
ся на разны х континентах, показаны: 1) полные 
векторы абсолютного движения (Va) согласно  
модели HS2-NUVEL-1 [29], которая основана на 
тех ж е данных по горячим точкам, что и бол ее  
ранняя м одель A M  1-2 [42], но в сочетании с бол ее  
точны ми данными по относительном у движению
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Рис. 6. Современная кинематика движения континентов.
NA -  Северная Америка, SA -  Южная Америка, Af -  Африка, ЕА -  Евразия.
1 -  полные векторы абсолютного движения континентов (Va), по А. Грипп и Р. Гордону, глобальная модель HS2-NUVEL-1 
[29]; 2 -  векторы общего западного дрифта литосферы относительно подстилающей мантии (Vn) согласно параметрам 
NNR-NUVEL-1 [18]; 3 — векторы “собственного” движения континентов, выражающие центробежный распад Пангеи
Wi=va-v n).

плит в расчете на последние 3 млн. лет (по анома
лии 2А ); 2) векторы общего западного дрифта 
литосферы относительно подстилаю щ ей мантии  
(Vn) согласно параметрам NNR-NUVEL-1 [18]; 
3) векторы “собственного” движения континен
тов, которы е могут бы ть получены  вычитанием  
общ его  дрифта из полного абсолю тного движ е
ния (V, = Va -  Vn). Таким образом , соврем енное  
движ ение континентов в координатах горячих т о 
чек мы представляем как результат наложения  
их ц ентробеж ного перемещ ения в ходе продол
ж аю щ его  распада П ангеи (к оторое обы чно свя
зы ваю т с мантийной конвекцией) на общ ий за
падный дриф т литосф еры  (так или иначе связан
ный с ротационны м реж им ом , воздействием сил 
проливного тормож ения) [39].

Если предполагать западный дриф т л и тосф е
ры постоянным, то распад П ангеи, начавшийся с 
конца средней ю ры, долж ен  был усилить разли
чие в параметрах абсолю тн ого движения конти
нентальных плит на западной и восточной актив
ных периф ериях суперконтинента и, тем самым, 
повлиять на тектонические эф ф ек ты  протекав
ш ей там субдукции. Н а западной периф ерии “со б 
ственное”, центробеж н ое, движ ение континентов

бы ло направлено в ту ж е  сторону, что и общ ий  
дрифт, зам етно увеличивая ш иротную  компонен
ту абсолю тного движения. Н а восточной п ер и ф е
рии, напротив, ц ентробеж н ое движение бы ло на
правлено встречно, так что ш иротное смещ ение  
гасилось и суммарный эф ф ек т  временами был  
почти нулевым.

Такую модель иллюстрируют профили на рис. 7. 
Д о начала распада П ангеи (нижний профиль) не 
только м едленное отступание континентальны х  
плит на ее восточной периферии, но и медленное  
их наступание на западной периферии суперконти
нента укладывались в пределы кинематических 
условий, при которы х возмож но раскрытие заду- 
говых бассейнов, о  чем свидетельствует развитие 
островодуж ны х систем того  времени по обе  сто 
роны Прапацифики. П осле начала распада П ан
геи (верхний профиль) такие условия сохрани
лись на ее  восточной периф ерии, однако прои зо
ш ло отмирание островны х дуг на американской  
активной периф ерии, поскольку там резк о увели
чилась скорость надвигания континентов на зону  
субдукции. Другим следствием этого  бы строго  
надвигания бы ло сближ ение конвергентной гра
ницы с сопряж енной осью  спрединга, а, значит, и



Рис. 7. Кинематические условия субдукции на западной и восточной перифериях Пангеи (I) и их вероятное изменение 
на этапе распада суперконтинента (II).
Рал. -  Пангея; Рг. -  Прапацифика (Панталасса); NA, ЕА -  континенты Северной Америки и Евразии; Рас., At. -  Тихий 
и Атлантический океаны.
1 -  континентальная литосфера; 2 -  океаническая литосфера, толщина которой соответствует возрасту; 3 -  астено
сфера; 4 -  вулканизм островных дуг и активных континентальных окраин; 5 -  широтная составляющая векторов об
щего западного дрифта литосферы относительно подстилающей мантии (V„), векторов “собственного” движения кон
тинентов (V,) и полных векторов абсолютного движения континентов (Va = Vn + Vt) (см. рис. 6).

последовательное ом олож ение океанической ли
тосферы, субдуцировавшей под американские ок
раины. Таким образом, вступал в действие ещ е один 
из перечисленных выше факторов: уменьшение 
возраста (средней плотности) пододвигавшейся 
океанической плиты, что, в свою очередь, сп особ
ствовало там превращ ению  островодуж ны х ок
раин в окраины андского типа.

Н еуклонное сокращ ение задуговы х бассейнов  
и отмирание островодуж ны х систем прослеж ива
ется на палеотектонических реконструкциях аме
риканского обрамления П рапацифики по К. У ил
сону и др. [55] (рис. 8). У ж е к раннему мелу почти  
полностью  закрылись системы окраинных морей  
“Кордильерия”, “Кламатия” и “Талкитния”, про
цесс этот  заверш ился в позднем  мелу. В середине  
мела замкнулся и самый ю ж ны й задуговой бас
сейн американского обрамления в Патагонии -  
О гненной З ем л е  [24] (см. рис. 3).

Так по м ере распада П ангеи определилась и 
нарастала асимметрия субдукционного обрам ле
ния Тихого океана.

Р А ЗМ Е Щ Е Н И Е  О С Т Р О В Н Ы Х  Д У Г  
И Ц И К Л Ы  П А Н Г Е И

Таким образом , есть основания рассматривать  
современную  асимметрию  глобального разм ещ е
ния островодуж ны х систем как результат нало
жения центробеж н ого распада П ангеи на общ ий  
западный дриф т литосф еры . ЕсЬи считать, что  
литосф ера испытывала такой дриф т изначально  
и постоянно, то  в рамках концепции циклов П ан

геи вполне вероятно, что глобальная асимметрия 
субдукции проявлялась и в геологическом  про
ш лом, на определенном  этапе каж дого из этих  
циклов.

Данны е по североамериканскому обрам лению  
Т ихого океана даю т наиболее полное представле
ние о хронологической увязке последовательно
го отмирания островодуж ны х систем с ходом  рас
пада П ангеи. Н а график (рис. 9) нанесены  вариа
ции скорости абсолю тны х движений С еверной  
А м ерики (их ш иротной составляю щ ей, направ
ленной на запад). Н ачало сокращ ения острово
дуж ны х систем коррелируется с позднею рским  
максимумом надвинация континентальной окраи
ны, которы й определялся первой ф азой  раскры 
тия Ц ентральной А тлантики и началом распада 
П ангеи в целом. Тектонические деформации эт о 
го времени вписываются в невадскую  орогению .

Зам едление западного дрифта в конце поздней  
ю ры  создало условия для раскрытия некоторы х  
новых задуговы х бассейнов, но уж е следующ ая, 
среднемеловая, ф аза  надвигания континента (ко
торая синхронизируется с орогенией  Севир) при
вела к полному закры тию  островодуж ны х систем  
североам ериканского обрамления. В дальнейш ем  
субдукция направлялась там непосредственно под 
активные окраины андского типа, а кульминация 
западного дрифта континента и бы строе ом ол о
ж ение субдуцирую щ их участков океанической  
плиты Фаральон (см. рис. 9) полностью  блокиро
вали задуговой спрединг и новообразование ост
ровны х дуг. Эти собы тия середины  и второй по
ловины мела, обусловленны е ускорением распа-
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Рис. 8. Система островных дуг и окраинных морей раннеюрского времени на американском обрамлении Прапацифики и ее последовательное замыкание в конце 
юры и раннем мелу, реконструкции по К. Уилсону и др. [55]; I -  ранняя юра, плинсбахское время; II -  ранний мел, валанжинское время; III -  поздний мел, конь- 
якское время.
Террейны: ALX -  Александер, ВАН -  Багамас, BAJ -  Баха Калифорния, BLU -  Блю Маунтинс, BRC -  Бридж Крик -  Кедуоллэйдер, САС -  Кеш Крик, CFH -  Калаверас 
Футхиллс, СНО -  Кортис, CHU -  Чугач, CRZ -  Кортес, CTL -  Каталина, ЕСТ -  Истерн Композит, EKL -  Истерн Кламате, FCM -  Францискан, меланж, FGO -  Фран- 
цискан -  Грейт Валей, офиолиты, FSB -  Флорида Стрейтс блок, GOL -  Голконда, GRO -  Герреро, HPR -  Непальола -  Пуэрто-Рико, JAM -  Ямайка, MOJ -  Мохаве, 
MYB -  Майан блок, NCA -  Норт Каскадес, NIC -  Николас, NSI -  Норзерн Сьеррас, OGB -  Оаксака-Герреро блок, PEN -  Пенинсулар, QNL -  Квеснелия, SAL -  Сали- 
ниан, SDV -  Севен Дэвлс, SJN -  Сан Хуан, SON -  Сономия, STG -  Сантьяго, STM -  Стенли Маунтинс, STK -  Стикиния, THN -  Тауин, TRA -  Трейсис Арм, ТШ -  Тухунга, 
VIZ -  Вискаино, WKL -  Уестерн Кламате, WRN -  Врангелия, YAQ -  Яки, YKT -  Юкон-Танана.
1 -  зоны субдукции: островные дуги и активные окраины андского типа; 2 -  спрединг.
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д а  П а н г е и ,  в п и с ы в а ю т с я  в г л о б а л ь н ы й  м а к с и м у м  
т е к т о н и ч е с к о й  а к т и в н о с т и  [7, 14, 53].

На тот ж е график нанесены скорости конвер
генции С еверной А мерики с плитой Фаральон по 
Д . Э нгебретсону и др. [28]. Начиная с позднего  
мела, вариации этих относительны х движений  
почти совпадаю т с вариациями абсолю тны х дви
жений континентальной плиты, п оэтом у вполне 
возмож но, что окончательному замы канию  ост- 
роводужны х систем способствовало и нарастание 
скорости конвергенции.

Более полное представление о роли этого фак
тора дают наблюдения по другую сторону Пангеи -  
на северно-западном обрамлении Тихого океана, 
где развитие островных дуг и окраинных морей не 
прекращается до наших дней и м ожно сопоставить 
скорости на конвергентной границе Евразия/Кула  
и Евразия/Тихоокеанская плита [27, 47] со врем е
нем раскрытия задуговы х бассейнов [13, 51]. 
Главные ф азы  их раскрытия начались в палеоге
не и могут бы ть увязаны со сниж ением скоростей  
конвергенции в это  время [34 ,47]. Таким образом , 
в условиях азиатского обрамления Прапацифики, 
где, в отличие от американского, дрифт континен
тальной плиты и возраст субдуцирующ ей лито
сферы не препятствовали длительному сущ ество
ванию островодужны х систем, их развитие подчи
нялось вариациям скоростей конвергенции на 
субдукционной границе.

Исходя из того , что общ ее изм енение условий  
субдукции с поздней ю ры, определивш ее асимме
трию тихоокеанского обрамления, бы ло обус
ловлено распадом П ангеи, м ож но предполож ить, 
что и в течение бол ее ранних циклов распад су
перконтинента порож дал асимметричное, сход-, 
ное с современны м разм ещ ение островны х дуг. 
Однако представления об  этих б о л ее  ранних цик
лах Пангеи пока приблизительны  и во многом ги
потетичны [15, 38, 40, 45]. Н е исклю чено, что по
вторявшаяся обратная агломерация ф рагментов  
в суперконтинент контролировалась “главной 
тектонической асимметрией З ем л и ” [12].

Если проводить границу циклов по началу дроб
ления суперконтинента, то последний полный цикл, 
известный сравнительно хорош о, продолжался 
около 550 млн. лет: от этапа распада позднепроте
розойской Пангеи (конец рифея-венд) через дли
тельный этап объединения континентальных 
единиц (с начала палеозоя до середины  перми) и 
до этапа суперконтинента (поздняя пермь -  сред
няя юра). В конце средней юры начался и все ещ е не 
завершился первый этап нового цикла -  распадает
ся Пангея А . Вегенера. Эта тектоническая этап- 
ность изображена диаграммой (на рис. 10, слева), на 
которую мы нанесли также “суммарный график  
интенсивности образования коры океанического 
типа”, составленный А.С. Якубчуком и А .М . Ники
шиным [17] по длине офиолитовых сутур и длине

0 50 100 150 млн. лет

KL

+

Рис. 9. Нарастание скорости Северо-Американской 
плиты в ее абсолютном движении на запад и замыка
ние островодужных систем перед ее фронтом в позд
нем мезозое.
1 -  широтная составляющая абсолютного движения на 
запад (Vw) для точки с координатами *51° с. ш., 112° з. д. 
(см. рис. 6) согласно реконструкциям Д. Уолша и
К. Скотиза [54]; 2 -скорость конвергенции Северной 
Америки и океанической плиты Фаральон (Far./NA, 
[28]); 3 -  возраст плиты Фаральон у глубоководного 
желоба на субдукционном обрамлении Северной Аме
рики [28], шкала возраста -  наверху; 4 -  время сущест
вования главных систем окраинных морей у тихоокеан
ской окраины Северной Америки, по К. Уилсону и др. 
[55]: а -  “Кордильерия”, b -  “Кламатия”, с -  “Талкит- 
ния”, d -  “Палеококос”, е -  “Неомексикания”; 5,6 -  вре
мя раскрытия (5) и замыкания (6) некоторых задуговых 
бассейнов в Нижней Калифорнии (Viz. -  террейн Виска- 
ино [55]) и в горах Кламат (К?., [31,49]); A, S - время оро- 
генических фаз: невадской и Севир. Геохронологичес
кая шкала мезозоя-кайнозоя по Б. Хаку и др. [30].

осей спрединга в океанах. Судя по способу построе
ния, график выражает не столько глобальный ок е
анический спрединг, сколько раскры тие именно  
межконтинентальны х бассейнов, которое бы ло  
интенсивным с конца рифея по начало кембрия, 
очень слабым в последую щ ее время и заверш и
лось резким максимумом при распаде последней  
П ангеи.

На эту ж е диаграмму нанесен график распрост
раненности вулкано-плутонических поясов андско
го типа, по В.Е. Хайну и К.Б. Сеславинскому [16]



Рис. 10. Глобальная асимметрия субдукции и циклы Пангеи. Слева -  увязка времени замыкания островодужных сис
тем на востоке Прапацифики (и, соответственно, более широкого распространения активных окраин андского типа) 
с распадом Пангеи А. Вегенера в позднем мезозое -  кайнозое. Справа - вероятное время подобной же глобальной 
асимметрии размещения островных дуг на более ранних циклах Пангеи.
1-3 -  этапы, выделяемые в суперконтинентальных циклах (циклах Пангеи): 1 -  распада, 2 -  объединения, 3 -  супер
континента; 4 -  время событий, приблизительно соответствующих двум последним этапам, по Дж. Мерфи и Р. Нансу 
[45]; 5 -  границы суперконтинентальных циклов; 6 -  интенсивность раскрытия межконтинентальных океанических 
бассейнов: график А.С. Якубчука и А.М. Никишина [17], где показаны суммарная длина офиолитовых сутур (а) и, 
с конца средней юры, длина осей спрединга в океанах (б); 7 -  распространенность вулкано-плутонических поясов анд
ского типа, по В.Е. Хайну и К.Б. Сеславинскому [16], в условных единицах; 8 -  замыкание островодужных систем на 
востоке Прапацифики в мезозое-кайнозое (а) и вероятные проявления подобной асимметрии субдукционных процес
сов на более ранних циклах Пангеи (б).

(построенны й в условных единицах), которы й по
казы вает резк ое возрастание роли активных кон
тинентальных окраин с раннего мела, т.е. вслед за  
началом интенсивного раскрытия м еж континен
тальных океанов. Таким образом , с распадом по
следней П ангеи коррелируется не только отм ира
ние многих островодуж ны х систем, но и появле
ние вм есто них все новых окраинно-материковы х  
вулкано-плутонических поясов.

Для предполагаемы х докембрийских циклов 
П ангеи (см. на рис. 10, справа) подобны е эпизоды , 
отм еченны е возрастанием роли вулкано-плуто
нических поясов андского типа, могли бы рассма
триваться как следы глобальной асимметрии раз
мещ ения субдукционных систем, проявлявшейся 
при распаде бол ее ранних суперконтинентов. И н
тенсивное ф ормирование таких поясов в середи

не протерозоя (1 .95 -1 .45  млрд, лет) прослеж ено
Ч .Б . Борукаевы м [1] на всех континентах, вклю 
чая Антарктиду; по значимости этот  максимум  
вполне сравним с рассмотренны м выше поздне- 
м езозойско-кайнозойским . О днако другие макси
мумы такого ж е масш таба не известны. С оответ
ствующ ие магматические комплексы м еньш его  
объ ем а  есть в позднем  р и ф ее Аравии, И ндостана, 
А ф рики и Ю жной А м ерики, а такж е ф орм ирова
лись на р убеж е архея и протерозоя, как это  уста
новлено на Балтийском щ ите, в Ю жной А ф р ик е и 
на западе Австралии [1]. Таким образом , если су
дить по вулкано-плутоническим поясам, то  на 
протяжении разны х циклов П ангеи глобальная  
асимметрия субдукции (и размещ ения островны х  
дуг) проявилась с неодинаковой полнотой.
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The Global Asymmetry of Island Arc Distribution and the Breakup of Pangaea
M. G. Lomize and V. S. Zakharov

F acu lty  o f  G eo lo g y , M oscow  S ta te  U n ivers ity , V o ro b ’evy gory, M oscow , 119899 R ussia

Modem island arcs are largely confined to the western periphery of the Pacific Ocean. Subduction near the 
Ocean’s eastern coast is expressed as Andean-type active margins. This global asymmetry is widely known and 
reflects the essential differences in the mode of subduction between westward and eastward subduction zones 
explained by rotation stress orientations. However, more and more data suggest that in the geologic past, at least 
early in the Mesozoic, island arcs developed on both sides of the Paleo-Pacific Odean. The present-day asym
metry developed during the Late Mesozoic in correlation with the phases of the breakup of Pangaea. The cen
trifugal drift of its fragments is expressed by vectors derived by subtraction of the general westward drift of the 
lithosphere from the total vectors of the present-day motion of continents, relative to the underlying mantle (us
ing the HS2-NUVEL-1 global plate motion model). After the initial breakup of Pangaea, when the centrifugal 
motion was superimposed upon the general westward drift, the differences in subduction mode between the two 
active margins of the supercontinent were bound to increase: the westward component of the absolute plate mo
tion markedly increased on the western periphery but might have slowed down to zero on the eastern periphery, 
where opposite movements met. On the American side of the Paleo-Pacific Ocean, where continents were 
thrust onto the increasingly younger portions of the subducting lithosphere, island arcs gradually closed, giving 
way to Andean-type volcano-plutonic belts. This concept of the cycles of Pangaea suggests that island arc dis
tribution may have been asymmetrical before, during the fragmentation of earlier supercontinents. Data on the 
preserved Andean-type volcano-plutonic complexes suggests that the extent of global subduction asymmetry 
varied from one cycle to another.
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В статье выделяется и рассматривается коллизионный этап развития Кавказского сектора Альпий
ского складчатого пояса, устанавливается стадийность этапа и обсуждается связь с ним магматизма. 
Выделяется особый, геохимически хорошо выраженный, коллизионный тип вулканизма, отличаю
щийся от субдукционного и континентального рифтогенного. На глубинах 25 км и 40-50 км созда
ются условия, благоприятные для формирования первичных очагов кислой и основной магмы соот
ветственно.

П остановка задачи. В настоящ ее время явля
ется общ епринятой точка зрения о ф орм ирова
нии соврем енного структурного плана Альпий
ского складчатого пояса в результате закрытия 
бассейнов с корой океанического типа, принадле
жавших м езозойском у океану Тетис, в условиях 
конвергенции А ф рикано-А равийской и Евразий
ской литосф ерны х плит. П оследовательность та
ких собы тий достаточно детально рассмотрена в 
ряде р абот [1 1 ,2 6 ,5 4 ] .

О днако все ещ е много вопросов вы зы вает за
ключительный этап развития подвиж ного пояса, 
с момёнта первоначального касания двух конти
нентальных литосферных плит, дальнейшего сжа
тия этих массивов в условиях коллизии континент- 
континент, образования современных структурных 
элементов, включая сеть сдвиговых и покровно- 
надвиговых зон и проявления вулканизма (рис. 1). 
Рассмотрению  этих проблем  и посвящ ена данная 
статья, основанная на личных исследованиях ав
торов.

К оллизионны й этап и его стадийность. Глав
ные собы тия в тектонической эволю ции Кавказ
ского сегмента А льпийского складчатого пояса 
до коллизионного этапа недавно были рассм отре
ны в работе [26]. Для наших целей важно отм е
тить, что начало обдукции оф иолитов в северном  
борту М алокавказского океанического бассейна  
относится к позднему альбу-сеном ану, а в середи
не коньякского века этот бассейн, являвшийся 
одним из главных, уж е полностью  замкнулся. О б  
этом  свидетельствует выжимание оф иолитов как 
к северу, в Севанскую , так и к ю гу, в Вединскую , 
зоны. Сформировавш аяся при этом  оф иолитовая  
сутура “запечаты вается” верхнесенонскими изве
стняками. Обдукция оф иолитов в бол ее  ю ж ном, 
Периаравийском, бассейне закончилась в середи
не маастрихтского века их надвиганием на пас

сивную А равийскую  окраину, что не исклю чает  
сущ ествования океанического бассейна и в бол ее  
позднее время, по-видимому, до раннего палеозоя, 
восточнее, где в результате его полного закрытия и 
субдукции океанической коры в эоцене функциони
ровал протяженный окраинно-континентальный 
вулканический пояс Урмия-Дохтар [53].

Таким образом , начало коллизии, т.е. непо
средственного контакта континентальных масс 
А ф рикано-А равийской и Евразийской ли тосф ер
ных плит, следует относить на севере ко второй  
половине позднего мела или местами даж е к б о 
лее позднему эоценовому времени ю ж нее, учиты
вая вулканизм Урмия-Дохтара, закончившийся в 
олигоцене. Это, действительно, была стадия на
чального соприкосновения континентальных масс, 
когда субдукционные процессы в поверхностных 
частях земной коры уж е прекратились, но, скорее 
всего, остаточная субдукция на глубинных уров
нях литосф еры  ещ е продолжалась. В отдельны х  
местах, как например, в Загр осе, ее  следы, судя по 
наклону сейсм оф окальной зоны  до глубины в 100 
км, обнаруж иваю тся и в настоящ ее время, так ж е, 
как и в П ериаравийской зоне на “верш ине” А р а 
вийского клина [51]. Таким образом , в кавказ
ском пересечении начало коллизии происходило  
неравномерно, и северны е бассейны  с корой ок е
анического типа замкнулись раньш е, чем ю ж ны е. 
В рем енной интервал этой  разницы составляет  
ок оло 3 5 -5 0  млн. лет.

Коллизия, начавшаяся во второй половине по
зднего мела и продолжавш аяся в палеоцене, ран
нем и среднем эоцен е, вы делена нами в началь
ную , или ранню ю , коллизионную  стадию  (рис. 2). 
В это  время отдельны е континентальные масси
вы К авказского сегмента, вош едш ие в соприкос
новение м еж ду собой , начали как бы “прираба
тываться, притираться” один к другому, подбирая



Рис. 1. Схема современной структуры Кавказского сегмента Альпийского складчатого пояса и район исследования 
(в рамке -  местоположение рис. 8).
7, 2 -  плиты: 1 -  докембрийские, 2 -  эпипалеозойская; 3  -  передовые и межгорные прогибы; 4 -  погруженная часть 
Аравийской плиты; 5 -  альпийские складчатые структуры; 6  -  коллизионный вулканизм (поздний миоцен -  антропо
ген); 7 -  надвиги; 8  -  сдвиги и прочие разрывы; 9 -  базальтовый в основном четвертичный вулканизм Аравийской пли
ты; 10 -  Аграхано-Тбилисско-Левантинская левосдвиговая зона.



для себя тем  самым наиболее вы годную  ф орм у  
своеобразной “укладки” в будущ ей структуре по
яса. Восточнее, в районе контакта северо-восточ
ной части Аравийской плиты и юго-западной части 
Иранского микроконтинента, ситуация была про
ще, так как границы плит имели прямолинейную  
форму, но там коллизия наступила позднее. Н еоб
ходимо подчеркнуть, что скорость сближения лито
сферных плит в начальную стадию коллизии посте
пенно снижалась с 4.0 см/год в конце позднего мела 
до 2 .0-1 .9  см/год в эоцене [11]. В палеоцене-эоцене  
и, особенно, среднем эоцене сформировались про
тяженные зоны узких бассейнов -  Аджаро-Триа- 
летского, Талышского, Еревано-Ордубадского, Се- 
вано-Ширакского и Эльбурсского с очень мощным  
и хорош о выраженным субщелочным и щелочным  
базальтовы м типично рифтовы м вулканизмом  
[13]. Н уж но отметить, что магматизм, носящий 
рифтогенные черты, проявился несколько раньше, 
в середине мела (Аджаро-Триалетский и Кюрда- 
мирский прогибы), будучи приуроченным к тыло
вому району ю рского Закавказского субдукционно- 
го вулканического пояса, находящегося в пределах 
Закавказского микроконтинента [26]. Таким обра
зом, в эоц ен ов ое время наряду с затуханием суб- 
дукционного магматизма локально проявился и 
рифтогенны й магматизм, бы стро пош едш ий на 
убыль и прекратившийся уж е к позднему олиго
цену.

С ледует подчеркнуть важ нейш ую  о собен 
ность эволю ции А льпийского пояса в кавказском  
пересечении на раннеколлизионной стадии, за
клю чаю щ ую ся в том, что в ап те-ал ьбе начала 
формироваться Западно-Ч ерном орская р и ф то
генная впадина, а с позднего мела -  В осточно- 
Ч ерноморская, разделенны е поднятием А ндрусо- 
ва, в котором  проявились правосдвиговые см ещ е
ния. Роль этих впадин в общ ей  системе коллизи
онного этапа ещ е далеко не ясна. Т ектоноф изи- 
ческое м оделирование, проведенное на каф едре  
динамической геологии М ГУ В .А . Галкиным и 
Н .Н . К ороновским, в контексте реш ения этой  
проблемы , свидетельствует о  том , что под север
ной частью  В осточно-Ч ерном орской  впадины  
долж ен находиться ж есткий блок коры (вал Шат- 
ского?), способны й передавать напряжения на ее  
северное обрам ление -  Западны й Кавказ.
, В течение начальной коллизионной стадии 

структурные элементы М алого Кавказа, включая 
Восточную Турцию, обладали субширотными про
стираниями, ещ е не изогнутыми к северу [3]. Н е
смотря на относительно невысокую скорость кон
вергенции плит в среднем и позднем  эоцен е, она  
все-таки возросла с 1.4 до 2 .0 -2 .2  см/год, а затем  в 
олигоцене начала падать, достигнув минимума в
0.9 см/год в раннем и среднем м иоцене [11].

В ранню ю  стадию  коллцзии сж атие не бы ло  
ещ е столь сильным, чтобы  сформировать бол ее  
или м енее однородную  кору, к том у ж е верхняя 
кора, по-видимому, не успела приобрести ещ е по-

млн. лет
Колизия
Жесткая
(Поздняя)

Мягкая
(Средняя)

Начальная
(Ранняя)

Рис. 2. Стадии коллизионного этапа, проявление маг
матизма и скорость конвергенции (в см/ год) Евразий
ской и Африкано-Аравийской плит.

всем естную  ж есткость. Ранняя стадия коллизии  
закончилась проявлением складчатости в конце 
среднего эоцена и началом надвигообразования  
на ю ж ном  склоне Б ольш ого Кавказа, на М алом  
К авказе и в Загросе. К  этом у времени относится  
и ф аза  олистостром ообразования по северному  
краю  Закавказского микроконтинента [30].

С рубеж а эоцена и олигоцена, примерно 36 млн. 
лет назад, началась средняя, или “мягкая”, стадия 
коллизии. Скорость конвергенции плит была неве
лика (1 .5-1 .0  см/год), и в течение олигоцена -  сред
него миоцена наблюдается, пожалуй, самый значи
тельный минимум скорости широтного дрейфа  
А ф ро-А равии относительно Евразии (доли см/год) 
[И ]. Это время экспансии майкопского моря (оли
гоцен -  ранний миоцен), захватившего не только 
все П редкавказье, но и территорию  Больш ого  
Кавказа* Закавказский микроконтинент (север
ную  часть) и частично М алый Кавказ. Н а кривых 
погружения в П редкавказских краевых прогибах  
начало этой  стадии вы раж ено четким изломом  
кривой [27]. В это  время почти полностью , за ма
лым исклю чением, прекращ ается вулканизм в 
кавказском пересечении, что свидетельствует об  
отсутствии генерации как первичных магматиче
ских очагов, так и необходим ы х путей вывода 
магмы на поверхность. Иными словами, коллаж  
из различны х структурных элем ентов ещ е про
долж ал формироваться в обстановке сжатия, в то  
время как Аравийская плита, составлявшая все 
ещ е единое целое с А ф риканской, очень м едлен
но двигалась в северном направлении.

Р езк о е  и зм енен и е ситуации п р ои зош л о  1 1 -  
10 млн. лет назад в позднем  м иоцене, связанное с 
началом отделения от преж де единой А ф рикан
ской плиты Аравийской и ее  ускоренны м продви
ж ением  к северу, одноврем енно с некоторы м  по
воротом  против часовой стрелки, что обеспечило  
ее  максимальное вы движение как раз на “острие”



А равийского клина. Э тот процесс происходил в 
условиях увеличения скорости конвергенции  
плит до 3 см/год. П о данным различны х исследо
вателей, за 11-10  млн. лет Аравийская плита про
двинулась к северу на 3 5 0 -3 0 0  км, что вызвало из
гиб преж де ш иротных Периаравийских и М ало
кавказских структурных зон [3].

П родвиж ение к северу А равийского клина о з 
наменовало собой  поздню ю  стадию  коллизии, на
званную  нами “ж есткой”, так как в это  время все 
массивы с корой континентального типа и р азде
лявшие их подвижные зоны  уж е были спаяны в 
единое ц елое, испытав складчатость, надвиго- и 
покровообразование. П о-видимому, в эту стадию  
земная кора приобрела соврем енную  реологиче
скую  расслоенность с двумя зонами относительно  
пониж енной вязкости в низах гранитно-м етам ор
ф ического и гранулито-базитового слоев [2]. 
Зем ная кора или, по крайней м ере, ее  верхняя 
часть стала реагировать в эту  стадию  на сж атие  
уж е как единое хрупкое целое с формированием  
соврем енной сети разрывных зон разной ориен
тировки и характера [21, 22].

В позднем миоцене складчато-горные сооруж е
ния Больш ого и М алого Кавказа начали формиро
ваться в своем современном виде и одновременно 
проявился мощный вулканизм, распространявший
ся с юга на север. В это ж е время интенсивно проги
бались Черноморская и Южно-Каспийская впади
ны. Это обстоятельство, по-видимому, сыграло 
реш аю щ ую  роль в сосредоточении наиболее силь
ного давления с юга в сравнительно узкой мериди
ональной зоне, находящейся на “острие” Аравий
ского клина. Именно в этой зоне развит наиболее 
высокий современный рельеф  на Малом Кавказе, 
да и на Больш ом Кавказе также. М ож ет быть, 
подобная зона и отражает давно известное Транс
кавказское поперечное поднятие, вы зы ваю щ ее  
столь неоднозначны е суждения об  его природе. 
Такова, в самых общ их чертах, характеристика  
трех стадий коллизионного этапа в Кавказском  
сегм енте А льпийского складчатого пояса.

Система позднеколлизионны х разрывных на
руш ений. Современная сетка разрывных наруш е
ний начала формироваться с позднего миоцена, 
т.е. в позднеколлизионной стадии в условиях о б 
щ его субмеридионального сжатия [5, 15, 16, 21, 
40, 4 4 ,4 7  и др.]. В настоящ ее время этот  вывод не 
м ож ет вызывать сомнения и подтверж дается дан
ными GPS. Давление в целом ориентировано в на
правлении СС В-Ю Ю З, что согласуется с харак
тером  простирания основны х структурных эл е 
ментов, но при этом  следует подчеркнуть, что  
Б ольш ой Кавказ сохраняет прямолинейные суб
ш иротны е простирания, в отличие от выпуклых к 
северу и кулисно подставляющ их одна другую  
структур М алого Кавказа. П одобная ситуация на
поминает взаим оотнош ение структур Памира и 
Ю жного Тянь-Шаня, отм еченное В .И . М акаро
вым [33]. В действую щ ем поле напряжений воз

никли главные субш иротны е зоны  надвигов, ог
раничивающ ие с ю га Больш ой Кавказ и с севера  
М алый Кавказ, вергентность в которы х направ
лена в сторону Закавказского микроконтинента, а 
на ю ге Кавказского сектора -  в сторону Аравий
ской плиты. В самих горно-складчатых сооружени
ях образовались зоны расплющивания или содвига 
[46]. Одновременно с этим формировались широ
кие сдвиговые зоны и просто сдвиги, как левые, так  
и правые, захвативш ие не только складчатый  
Кавказский сектор, но и А равийскую  и, возм ож 
но, С кифскую  плиты [17, 18] (см. рис. 1).

В аж ную  роль в структуре К авказского секто
ра играет Аграхано-Тбилисско-Л евантинская л е
восдвиговая зона [21], местами достигаю щ ая в 
ширину нескольких десятков -  сотни километров, 
по-разному выраженная в различных районах и 
на ю ге прекрасно трассируемая в В осточной Т ур
ции, начиная от  залива И скандерун и севернее  
[61]. В нее утыкается Левантинская разломная зо 
на. Зона Аграхано-Тбиллиско-Левантинская отсе
кает дальше всего выдвинувшийся к северу Дагес
танский клин, острие которого испытывает силь
ное сжатие, благодаря также и правому сдвигу, 
ограничивающему Дагестанский клин с востока, 
вдоль побережья Каспийского моря [16]. Аграхано- 
Тбилисско-Левантинская зона маркируется сгуще
нием эпицентров преимущественно верхнекоровых 
землетрясений (рис. 3). На схеме распределения 
эпицентров за 1964-1992 гг. (каталог PDE) зона А г- 
рахано-Тбилисско-Левантинская четко отделяет 
сейсмически более активный Восточный Кавказ от  
относительно бол ее  пассивного Западного. М ел
кие левы е сдвиги, переходящ ие из складчатой о б 
ласти Кавказа на А равийскую  плиту и прослежи-' 
вающ иеся вплоть до Пальмирид, свидетельству
ю т о приобретении разнородны ми структурными  
элементами общ ей монолитности на позднекол
лизионной стадии.

П равы е сдвиги, лучш е всего вы раженны е на 
Б ольш ом К авказе, были выделены  уж е сравни
тельно давно и в разны х местах [45]. Л ю бопы тно, 
что небольш ими правыми сдвигами определяю т
ся даж е изгибы соврем енного субш иротного рус
ла р. Т ерек  в Терско-К аспийском  передовом  про
гибе. М ногие ранее установленны е линеаменты  
представляют собой  сдвиговые зоны  [20].

Таким образом, сочетание диагональных сдви
гов, левых и правых, -  отличительная черта цент
ральной и восточной частей Больш ого Кавказа и 
восточной части М алого Кавказа к востоку от лево- 
сдйиговой Аграхано-Тбилисско-Левантинской зо 
ны. Западный Кавказ, граничащий на ю ге с Ч ерно
морской впадиной, обладает намного хуж е выра
ж енной сетью  сдвиговых наруш ений или даж е их 
полным отсутствием.

О бщ ее региональное субмеридиональное сж а
тие реализуется в разнородны х структурных эле-
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Рис. 3. Распределение эпицентров землетрясений в Кавказском сегменте Альпийского складчатого пояса за 1964-1992 го
ды, каталог PDE, на глубинах: 0-10, 10-25, 25-50 и 50-200 км.
N -  число точек землетрясений на рисунке, Ntol -  общее число землетрясений.

ментах по-разному, что хорош о показано в ряде 
работ [5, 23, 28, 40]. К аждая структура обладает  
присущим только ей рисунком осей  максимально
го горизонтального сжатия. Реш ение фокальны х  
механизмов очагов землетрясений такж е свиде
тельствует о  преобладании напряжений сжатия 
[47]. Н а какое расстояние к северу способны  пе
редаваться сж им аю щ ие напряжения? Э тот во
прос пока не имеет однозначного реш ения, так  
как все зависит от вы бранной реологической м о
дели литосф еры  и от результатов наблюдений. 
Если принять литосф еру за абсолю тн о твердое  
ж есткое тел о, то  напряжения м огут передаваться 
в принципе на сколь угодно больш ие расстояния. 
О днако соверш енно очевидно, что этого  не про
исходит, и возникаю щ ие деф орм ации рассасыва
ю т напряжения. Н о  на какие расстояния? В  пере
довых П редкавказских прогибах это  влияние ещ е

сказывается, но там, кроме того, действую т боль
ш ие добавочны е напряжения в литосф ер е, воз
никшие за счет роста горного сооруж ения Б оль
ш ого Кавказа [1]. Д остигаю т ли эти напряжения, 
скаж ем, кряжа Карпинского? Прямых доказа
тельств это го  нет, есть лишь косвенны е сообр а
жения, позволяю щ ие в какой-то степени считать, 
что эт о  возм ож но, учитывая асимметричный ха
рактер рельеф а в районе М аныча с крутыми ю ж 
ными склонами и пологими северными, как будто  
созданны ми давлением с юга, как и склоны, на
пример, С унж енского и Т ерского хребтов.

Распределение эпицентров и гипоцентров зем 
летрясений и реология коры. Распределение эпи
центров в Кавказском сегм енте подтверж дает  
структурны е неоднородности, сложивш иеся в 
конце стадии “ж есткой ” коллизии (см. рис. 3). П о 
мимо сгущения эпицентров в пределах А грахано-



Рис. 4. А -  Обобщенная прочность литосферы для 
О | — О2

Альпийского пояса (— -—  МПа по оси абсцисс ус

ловно); Б -  распределение по глубине количества ги
поцентров (/V) землетрясений (каталог PDE за 1964- 
1992 гг.) -  пунктирная линия.
М -  примерная граница Мохо.

Тбилисско-Л евантинской левосдвиговой зоны , 
такж е хорош о вы ражена полоса эпицентров  
вдоль внеш ней зоны Загроса  очагами в интерва
ле глубин 2 5 -5 0  км и даж е глубж е 50 км. Е щ е од 
на полоса концентрации эпицентров в этом  ж е  
интервале глубин маркирует восточную  полови
ну северного ограничения Б ольш ого Кавказа. 
Б о л ее  расплывчатая зона эпицентров характери
зует надвиговые зоны Таврид и Эльбруса. М еж ду  
полосами сгущения эпицентров вырисовываются  
массивы или блоки с гораздо бол ее  слабой сейс
мичностью . Э то те массивы, которы е спаялись 
м еж ду собой  в процессе коллизии, а швы меж ду  
ними обладаю т повыш енной сейсмичностью .

О пределения глубины очагов землетрясений  
до 60-х годов вряд ли м ож но принимать во внима
ние, ввиду их малой точности. Если использовать  
б о л ее  достоверны й каталог PDE и другие новые 
данны е, то  картина получается примерно одина
ковой. А  именно, больш ая часть землетрясений  
коровая, и в пределах последней наименьшим ко
личеством землетрясений характеризую тся ин
тервалы в низах гранитно-м етам орф ического  
слоя на глубинах от 18 до 30 км и в низах гранули- 
то-базитового слоя на глубинах от  40  до 50 км (см. 
рис. 3). Э то долж но свидетельствовать о  реологи
чески неоднородной коре и о п отер е ею  обобщ ен 
ной прочности в указанных интервалах глубин. 
Для А льпийского пояса в целом  подобная карти
на хорош о известна (рис. 4), а для наших целей  
она представляет интерес в связи с уровнем воз
м ож ной генерации первичных магматических

очагов. П рочная и хрупкая верхняя кора сф орм и
ровалась в этап “ж есткой ” коллизии, причем по
вышенный тепловой поток на Больш ом и М алом  
К авказе говорит о вы соко нагретых областях, а 
мощ ный гранитно-метаморф ический слой вносит 
основной вклад в общ ую  интегральную  проч
ность всей литосф еры  [2]. Е .В . А ртю ш ков такж е  
показал, что вариации теплового потока в таких 
сооруж ениях отраж аю т вариации мощ ности ли
тосф еры  до первых десятков процентов.

Х арактер верхней мантии и нижней коры в со- 
временный период в Кавказском секторе изучен  
ещ е плохо. С ущ ествую т работы , в которы х о б о с 
новывается пониженная добротность мантии на 
глубинах до 200 км [29, 52]. П од центральной ча
стью  Б ольш ого Кавказа примерно от Эльбруса  
до К азбека и на М алом Кавказе (А халкалаки) в 
мантии непосредственно под корой устанавлива
ется обл асть  с повы ш енны м и скоростям и V p 
(A V p = 3%) [29]. В этих ж е районах в нижней коре, 
на глубинах 3 5 -5 0  км, т.е. в низах гранулито-бази- 
тового слоя, сущ ествует область наиболее силь
ного поглощ ения продольны х сейсмических  
волн, т.е. наблю дается пониженная добротность  
среды  [48]. П о данным сейсмической том огра
ф ии, на глубинах от  33 до 66 км под Кавказом ус
танавливается субмеридиональная зона пониж ен
ных скоростей Р волн [62]. М ож но предполагать, 
что в самых верхах мантии, на границе с корой, 
могут сущ ествовать капли расплава, резк о огра
ничивающ ие скорость поперечны х (V s) сейсм иче
ских волн [29].

Для того, чтобы  приблизиться к пониманию  
м еста и обстановки зарож дения магматических  
очагов в стадию  ж есткой коллизии, в Л аборато
рии моделирования геологических процессов мате
матическими методами при кафедре динамической 
геологии М ГУ бы ло проведено исследование пове
дения нижней коры в обстановке континентальной 
коллизии [10]. М оделирование показало, что при 
коллизии в нижней коре существуют области, где 
напряжения, а, соответственно, и скорости д еф о р 
мации увеличиваются и, следовательно, долж на  
уменьшаться вязкость (рис. 5). Скачок скорости в 
нижней коре в центральной области орогена Боль
ш ого Кавказа обусловлен тем, что вещество коры  
не затаскивается в мантию, а формирует коллизи
онное утолщение, хорош о известный нам “корень” 
гор. В то ж е время на границе с верхней корой ве
щ ество движется в обратную  сторону, обусловли
вая гравитационное растекание горного подня
тия. Те области в нижней коре, в которы х наблю 
дается максимальный скачок скорости движения  
среды , отвечаю т интервалу минимума зем летря
сений и уровню  возм ож ной генераций первичных 
очагов базальтовой магмы, согласно нашим пет
рологическим расчетам. Расчетны е геоизотерм ы  
для центральной части коллизионного орогена  
(в области пересечения их кривой ликвидуса влаж-
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Рис. 5. Напряжения и скорости деформации в нижней коре коллизионного орогена по мере его развития: А  -  5 и Б -  
20 млн. лет [10].

ного гранита) показы ваю т глубины  в 2 5 -3 0  км 
при Т =  6 5 0 -600°С , т.е. предполагаемы й уровень  
генерации первичных очагов кислой магмы бли
зок  к нашим расчетны м данным (рис. 6). В  л ю бом  
случае при сжатии в условиях континентальной  
коллизии'изотермы  повы ш аю тся, как бы  изгиба
ются вверх под орогенами. Н а М алом  Кавказе на 
границе М охо температура оценивается в 1000-  
1200°С [2].

П риведенны е данные петрологических расче
тов, распределения гипоцентров землетрясений и 
реологических свойств коры, пониженная д о б 
ротность коры  в определенны х интервалах по  
сейсмическим данным, наличие мантийного ге
лия (3Н е/4Не = 0.3 х  10~5) [37, 42], т .е . ф лю идного  
потока, говорят о  том , что кислы е магмы в Кав
казском пересечении зарож дались на глубинах  
ок оло 2 0 -2 5  км, а базальтовы е -  3 5 -5 0  км на гра
нице кора-м антия или в верхах мантии. Эти вы
воды подтверж даю тся сейсмическими исследова
ниями [14, 49], согласно которы м  именно на та
ких глубинах на М алом К авказе и в Т ерско- 
Каспийском передовом  прогибе выявлены низко

скоростны е участки, интерпретируемы е как о б 
ласти возм ож ной генерации магмы.

Таким образом , проблем а уровней ф ормирова
ния первичных магматических очагов разного со 
става. в коллизионный этап в кавказском пересе
чении получает новое освещ ение. К  этом у стоит  
добавить и увеличение глубины  генерации ба
зальтовы х магм с севера на ю г, о  чем  уж е говори
лось выш е (рис. 7). Н о  все сказанное относится к 
первичным очагам, тогда как очаги б о л ее  вы со
кого гипсом етрического уровня, п ериф ери чес
кие, например, под Эльбрусом  им ею т кровлю  
вблизи зем ной поверхности [24].

П озднекайнозойский вулканизм. Вулканоген
ны е образования позднего кайнозоя, сопровож 
даю щ ие стадию  ж есткой  коллизии в кавказском  
пересечении А льпийского складчатого пояса, в 
целом  изучены  достаточно полно, хотя и нерав
номерно.. В  настоящ ее время установлена их 
стратиграфия, последовательность извержений, 
связь с поверхностны м тектоническим строени
ем , петрохимия вулканитов отдельны х районов' 
[25, 3 8 ,4 3 , 5 8 ,6 0 ].
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Рис. 6. РТ условия выплавления базальтов (I) Кавказского сегмента и дацитов Чегема (II). 
Линии плавления и минеральных равновесий по [34, 41, 57].

П одавляю щ ая часть вулканитов соср едоточ е
на на М алом К авказе и в В осточной А натолии в 
вулканической провинции А рм янского нагорья, 
примерно 4 0 0 0 0  км3, тогда как в Закавказье и на 
Б ольш ом  К авказе о бъ ем  вулканитов составляет  
2000 км3 [39] (рис. 8). В ы деляется 3 ф азы  усилен
ной вулканической деятельности: 1) поздний мио- 
цен-ранний плиоцен; 2) поздний плиоцен; 3) позд
ний плиоцен-антропоген [38]. Н а Малом Кавказе и 
в Восточной Анатолии максимальным развитием  
пользуются вулканиты фазы  1-ой, а породы 2-ой и 
3-ей ф аз распространены меньше. На Большом  
К авказе преобладает только 3-я ф аза, если не 
считать М инераловодских магматических диапи- 
ров с возрастом  7 -9  млн. лет  [38]. О бращ ает на 
себя внимание разм ещ ение вулканических полей

Рис. 7. Расчетные давления выплавления базальтов 
Кавказского сегмента, метод по [50].
Составы пород взяты из работы [43]. Цифры -  поряд
ковые номера районов, для которых рассчитаны дав
ления: 1 -  Тызыл, 2 -  Тырныауз, 3 -  Сурх-Крандух, 
4 -  Казбек, 5 -  Кабарджин, 6 -  Ванати, 7-9 -  Ахалка
лаки, 10 -  Арагатц, 11-13 -  Раздан, 14-16 -  Гегам, 
77, 18 -  Варденис, 79, 20 -  Синюк, 27, 22 -  Кафан, 
2 3 ,2 4  -  Арарат, 25 -  Ван.

на М алом Кавказе к востоку от главной А граха- 
но-Тбилисско-Л евантинской левосдвиговой зо 
ны, причем вулканиты 1-ой ф азы , вплотную  при
мыкая к сдвигу, развиты в западной половине 
провинции, а вулканиты бол ее  молоды х ф аз -  в 
восточной. П оля вулканитов вытянуты в субш и
ротном направлении и связаны с присдвиговыми 
зонами растяжений и только местами в М окрых го
рах и в Гегамском нагорье приурочены к субмери
диональным раздвигам [22]. В провинции Больш о
го Кавказа вулканические массивы также связаны с 
участками растяжения, приуроченными к явно или 
неявно выраженным сдвиговым зонам. Э то каса
ется К ельского и К азбекск ого районов, а такж е  
Эльбрусской вулканической области. Роль сдви
говых нарушений в соврем енной структуре К ав
каза и в контроле позднекайнозойских вулкани
тов оказалась намного больш ей, чем предполага
лось раньше.

П етрохим ические особенности  вулканитов. 
К оллизионны е вулканиты К авказского сегмента  
представлены  известково-щ елочны м и и субщ е
лочны ми сериями, главными из которы х являют
ся: базальт-андезит-дацитовая миоплиоценового  
возраста с преобладанием  андезито-дацитов и да
цитов с наиболее низким содерж анием  щ елочей; 
б о л ее  контрастная базальт-трахит-риолитовая  
средне-позднеплиоценового возраста, распрост
раненная на М алом Кавказе; андезит-дацитовая, 
дацит-риолитовая Б ольш ого Кавказа и субщ е
лочная андезит-базальтового состава М алого  
К авказа четвертичного возраста. В целом отм е
чается антидромный характер вулканизма и н е
значительны е вариации содерж аний многих хи
мических элем ентов в сопоставляемы х породах  
разного возраста, обнаж аю щ ихся в одних и тех  
ж е местах, в то время как пространственны е ва
риации очень сущ ественны  [43]. Н а Больш ом  
К авказе от  Кавказских М инеральных В од на се-
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Рис. 8. Схема размещения позднекайнозойских вулканитов в Кавказском сегменте Альпийского складчатого пояса. 
1 -2  -  плиты: 1 -  докембрийская Аравийская, 2 -  эпипалеозойская Скифская; 3  -  альпийские структуры; 4  -  Предкав- 
казские передовые прогибы; 5-7 -  позднекайнозойские вулканиты: 5 -  позднемиоцен-раннеплиоценовые, 6 -  позднеп
лиоценовые, 7 -  позднеплиоценовые-четвертичные. Местоположение рис. 8 см. на рис. 1.
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Рис. 9. Спектры REE для некоторых вулканитов Аль
пийского пояса: А -  базальты Кавказа ( 1 , 2 -  Кафан,
3 -  Синюкское нагорье, 4 -  Кабарджин, 5 -  Ортулу- 
даг, 6 -  Ахалкалакское нагорье, 7 -  Сурх-Крандух),
Б -  вулканиты Кавказа (8,9 -  гора Кинжал, 10,11 -  гора 
Казбек); В -  вулканиты Санторина 
Анализы взяты из работ [43, 59].

вере до Цхинвали на ю ге преобладаю т кислые 
породы , а ю ж н ее -  основны е, средние и бол ее щ е
лочны е. В породах обы чны  как аф ировы е, так и 
порфировы е структуры с вкрапленниками полевых 
шпатов, авгита, гиперстена, оливина, биотита, рого
вой обманки, кварца, магнетита, ильменита. В щ е
лочных разностях присутствует нефелин. Вулкани
ты Кавказа характеризуются низкими содержания
ми Ti, Fe, тяжелых REE, Y  во всем диапазоне 
составов, в то время как содержания AI и Na доста
точно вы сокие, а магнезиальность систематичес
ки возрастает от бол ее  ранних вулканитов к позд
ним [43]. О днако в целом магнезиальность пород  
невы сокая, отнош ение M g/M g + Fe для базальтов  
составляет 0 .3 3 -0 .5 0 , что зам етно отличает б а 

зальты Кавказа от пород, плавление которы х  
осущ ествлялось в равновесии с мантийным субст
ратом; для последних оно равно 0 .6 8 -0 .75  [55]. 
Базальты  такж е зам етно обогащ ены  легкими  
лантаноидами, и в каждом конкретном районе вул
канизма степень обогащ ения различна (La/Lu =  
= 43.5 -  555.6), что объясняется различной щ е
лочностью  пород.

Столь диф ф еренцированны е спектры REE н е
возм ож но объяснить ни одной м оделью  ф ракци
онирования или частичного плавления. Для бол ее  
кислых разностей, кроме дацитов, спектры REE 
значительно компактнее и при этом  характерно  
общ ее сниж ение содержания легких REE и степ е
ни их дифф еренциации от основны х пород к кис
лым, что сущ ественно отличает коллизионны е  
вулканиты от субдукционных, для которы х эти  
соотнош ения, как правило, обратны  (рис. 9).

В пределах западной части А рм янского наго
рья распространены  вулканиты, относящ иеся как 
к известково-щ елочной, так и щ елочной сериям, 
причем первые всегда бол ее  ранние и в отдель
ных ареалах сменяю тся бол ее  молоды ми щ елоч
ными. В составе первой группы (плиоцен-плей
стоцен) преобладаю т кислые разности (дациты, 
риолиты ), в то время как андезиты , андезито-ба- 
зальты играю т подчиненную  роль. Э то п орф и ро
вые породы  с вкрапленниками зонального плаги
оклаза, пироксенов, роговой обманки, биотита и 
р еж е оливина. П ороды  щ елочной серии (основ
ные и средние) развиты в двух провинциях: север
ной и ю ж ной. Вулканиты северной части обнару
ж иваю т диф ф еренциацию  от базальтов к гаваи- 
там и муджиеритам. Н а ю ге А рм янского нагорья 
распространена бимодальная серия с парагенези
сом базальтов и трахитов, бенм ореитов, вы соко
калиевых риолитов. П ервы е преимущ ественно  
порф ировы е и содерж ат ф енокристаллы  основ
ного плагиоклаза (60-66%  Ап), вы сокотитанисто
го авгита, р еж е оливина. Н а ю ге преобладаю т  
аф ировы е разности. П ороды  щ елочной серии о т 
личаю тся бол ее  вы сокой титанистостью , глино- 
зем истостью , ж елезистостью , марганцовистос- 
тью  и калиевостью  [56].

П о соотнош ению  Cr-Ti, Ti-Zr, Zr-T i-Y , S i-K -T i, 
K -T i-M g  и др. вулканиты Кавказа занимаю т про
м еж уточное полож ение м еж ду вулканитами, о б 
разовавш имися в субдукционных и континен- 
тально-риф товы х обстановках. В то ж е время п о
роды  В осточной А натолии тяготею т к полям  
вулканитов континентальны х рифтов (рис. 10). 
П о-видимому, в химизме вулканитов, образовав
шихся в коллизионный этап, остается некоторая  
“память” от  доколлизионны х процессов, с одной  
стороны , но, с другой -  они уж е начинают реаги
ровать на зарож даю щ ую ся новую  геодинамичес- 
кую обстановку постколлизионного континен
тального риф тогенеза. С оотнош ение изотопов Sr



Рис. 10. Коллизионные вулканиты Кавказского региона на диаграммах соотношений Si, Mg, Ti и К.
1 -  Большой Кавказ; 2 -  Малый Кавказ; 3 -  Восточная Анатолия. Данные взяты из работ [43, 60]. Поля для вулкани
тов, образовавшихся в обстановках срединно-океанических хребтов (MOR), континентальных рифтов (CR), зон суб- 
дукций (SSZ) и областей континентальной коллизии (CZ), даны по [7].

в лавах Кавказа изменяется от 0 .7042  до 0.7055  
[12], располагаясь близко к изотопны м  характе
ристикам м олодой коры континентального типа. 
П олны е геохим ические спектры базальтов ана
логичны спектрам постархейской коры (рис. 11).

Т ермодинамические расчеты  показы ваю т, что  
глубины генерации базальтовы х магм в целом  
для К авказа близки и составляю т 3 5 -4 0  км (Р = 
= 0 .95 -1 .05  ГП а, Т = 8 5 0 -1 100°С) (рис. 7). Таким  
образом , м ож но предполож ить, что базальты

могли образоваться при плавлении на границе ни
ж него гранулит-базитового слоя земной коры и 
мантии. Ю жнее (Кафан, оз. Ван) происходит углуб
ление уровня генерации магм (Р = 1.1-1.2 ГПа), ко
торы й опускается в пределы  верхней мантии. 
Этим объясняется сущ ественное отличие базаль
тов В осточной А натолии от пород бол ее север
ных районов Кавказа в сторону их больш ей маг
незиальное™ , титанистое™  и большим сходством с 
вулканитами континентальны х рифтов. Для да-
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Рис. 11. Распределение микроэлементов в базальтах 
Кавказа, нормализованных по N-MORB .
1 -  Кинжал, 3 -  Сурх-Крандух, 4 -  Казбек, 5 -  Кабар- 
джин, 6 -  постархейская континентальная кора, по 
[63]. Состав базальтов по [43], MORB по [48].

цитов и риолитов С еверного Кавказа РТ условия  
плавления (Р = 0 .5-0 .7  ГПа, Т = 800-1000°С) указы
вают на глубины порядка 17-25 км (см. рис. 6). Эти 
данные подтверждаются геофизическими исследо
ваниями, согласно которым на глубинах 35-45 км и 
13-20 км существуют “волноводы” (6.9-6.9 км/с), 
объясняемые наличием внутрикоровых объем ов с 
сущ ественны м разогревом , разуплотнением и ча
стичным плавлением горны х пород [14, 49].

В базальтах района оз. Ван зафиксированы  
процессы  десиликации расплавов, что вы раж ает
ся в образовании кайм оливина вокруг гиперсте
на, кристаллизации бол ее кислых плагиоклазов  
во вкрапленниках, чем в основной массе, обр ат
ной зональности плагиоклаза во вкрапленниках с 
б о л ее  кислым ядром [56]. Учитывая эксперимен
тальны е данные [57], м ож но говорить о том , что  
процесс плавления распространяется не только  
вверх путем магматического замещ ения зем ной  
коры , но и в глубину, что подтверж дается ростом

как давления, так и температуры . О возрастании  
последней свидетельствую т каймы пижонита во
круг клинопироксена, а такж е обилие пижонита в 
основной массе пород. В полне вероятно, что, ми
грируя вниз, область магмогенерации опускается  
в верхню ю  мантию. Н а С еверном Кавказе про
цесс десиликации происходил на бол ее низком РТ 
уровне в бол ее кислых породах. Н апример, в да- 
цитах и андезитах Ч егемской кальдеры он прояв
лен каймами гиперстена вокруг зерен  кварца.

М О Д Е Л Ь  К О Л Л И ЗИ О Н Н О Г О  
М А Г М А Т И З М А

Если сущ ествование геодинамической обста
новки растяжения верхней части земной коры, 
сопутствую щ ей проявлению  вулканизма, не вы
зывает сомнений, то обстановки на уровне генера
ции первичного расплава -  предмет дискуссий. Наи
более распространенные модели магмогенерации 
предполагают в качестве одного из ведущих ф акто
ров декомпрессию, обусловленную тектонически
ми подвижками. Действительно, для выплавления 
кислых магм в относительно малоглубинных усло
виях при высоких тем пературах и сущ ественном  
ф лю идном  давлении явления декомпрессии могут  
играть сущ ественную  роль, поскольку линии со- 
лидуса и ликвидуса сближ ены . В глубинных усло
виях линии солидуса и ликвидуса почти парал
лельны оси Р (см. рис. 6), для плавления кислых 
магм потребуется очень сущ ественное сниж ение  
давления, что вряд ли возм ож но в коллизионной  
обстановке. Декомпрессия как ведущий ф актор  
для выплавления базальтов ещ е бол ее м аловеро
ятна, судя по полож ению  линий ликвидуса и соли
дуса. С ледует подчеркнуть такж е, что деком прес
сия сама по себе  не объясняет геохимические о со 
бенности коллизионны х вулканитов.

О днако возм ож на и другая модель, предпола
гающ ая обстановку сжатия на глубинах, соотв ет
ствующих самым низам земной коры или верхам  
мантии. П одобны е условия не противоречат силь
ному сжатию в Кавказском сегменте, а петрохими- 
ческие особенности вулканитов свидетельствуют о  
косвенном влиянии на характер магмы предшеству
ющих процессов субдукции, которая обусловила  
гетерогенное строение верхней мантии и коры.

М агматический петрогенезис рассматривает
ся нами с учетом  взаимосвязанных петрологичес
ких и тектонических процессов, происходящ их в 
обстановке коллизии. С учетом фактов, приведен
ных выше, модель коллизионного позднемиоцено
вого -  четвертичного вулканизма м ож ет быть 
представлена в следую щ ем  виде.

При коллизии Евразийской и А ф р ик ан о-А р а
вийской плит после закрытия бассейнов с корой  
океанического типа и заверш ения процесса суб
дукции на глубине сущ ествует обстановка силь



ного сжатия, сопровождаю щ аяся значительным  
повышением давления, препятствую щ его про
цессам глубинного плавления, но способствую 
щего селективной миграции резк о восстановлен
ных флюидов. С консолидацией подвижных зон и 
развитием режима сжатия прямо связано усиление 
окислительно-восстановительной обстановки эндо
генных процессов [35]. Это объясняется все боль
шей затрудненностью восходящей фильтрации 
флюидов, способствующ ей селективной миграции 
восстановленных компонентов (Н2, СО, СН4 др.). 
Последние поднимаются с больших глубин, так как 
в результате предш ествую щ ий субдукции в ман
тии могли возникнуть неоднородности за счет по
гружавшихся пластин, что способствовало созда
нию условий для фильтрации ф лю идов вдоль ос
лабленных зон. Такими зонами могли быть, с 
одной стороны , границы ранее погружавш ейся, 
но уж е сущ ественно переработанной плиты, с 
другой -  области, приуроченны е к расколам, о б 
разовавшимся при коллизии, обы чно сдвигам, 
расположенны м под углом к бы вш ей зоне суб
дукции, а такж е зоны  растяжения, образую щ иеся  
перпендикулярно к направлению сжатия. К зо 
нам первого типа относятся районы проявления 
позднеплиоценового-четвертичного вулканизма 
М алого К авказа (А халкалакское нагорье -  Ка- 
фан) и В осточной А натолии, второго -  Б ольш ого  
Кавказа, тр етьего -  система субпараллельны х  
грабенов, например, Западной А натолии.

Миграция восстановленных ф лю идов сп особ
ствовала процессам  выщелачивания из подверг
нутых фильтрации толщ  преж де всего некоге
рентных элем ентов с низкими потенциалами ио
низации: Rb, К, Ва, Sr, Th и легких REE [9], 
поскольку в восстановленной среде происходит  
накопление ионов Н+ и усиление кислотности рас
творов, обусловливаю щ ей процессы  кислотного  
выщелачивания [31]. О кисление ф лю идов проис
ходит, скорее всего, в условиях нижней коры или 
на границе кора-мантия, так как именно здесь п о
являются минералы , в состав которы х входит во
да: ам фиболы , слю ды , и, кроме того , происходит  
резкое изм енение химического состава толщ , 
сквозь которы е фильтрую тся восходящ ие потоки  
флюидов. Реакции окисления наиболее распрост
раненных компонентов ф лю ида (Н 2, СО, СН4) 
сильно экзотерм ичны  (6 7 -1 9 2  ккал/моль) и к т о 
му ж е по закону А вогадро протекаю т со значи
тельным уменьш ением объ ем а, т.е. обстановка  
сжатия на глубине, которая сопровож дает про
цессы коллизии, долж на способствовать окисле
нию ф лю идов, что и приводит к вы делению  боль
шего количества теплоты . Э того тепла вполне 
достаточно для того, чтобы  вызывать региональ
ный м етам орф изм  и гранитизацию нижних час
тей земной коры с выплавлением значительных  
объем ов кислых магм [36]. Учитывая, что для вы
плавления 1 см 3 базальта т р еб у ет ся  от  180 до

320 кал [8], допускается, что при значительных  
объ ём ах  мигрирующ их ф лю идов тепла, выделя
ю щ егося при их окислении, вполне хватит и для 
выплавления базальтов. К ром е того, возрастание  
давления Н20  приводит к сущ ественному сниж е
нию температуры  плавления базальтов, причем  
первы е капли базальтового расплава могут появ
ляться на солидусе уж е при Т = 650-700°С  при ус
ловии, что Рн2о = Ps [4, 41].

П роцессы  плавления способствовали сбросу  
части некогерентны х элем ентов, именно поэтом у  
базальты  отличаются наиболее обогащ енны ми  
спектрами REE и повыш енными содержаниями  
других некогерентны х элем ентов. Дальнейш ая  
фильтрация ф лю идов и прогрессирую щ ее плав
ление приводили к процессам магматического за 
мещ ения уж е в средней части коры, что вызыва
ло выплавление магм дацитового и риолитового  
состава. При этом  теплом ассоперенос осущ еств
лялся за счет миграции как магм, так и ф лю идов, 
обусловливая такж е м етам орф изм  вмещ ающ их  
толщ .

В опрос о происхож дении андезитовы х магм  
тр ебует  дальнейш его изучения. Гипотезе о про
исхождении их за счет смеш ения основных и кис
лых магм противоречат однотипность спектров  
REE для андезитов и сосущ ествую щ их с ними вул
канитов другого состава, наличие общ их трендов  
химического состава (таблица, рис. 12). Н а рис. 13 
хорош о видно, что посткальдерны е андезиты  Ч е
гема, которы е трактуются как продукты см еш е
ния гипотетических базальтов и дацит-риолитов  
[32], находятся на одних линиях тренда с послед
ними, обнаруживая разрыв по кремнекислотнос- 
ти с 64 до 68 мае. % S i0 2, что говорит о принад
леж ности  их к продуктам единой магмы, а разрыв  
в области кремнекислотности, скорее, свидетель
ствует о расслоении расплава под действием по
тока ф лю идов, находящ егося под больш им давле
нием. О билие игнимбритов и вы сокоэксплозив
ный тип вулканизма подтверж даю т это.

Ш ирокий спектр изменения REE в базальтах  
К авказа объясняется тем , что субстрат, подвер
гавшийся плавлению, имел разный состав, так  
как чем больш е число минеральных ф аз, тем уж е  
интервал плавления, в котором  состав редких  
элем ентов в образую щ ейся магме долж ен  оста
ваться постоянным. Н апример, довольно о дн ооб
разный состав REE в базальтах СОХ объясняется  
тем , что минералогия мантии проста и ограничи
вается небольш им числом минеральных ф аз. Су
щ ественны е различия в щ елочности вулканитов 
м ож но объяснить с позиций кислотно-основного  
взаимодействия [19], когда бол ее  щ елочны е маг
мы будут выплавляться там, где субстрат имел  
бол ее  основной состав с меньшим содерж анием  
S i0 2. И м енно поэтом у наиболее щ елочны е ба
зальты с максимальным размахом спектра REE



Химический состав андезитов и дацитов Чегемской кальдеры (окислы -  в мае. %, микроэлементы -  в г/т)

№ п/п 1 2 3 4 5 6 7 8

№ обр. A-l A-2 A-3 A-4 A-5 A-6 D-l D-2

S i0 2 62.61 60.02 63.55 63.15 62.14 63.91 69.07 . 70.59

тю2 0.83 1.05 0.73 0.74 0.81 0.78 0.44 0.28 ‘

А12о 3 16.05 17.13 15.71 16.02 15.86 16.04 15.6 13.7

FeO 4.85 5.73 4.42 4.55 4.38 5.23 2.58 2.35

МпО 0.05 0.07 0.06 0.06 0.08 0.05 0.05 0.04

MgO 3.01 3.21 2.98 2.55 4.99 1.75 1.53 0.7

СаО 4.91 5.71 3.65 3.9 4.45 4.35 2.12 1.21

Na20 3.95 4.01 4.05 4.02 3.91 3.86 4.42 3.9

К20 2.43 2.06 2.52 2.54 2.61 2.18 3.4 3.95

р2о5 0.21 0.21 0.25 0.22 0.21 0.36 0.22 0.14

П. П. П. 1.01 1.02 1.85 1.65 0.55 1.13 0.65 2.21

Сумма 99.91 100.22 99.77 99.4 99.99 99.64 100.08 99.07

Сг 14 15 81 80 88 47 40 42

Ni 21 17 32 40 41 25 14 12

Со 14 20 18 19 22 19 17 14

V 95 95 90 100 77 120 50 40

Rb 77 71 52 41 62 67 84 145

Cs 5 3 ■ 5 4 3 4 3 3

Ва 411 342 415 405 410 425 610 435

Sr 323 300 218 181 265 255 225 146

Li 16 17 18 27 16 18 15 14

Nb 11 8 9 12 10 9 8 16

Zr 245 248 215 162 204 221 232 125

Y 26 25 22 18 25 24 22 26

La 43 34 42 41 40 40 50 51

Ce 61 49 66 61 63 60 64 62

Nd 31 24i 28 29 32 30 24 24 *

Sm 5.5 5.2 5.5 5.8 5.2 5.3 3.9 5.4

Eu 1.2 1.49 1.4 1.35 1.6 1.5 1.3 0.7

Gd 4.12 4.35 4.2 4.5 4.7 4.6 2.8 3.7

Tb 0.65 0.62 0.64 0.7 0.6 0.7 0.5 0.6

Er 1.81 2.11 1.9 1.7 1.8 1.9 1.4 1.8

Yb 1.62 ■ 2.46 1.8 1.7 1.75 1.8 0.96 1.6

Lu 0.24 0.22 0.28 0.23 0.21 0.27 0.15 0.15

Примечание. Обр. 1 -6 - андезиты; 7,8  -  дациты. Силикатные анализы выполнены в лаборатории геологического факультета 
МГУ М.П. Юкиной; REE -  инструментальным нейтронно-активационным методом (ИЛС РАН); остальные микроэлементы 
определены количественным рентгено-спектральным методом (ГЕОХИ РАН).



Рис. 12. Распределение микроэлементов и REE в дацитах и посткальдерных андезитах Чегема, нормализованных по 
N-MORB и хондриту.
Составы пород и номера обр. см. в таблице.

развиты на Кавказе там, где они расположены  в ме
стах древних зон субдукций (Ахалкалакское, Гегам- 
ское, Синюкское нагорья, Варденисский хребет, 
Кафан и др.).

Значительном у повы ш ению  парциального  
давления воды во ф лю иде способствую т также ре
акции дегидратации, протекающ ие при метамор
ф изме вмещающих толщ  особенно интенсивно на



Рис. 13. Диаграммы Si02 -  CaO, MgO, FeO, ТЮ2 
(в мае. %) для вулканитов Чегема.
1,2 -  посткальдерные андезиты; 3,4 -  дациты. Соста
вы пород: 1,3 -п о  [32]; 2 ,4 -  данные авторов (см. таб
лицу).

границе амфиболитовой и гранулитовой фаций. 
Они способствуют снижению температуры плавле
ния пород, что приводит к их гранитизации. В при
родных зональных метаморфических комплексах 
процессы гранитизации максимально проявлены  
именно на границе амфиболитовой и гранулито
вой зон (Р = 6 -8  кбар, Т = 650-750°С ) [6]. Э тот  
уровень близок  к РТ условиям выплавления даци- 
товы х магм Кавказа.

Результаты  количественного моделирования  
механических и тепловы х процессов, происходя
щих при коллизии в л и тосф ер е, имею щ ей при
ближ енно трехслойное строение (верхняя ж ест 
кая кора, нижняя пластичная кора, упругая под
коровая литосф ера), указы ваю т на значительное  
(до двух раз) увеличение мощ ности коры. В цент
ральной части орогена на поздних стадиях колли
зии и в постколлизионную  ф азу  возникает о б 
ласть растяжения, связанная с гравитационным  
“растеканием ” образовавш егося поднятия. В про
цессе пластического деформирования вещ ества  
ниж ней коры происходит диссипативное вы деле
ние тепла, которое приводит к разогреву как са

мой коры, так и подстилающей мантии. Численное 
моделирование теплового режима показывает, что 
область значительного увеличения температуры на 
подошве коры (на 50-200°С ) имеет мощность около  
10 км и горизонтальные размеры порядка сотен ки
лометров. Данный механизм также благоприятст
вует проявлению  глубинного м етам орф изм а и 
м ож ет обеспеч и ть достаточн ое для частичного  
плавления вещ ества нижней коры повы ш ение  
температуры  [10].

Таким образом , кроме декомпрессии, плавле
нию в условиях коллизии способствую т процессы  
окисления глубинных ф лю идов, явления дегидра
тации минералов, диссипативное вы деление теп 
ла при пластическом деформировании вещ ества  
нижней коры. В оп рос состоит в том , какой про
цент вносит каждый процесс в общ ий о бъ ем  вы
плавляемых магм. С ледует отметить, что модель  
коллизионного магматизма с ведущ ей ролью  про
цессов окисления глубинных ф лю идов наиболее  
полно объясняет химические особенности  вулка
нитов.

ЗА К Л Ю Ч Е Н И Е

Рассмотрение заклю чительны х этапов ф орм и
рования соврем енной структуры А льпийского  
складчатого пояса в кавказском пересечении про
дем онстрировало сложны й стадийный характер  
развития коллизии от первых соприкосновений  
литосф ерны х плит до образования монолитной  
структуры складчатого пояса, образовавш ейся из 
разнородны х элем ентов. Н а стадии “ж есткой ” 
коллизии, начавшейся 10-11 млн. лен назад, бы ла  
сформирована сетка современны х разрывных на
руш ений с преобладанием  сдвигов и надвигов, п е
реходящ их в покровы, что отраж ает обстановку  
субмеридионального сжатия за счет конверген
ции литосф ерны х плит, хорош о отраж енную  в 
коровой сейсмичности региона. Реологические  
свойства коры выявляются на основании распре
деления гипоцентров землетрясений. О бстановка  
коллизионного сжатия в сочетании с деком прес
сией и условиями тектонического растяжения в 
верхних частях коры способствовали ф орм ирова
нию первичных очагов базальтовой магмы в ни
зах коры -  верхах мантии, а кислой -  в низах верх
ней коры. В ы делен особы й, геохимически вполне 
отчетливы й тип коллизионного магматизма, о т 
личного от субдукционного и континентального  
риф тогенного.

Работа вы полнена в рамках гранта (конкурс  
1997 г.) по фундаментальны м исследованиям в 
области геологии, поисков и разведки м естор ож 
дений полезны х ископаемы х М инистерства о б 
щ его и проф ессионального образования РФ.
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This study singles out and examines the collision stage of evolution in the Caucasian sector of the Alpine fold- 
belt. The stage is subdivided into phases, and its interrelation with magmatism is discussed. A specific, 
geochemically pronounced collision-type volcanism that differs from volcanic activity related to subduction 
and continental rifting is marked out. It is asserted that conditions favorable for the formation of the primordial 
acid and basic magma regions spring up at a depth of 25 km and 40-50 km, respectively.
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На основе новых данных по составу главных комплексов пород и структуре плутона Кытлым оха
рактеризована динамика его становления и реконструирована последовательность магматических 
и деформационных процессов. Массив входит в состав аллохтонов Тагильской зоны, сложенных 
вулканогенно-осадочными комплексами C^-Sj, и метаморфитами Оз-Sj?. Динамика становле
ния плутона характеризуется пульсационностью внедрений, высокой скоростью кристаллизации, 
локальностью высокоскоростных и высокотемпературных пластических деформаций. Эти дефор
мации осуществлялись путем внутрикристаллического, реже -  межзернового скольжения дислокаций, 
либо синтектонической рекристаллизации -  в зависимости от структурного положения области дефор
маций. Движение масс происходило, преимущественно, с северо-востока на юго-запад. В ходе трех по
следовательных внедрений область раскрытия смещалась в сторону от континента; жилы, дайки и 
штокверки поздних внедрений концентрировались вдоль контактов и в зонах деформаций остыва
ющего плутона. Кристаллизация магмы примитивного состава начиналась в промежуточной глу
бинной камере и заканчивалась в малоглубинных верхних камерах с магматическим и механичес
ким расслоением пород в процессе горячего течения (дуниты -  верлиты -  пироксениты -  оливино- 
вые меланогаббро). Вторая порция примитивной магмы поступала с пластически выжатыми 
дунитами. Горячие пластические деформации накладывались на магматическую расслоенность 
структурно неоднородных порфировидных пород. Последующее внедрение более дифференциро
ванной магмы привело к образованию габбро-норитов, оливин-амфиболовых габбро, магнетито- 
вых пироксенитов. Единый петрогеохимический тренд ультрабазит-базитов позволяет предпола
гать единый магматический источник, а высокое содержание некогерентных элементов указывает 
на обогащенный состав этого источника, возможно, лерцолитов подконтинентальной литосферы. 
Предполагается, что такой источник зарождался в астеномантийном диапире, поднимающемся 
вдоль края континента. Подъем диапира обусловил тектоническое “растаскивание” литосферы с 
образованием сдвига растяжения (detachment fault), что выразилось в утонении и деструкции конти
нентальной окраины, формировании рифтогенной впадины 0 3-S  { и метаморфизме погружающих
ся осадков, в которые на рубеже раннего и позднего силура внедрялись магматические выплавки.

1. В В Е Д Е Н И Е

У льтрамаф ит-габбровы й массив Кытлым  
представляет один из крупнейш их плутонов П ла
тиноносного пояса Урала. О бсуж дение вопросов  
генезиса и строения массивов этого  пояса длится 
все двадцатое столетие и демонстрирует широкий  
спектр точек зрения на происхож дение ультрама- 
фитов и габброидов: от магматического [1 4 ,2 8 ,2 9 ]  
и метасоматического [3] до первично м етаморфи
ческого [7]. Фактические материалы, приводимые 
в ходе дискуссий, показывают, что самые разные 
процессы участвовали в формировании ультрама- 
фит-габбровых комплексов Платиноносного пояса. 
Геодинамические обстановки, в которых происхо
дило становление массива, такж е оценивались  
по-разному -  риф т на континентальной или ок еа
нической плите [7, 13, 28], надсубдукционная о б 
становка [8, 32]. Принципиально новый подход к

реш ению  проблемы  генезиса массивов П латино
носного пояса возм ож ен  при комплексны х иссле
дованиях, включаю щ их структурно-геологичес
кие и петролого-геохим ические методы .

Результаты  детальны х петроструктурны х ра
бот, проведенны х нами в северо-западной и, час
тично, в восточной части массива Кытлым, и после
дую щ ее изучение состава минералов и геохимии по
род с учетом структурных данных послужили  
основанием для выделения ряда магматических и 
тектонических собы тий в истории становления  
плутона.

Ц ель наш ей статьи -  реконструировать после
довательность и оценить роль магматических и 
деф ормационны х процессов при формировании  
массива Кытлы м и на этом  основании -  охаракте
ризовать динамику и условия его  становления.



2. Г Е О Л О Г И Ч Е С К О Е  П О Л О Ж Е Н И Е

Массив Кы тлы м входит в состав П латинонос
ного пояса У рала, которы й протягивается вдоль 
западной окраины  Тагильской зоны  б о л ее  чем на 
900 км [7]. С этим поясом пространственно ассо
циирует полоса выходов низкобарических мета- 
морфитов зеленосланцевой-амфиболитовой ф а
ции шириной от 10 до 50 км [13]. М ногочисленными 
исследованиями показано, что ранне- и среднепале
озойские вулканогенные и вулканогенно-осадоч
ные комплексы Тагильской зоны тектонически  
совмещены с отложениями ш ельфа и континен
тального склона, в том числе и с вулканогенно-оса
дочными отложениями рифтогенных впадин, ф ор 
мировавшихся в основании склона Восточно-Евро
пейского палеоконтинента; складчатые структуры  
аллохтонных комплексов имею т общ ую  западную  
вергентность [12, 15, 16].

С тратиграфический разрез района по данным  
геологических съем ок  (Б .В . К лим енко и др., 
1983, неопубликованны е данные; А .Я . Рыбаль- 
ченко и др., 1988, неопубликованны е данные) 
представлен ордовикскими и силурийскими отл о
жениями, принадлежащ ими палеоконтиненталь- 
ному и палеоокеаническом у секторам.

Разрез палеоконтинентального сектора в рай
оне массива вклю чает отлож ения ниж него и 
среднего ордовика: кварцево-слю дисты е, слю ди
сто-кварцевые и кварц-альбит-слюдистые тонко
слоистые сланцы с подчиненными прослоями гли
нистого и глинисто-карбонатного материала, мел
когалечных конгломератов (рис. 1). Количество 
вулканогенного материала (туф ов основного со 
става и потоков трахибазальтовы х и базальтовы х  
порфиритов) возрастает вверх по разрезу. М ощ 
ность этих отлож ений составляет ок ол о 2000 м. 
В озраст определен  по сопоставлению  с фаунис- 
тически охарактеризованны ми отлож ениями на 
сопредельны х территориях и находкам кринои- 
дей (?) ордовикского возраста. На этих отложениях, 
представляющих формации континентального 
склона и закладывающейся на нем рифтогенной  
впадины, стратиграфически согласно залегает тол
ща метаморфизованных диабазов, миндалекамен
ных афировых и порфировых базальтов. В ее верх
ней части метабазиты переслаиваются с углеродис
то-слюдисто-кварцевыми сланцами. М ощность 
толщ и составляет 900 м; возраст по неопублико
ванным данным Б .В . К лимено -  позднеордовикс
кий. Эта толщ а наращ ивает отлож ения ри ф то
генной впадины и составляет ее  основной объ ем .

Образования палеоокеанического сектора пред
ставлены ордовикско-силурийскими отложениями, 
тектонически перекрывающими вышеописанные 
толщи. Нижняя часть разреза сложена зеленока
менно измененными базальтами, ассоциирующими 
с пачками углеродистых и кварцитизированных 
кремней, псаммитовых и пелитовых окремненных

туфов предположительно позднеордовикского -  
раннесилурийского возраста.

К северу от массива Кытлым, в районе гор Бур- 
тым и Ощий Камень, ордовикские (?) комплексы  
пород представлены тектонизированными релик
тами офиолитовой ассоциации: серпентинизиро- 
ванными, карбонатизированными и оталькованны- 
ми гарцбургитами и дунитами, диабазовыми дайка
ми, рассланцованными подушечными базальтами и 
глаукофановыми сланцами. Эти породы, слагаю 
щ ие узкие тектонические клинья среди плагиок- 
лазовы х порфиритов андезитового состава и вул- 
канокластических пород основного состава, явля
ются южным продолжением офиолитовой сутуры  
массива Хорасю р [31] и зоны глаукофановых слан
цев, ассоциирующих с апогарцбургитовыми серпен
тинитами, которые обнажены  западнее массива 
Кумба и представляют ю ж ное продолжение Сала- 
тимского пояса офиолитов [ 13,30]. Сутура с глауко
фановыми сланцами в ассоциации с метагарцбурги- 
тами, диабазами и базальтами интерпретирована 
как след раннепалеозойской зоны субдукции [8,17].

Силурийские отлож ения, относимы е к остро- 
водужны м [13], разделены  на две толщ и. Нижняя  
представлена преимущ ественно диабазами, диа
базовы ми порфиритами и их туфами. Верхняя 
толщ а объединяет спилиты, базальтовы е порфи- 
риты, туф ы  основного состава и надстраивающ ие  
их альбитоф иры , андезитовы е порфириты  и их 
туф ы . Н а основании находок ф ауны  в известня
ках, зам ещ аю щ их к ю гу описанные комплексы, 
нижняя толщ а отнесена к лландовери, верхняя -  к 
венлоку. Таким образом , среди отлож ений палео
океанического сектора вы деляю тся формации  
океанического бассейна ордовикского возраста  
(оф иолитовы й комплекс гор Бурты м и Ощий К а
мень) и островной дуги (силурийские толщ и).

М етам орф ические комплексы, граничащ ие с 
массивом Кытлы м, представлены  в основном  
плагиоклазовы ми, эпидот-альбитовы ми ам ф и бо
литами, зелены ми, слюдистыми и биотит-анто- 
филлитовы ми сланцами, содерж ащ ими в подчи
ненном количестве прослои серицит-кварцевых  
сланцев и единичны е м аломощ ны е линзы кварц- 
гранат-плагиоклаз-ам фиболовы х сланцев. С уб
стратом для этих пород были вулканогенно-оса
дочны е и вулканомиктовы е терригенны е толщ и с 
подчиненны м количеством эф ф узи вов основного  
состава, прослоев аргиллитов и глинисто-кварце
вых песчаников, представляющ их, вероятно, 
ф ормации континентального склона и глубоко
водной впадины с вулканитами в его  основании. 
Н епосредственно в зоне западного экзоконтакта  
массива Кытлы м распространены  милониты  
предполож ительно по окремненны м туф ам  и вул
канитам основного состава.

Для последующ ей интерпретации структурного 
положения массива отметим следующ ие особенно-



Рис. 1. Геологическая карта массива Кытлым (с использованием данных А.А. Ефимова и Л.П. Ефимовой [6]) и геоло
гический разрез по линии А-Б. |
1 -  островодужные вулканиты (Sj); 2 ,3 -  отложения континентального склона: 2 -  базальты, метабазальты, кремни
сто-углеродистые и филлитовидные сланцы (О3), 3 -  псаммитовые и псефитовые аркозовые толщи, включающие по
токи базальтов (О^); 4 -  базальты, углеродистые кремни, псаммитовые и пелитовые туф£ц метаморфические поро
ды зеленосланцевой и эпидот-амфиболитовой фаций (03—Sj?); 5 -  диориты; 6 -  офиолиты: диабазовые дайки (я), сер
пентиниты (б); 7-15 -  дифференцированный плутон: 7 -  дуниты, 8 -  пироксениты, 9 -  плагиоклазовые верлиты и 
клинопироксениты, 10 -  габбро-нориты, 11 -  оливиновые габбро, 12 -  клинопироксен-роговообманковые габбро, 
13 -  мигматиты, дайки: габбро, роговообманковые габбро, габбро-диориты, 14 -  габбро нерасчлененное, 15 -  плаги- 
ограниты; 1 6 -  полосчатость (а), линейность (б); а - б  на разрезе: отрезок линии профиля на рис. 2.



Рис. 1. Окончание.

сти строения района. (1) Тектонически сближ ен
ное залегание формаций, образованных в различ
ных геодинамических обстановках: континенталь
ного склона и глубоководных впадин в основании 
континентального склона, центров спрединга, зоны  
субдукции и островной дуги. (2) Существенную раз
ницу в метаморфизме вулканогенно-осадочных 
комплексов ордовика вдоль западного контакта 
Кытлымского массива (см. рис. 1). (3) Присутствие 
зоны милонитов вдоль западного контакта массива. 
(4) Торцовое сочленение структур буртымских 
оф иолитов и глаукофановы х сланцев с граница
ми К ы тлы м ского массива (см. рис. 1).

Это позволяет предположить присутствие слож
но построенных аллохтонных комплексов в иссле
дуемом районе и выделить, как минимум, две по
кровные системы. Первая, структурно нижняя, 
представлена отлож ениями раннего -  среднего  
ордовика, толщ ей диабазов и миндалекаменных  
афировы х базальтов позднего ордовика, а такж е  
реликтами оф иолитов горы Бурты м. Структур
ные комплексы  этой  системы  распространены  
преимущ ественно к западу и к северу от гор Ты- 
лайский Камень и Конжаковский Камень. Вторая, 
структурно более высокая, имеет сложное строе
ние и включает: тектонические пластины, сложен
ные вулканогенно-осадочными породами предпо
ложительно позднеордовикского -  раннесилурий
ского возраста; метаморфические комплексы, 
обнаженные в антиформных структурах между 
ультрамафит-габбровыми телами, а такж е к севе
ру и ю гу от  них. Тела, составляю щ ие массив Кыт- 
лым, занимаю т верхню ю  часть этой  покровной  
системы и, в свою  очередь, с востока граничат с 
раннесилурийскими лавами и туф огенно-осадоч- 
ными отлож ениями.

3. С Т Р О Е Н И Е

Г еологическое строение массива Кытлым на
иболее полно описано А . А . Ефимовым и Л.П. Е ф и
мовой [6], выделившими основные ассоциации по
род и интерпретировавшими его внутреннюю

структуру по результатам картирования полосчато
сти. П о  данным геофизических исследований [26], 
анализа геологических карт (результатов съем ок  
масш таба 1 : 50000) и структурного изучения при- 
контактовы х зон массива, Кытлы м, как и ряд 
других ультрамаф ит-габбровы х тел П латйнонос- 
ного пояса, наклонен на восток: подошва тела поло
го, под углами от 15 до 40° погружается на северо- 
восток и восток; мощность тел увеличивается в 
этом  направлении от нескольких сотен метров до  
5 -8  км (см. рис. 1).

Н аш и структурны е работы  проведены  в наи
б о л ее  обн аж ен н ой  части массива, охваты ваю 
щ ей хребты  Ты лайского Камня и К онж аковско- 
го Камня, горы  И ов и И овского дунитового тела, 
западны е отроги С еребрянского Камня, а такж е  
по отдельны м пересечениям узловы х участков в 
ю го-западной и ю го-восточной части массива 
Кытлы м (рис. 2, см. рис. 1).

В Т ы лай-К онж аковской части массива доста
точно четко вы ражена грубая петрограф ическая  
стратификация разреза: в его  нижней части резко  
преобладаю т улътрамафиты -  чередую щ иеся  
бесплагиоклазовы е и безм агнетитовы е дуниты, 
верлиты, пироксениты; в средней -  выделяется  
мощ ная пачка порфировидных меланогаббро с 
прослоями бесплагиоклазовых оливиновых пирок- 
сенитов; верхняя -  сложена, в основном, оливино- 
выми пироксенитами с линзами-прослоями дунитов 
и полосчаты х оливин-пироксеновы х пород (ко
лонка на рис. 3, см. рис. 2). Эта стратификация ос
лож нена ш токверками даек габброидов, верли- 
тов и внедрением пироксенитов и горячей про- 
трузии дунитов.

П ластические деф ормации проявлены: а) ти
пичными проникающими (penetrative) структурами, 
характеризующимися четкой минеральной упло- 
щ енностью и линейностью, соответствующими 
плоскостями (Fj) и линиям (Lj) высокотемператур
ного пластического течения, б) асимметричными 
складами течения в породах с неясно выраженной  
уплощ енностью и линейностью; в) зонами бласто- 
милонитизации, будинирования и рассланцевания с
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Рис. 2. Структурная карта Т ы лай-К онж аковской части К ы тлы м ского массива, ориентировка: Л  -  полосчатости и ми
неральной уплощ енности, Б  -  линейности; В  -  структурная схема, вклю чаю щ ая проекции полосчатости и уплощен- 
ности (ж ирны е линии) и линейности (стрелки); серое -  плагиоклазовы е верлиты  и клинопироксениты . 1 -  дуниты; 
2 -  клинопироксениты и оливиновые клинопироксениты; 3 -  плагиоклазовы е верлиты и клинопироксениты; 4 -  габ
бро-нориты; 5 -  оливин-роговообманковые габбро; 6 -  роговообманковые габбро с анортитом; 7 -  мигматиты; 8  -  вмеща
ющие вулканогенно-осадочные породы и метаморфические породы зеленосланцевой и эпидот-амфиболитовой фаций 
(0 3—S !?); 9 -  жилы амфиболовых габбро (я) и ш токверки жил верлитов, пироксенитов и роговообманковых габбро 
(б); 10 -  залегание: я, б -  полосчатости и минеральной уплощенности: а -  горизонтальное, б -  наклонное, в -  недефор- 
мированной магматической полосчатости; 11 -  склонение минеральной линейности: горизонтальное (я), наклонное 
(6); 12 -  точки петроструктурных наблюдений и направления вращения при сдвиге.
Линия а -б  -  отрезок профиля А -Б  на рис. 1; линия d  - 6  -  положение разреза опробования, представленного на рис. 3.



Рис. 2. Продолжение.

одновременной амфиболизацией пород. О бщ ее  
описание высокотемпературных пластических де
формаций ультрамафит-габбровых комплексов 
Платиноносного пояса (“горячая тектоника”) впер
вые было дано А . А . Ефимовы м [4].

Н аи более сущ ественны е структурны е наблю 
дения в Ты лай-К онж аковской части массива 
кратко заклю чаю тся в следую щ ем.

-  П ластические деформации проявлены в по
родах различным образом , их стиль и интенсив
ность варьирую т на разны х участках массива.

-  О пределенно устанавливается неравномер
ное распределение в разр езе пород с р езк о поло

счатыми текстурами с четкой минеральной упло- 
щ енностью и линейностью. Эти породы преоблада
ю т в нижней части разреза, сложенной верлитами, 
дунитами и плагиоклазовыми пироксенитами. Ори
ентировки полосчатости и уплощенности минера
лов, в плоскости которых расположена линейность, 
здесь совпадаю т.

-  П олосчатость и уплощ енность описы ваю т  
ф рагм енты  крупномасш табной складки течения  
с пологими изгибами и ф лексурами и преим ущ е
ственным падением Sj и к востоку и северо-вос
току; углы падения меняются от пологих (10°-30°)  
на отдельны х участках западной приподош вен-
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Рис. 2. Окончание.

ной части Т ы лай-К онж аковского тела до крутых 
(8 0 °-8 5 °) (см. рис. 2). У слож нение крупной склад
ки отчетливо вблизи контакта с пироксенитами  
р. К рутобереговой и по приближении к контакту с 
габбро-норитами Серебрянского Камня; падение 
полосчатости становится крутым на контакте с пи
роксенитами Конжаковского Камня (см. рис. 2, А).

-  А симметричны е складки течения развиты в 
верхней части разреза, на водораздельны х хр еб
тах к северу и востоку от И овского дунитового  
тела. Н а этих участках уплощ енность минералов  
параллельна осевым плоскостям разном асш таб

ных складок пластического течения, очерченны х  
полосчатостью  пород. Ясные деформации с о б 
разованием складок второй генерации с субвер
тикальной линейностью  Ь2 наблюдались только в 
плагиоклазовы х верлитах севернее И овского ду
нитового тела.

-  Л инейность Lj систематически близка к ли
нии падения Sj и F, и радиальна относительно  
изом етрического в плане выхода дунитов И ов
ского тела, имея преимущ ественное склонение  
восточны х (СВ и ЮВ) румбах под углами от 15 
до 60° (см. рис. 2, Б).

Ю
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-  В северно-западной части тела в верховьях 
р. К рутобереговой  распространены  массивные 
пироксениты, содерж ащ ие ш токверки даек и жил  
роговообманково-пироксеновых и роговообманко- 
вых габбро, верлитов, полосчатых оливин-клино- 
пироксеновых пород с плагиоклазом и без него, 
мегабрекчиевидных пород дунит-верлитового со
става и габбро-пегматитов. Штокверки тяготеют к 
границе пироксенитов с тонкополосчатым оливи- 
новым меланогаббро и также прорывают послед
ние (см. рис. 2). Форма даек, их контакты, внутрен
нее строение и текстуры демонстрируют: а) поступ
ление ультраосновного материала (оливиновые 
пироксениты и дунит-пироксеновые мегабрекчии) 
по системе хрупких сколов (сдвигов) после образо
вания тонкополосчатого меланогаббро; б) неус
тойчивый реж им  поступления материала, обус
ловливающ ий полосчаты е или брекчиевидны е  
текстуры; в последнем  случае пироксеновы е ду- 
ниты цем ентирую т разнозернисты е оливиновые 
пироксениты и верлиты; в) ограниченное локаль
ное проявление пластических деф ормаций на 
этом  участке массива. Рои даек габброидов и суб
ш иротные пологие дайки габбро-пегм атитов на
сыщ ают пироксениты  и м еланогаббро на севере  
Тылай-Конжаковского тела. М аломощ ные (1 -3  м) 
зоны гнейсовидных бластомилонитов с ам ф и бо
лом сопровож даю т появление даек в м еланогаб
бро к северо-западу от горы Иов.

В верхней (гипсометрически и структурно) ча
сти разреза верлиты , пироксениты  и дуниты о т
личаются преимущ ественно массивными тексту
рами с локальными зонами интенсивных пласти
ческих деф орм аций вблизи И овского дунитового  
тела. Э то тел о  им еет крутые ю жны й и северо-за
падный контакты , пологие -  северо-восточны й и 
восточный, с падением  на восток  под углами от  
10 до 40°. Зал еган и е контактов и проекция вы
ходов дунитов на р ел ь еф е И овской П лощ адки и 
И овской П ропасти  (см. рис. 1, 2) показы ваю т, 
что дуниты слагаю т сто л б о о б р а зн о е  тел о  с кру
тыми боковы м и стенками и асимметричным ку
полом.

На западных отрогах Серебрянского Камня, к 
востоку от Тылай-Конжаковской части массива в 
широтном пересечении через И овское тело, пирок
сениты сменяются верлитами и габбро-норитами.. 
Зона этого контакта также насыщена дайками мел
козернистых габбро-норитов и роговообманковых 
габбро, верлитов и габбро-пегматитов. В габбро- 
норитах прослежены  локальные зоны деформаций, 
выраженные бластомилонитовыми, гнейсовидны
ми текстурами, тонкой полосчатостью и линейно
плоскостными ориентировками. Как правило, бла- 
стомилонитизация сопровож дается появлением  
черной роговой обманки. М ощ ность зон  м еняет
ся от 1 -2  до 10 м; полосчатость и уплощ енность  
описы ваю т складки с пологими (субгоризонталь

ными) шарнирами, ориентированны ми субм'ери- 
дионально в З С З -о м  направлении; линейность  
параллельна шарнирам складок. Крылья складок  
наклонены  к востоку: западные -  под крутыми 
(70°-80°), а восточные -  под бол ее пологими угла
ми (30°-60°). Сходны е деф орм ационны е структу
ры с мелкими складками с пологими шарнирами  
С С З-ой  ориентировки наблю дались и в габбро- 
норитах и магнетитовых верлитах на ю го-восто
ке массива (см. рис. 1). Участки недеформ ирован- 
ных полосчатых габбро-норитов с четкими трахи- 
тоидными текстурами и призматически зернисты
ми структурами постоянно присутствуют между 
зонами пластически деформированных пород. З а 
легание магматической полосчатости и трахитоид- 
ности в габбро-норитах на западных отрогах С е
ребрянского Камня нередко очень пологое. П ла- 
гиоклаз-роговообм анковы е пегматиты образую т  
серии субгоризонтальны х дайкообразны х тел с 
ксенолитами габбро, особен н о  в зоне перехода от  
габбро-норитов к клинопироксен-роговообман- 
ковым габбро (так назы ваемы м серебрянским  
габбро) [5, 6], занимающ им сам ое вы сокое (гип
сометрически и структурно) полож ение в разр езе  
массива (см. рис. 1).

Плагиограниты обр азую т многочисленны е  
тела по периф ерии массива как во вмещ ающ их  
м етам орфических породах, так и в краевых габ
бро, пироксенитах и в этих породах внутри масси
ва. С ам ое крупное тел о  плагогранитов вскрыто в 
долинах р. Лобвы  и ее  левы х притоков -  С ер еб
рянки 2-ой и И ова. О но приурочено к апикальной  
части антиформной структуры С С В -ого прости
рания в восточной части массива (см. рис. 1). П ла
гиограниты им ею т брекчиевидное строение, о т 
м ечаем ое всеми исследователями массива [6]. В 
краевых частях тела плагиограниты ф орм ирую т  
штокверк и содержат многочисленные ксенолиты  
пироксенитов. Угловатые ксенолиты имеют, как 
правило, субгоризонтально залегающ ие верхние 
границы, из чего следует, что эрозией вскрыта, ве
роятно, апикальная часть кровли тела плагиогра- 
нитов. Судя по ф орм е тел, приуроченности к при- 
сводовы м трещ инам и одинаковому залеганию  
ксенолитов, м ож но предполагать, что плагиогра
ниты, как и пологие жилы  габбро-пегм атитов с 
ксенолитами на хребтах С еребрянского Камня, 
ф орм и ровали сь  в сходны х динам ических у сл о 
виях.

О собую  группу пород составляю т роговооб- 
манковые габброиды, развиты е преимущ ествен
но в эндо- и экзоконтактах массива, особенн о на 
участке м еж ду горами Косьвинский К амень и 
Тылайский Камень (гора К аты ш ер), а такж е вну
три массива, как правило, в ассоциации с зонами  
ам ф иболовы х бластомилонитов. К  отличитель
ным особенностям  пород этой  группы, извест-



ГЕО
ТЕК

ТО
Н

И
К

А
 

№
 2 

1999

*

Mg#wr Mt(CIPW) Zrwr Ywr Srwr Mg#01 T i02Mt V20 3Mt Cr20 3Mt Cr20 3sP' ZnOsP‘

2 3
TBiV - r - T / r T l

r- ,&"? *
» oft r l

V V V V V V S ♦  9 О 70 □ 77 A  12 шшф 75

7

Рис. 3. Сводная колонка по стратифицированному разрезу а' -  6  (см. рис. 2) дунит-верлит-пироксенит-габбровой ассоциации (верховья р. Гаревой -  гора Тылай- 
ский Камень) и некоторы е вариации параметров состава порфировидных пород от оливин-клинопироксенитового до габбрового состава.
1 -  дуйиты; 2 -  равномернозернистые, верлиты и клинопироксениты без магнетита; 3 -  магнетитсодержащие порфировидные оливиновые клинопироксениты 
без плагиоклаза; 4 -  магнетитсодержащие порфировидные плагиоклаз-оливиновые клинопироксениты до меланогаббро; 5 -  те ж е породы с биотитом и орто
пироксеном; 6 -  роговообманковые габброиды; 7 -  плагиограниты; 8 -  метавулканиты; 9-12 -  точки опробования: 9 -  дунитов, 10-12 -  магнетитсодержащих 
порфировидных пород от оливиновых клинопироксенитов до оливиновых меланогаббро; 13 -  направление изменения состава при появлении в породах биотита 
и ортопироксена.

Mg#vvr -  магнезиальность пород: 100 Mg / (Mg + Fe); Mt -  магнетит;

Mg*01 -  магнезиальность оливина: 100 Mg / (Mg + Fe); Zrwry Y wr> Srvvr -  содержания для пород в г/т - T i 0 ^ r , V20 ^ r , Сг20 ^ Г, содержания в магнетите в мае. %; 

Сг20 3р / , Z n O ^ ' -  содержания в шпинели в мае. %.
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ным в литературе под собирательны м названием  
“кытлымиты” [27], относятся:

1) разн ообразие ф ормы  тел -  от ш ток ообраз
ных и дайковых до ш токверковы х, жильных и 
мигматитовых;

2) интенсивны е, но не повсеместны е пластиче
ские деформации;

3) наличие ксенолитов вмещ ающ их пород; 
ксенолиты им ею т, в основном, плагиоклаз-амфи- 
боловый состав, иногда с бурым гранатом и слю 
дой; встречаю тся циозит-гроссуляровы е родин
гитоподобны е породы .

4) резко изменчивые текстуры и структуры, как 
правило, метаморфические гнейсовидные или тон
козернистые роговиковоподобные, но иногда со
храняющие магматический облик -  от мелкозерни
стых порфировидны х габбровы х или габбро-до- 
леритовы х до крупнопризматически зернистых;

5) изменчивость состава даже в пределах одного 
тела -  от габбро-норитов, преимущественно мелко
зернистых, часто с биотитом, до габбро-диоритов и 
лейкодиоритов кварцевых при преобладании пород 
плагиоклаз-роговообманкового состава со струк
турами пластического течения. Х арактернейш ие  
акцессорны е минералы всех разновидностей по
род этой  группы -  апатит, сф ен  и магнетит.

П еречисленны е характеристики м орф ологии, 
состава, текстур и структур габброидов типичны  
для синдеф ормационны х гипабиссальных интру
зий водосодерж ащ их базитовы х магм [23]. П ри
сутствие воды сниж ает вязкость пород и значи
тельно обл егч ает  протекание пластических д е
формаций, способствуя выравниванию составов и 
переуравновеш иванию  минеральных ассоциаций  
вмещ ающ их базитов и габброидов, что приводит 
в обоих случаях к образованию  ам фиболитов.

4. П Е Т РО Г РА Ф И Я
Н иже рассмотрены важнейшие петрографичес

кие особенности дунит-клинопироксенит-габбро- 
вой и габбро-норитовой групп, определение генези
са которых нам представляется наиболее важным.

4.1. Дунит-клинопироксенит-габбровая группа
П ороды  это го  ряда занимаю т ок ол о 30% о б ъ 

ема массива и характеризую тся полосчаты м и 
линзовидно-полосчаты м строением. Дуниты  со 
стоят из оливина и эвгедрального хромшпинелида 
(от 1 до 5%). Структуры дунитов отличаются ис
ключительным разнообразием. Принципиальные 
типы структур: грубозернистые протогранулярные 
(зерна оливина от 2 до 10 мм) и мелкозернистые 
(зерна от 0.3 до 1 мм) полигональны е. Н еравно
мерная вкрапленность клинопироксена размером  
до 6 -8  мм сопровождает переход дунитов к верли- 
там. В верхней части разреза на контактах с клино-

пироксенитами дуниты замещаются оливинитами, 
содержащими наряду с клинопироксеном ксено- 
м орфны й магнетит, цементирую щ ий силикаты  
(метадуниты [6]).

Верлиты и оливиновые клинопироксениты 
(с явным п реобл адани ем  п оследних) обн а р у ж и 
вают две главные разновидности: равномернозер
нистые с хромшпинелидом и порфировидные с ти- 
таномагнетитом. Порфировидные выделения оли-. 
вина и клинопироксена размером до 6 мм, как 
правило, имеют более или менее изометричную  
форму с неровными зубчатыми краями; иногда они 
имею т правильную кристаллографическую форму  
фенокристов или форму угловатых обломков. 
Встречаются крупные порфировидные клинопи- 
роксены овальной формы (резорбированные). Тем
ные ламелли распада, в основном представленные 
магнетитом, образую т тончайшую реш етку, плот
ность которой показы вает первичную  зональ
ность клинопироксеновы х зерен . Как правило, 
порфировидны е выделения клинопироксена им е
ю т наруж ную  светлую  кайму, “очищ енную ” от  
лам еллей распада. Н ек оторы е наиболее крупные 
зерна им ею т такж е и светлое внутреннее ядро.

М атрикс слож ен мелкозернисты м  агрегатом с 
разм ером  зерен  до 0 .3 -0 .5  мм клинопироксена и 
оливина с примесью  ангедрального титаномагне- 
тита, часто с вростками зеленой шпинели. П о р о 
ды, обогащ енны е магнетитом, им ею т сидерони- 
товую  структуру. О сновной плагиоклаз споради
чески появляется только в этих микроагрегатах. 
Е го количество варьирует от единичных зерен  до  
30%. Б огаты е плагиоклазом разности этих пор
фировидны х пород номенклатурно относятся к 
оливиновым габбро.

4.2. Габбро-нориты
П ороды  состоят из плагиоклаза (Ап54_55), кли

нопироксена, ортопироксена и титаномагнетита  
(иногда в сростках с ильменитом). Как правило, в 
породах присутствует биотит и роговая обманка. 
Структуры пород варьируют от  равном ернозер
нистых до порфировидны х. В последних плагиок
лаз обр азует  крупные (1 -2  мм) зерна правильной  
призматической формы, отдельные изометричные 
зерна клинопироксена достигают того ж е размера. 
Основная масса сложена мелкозернистым агрега
том плагиоклаза, клинопироксена и ортопироксена  
с ангедральны м и вы делениям и ти тан ом агн ети 
та. Роговая обманка частично окаймляет титано- 
магнетит и клинопироксен.

4.3. Стадии кристаллизации
Таким образом , в плагиоклазсодерж ащ их п о

родах состава от оливиновых клинопироксенитов  
до оливиновых габбро (тылаитах) сохраняются
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первичномагматические структуры. В них порфи
ровидные выделения оливина и клинопироксена от
раж аю т относительно раннюю котектическую  
кристаллизацию, тогда как мелкозернистый агре
гат связан с достижением оливин-клинопироксен- 
плагиоклазовой (габбровой) эвтектики и относи
тельно быстрой кристаллизации: 01 + Срх — ► 01 +

+ Срх + Plag. Г.Б. Ф ерш татер и Е .В . Пуш карев  
[29] обосновали такое происхож дение для анало
гичных пород Тагильского массива, подчеркнув их 
бы струю  кристаллизацию и гипабиссальную при
роду. Н екоторы е крупные порфировидные выде
ления клинопироксена, по-видимому, сохраняют 
первичную фракционную зональность с более маг-
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Рис. 4. Окончание.

незиальным ядром, обедненным магнетитовыми 
ламеллями. Однако во многих случаях наблюдает
ся и противоположная зональность с внешними 
каймами, обедненными ламеллями, которая, по 
всей видимости, связана с диффузионным выносом 
избытка железа из клинопироксена при более низ
котемпературной перекристаллизации. Появле
ние ангедрального магнетита в мелкозернистом  
агрегате, т.е. на поздних этапах кристаллизации, 
очевидно, связано с достижением поля стабиль
ности магнетита в результате смещения равнове
сия 3FeO + 0.5О2 = Fe30 4 вправо. Это смещение 
может быть вызвано возрастанием фугитивности 
кислорода и/или снижением температуры [2]. 
Влияние обоих факторов согласуется с внедрени
ем плутона в малоглубинные горизонты. 5

5. ПЕТРОСТРУКТУРНЫ Й А Н А Л И З
Предпочтительные ориентировки осей опти

ческой индикатрисы оливина, изученные в пяти 
образцах дунита и гарцбургите, различаются по 
характеру и интенсивности в разных частях раз
реза.

Наиболее четкие ориентировки оливина выяв
лены в дунитах, слагающих линзы-прослои среди 
пироксенитов и верлитов в основании Тылай- 
Конжаковского разреза. В образцах 11 и 13а 
р. Гаревой (см. рис. 2, Б) ориентированные зерна 
и цепочки хромшпинелида, реже диопсида вместе 
с оливином образуют линейно-плоскостную тек

стуру породы, согласную полосчатости. Залега
ния структурных элементов, уточненные под ми
кроскопом в трех взаимно перпендикулярных 
шлифах, следующие: в обр. 11 азимут простирания 
полосчатости 85°, падение на север, угол 25°-30°; 
линейность (L) полого склоняется по азимуту 50° 
под углом 15°-20°; в обр. 1 За полосчатость и мине
ральная уплощенность (F ) простираются по 
азимуту 115°, падение на северо-восток, угол 55°, 
L склоняется по азимуту 60° под углом 50°. В пор- 
фирокластической микроструктуре дунитов оп
ределяющее значение имеют крупные зерна оли
вина, сильно деформированные, с многочислен
ными полосами излома, с волнистым погасанием, 
с неровными извилистыми границами. Эти оливи
ны уплощены и вытянуты -  соотношения их ко
ротких и длинных осей варьируют от 1 : 2 до 1 : 3, 
а размеры по длинным осям составляют 1-2, зна
чительно реже 5 мм. Крупные оливины разделе
ны мелкозернистым (от 0.05-0.1 до 0.5-1 мм) гра- 
нобластовым оливином без признаков пластичес
ких деформаций.

В петроструктурных ориентировках оливина 
(рис. 4, а , б )  ось N g  образует наиболее интенсив
ный максимум вблизи полого склоняющейся на 
северо-восток L (19% в обоих образцах). В обр. 11 
она склоняется по азимуту 60° под углом 35°. Np 
дает неполный широкий пояс около максимума 
N g  и L с максимальной концентрацией вблизи F  в 
одном образце (5%) и перпендикулярно к ней в дру
гом (9%), где получен полный, хороший пояс. Не



сколько хуже ориентированная Nm (5-7%) образует 
широкие пояса разной полноты с максимумами под 
большими углами к максимумам Np. Подобные пе- 
троструктурные ориентировки возникают в ре
зультате внутрикристаллического скольжения по 
системе {(Ш} [100], которая, судя по эксперимен
тальным данным, работает в интервале температур 
800-1150°С при скорости деформации 10"5/сек [35]. 
Они составляют характернейшую черту рестито- 
вых ультрамафитов в офиолитах, глубинных ксе
нолитах и других мантийных комплексах и интер
претируются как результат высокотемпературного 
пластического течения мантийного материала [24, 
40 и др.]. Эта же система скольжения установлена и 
в некоторых полосчатых дунит-верлит-клинопи- 
роксенитовых сериях офиолитов, граничащих с 
реститами [33].

По смещению максимумов Ng относительно L 
и максимумов Np относительно полюсов F устанав
ливается, что в районе р. Гаревой пластическое те
чение происходило в режиме правостороннего вра
щения (верхние горизонты разреза скользили от
носительно нижних на северо-восток), вероятно, 
во время формирования антиклинальной струк
туры, разделяющей Тылай-Конжаковскую и 
Косьвинскую части массива (см. рис. 2).

В пределах Иовского дунитового тела были 
изучены три образца дунита (5 0 ,24а, 503в) и гарц- 
бургит 23а (см. рис. 2, Б). Линейно-плоскостные и 
полосчатые текстуры развиты здесь очень слабо, 
под микроскопом ориентировка породообразую 
щих минералов также проявлена нечетко и пре
обладают мелко- и среднезернистые граноблас- 
товые и таблитчатые структуры. Вблизи северо- 
западного контакта тела в дуните обр. 50 -  F 
простирается по азимуту 20°, падение на юго-вос
ток, угол 30°-35°, L склоняется под тем же углом по 
азимуту 100°. В центральной части тела (обр. 24а) 
L  ориентирована по падению F -  по азимуту 
130°-135° под углом 80°. В дуните 503в, отобран
ном в юго-западной части тела, слабо проявлен
ные F и полосчатость падают на восток по азимуту 
95° под углом 40°, a L не обнаружена. На северо- 
восточном контакте Иовского тела в гарцбургите 
23а линейность ориентирована по падению полос
чатости, которая падает на юго-восток по азимуту 
130° под углом 50°. В целом для приконтактовых 
частей Иовского тела характерны падения плоско
стных структурных элементов на юго-восток, реже 
восток под углами 30°-50° и ориентировка L по па
дению полосчатости и F. В центральной части тела 
в обр. 24а устанавливаются близкие к вертикаль
ным залегания F и L. Неравномернозернистая ми
кроструктура этих пород менее напряженная, 
чем на р. Гаревой, -  полосы излома в крупных 
зернах редки, границы зерен более выровненные и 
более типичны 120-градусные тройные сочленения 
мелких, недеформированных зерен (от 0 .1 -0 .2  
до 1 мм), характерные для гранобластовых струк

тур. Вытянутость крупных оливинов не превы
шает 1 : 2, а размер по длинной оси колеблется от 
1 до 2 мм, редко -  до 5 мм.

Петроструктуры всех образцов характеризу
ются широкими максимумами, широкими плохо 
выраженными поясами, сложными, изрезанными 
контурами изолиний, наличием двух и более мак
симумов (см. рис. 4, в-е). Однако предпочтительные 
ориентировки выявляются и в этих породах. Лучше 
ориентированная Ng (3-9%) образует вблизи L ши
рокие максимумы, иногда растягивающиеся в по
яса в F. В обр. 50 максимум Ng склоняется по ази
муту 115° под углом 20°, в образце 24а -  по азиму
ту 110° под углом 45°, а в обр. 503в -  по азимуту 
45-50° под углом 35°. Остальные оси дают чаще 
неполные и нечеткие пояса около L и максиму
мов Ng с максимальными концентрациями 3-7%  
для Np и 5-7% для Nm под разными углами к F и
L. Особенности микроструктуры дунитов и гарц- 
бургита Иовского тела позволяют предполагать 
доминирование синтектонической рекристалли
зации при формировании деформационной петро
структуры, а внутрикристаллическому скольже
нию по системе {ОМ] [100] отводить подчиненную  
роль. П о смещению максимумов осей оливина от
носительно элементов линейно-плоскостной тек
стуры в Иовском теле в обр. 50 и 23а фиксируется 
правое, а в обр. 24а и 503в -  левое вращение. Этб 
означает, что пластическое течение в западной 
части дунитового тела происходило в системе 
правого сдвига, а на востоке, в его прикровлевой 
части, -  в системе левого сдвига. Эта кинематиче
ская картина может быть интерпретирована как 
“растекание” дунитов от центра пологого асим
метричного купола; при этом на востоке пироксе- 
нитовая кровля соскальзывала с купола подни
мавшихся дунитов.

Раздельное изучение петроструктур крупных 
(более 1 мм) и мелких (менее 1 мм) зерен в трех 
образцах (11, 50 и 24а) показало, что их петрост- 
руктурные диаграммы аналогичны или, как в по
следнем образце, незначительно различаются. 
Это, очевидно, отражает сохранение векторов 
поля напряжений в ходе синтектонической рек
ристаллизации, что позволило представить все 
замеры (см. рис. 4, а, в, г) в суммированном виде.

Отдельно в оливинах изучались ориентировки 
полос излома (kink band boundary), являющихся 
надежным признаком действия механизма внут
рикристаллического скольжения и позволяющих 
уточнить направление скольжения в кристалле. 
Наибольшее количество полос излома фиксиро
валось в дунитах района р. Гаревой. Из измерен
ных в двух образцах 80 полос излома 78 образова
ны при скольжении в направлении [100] = Ng, что 
согласуется со сделанным ранее выводом о де
формировании пород путем внутрикристалличес
кого скольжения оливина по системе {0k l] [100]. 
Диаграммы ориентировок полос излома анало



гичны диаграммам ориентировок Ng оливина, что 
также подтверждает этот вывод. Оставшиеся два 
замера дали направление скольжения [001] = Nm. 
В дунитах и гарцбургите Иовского тела полосы 
излома в оливинах наблюдались в меньших коли
чествах, что объясняется деформированием этих 
пород преимущественно путем синтектонической 
рекристаллизации. Из четырех образцов в общей 
сложности было сделано 78 замеров полос изло
ма, из которых только один дал направление 
скольжения [001] = Nm, а 77 позволяют говорить 
о резком доминировании скольжения в направле
нии [001] = Ng.

Таким образом, изучение петроструктурных 
ориентировок оливина из дунитов Кытлымского 
массива позволило сделать выводы о деформацион
ной природе текстур и структур изученных пород и 
доминировании разных механизмов деформаций в 
разных частях разреза. В районе р. Гаревой в осно
вании разреза дуниты деформировались, главным 
образом, путем внутрикристаллического скольже
ния по высокотемпературной системе {0£/} [100] 
при подчиненной роли синтектонической рекрис
таллизации. В центральной части, в пределах 
Иовского дунитового тела, наоборот, резко пре
обладала синтектоническая рекристаллизация, а 
скольжение, осуществлявшееся по той же систе
ме, было лишь дополнительным механизмом. 
В обоих изученных районах установленные меха
низмы дополняют один другой, являясь выражени
ем одного и того же процесса -  интенсивного высо
котемпературного твердопластического течения, 
испытанного породами массива. По минимальному 
размеру необластов оливина, возникающих при ре
кристаллизации, максимальные оценки дифферен
циального стресса по формулам Р. Поста [41] и 
Ж.К. Мерсье [39] составляют 85-170 МПа для 
района р. Гаревой и 55-95 МПа для Иовского те
ла (0.05-0.1 и 0.1-0 .2  мм соответственно). Еди
ничные полосы излома, дающие направление 
скольжения [001] = Nm, по-видимому, свидетель
ствуют о завершении процесса деформирования в 
более низкотемпературных условиях, однако эти 
деформации были слабыми и не привели к пере
ориентировке петроструктур пород. Возможно, 
последующая рекристцдлизация в условиях гид
ратации привела к образованию пегматоидных 
структур [10]. 6 * * *

6. АН АЛ И ТИ Ч ЕС К И Е ДАН Н Ы Е
6.1. Состав пород

Породы Кытлымского массива в целом обна
руживают тренд магматической дифференциа
ции от дунитов и верлит-клинопироксенитовых 
пород к габброидам. Общая обратная (близкая к 
гиперболической) связь магнезиальное™ и со
держания щелочей показана также на диаграмме 
рис. 5. Снижение магнезиальное™ в породах корре
лирует с возрастанием содержания татана (рис. 5),

100Mg/(Mg + Fe)

Рис. 5. Соотношение магнезиальности и содержаний 
ТЮ2, Na20  + К20  в породах Кытлымского массива.
1 -  дуниты и гарцбургит; 2 -  порфировидные породы 
от оливиновых клинопироксенитов до оливиновых 
меланогаббро; 3 -  габбро-нориты; 4 -  оливин-рогово- 
обманковые габбро; 5 -  роговообманковые габбро с 
анортитом; 6 -  габбро-диориты, мигматиты; 7 -  пла- 
гиогранит.

стронция и циркония (рис. 6). Вместе с тем габ- 
бро-диорит-мигматиты, габбро-норит и плагиог- 
ранит обогащены цирконием относительно об 
щего тренда, что, по всей видимости, связано с 
кристаллизацией циркона. Отношения Zr/Ti и 
Zr/Y в породах Кытлымского массива в целом не
прерывно возрастают в направлении более диффе
ренцированных разностей (см. рис. 6). Это также 
подтверждает, что базиты Кытлымского массива 
могли иметь единый магматический источник.

6.2. Особенности состава минералов

Оливины обнаруживают три уровня магнези
альности 100 Mg/(Mg + Fe): 88-91 в дунитах, 79-81  
в верлит-клинопироксенит-габбровых разностях и 
76 в биотит-оливиновом меланогаббро.

Клинопироксены обнаруживают заметные ва
риации содержания А12Оэ, ТЮ2 и магнезиальнос
ти (рис. 7, табл. 1). Обогащение этими компонен
тами по мере снижения магнезиальности наибо
лее сильно проявлено в порфировидных биотит- 
оливиновых габбро (обр. 62а), так же, как и обога
щение щелочами. Общий ультрамафит-габбровый
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Рис. 6. Геохимические вариации пород Кытлымского 
массива.
Условные обозначения см. на рис. 5.

тренд состава клинопироксенов позволяет рассмат
ривать разные магматические породы Кытлымско
го массива как продукты единого магматического 
события. Сопоставление этого тренда с вариация
ми состава клинопироксенов из офиолитовых

комплексов, в том числе магматического генези
са, показывает, что в последних дифференциация 
проявлена значительно слабее, особенно по со
держанию ТЮ2 (см. рис. 7).

Оксиды. Хромшпинелид (субферрихромит) в 
дунитах и гарцбургитах варьирует по соотнош е
нию Сг и А1 в ограниченных пределах (табл. 2). 
П о сравнению с хромшпинелидами из рестито- 
вых перидотитов Урала он, будучи высокохроми
стым, обнаруживает более высокое содержание 
Fe20 3 и ТЮ2, аналогичное содержанию в шпине- 
лидах дунитов Уктусского массива [19] (рис. 8). 
Магнетит, характерный для порфировидных 
верлит-клинопироксенит-габбровых пород, габ
бро-норитов и амфиболовых габбро, заметно 
различается по содержанию примесей ТЮ2, 
А120 3, Сг20 3, V20 3 ( с м . табл. 2). Содержание ТЮ2 
изменяется от 2 до 6 мае. %, достигая максимума 
в габбро-норитах в парагенезисе с ильменитом. 
Содержания Сг2Оэ и V20 3 обнаруживают соответ
ственно обратную и прямую корреляцию с содер
жанием ТЮ2. Максимальные содержания V20 3 
(до 0.8%) отмечены в габбро-норите, а Сг20 3 (до 
7 мае. %) -  в магнетитах из порфировидных оливи- 
новых клинопироксенитов. Шпинель встречается в 
сростках с магнетитом в порфировидных породах 
верлит-клинопироксен-габбровой ассоциации. 
По составу она существенно глиноземистая. Ва
риации содержания Сг2Оэ (1.5-6.5 мае. %) практи
чески совпадают с таковыми в сосуществующем  
магнетите (см. табл. 2). Отмечается постоянная 
примесь ZnO на уровне 1 мае. %.

ТЮ2, масс.%
0.8

0.4

0

Рис. 7. Корреляции содержаний ТЮ2, А120 3 и магнезиальности в клинопироксенах.
I -  гарцбургит; 2 -  порфировидные породы от оливиновых клинопироксенитов до оливиновых меланогаббро; 3 -  пла- 
гиоклаз-оливиновый клинопироксенит 42-1; 4 -  биотит-плагиоклаз-оливиновый клинопироксенит 62а; 5 -  габбро-но
риты; 6 -  роговообманковые габбро.
Поля составов клинопироксена из пород офиолитового массива Нурали: /  -  мантийные перидотиты; / / -  верлиты, кли- 
нопироксениты; ///  -  амфиболовые габбро.



Таблица 1. Представительные микрозондовые анализы пироксенов, мае. %

№ обр. КТ-236 КТ-236 КТ-42-1 КТ-42-1 КТ-42-1 КТ-42-1 КТ-20-1 КТ-20-1 КТ-20-1
Минерал Орх Срх Срх Срх Срх Срх Срх Срх Срх
Порода нь нь Wp Wp Wp Wp Wp Wp Wp
Si02 55.17 54.19 50.32 50.30 51.74 52.88 51.80 50.57 52.19
ТЮ2 0.07 0.05 0.42 0.45 0.29 0.30 0.40 0.35 0.40
Сг20 3 0.18 0.37 0.00 0.00 0.05 0.04 0.00 0.12 0.06
А12о 3 0.70 0.64 5.27 5.66 3.54 3.37 3.02 3.26 3.38
FeOjum 6.80 2.83 6.20 6.90 5.51 4.50 7.38 6.95 7.02
МпО 0.28 0.12 0.07 0.09 0.17 0.07 0.14 0.27 0.34
MgO 35.14 19.50 14.61 14.12 15.76 16.06 15.66 15.36 15.81
СаО 0.27 21.80 23.72 23.00 23.04 23.94 21.75 21.85 21.86
NazO 0.19 0.48 0.36 0.36 0.51 0.36 0.52 0.59 0.67
к 2о 0.00 0.01 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01
Сумма 98.81 99.99 100.96 100.88 100.63 101.51 100.67 99.32 101.74
Mg# 90.21 92.48 80.76 78.48 83.59 86.10 79.08 79.74 80.04
№ обр. КТ-106-4 КТ-106-4 КТ-106-4 КТ-62-а КТ-62-а КТ-62-а КТ-31 КТ-31 КТ-35 КТ-35

Минерал Срх Срх Срх Срх Срх Срх Орх Срх Срх Срх
Порода Wp Wp Wp Wp Wp Wp Gn Gn Gh Gh
Si02 53.27 52.36 53.11 51.32 50.23 50.86 51.40 51.92 52.01 51.31
ТЮ2 0,30 0.36 0.24 0.59 0.82 0.67 0.18 0.49 0.38 0.24
Сг2Оэ 0.26 0.35 0.00 0.13 0.17 0.08 0.11 ' 0.00 0.00 0.05
ai2o3 2.72 3.20 2.38 4.54 5.07 4.80 1.46 2.94 3.26 2.85
FeOsum 6.97 7.07 6.15 7.36 7.82 7.80 22.75 11.45 8.54 8.02
МпО 0.20 0.13 0.24 0.18 0.14 0.10 0,88 0.39 0.25 0.22
MgO 15.96 15.63 16.12 14.04 13.39 13.77 21.05 13.21 13.36 14.05
СаО 21.72 22.33 22.43 21.87 22.36 21.64 1.08 20.77 22.88 22.03
Na20 0.42 0.53 0.46 1.06 1.13 1.22 0.12 0.46 0.75 0.83
к 2о 0.01 0.00 0.01 0.01 0.03 0.00 0.01 . 0.00 0.00 0.00
Сумма 101.82 101.97 101.14 101.10 101.16 100.95 99.03 101.64 101.43 99.60
Mg# 80.33 79.74 82.36 77.26 75.32 75.89 62.25 67.28 73.59 75.75

Примечание. Анализы выполнены на электронном микроанализаторе “Camebax SX-50” с кристаллодисперсионными детек
торами, кафедра минералогии геологического факультета МГУ, аналитик Н.Н. Кононкова. Сокращения: D -  дунит, НЪ -  гар- 
цбургит, Wp -  порфировидная порода состава от оливиновых клинопироксенитов до оливиновых габбро, Gn -  габбро-норит, 
Gh -  роговообманковое габбро. Mg# -  магнезиальность -  100 Mg / (Mg + Fe).

7. МАГМАТИЧЕСКАЯ ДИФФЕРЕНЦИАЦИЯ

7.7. Петрографические признаки 
дифференциации

Закономерные взаимоотношения пород ду- 
нит-клинопироксенит-габбровой ассоциации наи
более определенно проявлены в части разреза 
(см. рис. 2, 3) от истоков р. Гаревой до горы Кон- 
жаковский Камень. В целом по разрезу намечает
ся определенная периодичность: бесплагиоклазо- 
вые дунит-верлит-клинопироксенитовые породы с 
хромшпинелидом -  оливин-клинопироксен-плаги-

\
оклазовые породы с титаномагнетитом -  бесплаги- 
оклазовые дунит-клинопироксенитовые породы, 
оливиниты с клинопироксеном и магнетитом. По
добная периодичность, возможно, обусловлена 
кристаллизацией не менее двух последовательных 
поступлений базитового расплава. Неоднократ
ность магматических поступлений подтверждается 
тем, что более дифференцированные плагиоклаз
содержащие породы прорываются менее диффе
ренцированными бесплагиоклазовыми. В этом 
случае нижняя часть разреза до горы Тылайский 
Камень может отражать наиболее полную после-



Таблица 2. Представительные микрозондовые анализы минералов-окислов, мае. %

№ обр KT-25a KT-25a KT-25a KT-11 KT-11 KT-11 KT-236 KT-106-4 KT-106-4 KT-20-1 KT-20-1
Минерал Cr-Spl Cr-Spl Cr-Spl Cr-Spl Cr-Spl Cr-Spl Cr-Spl Mt Mt Spl Mt
Порода D D D D D D Hb Wp Wp Wp Wp

Si02 0.00 0.00 0.00 0.00 . 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.03 0.08
тю 2 0.57 0.58 0.71 0.56 0.59 0.48 0.87 2.81 2.42 0.05 4.56
Сг20 3 43.47 42.57 41.49 40.39 38.87 39.75 29.93 3.06 7.18 1.55 1.57
ai2o3 9.05 8.94 9.28 11.04 10.80 11.10 6.42 1.92 2.51 60.19 1.88
Fe20 3 16.37 16.36 18.14 19.60 20.28 19.21 31.44 58.29 55.15 4.87 56.45
FeO 22.05 22.60 23.28 19.85 20.38 21.09 25.63 32.85 31.45 15.06 34.93
MnO 0.40 0.52 0.46 0.35 0.29 0.44 0.38 0.26 0.16 0:19 0.64
MgO 7.07 6.54 6.50 9.16 8.54 8.01 4.53 0.65 1.49 16.37 0.22
NiO 0.13 0.01 0.19 0.11 0.15 0.26 0.32 0.04 0.23 0.13 0.17
v 2o 3 0.02 0.13 0.06 0.11 0.03 0.06 0.15 0.44 0.34 0.12 0.63
ZnO 0.18 0.12 0.15 0.13 0.17 0.12. 0.10 0.00 0.02 1.16 0.03
Сумма 99.30 98.36 100.26 101.30 100.12 100.51 99.77 100.32 100.95 99.72 101.14
R"Cr20 4 59.01 58.53 56.04 52.66 51.51 52.59 41.99 4.55 10.49 1.61 2.31
rmai2o4 18.32 18.33 18.69 21.47 21.35 21.90 13.42 4.25 5.47 93.26 4.13

R2 Ti20 4 1.47 1.51 1.83 1.38 1.49 1.21 2.33 7.94 6.72 0.09 12.81
Ifl

R"Fe2 0 4 21.18 21.44 23.36 24.35 25.61 24.22 42.04 82.59 76.82 4.83 79.52
R"V20 4 0.02 0.18 . 0.08 0.14 0.04 0.08 0.22 0.67 0.51 0.13 0.94

№ обр Кт-42-l Кт-42-l Кт-42-1 Кт-62а Кт-62а Kt-31 Kt-31 Kt-31 Kt-35 Kt-35

Минерал Spl Mt Mt Mt Mt Mt Mt Ilm Mt Mt

Порода Wp Wp Wp Wp Wp Gn Gn Gn Gh Gh

S i0 2 0.00 0.05 0.06 0.05 0.04 0.07 0.06 0.02 0.01 0.05
ТЮ2 0.01 2.00 2.42 4.18 2.61 11.70 5.98 50.17 2.42 1.72
Cr20 3 1 0.03 0.12 0.06 1.68 2.43 0.18 0.17 0.03 0.69 0.60
ai2o3 61.03 0.74 1.27 3.25 4.74 3.77 2.96 0;08 1.99 1.41
Fe20 3 7.95 63.94 62.30 55.13 55.54 41.76 51.60 6.77 60.58 62.50
FeO 14.08 31.74 Д1.19 32.87 29.28 41.70 35.80 41.45 31.86 32.10
MnO 0.16 0.21 0.19 0.63 0.51 0.55 0.22 1.60 0.33 0.19
MgO 18.03 0.72 1.25 1.13 2.45 0.38 0.26 1.16 0.73 0.21
NiO 0.02 0.08 0.11 0.21 0.08 0.05 0.00 0.00 0.07 0.16
v 2o 3 0.06 0.45 0.47 0.38 0.27 0.80 0.83 0.17 0.60 0.42
ZnO 0.30 0.00 0.02 0.00 0.19 0.20 0.26 0.00 0.15 0.05
Сумма 101.48 100.05 99.33 99.51 98.14 101.15 98.15 101.44 99.42 99.39
R"Cr20 4 0.03 0.17 0.09 2.49 3.59 0.26 0.26 - 1.03 0.91
R"A120 4 92.20 1.65 2.84 7.17 10.42 8.17 6.68 - 4.45 3.18

R2 Ti04 0.03 5.72 6.92 11.77 7.33 32.33 17.21 - 6.92 4.95

R"Fe2 0 4 7.68 91.58 89.19 77.82 78.13 57.80 74.35 - 86.65 90.12
R"V20 4 0.06 0.68 0.72 0.58 0.40 1.18 1.27 - 0.92 0.65
Примечание. Cr-Spl -  хромшпинелид, Spl -  шпинель, Пт -  ильменит. Остальные обозначения см. в табл. 1.



довательность кристаллизации одной порции рас
плава в магматической камере.

7.2. Тренды дифференциации
в реконструируемой камере

Для выяснения более датальной стратифика
ции разреза, охарактеризованного петрографи
чески (см. рис. 1-3), необходимо рассмотреть ва
риации состава в петрографически однотипных 
породах по разрезу. Для этого подходят порфиро
видные породы, варьирующие по составу от оли- 
виновых клинопироксенитов до оливиновых ме- 
ланогаббро, поскольку они составляют большую 
часть разреза. Точки опробования были выбраны 
достаточно близко к профилю а - 6  (см. рис. 2).

Как видно на рис. 3, магнезиальность пород за
метно снижается от 80 до 67 снизу вверх по разре
зу, несмотря на практически постоянную магне
зиальность оливина. Судя по нормативному 
(CIPW) и модальному содержанию магнетита, ва
риации магнезиальное™ пород явно связаны с со
держанием этого минерала в породах. Содержа
ния Zr, Y и Sr в породах практически не меняются 
по разрезу.

Отмечается заметное снижение содержания 
Сг20$ в магнетите и шпинели, что можно связать с 
кристаллизационным фракционированием. Слабо 
проявленное накопление ТЮ2 и V20 3 в магнетите в 
верхней части разреза также согласуется с общей 
магматической стратификацией. Примесь ZnO в 
шпинели варьирует незначительно.

Намеченная таким образом стратификация 
порфировидных пород осложнена горизонтом 
биотит- и ортопироксенсодержащих габброидов 
(см. рис. 3, обр. 19). Эти породы менее магйези- 
альны и относительно обогащены Zr, Y и Sr. Маг
нетит и шпинель беднее хромом, а шпинель отно
сительно обогащена ZnO. Образование этого го
ризонта могло быть связано с кристаллизацией 
более дифференцированной магмы, относитель
но обогащенной ZnO, некогерентными элемента
ми и щелочами (биотит). Поскольку отношение 
Zr/Y в этом горизонте то же, что и в большинстве 
порфиритовых пород, данная гетерогенность, по- 
видимому, не была связана с какими-либо допол
нительными порциями магмы, а обусловлена 
кристаллизацией остаточного расплава.

В целом породы оливин-клинопироксен-габ- 
бровой группы проявляют изменения состава, со
гласующиеся с магматической дифференциаци
ей: снижение магнезиальное™ пород и содержа
ния хрома в минералах-окислах. Вместе с тем 
постоянство магнезиальное™ оливина и содер
жания некогерентных элементов (Zr, Y, Sr) не 
позволяет предполагать существенную кристал
лизационную дифференциацию в пределах части 
разреза, сложенной этими породами. По-видимо-

100Fe3+/(Cr + А1 + Fe3+) ф /

Рис. 8. Главные особенности состава хромшпинели-
дов из ультрамафитов Кытлымского массива.
1 -  гарцбургит; 2 -  дуниты.

му, ранняя медленная кристаллизация дунит-вер- 
лит-клинопироксенитовых пород на дне камеры 
сменилась ускоренной кристаллизацией магмы в 
значительном объеме камеры, с образованием 
слабодифференцированных по разрезу пород. На 
быструю кристаллизацию указывает также пор
фировидная структура пород и присутствие их 
бесплагиоклазовых разностей (недостижение эв
тектики 01 + Срх + Plag) по всему разрезу.

8. ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Последовательность магматических и текто
нических событий, вытекающая из рассмотренного 
строения и состава пород, отражена в табл. 3. Из 
этих данных, геологического разреза к карте и 
структурных схем следует, что породы каждой из 
ассоциаций занимают определенное структурное 
положение и характеризуются различным сти
лем деформаций.

8.1. Дифференциация

Единый петро- и геохимический тренд базитов 
массива позволяет предполагать для них единый 
магматический источник. Наименее дифференци
рованные образования массива -  породы дунит- 
клинопироксенит-габбровой группы -  образуют 
тренд, который на диаграммах продолжается не- 
разделяющимися полями габбро-норитов и оли- 
вин-амфиболовых -  амфиболовых габбро. Судя по 
петро-геохимическому составу пород и, в частнос
ти, по высокому содержанию некогерентных эле
ментов (например, Zr, Y), магмы выплавлялись в 
обогащенном источнике, вероятно, лерцолито- 
вом.



Таблица 3. Схема формирования пород плутона Кытлым

События Минеральные ассоциации Структуры и текстуры
1. Кристаллизация ранних кумулятов из при
митивной магмы в камере нижнего уровня

2.1. Внедрение примитивной магмы вместе 
с телами и “кашей” ранних кумулятов (1) и, 
возможно, реститов в верхнюю кору, быст
рая кристаллизация

Высокотемпературные деформации 
кумулятов и, возможно, реститов

2.2. Повторное внедрение примитивной маг
мы вместе с телами и “кашей” ранних куму
лятов (1) и, возможно, реститов в верхнюю 
кору, быстрая кристаллизация

Высокотемпературные деформации куму
лятов и продуктов кристаллизации предыду
щего внедрения 2.1
3. Внедрения и кристаллизация дифферен
цированной магмы (габбро-нориты и оли- 
вин-амфиболовые габбро)
Высокотемпературные пластические дефор
мации продуктов кристаллизации 2.1. и 2.2
Статическая гидратация с локальной сдви
говой тектоникой
4. Множественные дифференцированные 
интрузии роговообманковых габброидов

Высокотемпературные до среднетемпера
турных деформации, локальная сдвиговая 
тектоника в более ранних образованиях
5. Интрузии плагиогранитов 

Среднетемпературные деформации

F°89_9i + Сг-Spl ± Срх (1)

Fo + Срх (2)

F079 по + Срх + Mt i  Апо«_87 i  
± Al-Spl ± Phi ± Amph (3)
Fo + Mt ± Срх (4)

(2)

I
(3)
(4)

ОрХ + Срх + Ап54_55 +
+ Mt ± НЫ ± РЫ (5)
01 + Срх + Ап + НЫ (6)

Срх + НЫ + Ап85 + Mt — ►
—► НЫ + An8Q_9o + Mt (7)
Срх + НЫ + Ап4о_7о + Mt +
+ Ар + Tnt ± Орх ± Phi ± Oz (8)

НЫ + An40_5Q + Oz ±
± Ар ± Phi ± Grt (9)

НЫ + Ап10_25 + Oz + Ар +
+ Tnt ± Phi ± Moissanite (10)
Act + Mu + Qz + Mt ± Chi (11)

Полосчатые грубозернистые
Полосчатые и линзовидно
полосчатые текстуры
Порфировидные выделения

Мелкозернистый матрикс

Линейно-плоскостные текстуры (Fb 
Lj); порфирокластические, бластоми- 
лонитовые и гранулярные структуры
Те же, что в (1-3), и мегабрекчие- 
видные текстуры

Те же, что в (1-3), и деформации Fb L\

Полосчатые, трахитоидные, с маг
матической линейностью, порфиро
видные и равномернозернистые

Полосчатые, грубозернистые, пег
матитовые, бластомилонитовые
От массивных до тонкополосчатых 
или брекчиевидных такситовых, 
мелкозернистые порфировидные
Тонкополосчатые, плойчатые, 
мигматитовые; мелкозернистые, 
гранобластовые
Массивные, брекчиевидные 

Сланцеватые
Примечание. Fo -  форстерит, Cr-Spl -  хромшпинелид, Срх -  клинопирокеен, Mt -  магнетит, Ап -  анортит, Al-Spl -  герцинит- 
плеонаст, РЫ -  флогопит, Amph -  амфибол, НЫ -  роговая обманка, Ар -  апатит, Tnt -  титанит, Орх -  ортопироксен, 01 -  оли
вин, Qz -  кварц, Grt -  гранат, Act -  актинолит, Ми -  мусковит, СЫ -  хлорит.

Среди пород массива Кытлым выделяется три 
главных группы, различающихся по степени диф
ференциации: 1) дуниты, верлиты и клинопирок- 
сениты без плагиоклаза и магнетита (оливин + 
+ клинопирокеен ± хромшпинелид); 2) порфиро
видные породы ряда оливиновый клинопироксе- 
нит -  оливиновое габбро (оливин + клинопирок- 
сен + магнетит ± плагиоклаз ± плеонаст); 3) габ
бро-нориты (клинопирокеен + плагиоклаз + 
+ ортопироксен + магнетит ± амфибол ± флого
пит).

Рассмотренное выше строение массива позво
ляет предложить следующую модель формирова
ния плутона.

-  Существовало два уровня глубин формиро
вания магматических камер. Эти уровни различа
лись по степени дифференциации расплава, усло
виями стабильности магнетита (фугитивность 
кислорода и/или температура) и динамическим 
характеристикам кристаллизации.

-  Наиболее существенная кристаллизацион
ная дифференциация происходила на более глу
бинном уровне, в крупной камере (или камерах).

-  Порции расплава, отвечающие разным ста
диям этой дифференциации, последовательно 
внедрялись в камеры верхнего уровня.

-  Ранние порции расплава выносили фрагмен
ты оливин-клинопироксеновых кумулятов глу-



бинной кристаллизации и сопровождались про- 
трузиями этих кумулятов. Вместе с тем последние 
могут представлять собой мантийные реститы, 
вынесенные из прикровлевой части астеноман- 
тийного диапира.

-  В верхних горизонтах происходила быстрая 
кристаллизация с образованием порфировидных 
пород и высокотемпературная пластическая де
формация более ранних продуктов кристаллиза
ции.

Похожая двухстадийная кристаллизация на раз
ных уровнях выявлена для Эимнейнейской груп
пы массивов Южной Корякии [37], где кумуляты 
ранней стадии также представлены дунитами и 
верлитами. Однако поздняя кристаллизация там 
проходила достаточно медленно, с образованием 
равномернозернистых эвтектических оливиновых 
габбро и в более восстановительных условиях (при 
отсутствии магнетита). Ускоренная малоглубинная 
кристаллизация с образованием порфировидных 
плагибклазовых оливиновых пироксенитов, мела- 
ногаббро (тылаитов) установлена в Тагильском 
массиве [29]. Вместе с тем в тагильских тылаитах 
проявлена высокая щелочность вплоть до появ
ления нефелина, тогда как в аналогичных поро
дах массива Кытлым из калийсодержащих мине
ралов появляется только флогопит.

8 2 . Структура
В нижней, существенно ультрамафитовой, ча

сти разреза ясно проявлена грубая петрографичес
кая стратификация и здесь же наиболее интенсив
ны и разнообразны деформации -  от высокотемпе
ратурных пластических до хрупких сколовых, 
также синхронных высокотемпературным внедре
ниям (верлиты р. Крутобереговой). В породах 
структурно верхней, существенно габброидной и 
основной по объему, части массива Кытлым, как 
правило, распознаются магматические структу
ры; пластические деформации здесь локальны и 
сопровождаются появлением амфибола. Поздние 
внедрения рс^говообманковых габбро и плагиог- 
ранитов связывают в единый комплекс все пород
ные ассоциации.

Ранние деформационные структуры осложня
лись в ходе внедрения второй порции примитив
ной магмы, поступавшей совместно с пластичес
ки выжимавшими дуцитами Иовского тела. 
Структурно верхнее со смещением к востоку, по
ложение ультрамафитов второй порции, прямые 
пересечения верлитами расслоенных оливиновых 
меланогаббро и усложнения структур (складки 
второй генерации с изгибом F! и появлением L2) 
на границе с ультрамафитами второй порции, а 
также преимущественные восток-северо-восточ- 
ные склонения линейности -  все это свидетельст
вует о том, что пространство для внедрения от

крывалось восточнее первой интрузии (дальше 
от континента) (рис. 9, А , Б). Самое мощное tpe- 
тье внедрение дифференцированной магмы (габ
бро-нориты, оливин-амфиболовые и оливин-магне- 
титовые габбро, пироксениты) также структурно 
наращивает плутон с востока-северо-востока; мак
симальные пластические деформации здесь также 
зафиксированы вдоль контакта с первой и второй 
интрузией.

Таким образом, наращивание плутона проис
ходило за счет смещения области внедрения (от
крывающего камерного пространства) в сторону 
от континента. Внедрения были пульсационны- 
ми, как следует из последовательной и резкой 
смены состава сменяющихся ассоциаций и струк
турной организации массива. Прерывистость по
ступления материала могла быть обусловлена как 
периодичностью накопления магм в области плав
ления, так и деформациями в коре, приводящими к 
раскрытию сдвиговых трещин, или обеими причи
нами вместе. Сдвиговые деформации (обеспечива
ющие образование плоскостных структур пород и 
относительное проскальзывание их слоев) домини
ровали при становлении плутона, и, как мы виде
ли, особенно четко они проявились в лежачем боку 
каждой интрузии (см. рис. 9). Четкие линейно-плос
костные текстуры, тонкозернистые бластомилони- 
товые, бластопорфировые и порфиробластовые 
структуры, распространенные в основании первой 
интрузии (и, соответственно, всего плутона), обус
ловлены пластическим течением пород в интервале 
температур от 850 до 1150°С при скорости дефор
мации 10“7ceK. Мелкий размер необластов, состав
ляющих значительный объем пород, и сильная уп- 
лощенность относительно крупных (окоЬо 1 мм по 
длинной оси) зерен оливина свидетельствуют о вы
соких скоростях деформаций и, одновременно, 
склоняют в пользу принятия нижнего темпера
турного предела пластических деформаций [40]. 
Пластическое течение этих пород осуществля
лось в режиме правого сдвига, что связано, оче
видно, с ростом антиформной складки во вмеща
ющих толщах. Таким образом, мы наблюдаем в 
основании Тылайской структуры “выдавливание” 
метаморфитов относительно “соскальзывающих” 
вниз ультраосновных пород. Отсюда вытекает вы
вод о синдеформационном внедрении плутона и о 
том, что его перемещение в сторону континента 
(западная вергентность складки) начиналось поч
ти сразу после внедрения (породы еще имели тем
пературы, достаточные для протекания проника
ющих деформаций).

Рои верлитовых жил, даек с мегабрекчиевид- 
ной текстурой, круто секущие полосчатость ме
ланогаббро I фиксируют наличие подводящей си
стемы второго внедрения. Внедрение столбооб
разного тела дунитов с пологим куполом, а также 
разнообразие структур этих дунитов с преоблада
нием рекристаллизованных отражает пластичес-



Рис. 9. Схема формирования плутона Кытлым (см. табл. 3, рис. 1): А -  первая интрузия и кристаллизационная диффе
ренциация примитивной магмы (I); Б -  вторая интрузия примитивной магмы (II); В -  третья интрузия дифференциро
ванной магмы; изогнутые тонкие линии соответствуют линиям магматического или твердопластического течения 
(III); Г -  первое (I), второе (II) и третье (III) внедрения в современной структуре плутона.
1 -  клинопироксен-оливиновые кумуляты; 2 -  оливиновые меланогаббро и линзами оливиновых пироксенитов; 3 -  верли- 
ты; 4 -  дуниты; 5 -  габбро-нориты, роговообманковые габбро, пироксениты; 6 -  плагиограниты; 7 -  роговообманковые 
габбро, габбро-диориты, в том числе мигматитовые.

кое выжимание горячих дунитов и их синдефор- 
мационную рекристаллизацию с участием лету
чих, аналогично структурам в концентрически- 
зональных массивах [1]. Стирание границы меж
ду структурами магматического и высокотемпе
ратурного твердопластического течений указы
вает на высокую скорость поступления магм с те
лами и “кашей” ранних кумулятов в уже хрупкие 
породы интрузии I. Пространственная ориенти
ровка петроструктур дунитов Иовского тела и де

формации правого сдвига на западном контакте и 
левого сдвига -  на восточном при пологом залега
нии плоскостей смесителя (что согласуется с гео
логическими наблюдениями), возможно, отража
ют соскальзывание пироксенитовой кровли.

Динамику становления плутона характеризует 
также высокая скорость кристаллизации дунит-пи- 
роксенит-габбровых интрузий I и II. На это указы
вают преобладающие порфировидные структуры с 
тонкозернистым матриксом. Интенсивность плас-



Рис. 10. Реконструкция геодинамической области формирования плутона: А -  заложение разрыва растяжения (detach
ment fault) и рифтогенной впадины на краю континентальной окраины в позднем ордовике над поднимающимся асте- 
номантийным диапиром; Б -  кульминация развития рифтогенной впадины, расширение и резкий подъем астеноман- 
тийного диапира с прогревом и низкобарическим, высокотемпературным метаморфизмом (точки) погружающихся 
пород в раннем силуре; внедрение ультрамафит-габбровых плутонов (черное) на границе раннего и позднего силура; 
В -  отмирание диапира под континентальным краем, субдукция и островодужный магматизм в сопредельной океани
ческой области.
кк -  континентальная кора, кл -  континентальная литосфера, а -  астеносфера, ок -  океаническая кора, ол -  океани
ческая литосфера.

тических деформаций также, по-видимому, связана 
с быстрым перемещением материала в кору, а 
большой градиент скорости деформаций, их ло
кальный характер и широкое распространение 
хрупких деформаций при формировании разно
образных штокверков, от ультраосновных до 
плагиогранитных, указывают на то, что станов
ление интрузий происходило близко к поверхнос
ти (на глубине 5-10 км). На это же указывает на
личие закаленных эндоконтактовых пород, опи
санных на массиве Кумба [25], и мелкозернистые, 
порфировидные структуры дифференцирован
ных габбро-норитов, роговообманковых габбро с 
ксенолитами вмещающих пород между Косьвин- 
ским и Тылай-Конжаковским массивами.

8.3. Геодинаминеская обстановка
Положение массива в составе герцинских аллох

тонных структур, а именно, в пакете крупных тек
тонических пластин, сложенных позднеордовикс
кими вулканитами и осадками, а также метаморфи- 
зованными вулканогенно-осадочными толщами 
ордовикского -  раннесилурийского возраста, до

статочно очевидно. В то же время все интрузии, 
составляющие единый плутон Кытлым, внедря
лись и остывали в этих метавулканитах -  мета
осадках: мы рассматривали такие свидетельства, 
как интрузии роговообманковых габброидов, габ
бро-диоритов и дайки двупироксеновых микрогаб
бро в плутоне Кытлым (преимущественно в зонах 
контактов) и во вмещающих метаморфитах, с ксе
нолитами последних; следы эндоконтактовой за
калки и т.д. Сильные, резко градиентные пластиче
ские деформации этих пород и одновременная их 
гидратация приводят к образованию низкобаричес
ких амфиболитов, выравнивая составы габброидов 
и вмещающих метабазитов, что затрудняло выясне
ние первичной природы пород и привело к возник
новению собирательного термина “кытлымит”.

Как следует из рассмотрения геологической 
структуры района, позднеордовикские -  раннеси
лурийские вулканиты и осадки накапливались в 
глубоководном бассейне в основании континен
тального склона. Принципиальная тектоническая 
схема развития подобных структур -  разрыва, сдви
га растяжения (detachment fault) (рис. 10) -  широко 
обсуждается в литературе [11, 38]; существующие



материалы по истории развития континентальной 
окраины Палеоуральского бассейна [18, 21, 22, 42] 
допускают возможность такого пути ее эволю
ции с деструкцией в раннем палеозое и формиро
ванием глубинных сдвигов растяжения (растаски
вания). Судя по геологическим материалам, рас
тяжение, начавшееся в позднем ордовике с 
появления базальтов на краю континентального 
склона, достигло максимума в раннем силуре с раз
растанием астеносферного диапира и утонением 
континентальной коры. Простирание структур рас
тяжения-сдвига, маркировавших цепь поднимав
шихся астеносферных диапиров, было ориенти
ровано косо к границе континентальной и океа
нической плит (к краю Восточно-Европейского 
континента) [22]. Вулканогенно-осадочные поро
ды соскальзывающей литосферной пластины ме- 
таморфизовались в зоне сдвиговых деформаций 
(области растяжения) по мере подъема диапира и 
поступления тепла в условиях низких давлений и 
высоких температур [36] (см. рис. 10). Осадки, ис
пытавшие прогрессивный метаморфизм, воз
можно, были источником летучих компонентов и 
щелочей при последующей гидратации плутона. 
Внедрение огромных магматических масс в лито
сферу в короткий интервал времени на границе 
раннего и позднего силура -  428 ± 7 млн. л. [34], 
419 ± 12 млн. л. [20] привело к релаксации напря
жений в пограничном слое литосфера -  астено
сфера, прекращению растяжений уже разрушен
ного континентального края. В это же время ши
роко проявился островодужный магматизм в 
сопредельной океанической области, и тогда же 
началось движение океанической плиты в сторо
ну континента (см. рис. 10) [8, 13, 16, 18].

Косое (произвольное) расположение цепи ас
теносферных (астеномантийных) диапиров относи
тельно зоны конвергенции литосферных плит и, со
ответственно, структур растяжения в литосфере и 
коре, а также мера этого растяжения (мера подъе
ма диапира) обеспечивают разнообразие геодина- 
мических обстановок появления этих плутонов в 
коре -  от типичных островодужных (Аляска, Коря
кия) до платформенных (Сибирь). Однако во всех 
случаях задействована подлитосферная мантия 
(в ходе процесса, который в общем случае предше
ствует или сопровождает конвергенцию плит), и во 
всех случаях сверхглубинный источник начального 
плавления обеспечивает стабильно сходную метал- 
логеническую специализацию -  платиноидную. 9

9. ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Таким образом, согласно предлагаемой моде
ли, массив Кытлым представляет собой полифаз- 
ную интрузию с кристаллизацией пород на двух глу
бинных уровнях. В ходе последовательных внедре
ний область раскрытия смещалась в сторону от 
континента. Горячие пластические деформации на

кладывались на магматическую расслоенность 
структурно неоднородных порфировидных пород. 
Предполагается единый обогащенный магматичес
кий источник -  лерцолиты подконтинентальной 
литосферы. Вероятно, этот источник зарождался 
в астеномантийном диапире, подъем которого 
обусловил тектоническое растаскивание литосфе
ры с образованием сдвига растяжения. Уточнение и 
деструкция континентальной окраины сопровожда
лись формированием рифтогенной впадины и мета
морфизмом погружающихся осадков, в которые на 
рубеже раннего и позднего силура внедрялись 
порции магмы.
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Based on new data on the composition of the major rock complexes and the structure of the Kytlym Pluton, the 
dynamics of its emplacement is described and the sequence of magmatic and deformation events is reconstruct
ed. The pluton is localized in allochthons of the Tagil Zone, which are complicated by volcanogenic-sedimen- 
tary complexes of Оз-Sj and ages and by metamorphic rocks of 0 3-S i?  ages. The dynamics of the pluton 
emplacement was marked by pulsatory intrusions, high crystallization rates, and the local distribution of high- 
rate and high-temperature plastic deformations. The deformations occurred as intracrystalline and less-com
mon intergranular dislocation sliding or as syntectonic recrystallization, depending on the structural positions 
of deformation regions. Rock masses moved primarily from the northeast to the southwest. In the course of three suc
cessive intrusions, the region of opening was shifted away from the continent. Veins, dikes, and stockworks were 
injected later along the contacts and inside the deformation zones of the pluton. Primitive magma began to crystallize 
in a reservoir at an intermediate depth. Its crystallization terminated in shallow upper chambers with the magmatic 
and mechanical layering of the material in the course its hot flow (dunite-wehrlite-pyroxenite-olivine melanogab- 
bro). The next portion of primitive magma rose along with plastically squeezed-out dunite. Hot plastic deformations 
were superimposed upon the magmatically layered, structurally heterogeneous porphyry-like rocks. The next, more 
differentiated magma intrusion resulted in the emplacement of gabbro-norite, olivine-amphibole gabbro, and 
magnetite pyroxenite. The same petrochemical trend of the mafic-ultramafic rocks suggests one magma 
source. The high content of incompatible elements points to the enriched composition of this source, possibly 
in subcontinental lithospheric lherzolites. This source is believed to have been generated in an asthenospheric 
mantle diapir that rose along the edge of the continent. The rising diapir caused the tectonic stretching and de
tachment of the lithosphere with the formation of a detachment fault. This resulted in the thinning and destruction 
of the continental margin, the development of a rift-like trough (Оз-Sj), and the metamorphism of the subsiding 
sediments, into which magma portions were injected at the Early-Late Silurian boundary.
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Кайнозойский метаморфический пояс Киклада представляет собой глубоко переработанные части 
коры Эгейского бассейна, располагающегося в настоящее время над активной зоной субдукции. Со
поставление тектоно-стратиграфических колонок для его различных частей позволяет установить 
наличие двух олигоцен-раннемиоценовых тектонических единиц внутри пояса (СЗ и ЮВ Киклады). 
Тектонический шов, разделяющий палеоплиты, проходит через центральную часть бассейна почти 
перпендикулярно к субширотному простиранию современной зоны субдукции. Сопоставление ли
тологических и структурных данных, различий в стиле и зональности метаморфизма для обеих еди
ниц показывает, что в истории формирования коры района существовало две фазы. Первая фаза, про
явившаяся в эоцене, создала широтную структуру пояса с одновременным проявлением голубосланце
вого метаморфизма. Вторая фаза проявилась в олигоцене -  раннем миоцене и привела к зональному 
зеленосланцевому регрессивному метаморфизму всего комплекса с образованием гигантских попереч
ных лежачих складок, обладающих северо-западной вергентностью. Палеомагнитные данные, распре
деление нормированных концентраций К20  в миоценовых гранитных интрузиях и изменение ориенти
ровки краевого вулканического пояса, синхронного с аккрецией, показывают, что формирование 
коры Эгейского бассейна происходило в условиях меняющегося положения зоны субдукции: с ши
ротного в эоцене до субмеридионального в олигоцене -  раннем миоцене и, вновь, до широтного в 
настоящее время.

1. ВВЕДЕНИЕ
Геология Эгейского региона и, в частности, 

Киклады, изучалась многими исследователями в 
течении последних 15 лет [3, 6, 8, 14, 27, 31, 34 и 
многие другие]. В этих работах показано, что слож
но деформированные голубосланцевые комплексы 
Киклады относятся к средней части аккреционного 
клина, располагающегося на дугообразном стыке 
офиолитовых сутурных зон (Вардар -  Измир, Пин- 
дос, Лисин) и микроконтинентов (Апулия, Анато
лия), слагающих территорию Греции и Турции 
(рис. 1). Этот аккреционный клин представляет 
собой нагромождение гигантских аллохтонных 
пластин общей мощностью свыше 20 км, про
рванных интрузиями миоценовых гранитов-гра- 
нодиоритов. Разрез шарьяжного сооружения мо
жет быть представлен в виде тр ех главных тек
тонических комплексов [8, 14, 27].

Нижний тектонический комплекс состоит из 
преимущественно мелководных карбонатных и об
ломочных шельфовых отложений передовой части 
Апулийского микроконтинента с возрастом от три
аса до олигоцена включительно (Ионийская зона и 
зона Гаврово-Триполитца в Греции и их аналоги на 
о-ве Крит). Средний тектонический комплекс 
включает карбонатные отложения триасово-ме
лового возраста (комплекс Пиндос-Етия), пере
крытые гетерогенным набором формаций, вклю

чающих внутрибассейновые базальтоиды, пелаги
ческие кремнистые и карбонатные осадки в 
сочетании с грубокластическими олистостромами и 
турбидитами (“Блоковый” флиш, по [14]) в возраст
ном диапазоне эоцен-олигоцен(?). По мнению не
которых исследователей, эта часть разреза, состоя
щая из мегабрекчий, может рассматриваться в ка
честве самостоятельных мелких пластин, из-за 
огромных размеров олистоплаков в разрезе [8]. 
Верхний тектонический комплекс Эгейского ак
креционного комплекса сложен доюрскими крис
таллическими породами; представляющими, по- 
видимому, фрагменты доальпийской континен
тальной коры (единица “Астероза”), и раннеюр- 
скими(?) серпентинитами, габбро и базальтами.

Р. Холл с соавторами [14] в работе цо структу
ре о-ва Крит впервые установили, что метаморфи
ческие толщи, формирующие тектонические ком
плексы южной части Эгейского бассейна, отлича
ются один от другого наличием структурно
метаморфических несогласий. Согласно этим на
блюдениям, наиболее нижние тектонические еди
ницы, слагавшие чехол Апулийского микроконти
нента (единицы Ида, Триполи, Платенкалк на Кри
те и их латеральные аналоги на греческом 
континенте), были деформированы в средне-позд
нечетвертичное время в субширотно ориентиро
ванные лежачие складки с южной вергентностью



Рис. 1. Тектоническая схема Эгейского бассейна, по [30, 37].
1 -  субплатформенные карбонатные комплексы (Апулия); 2 -  офиолитовые сутуры и аллохтоны (цифры в кружках: 
1 -  Пиндос, 2 -  Вардар, 3 -  Измир, 4 -  Лисин, 5 -  СЗ-ая Киклада); 3 -  субплатформенные комплексы на доюрском ос
новании (цифры в кружках: 6 -  Субпелагонийская зона, 7 -  Анатолия); 4 -  метаморфическое основание (цифры в 
кружках: 8 -  массив Мендерес, 9 -  ЮВ-ая Киклада); 5 -  олигоценовый и 6 -  позднемиоценовый вулканические пояса; 
7 -  Южно-Эгейская плиоцен-четвертичная вулканическая дуга; 8 -  миоценовые гранитные интрузии; 9 -  линия тра
верса; 10-11 -  ориентировка: 10 -  складок М2 Внутренних и 11 -  лежачих Внешних Эллинид; 12 -  значения нормали
зованного К20  в интрузивных гранитах при 70% Si02; 13

по направлению к современному Эллинскому же
лобу. Средняя литологически сложно построен
ная часть аккреционного клина, включающая 
сильно метаморфизованные маломощные пела
гические осадки, “блоковый” флиш, крупные 
офиолитовые пластины и известняки палеошель
фа (так называемые единицы Пиндос-Етия, Три- 
полица, филлит-кварцитовая и др.), была дефор
мирована дважды: сначала (олигоцен-миоцен) в 
субмеридионально ориентированные лежачие 
складки, сопровождавшие синметаморфическое 
шарьирование пород в условиях низкоградиент
ных зеленосланцевой и голубосланцевых фаций, 
а затем подверглась деформации в субширотные 
складки одновременно с нижними комплексами. 
И, наконец, самая верхняя единица (“Астероза”), 
состоящая на о-ве Крит из амфиболитов и гней
сов, обладает независимой от подстилающих еди-

олигоцен-миоценовая сутура.

ниц реликтовой массивной текстурой высокогра
диентных метаморфитов. Таким образом, впервые 
было установлено, что формирование нижней и 
средней части аккреционного клина Эгейского 
бассейна происходило в условиях меняющегося 
направления сжатия.

Данные о преимущественной субмеридиональ
ной ориентировке лежачих складок и синхронной 
метаморфической минеральной линейности в го
лубых сланцах пояса Киклады были независимо 
получены М. Блейком с соавторами [6, 7]. Авто
ры показали, что голубосланцевые комплексы на 
огромной (несколько десятков тысяч квадратных 
километров) территории Киклады и части Гре
ции деформированы в сжатые лежачие складки с 
ориентировкой осей и метаморфической линей
ности в северо-восточных румбах (20°-60°).



М. Блейк и Р. Холл с соавторами попытались 
объяснить феномен поперечной к Эллинскому 
желобу ориентировки складчатых структур Ки
клады и сопредельных районов как результат де
формации и метаморфизма пород в зоне субдук- 
ции, имевшей поперечную к современному поло
жению ориентировку. Эта зона была намечена 
М. Блейком вдоль ориентированной в ССВ-ом 
направлении полосы развития крупных интрузий 
гранитов (острова Миконос, Наксос, Парос и др.). 
На основании предполагаемой ими симметрич
ной зональности метаморфических фаций отно
сительно этой полосы и ограниченных литолого
стратиграфических данных было высказано 
предположение, что субдукция в данном районе 
происходила дивергентно при встречном движе
нии плит [6]. Р. Холл с соавторами выдвинули 
свою гипотезу, предполагающую, что субдукци- 
онная зона М. Блейка была наклонена монопо
лярно, возникнув на месте ранее существовавше
го трансформного разлома [14]. Однако модель 
М. Блейка была подвергнута серьезной критике 
многими исследователями из-за ряда серьезных 
ошибок в интерпретации строения разреза, мета
морфической зональности и оценке направления 
деформаций в пределах пояса. Поэтому для объ
яснения феномена поперечной структуры Кикла
ды по отношению к простиранию ограничиваю
щих пояс сутурных зон стала доминировать мо
дель с привлечением я-тектонитового механизма 
деформаций при общем меридиональном растя
жении аккреционного клина в субширотной зоне 
субдукции [32]. М. Блейк с соавторами были вы
нуждены признать возможность существования 
•такого альтернативного объяснения [7].

Последующие исследования [34] установили, 
что в пределах Киклады отчетливо проявились в 
действительности два этапа метаморфизма, завер
шившиеся внедрением интрузивов. Первый этап 
метаморфизма высоких давлений (М1? 40-45 млн. 
лет) проявился в эоцене и был представлен омфа- 
цит-глаукофан-гранат-фенгит-эпидотовой низ
коградиентной ассоциацией минералов голубос
ланцевой фации (до 15 кбар давления и 500°С). 
Второй этап метаморфизма средних давлений 
(М2, 22-25 млн. лет) проявился в позднем олиго
цене -  миоцене в условиях зеленосланцевого (би
отит, мусковит, альбит, актинолит* роговая об
манка, корунд) регрессивного метаморфизма 
(около 5-7 кбар давления и 400-650°С). Было 
также установлено, что метаморфизм СЗ-ой час
ти Киклады (Евия, Андрос, Тинос, Китнос, Сиф- 
нос и др.) был низкоградиентным, в то время как 
в ЮВ-ой части (Наксос, Иос и их сателлиты) -  
высокоградиентным с “подогревом”. Дополни

тельный “подогрев” (7—12 млн. лет) предположи
тельно связывался с внедрением гранитоидных 
интрузий, выплавившихся из самой нижней еди

ницы Эгейского аккреционного клина (“Внешние 
Эллениды” -  шельф Апулии).

Процессы метаморфизма и деформации в Ки- 
кладе были близки во времени с возникновением 
двух вулканических поясов в Турции (см. рис. 1). 
Олигоценовый пояс (15-37 млн. лет), субширотный 
по простиранию, представлен породами известко
во-щелочной серии, выплавившимися из наклонен
ной к северу субДукционной зоны [1, 37]. Второй, 
миоценовый (4-15 млн. лет) по возрасту, субме
ридиональный по простиранию, представлен по
родами щелочной серии. Оба пояса располагают
ся к северо-востоку (юго-восточное обрамление 
Родопского массива) и к востоку (западное побе
режье Турции) от голубосланцевых комплексов 
Киклады. Изменение простирания поясов с суб
широтного положения в олигоцене на субмериди
ональное в миоцене происходило постепенно на 
фоне увеличения щелочности вулканитов [13] и 
последовательной миграции активных вулкани
ческих очагов, начавшись на севере примерно 15- 
10 млн. лет назад и закончившись на юге 4.5-4 млн. 
лет назад [33].

Между тем идея “поперечного меридиональ
ного растяжения” или просто “растяжения”, вы
двинутая Д. Роджерсом [32], все больше превалиро
вала при интерпретации тектонической истории 
метаморфических пород Киклады, в частности, на 
Наксосе [9,21] и Тиносе [2]. Была предпринята так
же попытка использовать механизм растяжения 
для объяснения причин вскрытия голубых сланцев 
Киклады на дневной поверхности и их эволюции в 
целом [3]. Однако и эта гипотеза обнаруживает ряд 
недостатков принципиального характера. В ней от
сутствует объяснение причин возникновения мно
гокилометровых гигантских лежачих складок, 
явно указывающих на продольное сжатие и переме
щение метаморфического комплекса в субширот
ном направлении. Совершенно не обсуждается про
блема пространства при растяжении огромной тер
ритории, требующая увеличения размеров 
Киклады как минимум в два раза (что составляет 
несколько сотен километров в поперечнике). От
сутствует объяснение дугообразного простира
ния офиолитовых сутур, ограничивающих мета
морфический пояс. И, наконец, гипотеза не рас
сматривает причины возникновения краевых 
вулканических поясов, образования гранитных 
интрузивов и их места в структуре пояса, игнори
рует петрологическую зональность и распределе
ние нормированного К20  в них.

В настоящей работе автор предпринял попыт
ку увязать ранее известные и недавно опубликован
ные данные, в частности, по зональности метамор
физма Киклады, некоторым аспектам петрологии 
интрузивов, вергентносги складок внутри шарья- 
жей и палеомагнитным данным одновозрастных 
осадочных комплексов континентальных частей



Греции и Турции. Такой синтез представляется не
обходимым в свете существования альтернативных 
гипотез, объясняющих геодинамическое разви
тие Киклады. В основу предлагаемой работы поло
жены результаты детальных авторских исследова
ний метаморфических толщ и гранитных интрузий 
в пределах нескольких островов архипелага Кикла- 
да вдоль траверса островов Южная Эвия -  Аморгос 
и рекогносцировочные маршруты в районах раз
вития офиолитовых покровов зоны Пиндос в 
Греции в 1993-1996 гг.

2. ГЕОЛОГИЯ ОСТРОВОВ
Отдельные фрагменты стратиграфической 

последовательности мощной голубосланцевой 
толщи архипелага Киклады были изучены в про
цессе проведения детальных геологических съе
мок в 70-х и начале 80-х годов. В результате во 
многих местах были выявлены устойчивые мар
кирующие горизонты, характеризующиеся опре
деленным составом и специфическими условиями 
накопления (гнейсовые формации, бокситонос
ные горизонты, олистостромы, железо-марган
цевые глубоководные осадки). Ниже приводятся 
краткие сведения о геологическом строении ост
ровов вдоль траверса (см. рис. 1).

Южная Эвия. Формации, слагающие остров, 
принадлежат метаморфическому комплексу Ки
клады и перекрывающей его Субпелагонийской 
тектонической единице [27]. Комплекс Киклады 
имеет двучленное строение (рис. 2). Нижняя 
часть сложена мраморами Алмиропотамос и об
нажается из-под голубых сланцев в ядре анти
формы в центральной части острова (см. рис. 2). 
Возраст толщи, состоящей из мощных (свыше 
400 м) неритовых карбонатных отложений, три- 
ас-эоценовый [11]. Залегающая выше формация 
Стира [18] представлена многокилометровой 
толщей глаукофановых сланцев, мраморов и 
фрагментов офиолитовой ассоциации (главным 
образом габбро и серпентинитов, реже мрамо
ров). Видимый разрез свиты Стира начинается с 
монотонных серо-черных метапесчаников около
1.5 км мощности, включающих изолированные 
горизонты обломочных мраморов и, изредка, 
крупных блоков офиолитов. Выше залегает тол
ща амфиболизированных мраморов (до 80% объ
ема) в переслаивании со сланцами альбит-хлорит- 
амфиболового состава, иногда с кварцем. Верх
няя часть разреза содержит не менее двух крупно
глыбовых олистостромовых горизонтов среди 
монотонных серых грубозернистых метапесчани
ков. Горизонты вулканитов основного состава за
вершают разрез свиты [16]. Это часть свиты Сти
ра в некоторых публикациях носит также название 
единицы Охи [26, 27]. Метаморфический комплекс 
Стира-Охи тектонически перекрывается мощной 
толщей известняков и доломитов Субпелагоний
ской тектойической единицы (средний триас-верх-

няя юра), которая слагает всю северо-западную 
часть острова и значительную часть континен
тальной Греции к западу от рассматриваемой в 
данной статье территории.

Сведения о характере метаморфизма М1 огра
ничиваются констатацией наличия реликтовой 
сланцеватости в породах, подчеркнутой ассоциа
цией минералов (глаукофан, лавсонит, эпидот, 
спессартин) низкоградиентного метаморфизма 
высоких давлений и низких температур (более 
310°С, 7 кбар). Сланцеватость повсеместно, за ис
ключением шарниров, располагается параллель
но кливажу осевой поверхности небольших лежа
чих складок, подчеркнутого минеральной ассоци
ацией (актинолит, мусковит, биотит, эпидот) 
синкинематического зеленосланцевого метамор
физма М2 высоких давлений и умеренных темпе
ратур. Складки и сопровождающая их минераль
ная линейность ориентированы очень строго в 
СВ-ом направлении -  40-50° [7]. В свою очередь, 
все текстуры и структуры синметаморфической 
деформации М2 смяты в крупные открытые анти
формы и синформы с пологими крыльями (угол 
наклона 40°-60° для северо-западных и 20°^Ю° 
для юго-восточных), главной среди которых яв
ляется антиформа Алмиропотамос с одноимен
ной формацией в ядре. Оси этих структур ориен
тированы с некоторым разбросом в тех же севе
ро-восточных румбах (см. рис. 2).

Андрос. Стратиграфия и структура острова 
исследованы и описаны детально Д. Папаниколао 
[26], разделившего голубосланцевую толщу ост
рова, общей мощностью в несколько километ
ров, на две единицы: верхнюю -  Макротантал он 
и нижнюю -  Центрально-Южный Андрос (рис. 3). 
В свою очередь, нижняя единица подразделена на 
четыре свиты, отличающихся литологическим со
ставом (снизу вверх): мраморы Мессария, сланцы 
Петалон, “луковичные” мраморы Агиос Петрос 
Сиполин и сланцы Агиос Саранта. Отложения в це
лом характеризуются значительной латеральной 
изменчивостью мощности, литологического соста
ва и понижением степени метаморфизма с востока 
на запад. Органические остатки пермского возрас
та найдены в телах мраморов среди метапесчаников 
в кровле единицы Макротантал он [26]. Крупные 
тела серпентинитов в ассоциации с габбро и плаги- 
огранитами встречаются в юго-восточной части 
острова, в центре (сланцы Петалон) и на северо- 
западе в переходной толще мегабрекчий свиты 
Агиос Саранта в свиту Макротанталон, образуя 
три полосы до 1-3 км шириной.

Последующее литолого-петрологическое ис
следование позволило уточнить стратиграфию и 
происхождение метаморфических толщ Андроса 
[24, 25, 30]. По этим данным разрез состоит из 
трех турбидитно-олистостромовых толщ, разде
ленных двумя периодами отложения пелагических 
известняков и глубоководных металлоносных 
осадков. Самый нижний олистостром, развитый в
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Рис. 2. Схематическая геологическая (по [16]) и структурная карты южной части о-ва Эвия.
1 -  верхнетриасово-юрские известняки (Субпелагонийская зона); 2-4 -  олистростромы (единица Охи), преимущест
венно: 2 -  с олистоплаками серпентинитов, 3 -  с блоками метариолитов, 4 -  конгломераты; 5 -  сланцы и мраморы с 
телами серпентинитов в основании (единица Стира); 6 -  верхнетриасовые-верхнеэоценовые мраморы Алмиропота- 
мос; 7 -  главные шарьяжи Д2; 8 -кливаж и Д2; 9 -  антиформы и 1 0 -  синформы Д3; 11 -  поздние разломы Д3 и Д4; 
12 -  минеральная линейность и оси мелких складок Д2.

юго-восточной йасти острова (см. рис. 3), состоит 
в основном из массивных или неяснослоистых се
ро-черных метапесчаников с редкими прослоями 
и горизонтами турбидитов. Разобщенные тела 
офиолитов располагаются в кровле толщи и 
представлены крупными блоками вулканических 
пород основного состава и гигантскими (порядка 
100 х 800 м) олистоплаками габбро-серпентини
тов. Толща мегабрекчий перекрыта слоистыми 
калькаренитами (мраморы свиты Мессария) 
мощностью до 300-500 м.

Свита Петалон начинается с ритмично слоис
тых темных песчаников около 300-600 м мощно
сти. В основании разреза содержатся многочис
ленные прослои турбидитов метровой мощности 
с ярко выраженной градационной слоистостью. 
Глубоководные тонкие осадки, содержащие же
лезо-марганцевые конкреции и корки, заверша
ют эту часть разреза. Мегабрекчии мощностью в 
1000-2000 м образует самый верхних элемент 
свиты Петалон. Матрикс мегабрекчий представ
лен грубыми несортированными гравелитами и 
конгломератами с гальками и глыбами мраморов 
и вулканических пород до нескольких метров. 
Очень крупные до гигантских размеров (несколь

ко километров в длину) тела серпентинизирован- 
ных гарцбургитов, габброидов и плагиогранитов 
концентрируются в самой верхней части свиты. 
Они сопровождаются мощными шлейфами гру- 
бокластических пород и, вероятно, представляли 
собой фронтальные части офиолитовых покро
вов, перемещавшихся в период седиментации. 
Перекрывается олистостром частым чередовани
ем светлых слоистых мраморов, зеленовато-се
рых метапесчаников и метаалеЦролитов до 1000 м 
мощности (свита Агиос Петрос Сиполин). Эти от
ложения также изобилуют тонкими градацион
нослоистыми турбидитами и косослоистыми про
слоями существенно карбонатных пород. Они 
были отложены, по-видимому, дистальными тур- 
бидитными потоками и придонными течениями. 
Маломощные прослои железо-марганцовистых 
метаалевропелитов маркируют переходную 
часть разреза свиты Агиос Петрос Сиполин в не
яснослоистые сланцы нижней части свиты Агиос 
Саранта.

Верхняя часть этой свиты представляет собой 
новый горизонт мегабрекчий, содержащих ги
гантские тела офиолитов (серпентиниты, реже 
габбро и плагиограниты). Олистоплаки светлых
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Рис. 3. Схематическая геологическая и структурная карты о-ва Андрос по [25, 26].
1 -  свита Макротанталон; 2 -  верхний олистостром, Агиос Саранта сланцы; 3 -  Агиос Петрос мраморы; 4 -  средний 

. олистостром; 5 -  Петалон сланцы; 6 -  Мессария мраморы; 7 -  нижний олистостром; 8 -  вергентность крупных складок 
М2; 9 -  нормальное и 10 -  опрокинутое залегание пород; 11 -  поздние разломы Д3 и Д4; 12 -  антиформы и 13 -  син- 
формы Д3; 14 -  минеральная линейность и оси мелких складок М2; 15 -  направление тектонического перемещения 
масс в этап М2.

массивных мраморов являются типичными для 
этой части разреза острова Андрос. Матрикс ме
габрекчий представлен монотонной толщей тем
ных метапесчаников и алевролитов с прослоями 
редких тальк содержащих сланцев мощностью в 
десятки сантиметров, иногда слабо градационнос
лойчатых. Самый верхний горизонт мегабрекчий 
постепенно переходит в монотонную толщу гру
бых серо-черных метапесчаников, образующих 
нижнюю часть свиты Макротанталон. Верхняя 
часть свиты Макротанталон, более пестрая по со
ставу, состоит из слоистых вулканомиктовых 
песчаников, линз гравелитов и конгломератов. 
К ним приурочены тела светлых мраморов с 
пермскими органическими остатками. Заверша
ется разрез монотонной пачкой метатуфов и ме- 
татуффитов зеленого цвета.

Олистостромы и турбидитные горизонты со
хранили в ряде случаев первичные стратиграфи
ческие соотношения матрикса с олистолитами и 
различные типы слоистости, позволяющие диа- 
гносцировать кровлю и подошву слоев. По этим 
признакам было установлено, что метаморфизо

ванная толща пород находилась в нормальном по
ложении до деформации пород в лежачие склад
ки этапа М2. Последовательность отложения 
олистолитов в то же время обратная: породы, 
первоначально располагавшиеся в верхней части 
офиолитовой последовательности (карбонатные 
породы, базальты и кислые лавы), преобладают в 
основании олистостромов, а слагавшие нижние 
части (гарцбургиты, дуниты, габбро и плагиогра- 
ниты) -  в кровле [25].

Метаморфическая сланцеватость Mj в поро
дах развита повсеместно, располагаясь парал
лельно слоистости S0. Мелкие субширотные 
складки Fj, амплитудой до первых метров, разви
ты чрезвычайно редко и главным образом среди 
нижней части сланцев Петалон. Метаморфичес
кие минералы Mj представлены той же, что и на 
Южной Эвии, ассоциацией голубосланцевого 
очень низкоградиентного метаморфизма высо
ких давлений и низких температур (400-450°С, 
более 10 кбар). Деформационные структуры син- 
кинематического зеленосланцевого метаморфиз
ма М2 (400-500°С, 5-7 кбар [35]) представлены



повсеместно развитым кливажем осевой плоско
сти, минеральной линейностью и сжатыми лежа
чими складками от микроскопических до много
километровых по размерам. Синкинематический 
комплекс минералов состоит из ассоциации хло
рита, эпидота, фенгита, винчита и реже глауко- 
фана. Две крупные антиклинали амплитудой бо
лее 10 км развиты в юго-восточной части острова 
и хорошо прослеживаются по маркирующему го
ризонту мраморов Мессария. Их пологие (0-20°) 
шарниры прослеживаются поперек всего острова 
от деревни Ставропеда до поселка Андрос на рас
стоянии около 15 км по простиранию (см. рис. 3). 
Сопутствующие мелкие складки и минеральная 
линейность ориентированы очень строго в СВ-ом 
направлении: 20-30° и развиты повсеместно. Бла
годаря сохранившейся реликтовой градационной 
слоистости в турбидитных прослоях установлена 
северо-западная вергентность лежачих складок в 
пределах всего острова [25].

Метаморфический комплекс Mj иМ 2 вместе с 
сопутствующими структурами был деформиро
ван в антиформы и синформы Д3. Самые круп
ные из них развиты в центральной (антиформа 
Петалон) и юго-восточной части острова. Оси 
структур Д3 ориентированы коаксиально шарни
рам лежачих складок М2. Складки имеют крутые, 
слегка опрокинутые к западу осевые поверхности 
и довольно пологие крылья (см. рис. 3). Во многих 
местах они сопровождаются крутыми разломами 
северо-восточного простирания с низкотемпера
турной железо-марганцевой минерализацией.

Тинос. Видимый литолого-стратиграфический 
разрез метаморфических сланцев на острове на
чинается карбонатными отложениями бухты Па- 
нормос, структурное положение которых анало
гично мраморам Алмиропотамос (рис. 4). Они со
держат фауну позднего триаса -  ранней юры [22]. 
Мраморы перекрыты мощной (1-1.5 км) толщей 
глаукофансодержащих серо-черных метапесча
ников, метагравелитов и сланцев, включающих 
несколько прерывистых и маломощных (1-20 м) 
горизонтов светлых мраморов, часто обломоч
ных и с признаками переотложения. Габбро-сер- 
пентинитовые тела размером до 2-5 м с характер
ными признаками транспортировки и отложения 
в турбулентной среде встречаются довольно час
то. Завершается разрез огромными аллохтонными 
габбро-серпентинитовыми массивами, развитыми в 
северо-восточной и северо-западной частях остро
ва [19, 22]. К-Аг датировка дометаморфической 
роговой обманки из габбровых тел (гора Чикни- 
ас) показывает возраст “остывания” габбро око
ло 70 млн. лет назад [28]. Маломощные плиоцен- 
четвертичные неоавтохтонные отложения зале
гают несогласно на метаморфических породах.

Метаморфическая текстура Mj эоценового 
возраста обнаруживается повсеместно в породах,

но, как и на Южной Эвии, она практически всегда 
параллельна осевому кливажу М2 и слоистости 
S0, за исключением шарниров редко встречающих
ся лежачих складок М2. Синкинематическая пере
кристаллизация пород Mj происходила при темпе
ратуре около 500°С и давлении около 15 кбар. Та
кая же температура, но при давлении 5-7 кбар 
установлена для олигоцен-раннемиоценового ме
таморфизма М2 (4). Линейность М2 ориентирова
на строго в СВ-ом направлении -  30°-50°. Обе ме
таморфические текстуры деформированы в 
очень пологие постметаморфические складки Д3. 
Мульды наиболее крупных синформ располага
ются в северо-восточной (массив Чикниас), в цен
тральной (массивы Каллони и Клефтовуни) и се
веро-западной (массив Марлас) частях острова. 
Ядра двух главных антиформ сложены мрамора
ми бухты Панормос или прорваны гранитной ин
трузией. Оси складок этапа Д3, как и в предыду
щих случаях, ориентированы приблизительно па
раллельно осям лежачих складок и линейности 
М2 (см. рис. 4).

Миоценовая гранитная интрузия Тиноса обра
зует слабо удлиненное вдоль оси антиформы Д3 
тело. Внедрение интрузии сопровождалось внед
рением даек преимущественно лейкократового 
состава, располагающихся почти исключительно 
внутри интрузии. Контакты интрузии с окружаю
щими сланцами во многих случаях отчетливо суб
согласные с небольшими апофизами, развиваю
щимися вдоль кливажа Д2 вмещающих пород. 
В приконтактовой зоне шириной в несколько со
тен метров граниты отчетливо гнейсированы, 
что указывает на их синкинематическое с М2 вне
дрение и последующую, после внедрения даек, 
совместную деформацию на заключительных 
этапах процесса М2 (24).

Наксос и Иос. Особенностью геологии этих 
островов является присутствие доальпийского 
метаморфического комплекса, состоящего из оч
ковых гнейсов, гранат-слюдистых сланцев, ана- 
тектических гранитоидов и даек [15, 39]. Этот 
гнейсовый комплекс слагает основание разреза и 
перекрывается переслаивающимися глаукофано- 
выми сланцами и мраморами с наждаком, образо
вавшимся за счет метаморфизма бокситов. В ни
жней части сланцевой толщи (Наксос, Иос и 
Икария), среди метаморфизованного флиша, 
спорадически встречаются тела амфиболитов и 
ультрабазитов (рис. 5). Возраст отложений оце
нивается как допозднетриасовый. Выше залегает 
толща мраморов с горизонтами наждаков. Почти 
у основания “поднаждачной” толщи обнаружена 
позднетриасовая фауна. Мраморы, залегающие 
выше горизонтов с наждаком, содержат поздне
меловую фауну [26, 27]. Завершается разрез ме- 
таморфизованным эоцен-олигоценовым фли- 
шем, включающим горизонты с глыбами диаба
зов (Наксос, Икария).



Рис. 4. Схематическая геологическая [22] и структурная карты о-ва Тинос.
1 -  “Верхняя единица” (крупные олистоплаки офиолитов); 2 -  олистостром, включающий спорадические горизонты 
мраморов и кремней; 3 -  мраморы Панормос; 4 -  граниты (8 млн. лет); 5 -  кливаж М2; 6 -  антиформы и 7 -  синформы 
Д3; 8 -  минеральная линейность и оси мелких складок М2.

Метаморфические процессы на Наксосе и Ио
се также происходили в два этапа [5,9, 34,38): 40- 
45 млн. лет (эоцен) и 22-25 млн. лет назад (грани
ца олигоцена и миоцена). Минеральные ассоциа
ции Мь образующие сланцеватость S1? сохрани
лись только в периферических частях острова, 
вдали от центральной части, где они полностью 
замещены минералами этапа М2 (см. рис. 5). На 
Наксосе ассоциация представлена альбитом, 
глаукофаном, эпидотом, кальцитом в метабази- 
тах и диаспором, кианитом, корундом, клиноцо- 
изитом, хлоритоидом в бокситоносных седимен- 
тах, в целом соответствуя температуре 400-450°С 
и давлению около 12 кбар. Такая же метаморфиче
ская ассоциация на острове Иос содержит дополни
тельно гранат и омфацит (350-400°С, 9-11 кбар). 
Олигоцен-миоценовый метаморфизм М2 на На
ксосе, в отличие от всех вышеописанных мест, 
представлен высокоградиентными минеральны
ми ассоциациями, маркирующими температур
ные зоны от 450 до 700°С при 7 кбар давления (см. 
рис. 5). Все минералы этого этапа совместно с 
кварцевыми жилами располагаются вдоль клива
жа S2 многочисленных мелких лежачих складок F2 
и линейно ориентированы по азимуту СВ 10-30°. 
Как и в предыдущих случаях, комплекс был под
вергнут деформации в постметг(морфические 
складки Д3, осложненные несколько опрокинуты

ми к западу крутыми разломами. В ядре главной ан
тиформы вскрыты породы наиболее высокотемпе
ратурной зоны, отвечающей палингенезу, и затем 
зоны индекс7минералов концентрически прослежи
ваются вокруг ядра на расстоянии до 5-8 км. Круп
ный гранитный интрузив слагает западную часть 
острова. С вмещающими породами он контакти
рует либо по пологим надвиговым швам М2, либо 
по разлому Дз (см. рис. 5). СинкинематичеСкое 
внедрение интрузии иллюстрируется мощными 
эндоконтактовыми зонами гнейсированных и по
лосчатых гранитов, параллельными кливажу М2 
вмещающих пород [15].

Лморгос. Стратиграфическая последователь
ность в главных чертах повторяет последователь
ность о-ва Наксоса, однако благодаря более сла
бой перекристаллизации породы Аморгоса зна
чительно лучше палеонтологически датированы 
(рис. 6). Видимый разрез начинается с толщи сил- 
лиманит-андалузитовых гнейсов, гранатовых ам
фиболитов, кварц-мусковитовых сланцев, мрамо
ров, гранитных даек и пегматитов островов-са
теллитов Доноссия и Никория. Структурно выше 
на них залегают маломощные триасовые конгло
мераты Капсала, состоящие из свала плохо ока
танных глыб и галек кварца, мраморов, метапес
чаников и реже обломков подстилающих пород.
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Рис. 5. Схематическая геологическая [17] и структурная карты о-ва Наксос.
1 -  грубый флиш, олистостром (эоцен-нижний миоцен?); 2 -  “наднаждачные” мраморы, наждак в переслаивании с пе
счаниками (верхний мел); 3 -  сланцы; 4 -  “поднаждачные” мраморы (верхний триас); 5 -  песчаники, мраморы, тела 
ультрабазитов; 6 -  лейкогнейсы и кристаллические сланцы (доальпийский фундамент); 7 -  анатектические граниты и 
пегматиты; 8 -  граниты 11 млн. лет; 9 -  антиформы и 10 -  синформы Д3; 11 -  минеральная линейность и оси мелких 
складок М2; 12 -  кливаж М2; 13 -  изограды минералов; 14 -  разломы Д3.

Эта толща, по-бидимому, отложилась на конти
нентальном склоне. Выше по разрезу залегает 
мощная толща мраморов и доломитов, слоистых 
и комковатых, часто брекчированных. Они со
держат многочисленные кораллы, гастроподы и 
форамениферы всех ярусов верхнего триаса. 
К кровле толщи приурочен гнездовидный гори
зонт мраморов с многочисленными железистыми 
стяжениями и конкрециями. Еще выше толща пе
рекрывается юрскими(?) слоистыми мраморами в 
чередовании с радиоляриевыми кремнями, мело
выми (?) мергелями и неправильными телами ге- 
матит-диаспоровых пород (метабокситы). Эта 
часть разреза плохо выдержана по простиранию, 
что связано со сложной топографией дна мелко
водного бассейна в этот период. Завершается раз
рез нижнепалеогеновыми(?) конгломератами и

эоцен-нижнемиоценовым олистостромом, зале
гающими с размывом на подстилающих отложе
ниях. Среди олистолитов типичными являются 
мраморы и реже метаморфизованные базальты, 
туфы и туффиты. Неметаморфизованные плей
стоценовые отложения несогласно перекрывают 
весь метаморфический комплекс.

Р-Т параметры процессов М! и М2 на Аморго- 
се изучены недостаточно. Метаморфический 
комплекс гнейсового основания, содержащий 
эпидот, андалузит, силлиманит, диопсид, принадле
жит к высокотемпературным фациям низких дав
лений [12]. На него наложился высокоградиентный 
метаморфизм низких температур и высоких давле
ний глаукофанового типа, который охватил весь 
разрез полностью, включая олигоценовые отложе
ния. Этот метаморфический процесс повсеместно
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Рис. 6. Схематическая геологическая [12] и структурная карты о-ва Аморгос.
1 -  олистостромы и флиш (палеоген); 2 -  бокситоносные и железистые мраморы, слоистые мраморы (юра? -  верхний 
мел); 3 -  слоистые и конгломератовидные мраморы (средний триас-юра?); 4 -  амфиболиты, гнейсы (доальпийский фун
дамент); 5 -  нормальное и 6 -  опрокинутое залегание; 7 -  минеральная линейность и оси мелких складок М2; 8 -  вероят
ность складок М2; 9 -  антиформы и 10 -  синформы Д3; 11 -  кливаж М2; 12 -  поздние разломы.

сопровождался деформацией пород в лежачие 
складки с западной вергентностью и шарьяжны- 
ми перемещениями. Оси лежачих складок мега- и 
микромасштаба совместно с метаморфической 
линейностью ориентированы почти Строго мери
дионально (0-10°), что по сумме признаков позво
ляет относить их к этапу М2 (см. рис. 6).

3. ТЕКТОНОСТРАТИГРАФИЯ
Прослеживание маркирующих горизонтов по

казывает (рис. 7), что метаморфиты северо-за
падной части Киклады (Южная Эвия, Андрос Ти- 
нос и, вероятно, Миконос) по составу, мощности 
и последовательности отложений хорошо корре- 
лируются между собой и, в свою очередь, доста
точно сильно отличаются от юго-восточной час
ти (Наксос, Иос, Аморгос с сателлитами).

Видимый разрез отложений в пределах севе
ро-западной части Киклады начинается с триас- 
эоценовых неритовых карбонатных отложений 
типа Алмиропотамос (Южная Эвия) и бухты Па-

нормос (Тинос) мощностью более 500 м. Они харак
теризуются хорошо выраженной слоистостью и 
выдержанностью по простиранию по типу карбо
натных платформ, образующихся на поднятиях 
океанического дна [8]. Эти карбонатные отложе
ния перекрываются обломочной толщей, вклю
чающей три горизонта олистостромов и турбиди- 
тов, отложившихся в глубоководном бассейне при 
лавинообразном поступлении обломочного мате
риала во время транспортировки фронтальных ча
стей офиолитовых покровов. Возраст толщи в це
лом может быть оценен как олигоценовый.

Все три горизонта олистостромов и турбиди- 
тов хорошо прослеживаются в частных разрезах 
и колонках островов вдоль траверса (см. рис. 7). 
Наиболее нижний из них, залегающий на карбо
натной единице Алмиропотамос -  Панормос, хо
рошо опознается на Южной Эвии и Тиносе, бла
годаря темной окраске песчаников, монотонному 
строению и спорадическим прослоям кремнистых и 
карбонатных пород мощностью до нескольких
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Рис. 7. Схема сопоставления литолого-стратиграфических колонок СЗ-ой и ЮВ-ой Киклад.
Районы: 1 -  Южная Эвия [16], 2 -  Андрос [25], 3 -Тинос [22], 4 -  Миконос [27], 5 -  Наксос [17], 6 -  Аморгос [12], 7 -  Крит [14].
1 -  неритовые массивные грубослоистые известняки; 2 -  слоистые известняки и калькарениты с примесью глин; 3 -  слоистые и линзовидно слоистые известняки 
с примесью вулканического материала; 4 -  темные алевролиты с шлейфами грубокластических турбидитов; 5 -  проксимальные турбидиты и олистостромы; 
6 -  гнейсы и гранито-гнейсы (доальпийское континентальное основание); 7 -  грубые песчаники с телами серпентиНизированных ультрабазитов (рифтогенные 
отложения?); 8 -  переотложеннные морские бокситы; 9 -  глубоководные Fe-Mn металлоносные осадки; 10-обломочные известняки (конусы выноса на шельфе 
и подножье); 11 -  олистолиты: 11 -  габбро и серпентинитов, 12 -  известняков.

Г
Е

О
Л

О
Г

И
Ч

Е
С

К
О

Е
 С

Т
РО

Е
Н

И
Е

 А
Р

Х
И

П
Е

Л
А

Г
А

 К
И

К
Л

А
Д

Ы



десятков метров. Более верхние горизонты со
стоят из остроугольных галек карбонатных по
род с примесью серпентинитового материала 
(Тинос). Выше этих маломощных олистостро- 
мов-предвестников залегают крупные (Эвия) и 
гигантские (Тинос) олистоплаки серпентинизиро- 
ванных габбро протяженностью в несколько ки
лометров. Еще выше размеры олистоплаков рез
ко уменьшаются до нескольких сотен метров и в 
их составе уже преобладают габброиды, плагиог- 
раниты и базальты, но самые верхние из них со
стоят всегда из серпентинитов (юго-восточное 
окончание Андроса). Перекрывается олистост- 
ром мощной практически чисто карбонатной 
толщей (единица Стира на Эвии и мраморы Мес- 
сария на Андросе).

Средний горизонт метакластических пород за
легает выше мраморов и начинается с мощного 
мегаритма турбидитов, обладающих контрастной 
окраской из-за присутствия светлых карбонат
ных и альбитовых зерен в темном матриксе. По
роды хорошо и ритмично слоистые с четкими и 
резкими границами слоев. В прослоях крупнозер
нистых песчаников изредка встречается косая 
слоистость. Завершается турбидитная пачка го
ризонтом глубоководных отчетливо слоистых 
тонких осадков, содержащих железо-марганце
вые корки и конкреции (Андрос). Собственно 
олистостромовая часть среднего горизонта начи
нается выше глубоководных отложений. В осно
вании она представлена грубообломочными не
сортированными гравелитами и конгломератами, 
чередующимися с мощными горизонтами несор
тированных песчаников. Слоистость в породах 
как правило неотчетливая. Гальки и глыбы до не
скольких метров в диаметре состоят из светлых 
мраморов, серых кремней, плагиогранитов, зеле
новато-серых андезито-базальтов. Самая верхняя 
часть олистострома содержит олистолиты габ
бро, плагиогранитов, кислых и. основных лав в 
сложных соотношениях. Размер олистолитов до
стигает несколько десятков метров мощности 
(олистостром в основании единицы Охи на Эвии и 
верхи сланцев Петалон на Андросе). Завершает
ся разрез гигантскими олистоплаками серпенти- 
низированных гарцбургитов протяженностью в 
несколько километров, выше которых с види
мым согласием залегает терригенно-карбонатная 
толща (Агиос Петрос Сиполин и карбонатная 
толща Охи).

Верхний горизонт метакластических пород 
также начинается с тонкослоистых тонких песча
ников, включающих прослои металлоносных 
осадков. Выше по разрезу они переходят в несло
истые серо-черные среднезернистые песчаники 
с очень крупными телами светлых мраморов. 
Редкие горизонты гравелитов содержат гальки 
мраморов, зеленых туфовых пород и базальтои- 
дов. Перекрываются тела мраморов монотонной

толщей темных песчаников в несколько сотен 
метров мощности с прослоями до одного метра 
мощности тальковых и тальксодержащих пород, 
образовавшихся за счет размыва близко располо
женных поднятий, сложенных ультраосновными 
породами. Крупные олистолиты серпентинитов, 
олистоплаки габбро -  плагиогранитов с грубооб
ломочным матриксом, состоящим из гравелитов 
и мелкогалечных конгломератов, перекрывают 
эту толщу (верхняя часть сланцев Агиос Саранта 
и низы Макротантал он, верхний олистостром 
единицы Охи). Завершается разрез верхнего оли
стострома монотонной толщей грубых серых пе
счаников с линзовидными горизонтами мелкога
лечных гравелитов и перемещенными телами ри- 
фоидных мраморов и перекрывающих их ярко- 
зеленых андезито-базальтовых туфов.

Стратиграфические колонки юго-восточной 
группы островов Киклады (Наксос, Иос, Амор- 
гос и др.) начинаются с гранито-гнейсового ком
плекса, принадлежащего доальпийскому (герцин- 
скому, по [39]) континентальному основанию, пе
рекрытого нарушенным чехлом мезозойских 
мелководных осадков и переотложенных на 
шельфе бокситов. Располагающиеся в основании 
чехла среди нижнетриасовых монотонных клас- 
тических осадков ультрабазиты и базальты (На
ксос, Иос) имеют, вероятно, рифтогенную приро
ду, так же, как в пределах континентальной Гре
ции [31]. Позднее карбонатные отложения чехла 
ЮВ-ой Киклады накапливались в условиях пре
имущественно пологого континентального скло
на (поздний триас -  начало юры?) и мелководно
го шельфа (конец юры? -  мел) с поступлением 
бокситового материала из районов развития ла- 
теритных кор (Наксос, Аморгос). Мощность кар
бонатных отложений, присутствие метабоксито- 
вых горизонтов и обилие остатков мелководной 
фауны резко отличают карбонатный чехол ЮВ- 
ой Киклады от его более глубоководных анало
гов в СЗ-ой Кикладе. Накопление олистостромов 
в условиях лавинной седиментации, связанной с 
глобальной тектонической активизацией, также 
приходится на эоцен. Однако мощность олистост
ромов, размер и количество олистолитов, посту
пающих в этот мелководный бассейн, оказыва
ются несравнимо меньшими по отношению к 
олистостромам северо-западной части Киклады.

Оба типа разреза архипелага Киклада можно 
без особых затруднений сопоставить с хорошо 
изученными и не столь сильно метаморфизован- 
ными разрезами континентальных частей Греции 
и Турции. Так, например, офиолитсодержащие 
метаморфические толщи и мраморы северо-за
падной части Киклады литологически похожи на 
офиолитовые толщи континентальной Греции, 
расположенные западнее и накапливавшиеся в 
центральной части океанического бассейна Пин- 
дос [31]. Разрезы обоих регионов совпадают во



многих деталях, включая даже марганцовистую 
геохимическую специализацию тонких осадков. 
В то же время комплексы юго-восточной части Ки
клады имеют несомненное сходство с метаморфи
ческим основанием микроконтинента Анатолия 
(массив Мендерес) расположенным к востоку от 
архипелага [6, 10, 27].

Аналоги толщ  СЗ-ой и ЮВ-ой Киклады также 
хорошо распознаются в покровном сооружении 
Крита среди самых верхних единиц Астероза и 
Пиндос -  Этия [14]. Так, например, единица Пин- 
дос -  Этия на Крите состоит из двух главных час
тей: нижней, преимущественно карбонатной, с 
возрастным интервалом поздний триас-палео- 
цен(?), и верхней -  мощного олистострома и фли- 
ша палеогенового возраста. Согласно М. Бонно 
[8], в строении блокового флиша наблюдается 
три стратиграфических уровня, содержащих офи- 
олитовые блоки, разделенных карбонатными 
толщами, -  полный аналог разреза метаморфи
ческих толщ  СЗ-ой Киклады на островах Андрос 
и Южная Эвия. Петрографически резко отличная 
единица А стероза залегает на единице Пиндос- 
Этия и представлена толщей кристаллических 
сланцев, мраморов и гнейсов, пронизанных дай
ками метаморфизованных гранитов. Выше этой 
толщи залегаю т юрские (?) серпентиниты [8], за
нимающие такую же структурную позицию, как 
и серпентиниты на Наксосе и Иосе. Гнейсы и 
сланцы обладают автономным структурным сти
лем, независимым от альпийских деформаций 
других тектонических покровов. Все это позволя
ет рассматривать кристаллическое основание 
ЮВ-ой Кйклады в качестве возможных аналогов 
Астерозы, которая, в свою очередь, считается ана
логами основания Субпелагонийской зоны [8].

4. М АГМ АТИ ЧЕСКА Я И
М ЕТА М О РФ И ЧЕСКА Я ЗО Н А Л Ь Н О С Т Ь
М иоценовые (8-18 млн. лет) гранитоидные ин

трузии в пределах пояса распределены крайне не
равномерно, образуя цепь массивов “батолитово- 
го типа” вдоль главной шарьяжной зоны между 
СЗ-ой и ЮВ-ой Кикладой и несколько разрознен
ных массивов к востоку и западу (рис. 8, см. рис. 1). 
Граниты принадлежат преимущественно к 1-типу 
при резко подчиненном количестве S-гранитов 
[34]. Щ елочность интрузий отчетливо возрастает 
с запада на восток: от гранодиоритов в Аттике 
(Лаурум) и на о-ве Серифос через нормальные и 
лейкократовые граниты на островах Тинос, Ми
конос-Дел ос, Икария, Наксос, Иос и Парос до 
монцонитовых гранитов на островах Самос, Кос 
и полуострове Будрум. Соответственно щелочно
сти в гранитах с запада на восток возрастает со
держание нормализованного К 20 . Изолинии со
держания К 20  простираются параллельно линей
ности и шарнирам лежачих складок М2 (рис. 9).

Гранитные интрузии, локализованные внутри 
и по периферии зоны шарьяжа, обнаруживают 
следы синкинематического внедрения: породы 
гнейсированы и полосчатость конформна с кли
важем этапа М2 во вмещающих сланцах. Дайки и 
пегматитовые жилы, свидетельствующие о высо
кой насыщенности магмы флюидом, образуют 
рои и скопления главным образом в пределах бо
лее верхнего тектонического комплекса ЮВ-ой 
Киклады. Количество их закономерно уменьша
ется вверх по разрезу и на восток по направлению 
общего погружения главной шарьяжной зоны, 
включающей граниты “батолитового типа”. Та
кое соотношение позволяет предполагать, что 
кровля гранитных массивов такж е в целом погру
жается в восточном направлении вслед за мета
морфическими изоградами (см. рис. 8).

Свидетельства о наличии и составе флюидно
го потока в период метаморфизма М2 приведены 
в работе по исследованию состава флюидных 
включений в магматических породах, метаморфи
ческих жилах и вмещающих сланцах [36]. Соглас
но этим исследованиям, состав флюида существен
но менялся от почти несоленого гидрокарбонатно
го (до 90 мол. % С 0 2) в период метаморфизма М2 
до сверхсоленого (40-45% NaCl, КС1, СаС12, 
MgCl2) рассола в период внедрения гранитных 
магм. Температура флюида М2 колебалась от 
400-500 до 600-700°С в период контактового ме
таморфизма. Количество метаморфогенного 
флюида, рассчитанное различными методами, со
ставляло от 10 до 100% от объема метаморфизу- 
ющихся пород, что явно свидетельствует о нали
чии внешнего источника газово-жидкой фазы. 
Флюид по мнению авторов, мигрировал вдоль 
вторичных поверхностей скалывания метамор
фических пород, был химически неравновесным 
с вмещающими породами и циркулировал доста
точно короткое время, так и не заместив оконча
тельно предшествующие осадочное и метамор
фические ассоциации минералов. Авторы также 
делают заключение на основании исследования 
5С12 и бО18 во включениях, что источником ф лю 
ида являлись хорошо гомогенизированные коро
вые и мантийные породы, подвергнувшиеся реак
ции декарбонатизации при температуре около 
1000°С, однако этот вывод был оспорен позднее в 
пользу корового источника [5].

Таким образом, шарьяжная зона во время по
гружения комплексов СЗ-ой Киклады под ком
плексы ЮВ-ой Киклады должна была представ
лять собой зону транспортировки и вывода избы
точного флюида из достигших нижнекорового 
уровня карбонатных и олистостромовых отложе
ний, подвергшихся там дегидратизации, декарбо
натизации и расплавлению. Наблюдения над син- 
метаморфическими жилами показывают, что в 
подавляющем числе случаев они располагаются 
вдоль кливажных поверхностей М2 в виде субсо
гласных линз, “пузырей” и торпедообразных тел,



сз к
ей

О
О и

о
X оо ейо

X  К
Ё S  
2  т  .

Си«
X

<

О
X
X

Н

ои
X

о*
ей

ас
О
X
о

юв

В ер х н я я  п л и та

биотит при 450° С
андалузит-силлиманит 
при 550° С 
эвтектический 
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Рис. 8. Глубинный геологический разрез (А ) вдоль траверса и его реконструкция ( Б)  на поздний олигоцен-ранний ми
оцен.

практически не пересекая кливаж М2, что свиде
тельствует о крайне низкой способности флюида 
мигрировать поперек зоны. Из этого следует, что 
наклонная шарьяжная зона представляла собой 
анизотропное образование, хорошо проницаемое 
для флюида только в продольном направлении по 
восстанию зоны. Этот вывод может быть оценен 
количественно на основе анализа распределения 
градиентов температур вдоль траверса. Как пока
зывают восстановленные изограды (см. рис. 9), теп
ловой ореол, создаваемый флюидом, имел вытяну
тую вдоль шарьяжной зоны форму с градиентами 
температур, отличающимися на порядок: 1-2°С/км 
для СЗ-ой Киклады (вдоль зоны, по направлению 
высокой проницаемости) и 30-50°С/км для ЮВ-ой 
Киклады (поперек зоны, по направлению низкой 
проницаемости). Краевая высокоградиентная 
часть потока на совремейном эрозионном срезе

вскрыта в ядрах антиформ Д3 юго-восточной час
ти Киклады (Наксос, Иос и др.), а центральная 
низкоградиентная - н а  всей территории СЗ-ой 
Киклады.

5. ГЕО Д И Н А М И ЧЕС К О Е РА ЗВ И ТИ Е

Формирование континентальной коры в Эгей
ском бассейне происходило в олигоцен-миоцено- 
вое время в результате полного закрытия север
ной ветви Нео-Тетиса (Вардарский океан) и колли
зии связанных один с другим Апулийского и 
Анатолийского микроконтинентов с южным кра
ем. Евразийского континента [31, 37]. В результате 
эоценовой коллизии северная часть коры Вардар- 
ского океана субдуцировала под край Евразии, об
разовав в результате плавления олигоценовый вул
канический пояс. Южная же часть океанической



Рис. 9. Соотнош ение простираний шовной зоны М2, ориентировки складок и минеральной линейности М2, простира
ний изолиний нормализованного К 20  (данные по [34]) в миоценовых гранитах. Условные обозначения см. на рис. 1.

коры оказалась выжатой далеко на юг в резуль
тате субдукции под нее обоих микроконтинентов 
и практически полностью их перекрыла [31, 37]. 
Остатки коры Вардарской океанической струк
туры образуют в настоящее время Вардарскую и 
Измирскую сутурные зоны и многочисленные 
офиолитовые аллохтоны выше Субпелагоний- 
ской единицы в Греции и Анатолии в Турции.

Осадочные формации Киклады, располагав
шиеся в пределах западного края Анатолийского 
микроконтинента (ЮВ-ая Киклада) и карбонат
ной платформы (СЗ-ая Киклада), соединяющей 
Анатолию с Апулией, начиная с эоцена, накапли
вались на северных пассивных окраинах микро
континентов непосредственно перед фронтом 
офиолитовых шарьяжей. Обе зоны могли быть 
разделены разломом трансформного типа, как и 
предполагалось ранее [14]. Субдукция пассивного 
края микроконтинента и карбонатного “моста” 
под южный край Вардарской структуры происхо
дила, вероятно, не менее чем в три фазы , чем 
объясняется ритмическое строение карбонатно- 
олистостромовых отложений, перекрывающих 
отложения карбонатной платформы и западного

края Анатолии. В результате полного перекры
тия территории офиолитовыми покровами в тол
ще формируется кристаллизационная сланцева
тость и линейности вдоль плоскостей слоистос
ти. Судя по наблюдениям на Спросе [29] и Андросе
[25], первоначальная ориентировка складок и ли
нейности этапа М, была близширотной, что согла
суется с северным направлением субдукции. Мета
морфическая ассоциация этого этапа включает ми
нералы, характерные для очень низкоградиентного 
типа метаморфизма высоких давлений и низких 
температур. Хотя состав ассоциации меняется от 
места к месту в пределах всего пояса, тем не менее 
в среднем она обнаруживает близкие температуру 
и давление своего образования (400-500°С, около 
12—15 кбар), что соответствует погружению на 
глубину до 50 км [34].

Второй синметаморфический этап М2 про
явился в позднем олигоцене -  раннем миоцене. 
Лежачие складки и связанная с ними линейность 
довольно строго ориентированы на СВ 20-40° вне 
зависимости от масштаба складок и грубо парал
лельно миоценовому вулканическому поясу в Тур
ции (см. рис. 9). По крайней мере в двух местах



(острова Андрос и Аморгос) устанавливается их 
западная вергентность в мезо- и мегамасштабе. 
Процесс пластического синметаморфического те
чения пород сопровождался образованием много
численных разрывов шарьяжного типа как внутри 
толщ, так и на их контактах. Несомненно, что наи
более крупной из них: являлась шарьяжная зона на 
стыке обоих типов разрезов Киклады, поскольку 
во время формирования она служила основной 
магмовыводящей структурой. Интерпретируя 
вергентность лежачих складок как следствие 
“выдавливания” масс из нижнекоровых уровней в 
результате изменения геометрии взаимодействия 
плит, можно сделать вывод о транспортировке 
пород вверх и на запад вдоль полого наклоненного 
на восток глубинного шарьяжа. При этом переме
щении континентальные мелководные комплексы 
ЮВ-ой Киклады перекрыли более глубоководные 
комплексы СЗ-ой Киклады.

С деформацией М2 шарьяжного сооружения 
связан во времени поворот западной части Эгей
ского 6acqeftHa по часовой стрелке в среднем на 
25° [20] и восточной части против часовой стрел
ки почти на 30° [23]. Линия перегиба легко трас
сируется по областям, не испытавшим поворота 
по палеомагнитным данным, и точкам перегиба 
сутур (рис. 10А). Она прослеживается от цент
ральной части о-ва Крит через шарьяжную зону 
между ЮВ-ой и СЗ-ой Кикладой и далее до стыка 
олигоценового и миоценового вулканических по
ясов на территории северо-западной Турции. Это 
взаимовстречное вращение двух блоков, прохо
дившее вдоль указанной линии, привело к возник
новению глубинной шарьяжной зоны, наклоненной 
на восток и деформации голубосланцевого ком
плекса Mj в лежачие складки многокилометро
вой амплитуды с перемещением пород вначале в 
средние (7-20 км), а затем, в период поступления 
перегретого флюида и внедрения гранитов, в бо
лее верхние (5-7 км) горизонты коры.

Реставрация взаимного положения блоков и 
оценка минимального сокращения территории 
Киклады может быть произведена на основе 
предположений, что центр вращения обоих бло
ков располагался в районе о-ва Крит, как это по
казано на рис. 10Б, В.  Легко увидеть, что “исчез
нувшая” территория в пределах шарьяжной зоны 
представляла собой сектор с вершиной, обращен
ной к югу. Такая конфигурация неизбежно приво
дит к прогрессивному уменьшению количества по
глощенной коры в период субдукции: с 200-300 км 
на севере до нуля на юге. Это означает, что мио
ценовый вулканический пояс над поглощенной 
корой должен был возникнуть на севере раньше, 
чем на юге, что и имеет место в действительности 
[33]. Кроме того, прогрессивное уменьшение ко
личества поглощенной коры к югу, достигнув ве
личины 100-150 км, должно было вообще приве
сти к прекращению вулканической деятельности

в миоценовом поясе Турции по мере продвижения 
на юг, поскольку размеры погруженной плиты не 
позволяли ей опуститься в область плавления. 
Перемещение предполагаемого центра вращения 
в южном направлении за пределы о-ва Крит и 
увеличение соответственно площади сектора 
приводит лишь только к пропорциональному уве
личению размеров поглощенной коры в резуль
тате вращения, не влияя на установленные зако
номерности субдукции в целом.

Третий этап Д3 (плиоцен?) проявлен как от
четливая постметаморфическая деформация по
род всей Киклады в крупные слабо опрокинутые 
к западу складки с пологими (до 40°) крыльями, 
которые были наложены на лежачие складки М2 
с первоначальной западной вергентностью. При
мерами таких структур являются антиформы и 
сопряженные с ними синформы в центральной 
части Эвии, Андроса, Наксоса, Аморгоса и др. 
Шарниры этих открытых складок ориентирова
ны в северо-восточных румбах, во многих случа
ях совпадая с ориентировкой складок М2, но, в от
личие от них, антиформы и синформы имеют 
крутую осевую поверхность. Такое коаксиальное 
соотношение кинематических параметров дока
зывает, что этапы М2 и Д3 являются следствием 
одного и того же процесса сжатия, эволюциони
ровавшего от шарьяжного перемещения блоков 
при высоких давлениях к простому поперечному 
сокращению коры в приповерхностных условиях 
при одной и той же ориентировке сжимающих 
усилий. Это позволяет предполагать, что обе де
формации являются проявлением ранней и позд
ней стадии одного и того же процесса.

Согласно палеомагнитным данным [20], запад
ная часть Эгейского бассейна в это время после 
перерыва от 15 до 7 млн. лет назад (поздний мио
цен) вновь продолжила вращение по часовой 
стрелке. Угол поворота в течение плиоцена со
ставил 25°, а соответствующее сокращение пло
щади оказалась вполне достаточным, чтобы вы
звать деформацию Д3.

Четвертый этап Д4, начавшийся, по-видимому, 
в конце плирцена и начале четвертичного време
ни, характеризуется новой перестройкой направ
ления деформаций, поперечной к этапу Д3. Он 
контролирует современную топографию дна 
Эгейского моря, находящегося в режиме разви
тия задугового бассейна в результате субдукции 
океанической коры в Эллинском желобе.

Автор выражает благодарность Научному 
Фонду Министерства Абсорбции Израиля, ф и
нансировавшего полевые исследования в преде
лах Киклады в 1993-1994 гг., и Среднеазиатской 
консалтинговой фирме “Гея” (Узбекистан), под
державшей продолжение работы в 1995-1996 гг. 
Часть полевых наблюдений на островах Андрос и 
Тинос проводилась совместно с профессорами



Рис. 10. П алеомагнитны е направления и простирания главных сутур Эгейского бассейна (Л), реставрация положения 
блоков для позднего миоцена-плиоцена (£ ) и позднего олигоцена -  раннего миоцена (В). См. пояснения в тексте.
1 -  олигоценовый и 2 -  миоценовый вулканические пояса (стрелка указы вает направление омолаживания вулканов); 
3  -  палеомагнитные направления; 4  -  точки поворота; 5 -  оф иолитовы е сутуры; 6 -  субдуцировавшая площадь.
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Geological Structure of the Cyclades along the Ewoia-Amorgos Traverse, Greece
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The Cenozoic Cycladic metamorphic belt consists of deeply reworked crustal zones within the Aegean basin, 
which at present overlies an active subduction zone. Comparison of tectono-stratigraphic columns from differ
ent parts of the basin indicates the presence of two Oligocene-Early Cretaceous tectonic units within the belt 
(northwestern and southeastern Cyclades). The tectonic suture that separates the paleoplates runs through the 
central part of the basin and is almost perpendicular to the E-W-trending present-day subduction zone. Comparison 
of lithological and structural data and differences in style and zoning between the two units show that there were two 
phases in the crustal evolution of the region. The first phase in the Eocene created the E-W-trending structure of the 
belt with a concomitant manifestation of greenschist-facies metamorphism. The second phase in the Oligocene- 
Early Miocene resulted in zoned retrograde metamorphism of the entire complex, producing gigantic NW-ver- 
gent recumbent transverse folds. Paleomagnetic evidence, the distribution of normalized K20  concentrations 
in Miocene granitic intrusions, and the change in the orientation of the marginal volcanic belt at the time of 
accretion indicate that the formation of the crust underlying the Aegean basin was accompanied by a change in 
the orientation of the subduction 'zone: from E-S in the Eocene to roughly N-W in the Oligocene-Early Mi
ocene, then again to E-W at present.
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Настоящее время характеризуется интенсивным проникновением в науки о Земле идей синергети
ки -  нового междисциплинарного научного направления, изучающего универсальные свойства яв
лений самоорганизации в динамических неравновесных системах. Интерес геологов к проблемам 
синергетики не случаен, так как Земля как геологический объект буквально насыщена множеством 
разнообразных систем и подсистем, подчиняющихся законам самоорганизации, что продемонстри
ровано множеством работ, опубликованных в последние годы. В этом смысле не составляют ис
ключения и различные тектодинамические системы, Являющиеся следствием деформаций геологи
ческой среды.
В статье на некоторых конкретных примерах предпринята попытка рассмотреть процессы самоор
ганизации, возникающие в деформируемой геологической среде и сопровождающие формирование 
парагенезов разномасштабный структурных форм.

ВВ ЕДЕН И Е

Выявление механизмов тектонических дефор
маций, йриводящих к формированию деформаци
онных структурных фор^и и их сочетаний (струк
турных парагенезов), является важнейшей задачей 
геологии, направленной как на решение частных 
практических вопросов структурного прогноза, так 
и на познание общих закономерностей эволюции 
тектоносферы. Значительный прогресс в реш е
нии этой задачи был достигнут в связи с приложе
нием принципов механики деформируемых твер
дых тел к интерпретациям наблюдающихся тек
тонических структур, что определило переход от 
морфологических исследований к решению гене
тических вопросов тектоники. Вместе с тем, ори
ентирование моделей механики на нужды промы
шленности, в частности, на решение проблем 
прочности и разрушения материалов и конструк
ций, используемых в технике и строительстве, ог
раничивает их применимость рамками поставлен
ных задач или требованиями тех или иных техно
логий.

В тектонике перечень проблем, связанных с де
формированием природных объектов, значительно 
шире, чем в промышленности, и многие из этих 
проблем не могут быть решены в рамках традици
онных механических представлений. В этой связи в 
последние годы появилось множество работ, в 
которых высказана явная неудовлетворенность 
моделями механики деформируемых твердых тел 
применительно к изучению различных сторон 
тектогенеза [10, 13, 14-17, 22-24]. В подтвержде
ние сказанного приведем цитату из одной из пере

численных работ, в которой четко сформулиро
ваны противоречия в подходах к изучению де
формаций в механике и геологии: “ ...в механике 
деформируемого твердого тела, которая до сих 
пор является фундаментом геомеханики, усилия 
исследователей были направлены главным обра
зом на поиск однозначных связей меж^у дефор
мациями и напряжениями. Успех в решении задач 
о напряженно-деформированном состоянии твер
дой среды достигался ценой обезличивания при
родных объектов, пренебрежения их структурой 
и историей. Выделение природного объекта из 
окружающей среды приводило к его омертвле
нию, и прогноз отдаленных последствий стано
вился невозможным и бессмысленным.

Назначение исследователем начальных и гра
ничных условий фактически навязывало твердому 
телу детерминированное поведение. Однако при
родный объект благодаря приобретенной структу
ре обладает собственной приспособительной реак
цией. Структурные изменения имею т опреде
ленную направленность, которая обусловлена, 
вероятно, стремлением ослабить действие внешних 
сил, увеличив, например, подвижность слагающих 
природные тела блоков. Если в механике твердо
го деформируемого тела привычен вопрос: как 
это происходит?, то для природного объекта при
обретаю т смысл вопросы: почему? с какой це
лью ?” [13, с. 14].

Возникшие противоречия между объектом и 
моделями, применяемыми для его изучения, оче
видно, могут быть устранены путем разработки 
новых подходов к моделированию геологической



среды и протекаю щ их в ней динамических про
цессов. В этой связи в последние годы в тектони
ке и геоф изике бы л предлож ен ряд принципиаль
но новых моделей, значительно отличаю щ ихся 
от традиционны х моделей механики деф орм ируе
мых тверды х тел [8, 10, 11, 13, 14-17, 22-24]. Эти 
модели отличаю тся одна от другой, но их объеди
няет общ ее свойство: в их рамках геологическая 
среда в об ъем е литосф еры  представляется о т 
кры той системой взаимодействую щ их структур
ных элем ентов, обмениваю щ ейся энергией и ве
щ еством с внеш ним миром. Различны е динамиче
ские процессы , протекаю щ ие в такой  системе, в 
том числе и процессы тектогенеза, направлены  
на перераспределение и трансф орм ацию  энергии 
и массы, поступаю щ их извне, при этом  изменяю т
ся свойства самой системы: она перестраивается.

О чевидно, что на развитие новых подходов к 
моделированию геологической среды оказало вли
яние проникновение в науки о Зем ле идей синерге
тики -  нового междисциплинарного научного на
правления, изучающего универсальные свойства 
явлений самоорганизации в динамических неравно
весных системах. В этой связи следует отметить, 
что литосфера представляется прекрасным объек
том для синергетики, так как она буквально насы
щена множеством разнообразных систем и подсис
тем, подчиняю щ ихся законам самоорганизации 
[4-6]. Различны е примеры  функционирования та 
ких систем  и подсистем  в гео л о ги ческо й  среде 
приведены  в р аб о тах  многих и сследователей  
[8, 10, 17,24]. В последние годы идеи синергетики 
активно использую тся в геодинамике [7]. З а к о 
нам самоорганизации подчиняю тся и деф ормиру
ем ы е среды [9], в том числе и геологическая сре
да, испы ты ваю щ ая тектонические деф ормации 
[5, 6, 10, 22-24].

Р Е Л А К С А Ц И О Н Н А Я  М О Д Е Л Ь  
Д Е Ф О Р М А Ц И О Н Н О Г О  П Р О Ц Е С С А

В цитируемой вы ш е работе [13] обосновы ва
ется мысль, что главная цель моделирования в гео
механике заклю чается в исследовании приспосо
бительны х реакций природных об ъекто в  на 
внеш нее воздействие и условий их реализации. 
Такие представления о моделировании вполне 
совместимы с изучением механизмов ф орм ирова
ния структурны х парагенезов -  законом ерны х, 
устойчиво повторяю щ ихся сочетаний структур
ных ф орм  различной морф ологии и разм ера, об
разую щ ихся при тектонических деф ормациях и 
являю щ ихся, по существу, единственным свиде
тельством протекания последних, сохраненном в 
“памяти” геологической среды.

Н е вдаваясь в подробности, отметим , что вряд 
ли мож но получить сколько-нибудь значимую  
инф орм ацию  о формировании структурны х пара
генезов на основании механических моделей

сплош ности, в которы х деф ормируем ая среда из
начально лишена каких-либо структур. Гораздо бо
лее перспективный путь -  представить геологичес
кую  среду совокупностью геометрических струк
турных элементов, объединенных в систему. По 
определению, система -  это множество элементов, 
находящихся в отношениях и связях друг с другом, 
образующих определенную целостность, единство. 
Иначе говоря, система -  это ряд особым образом 
организованных элементов, а организация элем ен
тов в системе является ее структурой. В такой мо
дели среда представляется сплош ной в том  смыс
ле, что она практически непреры вно заполняет 
геологическое пространство, но в то  ж е время 
она дискретна, так  как состоит из элем ентов оп
ределенной геометрии и разм еров, связанных в 
единое целое.

И значальное структурное состояние реальной 
геологической среды определяется совокупнос
тью  разномасш табны х структурны х элементов, 
находящихся в определенны х отнош ениях и свя
зях и являю щ ихся структурны ми уровнями ее ор
ганизации. Н а разны х структурны х уровнях таки 
ми элементам и могут бы ть отдельны е минераль
ны е зерна, агрегаты  зерен, слои, пачки слоев, 
блоки и т.д., а структура среды в целом представ
ляет собой суперпозицию  структур разны х струк
турны х уровней. С ледовательно, модель исход
ной структуры  реальной геологической среды 
м ож ет бы ть представлена слож ной иерархически 
построенной системой элем ентов, содерж ащ ей 
разны е уровни их структурной организации: вцу- 
тризерновы е уровни (атомы , точечны е деф екты , 
дислокации, блоки мозаики и др.), уровни зерен, 
агрегатов зерен, слоев, пачек слоев, блоков и т.д., 
при этом  каж дый из последую щ их структурных 
уровней вклю чает в себя предыдущие. Система' 
откр ы та  для энерго- и массообмена с окруж аю 
щей средой. Т акая модель м ож ет бы ть исследова
на на предмет приспособительной реакции струк
туры  системы, возникаю щ ей в ответ на какие-ли
бо внеш ние воздействия в том  числе и на ее 
нагружение.

Поскольку для анализа процессов структурооб- 
разования в геологической среде привлекается мо
дель с исходной иерархической структурой, имеет 
смысл, прежде всего, определить функции этой 
структуры в механизмах тектогенеза. Основная 
функция иерархической структуры заключается в 
том, что при нагружении системы (или ином внеш
нем воздействии) возникающие в ней напряжения 
распределяются неравномерно, концентрируясь на 
неоднородностях разных структурных уровней. 
Иначе говоря, иерархия структурных уровней сре
ды порождает весьма неоднородное поле напряже
ний с концентраторам и  разны х разм еров  и ин
тенсивности. В связи с неоднородностью  поля 
напряж ений деф орм ация так ж е  неоднородна и 
развивается локализованно в концентраторах, так



как  в этих областях раньш е, чем  в лю бы м  других 
частях системы, напряжения достигаю т предель
ных значений. Такие представления позволяю т 
использовать синергетический подход к описа
нию  тектонических деф ормаций и рассматривать 
деф ормируем ую  геологическую  среду как дале
кую  от равновесия диссипативную систему. П ри 
этом  предполагается диссипация упругой энер
гии, поэтому деф ормационны й процесс напря
мую связан с релаксацией поля напряжений.

Релаксация напряжений в концентраторах на
груж аемой среды (а, следовательно, и диссипация 
энергии) м ож ет осущ ествляться различны ми м е
ханизмами, связанными с разны м и уровнями 
структурной организации: внутризерновы ми м е
ханизмами (диффузионны ми, трансляционны ми 
и др.), механизмами уровней зерен  и агрегатов зе
рен (перестройкой и миграцией границ зерен, 
растворением  -  переотлож ением , рекристаллиза
цией, перекристаллизацией, ф азовы м и  превра
щ ениями и др.), слоев и пачек слоев (перемещ ени
ем слоев по границам, их будинированием, изги
бом и др.), наконец, разруш ением  материала в 
концентраторах, т.е. образованием  трещ ин и р аз
ры вов и перемещ ениями блоков по разры вам . 
Э ф ф екти вность  тех или иных релаксационны х 
механизмов сущ ественно зависит от внешних ус
ловий (Г, Р, скорости нагруж ения системы и т.п.). 
П ри определенны х внешних условиях концентра
торы  каж дого из уровней структурной организа
ции системы  обладаю т собственными механизма
ми и, что очень важно, собственными временами 
релаксации напряжений, поэтому деф орм ацион
ный процесс в системе осущ ествляется не хаоти
чески, а вполне упорядоченно, последовательно 
переходя с уровня на уровень, что  и отраж ается в 
ф орм ировании законом ерны х структурны х соче
таний (структурных парагенезов).

В работе [9] с позиций релаксационной модели 
рассмотрена пластическая деформация твердых 
тел и обоснован вывод, что, если представлять на
гружаемый объект как систему взаимодействую
щих концентраторов напряжений, в ней неизбежно 
происходит синхронизация релаксационных про
цессов, следствие^ которой является самопроиз
вольное формирование пространственно-времен
ной структуры в виде релаксационных волн плас
тичности. Ф ормирование такой  структуры  м ож ет 
бы ть объяснено следующим образом . П ри нагру
жении о б ъ ек та  первым в релаксационную  работу 
вклю чается тот  уровень структурной организа
ции, в концентраторах которого  при данных 
внешних условиях напряжения бы стрее достига
ю т предельны х значений. Если, следуя вы ш еиз
ложенному, считать, что лю бой механизм деф ор
мации реализуется как релаксационны й процесс, 
то, как  это  показано в [9], деф ормационная кри
вая а  -  £, получаемая при механических испы та
ниях кристаллических м атериалов, в том  числе и

горных пород, м ож ет бы ть представлена в виде 
пилообразной функции (рис. 1-1). И з диаграммы  
следует, что каж ды й сброс напряжений и скачко
образны й прирост деф ормации начинаю тся, ког
да на одном из концентраторов достигается кри
тическое напряж ение (о кр), и заканчивается, ког
да напряж ение падает ниже критического. Затем  
процесс повторяется с другим концентратором  и 
т.д. Н о поскольку в системе имеется огромное ко
личество концентраторов, к о то р ы е ср абаты ва
ю т без четкой последовательности, перекрываясь, 
кривая сглаживается и деформация представляется 
как интегральный процесс самоорганизации эле
ментарных актов пластичности, носящий коллек
тивный скоррелированный характер, и именно 
скоррелированны й самосогласованны й характер 
работы  концентраторов напряжений обеспечива
ет стационарность деф ормации, проявляю щ ую ся 
на макроуровне.

С течением времени количество концентрато
ров соответствующего структурного уровня посте
пенно исчерпывается, что на диаграммах с - г  о т
раж ается в упрочнении, а в самой системе -  в пе
рестройке ее структуры  и соответственно в 
перестройке поля напряжений. Полное исчерпание 
релаксационной работы  концентраторов данного 
уровня структурной организации приводит к его 
исклю чению  из системы, и, если при этом  нагру
ж ение продолж ается, происходит кардинальное 
изменение характера деф ормационного процес
са. Н а диаграммах механических испытаний та
кое изменение ф иксируется, например, постепен
ным либо мгновенным сбросом напряжений, а в 
самой системе -  переходом на другой структур
ный уровень, имевшийся ранее в системе или при
обретенны й в процессе деформации.

Переход деф ормации с одного структурного 
уровня на другой наиболее отчетливо проявляет
ся на диаграммах с деф ормациями в запредель
ных областях (см. рис. 1-2, 3). Т акие диаграммы 
часто получаются при механических испытаниях 
горных пород, особенно при испытаниях на сжа
тие. Н а этих диаграммах так  ж е, как и в ранее рас
смотренном случае, вначале отм ечается деф ор
мация с упрочнением, а затем , при достижении 
напряжениями некоторого  предела, происходит 
частичная потеря сопротивления, фиксируемая по
степенным спадом напряжений, продолжаю щ имся 
вплоть до полного разруш ения образца. П ри де
ф ормировании материалов в запредельны х обла
стях обы чно развиваю тся больш ие остаточны е 
деф ормации. И зучение структурны х изменений, 
происходящих в образцах в процессе деф орм иро
вания, показы вает, что при достижении опреде
ленного уровня напряжений в м атериале зарож 
даю тся “трещ ины  скалы вания” (зоны  сдвига), 
разбиваю щ ие образцы  на блоки. Д альнейш ая де
ф орм ация м атериала осущ ествляется смещ ения
ми блоков по этим зонам, что и отраж ает переход



Рис. 1. 1-3 -  диаграммы о -е , получаемые при механических испытаниях горных пород: 1 -  пластичность с упрочнени
ем (интерпретация по [9]); 2, 3 -  пластичность с разупрочнением (деформация в запредельных областях); 4 -  диаграм
ма, показываю щ ая влияние анизотропии на предел прочности при трехосном сжатии аспидного сланца Мартинсбург. 
П остроена по данным, взятым из [25].
а  -  напряжение, е -  деформация, а кр -  критический уровень напряжений в концентраторах. Для 4: испытывались ци
линдрические образцы 25 х 6 см в резиновой оболочке при Т  = 20°С и скорости деформации 1СГ4 с-1. о 3- а !  -  диф ф е
ренциальные напряжения; р -  угол наклона плоскостей анизотропии к оси сжатия (о3); цифры у кривых -  окруж аю 
щее давление Р  =  С ] = а 2 (бар). Внизу в квадратах жирными линиями показана ориентировка возникающих трещин по 
отнош ению  к плоскостям анизотропии.

деф ормации в новое качество, на другой струк
турный уровень.

Н а диаграммах механических испытаний по
род появление в образцах новообразованной бло
ковой структуры  и переход деф ормации на новый 
структурны й уровень в одних случаях ф иксирует
ся четко  вы раж енны м  пиком (см. рис. 1-2), в дру
гих -  максимум напряжений оказы вается разм ы 
ты м  (см. рис. 1-3). В первом случае в испы ты вае
мых образцах ф ормируется одна сдвиговая зона, 
проходящ ая через весь образец, т.е. здесь в “чис
том виде” проявляется рассматриваемая ранее 
“пилообразность” функции при релаксации одно
го концентратора. Во втором случае в образцах 
ф ормируется множ ество мелких зон сдвигания, и 
функция сглаж ивается в результате коллектив
ной релаксационной работы  множ ества концент
раторов напряжений.

С брос напряжений, которы м  сопровож дается 
переход деф орм ации на новый структурны й уро
вень, очевидно, говорит об энергетической  вы 

годности такого  перехода. Э тот вывод напраш и
вается в связи с тем, что релаксационная работа 
новообразованной структуры  оказы вается более 
эф ф ективной , на что и указы вает снижение на
пряжений при деф ормациях в запредельны х об
ластях. С ледовательно, новообразованная струк
тура в момент ее ф орм ирования способна более 
эф ф екти вн о  перерабаты вать  и диссипировать уп
ругую  энергию . С этой точки зрения столь ж е э ф 
ф ективны м  оказы вается и процесс разруш ения 
образцов, при котором  деф ормируем ы й матери
ал такж е приобретает новую  структуру.

П Р О Ц Е С С Ы  С А М О О Р Г А Н И З А Ц И И  
В Д Е Ф О Р М И РУ Е М О Й  

Г Е О Л О Г И Ч Е С К О Й  С РЕ Д Е

Релаксационная модель деформационного про
цесса мож ет быть применена и к описанию текто
нических деформаций, однако при этом необходим 
учет, как  специфики строения реальной геологи



ческой среды, так  и специфики условий, при ко 
торы х осуществляется деформация. В отличие от 
механических испытаний, в природе деформациям 
подвергаются огромные объем ы  резко неоднород
ной геологической среды, содержащей флюид. Д е
формация природных объектов осуществляется в 
стесненны х условиях при скоростях, значительно 
более низких, чем скорости нагружения образцов 
в испы тательны х машинах. Все это, а такж е ряд 
других моментов [1] определяет особенности про
текания деф ормаций в тектоносф ере.

Т от ф акт, что в природе горные породы претер
певаю т огром ны е о статочн ы е деф орм ации, 
практически  не достиж им ы е при их м еханичес
ких испы таниях, говорит о ш ироких релаксац и 
онны х возмож ностях реальной  геологической 
среды. Очевидно, эти возмож ности определяю т
ся больш им запасом релаксационны х механиз
мов, значительная часть которы х утрачивается 
при изъятии  из системы ее части (образца горных 
пород). Поэтому и предлагается моделировать гео
логическую  среду системой разномасш табны х 
структурны х элементов и рассматривать деф о р 
мации геологических тел  (структурных элем ен
тов разны х уровней организации) в их взаимосвя
зи и зависимости от конкретны х условий д еф ор
мирования (Г, Р, способа нагруж ения и т.п.).

Ранее уже отмечалось, что морфологически 
тектонические деформации в геологической среде 
фиксируются закономерными сочетаниями деф ор
мационных структурных форм разной морфологии 
и размера (структурными парагенезами). С точки 
зрения релаксационной модели в основе их форми
рования леж ит представление о непрерывном воз
никновении разного рода концентраторов, контро
лируемы х иерархической структурой среды, и их 
релаксации, ведущей к структурны м перестрой
кам. П ри таком  подходе важ ны ми элементам и 
изучения тектонических деф ормаций, а, следова
тельно, механизмов ф орм ирования структурных 
парагенезов, является определение конкретны х 
релаксационны х механизмов, связанны х с разн ы 
ми уровнями структурной организации системы, 
и установление законом ерностей пространствен
ного и временного взаимодействия релаксацион
ной работы  концентраторов разны х структурных 
уровней. Исследования показы ваю т, что именно 
синхронный самосогласованный характер релакса
ционной работы  концентраторов разных структур
ных уровней, имевшихся изначально в геологичес
кой среде или приобретенных в процессе деф орм а
ции, определяет как ход самой деф ормации, так  и 
ее структурны й результат.

Н иж е приводятся примеры, в которы х с пози
ций релаксационной модели рассмотрены  меха
низмы ф ормирования некоторы х ш ироко рас
пространенных типов структурны х сочетаний, 
образую щ ихся при тектонических деформациях,

а такж е проинтерпретированы  результаты  неко
торы х ф изических экспериментов, имею щ их о т
нош ение к механизмам структурообразования в 
реальной геологической среде. В ходе анализа 
особое внимание обращ ается на различны е эл е 
менты  самоорганизации, сопровож даю щ ие про
цессы тектогенеза.

Формирование складчат ых парагенезов
А нализ ф ормирования таких парагенезов нач

нем с ряда предположений, основанных на р е
зультатах м орф ологических исследований. П ред
полож им, что объем  геологической среды, состо
ящ ей из минеральны х зерен, объединенны х в 
слои, сж имается в направлении, параллельном  
слоистости. П редполож им такж е, что в концент
раторах уровня зерен  бы стрее достигается пре
дел упругости, после чего зерна испы ты ваю т пла
стическую  деф ормацию , протекаю щ ую  с некото
рой зависящей от уровня напряжений скоростью. 
Очевидно, что при такой деформации зерна начнут 
сплющиваться, образуя текстуру, ориентирован
ную перпендикулярно к оси сжатия. Возникнове
ние текстуры означает, что точечны е контакты  зе
рен на границах, ориентированных нормально к 
оси сжатия, постепенно заменяю тся плоскостными 
с постоянно увеличивающейся площадью. Н апря
жения» в концентраторах падаю т и, следователь
но, для поддержания той ж е скорости деф орм а
ции системы требую тся все возрастаю щ ие внеш 
ние усилия (а  = F/S). Если к такой  системе 
прилож ить силу, при которой напряж ения на кон
тактах  зерен превы сят предел упругости, но не 
достигнут предела прочности, и оставить систему 
в нагруженном состоянии на некоторое время, в 
ней начнутся процессы структурной перестройки 
(ф орм ирование текстуры  или, что то  ж е самое, 
замена точечны х контактов плоскостны ми), ве
дущие к постепенной релаксации напряжений.

В аж но отметить, что замена точечны х кон
тактов  зерен на плоскостны е -  это  не единовре
менный акт мгновенной структурной перестрой
ки, а процесс самоорганизации, контролируемы й 
приращ ением площ ади каж дого из индивидуаль
ных контактов. П ри увеличении площ ади какого- 
то одного из контактов напряж ения на нем пада
ю т и деф ормация зам едляется или прекращ ается 
вовсе, если напряж ения падаю т ниже предела уп
ругости. Д еф орм ация переходит на другие кон
такты  с меньш ей площ адью , так  как на них скон
центрированы  больш ие напряжения. Происходит 
своеобразное эстаф етное распределение д еф ор
мации по множеству концентраторов, имею щ их
ся в системе, что ведет к синхронизации деф орм а
ционного процесса, связанного с уровнем зерен. 
Ф изический смысл такого  рода синхронизации 
заклю чается в согласованной релаксации боль
ш инства концентраторов. В результате сниж ает



ся уровень напряжений в системе, т.е. снижается 
запас упругой энергии. М орф ологически синхро
низация таких релаксационны х процессов вы ра
ж ается в формировании новообразованной плос^ 
костной текстуры , постепенно пронизы ваю щ ей 
весь об ъем  геологической среды, в котором  эти 
процессы развиваю тся. В реальной геологичес
кой среде подобным образом  ф ормируется м еж 
зерновой кливаж . К онкретны е релаксационны е 
механизмы, ведущие к ф орм ированию  м еж зерно
вого кливаж а, неоднократно описывались нами 
ранее [2, 20]. Здесь важно отм етить, что деф ор
мация, ведущ ая к образованию  такой  текстуры , 
полностью  соответствует диаграмме, приведен
ной на рис. 1-1.

П остепенное заполнение геологической сре
ды новообразованной текстурой ведет к исклю 
чению  из релаксационной работы  уровня зерен. 
Это и понятно, так  как структура уровня зерен 
перестраивается (заменяется соверш енно иной 
структурой), а, следовательно, перестраивается 
поле напряжений. Исчерпание зернового механиз
ма релаксации напряжений ведет к перераспреде
лению  последних и к вклю чению  в деформацион
ную работу других релаксационных механизмов, 
связанных с другими уровнями структурной орга
низации системы.

Поскольку исходная структура исследуемой сис
темы, помимо зернового, содержит уровень слоев, 
логично предполож ить, что при релаксации зер
нового уровня в деф ормацию  м ож ет вклю читься 
уровень слоев, т.е. слои начнут сминаться в склад
ки. О днако при заданном вы ш е типе нагружения 
слоистая среда начнет сминаться в складки лиш ь 
в случае, если слои способны потерять устойчи
вость. Ш ирокое развитие в реальной геологичес
кой среде складчаты х деф ормаций говорит о том, 
что в природе способность слоисты х толщ  к поте
ре устойчивости действительно реализуется, при 
этом  установлено, что, помимо геометрии эле
ментов и типа нагружения, важ ны м  условием по
тери устойчивости является значительны й кон
траст деф ормационны х свойств чередую щихся 
слоев.

Т еоретические, эксперим ентальны е и натур
ные исследования показы ваю т, что в условиях 
продольного сж атия слоисты е толщ и теряю т ус
тойчивость при значительном контрасте деф ор
мационных свойств чередую щ ихся слоев. Так, в
[26] эксперим ентально показано, что слои тер я
ю т устойчивость и начинаю т сминаться в складки 
(без предварительного продольного укорочения) 
при контрасте вязкостей ~103. Э тот вывод под
тверж дается натурными и теоретическим и иссле
дованиями. В работе [18] приведена диаграмма 
зависимости длины волны (LD) природных складок 
различных размеров от мощности (h) наиболее ж е
стких слоев. В результате измерений полученное

среднее отношение LD/h  составляет величину ~27. 
Если считать, что верна формула Био (эта форму
ла приводится п ракти чески  во всех учебниках 
по структурной  геологии: L D = 27ch(jLi/6jaj) 1/3, где 
L d -  дом инирую щ ая длина волны , h -  м ощ ность 
ком петен тного  слоя вязкости р, -  вязкость 
вмещ аю щ ей среды), то  при условии контраста 
вязкостей  в три п орядка получим  отнош ение 
L D/h  ~ 34.5. Если ж е в формулу подставить изме
ренное в природе значение LD/h, то  полученный 
при этом  контраст вязкостей слоев составит ве
личину ~5 х  10 .

К онтраст деформационных свойств слоев, до
статочный для потери устойчивости, может изна
чально существовать в природе (тогда слои смина
ются в складки без их предварительного укороче- 
йия, т.е. деформация сразу начинается с элементов 
уровня слоев, минуя уровень зерен). В рассматрива
емом ж е случае контраст, достаточны й для поте
ри устойчивости, достигается при деф ормации на 
зерновом уровне (рис. 2, I), тогда деф ормация с 
уровня зерен переходит на уровень слоев. Слои 
теряю т устойчивость и начинаю т сминаться в 
складки (см. рис. 2, II стадия). П одробно причины 
и механизмы потери устойчивости в слоистых 
толщ ах описаны в [21].

П ри переходе деф ормации с уровня зерен на 
уровень слоев процессы самоорганизации внача
ле четко  проявляю тся в конкуренции длин волн 
возникаю щ их возмущений и естественном отбо
ре доминирую щ ей длины волны  (LD), о которой 
речь ш ла выш е, а впоследствии -  в согласованном 
саморегулируемом характере релаксационной 
работы , соверш аемой в процессе складкообразо
вания. Рассмотрим этот вопрос более подробно.

И з рис. 1-1 следует, что при прогрессирую щ ей 
деф ормации зернового уровня кривая постепен
но приближ ается к уровню  критических напря
жений (а^р), при которы х релаксирую т концент
раторы . О чевидно, что в момент, когда эта кри
вая пересечется с пунктирной линией, в системе, 
а, точнее, в тех ее слоях, в которы х бы стрее идут 
релаксационны е процессы, практически не оста
нется концентраторов уровня зерен. Эти слои 
окаж утся предельно упрочненными, и для про
долж ения деформации' требуется смена релакса
ционных механизмов. В то ж е время перестройка 
структуры  вы зы вает перераспределение напря
жений.

П ерераспределение напряжений осущ ествля
ется между предельно упрочненными и недо- 
упрочненными слоями: предельно упрочненные 
слои принимаю т нагрузку на себя, следовательно, 
уровень напряжений в них долж ен несколько пре
вы сить уровень критических напряжений, необ
ходимых для релаксации концентраторов зерно
вого уровня. В сменивш емся поле напряжений 
потерю  устойчивости провоцирую т неровности



Модель среды с исходной структурой

Уровень зерен

Структурный результат деформации 
(структурный парагенез)

Рис. 2. Принципиальная схема формирования парагенеза кливаж-складки-надвиги. 
I—III -  стадии структурообразования (пояснения в тексте).

контактов между слоями, а такж е различного р о 
да структурны е и вещ ественны е неоднородности 
слоисты х толщ , которы е могут бы ть отнесены  к 
разряду флуктуаций.

Вслед за потерей устойчивости и начавш имся 
изгибанием  слоев поле напряж ений вновь п ер е
страивается, и в релаксационную работу вклю чает
ся уровень слоев. Теперь уже деформация системы 
определяется уменьшением угла формирующихся 
складок, а релаксация напряжений осуществляется 
механизмом встречного поворота кры льев со 
скольж ением  слоев по границам.

Н ачальны е стадии формирования складок, оче
видно, сопровождаются снижением уровня напря
жений (деформация с разупрочнением), что указы 
вает на эффективность нового релаксационного 
механизма, а затем , при достижении складками 
некоторого  предельного угла, напряж ения начи
наю т возрастать (деформация с упрочнением). 
Т акой характер  напряж енно-деф орм ированного 
состояния среды при развитии складок косвенно 
подтверж дается результатам и механических ис
пытаний пород, содержащ их плоскостную  текс
туру. Н а рис. 1 ,4  приведен граф и к влияния анизо

тропии на предел прочности, построенны й по р е
зультатам  механических испытаний на сж атие 
аспидного сланца М артинсбург. Результаты  ис
пытаний взяты  из [25]. Н а рисунке в нижнем ряду 
в квадратах показано полож ение плоскостей ани
зотропии испы ты ваем ы х образцов по отнош е
нию  к оси сж атия (ж ирны е линии и сектора -  ори
ентировка возникаю щ их при деф ормации тр е
щин скалы вания и отры ва), а на оси абсцисс 
отлож ены  значения угла (р) наклона сланцевато
сти к оси деф ормируем ого образца ( а 3). И з гра
ф и ка  следует, что при увеличении р от 0 до 30° 
предельны е напряж ения снижаю тся, а при даль
нейшем увеличении р от 30° до 90° напряжения на
чинаю т возрастать. Очевидно, что возрастание на
пряжений при увеличении угла анизотропии к оси 
сжатия связано с усилением трения на плоскостях 
сланцеватости. Исходя из этого соображения, мож
но предполагать, что при достижении складками уг
ла, при превышении которого начинают возрастать 
напряжения, между всеми складками, формирую 
щимися в системе, устанавливается пространствен
но-временная корреляция в их релаксационной ра
боте. Эта корреляция регулируется трением между



слоями на крыльях формирующихся складок. Та
ким образом, процесс складкообразования такж е 
характеризуется определенной самоорганизацией, 
структурным результатом которой  является мно
ж ество похожих одна на другую складок, непре
ры вно заполняю щ их деф ормируем ы й объем .

П ри прогрессирую щ ем уменьш ении угла ф о р 
мирующихся складок трение между слоями на их 
кры льях все больш е возрастает, и при некотором  
критическом  угле этот механизм исчерпы вает 
свои релаксационны е возможности. В то же вре
мя в исходной модели системы исчерпываю тся 
уровни структурной организации, на которы е 
могла бы  перейти деформация. В этом  случае на
пряжения начинаю т возрастать и при достижении 
некоторого  нового предела в системе ф орм ирует
ся новы й структурны й уровень -  уровень блоков 
(см. рис. 2, Ш), способный эф ф ективно релаксиро- 
вать напряжения путем перемещений и поворотов 
новообразованных структурных элементов. Э ф 
фективность релаксационной работы  новообразо
ванного структурного уровня подтверждается ре
зультатами механических испытаний горных по
род. При образовании в образцах сдвиговых зон 
типа “трещ ин скалы вания” дальнейш ая их деф ор
мация сопровож дается разупрочнением , т.е. сни
ж ением уровня напряжений (см. рис. 1-3).

Формирование разрывных парагенезов
Возникновение в деформируемой системе уров

ня блоков предваряется формированием зон лока
лизованной деформации (тектонических разры 
вов), являющихся границами блоков. В этой связи 
разры вообразование в геологической среде мо
ж ет рассматриваться как совместное проявление 
двух взаимосвязанны х процессов: процесса за
рождения зон локализованной деф ормации, веду
щей к обособлению  блоков, и процесса перем е
щ ения блоков по этим зонам.

И сследование процесса зарож дения тектони
ческих разры вов сводится, по существу, к установ
лению причин резкой локализации деформации. 
Локализация деформации внутри нагружаемых 
объемов возникает в связи с деформационной неус
тойчивостью, когда по каким-либо причинам ста
новится легче деформировать систему в том месте, 
где она уже бы ла в какой-то степени деф орм иро
вана. С пециальны е эксперим ентальны е исследо
вания условий появления деф ормационной неус
тойчивости в общ ем виде показали, что неустой
чивость появляется тогда, когда в уравнениях 
равновесия сумма членов деф ормационного разу
прочнения уравновеш ивает сумму членов деф ор
мационного упрочнения таким  образом , что в р е
зультате проявляется деф ормационное разупроч
нение [12]. О чевидно, что после этого  легче 
деф орм ировать область, уж е подвергнутую  де
формации (деф орм ировать при меньш их напря

жениях), чем начать деф орм ирование в других 
местах. Иными сдовами, зона локализованной де
формации связана с процессами, ведущими к разу
прочнению материала в этой зоне. Сказанное озна
чает, что формирование тектонических разрывов 
подготавливается деформационной предысторией. 
Так, в рассмотренном выш е случае причина форми
рования разры вов  связана с исчерпанием  р ел ак 
сационных возможностей системы имеющимися 
структурными уровнями (уровнями зерен и слое). 
В то ж е время предшествовавшая разрывообразо- 
ванию складчатая деформация подготовила усло
вия для “срывов” по границам слоев на кры льях 
складок, повернуты х под углами к ориентировке 
оси сжатия. Эти заранее подготовленны е направ
ления структурной и механической анизотропии 
могут бы ть использованы  при образовании ско- 
ловы х (сдвиговых) разры вны х нарушений типа 
взбросов или надвигов.

В других случаях ф ормирование зон локали зо
ванной деформации, в частности деформации 
сдвигания, м ож ет подготавливаться процессами 
разруш ения. Ф ормирование разры вов такого  ти
па изучалось нами экспериментально.

Эксперименты проводились на образцах из раз
личных материалов (глины, песка и др.), которые 
деформировались в обстановке сж атия-растяж е
ния при активном приложении растягиваю щ их 
напряжений. Плоские образцы толщиной 1.5-2 см 
из влаж ной глины или смеси песка с солидолом 
помещ ались на лист вакуумной резины , и резина 
растягивалась в одном направлении. Таким обра
зом достигалось рассредоточенное нагружение 
по подошве образцов. П ервоначально учитывался 
тот ф акт, что в деформируемых образцах имеется 
изотропная структура, обусловленная наличием 
жестких зерен и границ между ними, являющихся 
ослабленными зонами (зонами пониженной проч
ности). Для получения трещ ин отры ва образцы  
из глины до деф ормации “охрупчивались” путем 
нанесения на их поверхность тонкой пленки по- 
верхностноактцвны х ж идкостей (воды или глице
рина). Результаты  экспериментов представлены  
на рис. ЗА, ЗБ.

У ж е при небольш их р азм ер ах  деф орм ации  
(3 -5% ) на поверхности образцов возникали мелкие 
трещ ины отрыва, ориентированные нормально к 
оси растяжения. Вначале отдельные трещ ины ока
зывались разобщенными в пространстве, но по ме
ре увеличения количества трещ ин между последни
ми начинали проявляться процессы взаимодейст
вия. Образующ иеся новые трещ ины располагались 
четко упорядоченно, кулисно подстраиваясь к уже 
имеющимся и формируя два типа зон: диагональ
ны е по отнош ению  к оси нагружения зоны эш е
лонированны х трещ ин отры ва (см. рис. 3, В-а) и 
норм альны е к этой  оси зоны  типа “коленвал”, в 
которы х кулисно подставляю щ ие одна другую



Рис. 3. А у Б  -  трещинные структуры, получаемые при растяжении образцов из глины ( Л)  и смеси песка с солидолом 
( Б)  (рисунки по фотографиям); В  -  зоны трещин отры ва типа “эш елон” (а) и “коленвал” (б); Г  -  схема, поясняющая 
кулисное расположение трещин в системах.

отдельны е трещ ины  по простиранию  смещ ались 
то в одну, то  в другую сторону (см. рис. 3, В-6).

Следует заметить, что кулисные системы тре
щин разного размера ш ироко распространены в 
природе. Такие ж е системы формирую тся и в экс
перименте. В этой связи есть основание предпола
гать, что закономерное упорядоченное расположе
ние отдельных отрывов в формирующихся трещ ин
ных системах не является случайным. Очевидно, в 
образовании таких систем проявляю тся процессы 
самоорганизации, заклю чаю щ иеся во взаимодей
ствии множ ества отдельны х трещ ин. Видимо, 
взаимодействие трещ ин, объединяю щ ихся в сис
тем ы , осущ ествляется через упругие поля (поля 
напряжений), связанны е с каж дой отдельной тр е 
щиной.

И звестно, что в условиях сж атия-растяж ения 
вокруг формирую щ ихся трещ ин отры ва происхо
дит перераспределение напряжений. У частки ма
териала, прим ы каю щ ие к берегам  трещ ин, о ка
зы ваю тся недогруженными, а вблизи вершин 
трещ ин образую тся концентраторы  -  резко  пере
груж енны е участки материала. В этой связи ку
лисное располож ение трещ ин оказы вается наи
более энергетически выгодным, т ак  как  в этом  
случае концентраторы  наклады ваю тся на недо
груж енны е участки (см. рис. 3, Г). В результате 
уровень напряжений в концентраторах сниж ает
ся, т.е. снижается запас упругой энергии системы.

Ф ормирую щ иеся зоны  трещ ин отры ва явля
ю тся зонами разупрочнения, т.е. потенциальны 
ми зонами локализации деф ормации. П ри про
грессирую щ ем нагружении системы такие зоны



переходят в разры вы , что подтверж даю т экспе
рименты. В экспериментах диагональны е зоны 
трещ ин отры ва при объединении трещ ин путем 
разруш ения перем ы чек переходили в разры вы  
сколового (сдвигового) типа, а зоны  типа “колен
вал” -  в раздвиги. В результате образцы  о казы ва
лись разбиты м и разры вам и на блоки. Следует за
метить, что процесс объединения трещ ин в раз
ры вы  сопровож дается дальнейш им снижением 
упругой энергии системы, так  как  при разруш е
нии перем ы чек и увеличении длины трещ ин 
уменьш ается количество концентраторов и уве
личивается об ъем  недогруж енного материала, 
прим ы каю щ его к берегам  трещ ин.

С появлением в системе уровня блоков и во
влечением его в деф ормацию  происходит очеред
ная кординальная перестройка поля напряжений. 
В результате изменяю тся как масш табы , так  и 
механизмы релаксационны х процессов.

Д еф орм ация геологической среды на уровне 
блоков осущ ествляется путем взаимного перем е
щения и поворота блоков как  целого и деф орм а
ции самих блоков. Такой механизм продиктован 
принципом совместимости деф орм аций [6], обес
печиваю щ им сохранение целостности структур
но неоднородной деформируем ой среды.

Следует зам етить, что при переходе деф орм а
ции на уровень блоков разупрочнение отм ечается 
лиш ь в начальные моменты, а затем, при образова
нии все больш его числа различно ориентирован
ных разрывных зон, трансляционные смещения 
блоков по разры вам становятся заторможенными и 
деформация переходит в режим упрочнения.

Описание новой блочно-иерархической моде
ли геологической (геоф изической) среды и ее 
ф ункционирования как откры той  динамической 
системы, способной к энергообмену с внешним 
миром, приведено в ряде работ [14-17]. Здесь ж е 
мы обратим  внимание на н екоторы е моменты, 
связанны е с ф ормированием  в такой  системе па
рагенезов структурны х ф орм.

К ак  показано в перечисленных вы ш е работах, 
блоковое строение геологической среды харак
теризуется определенной иерархичностью  в рас
пределении по разм ерам  блоков и разделяю щ их 
их границ. Б о л ее  крупные блоки и разделяю щ ие 
их ш ирокие разры вны е зоны состоят из блоков 
меньш его разм ера, разделенны х разры вны м и зо
нами меньш ей мощ ности, и т.д. М еханическое 
взаимодействие блоков в такой системе, протека
ю щ ее в условиях стесненной деф орм ации и осу
щ ествляем ое посредством смещ ений блоков по 
разры вам , ведет к концентрации напряжений в 
местах заторм ож енны х сдвигов. К ром е того, не
равномерность смещений по различно ориенти
рованны м границам порож дает поля поворотны х 
моментов, действую щ их на блоки. В такой  ситуа
ции деф орм ация системы определяется релакса
цией концентраторов и упругих полей поворот
ных моментов.

Процессы самоорганизации при деформациях 
геологической среды на уровне блоков так  же, как 
и при деформациях на других уровнях структурной 
организации, заклю чаю тся в синхронном согласо
ванном характере релаксационной работы , обеспе
чивающей деформацию  системы. В условиях разви
той деформации при постоянно действующем на
гружении (поступлении энергии извне) релаксация 
локальных упругих полей, возникающих при пере
мещениях и поворотах блоков, осуществляется эс- 
таф етно, следуя за изменениями поля напряжений. 
При релаксации наиболее подготовленных, энерго
насыщенных концентраторов происходит перерас
пределение напряжений между другими концентра
торами, последовательно подготавливая и вклю чая 
их в релаксационную  работу.

К онкретн ы е механизмы релаксации концент
раторов  зависят от детального внутреннего стро
ения среды и внешних условий деф ормирования, 
т.е. от наличия или отсутствия в системе уровней 
структурной организации, способных эф ф екти в 
но релаксировать напряжения. П ри наличии та 
ких уровней релаксация упругих полей осущ еств
ляется посредством медленно развиваю щ ихся 
структурны х перестроек, приводящих к измене
нию внутренней структуры  и конфигурации бло
ков (рис. 4 4 ) . Если по тем  или иным причинам р е
лаксационные возможности системы оказываю тся 
ограниченными, напряжения возрастаю т и при до
стижении ими значений предела прочности пород 
происходит разрушение концентраторов, в резуль
тате чего в системе появляются новые структурные 
элементы, способные эф ф ективно релаксировать 
напряжения. Эти новообразованные элементы во
влекаю тся в релаксационную работу. Анализ мате
риалов, получаемых при натурных исследованиях, 
говорит о том, что во многих случаях блоковы е 
перем ещ ения сопровож даю тся ф ормированием  
элем ентов новых структур, аккомодирую щ их 
трансляции и повороты  блоков. Их образование 
часто бы вает связано с возникновением систем 
сколов и отры вов, развиваю щ ихся в концентра
то р ах  и объединяю щ ихся в разры вы  различны х 
кинематических типов, смещ ения по которы м  
приводят к релаксации локальны х упругих полей 
(концентраторов или полей поворотны х момен
тов), связанных с движениями блоков. В результате 
протекания таких процессов в геологической среде 
формирую тся своеобразные структурные рисунки 
(структурные парагенезы), состоящие из законо
мерных сочетаний трещин и разрывов различной 
кинематики. Многие из подобных парагенезов вы 
делены и описаны А.В. Лукьяновым, Л.М. Расцве- 
таевы м и другими исследователями. Н а рис. 4 Б -Г  
приведены некоторы е из таких парагенезов, за
картированны е в поле и полученны е в ф изичес
ком эксперименте. С ледует зам етить, что ф орм и
рование таких парагенезов в одних случаях осуще
ствляется как медленно развивающийся процесс 
формирования систем трещин, постепенно объедй-



Рис. 4. Структурные парагенезы , формирующиеся при перемещениях блоков по разрывам, сочетания: А  -  складок, 
сдвигов и отрывов, Б,  В  -  различных разрывных структур [6], Г  -  их же, полученных в эксперименте.
7 , 2 -  структуры сжатия: 1 -  складки, 2 -  надвиги; 3 , 4 -  структуры растяжения: 3 -  трещины отрыва, жилы, дайки, 4  -  сбро
сы; 5 -  сдвиги.

няющихся в разрывы, по которы м происходят кри- 
повые смещения новообразованных структурных 
элементов, согласованны е с движениями самих 
блоков; в других -  концентраторы разруш аются 
быстро, практически мгновенно, сопровождаясь 
различного рода сейсмическими эффектами: сейс
мической эмиссией или землетрясениями различ
ных энергетических классов.

ЗА К Л Ю Ч Е Н И Е

, С формированные к настоящему времени пред
ставления о тектоносфере как о неоднородной 
иерархически построенной системе разномасштаб
ных структурных элементов, способной к энерго- 
массообмену с окружаю щей средой, позволяет

рассматривать структурны е парагенезы  как р е
зультат приспособительной реакции системы на 
внеш ние воздействия. Т акая реакция реализуется 
путем динамических перестроек исходной струк
туры  неоднородной геологической среды, возни
каю щ их в связи с поступлением в систему энергии 
извне и способствую щ их ее переработке и дисси
пации.

Геологическая среда по своей природе являет
ся средой гетероф азной, структурно неоднород
ной, причем структурная неоднородность прису
щ а ей уже в исходном состоянии. Естественно, 
что неоднородность структуры  оказы вает  сущ е
ственное влияние на ход тектонических деф орм а
ций и их результат. М ногочисленны е геологичес



кие и геоф изические наблю дения свидетельству
ют, что в различны х объем ах тектоносф еры , 
вплоть до отдельны х обнажений, образцов и даже 
минеральных зерен, деф ормация распределена 
крайне неравномерно. Э тот ф ак т  говорит о том, 
что деф ормация структурно неоднородной геоло
гической среды зависит в больш ей мере не от ос- 
редненных полей напряжений, как  это  предпола
гаю т модели механики деф орм ируем ого твердо
го тела, а от их максимумов, т.е. концентраторов 
напряжений, распределение и перестройка кото
рых, в свою  очередь, контролирую тся детальной 
иерархической структурой среды, а не ее осред- 
ненными свойствами. И наче говоря, деф орм аци
онные процессы  в геологической среде развива
ются в поле концентраторов напряж ений разны х 
структурных уровней, непреры вное возникнове
ние и релаксация которы х и определяю т как ход 
деформации, так  и ее структурны й результат. 
П оследнее означает, что деф орм ация неоднород
ной геологической среды м ож ет бы ть  представ
лена конкуренцией двух процессов: накоплением 
в системе упругой энергии и ее переработкой  и 
диссипацией.

Н акопление упругой энергии связано с воздей
ствием, оказы ваем ы м  на систему извне, а ее п ер е
работка и диссипация определяю тся релаксаци
онными возмож ностями геологической среды, 
т.е. наличием механизмов, способных эф ф екти в
но релаксировать напряжения. К аж ды й из уров
ней структурной организации потенциально об
ладает множ еством  релаксационны х механизмов, 
однако их реализация зависит как  от детального 
внутреннего строения системы (свойств элем ен
тов, их геометрии, прочности связей на границах, 
наличия ф лю идов и т.п.), так  и от внешних усло
вий, при которы х осущ ествляется деф ормация 
(скорости нагружения, Т, Р и др.). Детальная внут
ренняя структура среды отвечает за последователь
ность вклю чения релаксационных механизмов того 
или иного структурного уровня, а внеш ние усло
вия -  за конкретны е механизмы релаксации напря
жений. Если при заданных внешних условиях в сис
теме имеются уровни, способные эф ф ективно ре
лаксировать напряжения, происходит перестройка 
их структуры  с сохранением целостности струк
турно неоднородного материала (сохранение цело
стности подразумевает согласованный характер 
формоизменения или перераспределения (переупа
ковки) структурных элементов при последователь
ном вовлечении в деф ормацию  разны х структур
ных уровней). Если ж е по тем  или иным причинам 
такие уровни отсутствуют изначально или в процес
се деформации исчерпываются их релаксационные 
возможности, происходит разруш ение наиболее 
подготовленных, энергонасыщ енных концентра
торов, при этом  такж е осущ ествляю тся структур
ные перестройки: формируются новые блоковые 
структуры, вовлекающиеся в релаксационную ра

боту. Таким  образом , энергоем кость нагруж ае
мых объемов геологической среды оказывается ог
раниченной релаксационными процессами (ф акти
чески, прочностью среды в широком понимании), в 
результате которых структура системы перестраи
вается, приспосабливаясь к изменившимся услови
ям: разномасштабные элементы изменяют свою 
конфигурацию, переупаковываются, разруш аю т
ся, образую тся новы е структурны е элем енты  и 
вы рабаты ваю тся новы е структурны е сочетания 
(структурны е парагенезы ), являю щ иеся струк
турны м вы раж ением  деформаций.

В общ ем случае мож но отм етить, что в про
цессе протекания деф ормаций между структурой 
среды и релаксацией напряжений устанавливается 
обратная связь. С труктура определяет распреде
ление напряжений. Релаксация напряжений ведет 
к структурной перестройке. С изменением структу
ры  изменяются механические свойства среды: пере
страивается поле напряжений, а, следовательно, 
возникаю т релаксационные процессы, отличаю щ и
еся как масштабом, так и механизмами. Существо
вание такой связи определяет состояние динамиче
ского развития системы, при котором силы, дейст
вующие на элементы  разных структурных уровней, 
оказываю тся не заданными изначально внешним 
воздействием, а сами являю тся функцией свойств 
иерархической структуры  среды и ее деф орм аци
онной предыстории. К ак  справедливо отмечено 
М .А . Садовским [15], в процессе прогрессирующих 
деформаций изменения свойств среды постоянно 
колеблю тся около некоторого среднего состояния, 
определяемого средним уровнем энергообм ена си
стемы  с внешним миром.

Сами по себе структурны е парагенезы , наблю 
даем ы е и картируем ы е в деф орм ированны х о б ъ 
емах литосф еры , являю тся структурами статис
тическими, отраж аю щ ими современное струк
турное состояние, достигнутое системой при ее 
деф ормационной эволю ции. Вместе с тем  анализ 
деф ормационной эволю ции различны  природных 
тектонических систем говорит о том , что образо 
вание структурны х парагенезов сопровож дается 
процессами самоорганизации, устанавливаю щ и
мися при синхронизации релаксационной работы  
концентраторов разны х структурны х уровней и 
вы раж аю щ имися в ф ормировании диссипатив
ных динамических структур в виде спектра р ел ак 
сационных волн с различны ми пространственны 
ми и временны ми характеристиками. Х арактери 
стики таких структур: длины волн, периоды, 
частоты  и т.д. -  органически связаны с самой сис
темой и определяются ее параметрами: размером 
системы и размерами составляющих ее элементов, 
степенью структурированности и т.п. Н а микроско
пических структурных уровнях (внутризерновых и 
зерновом) в релаксационной работе принимает уча
стие огромное количество близко расположенных 
концентраторов с относительно короткими време-



нами релаксации, поэтому макроскопически де
формация, осуществляемая механизмами этих 
уровней, даже в небольших объемах пород воспри
нимается как однородное течение. О днако в ос
нове такого  течения леж ит непреры вное возник
новение и релаксация концентраторов напряж е
ний. Т о ж е можно сказать и про деформации 
уровня агрегатов зерен, осущ ествляемы е меха
низмом катаклаза. П ри вовлечении ц деф орм а
цию  элем ентов макроскопических структурны х 
уровней (уровней слоев и блоков) периодический 
волновой характер деф ормаций становится более 
ощ утимы м. Он ф иксируется, например, в преде
лах единых тектонических зон пространственной 
и временной миграцией складчаты х деформаций, 
но наиболее отчетливо проявляется, когда р ел ак 
сация концентраторов осущ ествляется бы стро
действую щ ими механизмами -  механизмами р аз
рушения. В релаксационную работу такие механиз
мы вклю чаю тся тогда, когда по разным причинам 
исчерпываются иные возможности эф ф ективно га
сить упругие возбуждения, возникающие в системе 
в результате внешних воздействий, и с их проявле
нием система приобретает новые релаксационны е 
возмож ности, что подтверж дается натурными на
блю дениями [3, 19]. ,

О собо следует подчеркнуть, что рассмотрен
ны е вы ш е примеры структурны х перестроек 
иерархической системы элементов, ведущих к ф ор
мированию некоторых ш ироко распространенных 
парагенезов, являются лиш ь одним из путей струк
турной эволюции деформируемой геологической 
среды. Детальный структурный анализ различных 
региональны х тектонических систем предполага
ет  и ины е пути, ведущие к ины м структурны м р е
зультатам . О днако важ но зам етить, что лю бой 
путь структурной эволю ции системы преследует 
единую цель: нейтрализовать или ослабить воз
действие, оказы ваем ое на систему извне. Э та 
цель достигается коллективной  самосогласован
ной работой элементов разных структурных уров
ней (как имеющихся в системе изначально, так  и 
формирую щихся в процессе деформации), направ
ленной на релаксацию  поля напряжений, т.е. на 
снижение уровня упругой энергии, возникаю щ ей в 
системе при взаимодействии с окружаю щ ей сре
дой. В результате вы рабаты ваю тся новы е струк
турны е сочетания (структурны е парагенезы ), бо
лее приспособленны е к изменивш имся условиям.

В заключение следует отметить, что привлече
ние к анализу тектонических деформаций новых 
моделей, интегрированных в рамки новых пред
ставлений о геологической среде как сложной са- 
моразвиваю щ ейся системе элем ентов, помимо 
вопроса, как  это  происходит, позволяет ответить 
на вопросы, почему и с какой целью. А втор надеет
ся, что затронуты е в статье проблем ы  и предло
ж енны е пути их реш ения, проиллю стрированны е

некоторыми конкретными примерами, в какой-
то степени отвечаю т на эти вопросы.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
РФФИ (грант 98-05-64032).
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At present, the earth sciences borrow many fruitful ideas from synergetics-a new interdisciplinary area of study 
that is concerned with the universal properties of self-organization phenomena in dynamic nonequilibrium sys
tems. It is no accident that geologists are interested in synergetics, because the earth as a geological object is 
replete with various systems and subsystems that obey self-organization laws, as demonstrated in many recent 
works. Various geodynamic systems resulting from deformations of geological media are no exception. This 
paper uses a few specific examples to examine the processes of self-organization that operate in strained geo
logical media and accompany the formation of structural assemblages.



ХРОНИКА

У Д К  55.061.3

ТРЕТИЙ СЕМИНАР ПО НЕЛИНЕЙНОЙ ГЕОДИНАМИКЕ

В октябре 1998 г. состоялся 3-й междисципли
нарный семинар по нелинейной геодинамике. П ер
вы е два состоялись в 1993 и 1995 гг. 3-й семинар 
проходил под руководством академика Ю.М. Пуща- 
ровского и А.Ф. Грачева и бы л организован Г ео
логическим  институтом Р А Н , И нститутом Ф изи
ки Зем ли  Р А Н  и Н аучны м советом  РА Н  по про
блемам  М ирового океана (Рабочая группа 
“Т ектони ка и магм атизм”).

Во вступительном слове Ю.М. Пущ аровский 
отм етил, что за прош едш ие три  года понятие не
линейности в науках о Зем л е укоренилось, о чем 
свидетельствую т многие публикации. Данный се
минар долж ен послужить дальнейш им ш агом в 
этой  важ ной области.

В выступлении академика В .Н . С трахова, т а к 
ж е предваривш ем семинар, отм ечалось, что в ге
оф изике с самого начала нелинейны е задачи иг
рали определяю щ ую  роль -  и в гравиметрии, и в 
магнитометрии, но особенно в электроразведке и 
сейсморазведке. Ч то касается геологии, то то л ь 
ко после того, как в этой  науке начнется процесс 
подлинного освоения м атематических методов, 
понятие “нелинейных геологических процессов” 
приобретет строго ф орм ализованное содерж ание 
и не будет предметом субъективного толкования.

Н а семинаре бы ло заслуш ано 13 докладов.
В докладе Ю.М. П ущ аровского “Л инейность и 

нелинейность в геологии” бы ло показано, что ко
нец XX столетия в отношении научного знания от
мечается успехами доктрины нелинейности, хаоса и 
самоорганизации. Однако, в геологии в указанном 
направлении мы могли бы достичь большего. Глав
ная причина -  традиционное убеждение, что все в 
геологии предопределено, детерминировано. Т а 
кому образу мыслей весьма способствует линей
ная по своему существу теория тектоники лито
сф ерны х плит.

Н аряду с этим, сущ ествую т вы сказы вания, что 
все геологические процессы и явления нелиней
ны. Здесь заклю чено отрицание элем ентов ста
бильного, поступательного развития. О ба взгля
да являю тся крайностями.

И сходным полож ением в теоретической  гео
логии в настоящ ее время долж но бы ть то, что 
Зем ля в целом представляет откры тую  неустой
чивую систему слож нейш его рода, в которой упо
рядоченность сочетается с хаосом и которой 
свойственны одновременно проявляю щ иеся про
цессы самоорганизации, катастроф ических вспы 
шек, биф уркации, протекаю щ ие на ф оне необра
тимого развития планеты .

В заклю чение докладчик отметил, что даль
нейшему прогрессу теоретического  поиска в гео
логии способствует разработка проблем ы  соот
нош ения понятий эволю ции и нелинейности гео
логических систем. Эти понятия не долж ны  
противопоставляться.

Д оклад А .В. Л укьянова “О сновные причины 
самоорганизации геологических процессов” был 
основан на результатах целенаправленных много
летних исследований причин самоорганизации гео
логических процессов. Эти результаты  получены 
автором при полевых исследованиях и моделирова
нии геологических самоорганизующихся систем.

П ричин самоорганизации геологических про
цессов много. Они связаны с разны ми особеннос
тями изучаемы х процессов. Среди этого  разнооб
разия мож но вы делить две основны е причины, 
которы е всегда обнаруж иваю тся в геологических 
самоорганизую щ ихся системах -  нелинейны е за 
висимости между воздействием и реакцией среды 
и запоздание отрицательны х обратны х связей. 
Эти причины определяю тся ф ундаментальными 
свойствами геологической среды:

1. Наличием вполне определенных критических 
состояний, в которых отклик среды на действую
щий ф актор перестает определяться линейной за
висимостью и становится существенно нелиней
ным, а сама среда переходит в новое качественное 
состояние (температуры ф азовы х переходов, пре
делы  упругости, прочности, пластичности и др.).

2. Способностью геологической среды сохра
нять старое качество за пределом, соответствую
щим равновесию между старым и новым состояни
ями (закон запредельного терпения), т.е. способно
стью  находиться в метастабильном состоянии.

П ри прохождении потока энергии или вещ ест
ва через зоны, находящ иеся в таком  запредель
ном состоянии, в них возникаю т автоколебатель
ны е системы и осущ ествляется самоорганизация 
геологической среды.

С.Д. Соколов в докладе “Бифуркации в геоло
гии” отметил, что главные достижения современно
го естествознания связаны с изучением неравновес
ных и нелинейных процессов и явлений самоорга
низации в диссипативных системах. Применение в 
геологии базовых понятий современного естество
знания (самоорганизация, хаос, бифуркация, и др.) 
определяет познавательную  новизну предлагае
мого подхода. В докладе на конкретны х примерах 
бы ла продемонстрирована возмож ность приме
нения идей и законов современного естествознания 
(неравновесная термодинамика, теория катастроф,



самоорганизация) для описания эволюционных 
процессов в геологии, а такж е рассмотрены пер
спективы мультидисциплинарного подхода в гео
тектонике.

Д оклад В .А . Дубровского постулировал нели
нейную неустойчивость в качестве основы  тек то 
нических процессов и вихревых проявлений в ли
тосф ере. Б ы л о  показано, что состояние системы 
упругая литосф ера -  разм ягченная астеносф ера с 
инверсией плотности является неустойчивым. 
П роцесс развития неустойчивости является нели
нейным, поскольку степень инверсии зависит от 
интенсивности протекаю щ их процессов, направ
ленных на ликвидацию  инверсии плотности.

В сообщ ении В .И . Кондаурова и А .В . К оню хо
ва рассматривалась конвективная неустойчи
вость внедрения мантийного диапира в литосф е
ру как проявление нелинейной геодинамики. Р е
зультаты  численного исследования позволили 
авторам  сделать вывод о влиянии плю ма на л о ка
лизацию  вулканизма при континентальном  риф- 
тогенезе.

В докладе Л .И . Л обковского “Реж им ы  ман
тийной конвекции и нелинейная геодинамика 
террейнов” бы ло показано, что наиболее важны й 
фундаментальны й результат численного модели^ 
рования мантийной тепловой конвекции, полу
ченный в конце 80-х годов, состоит в том , что 
трехм ерны е течения в сф ерическом  слое сильно 
вязкой жидкости, нагреваемой снизу и изнутри, 
при больш их числах Рэлея самоорганизую тся в 
виде достаточно локализованны х и устойчивых в 
пространстве колец  нисходящих потоков, прони
зы ваю щ их весь слой, и компенсирую щ их восхо
дящих потоков цилиндрической ф орм ы .

Б ы л о  показано, что в истории П анталассы  на
ряду с “дивергентными” режимами литосферных 
плит существовали “конвергентно-дивергентные” 
режимы, при которы х часть плит осуществляла 
возвратное движение к центральным областям 
океана с возникновением здесь внутренних зон 
субдукции и островных дуг.

А.В. Н иколаев в докладе “П роблемы  нелиней
ной сейсмологии” рассмотрел три класса нелиней
ных сейсмических явлений: 1) нелинейная упру
гость и взаимодействие сейсмических волн, 2) сейс- 
мо-акустическая эмиссия, ее внешняя организация 
и самоорганизация, хаотизация, 3) наведенная сейс
мичность и ее взаимодействие с естественными и 
техногенными процессами.

Б ы л о  показано, что тонкая структура сейсми
ческого процесса -  его ф рактальная разм ерность, 
пространственно-временны е признаки сам оорга
низации и хаотизации, взаимны е связи между 
землетрясениями и их группами -  обладает вы со
кой чувствительностью  к внешним воздействиям 
и слож ны м образом  реагирует на их совместное 
действие.

Н елинейны е процессы в геодинамике и воз
можности прогноза их проявления рассматрива

лись в докладе А.Ф . Грачева. О тм ечалось, что ли 
нейность и нелинейность геологических процес
сов в значительной степени зависят от того, на 
каком  временном уровне мы их рассматриваем. 
М асш табны й ф акто р  такж е имеет значение, но 
не всегда, и наиболее значимы м остается ф актор  
времени.

Ю .Н. А всю к, С. И. А лександров, И. Н. Галкин, 
А . Г. Гамбурцев, О. В. О лейник в докладе “Лун
ная приливная сейсмичность как  проявление не
линейной геодинамики” показали, что нелинейная 
геодинамика определяется как наука, изучающая 
особенности неустойчивого проявления тектониче
ских структурообразующих явлений, протекающих 
во времени и в пространстве. Эти явления связаны с 
изменением напряженно-деформированного состо
яния литосф еры  под воздействием внутрипланет- 
ных и внепланетных факторов. Неоднородность 
строения и свойств элементов среды приводит к не
однородности в ней напряженно-деформированно
го состояния. Флуктуации перечисленных ф акто
ров являются причиной перехода среды из одного 
неравновесного состояния в другое. Нелинейность 
процессов обусловлена постоянным движением, 
взаимодействием и неустойчивостью элементов 
среды в поле тектонических напряжений.

С.Л. Юнга, Е .А . Рогож ин в докладе “С овре
менная нелинейная геодинамика К урило-К ам 
чатской островной дуги и ее отражение в особенно
стях сейсмичности и других геолого-геофизических 
проявлениях” показали, что перспективным на
правлением для интерпретации современной текто
нической обстановки в районе К урило-К ам чат
ской островной дуги является концепция нели
нейной геодинамики. О собо бы ло подчеркнуто, 
что предпринятое в работе изучение статистичес
ких характеристик тензоров сейсмических мо
ментов, а такж е характеристик сейсмического 
реж им а позволяет на базе их объем ного  картиро
вания провести разделение сейсмоф окальной об
ласти на отдельны е однородные подзоны.

Д оклад Ю.Н. Разницина “Т ектоническая рас- 
слоенность океанической литосф еры  и нелинейная 
геодинамика” касался ш ирокого распространения 
тектонической расслоенное™  литосф еры  М ирово
го океана. З а  последние 25 лет эта идея получила 
свое полное подтверждение на многочисленных 
примерах деф ормаций глубинных и близкопо
верхностных масс.

М асштабность проявления тектонической рас
слоенное™  верхней части литосф еры  современных 
океанов в сочетании с крупноамплитудными верти
кальными движениями отдельных блоков в конеч
ном счете приводит к созданию  сложной, хаотич
но построенной структуры  в целом, не вписы ваю 
щейся в рам ки просты х слоисты х моделей. В то 
ж е время идет и обратны й процесс перехода хао
тического состояния системы на новый, более 
диф ф еренцированны й и более высокий уровень 
упорядоченности с созданием диссипатавной струк



туры в результате процесса самоорганизации океа
нической литосф еры .

Г.Б. Удинцев, рассматривая неравномерность 
развития важнейш их морф оструктурны х систем 
и гетерогенность дна океана, показал, что в по
следние десятилетия вы полнен больш ой объем  
геолого-геоф изических исследований и картиро
вания важнейш их м орф оструктурны х систем дна 
М ирового океана -  как  в ходе работ исследова
тельских судов и глубоководны х погруж аемых 
аппаратов, так  и в результате спутниковых аль- 
тиметрических съемок. Рассмотрены  результаты  
исследований Э кваториального сегмента С редин
но-А тлантического  хребта в сопоставлении с 
другими сегментами этого  и других риф тогенны х 
хребтов, а такж е результаты  исследований р и ф 
тов Западной Антарктики. Анализ полученных ма
териалов приводит к представлениям о существен
ной неравномерности развития океанических риф 
тов, о расположении их в ряде областей вне связи с 
границами литосферных плит, о сегментации сре
динноокеанических хребтов и неравномерности 
развития различных сегментов таких хребтов.

Б ы ло  подчеркнуто, что в морфоструктуре риф 
тогенных хребтов океана можно видеть черты не
линейного эволюционного развития в связи с глу
бинным процессом неравномерного фокусирован
ного мантийного диапиризма в ходе квази
конвекции мантийного вещ ества.

В докладе “Ф акторы  нелинейности и неодно
родности в системе очаг-предвестники зем летря
сений” И.Г. Киссин рассматривал яркие проявле
ния нелинейности геодинамических процессов в 
системе очаг-предвестники землетрясения. П ри 
этом  особо подчеркивалась роль  неоднородности 
среды и нелинейных зависимостей при подготов
ке очагов землетрясения.

Б ы л о  показано, что система очаг-предвестни- 
ки землетрясения формируется в условиях литоло
гической и тектонической неоднородности среды, 
сложной конфигурации поля напряжений-дефор
маций при подготовке землетрясения. Больш ое 
влияние на распределение и интенсивность предве
стников землетрясений оказы вает тензочувстви- 
тельность -  нелинейная зависимость возмущений 
различны х полей от деф ормаций.

П о  прослуш анным докладам  развернулась 
ож ивленная дискуссия.

Л .В. Дмитриев отметил, что проведение семи
наров по нелинейной геодинамике приносит несо
мненную пользу, так  как они о траж аю т первы е 
шаги на пути к количественной оценке того, что 
в общ ем  виде мы называем геодинамической об
становкой. В то же время сейчас не существует на
дежных и термодинамически обоснованны х коли
чественных критериев линейности или нелиней
ности геологических процессов.

О днако, даж е терм одинамика необратимы х 
процессов не м ож ет дать количественное опреде
ление хода изменений в системе, для которых пред

полагается “нелинейность”, т.е. для тех изменений, 
которы е могут происходить в мгновенный период 
вывода системы из равновесия (переход к хаосу).

П редставляется, что к работе семинара бы ло 
бы весьма полезно привлечь специалистов в о б 
ласти термодинамики необратимы х процессов на 
уровне консультаций и рекомендаций.

A . Г. Гамбурцев остановился на двух вопросах, 
прозвучавш их на семинаре. П ервы й связан с 
предвестниками землетрясений и ф оновы м и и 
аномальными вариациями геофизических параме
тров (в частности сейсмических параметров, а точ 
нее -  времени пробега сейсмических волн). Второй 
касается расслоенности земной коры. О ба вопроса 
связаны с нелинейной геодинамикой. Существует 
такой вид расслоенности, земной коры , при кото
ром разны е слои могут бы ть охарактеризованы  
различны ми реж имами изменений своих свойств 
во времени. Б олее того, оказалось что ряды одно
именных парам етров, полученны е для разны х 
слоев земной коры  имею т свои собственные на
боры  ритмических составляю щ их, а интервалы  
времени относительно упорядоченных и хаотизи- 
рованны х реж им ов вариаций в разны х слоях зем 
ной коры  могут бы ть различны ми.

B. В. Эз отметил, что, к сож алению , на семина
ре не рассматривались явления, с которыми посто
янно имеет дело полевой геолог. Имеются в виду 
деформационные геологические структуры разно
го масштаба, от микроскопических до изображае
мых на геологических картах, которы е являются 
ярким примером самоорганизации вещества.

Б ы л о  отмечено, что процессы деф орм ацион
ного структурообразования нелинейны, так  как 
парам етры , определяю щ ие ход процесса, могут 
зависеть не только  от сройств и структуры  среды, 
но и от того, как идет процесс.

Б ы ли  и другие выступления.
Ю.М. П ущ аровский в заклю чение отметил, 

что прош едш ий семинар показал растущ ий инте
рес к проблем е нелинейности в геологии в среде 
ш ирокого круга геологов и геоф изиков. Б ольш ая 
польза семинара состоит в том, что путем взаим
ной информации прояснился уровень, на котором  
проходят эти исследования. В общ ем данный уро
вень вы сок и убеж дает, что отечественная геоло
гия продолж ает лидировать в этом  разделе нашей 
науки. Д альнейш ее развитие нелинейной геоло
гии и особенно нелинейной геодинамики призва
но создать и создает теоретическую  базу для но
вых более обоснованных моделей строения Земли 
и происходящих в ней геодинамических процессов. 
П ри этом  имеется в виду Зем ля в целом, а не 
только  литосф ера.

Научная мысль быстро продвигается к тому, что 
общенаучной парадигмой очень скоро будет при
знание нелинейности, как важнейшего ф актора в 
развитии природных и общественных процессов.

Ю.Н. Разницин



УВАЖАЕМЫЕ ПОДПИСЧИКИ ЖУРНАЛОВ 
ИЗДАТЕЛЬСТВА “НАУКА”

П одп и ска на академ ические ж урн ал ы  изд ательства  “Н а у к а ” во П полугодии 
1999 г. будет проводиться по  той  ж е  схеме, по ко то р о й  она вел ась  в преды дущ ем  
полугодии , -  по ценам  О б ъ ед и н ен н ого  К а т ал о га  П о ч ты  России “П од п и ска-99” 
(т. 1) в отделениях  связи, а  та к ж е  по  специальны м  (сниж енны м ) ценам .

Специальные (сниженные) цены п редоставляю тся  Российской  академ ией  
н аук  государственны м  академ ическим  научно-исследовательским  орган и зац и ям  и 
их сотрудникам . В связи  с сокращ ен ием  б ю д ж етн ого  ф инансировани я подписка 
для других научны х учреж дений  и их специалистов будет осущ ествляться на общ их 
основаниях. О б ращ аем  В аш е вним ание, ч то  цена подписки на  П полугодие 1999 г. 
и зм ен ен а  по  сравнению  с преды дущ ей подпиской.

Индивидуальные подписчики академ ических  организаций  см огут о ф о р м и ть  
подписку по специальны м  ценам , предъявив служебное удостоверение. Л ица, 
ж е л а ю щ и е  п ол учать  подписны е издания непосредственно на свои п о ч то вы е  
адреса, а  т а к ж е  иногородние подписчики см огут о ф о р м и ть  ее  по специальны м  
заявкам . И ндивидуальная подписка по-преж нем у будет проводиться по принципу 
“О дин специалист -  одна подписка” .

Коллективные подписчики, п еречи слен н ы е вы ш е, для о ф о р м л ен и я  своего  
за к а за  д о л ж н ы  будут н ап рави ть  в й здательство  “Н а у к а ” н ад леж ащ е о ф о р м л ен н ы е  
б л ан к -за к а зы . П ри  п ол ож и тел ьн ом  рассм отрении  и здательством  полученны х  
за яв о к  о п л ата  производится через отделение б ан ка  или п о ч товы м  перевод ом  на 
основании  полученного  подписчикам и счета  З А О  “А ген тство  подписки и 
р о зн и ц ы ” (А П Р ).

У чреж д ен и я  Р А Н , специализирую щ иеся на ком п л ектован и и  научны х 
б и б л и о тек  академ ических  организаций (Б А Н , Б Е Н , И Н И О Н , Г П Н Т Б  С О  Р А Н ) 
м огут  осущ ествить подписку, как  и преж де, непосредственно в и зд ател ьстве , 
п р ед вар и тел ьн о  согласовав  с ним список пользую щ ихся их услугам и организаций  и 
ко л и ч ество  л ьготн ы х  подписок.

Л и ц ам  и организациям , сохранивш им  п раво  подписки по специальны м  ценам , 
в соответстви и  с настоящ им и  условиям и, д остаточн о  будет при о ф о р м л ен и и  
подписки  на П полугодие 1999 г. лиш ь подтвердить заказ, указав  в письм е ном ер 
своего  кода, присвоенного  А П Р  при преды дущ ем  оф орм л ен и и  подписки.

Б л а н к и  зак азо в  к а к  коллекти вн ы х , т а к  и индивидуальны х подписчиков будут 
приниматься только с печатью организации (оттиск  д олж ен  б ы т ь  ч етки м  и 
ч и таем ы м ).

У бед и тел ьн о  просим  всех индивидуальны х и ко л л екти в н ы х  подписчиков 
ж у р н ал о в  и зд ател ьства  “Н а у к а ” , им ею щ их п раво  на подписку по специальны м  ц е 
нам , заб лаго вр ем ен н о  н ап р авл ять  свои за к а зы  и письм а по адресу: 117864, Г С П -7, 
М о сква  В-485, П р о ф с о ю зн а я  ул., 90, ком н ата  430, ф ак сы : 334-76-50 ,420-22-20 .

П о зд н о  поданная за яв к а  будет о ф о р м л яться  то л ьк о  с соответствую щ его  
м есяца.

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

Издательство “Наука”
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