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В  р е зу л ь т а т е  и ссл ед о в а н и й  п о  п р о е к т у  М П Г К  №  3 4 6  “Н е о г е о д и н а м и к а  д еп р есси и  Б а л т и й с к о г о  м о 
ря и п р и л е г а ю щ и х  о б л а с т е й ” с о с т а в л е н а  сер и я  к ар т  т е р р и т о р и и  Ц ен т р а л ь н о й  Е в р о п ы : н е о т е к т о н и -  
ч еск и х  д в и ж ен и й  (о л и г о ц е н -а н т р о п о г е н ) , п о д о ш в ы  ч ет в ер т и ч н ы х  о т л о ж е н и й , п о в е р х н о с т и  м о р ск и х  
о т л о ж е н и й  гол ы и тей н ск ого  м еж л едн и к ов ья , н ео т ек т о н и ч еск о г о  районирования. В ы д ел ен ы  н ов ей ш и е  
т ек то н и ч еск и е  эл ем ен ты : на В о сто ч н о -Е в р о п ей ск о м  к р атон е -  Ф енноскандинавский щ ит, Б ал ти й ск о-  
Б ел ор усск ая  си нек ли за с  Г о тл ан д ск о-Б отн и ч еск ой  и Ф инской  зон ам и  гр абен ов , В о р о н еж ск о -Т в ер ск а я  
и У к раинская  ан текл изы , Д н еп р ов ск ая  си нек ли за и др.; на За п а д н о -Е в р о п ей ск о й  м о л о д о й  п л а т ф о р м е -  
С ев ер о м о р ск а я  депрессия , С ев ер о-Г ер м ан ск о-П ол ь ск ая  зо н а  опускан ий, Ц ен тр ал ь н о-Е в р оп ей ск ая  зон а  
поднятий и др. П ер в ы е отл и ч аю тся  н ал ож ен н ы м  сти л ем  стр оен и я  п о  о т н о ш ен и ю  к б о л е е  древн им  пл ат
ф о р м ен н ы м  тек тон и ч еск и м  эл ем ен т а м , втор ы е -  унасл едован ны м . В  ц ел о м  п о л о ж и т е л ь н ы е  с т р у к т у 
ры  х а р а к т е р и зу ю т с я  б о л е е  т о л с т о й  зе м н о й  к о р о й , о т р и ц а т е л ь н ы е  -  т о н к о й . Н е о т е к т о н и ч е с к и  ак 
ти в н ы е р а зл о м ы  в о сн о в н о м  и м е ю т  о р т о г о н а л ь н у ю  и д и а г о н а л ь н у ю  о р и ен т и р о в к у . П о сл ед н я я  п р е 
о б л а д а е т  и о с о б е н н о  я р к о  в ы д ел я ет ся  в п р ед ел а х  к р а т о н а . А к т и в н ы е  р а зл о м ы  к о н т р о л и р у ю т  
р а с п р е д е л е н и е  зем л ет р я сен и й . Г л а в н ы е ф а к т о р ы  н ео т е к т о н и к и  Ц ен т р а л ь н о й  Е в р о п ы : п о д н я ти е  
А л ь п и й с к о -К а р п а т с к о г о  о р о г е н а , у н а с л е д о в а н н о е  п р о г и б а н и е  д еп р есси и  С е в е р н о г о  м о р я  и Ц е н т 
р а л ь н о -Е в р о п е й с к о й  зо н ы  о п у ск а н и й , а т а к ж е  ф о р м и р о в а н и е  н о в о о б р а зо в а н н о й  В о с т о ч н о -Б а л т и й 
ск о й  р и ф т о в о й  си ст ем ы  п о  т и п у  “т р о й н о г о  с о ч л е н е н и я ” .

Р

ВВЕДЕНИЕ

В исследованиях по проекту М ПГК № 346 
“Неогеодинамика депрессии Балтийского моря и 
прилегающих областей” (руководители: Р.Г. Га
рецкий, |Э.А. Левков| -  Беларусь, |Г. Шваб| -  Гер
мания), которые выполнялись с 1994 по 1998 гг., 
принимали участие геологи Беларуси, Германии, 
Дании, Латвии, Литвы, Польши, России и Украины. 
Основная цель -  выявить особенности неогеоди- 
намического развития запада Восточно-Европей
ского кратона и соседних областей Западно-Ев
ропейской молодой платформы в связи с пробле
мой происхождения котловины Балтийского 
моря. В результате составлена серия из 8 карт. Из 
них три карты масштаба 1:1500000 вертикальных 
движений за неотектонический этап (олигоцен- 
антропоген), подошвы четвертичных отложений, 
поверхности морских отложений голыитейнского 
межледниковья. Остальные пять карт (современ
ных вертикальных движений, горизонтальных на
пряжений земной коры, эпицентров землетрясе
ний, поверхности Мохо и неотектонического рай
онирования) имеют масштаб 1 : 5000000. Карты

охватывают территорию с изменяющимися грани
цами: на севере -  62-66° с.ш., на юге -  48-50° с.ш., 
на западе -  4—5° в.д., на востоке -  35-36° в.д. Карты 
изданы в Германии Геологической службой Зем 
ли Бранденбург (г. Клейнмахнов, 1997). Н екото
рые материалы и выводы, полученные по мере 
реализации проекта, были опубликованы [2, 4, 6, 
12-16, 18-20, 22-26, 28-35].

Н Е О Т Е К Т О Н И Ч Е С К И Е  ДВИ Ж ЕН И Я

При изучении новейших движений в качест
ве основного опорного горизонта избраны м ор
ские отложения нижнего олигоцена (рюпельские 
слои, харьковская свита), имеющие наиболее ши
рокое распространение. На участках, где эти от
ложения размыты, учитывались особенности 
структуры подошвы морских отложений миоце
на. Для областей, расположенных за пределами 
распространения морских отложений олигоцена, 
амплитуда неотектонических деформаций была 
оценена по косвенным данным [14]. Для террито
рии Балтийского щита и прилегающих районов



Литвы, Латвии й Эстонии в качестве основы рас
смотрен характер поверхности дочетвертичных 
пород. Для изучения формирования котловины 
Балтийского моря большое значение имеют мор
ские отложения голыитейнского (лихвинского, 
мазовецкого, александрийского) межледниковья 
(около 0.4 млн. лет), поэтому они были избраны в 
качестве промежуточного опорного горизонта [25, 
26]. Максимальная продолжительность неотекто- 
нического этапа (олигоцен-антропоген) оценива
ется в 35-37 млн. лет.

Значение суммарных амплитуд вертикальных 
неотектонических движений изменяется в широ
ких пределах (рис. 1). Наибольший их размах (до 
нескольких километров) связан с развитием А ль
пийско-Карпатского орогена, соответствующего 
коллизионной зоне столкновения двух литосфер
ных плит -  Евразиатской и Африканской. Ампли
туда поднятия Восточных (Украинских) Карпат со
ставляет 1.5 км и более. Мощные горизонтальные 
движения формировали покровы и надвиги, что со
провождалось вертикальными движениями -  не 
только поднятиями, но и погружениями, в частнос
ти, Предкарпатского прогиба, в котором мощность 
только миоценовых моласс достигает 3-5 км. Зна
чительные неотектонические воздымания претер
пел Скандинавский эпиплатформенный ороген: в 
шведской части Балтийского щита -  до 500 м, а в 
пределах Скандинавского нагорья -  более 1.2 км.

На территории Волыни (Западная Украина) 
амплитуда неотектонических движений изменяется 
от первых метров до +380 м (Подольский блок). Ук
раинская антеклиза характеризуется амплитудой 
поднятия от 175 до 280 м, Днепровская синеклиза -  
меньшими величинами (50-100 м).

Н а территории Финляндии, Карелии и запада 
России выделяется обширная область умеренных 
поднятий (100-200 м). Беларусь, Литва, Латвия, 
Эстония расположены на моноклинали с умень
шением амплитуд поднятий с востока и юго-вос
тока на запад и северо-запад. В восточной части 
котловины Балтийского моря (восточнее о-ва 
Борнхольм) отмечается существенное опускание 
(до -250  м), которое к северу разветвляется и идет 
по Ботническому и Финскому заливам с погруже
нием до -100, -150 м. Напротив, для Западной 
Балтики и ее побережья свойственно дифферен
цированное поднятие с амплитудой до 100 м.

В Западной Дании расположена зона погруже
ния опорного горизонта до -400  м, которая про
должается в депрессию Северного моря, где отри
цательные отметки составляют -1.6; -1.7 км и да
же более. Общий размах вертикальных движений 
в Скандинавско-Североморском регионе может 
быть оценен в 3-3.5 км. Область погружения Се
верного моря продолжается в юго-восточном на
правлении на территории Германии и Польши в 
виде крупного структурного залива с осью по ли

нии Гамбург-Берлин-Вроцлав и амплитудой про
гибания до 1 км. Южнее расположена область 
среднеевропейских глыбовых гор, которая в целом 
выделяется как зона дифференцированных неотек
тонических поднятий (до 0.5-1.2 км), вытянутая по 
внешней периферии Альпийско-Карпатского оро
гена. В ее пределах намечаются относительно мел
кие впадины и более глубокие (до -1.5 км) попереч
ные погружения, приуроченные к грабенам типа 
Нижнерейнского. Размах вертикальных движе
ний между последним и Рудными горами состав
ляет 2.5 км. Средние скорости постолигоценовых 
движений вне орогенов колебались от 0.01 до 
0.08 мм/год.

Амплитуда голынтейн-голоценовых верти
кальных движений (около 0.4 млн. лет) в преде
лах запада Восточно-Европейского кратона до
стигает максимальных значений (150-200 м) в 
восточной части котловины Балтийского моря 
(Ботнический залив, Восточно-Готландская впа
дина). В области распространения морских, а так
же и озерных отложений гольштейна в Северной 
Германии [25, 26] было установлено преоблада
ние неотектонических элементов, ориентирован
ных с северо-запада на юго-восток и с севера на 
юг, в частности, отчетливо проявились Роер-Ни- 
жнерейнский грабен и Гамбургский трог. Ампли
туды постголыптейнских вертикальных движе
ний на севере Германии достигают первые десят
ки метров (максимально до 50 м), а их скорости 
составляли здесь около 0.1 мм/год, в то время как 
для Восточной Балтики они выше и достигают 
0.3-0.5 мм/год.

Сравнение области распространения морских 
отложений гольштейна и современных границ ак
ватории Балтики показывает смещение морского 
бассейна на север и особенно на северо-восток. От
сюда следует, что основное тектоническое погру
жение Восточной Балтики, расположенной в пре
делах Восточно-Европейского кратона, произошло 
после гольштейна. Напротив, для ряда районов З а 
падной Балтики (например, о-в Рюген) во время 
голыитейнского межледниковья и после него было 
свойственно слабое поднятие. В целом можно отме
тить, что начиная с гольштейна характер тектони
ческих движений обнаруживает лишь слабую связь 
с более ранней олигоцен-плейстоценовой текто
никой.

Изменение направленности вертикальных 
движений в пределах Восточной Балтики приве
ло к заложению здесь во второй половине плей
стоцена системы молодых грабенов, скорость по
гружения которых заметно превышала значения 
средних скоростей вертикальных движений в хо
де всего неотектонического этапа. В отношении 
же территории Западно-Европейской молодой 
платформы можно сказать, что короткий интер
вал времени после голыитейнского межледнико-
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вья был здесь даже более тектонически спокой
ным по сравнению с относительно долговремен
ным развитием с начала олигоцена до среднего 
плейстоцена.

Н Е О Т Е К Т О Н И Ч Е С К И Е  СТРУКТУРЫ
Анализ карты неотектонических движений 

(см. рис. 1) показывает, что на западе Восточно- 
Европейского кратона можно выделить следую
щие наиболее крупные новейшие структуры: Фен- 
носкандинавский щит, Воронежско-Тверскую и 
Украинскую антеклизы, Балтийско-Белорусскую и 
Днепровскую синеклизы (рис. 2). Центральное 
положение здесь занимает обширная Балтийско- 
Белорусская синеклиза. Наиболее погруженные 
ее участки приурочены к котловине восточной 
Балтики, Ботническому и Финскому заливам. 
Они образуют субмеридиональную Готландско- 
Ботническую и субширотную Финскую зоны гра
бенов. Первая состоит из Ботнического и Восточ
но-Готландского грабенов, которые далее к югу 
переходят в Гданьскую и М азовецкую депрессии; 
вторая вклю чает Финский грабен, Ладожскую и 
Онежскую депрессии. Анализ морфологии этих 
неотектонических структур, разломной сети, теп
лового потока, сейсмичности позволяет сделать 
вывод, что здесь в новейшее время происходит 
формирование структур рифтового генезиса [4,6, 
20 и др.]. Следует напомнить, что А.П. Карпин
ский [10] предполагал грабеновую природу Фин
ского залива, Белого моря и, вероятно, Ладож
ского и Онежского озер, а остров Готланд выде
лял как горст.

Ю го-восток и восток Балтийско-Белорусской 
синеклизы занимает Литовско-Эстонская моно
клиналь, осложненная небольшими по размерам 
малоамплитудными (в первые десятки метров) под
нятиями и депрессиями. Далеко на юго-восток, в 
сторону Днепровской синеклизы, уходит относи
тельно опущенный Березинский структурный за
лив. На юге синеклизы выделяется Припятская сту
пень, в основном расположенная над одноименным 
палеозойским палеорифтом, а на севере синеклиза

сочленяется со Шведской моноклиналью и Фин
ско-Карельским выступом Фенноскандинавского 
щита соответственно через Стокгольмскую и 
Хельсинско-Петрозаводскую ступени.

Воронежско-Тверская и Украинская антекли
зы осложнены рядом поднятий, а на их перифе
рии выделены ступени. Эти антеклизы разделе
ны линейно вытянутой Днепровской синеклизой. 
Ее ось приурочена к Кременчугской депрессии.

На территории юга молодой платформы З а 
падной Европы параллельно фронту Альпийско- 
Карпатского орогена выделяется Центрально- 
Европейская зона поднятий, которая состоит из 
ряда глыбовых гор, разделенных относительно 
опущенными депрессиями. За  неотектонический 
этап контрастность рельефа этой зоны значитель
но возросла: так, например, только с позднего мио
цена поднятие Рудных гор достигло 1 км, близкие 
цифры характерны для Арденно-Рейнского масси
ва и др. Характер речных долин указывает на акти
визацию неотектонических движений, в частности, 
на границе плиоцена и плейстоцена. Грабены 
внутри Центрально-Европейской зоны поднятий 
(Хессе, долины Эльбы, Оре и др.) образуют лишь 
относительные понижения, так как они после 
первоначального погружения были такж е вовле
чены в региональное поднятие.

Наиболее значительное погружение на неотек- 
тоническом этапе произошло в Североморской де
прессии, унаследовавшей обширное опускание по
зднемелового -  раннетретичного времени. В ре
зультате здесь сформировалась субмеридионально 
вытянутая крупная депрессия (1500 х 500 км), в цен
тральной части которой подошва рюпельских сло
ев залегает на отметках -1 , -1.5 км и несколько 
глубже. Существенные неотектонические опуска
ния приурочены к Роер-Нижнерейнскому грабену, 
лежащему на южном продолжении Североморской 
депрессии. Подошва рюпельских отложений в пре
делах наиболее погруженных его блоков залегает 
на глубине около 1.5 км ниже уровня моря.

От Североморской депрессии к юго-востоку 
уже в пределах суши отходит Северо-Германско-

Рис. 2. Схема новейших тектонических элементов Центральной Европы. Составлена с использованием материалов 
проекта МПГК № 346 “Неогеодинамика Балтики”.
1-3 -  границы неотектонических структур: 1 -  первого, 2 -  второго и 3 -  третьего порядка; 4 -  неотектонически ак
тивные разломы . Ц ифры  на схеме: Балтийско-Белорусская синеклиза: 1 -  Ботнический грабен, 2 -  А ландское подня
тие, 3 -  Финский грабен, 4 -  Л адожская и 5 -  Онежская депрессии, 6 -  Западно-Готландский грабен, 7 -  Центрально- 
Готландское поднятие, 8 -  Восточно-Готландский грабен, 9 -  Гданьская, 10 -  М азовецкая и 11 -  Рижская депрессии, 
12 -  П андиверское и 13 -  В идзем ское поднятия, 14 -  Ильменская депрессия, 15 -  Ж ем антийско-К урземское и 16 -  Лат
гальское поднятия, 17 -  Полоцкая депрессия, 18 -  Алитусское поднятие, 19 -  Березинский структурный залив; Запад
но-Балтийская зона поднятий: 20 -  Ю тландское, 21 -  Ф ю нское и 22 -  Рю генское поднятия, 23 -  Померанская седлови
на; С еверо-Германско-Польская зона опусканий: 24 -  Западно-Голы нтейнский и 25 -  Гамбургский трог и 26 -  Роер- 
Н иж нерейнский грабен; Центрально-Европейская зона поднятий: 27 -  А рденно-Рейнское поднятие, 28 -  Парижская  
депрессия, 29 -  Верхнерейнский грабен, 30 -  Гессенская и 31 -  Субгерцинская депрессии, 32 -  Гарц, 33 -  Тюрингская 
депрессия, 34 -  Франконское поднятие, 35 -  Тюрингский Лес, 36 -  Эльстерская депрессия, 37 -  Рудные горы, 38 -  О ре- 
грабен, 39 -  Лаузитц и Судеты, 40 -  Б огем ское поднятие, 41 -  Свентокшиские горы , 42 -  Брагинско-Лоевская седло
вина, 43 -  К ировоградское поднятие, 44 -  Ю жно-Украинская моноклиналь.



Польская зона опусканий, которая имеет форму 
клина, вытянутого на 1000 км при ширине 600- 
700 км на юго-востоке. Осевое положение в этой 
зоне опусканий занимает Северо-Германская де
прессия, для которой характерна устойчивая тен
денция к прогибанию в течение всего кайнозоя: 
здесь распространены морские отложения олиго
цена, миоцена, голыптейнского межледниковья. 
Суммарная амплитуда неотектонического погру
жения депрессии составляет 350 м, а в пределах 
отдельных относительно небольших трогов (За 
падно-Гол ыитейнский, Гамбургский) превышает 
1000 м. До настоящего времени эта депрессия 
(в ее осевой части находится нижнее течение Эль
бы) обусловливает основные черты гидрографи
ческой сети северо-запада Германии.

К  северо-западу от Северо-Германско-Поль
ской зоны опусканий расположена идущая парал
лельно ей Западно-Балтийская зона поднятий, 
которая отделяет ее от Балтийско-Белорусский си
неклизы и включает Ютландско-Рюгенский и Цен
трально-Польский выступы. Они ориентированы 
навстречу один другому и, постепенно погружа
ясь, сходятся в районе Померанской седловины.

НО ВЕЙШ ИЕ РА ЗЛ О М Ы

Сеть неотектонически активных разломов по
строена достаточно закономерно: они имеют пре
имущественно диагональную и ортогональную 
ориентировку. Амплитуды вертикальных смеще
ний по разломам обычно не превышают несколь
ких десятков метров. Однако в пределах Централь
но-Европейской зоны поднятий амплитуды отдель
ных разломов достигают уже нескольких сотен 
метров. Такие значения смещений отмечены как 
для поднятых блоков (Гарц, Рудные Горы и др.), так 
и для грабенов (Хессе, Оре и др.). Кроме того, 
значительные амплитуды перемещений по разло
мам (до 350-400 м) установлены в Роер-Нижне- 
рейнском грабене, Гамбургском и Западно-Гол ын- 
тейнском трогах, Восточно-Готландском грабене.

В ряде областей движениям по разломам сопут
ствовали проявления вулканизма. В частности, 
сильными щелочно-базальтовыми вулканическими 
извержениями сопровождалось воздымание блоко
вых гор Центрально-Европейской зоны поднятий 
на участке от Арденно-Рейнского массива до 
Свентокшиских гор. При этом извержения про
явились преимущественно по разломам меридио
нального и северо-восточного направления, тог
да как разрывы северо-западной ориентировки 
чаще оставались закрытыми. Максимум вулкани
ческой активности здесь отмечается на рубеже 
олигоцена и миоцена и в миоцене. В плейстоцене 
проявления вулканизма ограничивались только

частью Арденно-Рейнского массива западнее до
лины Рейна и западной частью Оре-грабена.

Ортогональную направленность имеют субме
ридиональные разломы Готландско-Ботнической 
зоны грабенов и субширотные разломы Финской. 
На остальной территории Восточно-Европейского 
кратона наиболее отчетливо проявляются диаго
нальные неотектонически активные разломы, ко
торые обычно направлены по азимутам 40-55° и 
305-325°. Разломы ортогональной системы обычно 
имеют отклонение от азимутов меридианов и па
раллелей не более чем на 5-10°. Субмеридиональ
ные разломы достаточно отчетливо выделяются на 
стыке Балтийско-Белорусской синеклизы и Воро
нежско-Тверской антеклизы, а субширотные -  в 
средней части названной синеклизы (Полоцкая зо
на), а также на Припятской ступени и Украинской 
антеклизе.

Многие разрывные нарушения имеют харак
терные оперения, примыкающие к основному раз
лому под острым углом (около 7-35°). Они в основ
ном выявлены у диагональных разрывов. Это мо
жет указывать на то, что новейшие разломы 
испытывали не только вертикальные, но и горизон
тальные смещения. Результаты реконструкции не- 
отектонических напряжений [31, 32] показали, что 
механизм формирования новейших структур запа
да Восточно-Европейского кратона в значительной 
степени обусловлен сдвиговыми напряжениями, ко
торые имеют ориентированную субмеридионально 
ось сжатия и направленную субширотно ось рас
тяжения. В таком поле напряжения разрывы се
веро-западного простирания являются правыми 
сдвигами, а северо-восточного -  левыми. В облас
ти, примыкающей к котловине Балтийского моря, 
ориентировка сжимающих напряжений заметно из
меняется, иногда на обратную. Ортогональные раз
ломы в основном имеют признаки сбросов, реже 
сбросо-сдвигов. Неотектонически активные раз
ломы в значительной степени контролируют рас
пределение эпицентров землетрясений.

Сеть новейших разломов более резко выраже
на и имеет большую густоту в пределах Восточ
но-Европейского кратона, чем на Среднеевро
пейской плите. На молодой платформе новейшие 
разломы четко выражены только в Центрально- 
Европейской зоне поднятий и отдельных новей
ших грабенах. По-видимому, на территории кра
тона фундамент, состоящий из кристаллических 
пород, более консолидирован и поэтому более 
хрупок. К  тому же здесь развит относительно ма
ломощный платформенный чехол, который лег
че реагирует на разрывные нарушения. На Сред
неевропейской плите фундамент менее консоли
дирован и погружен на большие глубины и 
разрывные нарушения затухают в мощном плат
форменном чехле.



СО О ТН О Ш ЕН И Е НОВЕЙШ ИХ 
Т Е К ТО Н И Ч ЕС К И Х  ЭЛЕМ ЕНТОВ 

С ГЛУ БИН НЫ М  СТРО ЕН И ЕМ
Балтийско-Белорусская новейшая синеклиза 

наложена на ряд более древних платформенных 
структур: рифейско-ранневендскую Оршанскую 
впадину, окраины поздневендско-раннепалеозой- 
ских Балтийской синеклизы и Подляско-Брест- 
ской впадины, Белорусскую антекдизу, Припят- 
ский палеозойский палеорифт и др. На месте по
следней структуры в новейшее время выделяется 
Припятская ступень. Над Белорусской антекли- 
зой, Оршанской впадиной расположена Литовско- 
Эстонская моноклиналь. На борту палеозойской 
Балтийской синеклизы сформировались новей
шие зоны грабенов -  Финская и Готландско-Бот- 
ническая. Новейшая М азовецкая депрессия рас
положена на периклинали Мазурского погребен
ного выступа Белорусской антеклизы.

Воронежская антеклиза в новейшее время 
значительно расширилась за счет соседних тер 
риторий, образовав существенно более обш ир
ную Воронежско-Тверскую неотектоническую 
антеклизу. Сохранила свое приподнятое положе
ние Украинская антеклиза. Между обеими антек- 
лизами продолжала развиваться и новейшая Дне
провская синеклиза, хотя ось наибольшего ее по
гружения (Кременчугская депрессия) сместилась 
к юго-юго-западу по сравнению с осью мезозой
ской синеклизы.

На Западно-Европейской молодой платформе 
отмечается значительно большее совпадение но
вейших и более древних тектонических элемен
тов. Так, наибольшие опускания Североморской 
депрессии совпадают с прогибанием пострифто- 
вой синеклизы Северного моря в более раннее 
третичное и меловое время. Также в целом совпа
дают прогибания Северо-Германско-Польского 
палеозойско-мезозойского бассейна с одноимен
ной зоной новейшего опускания. Центрально-Ев
ропейской зоне поднятий с ее дифференцирован
ными структурами в общем отвечает такая же 
контрастная картина более древних платформен
ных тектонических элементов. В то же время и в 
пределах Западно-Европейской молодой плат
формы такж е наблюдается ряд наложенных но
вейших тектонических элементов, иногда не
сколько смещенных по отношению к более древ
ним структурам, но они в общем носят более 
частный и второстепенный характер.

Восточно-Европейский кратон существенно от
личается от Западно-Европейской молодой плат
формы по залеганию поверхности Мохо (мощно
сти земной коры). Если для первой характерна 
относительно толстая кора (до 40-60 км), то для 
второй -  более тонкая (25-35 км). Для обеих 
платформ отмечается закономерное увеличение 
мощности земной коры на положительных тек

тонических элементах и уменьшение -  на отрица
тельных. То же можно сказать и о мощностях ли
тосферы [5, 19]. Если на молодой платформе но
вейшие движения усиливали эту тенденцию, то на 
кратоне они не оказали сколько-нибудь заметно
го влияния. Исключение здесь составили области 
Фенноскандинавского щита и систем грабенов 
Восточной Балтики. Несмотря на недостаточные 
сведения о мощности земной коры, тем не менее 
можно констатировать ее уменьшение в районах 
Западно- и Восточно-Готландского, Ботаничес
кого и Финского грабенов с разницей в глубине 
залегания поверхности М до 10-15 км.

СТАДИИ РА ЗВ И ТИ Я  
Н Е О ТЕК ТО Н И Ч ЕС К И Х  ДВ И Ж ЕН И Й

По особенностям проявления неогеодинами- 
ческих процессов в пределах Центральной Евро
пы можно выделить две стадии: олигоцен-неоге- 
новую и четвертичную (антропогеновую).

Олигоцен-неогеновая стадия. Главными ф ак
торами, повлиявшими на течение неогеодинами- 
ческих процессов, в основном было воздымание 
Альпийско-Карпатского орогена, прогибание де
прессии Северного моря и Северо-Германско- 
Польской зоны опусканий. Накопление не толь
ко морских, но и континентальных отложений в 
олигоцене и неогене происходило на площадях, 
соответствующих наиболее глубоким частям ра
нее существовавших палеогеновых бассейнов, 
что говорит об отсутствии существенных измене
ний структурного плана, хотя первые признаки 
преобразований наметились уже в плиоцене. За  
пределами развития морских отложений характер 
строения и распространения позднеолигоцен-сред- 
немиоценовой буроугольной формации указывает 
на то, что максимально опущенными здесь была 
южная часть Балтийско-Белорусской синеклизы. 
В эту стадию отчетливо наметились крупнейшие 
субширотные структуры Альпийско-Карпатского 
орогена и в общем параллельные ему Центрально- 
Европейская зона поднятий, а также Северо-Гер
манско-Польская зона опусканий и продолжаю
щая ее на восток полоса погружений юга Балтий
ско-Белорусской и Днепровской синеклиз.

Четвертичная (антропогеновая) стадия но
вейшего этапа совпадает по времени с эпохами 
многократного распространения из Фенноскан
динавского центра к югу покровных материко
вых оледенений, чередовавшихся с межледнико
вьями. Имеется ряд геологических свидетельств 
того, что каждый ледниковый покров на транс
грессивной стадии приводил к гляциоизостатиче- 
скому опусканию занимаемой им площади, а на 
регрессивной -  к ее воздыманию. Размах этих 
движений мог достигать многих десятков метров.



В среднем плейстоцене началось заложение кот
ловины Балтийского моря и формирование Черно
морско-Балтийского водораздела. За  последние
0.4 млн. лет в восточной части котловины Балтий
ского моря (район Ботнического залива и Восточ
но-Готландской впадины) амплитуда нисходящих 
движений составила не менее 150-200 м, что обус
ловило появление неотектонического перекоса в 
сторону Балтики. Тенденция к прогибанию Балти
ки сохранялась вплоть до наших дней, вызывая по
степенное смещение главного водораздела к юго- 
востоку. В эту стадию продолжалось прогибание 
Североморской и Северо-Германско-Польской де
прессий и одновременное воздымание Альпийско- 
Карпатского орогена и Центрально-Европейской 
зоны поднятий, а также Украинской и Воронежско- 
Тверской антеклиз и смежных с ними участков. Эти 
процессы привели к окончательному оформлению 
Литовско-Эстонской неотектонической монокли
нали и современного структурного плана.

ГЕН ЕЗИ С  КО ТЛ О ВИ Н Ы  
БА Л ТИ Й СК О ГО  МОРЯ

В настоящее время имеются два взгляда на 
природу котловины Балтийского моря. Первый 
из них объясняет ее появление преимущественно 
ледниковой эрозией, второй отводит основную 
роль тектонике. Анализ особенностей распреде
ления мощностей и состава четвертичных отло
жений, расчет баланса масс вынесенных из цент
ральной и восточной частей котловины и переот- 
ложенных пород показывают, что лишь около 
40-50%  общего объема котловины может быть 
связано с экзарацией [13]. В пользу тектоничес
кого происхождения большей части Балтийской 
депрессии говорят несовпадение границ леднико
вых покровов и акватории, постепенное погруже
ние в западном направлении под уровень моря Эс
тонского глинта нижнепалеозойских пород, кото
рые еще в раннем плейстоцене размещались в 
приподнятой области сноса, существование в Бот
ническом заливе опущенного блока сохранившихся 
от эрозии верхнепротерозойских и нижнепалео
зойских отложений.

Котловину Балтийского моря по особеннос
тям геологического строения, истории развития и 
морфологии можно разделить на две существен
но отличающиеся части: западную и восточную. 
Западная Балтика расположена на площади З а 
падно-Европейской молодой платформы. Здесь в 
основном незначительные глубины, на дне моря 
под четвертичной толщей выступают мезозойско- 
кайнозойские морские отложения. В эоцене, олиго
цене и, в меньшей степени, в миоцене сюда со сто
роны Северного моря распространялась шельфо
вая область обширного трансевропейского морско
го бассейна [21]. В плейстоцене в оформление этой 
части котловины Балтики сравнительно большой

вклад внесли эрозионные процессы, в частности, 
ледниковая экзарация [27]. Поэтому в отношении 
Западной Балтики можно сделать заключение об 
относительно спокойном и преимущественно унас
ледованном характере тектонического развития с 
конца мезозоя до настоящего времени.

Совершенно иную геологическую историю 
имеет восточная часть современной акватории 
Балтийского моря, расположенная в пределах Вос
точно-Европейского кратона. Приуроченные к 
Балтийской синеклизе палеозойские и мезозойские 
морские трансгрессии охватывали только южную 
периферию современной акватории Восточной 
Балтики. В еще более узкой полосе здесь (Самбий- 
ский полуостров, Гданьский залив и др.) распрост
ранены палеогеновые морские отложения. Север
ная большая часть Восточной Балтики в течение 
длительного геологического времени вплоть до 
эемского межледниковья (около 130 тыс. лет на
зад) оставалась приподнятой областью сноса в 
сводовой части Балтийского щита.

Бассейн Восточной Балтики в основном сфор
мировался в течение последних 0.4 млн. лет. До 
середины плейстоцена нет свидетельств сущест
вования Балтийского моря. В то время речной 
сток осуществлялся со стороны Фенноскандии 
через территорию будущей котловины в сторону 
крупных пресноводных водоемов Центральной 
Европы. Изменения связаны с началом Гольш
тейна. Трансгрессия голыптейнского моря проис
ходила со стороны Северного моря и достигала 
территории Литвы и Латвии на востоке (рис. 3). 
Появление в голыптейне морского бассейна в вос
точной части Балтийской депрессии сопровожда
лось перестройкой речной сети и изменением на
правления течения рек на территории прилегаю
щих районов запада Восточно-Европейского 
кратона. Ботнический и Финский заливы образо
вались уже после гольштейна.

В позднем плейстоцене во время эемского меж
ледниковья (около 130 тыс. лет назад) котловина 
Балтики в основном уже приобрела близкие к со
временным очертания, причем площадь эемского 
морского водоема была даже большей, чем совре
менной акватории (см. рис. 3). Между Онежским 
озером и Белым морем существовал пролив шири
ной до 200 км. На Онежско-Беломорском водораз
деле на отметках до 120-140 м выше современно
го уровня Балтики еще в конце 30-х гг. были ус
тановлены морские отложения. Г.И. Горецкий [9] 
доказал эемский возраст этих отложений и пока
зал, что морской пролив, получивший название 
Карельского межледникового моря, имел значи
тельные размеры при нормальной солености вод 
и небольшой (10-20 м) глубине.

Во время деградации последнего (поозерско- 
го, валдайского, вайхзельского) ледникового по
крова (около 10-12 тыс. лет назад) в котловине
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Рис. 3. Распространение основных морских бассейнов Балтийского региона в олигоцен-четвертичное время [7-9, 17, 
21,26].
1 -  ранний олигоцен (35-37 млн. лет); 2,3  -  четвертичный период: 2 -  голыптейн (0.4 млн. лет), 3 -  эем (0.13 млн. лет); 
4 -  современная береговая линия.

Балтийского моря располагалась серия быстро ме
нявших свои очертания приледниковых озер. Око
ло 11-12 тыс. лет назад образовалось Балтийское 
ледниковое озеро, оставившее следы трех основ
ных связанных с остановками ледника на рубеже 
гряд Сальпаусселька-1, -2 и -3 фаз своего развития в 
виде береговых линий на разной высоте [8]. В ре
зультате отступления ледникового края около 
10.3-10.7 тыс. лет назад произошел спуск Балтий
ского ледникового озера. На относительно корот
кое время в Восточной Балтике образовалось 
Иольдиевое море, которое через пролив в Цент
ральной Швеции имело соединение с Атлантичес
ким океаном. Позднее из-за быстрого изостатичес- 
кого поднятия пролив закрылся и образовалось

Анциловое озеро, которое существовало в интер
вале геологического времени с 9.5 до 7-8 тыс. лет 
назад.

После нового соединения Балтийского моря с 
океаном через Датские проливы началась солоно
ватоводная литориновая стадия. Береговые линии 
названных водоемов поздне- и послеледниковых 
этапов развития Балтийского бассейна вследствие 
изостатического воздымания испытали значитель
ную деформацию. Наиболее значительное подня
тие (до 180-200 м) установлено на своде Балтийско
го щита с максимумом вблизи северного оконча
ния Ботнического залива, при этом изолинии 
изостатических движений ориентированы пер-
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Рис. 4. Соотношение сейсмичности (по К.Е. Заальст- 
рёму), современных движений (по А.А. Никонову) и 
зон разрывных нарушений (по А.Г. Стрёмбергу) в 
центре позднеплейстоценового фенноскандинавско- 
го ледникового покрова [6].
1-4 -  количество землетрясений за время 1600-1925 гг. 
1 -  менее 5 ,2 -6 -1 1 ,3 -  12-17,4  -  более 18; 5 -изоба
зы, мм/год; 6 -  разрывные нарушения.

пендикулярно к оси Ботнического залива (рис. 4). 
По-видимому, одновременно с поднятием бортов 
залива происходило относительное опускание 
его дна. В результате взаимодействия перечислен
ных факторов произошло некоторое сокращение 
общей площади морского водоема при возрастании 
его глубины и сформировались современные очер
тания берегов Ботнического и Финского заливов. 
В настоящее время продолжается изостатическое 
поднятие бортов Ботнического залива (со скоро
стью до 7-8 мм в год) и, очевидно, тектоническое 
прогибание грабенов в его осевой части.

Все это свидетельствует о молодом возрасте 
котловин Восточной Балтики, Финского и Ботни
ческого заливов, которые в совокупности, по-види- 
мому, представляют собой закладывающуюся риф- 
товую систему. Последний вывод подтверждает
ся рядом различных признаков. Прежде всего 
это -  глубокие впадины в рельефе дна, с которы 
ми связаны максимальные амплитуды неотекто- 
нических прогибаний. Они имеют форму узких 
линейно вытянутых структур грабенового типа.

Голыптейн-голоценовые прогибания достигают 
здесь наибольших величин (150-200 м). Новей
шая разломная сеть ограничивает и отчетливо 
вырисовывает эти грабенообразные структуры. 
Внутри дна заливов и юга Восточной Балтики 
разломы намечают ряд блоковых линейных 
структур типа горстов (Центрально-Готландское 
поднятие) и грабенов (Западно- и Восточно-Гот
ландский грабены). К краевым ограничениям 
грабенов приурочена повышенная сейсмичность. 
Эти особенности наиболее четко видны на при
мере Ботнического залива (см. рис. 4), который рас
положен в зоне максимальных значений послелед
никовых современных вертикальных движений. 
Побережья залива отличаются высокой сейсмич
ностью, что связано с приуроченностью эпицент
ров к зонам разрывных нарушений, протягиваю
щимся вдоль залива. Локальные положительные 
аномалии теплового потока зафиксированы во вну
тренних частях моря (район островов Готланд, 
Куршский, Финский заливы и др.). В Готландско- 
Ботнической зоне грабенов отмечается сокраще
ние мощности земной коры, причем разница в за
легании поверхности Мохо достигает 10-15 км.

Д.И. Гарбар [1], который выделяет структуру 
Финского залива под названием Таллинско-Петер
бургского рифта, кроме отмеченных ранее призна
ков, указывает, что здесь зафиксированы локаль
ные аномалии электропроводности, серия эпицент
ров землетрясений с магнитудой 2-4  балла и 
глубинами гипоцентров в 15-20 км, многочислен
ные интенсивные аномалии радона и других газов, 
полоса радиоактивных аномалий. Финская зона 
грабенов не ограничивается Финским заливом, а, 
скорее всего, протягивается далее на восток-севе
ро-восток и вклю чает прогибы Ладожского и 
Онежского озер и Белого моря. В целом Готланд- 
ско-Ботническая и Финская зоны грабенов обра
зуют формирующуюся в новейший этап развития 
Восточно-Балтийскую рифтовую систему, кото
рая геометрически имеет рисунок типа “тройного 
сочленения”.
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As a result of investigations under the IGCP project no. 346 “Neogeodynamics of the Baltic Sea Depression 
and Adjacent Areas”, a series of eight maps of Central Europe was compiled. The series includes a map of neo
tectonic movements (Oligocene-Anthropogene), maps of the structure at the base of the Quaternary and at the 
top of the Holsteinian interglacial marine sediments, a map of the neotectonic structural framework, and some 
others. The following neotectonic features have been recognized: the Fennoscandian shield, the Baltic-Be- 
larussian syneclise with the Gotland-Bothnian and Gulf of Finland graben zones, the Voronezh-Tver’ and 
Ukrainian anteclises, the Dnieper syneclise, and some others within the East European craton and North Sea 
depression; the North German-Polish subsidence zone, the Central European zone of uplifts, and some others 
in the young West European craton. The neotectonic features of the East European craton are typically super
imposed upon the older structural features, whereas the structures of the young West European craton are large
ly inherited. In general, the crust thickens beneath structural highs and thins beneath depressions. Neotectoni
cally active faults show mostly orthogonal or diagonal orientation. The latter is predominant and particularly 
distinct within the East European craton. Active faults control earthquake distribution. The main neotectonic 
events in Central Europe are as follows: the uplift of the Alpine-Carpathian orogen, the inherited subsidence 
of the North Sea and Central European depressions, and the development of a neotectonic eastern Baltic rift 
system, tied in a triple junction.
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Коллизия островная дуга -  континент является фундаментальным процессом, определяющим гео- 
динамическое развитие многих современных активных континентальных окраин западной части 
Тихого океана и древних орогенных поясов. Характер и распределение литосферных напряжений и 
деформаций, развивающихся в процессе коллизии, зависят от целого ряда физических и геометри
ческих параметров, описывающих состояние и взаимное расположение конвергентных плит. Среди 
них существенное значение имеют мощность и термический возраст континентальной коры подо
двигающейся плиты, определяющие ее плотность и прочность, структура континентальной окраи
ны, как правило, осложненная листрическими сбросами или аккретированными тектоническими 
блоками, величина трения между плитами. На характер развития коллизии влияют также мощность 
надвигающейся плиты под дугой, расстояние от дуги до желоба (размеры преддугового блока). В за
висимости от сочетания этих факторов возможно развитие коллизии дуга -  континент по разным 
сценариям. В статье анализируется эволюционная схема коллизии с образованием и эксгумацией 
пород высоких давлений. Однако основная часть статьи посвящена анализу геодинамики коллизии 
на примере современных конвергентных зон (дуги Лузон и Банда) и сравнению ее с реконструиру
емой в орогенном поясе Камчатки раннеэоценовой коллизией Ачайваям-Валагинской дуги с конти
нентальной окраиной Азии. Показано принципиальное отличие в развитии коллизии этих зон, обус
ловленное ранней блокировкой поддвига континентальной плиты, сопровождающейся инверсией 
субдукции с последующим поддвигом океанической плиты с обратной стороны дуги. Приводится 
теоретическое обоснование и геологические свидетельства этих процессов и разбирается роль 
преддугового блока в процессе коллизии. Для орогенной области Камчатки разбирается общий ге- 
одинамический контекст раннеэоценовой коллизии дуга -  континент и детальные ее этапы. Выска
зано предположение о том, что формирование синколлизионного высокотемпературного метамор
фического Ганальского блока является отличительной чертой развития коллизии дуга -  континент 
с ранней блокировкой поддвига континентальной плиты и инверсией субдукции.

ВВ ЕДЕН И Е

Коллизия островная дуга -  континент являет
ся фундаментальным процессом, определяющим 
геодинамическое развитие многих современных 
и древних активных континентальных окраин. 
Разные этапы в эволюции этого процесса можно 
наблюдать в настоящее время в западной и юго-за
падной части Тихого океана. Во многих активных 
окраинах процесс коллизии предваряется этапом 
поглощения плиты окраинного моря, отделяющего 
вулканическую дугу от континентальной окраины 
(моря Японское, Южно-Китайское, Сулу, Банда, 
Соломоново) (рис. 1). Зонами, где происходит ак
тивная коллизия дуга -  континент, являются дуга 
Лузон, северный фланг которой тектонически ак- 
кретирован к пассивной окраине Азии (о-в Тай
вань), дуги Банда и Меланезийская, находящиеся 
на разных стадиях коллизии с Австралийским 
континентом (о-ва Тимор и Новая Гвинея). Кол
лизия дуга -  континент восстанавливается в эво
люции многих древних орогенных поясов, и как 
устанавливается в последние годы, геодинамика 
этого процесса определяла дальнейшее тектони

ческое развитие этих зон (Урал, Гималаи-Тибет, 
Иберийский полуостров, Сьерра-Невада, [42, 44, 
57-60].

Характер и распределение литосферных на
пряжений и деформаций, развивающихся в про
цессе коллизии дуга -  континент, изучаются в ак
тивных коллизионных зонах на основе анализа 
топографических, гравиметрических, сейсмичес
ких и глобальных геодезических (GPS) данных и 
развиваются на основе численного и физического 
моделирования. Однако поскольку в рассматри
ваемых зонах процесс коллизии не завершен, то 
создающиеся на этой основе модели не могут счи
таться окончательными. С другой стороны, ис
следования в древних орогенных поясах, прошед
ших в своем развитии стадию коллизии дуга -  
континент, позволяют получить геологические, 
петрологические и структурные данные, харак
теризующие развитие этого процесса на разных 
его этапах и для разных глубин его проявления. 
Наиболее важными с этой точки зрения являю т
ся тела метаморфических пород, которые были 
сформированы в процессе коллизии и эксгумиро-



Рис. 1. Схема распространения зон коллизии дуга -  континент в структуре западных окраин Тихого океана. Составле
на с использованием данных С. Лоллеменд и др. [55].
Наклонной штриховкой показаны островные дуги. Линиями с треугольниками показаны зоны субдукции, где линии с 
черными треугольниками соответствуют активным зонам поддвига, а незаполненные -  зонам предположительно бо
лее неактивным. Двойными линиями показаны зоны океанического спрединга. Звездочками -  места коллизии остров
ных дуг с континентальными окраинами. Стрелки указывают направление и относительную скорость перемещения 
основных литосферных плит, где 1 мм длины стрелки соответствует скорости 1 см/год.



ваны сквозь разные уровни литосферы, записы
вая их метки, а в настоящее время выведены на 
поверхность. Изучение таких метаморфических 
зон позволяет получить количественные оценки 
давлений, температур и скоростей эксгумации 
метаморфических пород, что в свою очередь поз
воляет характеризовать физические параметры 
процесса коллизии и тем самым дополнить и раз
вить созданные на основе моделирования и гео
физических данных геодинамические модели для 
активных конвергентных окраин, не завершив
ших своего развития.

Среди орогенных поясов западной части Тихо
го океана Камчатка является уникальным объек
том для изучения процесса коллизии дуга -  кон
тинент. В настоящее время эта область, входящая 
в структуру континентальной окраины Азии, на
ходится в состоянии активной коллизии с А леут
ской дугой [48]. В то же время большинством ис
следователей принимается, что покровно-склад
чатые структуры Камчатки были сформированы 
в результате нескольких коллизионных этапов в 
меловое и кайнозойское время, приведших к по
следовательному наращиванию континенталь
ной окраины в результате тектонической аккре
ции [4, 10, 14-17, 25, 32, 33, 35, 37, 39, 50, 62, 69]. 
Одной из наиболее значительных среди них явля
ется Ачайваям-Валагинская островная дуга, ре
ликты которой в настоящее время формируют 
цепь структур Восточной Камчатки и Олютор- 
ской области, протягивающуюся в северо-северо
восточном направлении почти на 1000 км (рис. 2).

В настоящей статье предлагается проанализиро
вать процесс коллизии дуга -  континент на примере 
тектонической аккреции Ачайваям-Валагинской 
островной дуги к континентальной окраине Азии в 
раннем эоцене и сравнить разработанную для 
этой орогенной области геодинамическую мо
дель с зонами современной коллизии дуга -  кон
тинент в западной части Тихого океана.

ОБЩ АЯ СХЕМ А ГЕО Д И Н А М И ЧЕС КО Й
ЭВОЛЮ ЦИИ К А М ЧА ТК И  В К А Й Н О ЗО Е

В настоящее время большинством исследова
телей принимается, что покровно-складчатые 
структуры Камчатки были сформированы в ре
зультате четырех основных коллизионных эта
пов в неокомское, предкампанское, эоценовое и 
позднемиоценовое время. В результате первого 
этапа (127 млн. лет) образовалась аккреционная 
континентальная окраина, вклю чаю щая реликты 
юрско-раннемеловой Квахонской дуги и мета
морфическое ядро Срединного массива (колпа- 
ковская серия) [5,24]. В результате второго этапа 
(85-87 млн. лет) структура окраины была услож
нена тектонической обдукцией Малкинской дуги, 
сопровождавшейся прогрессивным метаморфиз
мом осадочного чехла Срединного массива (ших-

тинская и кихчикская свиты), и перекрыта и неоав
тохтоном эпиконтинентальных конгломератов ба- 
рабской свиты кампанского возраста (дискуссию и 
ссылки см. [24, 38]). С этого времени (кампан) 
фронтальная аккреционная часть континенталь
ной окраины, реликты которой вскрыты в насто
ящее время в Срединном массиве, отделялась от 
протяженной более неактивной вулканической 
зоны Охотско-Чукотского вулкано-плутоничес
кого пояса зоной терригенной седиментации (ши
риной от 200 до 500 км) и не меняла относительно 
нее своего палеоширотного расположения.

Кайнозойские коллизионные этапы в эволю 
ции Камчатки рассматриваются как результат по
следовательной тектонической аккреции двух внут- 
риокеанических островных дуг к (формированной 
ранее континентальной окраине (Срединному мас
сиву). Общий геодинамический контекст эволюции 
и аккреции дуг рассмотрен на схеме двухмерного 
графического моделирования, составленной в 
едином вертикальном и горизонтальном масшта
бе (1 см = 200 км) с привязкой к существующим на 
сегодняшний день палеомагнитным (1° = 110 км) 
и возрастным данным (рис. 3).

Согласно палеотектоническим реконструкциям 
В.П. Зинкевича и Н.В. Цуканова [14], более древ
няя (коньяк-раннекампанская) Кроноцкая дуга бы
ла сформирована в приэкваториальной части Тихо
го океана (20° с.ш.), а более молодая (позднекам- 
пан-раннепалеоценовая) Ачайваям-Валагинская 
дуга располагалась в более северных широтах, бли
же к окраине Азии. Согласно последним палеомаг
нитным данным М.Н. Шапиро и др. [37], палеоши
роты Ачайваям-Валагинской дуги оцениваются как 
30° ± 5° в позднем кампане-раннем Маастрихте (ха- 
пицкая свита). Окраина Азии, маркированная в это 
время отмершим Охотско-Чукотским вулкано-плу
тоническим поясом, располагалась на 70° с.ш. [47]. 
Палеоориентация обеих дуг является предметом 
дискуссий [10, 32, 35]. Автором поддерживается 
предположение об обращенной к северо-западу зо
не субдукции под Ачайваям-Валагинскую дугу на 
основе проведенных им литолого-фациальных ис
следований толщ спредингового задугового Ваты- 
но-Ирунейского бассейна, существовавшего к севе
ро-западу от одновозрастной ему дуги [9, 19, 20], и 
исходя из геохимических данных о базальтах бас
сейна, которые свидетельствуют о сходстве по
род с надсубдукционными рифтогенными лавами 
окраинных морей [27]. Заложение Ачайваям-Ва
лагинской дуги совпало по времени с прекращ е
нием извержений в Кроноцкой дуге, что, вероят
но, могло быть связано с торможением субдукции 
океанических плит Кула или Тихоокеанской под 
Кроницкую дугу и заложением новой зоны под- 
двига к северу от нее (см. рис. За). Высказанное 
предположение спекулятивно, однако оно имеет 
целью увязать существующие разрозненные дан
ные о возрасте, составе и палеоширотах форми



рования меловых островодужных и спрединго- 
вых комплексов Восточной Камчатки. Согласно 
представленной схеме, альб-раннекампанские за- 
дуговые офиолиты о-ва Карагинского формирова
лись в тылу Кроноцкой дуги, а не Ачайваям-Вала- 
гинской, как это предполагалось ранее, что согла
суется с их возрастом (К/Аг, 102-79 млн. лет) [53]. 
В этом случае пространство между Ачайваям-Ва- 
лагинской и Кроноцкой дугами было представле

но самостоятельной плитой, предположительно 
отшнурованным фрагментом плиты Кула.

Позднемаастрихт-раннепалеоценовое время ха
рактеризуется структурной перестройкой в рассма
триваемой системе дуг. Вероятно, это могло быть 
связано с блокировкой поддвига под Ачайваям-Ва- 
лагинскую дугу приблизившимися отмершими 
структурами спрединговой зоны карагинских офи- 
олиотов (см. КРО  на рис. За, 36). Вероятность та
кого события подтверждается данными об амфи-
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болитизации карагинских офиолитов, проявившей
ся 67 ± 5 млн. лет (К/Аг по фракции амфибола), 
интерпретируемой авторами [53] как результат 
тектонического расслоения в верхней части плиты 
и датирующей первый этап структурной перест
ройки офиолитов. В результате прекращения суб- 
дукции под Ачайваям-Валагинскую дугу на общем 
фоне сохраняющегося компрессионного режима 
произошло разрушение несущей плиты в основа
нии дуги с обратной стороны, что спровоцировало 
начало поддвига задугового Ватынско-Ирунейско- 
го бассейна под эту дугу. Подтверждением такого 
явления могут служить результаты физического 
моделирования, согласно которым литосферная 
плита скорее разрушается в наиболее ослабленной 
и утоненной зоне, связанной в ряде случаев либо с 
вулканической дугой, либо -  с центрами спредин- 
га [67]. В рассматриваемом случае можно предпо
ложить, что плита, несущая Ачайваям-Валагин
скую дугу была более утолщенной и холодной в 
зоне задугового спрединга Ватыно-Ирунейского 
бассейна, чем в зоне самой дуги, так как, согласно 
палеонтологическим данным, наиболее поздние 
излияния спрединговых базальтов в бассейне да
тируются ранним кампаном и сменяются пелаги
ческим кремнистым осадконакоплением, тогда 
как сопряженная Ачайваям-Валагинская дуга 
продолжала функционировать в течение всего 
кампан-маастрихтского и в начале палеоценово
го времени с перерывом в начале позднего Мааст
рихта [2, 8, 28]. Структурная перестройка в райо
не Ачайваям-Валагинской дуги в позднем мааст- 
рихте-раннем палеоцене сказалась на составе 
формировавшихся в этот период островодужных 
толщ, среди которых распространены офиолито- 
кластовые олистостромовые серии этого возрас
та [18, 30], а собственно вулканические и грубые 
вулканокластические толщи сменились в палео * 1

цене полимиктовыми флишоидными толщами 
(тальниковская и дроздовская свиты) [2, 36].

К  восгок-юго-восгоку от Ачайваям-Валатин- 
ской дуги в позднем маастрихте-палеоцене проис
ходит реактивация меловой Кроноцкой океаничес
кой дуги, реликты которой входят в состав совре
менных структур Восточных полуостровов 
Камчатки [37]. Это событие может объясняться 
прохождением спредингового хребта, ранее блоки
ровавшего поддвиг, вероятно, Тихоокеанской пли
ты, в северо-западном направлении под дугу (см. 
рис. Зв). Одновременное развитие встречных зон 
поддвига (Ватыно-Ирунейского бассейна на 
восток-юго-восток под Ачайваям-Валагинскую ду
гу и Тихоокеанской плиты на запад-северо-запад 
под Кроноцкую дугу создавало в разделявшей дуги 
океанической плите (предположительно отшнуро- 
ванный фрагмент плиты Кула) режим интенсивно
го растяжения, что обусловило заложение в ней 
спрединговой зоны или нескольких зон, актив
ных в палеоцене и, возможно, в раннем эоцене. 
Реликты вновь формировавшейся океанической 
коры сохранились в структуре Восточной Кам
чатки (ветловский комплекс [14, 29, 31].

Продолжавшийся в течение позднего мааст- 
рихта-раннего палеоцена поддвиг Ватыно-Иру
нейского бассейна под Ачайваям-Валагинскую 
дугу обусловил миграцию дуги в северо-западном 
направлении (см. рис. 36-3в), что согласуется с 
палеомагнитными данными о северных палеоши
ротах для хапицкой свиты (хр. Кумроч) с 30° ± 5° 
(в 75 млн. лет) до 48° в 68 млн. лет (31 г 31 хрона 
обратной полярности) и до 53° ± 10° в 60 млн. лет 
[37], для хынхлонайской свиты (о-в Карагин- 
ский) -  43—45° [16], для ачайваямской свиты 
(Олюторский п-ов) -  49-55° [50]. В результате 
происходит почти полное поглощение Ватыно- 
Ирунейского бассейна, за исключением фрагмен
тов океанической коры, аккретировавшихся во

Рис. 2. Распространение фрагментов Ачайваям-Валагинской и Кроноцкой внутриокеанических островных дуг в 
структуре Камчатской орогенной области (составлена с использованием материалов из [8, 9, 13].

1 -  Восточно-Камчатский вулкано-плутонический пояс (N2-Q); 2 -  Тюшевский прогиб (Pg2-N j ); 3 -  Центрально-
Камчатский вулкано-плутонический пояс (Pg3-Q); 4 -  Центрально-Камчатская депрессия (Pg3-Q); 5 -  Ветловский оке-

1 2 1 анический бассейн -  BOB (Pg|-Pg2 ): а -  пелагические осадки и базальты, б -  диабазы; 6 -  терригенный флиш (Pg j -P g2 );

7 -  Ачайваям-Валагинская островная дуга -  АВД (K2km3-Pg[ ); 5, 9 -  Ватынско-Ирунейский океанический бассейн -  
ВИБ (Kjal-K2km); 8 -  турбидиты, радиоляриты и базальты; 9 -  то же и гипербазиты, габбро в зонах тектонического 
меланжа; 10 -  терригенные толщи Западной Камчатки (Kjg-Q); 11 -  Ганальский (на юге) и Хавывенский (на севере)

метаморфические массивы ГМ/ХМ (Pg2 ); 12 -  Срединный метаморфический массив -  CM (Kj-K2); 13 -  Кроноцкая

дуга -  КД (K2k-kmj, K2m2-Nj); 14 -  главные коллизионные швы (на схеме): а -  Ирунейско-Ватынский -  ИВШ (Pg2 ),

б -  Ветловский -  ВТШ (Pg2 ), в -  Гречишкина -  ГРШ (Pg2 -Nj); 15 -  прочие разломы: а -  достоверные, б -  предпо
лагаемые; /6 ,17 -  разрывные нарушения на профилях: 16 -  надвиги и покровы, достоверные (я), предполагаемые (б); 
17 -  сбросы и прочие разломы; 18 -  положение структурных профилей на схеме; 19 -  надвиги в аккреционной призме; 
20 -  сбросы в структуре аккреционной призмы, где штрихи обращены к опущенному блоку.
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фронтальной зоне мигрирующей дуги. Позднее к 
фронтальной части преддугового блока были ак- 
кретированы породы осадочного слоя континен
тальной окраины (терригенный флиш хозгон- 
ской и лесновской серий). К  концу палеоценового 
времени (55-53 млн. лет) Ачайваям-Валагинская 
дуга располагалась вблизи аккреционной конти
нентальной окраины (Срединный массив), отде
ляясь от нее аккреционным преддуговым блоком, 
как это предполагалось ранее для Олюторского 
сегмента дуги [69].

В раннем эоцене (53-46 млн. лет) произошла 
тектоническая аккреция Ачайваям-Валагинской 
дуги к континентальной окраине Азии. Следует от
метить, что это относится к камчатскому сегменту 
дуги, тогда как в Олюторской зоне коллизия, веро
ятно, происходила позднее, в среднем-позднем 
эоцене [26, 40]. Согласно точке зрения большин
ства исследователей региона, на первых этапах 
коллизии произошло шарьирование структур ду
ги на континентальную окраину в северо-запад
ном направлении с образованием протяженной 
(порядка 1000 км) покровной зоны (Ирунейско- 
Ватынский покров, см. рис. 2) [1 ,7 ,9 , 34, 35]. Вре
мя проявления этого события следует относить, 
скорее всего, к раннему эоцену, так как терриген- 
ные породы автохтона (лесновская серия) содер
жат наннопланктон палеоценового возраста [28], 
возраст комплексов, вовлеченных в покровооб- 
разование, соответствует кампану-палеоцену [9], 
а возраст вулканического пояса неоавтохтона 
(кинкильская свита), с угловым несогласием пе
рекрываю щ его покровные структуры, соответ
ствует среднему эоцену [34].

Вслед за обдукцией Ачайваям-Валагинской дуги 
в северо-западном направлении произошло рет- 
рошарьирование с перемещением позднемело
вых островодужных структур в восток-юго-вос- 
точном направлении и аккретирование к ним 
фрагментов палеоцен-раннеэоценовой океаниче
ской коры (ветловская свита) (см. рис. 2) [11, 12, 
30]. Первоначальное определение времени форми
рования этих структур как средний эоцен [ 13] следу
ет изменить на ранний эоцен согласно более позд
ним палеонтологическим определениям среднеэо- 
ценового возраста осадочных пород неоавтохтона 
[2]. Кроме того, образование рассматриваемых 
структур, интерпретируемое В.П. Зинкевичем и 
Н.В. Цукановым [13] как результат коллизии 
Ачайваям-Валагинской дуги с террейнами Вос
точных полуостровов с образованием Ветлов- 
ской шовной зоны, также, по-видимому, должно 
быть пересмотрено. Согласно данным М.К. Бахте- 
ева и др. [3], окончательная аккреция этих блоков 
произошла в конце позднего миоцена-самом нача
ле раннего плиоцена вдоль 250-километрового бе- 
зофиолитового коллизионного шва -  разломной 
зоны Гречишкина, развивавшегося с позднего эоце
на до конца миоцена [3]. Исходя из этих данных, не

обходимо найти новое объяснение развитию про
цессов ретрошарьирования структур Ачайваям- 
Валагинской дуги в восток-юго-восточном направ
лении и образованию Ветловской шовной зоны.

Анализируя природу вероятных деформаций 
литосферы конвергентных плит в процессе кол
лизии Ачайваям-Валагинской дуги и окраины 
Азии, можно предложить следующую их интер
претацию [52]. Обдукция и шарьирование структур 
этой дуги на окраину Азии в запад-северо-западном 
направлении явились логичным следствием поддви- 
га окраинного Ватыно-Ирунейского бассейна под 
дугу вдоль зоны субдукции, погружавшейся в 
восток-юго-восточном направлении (см. рис. Зг). 
С началом поддвига легкой континентальной ко
ры, тектонически неоднородной и осложненной 
аккретированными к фронтальной части окраи
ны островодужными террейнами (см. выше), эта 
зона субдукции оказалась заблокированной со
дранными фрагментами континентальной коры 
(Малкинский оСтроводужный террейн), что в ус
ловиях общего компрессионного режима привело 
к развитию новой зоны поддвига с обратной сто
роны островной дуги. Подобная инверсия струк
тур объясняется тем, что литосфера является уто
ненной в зоне дуги и в режиме сильного сжатия мо
жет разрушаться по двум предпочтительным 
направлениям, ограничивающим тело дуги с двух 
сторон, что подтверждается данными физическо
го моделирования [67]. Развитие этой новой зало- 
жившейся зоны поддвига привело к ретрошарьи- 
рованию в теле Ачайваям-Валагинской дуги, ак
креции к ней фрагментов океанической коры 
плиты, разделявшей Ачайваям-Валагинскую и 
Кроноцкую дуги (ветловский комплекс), и в ко
нечном счете -  к субдукции океанической лито
сферы этой плиты.

Зоне глубоководного желоба, маркировавше
го на поверхности зону поддвига океанической 
плиты, разделявшей эти дуги, в современной 
структуре Камчатки соответствует коллизион
ный безофиолитовый шов разломной зоны Гре
чишкина (см. рис. 2). По данным М.К. Бахтеева и 
др. [3], современная структура этого шва была 
сформирована в результате длительной эволю 
ции с позднего эоцена до конца позднего миоце
на-начала плиоцена в компрессионном режиме с 
развитием в позднем эоцене-среднем миоцене 
конседиментационного Северо-Западного надви
га юго-восточной вергентности, сменившегося в 
конце миоцена-раннем плиоцене на Мало-Чаж- 
минский ретрошарьяж, контролировавший обдук- 
цию Кроноцкого блока в северо-западном направ
лении. Среди осадочных комплексов в структуре 
шва, по данным тех же авторов, присутствуют ни
жнемиоценовые пелагические кремнисто-терри- 
генные породы, сходные по палеопровинциям ра
диолярий с одновозрастными комплексами Япо
нии и о-ва Карагинский. Присутствие таких



комплексов еще раз подтверждает невозмож
ность аккреции блоков Восточных полуостровов 
в среднем эоцене [14] и наличие обширного бас
сейна с пелагической седиментацией между аккре- 
тированной Ачайваям-Валагинской и Кроноцкой 
дугами в эоцен-миоцене. Эти данные согласуются с 
палеомагнитными данными о палеоширотах палео
геновой Кроноцкой дуги [37,39] и учтены в рассма
триваемой схеме (см. рис. 3d).

Эволюция зоны поддвига океанической плиты, 
разделявшей Ачайваям-Валагинскую и Кроноцкую 
дуги, продолжавшегося с позднего эоцена до конца 
позднего миоцена, обусловила заложение олиго- 
цен-миоценового Центрально-Камчатского вулка
нического пояса, образования которого несогласно 
перекрыли покровные и чешуйчато-надвиговые 
структуры аккретированной к окраине Ачайваям- 
Валагинской дуги (см. рис. Зе). В то же время этот 
же процесс способствовал сокращению прост
ранства между вновь образованными структура
ми окраины и палеогеновой Кроноцкой дугой, 
обусловливая миграцию дуги в северо-западном 
направлении (см. рис. Зв-Зе), что согласуется с па
леомагнитными данными о северных палеоширо
тах образования тарховской свиты (38° ± 4°) в 
раннем палеоцене, баклановской свиты (47° ± 5°) 
в позднем эоцене (Камчатский мыс, по [37]) и Коз
ловской свиты (41° ± 6°) в среднем эоцене (Кро- 
ноцкий п-ов) [39]. В конце позднего миоцена про
изошла коллизия Кроноцкой дуги с активной 
континентальной окраиной, что привело к прекра
щению вулканизма в Центрально-Камчатском вул
каническом поясе, обдукции фрагментов Кроноц
кой дуги (блоки Восточных полуостровов) и окон
чательному становлению структур коллизионного 
шва Гречишкина (см. рис. Зж). Обдукция фрагмен
тов дуги явилась следствием срыва легких и текто
нически неоднородных островодужных коровых 
структур с пододвигающейся океанической плиты в 
результате коллизии дуги с краем Азиатской плиты 
с ослабленной и утоненной литосферой вследствие 
разогрева в процессе длительного периода вулка
низма (Центрально-Камчатский вулканический по
яс). По завершению полного поддвига литосферной 
части океанической плиты, несшей ранее Кроноц
кую дугу, мигрировавшая когда-то вместе с дугой 
в северо-западном направлении зона поддвига 
под нее Тихоокеанской плиты реактивировалась, 
обусловив заложение и развитие в плиоцен-чет- 
вертичное время наложенного вулкано-плутони
ческого пояса Восточной Камчатки (см. рис. 3з).

П РО Ц ЕСС К О Л Л И ЗИ И  ДУГА -  
КО Н ТИ Н ЕН Т: СВИ ДЕТЕЛЬСТВА 

И И Н ТЕРП РЕТА Ц И Я
Тектонические процессы, сопровождавшие кол

лизию Ачайваям-Валагинской дуги и окраины 
Азии в раннем эоцене, проявились на разных струк

турных уровнях коровой части конвергентных плит 
и могут быть изучены в орогенной зоне Восточной 
и Центральной Камчатки. В поверхностной коро
вой части надвигающейся плиты коллизионный 
этап проявился в виде двух дискретно выраженных 
тектонических событий: 1 -  покровообразование 
с шарьированием структур дуги в запад-северо-за- 
падном направлении на аккреционную континен
тальную окраину (полиметаморфический блок 
Срединного массива) на юге и на перекрывающий 
ее осадочный чехол (терригенные флишоидные 
толщи лесновской и укэлаятской серий) на севе
ре; 2 -  ретрошарьирование в теле дуги и тектониче
ская аккреция в ней с восток-юго-восгока фрагмен
тов палеоцен-раннеэоценовой океанической коры 
(ветловский комплекс) [10-12, 30]. Как было ра
зобрано выше, время проявления этих тектони
ческих событий по крайней мере для Камчатско
го региона следует ограничить ранним эоценом.

На относительно более глубоких коровых уров
нях процессы, сопровождавшие коллизию Ачайва
ям-Валагинской дуги и континентальной окраины, 
также проявились в виде двух фаз тектонических 
движений. Как было показано А.В. Рихтером 
[22-24] на примере метаморфического блока Га- 
нальского хребта, на первой стадии происходило 
тектоническое расслоение и сдваивание структур 
дуги и подстилающей ее океанической коры с обра
зованием покроцов западной вергентности. Этот 
процесс сопровождался утолщением коры и про
грессивным метаморфизмом, нарастающим струк
турно вниз до амфиболитовой фации (возраст Аг/Аг 
по фракции роговой обманки из амфиболитов 
вахталкинской свиты 50.6 и 47.0 млн. лет [23]). 
Интересно, что близкий возраст установлен и для 
формирования гранулитов относительного авто
хтона покровной структуры [24], которые, по 
данным В.И. Виноградова и др. [6], характеризуют
ся изотопными метками неодима и стронция, типич
ными для молодой коры, метаморфизованной в 
кайнозойское время (моложе 50 млн. лет). Как от
мечают авторы, кора была помещена в область вы
соких температур на относительно короткое время 
без гомогенизации изотопного состава.

Вторая стадия, сменившая первую, проявилась 
как наложенное на сформированную покровную 
структуру ретрошарьирование в теле дуги в восточ
ном направлении. Эта стадия сопровождалась рет
роградным метаморфизмом, зональность которого 
(от филлитовой до эпидот-амфиболитовой фации) 
имеет структурную приуроченность. Обе ф азы  
тектонических движений характеризовались на 
относительно более глубоких коровых уровнях 
пластическим типом деформаций и развивались 
без значимого временного перерыва, сопровожда
ясь внедрением пластовых тел синкинематичных 
габбро и плагиогранитов вдоль основных разломов 
как западной, так и восточной вергентности [21,22]. 
В поверхностных частях коровой структуры рас



сматриваемые тектонические фазы характеризо
вались хрупкими деформациями и проявились 
дискретно. Последние перемещения по разломам 
ретрошарьирования, контролирующим эксгума
цию наиболее метаморфизованного Вахталкин- 
ского блока, могут быть датированы 35.4 млн. 
лет (Аг/Аг возраст по фракции роговой обманки 
из синкинематичных габбро, маркирующих вмес
те с плагиогранитами контакт между Вахталкин- 
ским и Стеновым блоками [23]. Эта датировка, 
однако, скорее всего, соответствует более позд
ним этапам и является омоложенной, так как 
мелководные терригенные породы неоавтохто
на, с угловым несогласием перекрывающие по
кровные и ретрошарьяжные структуры, датиро
ваны по макрофаунистическим остаткам эоце
ном.

Приведенные выше геологические данные 
свидетельствуют о сходстве по времени и харак
теру проявления двух рассмотренных последова
тельных этапов структурообразования, сопро
вождавших коллизию Ачайваям-Валагинской ду
ги и континентальной окраины и проявившихся 
как в верхней хрупкой части коры, так и на более 
глубоких уровнях, в зоне пластических деформа
ций. Логичнее всего этот ф акт можно объяснить 
тем, что формирование тектонических структур в 
процессе коллизии дуга -  континент явилось след
ствием развития деформаций в результате взаимо
действия литосферных плит на конвергентной гра
нице. Согласно разработанной геодинамической 
модели [52], выделенные тектонические этапы со
ответствуют началу поддвига континентальной 
плиты с последующей его блокировкой и инверси
ей субдукции с развитием поддвига океанической 
плиты. Время проявления этих событий соответст
вует раннему эоцену, что составляет около 6 млн. 
лет (53-^Ф6 млн. лет [63]). Предлагаемая геодина- 
мическая модель коллизии дуга -  континент раз
работана на основе анализа известных геологиче
ских фактов о строении и о времени формирования 
тектонических структур, сформированных в про
цессе тектонической аккреции Ачайваям-Валагин
ской островной дуги с окраиной Азии в раннем эо
цене. Реалистичность этой модели подтверждается 
результатами экспериментов теоретического фи
зического моделирования [67, с. 151-159] и сходст
вом ее с моделями, разработанными для современ
ных активных зон коллизии дуга -  континент запад
ной части Тихого океана на основе известных 
геологических факторов и данных геофизических, 
батиметрических и глобальных геодезических 
(GPS) наблюдений и измерений.

Эксперименты физического моделирования 
показывают, что направление развития и харак
тер деформаций, возникающих в литосфере кон
вергентных плит, зависят от целого ряда физичес
ких параметров и геометрии этих плит в зоне кол
лизии [67]. Для ситуации коллизии дуга -  континент

имеют существенное значение мощность и терми
ческий возраст континентальной коры пододвига
ющейся плиты, определяющие ее плотность и 
прочность, структура континентальной окраины, 
как правило, осложненная листрическими сброса
ми или аккретированными тектоническими блока
ми, величина трения между плитами тп. На характер 
развития коллизии влияют также мощность надви
гающейся плиты под дугой (Я), расстояние от дуги 
до желоба (L) (размеры предцугового блока).

Серия экспериментов, посвященная определе
нию различных типов сценария развития колли
зии дуга -  континент в зависимости от некоторых 
из перечисленных выше параметров, показала 
ряд фактов, интересных с точки зрения обсуждае
мой геодинамической модели раннеэоценовой кол
лизии на Камчатке (см. рис. 3). С началом поддвига 
континентальной коры [67, с. 148-159] происходит 
подъем фронтального блока надвигающейся пли
ты, усиливается горизонтальный компрессионный 
стресс (рис. 46). Область дуги подвергается флек- 
сурному погружению и деформации. Концентра
ция деформаций приводит к утолщению литосфе
ры в этой области и формированию двух наклон
ных зон локализации разрывных деформаций, 
погружающихся под дугу с двух сторон. Полное 
разрушение надвигающейся плиты в зоне дуги 
может произойти с равной вероятностью по каж 
дой из этих зон, что зависит от ряда физических и 
геометрических параметров и в сущности является 
определяющим для дальнейшего направления раз
вития коллизии. В случае, если первым происходит 
разрушение надвигающейся плиты вдоль разломов, 
погружающихся навстречу зоне субдукции (на 
запад), происходит блокировка фронтального бло
ка и дуги и развивается инверсия субдукции (см. 4г). 
В случае, когда первоначально происходит разру
шение под дугой по направлению, параллельному 
зоне субдукции (на восток, см. рис. 4в), происхо
дит поддвиг фронтального блока под дугу. В зави
симости от строения фронтального блока (а, зна
чит, и его плотности) и от величины трения между 
ним и пододвигающейся континентальной плитой 
может произойти его полное погружение в ман
тию (плотность и трение высокие) (см. рис. 4ё) 
или он оказывается заблокированным в зоне под
двига. Дальнейший сценарий может определяться 
тем, возобновится ли поддвиг континентальной 
плиты (см. рис. 4ж) или произойдет разрушение 
плиты с обратной стороны дуги, сопровождаю
щееся инверсией субдукции и началом поддвига 
океанической плиты (см. рис. 4д).

В современной структуре Камчатки отсутст
вуют признаки преддугового фронтального бло
ка, отделяющего Ачайваям-Валагинскую дугу от 
континентальной окраины. Однако его первона
чальное присутствие можно предполагать, исходя 
из того факта, что в конце Маастрихта (хр. Тумрок) 
и в начале палеоцена (китильгинская свита Вала-
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Рис. 4. Геодинамика коллизии дуга -  континент: результаты физического моделирования в зависимости от изменения 
физических и геометрических параметров (составлена по данным [44, 67]).
Пояснения в тексте.

гинского хребта) в Ачайваям-Валагинской дуге 
происходили вулканические извержения [2, 8]. Ес
ли исходить из геометрии надвигающейся плиты, 
несущей вулканическую дугу, то необходимо на
личие фронтального блока шириной не менее 
150-200 км для достижения пододвигающейся 
плитой глубин выплавления базальтовых и анде
зитовых лав под дугой (порядка 100 км), что, впро
чем, можно наблюдать во всех современных остро-

водужных системах (рис. 5, /). В этом случае прихо
дится предположить, что коллизионные процессы 
развивались по схеме, когда происходит первона
чальное разрушение надвигающейся плиты под ду
гой, параллельное зоне субдукции (в рассматривае
мом случае погружающейся на восток) и сопро
вождающееся поддвигом преддугового блока под 
дугу (см. рис. 5, 2). На этом этапе происходит по- 
кровообразование в западном направлении в теле



Рис. 5. Схема развития процесса коллизии Ачайваям-Валагинской островной дуги с континентальной окраиной Азии 
в раннем эоцене: блокировка поддвига континентальной плиты под дугу и инверсия субдукции с поддвигом океаниче
ской плиты.
Буквами обозначены: СМ -  Срединный метаморфический массив, МТ -  Малкинский террейн, ВИБ -  Ватыно-Ирунейский 
океанический бассейн, АВД -  Ачацваям-Валагинская дуга, ВОБ -  Ветловский океанический бассейн, ЦКВП -  Централь
но-Камчатский вулканический пояс. Черные стрелки и штрихи показывают основные зоны концентрации деформа
ций и направления тектонических движений в верхней части коры, полые стрелки -  зоны и направления активного 
поддвига литосферных плит, стрелки с длинной базой -  направления негидростатического поднятия или опускания 
блоков.



дуги и метаморфизм пододвигающихся фрагмен
тов дуги и океанической коры преддугового бло
ка. Затормаживание поддвига Азиатской плиты 
на ранней стадии поддвига континентальной ко
ры (необходимое для активизации зоны поддвига 
преддугового блока под дугу), вероятно, могло 
быть обусловлено аккреционной природой фрон
тальной ее части, ослабленной крупными разло
мами, погружающимися в сторону поддвига пли
ты (см. выше). Негидростатичное поднятие в об
ласти фронтального блока, связанное с началом 
поддвига коры континентальной окраины, сопро
вождается денудацией его фронтальной части, 
сложенной аккретированными фрагментами оса
дочного слоя континентальной окраины (леснов- 
ская и хозгонская серии) и переотложением этого 
материала в области дуги, испытывающей в это 
время погружение. Подобные соотношения со
гласуются с тем, что петрографический состав 
пород и минеральных ассоциаций тяжелой ф рак
ции песчаников лесновской серии (автохтон ме
ловых островодужных комплексов) и тальников- 
ской свиты (согласно перекрывающей эти же 
комплексы) чрезвычайно сходны [36].

Поддвиг фронтального блока под Ачайваям- 
Валагинскую дугу был затруднен и не мог про
должаться долгое время, так как блок был уже 
надвинут на континентальную окраину и, кроме то
го, обладал низкой плотностью и тектонически не
однородным строением, будучи сформированным в 
процессе миграции Ачайваям-Валагинской дуги в 
запад-северо-западном направлении в результате 
аккреции фрагментов океанической коры Ватыно- 
Ирунейского бассейна и осадочных терригенных 
пород континентальной окраины (см. рис. 36, Зв). 
Вследствие этого можно предположить, что по ме
ре его продвижения происходило затормаживание 
и этой зоны поддвига, что в условиях нарастающего 
горизонтального компрессионного сжатия и уже 
заблокированной субдукции континентальной пли
ты обусловило концентрацию деформаций в треть
ей возможной зоне -  с обратной стороны дуги 
(см. рис. 5 , 3). Развитие деформаций в этой зоне 
привело к ретрошарьированию в теле дуги, началу 
поддвига океанической плиты под Ачайваям-Вала- 
гинскую дугу в западном направлении и аккреции ее 
ф рагментов к дуге с восточной ее стороны (см. 
рис. 5, 4). Разогретая литосфера пододвигающейся 
океанической плиты (палеоцен-начало раннего эо
цена), активизированная в результате наложенного 
спрединга (см. рис. Зг, объяснения в тексте) привела 
к дополнительному прогреву и высокотемпера
турному метаморфизму сорванных и аккретиро- 
ванных под дугой фрагментов фронтальной час
ти континентальной коры (гранулиты Ганальско- 
го хребта).

Развитие океанического поддвига под сформи
рованные структуры обусловило через несколько 
миллионов лет образование наложенного вулкано

плутонического пояса (Центрально-Камчатский) 
на расстоянии порядка 150—200 км от глубоковод
ного желоба, маркировавшего выход на поверх
ность границы конвергентных плит и отмеченного 
в современной структуре коллизионным швом Гре
чишкина (см. рис. 5,5 объяснение приведено выше).

СО ВРЕМ ЕН Н Ы Е ПРИМ ЕРЫ  К О Л Л И ЗИ И  
ДУГА -  К О Н ТИ Н ЕН Т В А К ТИ В Н О Й

О К РА И Н Е ЗА П А Д Н О Й  ЧА СТИ  ТИ ХОГО 
О К ЕА Н А

Тайвань
Одним из наиболее интересных примеров яв

ляется молодая и в современное время очень ак
тивная орогенная область о-ва Тайвань, располо
женная на конвергентной границе Филиппинской 
и Евразиатской плит и сформированная в резуль
тате коллизии между субмеридиональной дугой 
Лусон и простирающейся в северо-восточном на
правлении континентальной окраиной Китайской 
платформы (см. рис. 1). Детальные стратиграфиче
ские исследования показали, что коллизия началась 
в раннем плиоцене в северном Тайване, когда дуга 
была шарьирована в западном направлении на 
структуры окраины [46]. Реконструируется не
сколько последующих этапов тектонических де
формаций разной вергентности [64, 65]. Коллизи
онным швом между дугой и метаморфическим бло
ком Центрального хребта является зона меланжа 
Личи, природа и эволюция которого являются 
предметом дискуссий (ссылки см. [55]). Процесс 
коллизии продвигался на юг, приводя к последова
тельному закрытию пассивной окраины [68]. В оф 
шорной зоне к югу от Тайваня дуга Лусон отделена 
от Манильского желоба, маркирующего выход на 
поверхность зоны поддвига континентальной окра
ины Азиатской плиты и южнее -  олигоцен-миоце- 
новой спрединговой океанической коры Южно-Ки
тайского моря, преддуговым блоком. Структура 
и распределение деформаций в этом сегменте 
субдукционно-коллизионной зоны являются в на
стоящее время объектом интенсивных исследо
ваний и дискуссий (дискуссию и ссылки см. Тес- 
tonophysics. 1997. Vol. 274).

Современные исследования в Филиппинском 
море непосредственно к востоку от аккретиро- 
ванной части дуги Лусон, входящей в структуру 
Берегового хребта, показали, что ее подводные 
фланги в настоящее время активно деформиру
ются по левым сдвигам СЗ-Ю В-го простирания и 
вдоль надвигов юго-восточной вергентности [54]. 
Увеличение мощности литосферы под дугой и ее 
сжатие на широте Берегового хребта подтверж
даются 50-километровой зоной высокой сейсмич
ности под дугой [70]. Фокальные механизмы 
сильных землетрясений глубиной до 60 км к вос
току от Тайваня интерпретируются этим автором 
как пологие надвиги, погружающиеся под дугу в



западном направлении, по которым происходит 
тектоническая аккреция и утолщение плиты Фи
липпинского моря под Береговым хребтом. При
веденные данные свидетельствуют о проявлении 
интенсивных деформаций вдоль надвигов восток- 
юго-восточной вергентности к востоку от аккре- 
тированного в северо-восточной части Тайваня 
(Береговой хребет) сегмента дуги Лусон. Глубина 
проявления этих деформаций зарегистрирована 
до глубины 60 км.

Интенсивная негативная гравитационная ано
малия (до 200 мГал), наблюдающаяся в Филип
пинском море вдоль юго-восточного берега Тай
ваня, соответствует интенсивному прогибанию к 
востоку от Берегового хребта [45], выраженному 
в виде глубокой депрессии, заполненной осадка
ми [56]. Прогибание и интенсивный гравитацион
ный минимум, согласно модели [45], соответству
ют резкому изгибанию Филлипинской плиты во
круг входящего угла между системой дуг Лусон и 
Рюкю, разрушению плиты к востоку от Берегового 
хребта и началу ее поддвига под северный Тайвань 
в северо-западном направлении. Береговой хребет 
все еще принадлежит Филиппинской плите, и ее 
конвергенция с Евразиатской плитой реализуется 
вдоль разлома Продольной Долины западной вер
гентности со скоростями 63 ± 9 мм/год [72]. Одна
ко севернее 23°40' С наблюдается резкое умень
шение скорости сближения плит и вращение век
тора скорости для Берегового хребта по часовой 
стрелке [71, 72]. Согласно интерпретации [45], эти 
изменения могут соответствовать тектонической 
аккреции северного фрагмента дуги Лусон к окраи
не Азии и началу субдукции Филиппинской плиты в 
северо-западном направлении, отвечающей за 
сближение между плитами. Приведенные данные 
были подтверждены результатами физического 
моделирования [45, 67].

Из приведенного выше обсуждения следует, 
что коллизия между дугой Лусон и Азиатской ок
раиной, начавшаяся около 5 млн. лет на северном 
сегменте дуги, включала следующие этапы: разру
шение несущей дугу Филиппинской плиты вдоль 
западной стороны дуги (разлом Продольной Доли
ны); после того, как поддвиг преддугового блока 
под дугой оказался заблокированным, происходит 
разрушение плиты Филиппинского моря с обрат
ной стороны Лусонской дуги, тектонически аккре- 
тированной к орогенной области Тайваня. Это раз
рушение является началом продвижения на юг 
поддвига Филиппинской плиты под северо-вос
точный Тайвань в запад-северо-западном направ
лении. Наблюдаемая на примере Тайваня инвер
сия субдукции с началом поддвига плиты окраин
ного моря произошла в течение 5 млн. лет.

Тимор
Коллизия между Индо-Австралийской и Евра

зиатской плитами проявляется вдоль цепи остро

вов Индонезии. Вдоль трога Ява древняя литосфе
ра плиты Индийского океана погружается под кон
тинентальную окраину шельфа Сунда. К востоку от 
дуги Сунда наблюдается коллизия между дугой 
Банда и австралийской континентальной окраиной 
(рис. 6). Южный (субширотный) сегмент дуги Банда 
и восточный сегмент Флорес ограничены с южной 
стороны трогом Тимор и с северной -  разломами 
Ветар и Флорес, погружающимися на юг, под дугу. 
Во фронтальной (внешней) части субширотного 
сегмента дуги Банда (дуга Ветар) располагается 
невулканическое поднятие (о-в Тимор) имеющее 
покровную структуру и длительную историю 
формирования.

Современные глобальные геодезические дан
ные (GPS) позволяющие определить, какая из 
разломных зон в структуре надвигающейся Евра
зиатской плиты в зоне коллизии Банда -А встра
лия является в настоящее время активной и, сле
довательно, ответственной за снятие напряжений 
и деформаций, развивающихся в плите в резуль
тате конвергенции с пододвигающейся континен
тальной окраиной Австралии. Согласно данным 
Дж. Генрича и др. [49], южный сегмент дуги Бан
да и Флорес характеризуются сходными по маг
нитуде и вектору скоростями перемещения, рас
считанными относительно Евразиатского полю
са. Согласно авторам, они могут рассматриваться 
как единый жесткий блок, который в настоящее 
время надвигается на задуговой бассейн моря 
Банда по разломам Ветар и Флорес и двигается к 
северу относительно континентального шельфа 
Сунда со скоростями (60 ± 3 мм/год в направлении 
СЗ ± 6°). Близкие значения скорости и вектора пе
ремещений устанавливаются и для Австралий
ской плиты (69 ± 3 мм/год в направлении СЗ ± 8°) 
относительно того же полюса. Эти данные позво
ляю т предполагать, что трог Тимор является в 
настоящее время неактивным как разломная зона 
и современная разрядка конвергенции плит пере
местилась из преддугового трога в разлом, погру
жающийся под дугу со стороны окраинного моря. 
Согласно [49], деформации, проявляющиеся в зо
не трога Тимор, реализуются почти полностью как 
левые сдвиги, параллельные его простиранию, и ве
личина конвергенции, реализуемой в этой зоне, ме
нее чем 10 м м /г о д ,  что подтверждает предположе
ние К. Джонсона и К. Бовина [51] о прекращении 
субдукции вдоль трога. Используя данные о 10-ки
лометровом сокращении коры вдоль разлома Ве
тар, рассчитанном Р. М акКаффри и Дж. Нейбле- 
ком [61], и учитывая скорость конвергенции между 
Евразиатской и Австралийской плитами, составля
ющую 55 ± 5 мм/год, по глобальным геодезическим 
данным (GPS), авторы пришли к заключению, что 
быстрые движения вдоль разломов со стороны ок
раинного моря начались позднее, чем 200000 лет 
назад, что, вероятно, совпадает со временем пре
кращения поддвига Австралийской плиты под
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Рис. 6. Схема относительного перемещения основных структур юго-западной части Тихого океана относительно по
люса Евразии по данным GPS -  системы глобальных геодезических данных (представлена Е. Калайсом -  Т. Calais, уст
ное сообщение).
Примечательны сходные по магнитуде и вектору скорости перемещения южной части дуги Банда и Австралии, под
тверждающие неактивность трога Тимор и разрядку конвергенции Евроазиатской и Австралийской плит вдоль раз
ломов Ветар и Флорес, по которым дуга надвигается на задуговой бассейн моря Банда.

преддуговой блок дуги Банда. На основании ско
ростей осадконакопления в троге Тимор, рассчи
танных по данным глубоководного бурения, 
Т.Р. Ч арлтон [41] заклю чил, что субдукция пли
ты  прекратилась около 500000 лет назад.

Н. Прайс и М. Одли-Чарльс [66] предложили 
модель, дающую возможное объяснение наблю
даемой в зоне коллизии Банда -  Австралия ин
версии субдукции. Согласно этим авторам, с нача
лом поддвига под преддуговой блок ослабленная 
листрическими разломами континентальная ок
раина подвергается изгибу и затем разрушается 
(рис. 7). В верхних коровых уровнях это разруше
ние вызывает формирование покровов и прояв
ление складчатости. На более глубоких уровнях 
литосферы вдоль зоны разрушения происходит 
отделение пододвигающейся плиты. Следующий за 
этим событием обратный выгиб оставшейся части 
плиты приводит к увеличению горизонтального 
стресса в более молодой и тонкой надвигающейся

плите, обусловливая ее изгиб с обратной стороны 
дуги, обращенной к окраинному морю. Развитие 
стрессовых напряжений с обратной стороны дуги 
приводит к формированию одного или нескольких 
коровых разломов, которые со временем способ
ны проникнуть в глубь плиты и вызвать поддвиг 
плиты окраинного моря под дугу.

В рассматриваемом примере коллизии дуга -  
континент на примере зоны Банда -  Австралия на
блюдается последовательность тектонических со
бытий, сопровождающих коллизию, которые пред
ставляются сходными с таковыми, разобранными 
на примере коллизионной зоны о-ва Тайвань и ран- 
неэоценовой коллизии, восстановленной для Кам
чатского орогена. Время предполагаемой инверсии 
субдукции составляет также около 5 млн. лет.

Суммируя вышесказанное, можно сказать, что 
легкая и, как правило, ослабленная разломами 
континентальная кора пододвигающейся плиты 
встречает существенные препятствия к поддвигу
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Рис. 7. Схема развития коллизии дуги Банда и континентальной окраины Австралии в плиоцен-четвертичное время, 
по [66], показывающая возможный механизм прекращения субдукции Австралийской плиты вдоль трога Тимор и на
чало поддвига плиты моря Банда под дугу Банда вдоль разлома Ветар.

под тяжелую надвигающуюся океаническую пли
ту. Вследствие этого может наблюдаться блоки
ровка континентальной субдукции и, в случае не- 
активности разломной зоны между преддуговым 
блоком и дугой, происходит концентрация дефор
маций и разрушение надвигающейся плиты с об
ратной стороны дуги, приводящее к началу под
двига океанической плиты и инверсии субдукции.

О БС У Ж Д ЕН И Е

Процесс коллизии дуга -  континент является 
логическим завершением поддвига континен
тальной литосферы под вулканическую дугу. Рас
сматривая геодинамику современных окраин за

падной части Тихого океана, можно отметить, 
что этому событию, как правило, предшествует 
этап закрытия пространства окраинного моря, 
первоначально отделявшего дугу от континен
тальной окраины (см. рис. 1 ).

Как показывают разобранные в статье приме
ры коллизии дуга -  континент, значительную роль 
в характере развития процесса и, следовательно, в 
структуре формирующегося орогена играет при
рода и структура субдуцирующей континенталь
ной окраины. В современной литературе хорошо 
известны примеры палеозойских орогенных по
ясов, развитие которых определялось длительной 
субдукцией древней мощной и прочной континен
тальной плиты (Урал, Оман, Гималаи, Иберий



ский п-ов, обзор см. [42, 57-60]). В этих поясах од
ним из наиболее изученных и привлекающих вни
мание являются структуры, содержащие породы 
высоких давлений и низких температур. Наибо
лее разработанная в настоящее время модель, 
объясняющая формирование и эксгумацию этих 
пород, основана на экспериментальном аналого
вом физическом моделировании [42-44]. Соглас
но модели, разработанной для Уральского пояса, 
на начальных этапах коллизии дуга -  континент 
происходит поддвиг древней и мощной континен
тальной коры, что создает дополнительную ком
прессию в надвигающейся плите и провоцирует 
разрушение по разломной зоне с внешней сторо
ны дуги, параллельной зоне поддвига. В условиях 
высокого трения между континентальной плитой 
и преддуговым блоком происходит его поддвиг 
под дугу, а затем полное погружение, после чего 
продолжается поддвиг континентальной плиты. 
Заж атая между тяжелым преддуговым блоком и 
подстилающей литосферой континентальная ко
ра пододвигающейся плиты погружается на зна
чительную глубину (до 200 км). Будучи изолиро
ванной от окружающей астеносферы, она под
вергается метаморфизму высоких давлений и 
низких температур. П о достижении легкой кон
тинентальной корой критических глубин проис
ходит ее разрушение и быстрый подъем в верх
ние коровые горизонты [44].

В разобранных в статье примерах современ
ной и раннекайнозойской коллизии дуга -  конти
нент не наблюдается поддвига континентальной 
окраины под дугу на значительные глубины. Су
щественную роль в этом играет структура конти
нентальной окраины. В случае Тайваня и Кам
чатки происходил поддвиг континентальной ок
раины, неоднородной и ослабленной разломами, 
погружающимися в сторону океана. В случае 
Тайваня это объясняется наличием листрических 
сбросов, сформированных в процессе олигоцен- 
миоценового спрединга в Ю жно-Китайском мо
ре. В случае Камчатки роль таких разломов мог
ли выполнять покровы и надвиги, контролиро
вавшие обдукцию с востока Малкинской дуги в 
предкампанское время. Н е менее важным являет
ся и такой фактор, как структура и плотность 
преддугового блока, являющегося, впрочем, час
тью надвигающейся океанической плиты, несу
щей вулканическую дугу. Как уже упоминалось, 
определенную роль играют мощность плиты под 
дугой и величина трения между плитами. Воз
можное влияние этих факторов на процесс кол
лизии было рассмотрено выше при описании экс
периментальных данных. Интересно подчеркнуть, 
что в обсуждаемых в статье примерах коллизии ду
га -  континент, протекающей с инверсией субдук- 
ции, поддвиг континентальной окраины сменяется 
поддвигом океанической плиты окраинного моря : 
плита, разделявшая Ачайваям-Валагинскую и па

леогеновую Кроноцкую дуги (реактивированный 
фрагмент плиты Кула, Камчатка), плита Филип
пинского моря (Тайвань), плита моря Банда (Ти
мор). Возможно, что наличие промежуточной 
сравнительно небольшой плиты окраинного мо
ря, отделяющей вулканическую дугу от несоиз
меримо большей Тихоокеанской плиты, движе
ние которой определяется глобальной системой 
спрединговых хребтов, также имеет определен
ное влияние на направленность развития колли
зии дуга -  континент вдоль активных окраин Ти
хого океана.

В заключение хотелось бы отметить, что по
скольку в разобранных примерах современной 
коллизии дуга -  континент (о-ва Тимор и Тай
вань) существующими данными не предполагается 
глубокий и длительный поддвиг континентальной 
коры, то тем самым снимается и возможность ф ор
мирования пород высоких давлений -  низких тем
ператур, если следовать геодинамической модели 
их образования и эксгумации, разработанной на ос
нове физического моделирования и успешно при
меняемой во многих палеозойских орогенных по
ясах. В связи с этим важен пример раннекайнозой
ской коллизии Камчатки, детально разобранный в 
статье. Если в современных примерах можно спо
рить о возможности формирования пород высоких 
давлений, поскольку процесс коллизии не завер
шен, то в орогенной области Камчатки представля
ется уникальный шанс изучить результаты сходной 
по геодинамике коллизии дуга -  континент, завер
шившейся в среднем-позднем эоцене. Интересно, 
что в известном Ганальском метаморфическом 
блоке, формирование которого связано с коллизи
ей Ачайваям-Валагинской дуги и окраины Азии, 
за долгие годы исследований не обнаружено пород 
высоких давлений (за исключением кианитовых 
сланцев вдоль зон покровообразования), тогда 
как синколлизионный метаморфизм островодуж- 
ных и океанических пород проявился в высоко
температурной амфиболитовой фации. Также 
высокотемпературному метаморфизму гранули- 
товой фации подверглись породы относительно
го автохтона, по времени совпадающие с этапом 
коллизии. Дальнейшие изучения механизма экс
гумации этого синколлизионного метаморфичес
кого блока позволили бы получить новые данные 
о характере и распределении деформации в зоне 
дуги в процессе коллизии.

ВЫ ВОДЫ
1. Геодинамика коллизии дуга -  континент рас

смотрена на примере современных конвергентных 
зон западной части Тихого океана (дуги Лусон и 
Банда) и раннеэоценовой коллизии, реконструируе
мой в орогенном поясе Камчатки. Принципиальной 
характеристикой этих зон коллизии является бло
кировка континентальной субдукции на ранних ста-



днях поддвига континентальной коры, сопровожда
ющаяся инверсией субдукции с последующим под- 
двигом океанической плиты с обратной стороны 
дуги. Теоретическое обоснование, основанное на 
данных экспериментального физического модели
рования, и геологические данные свидетельствуют 
о реалистичности этих процессов как в современ
ных, так и в древних орогенных областях коллизии.

2. Рассмотренные в статье примеры коллизии 
дуга -  континент отличаются от конвергентных 
зон с эксгумацией в процессе коллизии пород вы
соких давлений -  низких температур. Последние 
характеризуются длительным поддвигом мощной 
и прочной континентальной плиты, достигающей 
глубин до 200 км. Причиной различий, наблюда
ющихся на начальных стадиях поддвига конти
нентальной коры, скорее всего, является ее тер
мический возраст, мощность и внутренняя струк
тура фронтальной части. Последняя может быть 
существенно ослаблена листрическими разлома
ми (о-ва Тайвань, Тимор) или покровами, контро
лировавшими более ранние этапы тектонической 
аккреции (Камчатка). Падение этих разломов в 
сторону океана облегчает срыв фронтальных 
блоков континентальной коры, провоцируя бло
кировку поддвига.

3. Строение и размеры преддугового блока 
имеют решающее значение в развитии коллизии 
на этапах, следующих за блокировкой поддвига 
континентальной коры. При высокой его плотно
сти и высоком трении между ним и пододвигаю
щейся континентальной плитой может произой
ти его полное погружение в мантию, в противном 
случае он оказывается заблокированным в зоне 
поддвига. Дальнейший сценарий может опреде
ляться тем, возобновится ли поддвиг континен
тальной плиты или произойдет разрушение пли
ты с обратной стороны дуги, сопровождающееся 
инверсией субдукции и началом поддвига океани
ческой плиты.

4. Схема общего геодинамического контекста 
раннеэоценовой коллизии дуга -  континент на 
Камчатке показывает сходство проведенных ре
конструкций с современными структурами актив
ных окраин западной части Тихого океана. Ана
лизируемый процесс коллизии предварялся, как и 
во многих активных окраинах, этапом поглоще
ния плиты окраинного моря, отделяющего вулка
ническую дугу от континентальной окраины (мо
ря Японское, Ю жно-Китайское, Сулу, Банда, Со
ломоново). В обсуждаемых в статье примерах 
коллизии дуга -  континент, протекающей с ин
версией субдукции, поддвиг континентальной ок
раины сменяется поддвигом океанической плиты 
окраинного моря: плита, разделявшая Ачайваям- 
Валагинскую и палеогеновую Кроноцкую дуги (ре
активированный фрагмент плиты Кула, Камчат
ка), плита Филиппинского моря (Тайвань), плита

моря Банда (Тимор). Возможно, что наличие про
межуточной сравнительно небольшой плиты ок
раинного моря, отделяющей вулканическую дугу 
от несоизмеримо большей Тихоокеанской плиты, 
движение которой определяется глобальной сис
темой спрединговых хребтов, такж е имеет опре
деленное влияние на направленность развития 
коллизии дуга -  континент вдоль активных окра
ин Тихого океана.

5. Формирование синколлизионного высоко
температурного метаморфического блока Га- 
нальского хребта на Камчатке, вероятно, явля
ется отличительной чертой развития коллизии 
дуга -  континент с ранней блокировкой поддвига 
континентальной плиты и инверсией субдукции.
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Geodynamics of Island Arc-Continent Collision 
in the Western Pacific Margin

E. A. Konstantinovskaya
Geological Institute, Russian Academy of Sciences,

Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia

Island arc-continent collision is a fundamental process controlling the geodynamic evolution of many modem 
continental margins in the Western Pacific and in old orogenic belts. The character and pattern of lithospheric 
stress and strain, developing in the course of collision, depend on many physical and geometric parameters that 
describe the state and mutual disposition of convergent plates. Very important among these parameters are the 
thickness and thermal age of the continental crust of the subducted plate, which control its density and strength, 
the structure of the continental margin, usually complicated by listric faults or by accreted tectonic terranes, and 
the amount of friction between the plates. The character of the collision development is also influenced by the 
thickness of the overthrust plate under the arc and the distance between the arc and the trench (size of the fore
arc block). Depending on various combinations of these factors, the arc-continent collision may develop the 
following different scenarios. In addition to a collision evolution model with the formation and exhumation of 
high-pressure rocks, much attention is given in this paper to the analysis of collision geodynamics using the 
examples of modem collision zones (Luson and Banda) and to its comparison with the Early Eocene collision 
of the Achaivayam-Valaginskii arc with the continental margin of Asia, reconstmcted in the Kamchatkan oro
genic belt. The principal difference between the evolutions of these collision zones is the early blocking of the 
continental plate movement in the latter, which was accompanied by subduction inversion and the subsequent 
underthrusting of the oceanic plate on the opposite side of the arc. A theoretical substantiation and geological 
evidence of these processes are provided, and the role of the fore-arc block in the collision process is discussed. 
The general geodynamic context of the Early Eocene Kamchatkan arc-continent collision is analyzed, and its 
individual phases are examined in detail. It is postulated that the formation of the syncollision high-temperature 
metamorphic Ganaly block is the main distinctive feature of the arc-continent collision evolution with the early 
blocking and inversion of the continental plate subduction.
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В 80-е годы плагиогранитный, или тоналит-трондьемитовый, магматизм был обнаружен в аккреци
онных комплексах. Для него характерна пространственная оторванность от типичного известково
щелочного магматизма островных дуг или континентальных окраин. Плагиогранитный магматизм во 
времени следует непосредственно за крупными фазами аккреции, поэтому было предложено выделять 
его как “аккреционный” [12, 14, 15]. В статье предлагается петролого-тектоническая модель, объясня
ющая появление низкокалиевых кислых выплавок в аккреционных призмах. Выявленный самостоя
тельный тип “аккреционного” магматизма отражает начальные стадии превращения фрагментов оке
анской коры в кору промежуточного типа. Разнообразие в составах аккреционных плагиогранитов из 
разных регионов объясняется спецификой плавящегося субстрата.

ВВ ЕДЕН И Е
В древних аккреционных комплексах известны 

мелкие интрузивные тела плагиогранитного соста
ва, которые картируются как мелкие штоки или 
дайки [12, 14, 15, 17, 19, 23, 26, 30, 44, 45, 51, 55]. 
Их появление на первый взгляд кажется парадок
сальным, так как современные аккреционные 
комплексы (призмы), морфологически часто вы
деляемые как внешние амагматичные островные 
дуги или поднятия, характеризуются пониженны
ми значениями теплового потока [32,42,46, 53] и 
для них не характерно проявление магматизма.

В последнее время были изучены аккрецион
ные комплексы в пределах Корякского нагорья, 
Камчатки и Аляски. Было выяснено, что в них сов
мещены палеоокеанические образования с остро- 
водужными [1, 6, 9, 12, 15, 19, 21, 23, 25, 26, 42, 44]. 
Эти крупные аккреционные комплексы форми
ровались во внешних частях активных континен
тальных окраин, перед вулканическими поясами 
островных дуг и отстояли на значительном рассто
янии от зон проявления собственно островодужно- 
го магматизма. В целом аккреционные комплексы 
амагматичны [1,21,29,42,53]. Большое значение в 
их формировании придается процессам аккреции, в 
результате чего к активной окраине причленяются 
фрагменты различных структур океана, остров
ных дуг и микроконтинентов. В едином процессе 
аккреции можно выделить две составляющие: 
вертикальную и латеральную [1, 15, 23, 25, 26, 27, 
29, 48]. Процесс аккреции можно рассматривать 
как часть процесса преобразования океанической 
коры в континентальную [15,21, 31, 34]. Структур
ные аспекты этого процесса в настоящее время 
хорошо изучены в различных районах мира: К о

рякское нагорье, Аляска, Камчатка, Северо-Аме
риканские Кордильеры, Новая Зеландия и Япония 
[1 ,15,23,26,27,36,41,42,44,45]. В то же время ос
тается много вопросов, касающихся веществен
ной стороны преобразования океанской коры. 
В результате ряд исследователей полагает, что, 
несмотря на аккрецию, приращения континен
тальной коры в настоящее время нигде не проис
ходит [21, 28, 33, 37]. В качестве аргумента обыч
но используется тот факт, что получить калиевые 
граниты из океанических базальтов невозможно 
[16,22,28, 33, 34]. Другие исследователи для объяс
нения необходимых преобразований вещественно
го состава предлагают модели полистадийного и 
последовательного превращения океанической ко
ры в континентальную [31,32], но при этом началь
ные стадии такого превращения остаются малоис
следованными. М. Драммонд и М. Дефант предпо
лагают, что высокоглиноземистые тоналит- 
трондьемитовые комплексы как островной дуги, 
так и окраины континента образуются за счет ча
стичного плавления океанической плиты, состоя
щей из MORB-компонента, в зонах субдукции [34, 
35]. Основные породы, слагающие плиту, преоб
разуются в амфиболит, гранатовый амфиболит 
или эклогит. Необходимым условием плавления 
во внешних зонах островных дуг является то, что 
погружающаяся плита должна быть горячей и 
иметь молодой возраст [15, 16, 22, 34, 35].

Вопросы, связанные с начальными стадиями 
процесса преобразования океанической коры в 
континентальную, ниже рассмотрены на примере 
Эконайской системы покровов Корякии, Ганаль- 
ского хребта Камчатки и широко известного в 
литературе аккреционного комплекса Южной
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Рис. 1. Палинспастические профили Корякского на
горья и Ганальского хребта Камчатки.
I, II -  центральная и восточная части К орякского на
горья: I -  профиль для средней юры, цифрами на про
филе отмечены: 1 -  окраинные моря активной конти
нентальной окраины, 2 -  Нутыкинская островная дуга, 
3 -  Эконайский предостроводужный комплекс, вклю
чающий в себя и аккреционную призму (Ионайский и 
Кокуйский покровы), 4 -  океанические образования  
М езопацифики (Эконайский покров); II -  профиль для 
среднего-позднего мела, цифрами на профиле отм ече
ны: 1 -  Майницкое окраинное море, 2 -  Кэнкеренская  
островная дуга, 3 -  Алькатваамский преддуговой про
гиб, 4 -  Эконайская аккреционная призма (поднятие), 
5 -  океаническое образование Пацифики (Янранай- 
ский комплекс); III -  Ганальский хребет, Камчатка, 
поздний мел -  палеоцен, цифрами на проф иле отм е
чены: 1 -  Ирунейское окраинное море, 2 -  Стеновая  
островная дуга (эф ф узивно-пирокластические ком
плексы), 3 -  преддуговой прогиб (туф о-терригенны е 
толщ и стеновой серии), 4 -  океанические образова
ния Пацифики (нижняя часть ганальской серии).
1 -  туфо-терригенные, граувакковые, кремнисто-ту- 
фогенно-базальтовые образования; 2 -  туфо-терриген
ные, вулканогенно-обломочные образования; 3 -  туфо- 
терригенные отложения; 4 -  кремнистые, вулканоген
но-кремнистые и карбонатно-кремнистые образования; 
5 -  яшмо-базальтовые, туфосилицитовые и кремнисто- 
терригенные образования.

Аляски. Эти районы характеризуются разной сте
пенью зрелости континентальной коры, и в них хо
рошо изучены структурные преобразования и 
структурно-вещественные комплексы или террей- 
ны, слагающие различные покровы, входящие в 
состав аккреционных комплексов.

ГЕО Л О ГИ ЧЕС К И Й  О Ч Е РК
Корякское нагорье. Эконайская система по

кровов. Всю структуру восточной части Корякс
кого нагорья было предложено рассматривать

Корякия Камчатка
Эконайская система покровов Ганальский хребет

i---------------------------------------  ----------------  V i---------------------- ------------

Рис. 2. Схема возрастного распределения “аккреци
онных” плагиогранитов. Построена по разным райо
нам центральной и восточной части Корякского наго
рья [6,12, 15] и Ганальского хребта Камчатки, по [19]. 
Римские цифры на рис. -  местоположение районов: вос
точная часть Корякского нагорья (Эконайская система 
покровов): I -  междуречье рек Ваамочки и Хатырки,
II -  левобережье р. Ваамочки; центральная часть Ко
рякского нагорья: III -  верховья рек Пикасьваям и Ха
тырки, IV -  правобережье р. Хатырки, V -  правобере
жье р. Ваамочки, янранайский купол; Камчатка, Га
нальский хребет, блоки: I -  Северный, II -  Стеновой,
III -  Вахталкинский.
/ -  островодужные и 2 -  океанические комплексы; 
3 -  “аккреционные” плагиограниты; 4 -  базальные го
ризонты неоавтохтонных комплексов; 5 -  условное на
правление совмещения океанических и островодуж- 
ных комплексов.

как две крупные покровные системы (сложные 
террейны) [25]: Корякскую и Эконайскую. Они 
различаются способом и временем фррмирова- 
ния, а такж е составом слагающих их комплексов 
[9]. При этом палинспастические реконструкции 
для позднего мезозоя указывают на то, что ком
плексы, слагающие в настоящее время тектони
ческие покровы, вошедшие в Эконайскую систему 
покровов, располагались ближе к мезозойскому 
Тихому океану или в его пределах [5,15,23,26,27], 
а островодужные комплексы Корякской системы 
покровов -  дальше от него в сторону континента 
(рис. 1). В Эконайской покровной структуре уча
ствуют океанические комплексы палеозойского 
и раннемезозойского возраста, причем наиболее 
молодые комплексы занимают самое низкое струк
турное положение, а наиболее древние -  более вы
сокое. Формирование такой структуры происходи
ло в несколько этапов и является следствием после
довательного поддвига и причленения со стороны 
океана различных фрагментов океанской коры в 
течение мезозоя [5, 6 , 15, 21, 23, 25, 26, 27]. При
чем предполагается, что процесс субдукции шел 
более или менее постоянно, а вхождение океани
ческих комплексов в структуру происходило в не
сколько этапов аккреции [12, 14, 15, 26] (рис. 2).
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Рис. 3. Геологическая схема района нижнего течения р. Инаськваям-1 -  правого притока р. Хатырки (составили С.В. Ружен- 
цев, С.Г. Бялобжеский, С.Д. Соколов, В.П. Похиалайнен, К.А. Крылов). На врезке -  Эконайская система покровов 
Корякии.
1-4 -*■ терригенны е отложения неоавтохтонного чехла: 1 -  коньяк-сантонские, 2 -  кампанские, 3 -  кампан-маастрихт- 
ские, 4 -  верхнемаастрихтские; 5  -  туфо-терригенны е отлож ения пекульнейской свиты киммеридж-валанжинского 
возраста и кэнкеренской свиты готерив-баррем ского возраста -  промежуточны й неоавтохтон [6] (накыпыйлякский 
покров [23]); 6, 7 -  “аккреционны е” плагиограниты: 6 -  среднемеловы е, 7 -  среднеюрские; 8 -  вулканогенно-кремни
стые образования позднего палеозоя -  позднего триаса -  ранней юры -  аллохтонный комплекс; 9 -  границы: (а) -  ге
ологические, (б) -  тектонические; 10 -  элементы  залегания, места находок палеонтологических остатков; 11 -  стра
тиграфический контакт; 12 -  надвиги.

На рис. 3 ,4  приведены две крупномасштабные 
геологические карты отдельных участков Эко- 
найской покровной системы. Н а них видно, что 
существует два типа тел плагиогранитов, занима
ющих различное структурное положение и раз
личающихся по возрасту [2, 12, 14, 15].

Среднеюрские плагиограниты прорывают позд- 
непалеозойско-триас-раннеюрские вулканогенно
кремнистые и вулканогенно-карбонатные образо
вания Палеопацифики [2 , 5, 6, 15, 2 1 , 23,26], но ни
где не рвут запечатывающий покровную структуру

промежуточный неоавтохтон1 (см. рис. 3). Послед
ний представлен туфо-терригенными отложениями 
пекульнейской свиты, базальные горизонты кото
рой в разных местах датируются или кимеридж- 
ским, или волжским ярусом поздней юры [2 , 6, 18,

1 В более ранних работах комплексы пекульнейской свиты 
рассматривали как накыпыйлякский покров [18, 21]. Позд
нее было установлено стратиграфическое налегание ба
зальных горизонтов пекульнейской свиты на вулканоген
но-кремнистые образования палеозоя-триаса, что позволяет 
нам рассматривать этот комплекс как промежуточный нео
автохтон.



Рис. 4. Геологическая схема района р. Рубикон (см. рис. 3). Составил К. А. Крылов по материалам С.В. Руженцева, 
С.Г. Бялобжеского, С.Д. Соколова, В.П. Похиалайнена.
1 -  четвертичные русловые отложения; 2 -  терригенные отложения неоавтохтонного чехла коньяк -  маастрихтского 
возраста; 3 -  туфо-терригенные отложения пекульнейской свиты кимеридж-валанжинского возраста и кэнкеренской 
свиты готерив-барремского возраста -  промежуточный неоавтохтон [6], или накыпыйлякский покров [23]; 4 -  кремнисто
вулканогенные образования субавтохтона -  янранайский аккреционный комплекс, верхняя юра -  нижний мел; 5 -  вулка
ногенно-кремнистые образования позднего палеозоя -  позднего триаса -  ранней юры -  аллохтонный комплекс; 6 -  дайки 
основного состава предположительно палеоценового возраста; 7,8- “аккреционные” плагиограниты: 7 -  среднемеловые, 
8 -  среднеюрские, 9 -  границы: (а) геологические, (б) -  тектонические; 10 -  элементы залегания, места находок пале
онтологических остатков.

21, 23, 26] и содержат гальку плагиогранитов. Кро
ме того, эти плагиограниты не прорывают наибо
лее молодой и наиболее низкий в структурном от
ношении янранайский автохтонный комплекс, а 
надвинуты на него в составе пакета верхних пла
стин [2, 12, 15, 21] (см. рис. 3).

Средне-позднемеловые плагиограниты про
рывают наиболее низкий в структурном отноше
нии янранайский автохтонный комплекс [5, 6, 12, 
15,21,23,26], который сложен вулканогенно-крем
нистыми и вулканогенно-кремнисто-терригенными 
образованиями (см. рис. 4). Плагиограниты этого 
возраста рвут также мощный пакет аллохтонных

комплексов (см. рис. 4). Вся эта сложная структура 
Эконайских покровов, вместе с рвущими ее телами 
плагиогранитов, запечатывается неоавтохтоном, 
сложенным островодужным шлейфом осадков по
зднемелового возраста [2, 6, 15, 21, 32, 26]. Возраст 
базальных горизонтов неоавтохтона омолажива
ется в восточном направлении от сантон-кампан- 
ского [2] до позднемаастрихтского [6 , 9]. То, что 
внедрение плагиогранитов следует непосредст
венно за покровобразованием и определяет окон
чание этапа аккреции, указывает на тесную связь 
плагиогранитного магматизма с процессами ак
креции [14, 15, 18]. Четкая временная и структур



ная приуроченность плагиогранитов Эконайской 
покровной системы к этапам аккреции, а также 
их геохимическая специализация позволяют вы
делить этот тип магматизма как самостоятель
ный, аккреционный [14, 15, 18].

Камчатка, Вахталкинский блок Ганальского 
хребта. В Вахталкинском блоке в последние го
ды выявлена сложная складчатая чешуйчато-на- 
двиговая структура [18, 19] (рис. 5). В строении 
блока участвуют четыре доэоценовых структур
но-вещественных комплекса, имеющих тектониче
ские взаимоотношения: полиметаморфический 
терригенно-вулканогенный (ганальская серия); 
терригенно-эффузивно-пирокластический, мета- 
морфизованный от зеленосланцевой до эпидот-ам- 
фиболитовой фации (стеновая серия); терригенно- 
кремнисто-вудканогенный, метаморфизованный 
от пренит-пумпеллиитовой до зеленосланцевой 
фации; слабометаморфизованный в пренит-пум
пеллиитовой фации пирокластический комплекс 
позднемелового возраста (ирунейская свита). 
В описываемом районе они имеют островодужную 
природу (стеновая серия, верхняя часть ганальской 
серии, ирунейская свита), за исключением ни
жней толщи ганальской серии. В других районах 
нижние части ирунейской свиты сложены яшмо
во-базальтовой ассоциацией и относятся к океа
ническим образованиям. Нижняя толща ганаль
ской серии сложена амфиболитами и основными 
кристаллическими сланцами, которые по своим 
петрохимическим характеристикам относятся к 
толеитовым океаническим базальтам, на основа
нии чего сделан вывод об ее океанической приро
де [1, 19]. Все эти комплексы были совмещены, 
метаморфизованы в конце мела-палеоцене вдоль 
Камчатско-Корякской палеосубдукционной зо
ны [1, 6, 15]. Позднее образовавшийся пакет ли- 
топластин был разбит системой левых сдвигов се
веро-западного простирания и сопряженных с ни
ми надвигов.

Важную роль в структуре Вахталкинского бло
ка играют габбро и плагиограниты (см. рис. 5). Они 
образуют синкинематические интрузии, залегаю 
щие на разных структурных уровнях: между тер- 
ригенно-вулканогенным комплексом (ганальская 
серия) и прогрессивно метаморфизованными ам- 
фиболовыми сланцами, сопоставляемыми со сте
новой серией; между последними и терригенно- 
кремнисто-вулканогенным комплексом; вдоль 
зон тектонических срывов внутри ганальской се
рии. Маломощные тела плагиогранитов присутст
вуют в основании надвига верхнемеловых пород 
ирунейской свиты на породы ганальской серии 
(см. рис. 5). Судя по структурной приуроченности к 
зонам тектонических срывов, характерной гнейсо- 
видности и микроструктурам, указывающим на де
формации в твердом состоянии, плагиограниты яв
ляются синкинематическими гранитоидами. По 
данным А.В. Рихтера [1], наиболее многочислен

ные пластовые мела габбро и плагиогранитов при
сутствуют на наиболее низких структурных уров
нях и маркируют тектонические срывы двух гене
раций: надвиги с востока и сдвиго-надвиги северо- 
западного простирания. М алочисленные дати
ровки возраста плагиогранитов указываю т на их 
внедрение на границе мела и палеогена: К-Аг-ме- 
тод -  65 млн. лет [4], ^А г/^А г метод -  50-47 млн. 
лет [7].

Таким образом, внедрение габбро-плагиогра- 
нитных интрузий являлось реакцией на тектони
ческое совмещение океанических и островодуж- 
ных комплексов, т.е. аккрецию [9].

Южная Аляска. Две группы разновозрастных 
лейкократовых пород от тоналитов до трондье- 
митов обнаружены на западе хребта Чугач на 
Аляске. Их внедрение происходило в период ран
него мела и в палеогене. Раннемеловой этап маг
матизма описан как околожелобовый магматизм 
[47], проявившийся во внешней части активной ок
раины, вдоль Аляскинско-Алектской палеосубдук
ционной зоны [45,46,52,53]. Эти интрузивные тела 
расположены вдоль разломной системы Бордер 
Рэйндж между юрскими островодужными ком
плексами и меловым меланжем террейнов. Послед
ний был аккретирован посредством субдукции и 
пододвинут под кристаллическое основание бо
лее древней островной дуги [45, 47, 52]. На рис. 6 
представлена карта юго-запада хр. Чугач, состав
ленная Т. Павлисом [47], на которой район под
разделяется на три главных тектоно-стратигра- 
фических зоны. Породы южной зоны -  это слабо 
метаморфизованные отложения террейна Чугач, 
включающие две группы: Валдез и Мак-Хьюг. 
Валдез -  это позднемеловой флиш, формировав
шийся в глубоководном желобе, а комплекс Мак- 
Хьюг -  это комплекс, описываемый как субдук- 
ционный меланж, включающий блоки океаничес
ких пород раннемезозойского возраста [45, 46, 47, 
52, 53]. Над комплексами террейна Чугач залегает 
интенсивно деформированный кристаллический 
комплекс, выделяемый как Кник-Ривер террейн 
[47]. Кник-Ривер террейн прослеживается вдоль 
зоны разлома Бордер-Рэйндж. Структурно выше 
залегают вулканогенные образования юрского воз
раста и ассоциирующие с ними раннеюрские плуто- 
ны, которые рассматриваются как осгроводужное 
основание -  террейн Пенинсула [47,52,53].

Кник-Ривер террейн и комплекс Мак-Хьюг, 
т.е. комплекс субдукционного меланжа, интруди- 
рованы серией мелких тоналитовых и трондьеми- 
товых плутонов. По этим интрузивным телам бы 
ли получены следующие изотопные датировки: 
135-110 млн. лет (К-Аг-методом); 118 млн. лет 
(^Аг/^Аг по роговой обманке); 130-133 млн. лет 
(две минеральные Rb/Sr изохроны) [47]. Исходя 
из всех этих данных, возраст интрузивных масси
вов принято считать от 125 до 135 млн. лет [47]. 
Внедрение этих меловых интрузивных комплексов
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Рис. 5. Схема строения Ганальского хребта (составлена А.В. Рихтером по материалам Д.А. Бабушкина, Б.К. Долма
това, М.В. Лучицкой, Г.И. Новоселова, И.А. Сидорчука). На врезке -  положение метаморфических комплексов Га
нальского хребта на Камчатке.
I -  четвертичные отложения (а), туфы и эффузивы неогена (б); 2 -  терригенные отложения эоцена; 3 -  пирокластический 
комплекс (ирунейская свита) верхнего мела; 4-6 -  терригенно-кремнисто-вулканогенный комплекс: 4 -  вулканоген
ная, 5 -  терригенная, 6 -  кремнисго-туфогенная толщи; 7-9 -  терригенно-эффузивно-пиропластический комплекс (стено
вая серия): 7 -  эффузивно-пирокластическая и туфотерригенная (нерасчлененные), 8 -  терригенная, 9 -  пирокласти
ческая толщи; 10-12 -  терригенно-вулканогенный комплекс (ганальская серия): 10 -  эффузивная (вахталкинская),
II -  терригенная (воеводская), 12 -  терригенно-вулканогенная (дьявольская) толщи; 13 -  горизонт метакарбонатных 
пород в терригенно-вулканогенной (дьявольской) толще; 14 -  породы гранулитовой фации метаморфизма; 15 -  суб
вулканические габбро и плагиогранит-порфиры; 16 -  дометаморфические габбро-нориты и постметаморфические 
роговообманковые габбро (нерасчлененные); 17 -  синкинематические габбро (а) и плагиограниты (б); 18 -  посткине
матические диориты и плагиограниты неогенового (?) возраста; 19- элементы залегания слоистости или сланцевато
сти; 20 -  надвиги первой фазы, ограничивающие: а -  литопластины, б -  чешуи; 21 -  сдвиго-надвиги второй фазы, ог
раничивающие “блоки” (а) и чешуи (б), позднекайнозойские крутопадающие разломы (в); 22 -  стратиграфические 
контакты. Римские цифры -  зоны контакта между “блоками” (литопластинами): I -  Южным и Вахталкинским, П -  Вахтал- 
кинским и Стеновым, П1 -  Стеновым и Северным. Арабские цифры в кружках -  складчатые структуры: 1 ,3 -  анти
клинали: 1 -  р. Собачьей, 3 -  Вахталкинская; 2 -  Стеновая синклиналь.



Рис. 6. Геологическая схема террейнов Чугач и Пенинсула, по [47].
Слева: 1 -  мезозойско-кайнозойский субдукционный комплекс; 2 -  супертеррейн Южной Аляски; 3 -  мезозойская су- 
тура.
Вверху: 1 -  четвертичные отложения; 2,3 -  террейн Чугач: 2 -  группа Вальдез, 3 -  комплекс Мак-Хьюг; 4-6 -  террейн 
Кник-Ривер: 4 -  плутонический, 5 -  метаморфический субтеррейн, 6 -  тела ультрамафитов; 7-9 -  террейн Пенинсула: 
7 -  фундамент, 8 -  породы чехла мезозойско-кайнозойского возраста, 9 -  меловые интрузии; 10 -  известные третич
ные разломы гор Северного Чугача; разломные системы: РКМ -  разлом Касл Маунтейн, РИР -  разлом Игл Ривер, 
РСБР -  разломная система Бордер Рэйндж.

происходило после главной фазы надвигообразова- 
ния вдоль разлома Бордер-Рэйндж, т.е. после глав
ного этапа раннемеловой аккреции. Однако более 
детальные структурные работы выявили, что, хотя 
эти тела и рвут систему разломов Бордер-Рэйндж, 
некоторые из них несут следы деформации, что 
указывает на продолжающуюся деформацию 
вдоль системы надвигов Бордер-Рэйндж [47]. Про
странственное положение этих тоналит-трондье-

митовых комплексов между островодужными об
разованиями террейна Пенинсула и лежащими к 
югу от него турбидитными отложениями комплек
са Чугач и океаническими образованиями Мак- 
Хьюг, которые формировались в глубоководном 
желобе [45], позволило Т. Павлису выделить эти 
интрузивные комплексы как особый тип магма
тизма -  околожелобовый тоналит-трондьемито- 
вый магматизм [47].



Кроме этого, на южной Аляске в пределах 
террейнов Чугач и Принс Вильям известны тона- 
литы, трондьемиты, гранодиориты и граниты па
леогенового возраста. М елкие пластообразные 
тела -  дайки и небольшие штоки прорывают ту- 
фо-терригенные отложения, слагающие террей- 
ны Чугач и Принс Вильям, а также зону разлома 
Контакт (Contact fault), по которому происходило 
пододвигание террейна Принс Вильям под тер- 
рейн Чугач в мел-палеогеновую фазу аккреции 
[39,40,45, 52, 53]. Эти магматические тела такж е 
расположены более чем в 100 км в сторону океана 
от собственно островодужных комплексов этого 
времени и прорывают образования аккрецион
ной призмы. Среди них выделяются две группы по
род: палеоценового возраста (Rb-Sr метод -  58.7- 
63.1 млн. лет) -  преимущественно гранодиориты 
и граниты [40]; эоценового возраста (^Аг/^Аг ме
тод -  50-52 млн. лет, Rb-Sr метод -  49.5 млн. лет) -  
тоналиты и трондьемиты, в подчиненном количе
стве адакиты. Термин “адамикт” впервые был 
использован для кайнозойских высокомагнези
альных андезитов о-ва Адак, Аляска [39]. А вто
ры [34, 35] употребляют этот термин для кайно
зойских высокоглиноземистых тоналитов-трон- 
дьемитов, дацитов. Пространственно-временные 
и структурные взаимоотношения позволяют го
ворить, что эти породы не имеют отношения к 
островодужным образованиям, а их появление 
связывать с реакцией, последовавшей за этапом 
аккреции террейнов Принс Вильям и Чугач 
[39, 45, 53]. Таким образом, раннемеловые и па
леогеновые кислые породы Южной Аляски ф ор
мировались во внешних частях островных дуг, 
вблизи глубоководного желоба, в пределах ак
креционной призмы и их возникновение напря
мую связано с процессами аккреции, что и позво
ляет такж е отнести их по структурному положе
нию к аккреционным плагиогранитам (см. рис. 6).

П ЕТРОГРА Ф ИЯ
Плагиограниты Эконайской системы покровов 

имеют гипидиоморфнозернистую структуру, реже 
субофитовую и гранофировую. Последние указы
вают на гипабиссальное происхождение пород. 
Плагиограниты состоят преимущественно из пла
гиоклаза андезин-олигоклазового состава и кварца. 
В небольших количествах присутствуют роговая 
обманка, биотит и калиевый полевой шпат (<1 %). 
Акцессорные минералы представлены цирконом, 
апатитом, рудным минералом. Из вторичных мине
ралов присутствуют хлорит и эпидот.

Габбро-плагиогранитные интрузии Вахталкин- 
ского блока представлены габбро и рвущими их 
плагиогранитами. Породы среднего состава, диори
ты, присутствуют в ограниченном количестве.

Габбро имеет крупнозернистую структуру и 
гнейсовидную текстуру. В шлифах видна габбровая

структура, представленная крупными кристаллами 
роговой обманки и плагиоклаза. В отдельных слу
чаях можно предположить, что роговая обманка 
развивается по пироксену. Первичная структура 
подверглась рассланцеванию и перекристаллиза
ции с образованием мелкозернистого лепидогра- 
нобластового агрегата зерен кварца, альбита, 
мелкочешуйчатого коричневато-зеленого биоти
та, амфибола, серицита, хлорита. На месте рого
вой обманки часто наблюдается агрегат мелких 
зерен вторичного амфибола и мелкочешуйчато
го биотита. По плагиоклазу развивается мелко
зернистый гранобластовый агрегат кварца, аль
бита, серицита, эпидота.

Плагиограниты имеют гипидиоморфнозерни
стую структуру и состоят преимущественно из 
плагиоклаза олигоклаз-андезинового состава и 
кварца. В небольших количествах (<10%) присут
ствуют роговая обманка, биотит, гранат, реже 
встречается калиевый полевой шпат (1%). Акцес
сорные минералы представлены цирконом, апа
титом, сфеном, рудным минералом.

М икроструктурные особенности плагиограни- 
тов, такие, как перекристаллизация кварца с об
разованием теней давления, микротрещины в 
плагиоклазе, полосы излома в биотите, волнис
тое угасание плагиоклаза, указывают на пласти
ческие деформации в твердом состоянии.

Х И М И ЧЕС К И Е О С О БЕН Н О С ТИ  КИ СЛЫ Х 
ПО РО Д И З А К К РЕ Ц И О Н Н Ы Х  

КО М ПЛЕКСОВ
На классификационной диаграмме АЬ-Ап-Ог 

(рис. 7) большинство интрузивных пород из всех 
описанных районов занимают промежуточное поле 
между полями трондьемитов и тоналитов. Отлич
ное положение занимают палеоценовые кислые 
породы Южной Аляски, попадающие в поля гра- 
нодиоритов и гранитов. Это также видно на диа
грамме Na20 - K 20 -C a 0  (рис. 8), где палеоценовые 
кислые породы Аляски группируются вдоль изве
стково-щелочного тренда, а породы Корякии и 
Камчатки и раннемеловые трондьемиты Аляски 
не выходят за пределы трондьемитового тренда. 
Кислые породы Корякии, Камчатки и нижнеме
ловые кислые породы Аляски не содержат в сво
ем составе калиевого полевого шпата (или содер
жат его в очень незначительных количествах), и 
для их названия наиболее употребим термин 
“плагиогранит” или “трондьемит”. Следует заме
тить, что по содержанию S i0 2 породы из различ
ных регионов такж е различаются. В плагиогра- 
нитах Корякии содержания S i0 2 имеют вариации 
от 68 до 77%, Камчатки и Аляски -  от 60 до 77%, 
т.е. последние содержат в себе роговообманко- 
вые тоналиты с содержаниями S i0 2 от 60 до 65%, 
которые не характерны для Корякии. Кроме это
го, в составе формации Вахталкинского блока



участвуют и более основные породы -  габброво- 
го состава. Наиболее низкокалиевыми породами 
являются плагиограниты Корякского нагорья 
(рис. 9), большая часть составов попадает на диа
грамме K20 - S i0 2 в поле океанических плагиогра- 
нитов [10, 11]. Небольшая часть анализов плагиог- 
ранитов Камчатки и раннемеловых трондьемитов 
Аляски также попадает в поле океаничеких плаги- 
огранитов [11]. Однако основная часть анализов в 
обоих регионах соответствует более высококалие
вым трондьемитам и располагается в пределах или 
вблизи поля континентальных трондьемитов [1 1 ].

На графике распределения РЗЭ  для плагиог- 
ранитов Корякии отмечается небольшое обога
щение в легкой части спектра (La„/Yb„ = 1.3-3.92; 
La„/Sm„ = 1.17-1.93 (таблица); слабая отрицатель
ная аномалия церия (Се* /Се„ = 0.7-0.9)3; фракци
онирование Ей проявлено четко4, характерна не
значительная отрицательная аномалия (Eun/Eu* = 
= 0.47-0.8). Дисперсия в легкой части спектра 
РЗЭ значительная -  La„ = 13.7-48.6, в тяжелой ча
сти спектра она менее выражена -  Lu„ = 8.6-15.6.

Плагиограниты Камчатки отличаются в це
лом более низкими содержаниями РЗЭ. Легкая 
часть спектра обогащена (Lan/Yb„ = 3.4-17.8; 
La„/Sm„ = 1.8-3.2); в ряде образцов наблюдается
слабая аномалия церия (C e*/C en = 0.8-0.9); фрак
ционирование Ей проявлено ясно (Eu„/Eu* = 0.72- 
1 .6); два образца имеют положительные значения 
Eu„/Eu* (см. таблицу). По характеру распределения 
РЗЭ породы делятся на две группы. Первая харак
теризуется более высокими суммарными значения
ми РЗЭ, что особенно ярко проявляется в тяжелой 
части спектра. Этот тип сходен с Корякскими пла- 
гиогранитами (рис. 10, А , Б). Вторая группа харак
теризуется значительным дефицитом тяжелых 
РЗЭ при тех же содержаниях легких лантаноидов, 
что в первой группе, и, соответственно имеет кру
той график распределения (Lan/Yb„ = 15.2; 17.83). 
Такое поведение РЗЭ, возможно, объясняется при
сутствием в рестите граната, который является 
минералом-концентратором Y и тяжелых РЗЭ. 
Вмещающие габбро и плагиограниты породы 
терригенно-вулканогенного комплекса, а именно 
амфиболиты его нижней толщи, содержат гра
нат. Поле распределения РЗЭ  в палеоценовых 
гранитах Аляски [40] занимает самое высокое по-

2 La„ -  нормированные значения элементов, для нормирова
ния использовался состав хондрита [51].

3 Се * = (2 х La„ + Ndw)/3, для нормирования использовался 
состав хондрита [51].

4 Ей* -  для получения значений вычислялась Ей* =
2Sm хТЬ) [26], а для образца М420/7 использовалась 

нолусумма нормированных по хондриту значений соседних 
элементов.

Ап

Рис. 7. Диаграмма Ab-An-Ог для среднеюрских и сред- 
не-позднемеловых плагиогранитов Эконайской сис
темы покровов (7), плагиогранитов Вахталкинского 
блока (2), палеоценовых тоналитов, гранодиоритов, 
гранитов Южной Аляски (J) и раннемеловых трондь
емитов Южной Аляски (4).
Буквы А-Е -  стандартные поля для разных типов кис
лых пород: А -  тоналиты, В -  гранодиориты, С -  ада
меллиты, D -  трондьемиты, Е -  граниты.

к 2о

Рис. 8. Диаграмма Na20-Ca0-K20  для среднеюрских 
и средне-позднемеловых плагиогранитов Эконайской 
системы покровов, плагиогранитов Вахталкинского 
блока, раннемеловых трондьемитов и палеоценовых 
тоналитов, гранодиоритов, гранитов Южной Аляски. 
Цифры на рис.: 7 -  известково-щелочной и 2 -  трон- 
дьемитовый тренды. Остальные условные обозначе
ния те же, что на рис. 7.
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Рис. 9. Диаграмма K20-S i02 для среднеюрских и 
средне-позднемеловых плагиогранитов Эконайской 
системы покровов, плагиогранитов Вахталкинского 
блока, раннемеловых трондьемитов и палеоценовых 
тоналитов, гранодиоритов, гранитов Южной Аляски.
1 -  раннемеловые трондьемиты, по [47]; 2 -  океаниче
ские плагиограниты; 3 -  континентальные трондье
миты; 4 -  толеит Пикче-Горж, по [24]; 5 -  кривая 
плавления от 700 до 930°С, по [24]; 6 -  возможная об
ласть плавления плагиогранитов Эконайской систе
мы покровов и плагиогранитов Вахталкинского бло
ка. Остальные обозначения те же, что на рис. 7.

ложение на графике (см. рис. 10, В), при этом 
фракционирование Ей проявлено наиболее ярко 
(Eu„/Eu* = 0.1-1.0). При общих более высоких 
концентрациях легких лантаноидов дисперсия 
проявлена слабее. Данные по редким и редкозе
мельным элементам для раннемеловых трондье
митов Аляски [47] не опубликованы, по петро- 
генным элементам они сходны с плагиогранита- 
ми Камчатки.

В целом содержания РЗЭ  в плагиогранитах из 
аккреционных комплексов (за исключением А ля
ски) по средним значениям близки к таковым в 
офиолитовых плагиогранитах и плагиогранитах 
океанических хребтов [17], но графики характе
ризуются другим типом распределения -  обога
щением легкими лантаноидами и, соответствен
но, более высокими Law/Ybw отношениями (см. 
рис. 10 ).

Наиболее полно представления о геохимичес
кой специфике плагиогранитов можно получить, 
используя поликомпонентную диаграмму, пред
ложенную Дж. Пирсом с соавторами [50]. На 
этой диаграмме (рис. 1 1 ) нанесены кривые, полу
ченные при осреднении составов, нормирован
ных по граниту океанических хребтов (ORG) [50], 
и для каждой точки даны разбросы значений. Из 
рисунка видно, что для аккреционных плагиогра

нитов характерны: широкая дисперсия концент
раций К, Rb; обогащение Ва и обеднение высоко
зарядными элементами, в частности, Nb, Се, Zr, 
Sm, Y, Yb относительно ORG. Содержания по
следних в 2-5 раз меньше, чем это должно быть 
при фракционировании океанического толеита. 
При этом четко устанавливаются региональные 
различия. Плагиограниты Корякии характеризу
ются в ряде случаев двукратным дефицитом 
крупноионных литофильных элементов по отно
шению к ORG (см. рис. 11), а кислые породы Кам
чатки отличаются наибольшим дефицитом высо
козарядных элементов (для Y„ и Yb„ почти в 5 
раз). Содержания высокозарядных элементов в 
отдельных образцах Вахталкинского блока мень
ше концентраций этих элементов в ORG почти на 
порядок.

О БС У Ж Д ЕН И Е
Яркой особенностью всех рассмотренных по

род являются чрезвычайно низкие содержания 
К20 , в них практически полностью отсутствует нор
мативный ортоклаз. Любая петролого-тектоничес- 
кая модель должна учитывать особенности химиз
ма пород, их положение во фронте островной дуги 
и дискретный характер проявления плагиогранит- 
ного магматизма в связи с фазами аккреции. Для 
начала разберем существующие модели, предло
женные для появления пород низкокалиевого 
кислого состава.

Для объяснения появления интрузий кислого 
состава во фронтальной части островной дуги была 
предложена петрологическая модель [22], в кото
рый предполагается переход базитовой части океа
нической коры в кварцевый эклогит, который по
стоянно образуется в верхней части пододвигаю
щейся под островную дугу океанической плиты. 
Частичное плавление кварцевого эклогита, по 
мнению А.Е. Рунгвуда [22, с. 286] приводит к об
разованию кислой магмы. При реализации тако
го процесса в природе должна возникать зональ
ность островодужного вулканизма, где во ф рон
те, отстоящем в среднем на 80-130 км от главного 
пояса островодужного вулканизма [32], будет 
располагаться постоянно действующий пояс кис
лого магматизма, затем зона основного толеитово- 
го, известково-щелочного и щелочного в тыловой 
части дуги, что в современных островных дугах ре
ализовано лишь частично, без пояса кислого вулка
низма во фронте. Это обстоятельство не позволяет 
принять модель плавления кварцевого эклогита в 
пододвигающейся плите и генерацию пояса кис
лых низкокалиевых массивов во фронтальной ча
сти дуги. Против этой модели говорит и наблюда
емый прерывистый характер проявления кислого 
магматизма. Этот же фактор накладывает и огра
ничения на модель М. Драммонда и М. Дефанта 
[34, 35]. Эта модель предполагает, что происхожде-



Содержания главных (мае. %), редких и редкоземельных элементов (г/т) в плагиогранитах Эконайской системы 
покровов и Вахталкинского блока

Компо-
ненты

Эконайская система покровов Вахталкинский блок

M M М М М М М- G- м- М- G- G- G-
403/13 386/1 148 А 420/7 423/3 190/2 44/14 217/3 86/20 75/6 217/6 217/1 202/2

Si02 70.04 70.77 71.76 72.22 73.10 77.25 66.56 67.46 68.63 72.43 72.63 72.64 73.32

ТЮ2 0.35 0.65 0.33 0.34 0.42 0.17 0.43 0.49 0.30 0.13 0.34 0.32 0.12

ai2o 3 12.96 15.56 12.7 13.70 13.29 10.57 17.73 15.22 16.09 13.34 14.00 13.09 15.35

Fe20 3 2.09 0.63 0.85 0.77 1.04 1.70 1.10 2.04 1.38 0.40 1.22 1.48 0.48

FeO 2.8 2.91 1.98 2.72 2.59 1.36 1.80 1.94 0.65 1.00 1.08 1.29 0.65
MnO 0.45 0.71 0.03 0.10 0.08 0.04 0.03 0.13 0.25 0.20 0.07 0.07 0.09
MgO 1.6 1.72 1.18 1.80 1.79 0.50 1.44 1.94 0.86 0.67 0.97 1.32 0.33
CaO 2.75 2.46 1.49 1.41 1.70 1.85 2.98 2.94 3.85 2.53 2.24 2.68 2.93
Na20 3.8 3.97 4.92 4.85 2.44 4.00 6.14 5.15 5.25 4.30 4.79 4.70 5.47
K20 0.16 1.02 0.89 0.22 1.25 0.25 0.70 1.02 0.49 1.18 0.85 1.29 0.40

P2Os 0.25 0.19 0.02 0.06 0.09 0.04 0.04 0.11 0.14 0.10 0.20 0.02 0.01

LOI 2.26 - 2.02 1.60 1.82 0.81 1.56 0.45 1.39 2.86 0.00 0.80 0.43
Сумма 99.51 100.05 98.17 99.79 99.61 98.54 100.51 98.89 99.28 99.14 98.39 99.70 99.58
Ba 167 2700 269 1700 - 90 670 490 - 0 210 270 -
Sr 180 410 120 215 190 230 790 270 730 610 170 310 500
Rb 4 18 17 4 16 1 13 10 4 17 13 14 4
Zr 17 93 110 42 94 75 170 130 66 78 170 98 50
Y 20 20 21 14 26 34 8 16 6 7 16 11 2

Nb 2 4 2.6 1.1 5.6 2.7 9.7 2.1 1.3 2.0 4.6 2.2 1.0

Hf - - - 1.50 - - - - - - - -
U - - - 0.80 - ' - - - - 1.50 - - -
Th - - - 0.90 - - - - - 1.80 - - -
La 11.0 12.0 5.0 4.5 10.0 16.0 16.0 9.7 5.1 10.0 11.0 9.8 2.2

Ce 17.0 23.0 12.0 10.0 23.0 32.0 30.0 19.0 9.5 15.0 21.0 18.0 4.3
Nd 11.0 14.0 8.2 6.6 12.0 18.0 17.0 12.0 0.0 12.0 9.0 -
Sm 3.2 3.2 2 А 2.0 2.8 4.4 2.9 2.9 1.4 1.1 2.5 2.1 0.4
Eu 0.9 0.8 0.6 0.5 0.5 1.0 0.9 0.8 0.4 0.3 • 0.6 0.5 0.2
Gd - - - 4.1 - - - - - - - - -
Er 1.7 - - 2.8 - - - - - - - - -
Tb 0.6 0.6 0.6 0.5 0.8 0.98 0.3 0.5 0.2 0.1 0.4 0.4 0.1
Yb 1.9 2.1 2.1 1.9 3.3 3.8 0.6 1.9 0.6 0.4 1.8 1.3 0.3
Lu 0.3 0.3 0.4 0.3 0.5 0.5 0.1 0.3 0.1 0.1 0.3 0.2 0.1

L a /ib n 3.87 3.82 1.29 1.58 2.03 2.82 17.83 3.41 5.88 15.20 4.09 5.04 4.33
La„/Sm„ 1.25 1.69 1.17 1.17 1.93 1.71 2.43 1.54 1.59 3.20 1.97 2.01 2.46
CeJCc* 0.7 0.8 1.0 0.9 1.0 0.9 0.8 0.8 1.1 0.9 0.8 0.8 1.1

Eu,/Eu* 0.80 0.74 0.62 0.57 0.47 0.60 1.01 0.82 0.97 1.10 0.77 0.72 1.60
Примечание. Анализы выполнены в химико-аналитическом центре ГИН РАН. Редкие элементы выполнены методом рент
гено-флюоресцентного анализа; редкоземельные элементы -  методом нейтронной активации. Аналитик С.М. Ляпунов. Про
черк -  компонент не определялся.



Порода/хондрит

Рис. 10. График нормализованных к хондриту значе
ний РЗЭ для среднеюрских и средне-позднемеловых 
плагиогранитов Эконайской системы покровов (А), 
плагиогранитов Вахталкинского блока (Б), палеоце
новых тоналитов, гранодиоритов, гранитов Южной 
Аляски (В).
Состав хондрита по [56].

ние высокоглиноземистых тоналитов, трондьеми- 
тов, дацитов связано с частичным плавлением ос
новных пород океанической плиты, преобразо
ванных в амфиболит, гранатовый амфиболит, 
эклогит в зоне субдукции. Для достижения требу
емых температур предполагается, что океаничес
кая кора должна быть молодой и горячей. В этом

Порода/гранит океанических хребтов

Рис. 11. График средних значений среднеюрских и 
средне-позднемеловых плагиогранитов Эконайской 
системы покровов, плагиогранитов Вахталкинского 
блока, нормализованных к граниту океанических хреб
тов. Последний был рассчитан как состав, который 
может получиться при фракционировании нормаль
ного океанического толеитового базальта [50] с уче
том анализов небольшого количества плагиограни
тов, которые были подняты со срединно-океаничес
ких хребтов.
Условные обозначения те же, что на рис. 7.

случае, по мнению авторов, механизм образова
ния тоналитов, трондьемитов, дацитов в архей
ское и в современное время не различался. Логи
ческим следствием такой модели должно быть 
непрерывное формирование тоналитов-трондье- 
митов в течение длительного промежутка време
ни, что не согласуется с дискретным проявлением 
плагиогранитного магматизма в аккреционной 
структуре. Модель, по-видимому, не работает ни
где, поскольку при отделении расплава и флюида 
от пододвигающейся плиты и прохождении его 
через надсубдукционный мантийный клин неиз
бежно пойдет реакция с мантийным веществом 
клина и плавление последнего с образованием по
род бонинитовой серии, по модели, предложен
ной [44].

Самостоятельность тоналит-трондьемитовой 
(плагиогранитной) формации и ее оторванность, 
пространственная и временная, от любого другого 
типа магматизма не позволяет также использо
вать модель фракционной кристаллизации толеи
тового основного расплава, обычно применяемую 
для объяснения происхождения океанических пла
гиогранитов и плагиогранитов в островных дугах 
[10, И , 51]. Модель фракционной кристаллиза
ции предполагает, что в остаточном расплаве на
капливаются крупноионные литофильные и вы
сокозарядные элементы, а также происходит 
рост содержаний РЗЭ. Описанные выше плагиог- 
раниты, напротив, характеризуются дефицитом 
крупноионных литофильных и высокозарядных 
элементов по отношению к составу гранита океа
нических хребтов, который рассчитан как конеч



ный продукт фракционной кристаллизации толе- 
итового расплава [50]. Кроме того, из-за фракци
онирования плагиоклаза должна наблюдаться 
очень резкая отрицательная аномалия европия в 
остаточном расплаве [10, 11, 14, 43], которая не 
характерна для описанных выше плагиогранитов. 
Структурно-временные ограничения и геохими
ческая специфика рассмотренного магматизма не 
позволяют применять ликвационную модель [16] 
и все петролого-тектонические модели, разрабо
танные для областей коллизионного магматизма: 
ремобилизация корового субстрата (материала?). 
Все это заставляет искать новый механизм для 
объяснения появления интрузивных тел кислого 
состава в аккреционных комплексах.

Для начала следует оценить состав источника. 
Для палеоценовых тоналитов, гранодиоритов, 
гранитов Аляски на основе изотопных данных 
предполагается плавление смеси пород, входящих 
в состав аккреционной призмы: главным образом, 
граувакк, метабазальтов [40]. Вероятно, именно 
присутствие в составе смеси граувакк и обеспечи
ло появление более высококалиевых расплавов 
по сравнению с составами кислых пород Корякии 
и Камчатки.

Для Камчатки и Корякии отсутствуют изотоп
ные данные, что не позволяет корректно оценить 
состав источника, но некоторые прикидки воз
можны, если опираться на известные экспери
ментальные работы по частичному плавлению 
различных пород. Как известно, при частичном 
плавлении метапелитов получаемые расплавы 
соответствуют гранитам (К20  > 3%). Ясно, что 
для получения искомых составов надо использо
вать источник с минимальными концентрациями 
калия. Н а диаграмме K20 - S i0 2 нанесена кривая 
составов, полученных экспериментально Р. 
Хельц (1976 г.) при частичном плавлении толеита 
и приведенная У. Сайзом [24] (см. рис. 9). Реальные 
составы плагиогранитов Вахталкинского блока 
Камчатки и Эконайской системы покровов Коря
кии располагаются правее и ниже эксперимен
тальной кривой, следовательно, и предполагае
мый состав источника должен располагаться пра
вее состава толеита, т.е. иметь более высокие 
содержания S i0 2 при низких содержаних К 20  (не 
более 0.2%). Такой состав источника можно по
лучить, используя смесь низкокалиевого океани
ческого толеита (S i02 = 48-52%, К 20  = 0.1%) и пе
лагических кремнистых осадков (S i0 2 = 86-95%; 
К20  = 0.1-0.47%) [6 , 15]. Особенности распреде
ления РЗЭ наряду с очень низкими содержаниями 
крупноионных литофильных элементов в плагиог- 
ранитах также могут быть объяснены плавлением 
такой смеси. За  счет кремней она будет несколько 
обогащена легкими РЗЭ с одновременным обедне
нием тяжелой части спектра. Главное состоит в 
том, что присутствие кремней в смеси позволит уве
личить содержание S i02 в источнике по сравнению 
с океаническим толеитом без повышения содержа

ний К20 . В пользу участия в плавлении пелагичес
ких кремнистых осадков говорит и наличие неболь
шой отрицательной Се-аномалии в ряде образцов 
плагиогранитов (см. рис. 10, А, Б). Для пелагичес
ких кремнистых осадков биогенного происхожде
ния характерны низкие содержания РЗЭ, а также 
крупноионных литофильных и высокозарядных 
элементов со значительной отрицательной Се-ано- 
малией -  Се„/Се* = 0.3(0.08 < Се„/Се* < 0.5; S i02 = 
= 86-95%; К 20  = 0.1-0.47) [13, 38]. Именно таки
ми породами и сложена верхняя часть океаниче
ских комплексов познепалеозойского-мезозойско- 
го возраста, обнаруженных в Эконайской системе 
покровов и в других аккреционных структурах [1 , 6, 
12, 14, 15, 21, 25, 26, 38, 41]. Смесь базальтов и 
кремней в источнике позволяет объяснить отри
цательную Се-аномалию (Се„/Се* = 0.7-0.9) и низ
кие содержания крупноионных литофильных и 
высокозарядных элементов и РЗЭ, наблюдаемые 
в аккреционных плагиогранитах. Авторы пред
полагают, что наблюдаемая отрицательная Се- 
аномалия в плагиогранитах объясняется особен
ностью состава источника, а не является резуль
татом воздействия флюидов в процессе плавле
ния.

Наибольшую трудность представляет пробле
ма тепла, необходимого для осуществления вы
плавки кислого состава в аккреционных структу
рах [22]. Как известно из многочисленных работ, 
температура, необходимая для появления гранит
ного расплава, сильно зависит от содержания во
ды [3]. Имеются экспериментальные оценки не
обходимых параметров для появления расплавов 
плагиогранитного состава. Так, при давлении 
Рн2о = 4 кбар такой расплав появится при темпе
ратуре около 700°С [3]. А. Пивинский и П. Уилли 
[51] приводят температуры солидуса для граноди- 
орита 705°С и тоналита 725°С (Р Нго = 2 кбар).
Данные, полученные другими авторами при ис
пользовании различных смесей и немного отли
чающиеся по условиям Р и Т в ходе эксперимента, 
дают разброс значений в 50°С. Подробный обзор 
экспериментальных работ приведен в работе В. Ио
ганнеса [8].

Наличие водосодержащих минералов в аккре
ционных плагиогранитах косвенно указывает на 
то, что расплав был водонасыщенным. В пользу 
этого говорит и слабое развитие экструзивных
фаций (кератофиров)5. Все это позволяет нам 
предполагать, что кислые расплавы формирова
лись при минимальных температурах в интервале 
700-800°С.

5 Водонасыщенные расплавы имеют слабую способность к 
перемещению. Как только такой расплав поднимается, 
происходит сброс давления за счет тектоно-магматической 
декомпрессии, идет отделение флюида и сразу же происхо
дит кристаллизация, поэтому расплав имеет мало возмож
ностей достигнуть поверхности.



Как следует из геологического описания, рас
сматриваемые тела плагиогранитов находятся в 
пределах метаморфизованных толщ, причем наи
менее подтвержденными метаморфизму являю т
ся районы Корякского нагорья. Именно для этого 
района проблема тепла наиболее актуальна, по
скольку требуется максимальная добавка тепла. 
М етаморфизм толщ, входящих в аккреционную 
структуру Эконайской системы покровов, харак
теризуется давлениями 3-4 кб и Т = 350-450°С [6]. 
Это характеристики среды, в которую происхо
дило внедрение плагиогранитов, а их выплавле
ние происходило в более глубинных условиях. 
К ак менялись Р-Т условия с глубиной, мы не мо
жем сейчас установить. В любом случае макси
мальная оценка дополнительного тепла, необхо
димого для начала плавления, не превышает 
300°С [3,6,15,25,32]. Для других районов такая до
бавка должна быть значительно меньше. Наличие 
дополнительного тепла легко объясняется для па
леогеновых интрузий Южной Аляски. В это время 
здесь происходила субдукция океанического хреб
та, разделявшего плиты Кула и Фараллон, что 
могло обусловить наличие повышенного тепло
вого потока в этом регионе [41, 48, 49, 52, 53, 55]. 
При этом эволюция точки тройного сочленения и 
ее смещений во времени с запада на восток вдоль 
южной окраины Аляски маркируется появлением и 
омоложением возраста тел тоналитов и трондьеми- 
тов палеогена [46,57]. Эти интрузивные тела кис
лого состава прорываю т верхнемеловые отлож е
ния глубоководного желоба террейна Чугач [39, 
40, 46, 52]. Но для раннемеловых гранитоидов 
Южной Аляски эта модель уже не применима, и 
американские авторы предполагают дополни
тельный разогрев за счет трения во время движе
ния по надвигам [47]. Эта же модель может быть 
частично применена для плагиогранитов Вахтал- 
кинского блока Ганальского хребта Камчатки, 
которые находятся в пределах ганальской серии, 
метаморфизованной в условиях амфиболитовой 
фации. По последним данным [20], параметры 
метаморфизма ганальской серии составляют 
730-800°С и 6.8-7.3 кбар, т.е. Р-Т условия, необхо
димые для выплавки плагиогранитного состава, 
существовали на глубинных уровнях тектоничес
кой структуры. На это указывает и распределе
ние плагиогранитных тел по разрезу, многочис
ленные и наиболее мощные тела которых при
сутствуют на наиболее низких структурных 
уровнях, там, где развиты структуры пластичес
кого течения [ 1 ]. Следует заметить, что появле
ние гранитоидов сразу же после остановки дви
жения вслед за фазой аккреции (Корякия, Кам
чатка) может быть объяснено сложением тепла, 
обусловленного подъемом изотерм после оста
новки нисходящего движения погружающегося 
блока и последующего выравнивания теплового 
поля и тепла, полученного за счет диссипативно
го разогрева в процессе трения. Тепловые модели

требуют детального изучения, но следует заме
тить, что новейшие оценки теплового потока в 
аккреционных структурах показали, что он значи
тельно выше, чем ожидалось ранее [48, 49, 54, 55]. 
В связи с этим расчетная геотерма для аккреци
онных комплексов приобретет другой вид [3, 2 2 , 
28, 32, 46]. Для аккреционных комплексов Япо
нии расчетный геотермический градиент состав
ляет более 50° на км и даже 90° в момент субдук- 
ции хребта [54]. Эти новые данные указывают на 
то, что в аккреционных структурах могут быть 
достигнуты условия выплавления тоналит-трон- 
дьемитовых расплавов.

П РЕДП О Л А ГА ЕМ Ы Й  
ТЕК Т О Н И Ч Е С К И Й  СЦ ЕН А РИ Й  
ПО ЯВЛЕН И Я А К К РЕ Ц И О Н Н Ы Х

П Л А ГИ ОГРАН ИТО В
С долей условности процесс появления плаги

огранитного магматизма в аккреционных струк
турах можно представить в следующем виде:
1 ) при субдукции “нормальной” океанической ко
ры процесс аккреции не сопровождается прояв
лениями плагиогранитного магматизма [15];
2) при подходе коры с “аномальными” свойства
ми увеличивается сцепление между пододвигаю
щейся плитой и надвигающейся островной дугой, 
из-за чего происходит расслоение океанской ли
тосферы. Под “аномальными” свойствами подра
зумеваются все те свойства, которые отличают 
эту кору от коры абиссальных котловин океанов, 
а именно: большая мощность, повышенная пла
вучесть (океанические поднятия и горы), “моло
дой” возраст;
3) по плоскостям расслоения происходит срыв и 
вовлечение верхней части океанской коры в 
структуру аккреционной призмы, происходит на
ращивание мощности аккреционной призмы сни
зу -  underplating;
4) в пододвигающемся блоке наблюдается за
глубление изотерм и идет метаморфизм низких 
температур и высоких давлений;
5) происходит остановка движения аккретирован- 
ного фрагмента, вследствие чего в нем выравни
вается тепловое поле и наблюдается подъем изо
терм;
6) происходит смещение субдукции на новую пози
цию, продолжается дополнительный разогрев ак- 
кретированного блока за счет трения при продол
жающейся субдукции ниже этого блока;
7) в части пододвинутого блока иногда достига
ются температуры, необходимые для выплавки 
плагиогранитного состава, обусловленной дефи
цитом литофильных элементов в плавящемся 
субстрате.

Данный сценарий разработан на примере ак
креционного плагиогранитного магматизма Ко
рякского нагорья. Плагиограниты Вахталкинского



блока Камчатки показывают нам более глубинные 
уровни земной коры. В районе Южной Аляски до
полнительная термическая “добавка” происходит 
за счет субдукции океанического хребта. Этот ва
риант описан для палеогена Аляски [39], что при
вело к появлению больших объемов гранитных 
тел.

Редкость проявления описанного выше аккре
ционного магматизма и обычно малые объемы 
магматических тел указывают на относительно 
редко реализуемые в природе условия, необходи
мые для начала плавления вещества аккреционной 
призмы. В то же время авторы считают необходи
мым подчеркнуть наличие такого типа магматизма 
и принципиальную возможность реализации маг
матического процесса по описанному выше сце
нарию.

Ввиду отсутствия данных по изотопии, термо- 
барометрии для аккреционных плагиогранитов 
Корякии и Камчатки, необходимых для уточне
ния параметров источника и Р-Т условий магма
тизма, авторы понимают всю условность предла
гаемого сценария. Несмотря на это, они считают 
возможным предложить его для дальнейшего об
суждения.

ВЫ ВОДЫ

1 . Процесс аккреции нередко сопровождается 
специфическим типом магматизма, характеризу
ющимся тесной пространственной, структурной и 
временной связью с аккрецией, а также имеющим 
специфические геохимические черты. Для него 
предлагается название “аккреционный” [14,15,18].

2 . Низкокалиевая специфика аккреционного маг
матизма связана с плавлением преимущественно 
пород океанического генезиса, дефицитных в от
ношении калия.

3. Дисперсия составов аккреционных плагиогра
нитов определяется различиями в Т-Р параметрах 
и составах плавящегося субстрата (доля кремнис
тых пород, наличие граувакк и т.п.).

4. В целом процесс частичного плавления смеси из 
верхних частей океанической коры и перекрываю
щих их океанических и островодужных осадков, 
приводящий к образованию “аккреционных плаги
огранитов”, можно рассматривать как начальную 
стадию преобразования океанической коры в суб
континентальную. Из полученной “субконтинен
тальной” коры уже можно выплавить гранитоиды 
нормального ряда, характерные для континенталь
ной коры. Появление аккреционных плагиограни
тов является одной из первых ступеней в процессе 
преобразования океанической коры в континен
тальную и может рассматриваться как одно из про
явлений вертикальной аккреции [25, 26].
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In the 1980s plagiogranite, or tonalite-trondhjemite magmatism, was discovered in accretionary complexes. One of 
its main characteristics is its spatial isolation from the calc-alkaline magmatism typical of island arcs or continental 
margins. Plagiogranite magmatism occurs immediately after major accretion phases, thus it was suggested 
[12, 14, 15] it should be distinguished as “accretion” magmatism. In this paper, a model is proposed which attempts 
to explain the formation of low-potassium acid melts in accretionary prisms. Accretion magmatism is indicative of 
an initial transformation of oceanic crustal fragments into a transitional crust. The compositional diversity of accre
tion plagiogranites from various regions is explained by the specifics of its melting basement.
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В статье приведен анализ новых данных по флишоидно-олистостромовому комплексу западного 
побережья Алеутской глубоководной впадины, касающихся возраста и геохимии осадочной матри
цы и олистолитов. Вещественный состав алевролит-пелитовых разностей из флишоидно-олистост- 
ромового комплекса и из флишоидного комплекса Укэлаятской зоны идентичен, что указывает на 
формирование этих комплексов в едином бассейне. Комплексный анализ новых данных позволил 
предложить вариант геодинамических реконструкций для западного обрамления Берингова моря.

ВВ ЕДЕН И Е

На западном побережье Алеутской глубоковод
ной котловины Берингова моря между бухтами 
Амаян и Глубокая (северо-восточная часть Олю- 
торской зоны Корякского нагорья) еще в 1980 г. 
был описан до этого неизвестный комплекс. Он 
был интерпретирован как океаническая олистост- 
рома. Основанием для этого послужили установ
ленные признаки глубоководности формирования 
терригенной флишоидной матрицы и присутствие 
большого количества олистолитов и олистоплак, 
представленных базальтами океанического типа 
и кремнистыми породами [4].

Пояс флишоидно-олистостромовых образова
ний протягивается с юго-запада на северо-восток 
вдоль побережья Алеутской впадины и прерывает
ся в районе бухты Анастасии. Севернее бухты Ана
стасии обнажаются флгалоидные образования Укэ
лаятской зоны, на которые по Ватыно-ВывенСкому 
надвигу обдуцированы отложения Олюторской зо
ны. В более южных районах фронтальной части 
Олюторской зоны структурно ниже Ватыно-Вы- 
венского надвига также описывались олистостро- 
мовые образования [1,9, 10 ].

Цель данного исследования заключалась в выяс
нении источников сноса терригенного материала 
флишоидно-олистостромового комплекса, уста
новлении происхождения олистолитов и олистоп
лак, а также возраста образований этого комплек
са. Сравнительный анализ вещественного состава 
пород комплекса с составом Укэлаятских отложе
ний позволил наметить принципиальную модель 
формирования флишоидных толщ северо-запад

ного обрамления Берингова моря, а такж е пред
ложить возможные варианты геодинамических 
реконструкций.

ОБЩ АЯ ГЕО Л О ГИ ЧЕСКА Я СИ ТУАЦИ Я
Олюторская тектоническая зона, входящая в 

состав складчатого обрамления Берингова моря, 
занимает южную часть Корякского нагорья. О б
разования Олюторской зоны обдуцированы по 
Ватыно-Вывенскому надвигу на отложения Укэ- 
лаятского прогиба [9], отделяющего Олюторскую 
зону от расположенных к северу аккреционных 
комплексов центральной части Корякского наго
рья [12]. Район Олюторского хребта является вос
точной частью Олюторской зоны и с востока непо
средственно граничит со структурами Алеутской 
глубоководной впадины. В пределах Олюторского 
хребта распространены вулканогенно-кремнисто- 
терригенные океанические и островодужные отло
жения позднемелового -  палеогенового возраста 
[2-4, 16]. Отложения деформированы и слагают 
сложный пакет аллохтонных пластин.

В районе Олюторского хребта структуры име
ют простирание с юго-запада на северо-восток. 
Складчатые структуры Укэлаятской зоны в районе 
бухты Анастасии и долине р. Матыскен имеют суб
широтную ориентировку. Взаимоотношения меж
ду флишоидными отложениями Укэлаятской зоны 
и флишоидно-олистостромовым комплексом за
падного побережья Алеутской впадины не уста
новлены.

Флишоидно-олистостромовый комплекс зани
мает наиболее низкое структурное и гипсометри-



Рис. 1. Схема геологического строения побережья Алеутской котловины между бухтами Глубокая и Амаян. На врез
ке А -  местоположение рассматриваемого региона. На врезке Б -  схема расположения участка работ в пределах юга 
Корякского нагорья (Олюторская и Укэлаятская зоны).
1 -  рыхлые четвертичные отложения; 2 -  кампан-палеогеновый (?) флишоидно-олистостромовый комплекс: а -  фли- 
шоидная и б -  олистостромовая толщи; 3 ,4 -  аллохтонные пластины: 3 -  сенонских известково-щелочных вулканитов 
[4], 4 -  кампан-маастрихтских кремнистых пород; 5 -  олистолиты и олистоплаки базальтов и гиалокластитов; 6 -  раз
рывные нарушения: а -  надвиги, крутопадающие разломы: б -  установленные, в -  предполагаемые. Залитыми круж
ками показано местоположение образцов, для которых определен возраст, цифрами и точками -  локализация и номе
ра образцов, для которых сделаны геохимические анализы.
Для Б: 1 -  кайнозойские отложения; 2 -  мел-палеогеновые флишоидные отложения Укэлаятской зоны; 3 -  мел-пале- 
оценовые комплексы Олюторской зоны; 4 -  северная граница Укэлаятской зоны; 5 -  Ватыно-Вывенский надвиг.

ческое положение в системе тектонических по- 
кровов восточного склона О лю торского хребта. 
Более высокое гипсометрическое и структурное 
положение занимают изолированные или разде
ленные разрывами аллохтонные пластины сенон

ских кремнистых пород и осгроводужных вулкани
тов [3,4,16]. Пластины вулканитов и кремней зале
гают в виде субгоризонтальных покровов на 
породах флишоидно-олистостромового комплек
са (рис. 1).



СТРО ЕН И Е ФЛИШ ОИДНО-
ОЛИ СТО СТРО М ОВО ГО КО М П ЛЕКСА

В составе флишоидно-олистостромового ком
плекса выделены две толщи: олистостромовая и 
флишоидная. Олистостромовая  толща пред
ставлена терригенной матрицей (алевролиты и 
аргиллиты с редкими прослоями песчаников), в 
которую включены мелкие (5-10 см) и крупные 
(0.5-5 м) олистолиты базальтов и кремнистых по
род, а также олистоплаки базальтов, часто с ш а
ровой отдельностью, и гиалокластитов. В олисто- 
стромовой толще на восточном побережье полуос
трова Витгенштейн описан базальтовый поток, 
имеющий закалочные контакты с терригенными 
породами.

В олистостромовой толще наблюдались складки 
течения, оползневые структуры и следы движения 
олистолитов в матриксе, вероятно, сформировав
шиеся при перемещении инородных блоков в по
лужидком осадке. Эти сингенетичные структуры 
доказываю т олистостромовую природу толщи. 
М атрикс олистостромы, представленный терри
генными породами, претерпел фрагментацию бо
лее вязких пород (песчаников) и перемещение 
этих “родных” обломков, наряду с чужеродными 
олистолитами и олистоплаками. Слои песчаника 
будинированы. Алевролиты и аргиллиты несут сле
ды тектонического течения и занимают интрабу- 
динное положение. Толща интенсивно кливажиро- 
вана. Зоцы дробления приурочены к разломам ска
лывания, возникшим при сжатии субпараллельно 
плоскостям напластования. Распознаются надвиги 
различных рангов: от первых сантиметров до сотен 
метров, что формирует сложную чешуйчатую 
структуру на различных иерархических уровнях. 
Общее падение чешуй северо-западное.

Таким образом, с момента образования олис
тостромовая толща, видимо, существовала как 
единое целое, поскольку, наряду с матриксом, де
формациям и перемещениям подвергались и оли
стоплаки, а слоистость и кливаж в олистоплаках 
имеют одинаковую ориентировку с аналогичны
ми структурами в матриксе. Это дает основания 
предполагать, что изученная толща являлась пер
вично олистостромовой, а затем испытала дефор
мации и местами была превращена в тектоничес
кий меланж.

Флишоидная толща сложена аргиллитами, 
алевролитами и песчаниками с относительно ред
кими олистолитами и характеризуется отчетли
вой ритмичностью. Флишоидная толща с малым 
количеством олистолитов менее тектонизирова- 
на. В терригенных породах установлена изокли
нальная складчатость южной и юго-восточной 
вергентности. Развит кливаж осевой поверхности 
складок. Южные крылья складок часто сорваны, 
падение сместителей достаточно пологое на се

вер и северо-запад, в результате чего образуется 
сложная структура надвинутых складок.

Соотношение толщ достоверно не выяснено. 
Предполагается, что олистостромовая толща на
двинута на флишоидную.

ВЕЩ ЕСТВЕННЫ Й СОСТАВ ПО РО Д
Ф ЛИШ ОИДНО-ОЛИСТОСТРОМ ОВОГО

КО М П ЛЕКСА
Концентрации всех рассеянных элементов были 

получены методом индуктивно-связанной плазмы 
(I.C.P.-M.S.) в лаборатории геологического отделе
ния Юнион Колледжа (Скенектади, США). Подго
товка образцов в анализу производилась по мето
дике кислотного разложения. Определение со
держаний элементов в природных образцах 
производилось из двух параллельных анализов. В 
качестве стандартов использовались базальт 
NBS-688 и обсидиан NBS-278. Погрешность опре
делений составляет не более 2-3%.

Терригенные породы
ф лиш оидно-олист ост ромового комплекса
Глинист о-алевролит овые породы  флишоид- 

ной толщи характеризуются высокими концент
рациями V, Sr и Zr и низкими содержаниями Сг и Ni 
(табл. 1). Величины отношений Cr/Ni варьируют 
от 1.1 до 2.3 и в среднем составляют 1.7; V /C r-  от 
2.0 до 3.2 и в среднем составляют 2.5; V/Ni -  от 2.5 до 
5.5 и в среднем составляют 4.5. Эти породы обога
щены легкими редкоземельными элементами 
(РЗЭ) относительно средних и тяжелых и показы
вают положительную Се (Се/Се* = 1.05 -  среднее из 
5 анализов) и отрицательную Eu (Eu/Eu* = 0.72 -  
среднее из 5 анализов) аномалии (рис. 2, В , С, Е , F). 
Глинисто-алевролитовые породы олистостромо
вой толщи по своим геохимическим характерис
тикам близки к породам флишоидной толщи. Для 
них также типичны относительно высокие содер
жания Sr и Zr, средние величины Cr/Ni, V/Cr и 
V/Ni отношений составляют 1.4, 1.9 и 2.87 соот
ветственно. РЗЭ  показывают обогащение легки
ми РЗЭ  относительно средних и тяжелых, слабо 
выраженную Се и заметную Ей аномалии.

Песчаники из обеих толщ состоят главным об
разом из кварца, полевого шпата, обломков вул- 
кано-кластического материала, в частности, вул
канического стекла, обычно содержат мусковит 
и единичные зерна граната.

Значения отношений Cr/Ni в глинисто-алевро- 
литовых породах обеих толщ сопоставимы со 
значениями отношений Cr/Ni в ультрамафитах 
(—1.2—1.6), хотя низкие концентрации этих эле
ментов (см. табл. 1) свидетельствуют, что доля 
ультрамафитового материала в глинисто-алевро- 
литовых породах флишоидно-олистостромового 
комплекса мала. Учитывая высокие содержания
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Таблица 1. Содержания рассеянных элементов в аргиллитах и алевролитах из матрикса флишоидно-олистостромового комплекса мыса Витгенштейн 
и Укэлаятского флиша

Номера
образцов 4C 5A 6A 7A 15A 16C 18A 8a 9A lib 12a 03A 03В ОЗС 03Е

компо
ненты Олистостромовая толща Флишоидная толща Укэлаятский флиш

тю 2> % 0.86 0.81 1.10 1.25 0.97 0.86 0.90 1.08 0.94 1.12 1.50 1.19 0.98 0.81 0.91
Sc, г/т 30 28 29 32 39 27 26 53 28 42 46 48 28 26 44
V 159 141 190 216 156 133 157 183 173 231 238 245 197 140 164
Сг 76 97 96 111 83 66 78 100 87 94 9 19 89 77 82
Со 12 22 13 44 15 14 11 2 4 11 16 7 4 4 8
Ni 47 67 48 113 77 44 41 23 38 45 52 51 45 24 40
Си 48 48 54 69 49 41 38 25 23 72 89 38 8 40 46
Sr 100 122 106 254 128 99 88 98 96 128 156 137 105 91 100
Zr 193 198 253 301 243 192 220 261 198 262 246 326 245 185 267
Nb 13 13 18 23 21 14 19 15 13 17 16 21 17 10 15
Ва 574 712 806 1087 731 854 483 614 650 794 710 919 1035 463 522
Hf 4.86 5.17 7.03 7.88 5.83 5.03 6.06 5.11 5.43 6.03 5.47 6.66 6.09 5,33 5.37
Та 0.65 0.81 1.10 1.35 1.05 0.76 1.12 0.74 0.81 0.82 0.76 1.00 0.96 0.65 0.68
Pb 13 31 20 31 25 16 18 15 11 12 17 16 12 8 11
Th 7.39 9.40 10.16 14.64 13.77 8.39 13.74 7.65 8.59 8.84 8.41 10.61 10.29 6.04 7.15
и 2.16 2.21 2.04 3.52 2.92 2.21 2.66 2.63 2.46 2.69 2.59 3.46 3.05 0.47 2.30
La 24.73 27.79 39.42 50.05 43.25 3.86 43.70 26.88 28.32 25.68 25.14 38.00 45.41 22.45 16.31
Се 53.50 58.53 80.55 100.42 89.00 63.19 86.37 57.57 6.16 52.21 57.72 79.08 89.70 47.75 35.11
Рг 6.33 6.86 9.97 12.12 9.98 7.39 9.98 6.38 6.75 6.05 6.77 8.75 10.21 5.82 4.05
Nd 26.18 27.54 40.21 48.29 40.15 28.99 38.92 25.70 26.70 24.95 28.37 35.13 38.80 23.89 18.80
Sm 5.24 9.21 8.47 9.04 7.39 5.34 6.86 4.31 4.83 4.91 5.67 6.24 6.17 4.57 3.72
Ей 1.20 1.85 3.10 3.00 1.49 1.13 1.87 0.76 1.17 1.16 1.31 1.30 1.87 1.19 0.81
Gd 4.81 4.81 8.18 7.98 7.02 4.96 6.73 3.45 3.93 4.87 5.40 5.69 5.46 3.87 3.90
Tb 0.74 0.87 1.31 1.34 1.03 0.74 1.05 0.53 0.65 0.77 0.83 0.81 0.86 0.26 0.61
Dy 4.38 4.67 7.15 6.99 6.04 4.29 5.74 3.71 4.39 4.97 5.06 5.02 5.03 3.82 3.86
Ho 0.89 1.03 1.64 1.76 1.21 0.90 1.25 0.79 0.98 1.30 1.05 1.10 1.12 0.56 0.83
Er 2.59 2.82 4.20 4.43 3.44 2.57 3.32 2.58 2.84 3.21 3.09 3.60 3.32 2.35 2.69
Tm 0.36 0.29 0.02 0.13 0.49 0.38 0.28 0.36 0.30 0.46 0.42 0.51 0.11 0.02 0.36
Yb 2.47 . 2.94 4.27 4.62 3.26 2.52 3.26 2.59 2.90 3.20 2.99 3.74 3.46 2.40 2.70
Lu 0.40 0.34 0.10 0.26 0.50 0.40 0.32 0.39 0.33 0.49 0.45 0.57 0.19 - 0.38

Примечание: н. о. -  содержание элемента ниже предела определения. Места отбора образцов см. на рис. 1.
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Порода/хондрит

Рис. 2. Поведение редкоземельных и других рассеянных элементов в аргиллитах и алевролитах флишоидно-олистост- 
ромового комплекса мыса Витгенштейн и Укэлаятского флиша: AyD -  в породах Укэлаятского флиша; В, Е - в  поро
дах флишоидно-олистостромового комплекса из олистостромовой толщи; С, F -  в породах флишоидно-олистостро- 
мового комплекса из флишоидной толщи.

Sr и Zr в этих породах, т.е. элементов, концентри
рующихся в калиевом полевом шпате и цирконе, 
соответственно, и низкие значения отношений 
V/Cr, указывающие на малую долю вулканичес
кого материала, можно предполагать, что глини- 
сто-алевролитовые породы мыса Витгенштейна 
формировались при размыве пород фундамента 
энсиалйческой островной дуги или окраины кон
тинента [20]. Поведение РЗЭ , характерное для 
глинисто-алевролитовых пород обеих толщ ф ли
шоидно-олистостромового комплекса, сопоста
вимо с поведением РЗЭ, типичным для пород, 
формирующихся в процессе дифференциации в 
коровых условиях. Значения отношений РЗЭ , 
нормализованных на PAAS (постархейский авст
ралийский сланец), близкие к единице, и наличие 
обломков вулканокластического материала в пе
счаниках указывают на снос материала с актив
ной континентальной окраины.

С равнение сост ава т ерри ген н ы х  п ород  
ф л и ш о и дн о-ол и ст ост ром ового  ком плекса  

и У к элаят ского  ком плекса

Алевролит-пелитовые разновидности пород 
из матрикса флишоидно-олистостромового ком

плекса показываю т распределение РЗЭ  и других 
рассеянных элементов, схожее с таковым в алев- 
ропелитах Укэлаятского флиша (см. рис. 2, Л, D), 
хотя значения отношений Cr/Ni и V/Cr в терри
генных породах матрикса флишоидно-олистост
ромового комплекса мыса Витгенштейн ниже по 
сравнению со значениями этих отношений в тер
ригенных породах Укэлаятского флиша. Значе
ния отношений Cr/Ni в алевропелитовых породах 
Укэлаятского флиша составляют 2.9 и 2.5; V /C r-  
10.6 и 9.4 в районах рек Ильпиваям и М атыскен, 
соответственно, и указывают, что накопление 
терригенного материала Укэлаятского флиша в 
этих районах происходило преимущественно за 
счет размыва вулканитов основного состава, а до
ля ультрамафитового материала была незначи
тельна. Несмотря на эти вариации состава алев
ропелитовых разновидностей пород из матрикса 
флишоидно-олистостромового комплекса и У кэ
лаятского флиша, их состав указывает на их ф ор
мирование в сходных условиях за счет размыва 
пород энсиалической островной дуги или актив
ной окраины континента.



Таблица 2. Содержания рассеянных элементов в базальтах флишоидно-олистостромового комплекса мыса Вит
генштейн

Компо
ненты VI V5 V6 V7 CA29 CA26 CA26A CA27 CA28 CA42 CA43 V3 V4

тю 2, % 1.40 1.31 1.34 1.99 1.00 2.19 2.15 2.13 2.21 3.50 3.70 2.59 2.50
V, г/т 226 219 218 279 170 325 312 306 317 338 455 363 339
Сг 250 240 238 275 209 127 123 125 129 3 14 180 180
Со 43 38 37 60 34 38 38 39 42 31 37 41 41
№ 104 102 61 174 67 53 51 60 68 21 31 98 113
Си 98 93 77 64 68 57 54 53 56 21 51 57 46
Rb 1 5 6 7 16 1 5 6 1 1 2 2 1

Sr 96 341 230 208 545 249 270 409 575 120 213 256 221
Y 23 22 23 32 i 6 28 27 27 28 52 48 42 40
Zr 86 79 79 147 6 i 175 173 168 171 342 312 240 231
Nb 6 5 5 14 4 37 37 35 36 68 47 32 31
Ba 63 142 105 234 415 151 140 402 103 225 169 88 71
La 4.43 3.54 3.82 8.34 3.11 18.10 18.03 18.10 18.76 32.82 25.11 18.96 17.02
Ce 11.69 10.00 10.33 22.09 8.28 37.35 40.34 39.01 41.00 73.47 58.84 43.95 40.35
Pr 1.85 1.63 1.72 3.26 1.31 4.33 5.19 5.04 5.22 9.47 7.81 5.95 5.53
Nd 10.11 8.78 9.07 16.32 7.10 16.76 22.82 22.00 23.02 41.90 35.85 27.51 25.60
Sm 2.97 2.68 2.77 4.35 2.08 3.00 4.86 4.85 4.87 9.03 8.19 6.43 6.09
Eu 1.08 0.94 1.04 1.45 0.84 0.68 1.63 1.61 1.62 2.85 2.68 1.99 1.87
Gd 3.62 3.32 3.48 5.16 2.57 2.67 5.21 5.08 5.28 9.58 8.81 7.22 6.75
Tb 0.63 0.59 0.60 0.88 0.45 0.41 0.83 0.81 0.84 1.53 1.42 1.19 1.11
Dy 4.06 3.74 3.93 5.71 2.95 2.49 8.02 4.93 4.18 9.47 8.82 7.36 7.09
Ho 0.86 0.80 0.82 1.19 0.60 0.53 1.02 1.00 1.02 1.94 1.76 1.56 1.47
Er 2.31 2.16 2.27 3.23 1.66 1.56 2.75 2.69 2.80 5.23 4.76 4.27 3.99
Tm 0.34 0.31 0.32 0.47 0.23 0.40 0.39 0.38 0.40 0.75 0.69 0.61 0.58
Yb 2.09 1.93 2.01 3.00 1.49 2.54 2.52 2.45 2.54 4.81 4.21 3.93 3.69
Lu 0.32 0.29 0.30 0.46 0.22 0.39 0.37 0.37 0.38 0.72 0.64 0.61 0.56
Hf 2.32 2.08 2.05 3.44 1.51 3.84 3.81 3.71 3.72 7.12 6.32 5.37 5.06
Та 0.38 - 0.29 0.74 0.35 2.77 1.91 1.64 1.70 4.36 2.94 1.46 1.47
Th 0.22 0.20 0.20 0.58 0.16 1.63 1.63 1.58 1.59 2.88 1.82 1.49 1.41
U 0.08 0.11 0.16 0.74 0.11 0.55 0.56 0.51 0.53 0.48 0.71 0.42 0.30
Примечание: места отбора образцов см. на рис. 1. -  ниже предела определения.

О л и ст оли т ы  и олист оплаки , 
б азальт ы  п о т о к о в

Б а за л ьт ы . Тела базальтов широко развиты в 
олистостромовой толще к востоку и западу от 
бухты Амаян. Среди базальтов выделяются мин
далекаменные, слабо порфировые и афировые. 
Порфирокрисгаллы представлены псевдоморфо
зами хлорита по коротко призматическому мине
ралу, возможно, оливину, иногда соссюритизиро- 
ванными плагиоклазами, фенокристаллы -  плаги
оклазом или плагиоклазом и клинопироксеном. 
Породы, как правило, спилитизированы. Основ
ная масса сложена хлоритом или хлоритом и эпи-

дотом. Структуры основной массы -  афанитовая, 
апоинтерсертальная, апоинтерсертальная с эле
ментами диабазовой, реже вариолит-стекловатая 
и радиально-лучистая. Миндалины выполнены 
карбонатом, карбонатом + хлоритом и хлоритом.

По поведению петрогенных и рассеянных эле
ментов были выделены два типа базальтов (табл. 2, 
рис. 3, А-D ) .  Базальты первого типа, отобранные 
из олистолитов и олистоплак, характеризуются 
высокой степенью дифференцированности 
(FeO/MgO = 1.9-2.3), умеренными содержаниями 
А120 3 (14.5%) и К20  (менее 1%) [3]. Высокие кон
центрации легких РЗЭ ((La)N = 58.2-81.0) при зна-
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Рис. 3. Поведение редкоземельных и других рассеянных элементов в базальтах из флишоидно-олистостромового ком
плекса мыса Витгенштейн.
А, С  -  базальты типа T-MORB; Вч D -  базальты океанических островов (OIB).

чении отношений (La/Yb)N = 3.1-5.0 (см. рис. 3, В), 
повышенные содержания высокозарядных элемен
тов (ТЮ2 = 2.13-3.70%; Zr = 168-342, Y = 27-52, 
Nb = 31-69 г/т) и характер распределения элемен
тов-примесей на спайдер-диаграммах (см. рис. 3, D) 
подобен таковому в базальтах океанических ост
ровов (OIB).

Для базальтов второго типа, отобранных из 
потока во флишоидно-олистостромовом ком
плексе и из тел, имеющих невыясненные (вторич
но тектонические?) контакты с матрицей, харак
терно слабое обогащение легкими РЗЭ  относи
тельно тяжелых: значения (La/Yb)N отношения, 
нормализованного на хондрит, варьируют от 1.2  
до 1.9; отсутствие или слабо выраженная положи
тельная Ей аномалия, свидетельствующая о 
фракционировании плагиоклаза (см. рис. 3, А), 
умеренные концентрации ТЮ2 -  1.00-1.99 вес. %; 
пониженные содержания Сг -  209-275, Ni — 61— 
174 и V -  170-278 г/т, что указывает на их диффе
ренцированный характер; слабое обогащение 
крупноионными литофилами относительно вы 
сокозарядных; распределение рассеянных эле
ментов, нормализованных на хондрит, близкое к 
единице (см. рис. 3, С). По поведению рассеянных 
элементов эти базальты сходны с базальтами пе
реходного типа срединно-океанических хребтов 
(T-MORB).

Кремнистые породы  олистолитов флишоид
но-олистостромового комплекса представлены 
кремнями, яшмами и туфосилицитами. Основная 
масса кремнистых пород практически нацело за
мещена хлоритом. Примесь терригенного мате
риала составляет до 25%. Примесь размером до 
0.2 мм представлена кварцем, зональным плаги
оклазом (главным образом, андезином), реже кали
евым полевым шпатом, пироксеном и хлоритом, ве
роятно, замещающим вулканические стекла. 
Встреченные единичные радиолярии перекрис- 
таллизованы и замещены хлоритом.

Кремнистые породы олистолитов обогащены 
Ва -  1379-1180, и обеднены Ni -  37-236, Си -  81- 
146 и Zn -  80-255 г/т (табл. 3), что указывает на 
наличие значительного количества примеси не
растворимого органического остатка и об уда
ленности от гидротермальных источников. На 
многоэлементных диаграммах (рис. 4, С) видно, 
что эти породы характеризуются повышенными 
концентрациями крупноионных литофилов (за 
исключением Sr) относительно высокозарядных, 
обеднены Nb относительно Th и Се и Ti относи
тельно Sm и Y. Для них типично обогащение лег
кими РЗЭ  относительно средних ((La/Sm)N = 2.48 
и 2.35) и тяжелых ((La/Yb)N = 3.95 и 5.52), наличие 
отрицательной Ей аномалии (Eu/Eu* = 0.66 и 0.83) 
и отсутствие или слабовыраженная положитель-



Таблица 3. Содержания рассеянных элементов в кремнистых породах из олистолитов флишоидно-олистостро- 
мового комплекса мыса Витгенштейн и аллохтонных пластин

Номера
образцов #43D #43E #43B #22B #39 A #36 #41B #34B #38 #20А

Компо
ненты О л и с т о л и т ы Аллохтонные пластины

тю 2, % 0.42 0.44 0.47 0.19 0.22 0.13 0.07 0.14 0.17 0.30

V , г/т 98 78 106 48 41 32 14 36 65 69

Сг 29 22 71 66 56 58 60 67 57 57

Ni 65 76 6 8 38 44 40 28 41 39 43

Со 24 30 58 8 8 9 4 7 10 11

Си 81 84 146 28 75 28 56 61 67 152

Zn 80 120 255 41 48 28 14 27 29 44

Rb 36 51 89 20 20 11 9 14 16 27

Sr 203 147 180 69 84 63 91 85 74 169

Y 16 25 43 7 9 5 3 5 5 9

Zr 82 131 158 38 52 43 23 25 40 72

Nb 3 6 51 2 3 3 1 1 1 3

Ba 1379 1154 1180 1400 1636 1051 681 1243 2899 1889

La 15.59 16.47 33.54 5.40 7.33 4.51 2.19 4.53 4.61 6.31

Ce 39.74 37.97 52.15 13.44 18.72 11.74 5.37 10.20 11.92 16.88

Pr 4.33 4.82 21.33 1.51 2.06 1.23 0.62 1.17 1.38 1.98

Nd 18.15 20.07 106.11 6.23 8.91 5.36 2.57 5.08 5.76 8.53

Sm 3.95 4.41 54.64 1.50 2.10 1.18 0.65 1.19 1 .6 8 2.15

Eu .1.04 0.96 30.87 0.35 0.48 0.26 0.15 0.30 0.43 0.56

Gd 3.64 4.34 55.90 1.27 1.85 1.04 0.51 0.98 1.23 1.93

Tb 0.53 0.71 14.66 0.18 0.28 0.14 0.07 0.14 0.19 0.30

Dy 3.20 4.70 64.59 1.22 1.83 0.98 0.51 0.90 1.15 1.82

Ho 0.63 0.95 15.73 0.23 0.35 0.18 0.09 0.18 0.23 0.37

Er 1.84 2.82 42.42 0.70 1.04 0.55 0.30 0.51 0.64 1.08

Tm 0.27 0.42 14.13 0.08 0.15 0.06 0.03 0.07 0.09 0.16

Yb 1.90 2.81 35.36 0.70 1.14 0.53 0.32 0i53 0.64 1.14

Lu 0.29 0.46 13.64 0.09 0.18 0.07 0.04 0.08 0.10 0.18

Hf 1.95 3.16 47.77 0.89 1.16 0.78 0.44 0.61 0.84 1.74

Та 0.32 0.41 12.31 0.20 0.44 0.13 0.07 0.08 0.16 0.32

Th 2.34 4.45 19.66 1.76 1 .8 8 1.34 0.61 1.05 1.16 1.91

Примечание: места отбора образцов см. на рис. 1.



Порода/MORB Порода/MORB

Рис. 4. Поведение редкоземельных и других рассеянных элементов в кремнистых породах олистолитов флишоидно- 
олистостромового комплекса мыса Витгенштейн и аллохтонных пластин, надвинутых на флишоидно-олистостромо- 
вую толщу. Кремнистые породы: А, С -  олистолитов, В, D -  аллохтонных пластин.

ная Се аномалия (Се/Се* = 1.02 и 1.18) (см. табл. 3, 
рис. 4, А). Распределение РЗЭ  и других рассеян
ных элементов в кремнистых породах олистоли
тов сходно с поведением рассеянных элементов в 
вулканитах островных дуг и активных окраин 
континентов [22].

На основании полученных данных можно 
предполагать, что в составе кремнистых пород 
олистолитов доминируют две индикаторные ком
поненты-примеси [19]: нерастворимый органиче
ский остаток и терригенный материал, а гидро
генный, гидротермальный и биогенный источни
ки играли незначительную роль.

Данные по геохимии кремнистых пород олис
толитов со значительной примесью терригенной 
компоненты отсутствуют.

Кремнистые породы  
аллохт онны х пластин

В изученном районе флишоидно-олистостро- 
мовый комплекс перекрыт аллохтонными плас
тинами кремнистых образований (см. рис. 1 ). 
Кремнистые породы пластин по сравнению с 
кремнистыми породами олистолитов содержат 
меньше терригенных примесей. Кластический 
материал, количество которого не превышает 
5% при размере частиц до 0.01 мм, представлен 
кварцем, плагиоклазом и темноцветными мине

ралами. Основная масса -  тонкокристаллическое 
кремнистое (кварц-халцедон) или глинисто
кремнистое вещество. Породы аллохтонных пла
стин содержат до 10-15% радиолярий и спикул гу
бок. Изредка встречаются бурые до кирпично
красных яшмы, содержащие битую ракушу ино- 
церамов.

Кремнистые породы аллохтонных пластин по 
поведению рассеянных элементов в целом похожи 
на кремнистые породы олистолитов с малой долей 
терригенной примеси (см. табл. 3, рис. 4, A-D ). 
Они обнаруживают высокие концентрации Ва -  
681-1888 и низкие содержания Ni -  28-43, Си -  
28-151, Zn -  14—43 г/т и ТЮ2 -  0.13-0.30 вес. % (см. 
табл. 3) и аналогичное распределение РЗЭ (см. 
рис, 4, В) и рассеянных элементов на многоэлемент
ных диаграммах (см. рис. 4, D) при несколько более 
низком уровне абсолютных концентраций всех эле
ментов, за исключением Ва и Сг. В кремнистых по
родах аллохтонных пластин значения отношений 
составляют: (La/Yb)N = 3.7-5.7; (La/Sm)N = 1.72-2.41; 
Eu/Eu* = 0.71-0.88; Се/Се* = 1.05-1.18. Данные ге
охимические характеристики свидетельствуют, 
что кремнистые породы пластин накапливались в 
обстановке, сходной с обстановкой накопления 
кремнистых пород олистолитов, хотя влияние 
терригенной компоненты бы ло менее значи
тельно.



В О ЗРА С Т
Ф ЛИШ ОИДНО-ОЛИСТОСТРОМ ОВОГО 

КО М П Л ЕКСА  И КРЕМ Н И СТЫ Х  ПО РО Д 
А Л ЛОХ ТОН НЫ Х П ЛА СТИ Н

Возраст пород определялся по радиоляриям. 
Выделение радиолярий из кремнистых пород про
изводилось путем химического травления плавико
вой кислотой, из алевролитов -  путем кипячения в 
перекиси водорода. Концентрации и время травле
ния подбирались опытным путем. В процессе ра
боты использовались методики, предложенные 
предшественниками [11,21]. Съемка радиолярий 
выполнена В.В. Бернардом на сканирующем эле
ктронном микроскопе в Институте литосферы 
РАН.

Глинисто-алевролитовые породы олистостро- 
мовой толщи весьма бедны микрофауной. Из ма
трикса толщи выделены единичные радиолярии 
кайнозойского облика (рис. 5). Комплекс нцнноп- 
ланктона с небольшим таксономическим разно
образием указывает на сантон-маастрихтский 
возраст этих толщ [17].

Возраст олистолитов кремнистых пород опре
делен как кампан-маастрихтский на основе ком
плекса радиолярий: Phaseliforma laxa Pessagno, 
Glatrocyclas cf. gravis Vishneskaya, Amphipyndax 
stocki (Campbell et Clark), Archaeodictyomitra regina 
(Campbell et Clark ,) Dictyomitra densicostata Pessag
no , Xitus asymbatos (Foreman), Stichomitra aff. comp- 
sa Foreman, Theocampe sp. (см. рис. 5).

На западном побережье бухты Амаян был об
наружен олистолит сургучных яшм с кластогенно- 
турбидитной структурой, которая видна только на 
микроскопическом уровне. Важно отметить, что 
матрикс этих яшм содержит холодноводный ком
плекс радиолярий сантон-кампанского возраста: 
Amphipyndax ex gr. stocki (Campbell et Clark), Dictyo
mitra cf. lamellicostata Foreman, D. c f  densicostata Pes
sagno, D. et gr. multicostata Zittel. Возраст вклю че
ний соответствует среднему триасу (верхний ани- 
зий -  нижний ладиний) и определен по комплексу 
радиолярий: Pseudostylosphaera cf. tenuis Nakaseko 
et Nishimura, P. aff. goestlingensis Kozur et Mostler, 
Triassocmpe scalaris Dumitrica, Kozur et Mostler 
(рис. 6). Эти включения, несомненно, являются 
совершенно чужеродными по отношению к крем
нистым толщам Олю торского хребта, ибо среди 
последних не известны породы древнее конца 
раннего мела. Ранее находка олистолитов с позд
нетриасовыми (верхний норий -  рэт) радиолярия
ми: Canoptum triassicum Yao, Kojurastrum quadriradia- 
tus (Kozur et Mostler). Dreyericyrtium sp., Haeckelicyr- 
tium sp. была известна из маастрихтской 
олистостромовой толщи вблизи Вывенско-Ватын- 
ского надвига в среднем течении р. Вывенка [2].

Возраст кремнистых пород аллохтонных плас
тин по комплексам радиолярий соответствует 
кампану -  Маастрихту: Phaseliforma ex gr. carinata

Pessagno, Spengodiscus et gr. volgensis Lipman, Sti
chomitra c f  livermorensis Campbell et Clark, S. cf. 
campi Foreman, Clathrocyclas ex gr. tintinnaeformis 
Campbell et Clark, C. aff. diceros Foreman, Xitus ex 
gr. asymbatos Foreman (рис. 6), т.е. близок возрас
ту кремнистых пород из олистолитов и возрасту 
части разреза терригенной матрицы флишоидно- 
олистостромового комплекса.

О БС У Ж Д ЕН И Е

Сходство геохимических характеристик алеро- 
лито-пелитовых разностей флишоидно-олистост- 
ромового комплекса и флиша Укэлаятской зоны 
позволяет утверждать, что их формирование про
исходило в одном бассейне за счет размыва пород 
фундамента энсиалической островной дуги или ок
раины континента. Изучение песчаников приво
дит к аналогичным выводам. Песчаники из флишо- 
идно-олистостромового комплекса и Укэлаятского 
флиша состоят главным образом из кварца, полево
го шпата, обломочного мусковита и в подчиненном 
количестве включают вулканические стекла. При
сутствие мусковита подтверждает формирование 
этих комплексов за счет размыва континенталь
ных масс.

Как было показано выше, терригенный мате
риал Укэлаятского флиша, матрицы флишоид
но-олистостромового комплекса и терригенная 
примесь в кремнистых породах аллохтонных пла
стин и олистолитов могли происходить из одного 
и того же источника.

Во флишоидно-олистостромовом комплексе 
широко распространены тела базальтов типа OIB 
и T-MORB. Для отдельных тел, сложенных ба
зальтами типа T-MORB, установлено их формиро
вание одновременно с осадконакоплением. Послед
нее обстоятельство может служить доказательст
вом того, что в области накопления флишоидных 
отложений происходило формирование базальтов 
с океаническими характеристиками. С другой 
стороны, базальтовые олистоплаки, в основном 
представленные базальтами океанических остро
вов (OIB), имеют протяженность до 1-2 км при 
ширине выходов от десятков до сотен метров и бо
лее (см. рис. 1). В целом, выходы на поверхность 
этих тел составляют около 25% от площади выхо
дов флишоидно-олистостромового комплекса. Это 
свидетельствует о том, что рядом с областью осад- 
конакопления флишоидно-олистостромового ком
плекса существовало внутриплитное вулканичес
кое поднятие или его реликт, с которого под дейст
вием гравитационных сил сползали олистоплаки.

Формирование флишоидно-олистостромового 
комплекса происходило в сантон-маастрихтское 
время по определениям наннопланктона [17] и, 
вероятно, продолжалось и в кайнозое согласно 
выделенным радиоляриям кайнозойского облика



Рис. 5. Комплекс радиолярий из пород флишоидно-олистостромового комплекса мыса Витгенштейн.
1-17 -  из пластин, 18-35 -  из олистолитов, 36-37  -  из матрицы: У -  Phaseliforma cf. carinata Pessagno, x90; 2 -5  -  Spondo- 
discus ex gr. volgensis Lipman, xlOO; 6 -  Orbiculiaorma sp., xlOO; 7 -1 0  -  Stichomitra cf. livermorensis (Cfmpbell et Clark), x l  10 
(7, 8, 10), xlOO (9); 11 -  Stichomitra cf. campi Foreman, xlOO; 12-14 -  Clathrocyclas ex gr. tintinnaeformis Campbell et Clark, 
xlOO; 15, 16 -  Clathrocyclas aff. diceros Foreman, xlOO (15), xlOO (16); 17 -  Xitus ex gr. asymbatos (Foreman), xlOO; 18 -  Pha
seliforma sp., xlOO; 19 -  Phaseliforma laxa Pessagno, xlOO; 20 -2 3  -  Lithomespilus cf. mendosa (Krasheninnikov), xlOO (20, 21), 
x l  10 (22, 23); 2 4 -2 8  -  Clathrocyclas cf. gravis Vishnevskaya, xlOO; 29 -  Amphipyndax stocki (Campbell et Clark), xlOO; 
30 -  Stichomitra aff. compsa Foreman, xlOO; 31 -  Xitus asymbatos (Foreman), xlOO; 3 2 -3 4  -  Theocampe sp., x l5 0  (32), 
xlOO (33, 34); 35 -  Archaeodictyomira cf. regina (Campbell et Clark), xlOO; 36 -  Chathrocyclas? sp. cf. C. universa Clark 
et Campbell, xlOO; 37 -  Phormocyrtis? sp., x225.



Рис. 6. К омплекс триасовых (верхний анизий -  нижний ладиний) радиолярий (фиг. 1-9) в ватынском (сантон -  кампан) 
матриксе (фиг. 10-28) ф лиш оидно-олистостромового комплекса мыса Витгенш тейн.
1-3 -  Pseudostulosphaera tenuis Nakaseko & Nishimura, x65, x l4 0 , xlOO; 4 -  Pseudostylosphaera aff. goestlingensis Kozur et 
Mostler, xlOO; 5 -  Sphaerellaria gen. et sp. indet., x  100; 6, 7 -  Triassocampe cf. scalaris Dumitrica, Kozur et Mostler, x l5 0 , x80; 
8, 9 -  Triassocampe scalaris Dumitrica, Kozur et Mostler, xlOO, x90; 10-12 -  Theocampe sp., xlOO (10), x90 (11), x60 (12); 13- 
18 -  Stichomitra sp., xlOO (13-15 , 17, 18), x90 (16); 19-21 -  Amphipyndax sp., xlOO (19, 20), x90  (21); 22 -  Dictyomitra cf. 
lamellicostata Foreman, x60; 23 -2 7  -  Dictyomitra sp., xlOO (23, 25, 27), x l  10 (24), x90 (26).



Евразиатская Ватынский
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Рис. 7. Статическая модель палеолатерального ряда (поздний сенон), располагавшегося к югу, юго-востоку от Евра- 
зиатской континентальной окраины (Корякский сегмент).
1 -3  -  типы земной коры: 1 -  континентальный, 2 -  океанический, 3 -  энсиматической островной дуги; 4 -8  -  области  
осадконакопления: 4 -  У кэлаятского флиша, 5 -  флиш оидно-олистостром ового комплекса, 6 -  кремней аллохтонных 
пластин и олистолитов, 7, 8 -  базальтов: 7 -  океанических поднятий (OIB), 8 -  окраинного моря (T-MORB); 9 -  зона л о
кальных растяжений, подъем  базальтовы х (T-MORB) выплавок; 10 -  направление перемещ ения олистолитов и олис- 
топлак в область осадконакопления матрицы флиш оидно-олистостром ового комплекса.

из матрицы комплекса, а такж е ранее получен
ной датировке из матрикса комплекса, обнажаю
щегося в районе лагуты Таман, соответствующей 
эоцену [3]. Возраст кремнистых олистолитов 
комплекса и кремней аллохтонных пластин, пе
рекрывающих его, близок и оценивается как кам- 
пан-маастрихтский, ранее их возраст определялся 
в интервале сантон -дан и й  [3]. Находка чужерод
ных по отношению к кремнистым породам Олю- 
торского хребта включений триасовых яшм под
черкивает олистостромовую природу комплекса.

И Н ТЕРП РЕТА Ц И И
Таким образом, флишоидно-олистостромовый 

комплекс западного побережья Алеутской впади
ны, как и Укэлаятский флиш, сформированы ма
териалом, поступавшим, скорее всего, с Евроази
атского континента и не связанным с размывом 
Олю торской энсиматической островной дуги, от
ложения которой обдуцированы на флишевые 
толщи и слагают в современной структуре цент
ральную часть Олю торского хребта.

В районе Олюторского хребта, куда входит 
район исследований, развиты структурно-вещест
венные комплексы (см. рис. 1 ), сформированные в 
различных геодинамических обстановках [16] и 
практически в один и тот же интервал времени. Это 
касается флишоидно-олистостромового комплекса 
(кампан-маастрихт), кремнисто-вулканогенного 
окраинноморского (кампан-маастрихт) [3, 14] и 
осадочно-вулканогенного комплекса острово- 
дужной природы (кампан-маастрихт) [3, 14], час
ти разреза У кэлаятского ф лиш а (мел-палеоцен) 
[6]. Такой же или близкий возраст имеют и обра
зования, занимающие значительно меньшие пло
щади и отмеченные только в исследованном рай
оне: аллохтонные пластины кремней с неболь

шой примесью терригенного материала (кампан- 
маастрихт) и олистоплаки субщелочных базальтов 
типа океанических островов с редкими и мало
мощными прослоями кремней (кампан-маастрихт 
и маастрихт-даний) [16].

В современной структуре эти одновозрастные 
структурно-вещественные комплексы тектони
чески совмещены и занимают строго определен
ное структурное положение, что позволяет, ис
пользуя геохимические данные, предложить мо
дель палеолатерального ряда, существовавшего в 
северо-западной Пацифике в позднем мелу.

Принято считать, что Укэлаятский флиш от
лагался в пределах континентального склона Евра
зии и его подножья [6,12,15,16]. Прямых взаимоот
ношений между Укэлаятским флишем и флишоид- 
но-олистостромовым комплексом не известно. Их 
выходы разделены 40-50-километровой полосой 
аллохтонно залегающих на них окраинноморских и 
островодужных пород. Однако их структурное по
ложение, однотипность геохимических характерис
тик и существенно меньшее количество терриген
ного материала песчаной размерности в матрице 
флишоидно-олистостромового комплекса, позво
ляют предполагать, что он формировался к югу или 
юго-востоку от Укэлаятского флиша, на большем 
расстоянии от континента. В области осадконакоп
ления флишоидно-олистостромового комплекса, 
по-видимому, существовали зоны локального рас
тяжения, по которым происходило внедрение ба
зальтов с характеристиками T-MORB, образовав
ших потоки in situ. В непосредственной близости от 
этой области, вероятно, располагалось вулкани
ческое океаническое поднятие, которое “постав
ляло” олистолиты и олистоплаки базальтов типа 
OIB.

Сходство геохимии терригенной примеси в 
кремнистых породах олистолитов и аллохтонных



пластин с геохимией алевро-пелитов Укэлаятского 
флиша и флишоидно-олистостромового комплекса 
указывает, что и эти породы формировались в 
том же бассейне, но на еще большем удалении от 
источников сноса терригенного материала.

Окраинноморские и островодужные комплек
сы, занимающие наиболее высокое структурное 
положение в системе тектонических покровов 
Олюторского хребта, судя по всему, должны до
полнять к югу рассматриваемый латеральный 
ряд. Это подтверждается и палеомагнитными 
данными о формировании Олюторской дуги на 
50-х градусах с.ш. [7].

Все вышесказанное позволяет предполагать, 
что в позднем сеноне в Корякском сегменте Евра- 
зиатской континентальной окраины существовал 
следующий палеолатеральный ряд: Евразиат- 
ский континент -  континентальный склон и глу
боководный желоб -  бассейн с зонами локальных 
растяжений и океаническим вулканическим под
нятием -  энсиматическая островная дуга (рис. 7).

Дальнейшая эволюция реконструированного 
ряда и условия становления флишоидно-олисто
стромового комплекса в современной структуре 
устанавливаются палеомагнитными [7 ,8] и струк
турными [13] исследованиями. Показано, что 
флишевые толщи претерпели как минимум два 
этапа деформаций, причем на первом этапе была 
сформирована изоклинальная складчатость вос
точной вергентности, а на втором вся структура 
была опрокинута с юга на север [7, 8]. Информа
ция о первом этапе деформаций достаточно скуд
на, его можно связывать с коллизией О лю тор
ской дуги с Евразиатской окраиной. Главная ось 
сжимающих напряжений второго этапа деформа
ций была ориентирована в юго-восточном -  севе
ро-западном направлении [13]. Возможно, этот 
этап связан с тектоническими движениями со сто
роны Алеутской впадины Берингова моря, про
исходившими в результате задугового спрединга 
в палеогене [18].

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проекты № 93-05-9554, № 98-05-64525) и NSF 
(EAR 94-18989 и EAR 94-18990).
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Анализ фактического материала, полученного при геологическом картировании крупного и сред
него масштаба и при тематических исследованиях, дает возможность существенно уточнить господ
ствующие представления о геодинамической истории Охотско-Колымского региона, составить но
вые схемы его тектонического районирования. Палеогеодинамическое реконструирование позво
ляет рассматривать выделяемые здесь микроконтиненты не как экзотические террейны, а как 
фрагменты Сибирского материка, отколовшиеся от него в девоне (Омолонский, Охотский) и в по
здней перми (Омулевско-Приколымский). Индикатором последнего события, сопряженного с рас
крытием Иньяли-Дебинского трога, служит протяженный Тасканский пояс малых габбро-долерито- 
вых интрузий. Ранее выделявшийся в качестве преддугового или задугового бассейна Иньяли-Дебин- 
ский трог реконструируется как межконтинентальный рифт типа Красного моря. О существовании в. 
его пределах спрединговой оси и новообразованной коры океанического типа свидетельствуют круп
ный блок пород основного и ультраосновного состава, выведенный на земную поверхность в процессе 
коллизии, а также ксенолиты пироксен-амфиболовых гнейсов в коллизионных гранитах.
Отчетливая смена типа магматической ассоциации от полнодифференцированного до контрастно
го по простиранию Уяндино-Ясачненского вулканического пояса дает основание рассматривать эту 
структуру как гетерогенную: островную дугу на северо-западе и синколлизионную рифтогенную 
зону на юго-востоке. Отмеченная гетерогенность отражает кинематику континентальных блоков, 
участвовавших в коллизии. Формирование коллизионных гранитов Колымского пояса явилось не 
результатом скучивания и утолщения земной коры, как предполагалось ранее, а следствием деком
прессионного плавления в зонах локального растяжения на фоне общего сжатия.
Фундаментом Кони-Мургальской островной дуги служат преимущественно шельф Сибирского ма
терика и отколовшиеся от него микроконтиненты. Отсутствие в ее тылу коры океанического типа 
позволяет видеть в ней палеоаналог современной дуги Сунда. Охотско-Чукотский вулканогенный 
пояс продолжает эволюцию Кони-Мургальской дуги в условиях резко возросшей скорости конвер
гирующих плит. Последовательность развития вулканических ареалов Кони-Мургальской дуги и 
Охотско-Чукотского пояса соответствует вариациям режима субдуцирования, осложнявшегося 
джампингами зоны Беньофа в сторону океана.
В целом геодинамическая история Охотско-Колымского региона отражает глобальную геодинами
ку и в несколько усложненном виде повторяет цикл Уилсона: внутриплитный режим — ► раскол 
континентальной окраины — ► образование микроконтинентов и морских бассейнов — ► субдук- 
ция — ► коллизия — ► субдукция — ► коллизия — ► внутриплитный режим.

ВВОДНЫ Е ЗА М Е Ч А Н И Я

Рассматриваемый регион занимает централь
ное место в северо-западном сегменте горно
складчатого обрамления Тихого океана. История 
его геодинамического развития как части более 
крупных планетарных структур неоднократно 
рассматривалась на протяжении двух последних 
десятилетий [5, 7-11]. В результате этих исследо
ваний последовательность основных геодинами- 
ческих событий прошлого, по крайней мере начи
ная с позднего палеозоя, обозначилась с доста
точной определенностью. Тем не менее ряд 
принципиальных вопросов, касающихся геодина
мической природы некоторых структурно-фор

мационных зон, временных границ, тектонических 
событий и условий синхронного существования 
пространственно сближенных геодинамических об
становок, и в настоящее время остается дискуссион
ным. Попытки уяснения этих вопросов представ
ляются актуальными, поскольку от этого зависит 
корректная оценка металлогенического потенци
ала региона, вмещающего уникальную по своему 
богатству Верхнеколымскую золотоносную про
винцию и ряд крупных золото-серебряных и оло
ворудных месторождений.

В последние годы в связи с составлением ком
плекта карт масштаба 1 : 500 000 появился новый 
фактический материал, позволяющий предло



жить существенно уточненный вариант палеогео- 
динамической реконструкции региона.

ГЕО Д И Н А М И Ч ЕС К И Е О БС ТА Н О В К И

Вслед за нашими предшественниками геодина- 
мическую историю региона мы начинаем с обста
новки пассивной окраины Сибирского материка, 
существовавшей в возрастном диапазоне R2- P i* 
Выходы соответствующих структурно-формаци
онных комплексов установлены в пределах Ому- 
левско-Приколымского блока, а также в центре 
Аян-Ю ряхского антиклинория и на юго-восточ
ном фланге Армано-Вилигинского синклинория 
(рис. 1). К  самым древним в регионе отнесены 
кварцит-зеленосланцевая и карбонатно-амфибо
литовая R2 и  R2_3 т о л щ и . В R3-V  с л о я х  преобладают 
красноцветные песчаники. D3-C 2 возраст имеют 
сланцы, фтаниты и туффиты, а на крайнем севере 
зафиксирована вулканогенная моласса с известня
ками, туфами основного и среднего состава, вулка- 
номиктовыми песчаниками. Наиболее молодыми 
(Р,) являются флишоидные толщи.

Режим пассивной окраины неоднократно ос
ложнялся континентальным рифтогенезом, что 
фиксируется в специфических хемогенно-осадоч- 
ных, вулканогенных и интрузивных R2_3 -  С3-Р , об
разованиях Омулевско-Приколымского блока. Ог
раниченный масштаб рифтогенного процесса за
ставляет сомневаться в выводах некоторых из 
наших предшественников об отделении от Сиби
ри Омулевско-Приколымского блока в среднем- 
позднем девоне.

В интервале P2- J 3 (кимеридж) реконструиру
ется Кони-М ургальская островная дуга и обшир
ный сопряженный с ней задуговой бассейн. В каче
стве островодужных рассматриваются верхнеперм- 
ские-кимериджские толщи, сложенные морскими 
вулканическими и терригенно-осадочными поро
дами, а также юрские интрузивные и субвулканиче
ские образования -  комагматы эффузивов. Они из
вестны в Иня-Хурэнском междуречье, близ г. М а
гадана, на п-овах Кони и Пьягина и в бассейнах 
рек Тахтояма, Угулан, Наслачан, Туманы, а так
же в низовьях р. Буюнда. Характерным для дуги 
является широкое развитие базальт-андезитовой 
формации при подчиненном количестве пород кис
лого состава. Обнажающиеся в цоколе дуги нижне
пермские терригенные толщи обычны для Сибир
ского палеошельфа, а в ряде мест тесное простран
ственное совмещение островодужных образований 
с докембрийскими метаморфическими толщами 
п-ов Тайгонос) заставляет предполагать заложение 
Кони-Мургальской дуги, равно как и ее Удского 
продолжения, преимущественно на пассивной окра
ине Сибирского материка и отколовшихся от него 
микроконтинентах. К  такому выводу приводит 
такж е отсутствие убедительных признаков пребы

вания Омолонского и О хотского микроконти
нентов за пределами ее задугового пространства. 
Таким образом, Кони-Мургальская (вероятно, 
точнее -  Удско-Мургальская) дуга лишь в геогра
фическом смысле являлась островной дугой, по
скольку в ее задуговом бассейне, за исключением, 
быть может, ограниченных по протяженности сег
ментов, не существовало новообразованной коры 
океанического типа. В бассейне накапливались пре
имущественно терригенные флишоидные и олисто- 
стромовые толщи, нередко с большей или меньшей 
примесью туфового и вулканокластического мате
риала. С геодинамической точки зрения, Кони- 
Мургальские вулканиты трассировали окраинно
континентальный пояс и ситуация в целом напо
минала современную дугу Сунда с ее задуговым 
бассейном на южной окраине Евразиатского ма
терика.

Индикатором мезозойского рифтогенеза, со
провождавшегося раскрытием Иньяли-Дебин- 
ского трога с отколом от Сибирского материала 
Омулевско-Приколымского блока, является Тас- 
канский пояс малых интрузий габбро и долеритов, 
протягивающийся в северо-западном направлении 
на 200 км при ширине до 25 км вдоль Дарпирского 
разлома со стороны Омулевского блока. Мы рас
сматриваем его как сохранившийся фрагмент, пе
риферию значительно более обширного магмати
ческого ареала. Вероятно, какая-то часть малых 
интрузий тасканского комплекса на противополож
ном борту Иньяли-Дебинского трога затеряна сре
ди других позднейших образований. П редпола
гаемый возраст тасканского комплекса -  Р2—J j, 
поскольку тела габброидов интрудированы в кар
бонатные и терригенные палеозойские (до сере
дины Р2) толщи, а валуны и гальки этих пород 
присутствуют в базальных конгломератах J2 мо- 
лассы. Соответственно начало раскрытия И нья
ли-Дебинского трога приходится на позднюю 
пермь.

Геодинамическая природа Иньяли-Дебинско
го трога, как и максимальная ширина его раскры 
тия, до сих пор разными авторами трактуются по- 
разному. Л.М. Парфенов [7, 8] рассматривает эту 
структуру как преддуговой бассейн Уяндино- 
Ясачненской дуги, поскольку предполагает суб- 
дуцирование под нее океанической литосферы с 
запада на восток. Е.Ф. Дылевский [3], А.П. Став- 
ский и др. [1 1 ], анализируя латеральные вариации 
содержания калия в породах, обосновывают на
клон палеозоны Беньофа в западном направлении, 
в связи с чем Иньяли-Дебинский трог оказывается 
задуговым бассейном. Аналогичных взглядов ра
нее придерживалась Н.И. Филатова [12] и неко
торые другие геологи.

По палеомагнитным данным Р.А. Эйдлин и 
Ю.С. Шманенко [13] оценивают латеральное со
кращение поля отложений Т3—J! верхоянского ком-



Рис. 1. Схема тектонического районирования Охотско-Колымского региона (коллизионный и доколлизионный этапы 
развития).
7 , 2 -  Яно-Колымская коллизионная зона: 7 -  Уяндино-Ясачненская синколлизионная рифтогенная зона (J2b-K|_2),
2 -  Колымский пояс коллизионных гранитоидов (J3o-Ki_2); 3 -  Иньяли-Дебинский межконтинентальный трог (P2-J3o);
4,5 -  Кони-М ургальская островодуж ная система (P2-J 3km): 4 -  задуговой бассейн, 5  -  вулканическая дуга; 6 -  Омулев- 
ско-П риколы мский ф рагмент пассивной окраины Сибирского материка (R2- P j) с широким проявлением разновозра
стного риф тогенеза -  одноименны й микроконтинент (Р2—J2_3); 7 ,8  -  границы геодинамических структур: 7 -  коллизи
онного и 8 -  доколлизионного этапов; 9 -  основные разломы, часто ограничивающие геодинамические структуры (цифры  
в кружках: 1 -  Чай-Юрюинский, 2 -  Иньяли-Дебинский, 3 -  Дарпирский, 4  -  Улаханский, 5 -  Арга-Тасский, 6 -  Долинный, 7 
7 -  Кырчанский, 8 -  Паутовский, 9 -  Умарский, 10 -  Восточно-О хотский, 11 -  Пограничный, 12 -  Челомджа-Ямский,
13 -  Верхне-Купкинский, 14 -  Кава-Ямский.

плекса в регионе как девятикратное; следователь
но, ширина палеотрога превышала 900 км. Другие 
косвенные оценки, учитывающие вероятную ско
рость и длительность раскрытия трога, приводят к 
существенно меньшим цифрам -  200-400 км. В лю 
бом случае трог можно рассматривать как меж
континентальный бассейн типа Красного моря. 
Оцениваемая ширина раскрытия трога заставля
ет предполагать существование в его централь
ной зоне спрединговой оси и новообразованной 
коры океанического типа, прямым свидетельст
вом чего является выведенный на поверхность

при позднейшей складчатости и картируемый в 
пределах гранитного массива Маяк фрагмент 
офиолитового комплекса, сложенный переслаи
вающимися породами перидотит-пироксенит-но- 
ритового состава. Об этом же свидетельствуют 
выявленные И.А. Загрузиной [4] ксенолиты пи- 
роксен-амфиболовых гнейсов в гранитах назван
ного массива. В настоящее время трог заполнен 
интенсивно дислоцированными осадками преиму
щественно флишоидного типа татарско (поздняя 
пермь)-оксфордского (поздняя юра) возраста.



Рис. 2. Распределение S i0 2 в позднеюрских магматичес
ких образованиях: А  -  илиньтасская свита, риолит-лей- 
кобазальтовая формация (59 анализов); Б  -  вулкано
плутоническая ассоциация Уяндино-Ясачненской риф 
тогенной зоны  (213 анализов); В -  интрузивные и суб
интрузивные комагматы вулканитов илиньтасской 
свиты (60 анализов); Г  -  нера-бохапчинский интру
зивный комплекс, гранодиорит-гранитовая ф орм а
ция (169 анализов).
П о горизонтальной оси -  средние содержания S i0 2 в 
процентах, по вертикальной -  частота встречаемости  
содержаний.

К числу синколлизионных тектоно-магматичес- 
ких структур мы относим Уяндино-Ясачненский 
вулканогенный и Колымский гранитоидный пояса. 
Первый развивался в пределах северо-восточного 
фланга Иньяли-Дебинского палеотрога и на сомк
нувшемся с ним на первом этапе коллизии Омулев- 
ско-Приколымском микроконтиненте. На протя
жении средней (байос-келловей) -  поздней юры и 
раннего мела в грабеноподобных впадинах накап

ливались вулканогенные и молассоидные толщи 
с признаками морского, реже субаэрального ре
жима. Рифтогенная природа эффузивов и их ин
трузивных и субвулканических комагматов от
четливо проявлена в бимодальном распределе
нии пород по содержанию S i0 2 и ряда других 
петрогенных компонентов (рис. 2 , таблица).

Большинство исследователей [5 ,6 ,11 ,12], изу
чая Уяндино-Ясачненский пояс в целом, рассмат
ривали его как энсиалическую островную дугу с 
зоной Беньофа, наклоненной на запад-ю го-за
пад. Вместе с тем Л.М. Парфенов [7], а позднее 
Е.Ф. Дылевский [2, 3] усматривали в Уяндино- 
Ясачненском поясе признаки двойственного гене
зиса (дуга-рифт). При этом первый определенно 
связывал возникновение пояса с коллизионным 
процессом.

В принципе переход субдукционных магмати
ческих комплексов в рифтогенные по простира
нию единой и при том одновозрастной структуры 
возможен, если допустить, что полюс вращения 
Омулевско-Приколымского микроконтинента в 
период коллизии размещался где-то в его средин
ной зоне. При этом Омулевско-Приколымский 
микроконтинент, испытывая косое воздействие 
Омулевского микроконтинента, вращался про
тив часовой стрелки. Таким образом, в северной 
части Уяндино-Ясачненского пояса имела место 
субдукция с поглощением новообразованной ли
тосферы Иньяли-Дебинского трога, а в южной -  
доминировал режим растяжения -  синколлизион- 
ного рифтогенеза.

Колымский гранитоидный пояс -  внушитель
ная тектоно-магматическая структура, рассекаю
щая регион в северо-западном направлении. И н
трузии в основной своей массе сконцентрированы 
на месте замкнувшегося в поздней юре Иньяли- 
Дебинского трога, но встречаются также, посте
пенно сокращаясь в размерах, и за его бортами. 
В пределах пояса выделяются малые добатолито- 
вые интрузии -  преимущественно дайки нера-бо- 
хапчинского и штокообразные тела басугуньинско- 
го комплексов, а также батолитоподобные масси
вы “колымских гранитов”. Породы добатолитовых 
интрузий, как правило, сильно изменены (березити- 
зированы) тесно связанным с ними гидротермаль-

Петрохимическая характеристика пород илиньтасского интрузивного комплекса (J3) и синхронных субвулкани
ческих интрузий (по объединенной выборке) Уяндино-Ясачненской рифтогенной зоны

Группы пород по 
кремнекисл отности п Si0 2 Ti0 2 a i2o 3 MgO CaO Na20 к 2о Fe** Fe20 3/Fe Fe/(Fe + MgO)

Si0 2 >  63% 59 72.0 0.3 13.9 0.6 1.2 3.4 4.1 2.8 0.3 0.8
3.1 0.2 1.3 0.3 0.9 0.8 1.3 1.4 0.2 0.1

Si0 2 <  63% 27 51.5 1.8 15.8 5.2 7.6 3.5 1.2 9.7 0.3 0.7
5.2 0.9 2.0 3.3 2.8 1.0 0.8 2.1 0.1 0.1

Примечание. В числителе -  среднее значение, в знаменателе -  стандартное отклонение; п -  число анализов; Fe = 0.9Fe2O3 + FeO.



но-метасоматическим процессом. Тем не менее вы
борка химических анализов наименее измененных 
пород позволяет выявить бимодальное распределе
ние ряда окислов (см. рис. 2) и соответственно отно
сить интрузии нера-бохапчинского и басугуньин- 
ского комплексов к габбро-гранитовой форма
ции, свойственной рифтогенным структурам.

Батолитоподобные интрузии, иногда расчле
няемые на ряд комплексов, сложены преимуще
ственно гранитами и гранодиоритами, по всем пе- 
трогеохимическим характеристикам отвечающи
ми коллизионным S-гранитам. Возраст наиболее 
ранних (добатолитовых) интрузий -  поздняя юра, 
батолитов -  поздняя юра-мел. Химический состав 
интрузий, их удлиненная форма и преимущественно 
диагональное по отношению к оси Иньяли-Дебин- 
ского трога кулисообразное размещение пролива
ют свет на условия их возникновения. Большинство 
геологов, изучавших колымские граниты, рассмат
ривают их как результат плавления в условиях 
скучивания и сжатия материала коры в период 
коллизии, видя в них аналоги гималайских грани
тов -  классических коллизионных образований. 
Нам представляется, что колымские граниты в от
личие от гималайских явились результатом деком
прессионного плавления в области относительного 
растяжения на фоне общего сжатия. Такого рода 
области в виде глубоко проникающих трещин воз
никали при косом взаимодействии коллидирую- 
щих масс.

Таким образом, вырисовывается определен
ная общность условий образования магматитов 
Колымского и Уяндино-Ясачненского поясов: те 
и другие связаны в областями синколлизионного 
растяжения. При этом малые интрузии нера-бо
хапчинского и басугуньинского комплексов в со
четании с синхронными бимодальными вулкани
тами Уяндино-Ясачненского пояса образуют впол
не закономерный ряд, отражающий различную 
степень обводненности зоны магмогенеза -  боль
шую в пределах Иньяли-Дебинского палеотрога.

Заслуживает внимания смыкание юго-восточ
ного окончания Иньяли-Дебинского трога, вме
щающего колымские граниты, с задуговым бас
сейном Кони-Мургальской дуги, субдуцирование 
под которую продолжалось в течение всего пери
ода раскрытия трога. Можно предполагать по
этому попадание в астеносферную область син
коллизионного магмогенеза субдуктогенных во
досодержащих флюидов и связанных с ними 
калия и других LIL-элементов1. Свидетельством 
этого является выявленный нами региональный 
тренд содержания К20  в колымских гранитах 
(рис. 3). Его конфигурация, вероятно, отражает 
наложение влияния коллизионного стресса на ха

1 Принимая во внимание геохимические особенности ко
лымских гранитов, Г.С. Гусев [1] предполагает их генети
ческую связь с субдукционным процессом, формирующ им  
Охотско-Чукотский вулканогенный пояс.

рактерную для субдукционных зон тенденцию 
возрастания концентрации калия по направле
нию к их тылам.

Охотско-Чукотский вулкано-плутонический по
яс маркирует активную континентальную окраину 
Евразии в хронологических рамках: поздняя юра 
(кимеридж, вторая половина века) -  верхний мел 
(Маастрихт). Вулканогенные и осадочные форма
ции пояса за исключением 400-метровой пере- 
вальнинской толщи на п-ве Пьягина образованы 
в наземных условиях. Анализ распространения и 
пространственно-временной изменчивости состава 
вулканитов выявляет зональность пояса (рис. 4) и 
показывает разрастание во времени ареала вул
канических излияний в сторону континента, по
степенное покисление магмы в том же направле
нии и от ранних к поздним, а такж е приобретение 
ими на заключительных этапах вулканизма кон
трастного (бимодального) характера, свойствен
ного рифтогенным структурам. Все отмеченное 
подтверждает сложившееся представление об об
разовании Охотско-Чукотского пояса вследствие 
субдуцирования под континент с юго-востока 
плиты Кула и вместе с тем отражает общие чер
ты  развития активных окраин, в частности, воз
никновение в их тылах рифтогенных структур, 
подобных Альтиплано и Пуна в Андах.

ЭВОЛЮ ЦИЯ ГЕО Д И Н А М И ЧЕС КО ГО  
РЕЖ ИМ А

Развертка охарактеризованных геодинамичес- 
ких обстановок в хронологической последователь
ности, с учетом имеющихся глобальных палинспас- 
тических схем, позволяет восстановить геологи
ческую историю региона следующим образом 
(рис. 5).

На протяжении более одного миллиарда лет 
(R2- P {) О х о т с к о - К о л ы м с к и й  регион являл собой 
пассивную окраину Сибирского материка. М еста
ми и в отдельные промежутки времени этот ре
жим осложнялся рифтогенезом. Представляется 
вероятным, что в девонское время произошел от
рыв и последующее некоторое удаление от Сибири 
Омолонского блока2, где девонский вулканизм 
рифтогенного типа проявлен особенно широко. 
В течение среднего-позднего палеозоя удаление 
О молонского микроконтинента от Сибири не 
бы ло значительным, поскольку, как отмечают

2 Геодинамическая история Омолонского микроконтинента до  
сих пор трактуется неоднозначно. Л.М. Натапов и Л.П. Став- 
ский [61, Л.П. Зоненш айн и его коллеги [5] и ряд других ге
ологов рассматривают его как экзотический террейн, не
когда отстоявший от Сибири на расстоянии нескольких 
тысяч километров. Л.М. П арф енов [7] считает Омолон- 
ский микроконтинент ф рагментом Сибирского материка, 
отколовш имся от него вместе с Омулевским и Приколым- 
ским блоками в девоне. К аналогичному выводу в послед
нее время пришли С.Д. Соколов и др. [9], получившие но
вые уточненны е палеомагнитные данные.



Рис. 3. Схема распределения К20  в гранитоидах Яно-Колымской коллизионной зоны.
1 -  крупнейшие разломы; 2 -  интрузивы, средние содержания К20  в мае. %, приведенные к фиксированному содерж а
нию S i0 2 (72%); 3  -  изолинии среднего содержания К20 .  Цифры  в кружках; разломы: 1 -  Чай-Ю рюинский, 2 -  Дар- 
пирский, 3 -  Улаханский, 4 -  Долинный, 5 -  Паутовский, 6 -  Умарский; интрузивы: 7 -  Чугулук, 8 -  Дарпир, 9 -  Верхне- 
Омулевский, Ю -О хан д ж а, 11 -Ч ь о р г о , 1 2 -М о р д ж ет , 1 3 -М а л ы й  Анначаг, 1 4 -Н е г а я х , 1 5 -М а я к , 1 6 -Н еум естн ы й , 
17 -  Больш ой А нначаг, северная часть, 18 -  Б ольш ой А нначаг, южная часть, 19 -  М алых порогов, 20 -  С иберды к, 
21 -  Право-Обинский, 22 -  Больш их порогов, 23 -  Геркулес, 24 -  Басугунья, 25 -  Туоннах, 26 -  Больш ой Каньон.

Л.М. Парфенов [7] и Ю.Н. Бычков (устное сооб
щение), уже в ранней перми их связывает общая 
бореальная фауна. Кроме того, при любых палео
реконструкциях Омолонский микроконтинент 
остается в тылу Кони-Мургальской островной 
дуги, а, скорее всего, в пределах п-ов Тайгонос яв
ляется ее основанием. Омулевский и Приколым- 
ский блоки, в отличие от Омолонского, продол
жали составлять единое целое с Сибирским мате
риком.

Как показываю т глобальные палинспастичес- 
кие реконструкции [5], к концу перми окончатель
но закрылись океанические бассейны, разделявшие 
составные части Лавразии. Остановка в связи с 
этим западного дрейфа Сибирского материка обус
ловила возникновение на его юго-восточной окраи
не протяженной Удско-Мургальской зоны субдук- 
ции, где поглощалась океаническая литосфера пли
ты Кула. В рассматриваемом регионе этой зоне 
отвечает Кони-М ургальская островодужная сис-



Рис. 4. Схема тектонического районирования О хотско-К олы м ского региона (постколлизионны й этап развития).
1 -  позднем езозойско-кайнозойские рифтогенны е впадины (K2st-m  -  Q); 2 - 4  -  зоны  О хотско-Ч укотского вулканиче
ского пояса (13- К 2): 2 -  тыловая, 3 -  центральная, 4 -  фронтальная; 5 -  доколлизионны е образования (R2—J3); 6 -  гра
ницы впадин и зон.

тема. Отсутствие значительных объемов пород 
кислого состава, преобладание базальтов и анде
зитов среди вулканитов на всем временном ин
тервале существования дуги, а такж е перерывы в 
вулканизме -  все это согласуется с оценками 
весьма низкой скорости движения плиты Кула и 
указывает на общую “вялость” субдукционного 
процесса. Прямым следствием этого явилось дли
тельное стабильное положение зоны Беньофа 
без существенных смещений ее в сторону океана.

Поздняя пермь-ранняя ю ра -  время очеред
ного интенсивного проявления рифтогенного 
траппового магматизма на Сибирской платфор
ме. В целом оно совпадает с началом глобального 
процесса -  распада Пангеи, а в Охотско-Колым
ском регионе происходит раскрытие Иньяли-Де- 
бинского трога -  межконтинентального бассейна 
типа Красного моря. При этом отчленявшийся

Омулевско-Приколымский микроконтинент дрей
фовал в северо-восточном направлении, что, оче
видно, компенсировалось субдуцированием лито
сферы Ю жно-Анюйского бассейна под Алазей- 
ско-Олойскую островную дугу.

О тказ от представлений, что Иньяли-Дебин- 
ский трог являл собой преддуговой [7] либо заду- 
говой [5] бассейн Уяндино-Ясачненской дуги, а 
такж е предполагаемое нами время раскрытия 
трога (P 2 -J3) -  все это заставляет по-новому рас
сматривать его взаимоотношение с функциони
ровавшей в это же время Кони-Мургальской зо
ной субдукции. Не исключено, что, раскрываясь, 
трог “рассекал” Кони-Мургальскую дугу, свиде
тельством чего может служить депрессионная 
структура залива Шелихова, лежащ ая на прости
рании палеотрога и разделяющая Кони-Пьягин- 
ский и Тайгоносский сегменты Кони-Мургаль-



Рис. 5. Палеотектонические реконструкции северо- 
восточной окраины Сибирского материка в D3-J3. 
Масштаб 1 : 15000000.
Ц ифры  в кружках: 1-3 -  микроконтиненты: 1 -  Ому- 
левско-Приколымский, 2 -  Омолонский, 3 -  О хот
ский; 4—7 -  тектонические блоки: 4 -  Приколымский, 
5 -  Сеймчанский, 6 -  Гербинский, 7 -  Тайгоносский; 
8 , 9 -  троги (палеотроги): 8 -  Иньяли-Дебинский, 9 -  Су- 
гой ский; 10 -  Омулевский авлакоген; 11 -  Зырянский  
остаточны й бассейн; 12 -  зоны  спрединга; 13, 14 -  зо 
ны субдукции: 13 -  Уяндино-Ясачненская, 14 -  Кони- 
Мургальская.

ской дуги. Нельзя исключить и варианта выкли
нивания Иньяли-Дебинского трога в пределах 
задугового бассейна. Без дополнительных дан
ных, которые может доставить разбуривание дна 
залива Шелихова, трудно отдать предпочтение 
какому-либо из указанных вариантов.

В связи с юрским отколом Чукотки и Аляски 
от Северной Америки и начавшимся по этой причи
не закрытием Южно-Анюйского океана [5] измени
лось направление дрейфа микроконтинентов, ранее 
отторгнутых от Сибирского материка. Приблизи
тельно в это же время резко возросла скорость дви
жения плиты Кула -  с 3 -4  до 22 см/год [5]. Эти гло
бальные события явились причиной коллизионного 
процесса, первые проявления которого в Охотско- 
Колымском регионе датируются байосом-келло- 
веем. Наибольшую интенсивность коллизионные 
явления приобрели в поздней юре, когда нача
лось вдавливание Кони-Мургальской островной 
дуги вместе с находившимся в ее тылу Охотским 
микроконтинентом в край шельфа Сибирского ма
терика. Тайгоносский сегмент этой дуги, размещав
шийся на южном краю Омолонского микроконти
нента, смещался вместе с ним в северных румбах, 
одновременно испытывая вращение против часо
вой стрелки [9]. В это движение, наряду с Омолон- 
ским микроконтинентом, оказались вовлеченными 
более мелкие континентальные блоки: Гербинский 
и Сеймчанский, деформировавшие юго-восточное 
окончание Иньяли-Дебинского трога, отчего он 
приобрел очертания ласточкина хвоста.

Перемещение Омолонского микроконтинента 
привело к его столкновению с Омулевско-При- 
колымским микроконтинентом, что имело след
ствием смещение последнего в сторону Сибир
ского материка, а затем к его деформации и раз
вороту Приколымского блока против часовой 
стрелки. Ширина Иньяли-Дебинского трога на 
севере (за пределами рассматриваемой террито
рии) при этом сокращалась за счет приближения 
с востока Омулевского микроконтинента и субду- 
цирования под его западный край ранее образо
ванной океанической литосферы с возникнове
нием на этом континентальном основании Уянди- 
но-Ясачненского вулканогенного пояса. На юго- 
восточном сужавшемся окончании трога его сокра
щение шло главным образом за счет коробления 
океанической литосферы и скучивания накопив
шихся в троге осадков. Продолжавшийся разворот 
Приколымского блока привел к сохранению океа
нического “зияния” на месте будущей Зырянской 
впадины и усложнению эпюры действовавших сил 
на юго-восточном фланге Иньяли-Дебинского тро
га. В рамках этого сценария находит объяснение 
клиновидная конфигурация Сугойского трога, за
жатого между Приколымским и Омолонским мик
роконтинентами.



Косое взаимодействие блоков, участвовавших 
в коллизии, привело к образованию зон локаль
ного растяжения и развитию магматического 
процесса. Структурные, петрологические и гео
химические данные заставляют рассматривать 
практически все коллизионные магматиты не как 
результат увеличения мощности осадочных толщ 
[6 и др.], а как следствие декомпрессионного 
плавления мантийного и корового субстрата в зо
нах локального растяжения, развивавшихся на 
фоне общего сжатия.

Происходившее в поздней юре и раннем мелу 
коллизионное уплотнение северо-восточной ок
раины Евразийского материка не могло в полной 
мере компенсировать стремительное движение 
на запад плиты Кула. По этой причине уже в ки- 
меридже фиксируется резкая активизация суб- 
дукционного процесса.

С этого момента, можно считать, началось 
формирование Охотско-Чукотского вулканичес
кого пояса. Оно явилось, таким образом, непо
средственным продолжением тектоно-магмати- 
ческой активности в Кони-Мургальской острово- 
дужной системе. На первом этапе развития пояса 
субдуцирование продолжалось без изменения по
ложения границы конвергирующих плит, т.е. в 
пределах ранее существовавшего глубоководно
го желоба. При этом из-за резко возросшей ско
рости океанической плиты значительная часть 
ранее сформировавшегося вулканического ареа
ла оказалась областью интенсивного сжатия, ис
ключавшего поступление расплавов к земной по
верхности. А вулканический интервал, примыка
ющий к желобу, до конца юры охватывал всю 
фронтальную зону пояса, и только за ее предела
ми накапливалась вулканогенная моласса. Из-за 
локального переполнения глубин быстро посту
пающим холодным и вязким материалом океани
ческой литосферы и невозможности ее дальней
шего поглощения в раннем мелу произошел 
джампинг зоны субдукции со смещением глубо
ководного желоба в сторону океана приблизи
тельно на 150 км. Следы его в виде цепочки вытя
нутых в субширотном направлении впадин (Хми- 
тевская, ТИНРО, Шелиховская) глубиной до 13 км, 
заполненных кайнозойскими осадками, фиксиру
ются ныне подо дном Охотского моря. В раннем 
мелу начинается “последжампинговая” история 
Охотско-Чукотского вулканического пояса.

Она знаменуется массовыми вулканическими 
излияниями, сопровождаемыми широкодиффе
ренцированными интрузиями и субвулканически
ми телами. М агматическая активность охватила 
всю фронтальную зону пояса3. Далее в тыл про
слеживаются лишь узкие цепочки мелких интру-

На схеме (см. рис. 4) показан лишь “тыл фронтальной зо 
ны”, поскольку часть ее  скрыта под осадами О хотского  
моря.

зий, трассирующих поперечные транстенсион- 
ные зоны.

В позднем мелу наиболее экстенсивно и интен
сивно магматизм проявился в центральной и ты 
ловой зонах пояса с наследованием интрузиями 
линейных поперечных структур. Самые поздние 
вулканиты центральной зоны отличаются кон
трастным составом, отражающим начало рифто- 
генеза. К концу позднего мела Корякский и Охо- 
томорский микроконтиненты блокировали Охот
ско-Чукотскую зону субдукции [5], что вызвало 
прекращение магматизма в Охотско-Чукотском 
вулканическом поясе и финальные складчато-на- 
двиговые и сбросо-сдвиговые дислокации.

Кайнозойская эра ознаменовалась широким 
проявлением постколлизионного рифтогенеза -  
развитием глубоких (до 10 км) впадин на Охотомор
ском шельфе и севернее в пределах суши. С неогена 
по настоящее время в режиме континентальной 
денудации формируется современный горно-до
линный рельеф региона.

Таким образом, в геодинамической истории 
О хотско-К олы м ского региона мы можем уви
деть несколько усложненную аналогию  цикла 
Уилсона: внутриплитный режим — ► раскол 
континента (его окраины) — ► появление мик
роконтинентов и разделяю щ их их морских бас
сейнов — ► субдукция — ► коллизия — ► субдук- 
ция — ► коллизия — ► внутриплитный режим.
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Analysis of large- and medium-scale geological mapping data and the results of special surveys enables an es
sential revision of the current understanding of the geodynamic history of the Okhotsk-Kolyma region. It also 
allows one to improve the maps of its tectonic zoning. Paleogeodynamic reconstructions suggest that the mi
crocontinents recognized in the region should be interpreted not as exotic terranes but as the fragments of the 
Siberian continent that separated from it in the Devonian (Omolon, Okhotsk) and in the Late Permian (Omu- 
levka-Kolyma). Evidence of the latter event, which was associated with the opening of the In'yali-Debin 
Trough, is the extended Taskan belt of minor gabbro-dolerite intrusions. The In'yali-Debin Trough, previously 
interpreted as a fore-arc or back-arc basin, is here reconstructed as an intercontinental Red-Sea-type rift. The 
existence of a spreading axis and new oceanic crust formation within it is supported by the existence of a large 
block of mafic and ultramafic rocks, brought to the surface during collision, and the xenoliths of pyroxene- 
amphibole gneisses in the collisional granites. A pronounced transition from a fully differentiated to contrasting 
magmatism along the strike of the Uyandina-Yasachnaya volcanic belt suggests that the belt is a heterogeneous 
structure, an island arc in the northwest and a syncollisional rift zone in the southeast. The heterogeneity reflects 
the collisional block kinematics. Collisional granite emplacement results not from crustal merging and thick
ening as was previously believed, but from decompression melting within local extension zones in a general 
compressional setting. The Koni-Murgal island arc was formed largely upon the shelf of the Siberian continent 
and the microcontinents that were split off from it. The absence of oceanic crust in its rear allows viewing it as 
an ancient analog of the present-day Sunda Arc. The Okhotsk-Chukotka volcanic belt continues the evolution 
of the Koni-Murgal arc in a setting of a sharply accelerated plate convergence. The development of the 
Okhotsk-Chukotka after the Koni-Murgal volcanic belt reflects a change in subduction regime, induced by the 
oceanward jumping of the Benioff zone. By and large, the geodynamic history of the Okhotsk-Kolyma region 
reflects global geodynamics and, even if in a somewhat modified form, repeats the Wilson cycle: intraplate re
gime-breakup of a continental margin-accentuation of microcontinents and marine basins-subduction-colli- 
sion-subduction-collision-intraplate regime.
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Происхождение грабена Эль Габ не может быть объяснено ни одним из наиболее распространен
ных механизмов образования присдвиговых бассейнов. Наиболее полно объясняет все наблюдае
мые особенности структурного рисунка, макро- и мезоструктуры грабена ранее не рассматривав
шаяся в литературе модель растяжения в точке разветвления затухающего сдвига. Особый вид при- 
сдвиговой впадины растяжения, возникающей в подобном месте, назван “веерным грабеном”. 
Наличие подобных структур в зоне Левантинского разлома, в сочетании с данными о возрасте де
формации, подтверждает идею о его пропагации к северу. Это, в свою очередь, снимает проблему 
компенсации недостающей амплитуды горизонтального смещения в северном сегменте сдвига: ле
восдвиговые деформации пластическая и хрупкого разрушения оказываются в едином парагенезе и 
лишь сменяют друг друга во времени и пространстве.

ВВ ЕДЕН И Е

Грабен Эль Габ является примечательной чер
той строения сирийского сегмента Левантинско
го (Левантского) трансформного разлома (рис. 1). 
Хотя грабен невелик по размеру, на материале 
его изучения удается поставить ряд важнейших во
просов, связанных с методикой изучения и класси
фикацией присдвиговых бассейнов (рис. 2). Проис
хождение рассматриваемой структуры не может 
быть в полной мере описано ни одной из популяр
ных моделей образования последних: рифтовой, 
пулл-апартовой, сдвигово-дуплексной и др., но за
то есть основания связать ее генезис с ранее не 
рассматривавшимся механизмом локального рас
тяжения на участке разветвления сдвига. Данные, 
приведенные в статье, независимо подтверждают 
высказанную ранее идею о пропагации Левантин
ского разлома [4, 8], что позволяет объяснить 
снижение к северу его сдвиговой амплитуды и 
снять недоуменные вопросы о том, как и где про
исходит компенсация перемещения.

Приуроченность к зоне Левантинского транс
формного разлома и такая же, меридиональная, 
ориентировка издавна позволяли считать, что 
грабен Эль Габ, наравне со сходными структура
ми на юге (впадина М ертвого моря и др.), имеет 
рифтогенную природу или, во всяком случае, об
разовался при существенном участии поперечно
го к нему растяжения [4, 6, 8, 11, 17-19, 21]. М но
гие исследователи, исходя из ромбовидной ф ор
мы приразломных впадин Леванта, считают их 
пулл-апартами, возникшими при растяжении в се
веро-восточном, а не широтном направлении [13, 
16, 17, 22]. Линия трансформного разлома имеет

ступенчатую конфигурацию в плане, причем ха
рактер расположения изломов таков, что они 
представляют собой препятствия для движения 
по типу правого сдвига, но зато никак не будут 
мешать левому сдвигу и в этом случае превратят
ся в пулл-апартовые бассейны [19, 24].

Эта логичная конструкция наталкивается, од
нако, на ряд возражений, касающихся строения 
конкретных присдвиговых впадин. В частности, 
далеко не всегда (особенно в северном сегменте 
трансформного разлома) соблюдается обязатель
ное для пулл-апартовых бассейнов равенство их 
длины и амплитуды сдвига. Например, длина гра
бена Эль Габ (45 км) заметно превышает дока
занную амплитуду левого сдвига (не более 20 км) 
[4, 8, 13]. Не универсально и само представление 
о том, что приразломные впадины образовались 
при растяжении. Здесь проявилось и широтное сжа
тие, особенно характерное для близкого к Альпий
скому поясу северного сегмента Левантинского 
разлома, где левый сдвиг происходит в обстанов
ке транспрессии, а не транстензии.

Очевидно, что любые заключения о механизме 
формирования структур должны базироваться на 
знании сопутствующих полей напряжений. Нельзя 
сказать, что приразломные впадины Левантинско
го сдвига хорошо исследованы в данном отноше
нии, хотя уже имеется ряд интересных работ по тер
ритории Израиля и Южного Ливана [14,17,23]. Что 
же касается грабена Эль Габ, то он, если не считать 
высококачественных геологических карт обрамле
ния [6], со структурно-геологических позиций до 
сих пор не изучался.



Рис. 1. Схема районирования запада Аравийской плиты. 
1 -  выходы верхнемеловых офиолитов, образующие 
мегантиклинали в неогене; 2 -  неоген-четвертичные ба
зальты; 3 -  мегантиклинали; 4 -  разломы Левантинской 
зоны; 5 -  прочие разломы; 6 -  надвиги; 7 -  сдвиги; 8 -  
сбросы; 9 -  складки; 10 -  грабены. Буквами в кружках 
на схеме обозначены: АП -  Аравийская кинематичес
кая плита; АС -  Альпийский пояс; БС -  сутура Битлис; 
СП -  Синайская кинематическая плита; ЭГ -  грабен 
Эль Габ. Буквами обозначены: АК -  грабен Акаба; 
АЛ -  Антиливанская мегантиклиналь; ГЛ -  Галилей
ский грабен; ДЦ -  базальты Джебель Эд Друз; КД -  
офиолиты Курддаг; Лв -  Ливанская мегантиклиналь; 
ММ -  грабен Мертвого моря; Пл -  Пальмирская 
складчатая зона.

ТЕК ТО Н И Ч ЕС К А Я  П О ЗИ Ц И Я  
И О С О БЕН Н О С ТИ  М АКРОСТРУКТУРЫ  

ГРА БЕН А

Тектоническое районирование. В пределах ре
гиона выделяются следующие главные тектони
ческие единицы: 1) краевые структуры Альпий

ского пояса, 2) Аравийская древняя платформа, 
3) наложенная на обе предыдущие зона Левантин
ского трансформного разлома, разделяющая плат
форму на две кинематические плиты: Синайскую -  
на западе и Аравийскую -  на востоке (рис. 1).

Аравийская платформа  представлена антек- 
лизой Алеппо, в своде которой фундамент находит
ся на глубине 6 км. В находящемся южнее Пальмир- 
ском мезозойском авлакогене, ныне превращенном 
в складчатую зону, его кровля опускается до 10 км 
[12]. Мезозойско-палеогеновые осадки (мощность 
до 6 км) представлены эвапоритами триаса, доло
митами юры-нижнего мела и белыми известняками 
и мергелями верхнего мела-палеогена. Неоген 
мощностью до 1 км сложен морскими песчано-гли
нистыми осадками среднего-верхнего миоцена 
(гельвет-тортон-мессиний) и изменчивыми по 
мощности и составу плиоценовыми молассовыми 
образованиями в фациях от морских до пролюви
альных.

Альпийский складчатый пояс попадает на рас
сматриваемую территорию зоной офиолитов Курд- 
даг-Бассит, обдуцированных в Маастрихте на край 
Аравийской платформы. Новейшие деформации 
офиолитового покрова, возникшие еще в пред- 
гельветское время, в позднем миоцене-плиоцене 
активизировались в связи с продвижением А ра
вийской плиты к северу; в зоне надвигов Латакия 
мезозойские офиолиты перекрываю т гельвет- 
тортонские отложения [8].

Левантинский трансформный разлом  прохо
дит примерно посередине широкого (30-50 км) 
вала, состоящего из косо ориентированных к не
му кулисных антиклиналей северо-восточного 
простирания -  того же, что и неоструктуры офи- 
олитовой зоны. На периклиналях складки “запе
чатаны” мессинскими, а в ряде мест -  гельветски- 
ми отложениями. Следовательно, вал возник не 
позже конца миоцена (об этом же свидетельству
ют геоморфологические данные [4] и определе
ния возраста базальтов [9]) и первоначально пред
ставлял собой эшелонированную цепь складок, 
образовавшуюся в зоне простого левого сдвига. 
Никаких признаков существования в то время уз
кого разрыва посередине этой зоны нет. Разрыв 
образовался гораздо позже, так как смещает ба
зальты плато Шин, имеющие возраст 6.2-4.8 млн. 
лет [9]. Возраст нижних горизонтов мол асе послед
него датируется как нижнеплиоценовый [2, 9]. Ис
ходя из всех этих сведений можно уверенно предпо
лагать [4, 8], что смещение по сирийскому отрезку 
разлома началось не ранее миоцена, но особенно 
интенсивным оно было в конце плиоцена-квартере.

Как левый сдвиг Левантинский разлом лучше 
всего выражен на юге сирийского сегмента, где он с 
амплитудой 20 км смещает базальты Шин. Здесь же 
отмечаются смещения четвертичного рельефа [8]. 
В северном направлении около города Мисьяф раз
лом расщепляется на две субпараллельные ветви,



Рис. 2. Структурная схема и геологический профиль района грабена Эль Габ. Юрско-палеогеновые отложения рас
членены по [6].
I -  четвертичные отложения; 2 -  плиоценовые отложения: а -  морские и озерные, б -  пролювиально-коллювиальные; 
3 -  плиоцен-четвертичные базальты; 4 -  средне-верхнемиоценовые отложения; 5 -  юрско-палеогеновые отложения; 6 -  
офиолиты Бассит; 7 -  геологические границы; 8 -  генерализованная граница юры и мела (штрихи направлены в сторону 
меловых отложений); 9 -  разломы Левантинской зоны (значки около линий обозначают кинематику); 10 -  прочие разломы;
II  -  надвиги; 12-13 -  сдвиги: 12 -  установленные, 13 -  предполагаемые; 14-15 -  сбросы: 14 -  установленные, 15 -  предпо
лагаемые; 1 6 -  разлом, погребенный под молассами, установленный по геофизическим данным; 17 -  брахиантиклина- 
ли; 18 -  свод Джебель Ансарийе; 1 9 -  линия геологического профиля; 20 -  линии электрогравиразведочных профилей; 
21 -  мезотектонические станции. Цифрами в кружках обозначены: 1 -  офиолитовый массив Бассит; 2 -  надвиг Лата- 
кия; 3 -  рамповый грабен Эль Кябир; 4 -  горст-антиклиналь Джебель Ансарийе; 5 -  грабен Эль Габ; 6 -  впадина Хама.
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Рис. 3. Разрезы кровли доплиоценового фундамента грабена Эль Габ, по данным грави- и электроразведки (материа
лы М. Kazkaz): А -  северная, Б -  южная части грабена. Расположение разрезов показано на рис. 2 .1 -  кровля донеоге- 
новых отложений, 2 -  предполагаемые нами разломы

между которыми зажат клин более молодых, верх
немеловых, а на севере даже плиоценовых отложе
ний, несогласно перекрывающих меловые отложе
ния. Однако этот узкий грабен нельзя считать риф
том: судя по очень крутому и часто запрокинутому 
залеганию плиоценовых конгломератов поперек 
зоны разлома проявилось сжатие.

Грабен Эль Габ -  геологическая характерис
тика. Около сел. Сахлие зона трансформного 
разлома испытывает очередное расщепление, со
провождающееся образованием грабена Эль Габ. 
Ширина грабена с юга на север уменьшается от 
12-13 км до 9-10 км, длина составляет 45-50 км. 
Борта выражены крутыми уступами с высотой до 
1.5 км (западный) и 0.8 км (восточный), а цент
ральная часть -  плоской аккумулятивной рав
ниной, с руслом р. О ронто в середине. Судя по 
данным электро- и гравиразведки (материалы 
М. Казказа, 1987), мощность моласс максимальна 
(900 м) на юго-востоке грабена. Здесь обособля
ется треугольная в плане впадина, сужающаяся к 
северу (рис. 2-3). Утонение (до 300 м) континен
тальных толщ к северу может быть связано как с 
вырождением грабена, так и с его последователь
ным разрастанием в данном направлении. Ф акты

пропагации зафиксированы для более южных 
приразломных впадин [17, 25], тогда как для грабе
на Эль Габ приходится опираться только на предпо
ложения. По данным электроразведки конфигура
ция подошвы моласс неровная (см. рис. 3), причем 
на южных профилях (см. рис. 3, Б ), особенно в рай
оне треугольной впадины на юге грабена, угадыва
ются наклонные блоки, характерные для листри- 
ческой тектоники.

Макроструктура грабена. Для решения вопро
са о природе деформаций, создавших присдвиго- 
вую впадину Эль Габ, важно определить конфи
гурацию и знак ограничивающих ее разломов. 
Так, если впадина ромбовидна и основное сдвиго
вое смещение переходит с одного бока паралле
лограмма на другой, то тогда могут рассматри
ваться пулл-апартовая и сдвигово-дуплексные 
модели ее формирования. Если же эти правила не 
соблюдаются, нужно привлекать какие-то иные 
механизмы.

Для впадины Эль Габ соответствующие сведе
ния противоречивы. Ромбовидная конфигурация 
отчетливо устанавливается на юге его, где отчетли
во выражен бортовой разлом северо-западного 
простирания. Северная граница постепенная, гра



бен разветвляется на две ветви горстом Джиср 
Эш Шугур. Вместе с тем, в поле выхода палеогена 
имеется серия малоамплитудных разрывов севе
ро-западного простирания, которые могли обес
печить ступенчатое погружение борта грабена. 
Таким образом, представление о ромбовидной 
форме последнего можно принять, но в первом 
приближении, не забывая о нечеткости его север
ной границы. Сложнее обстоит дело с кинемати
кой бортовых разломов. По одной точке зрения, ос
новной сдвиг с изгибом переходит на западный раз
лом, где наблюдаются особенно крупные смещения 
водотоков [8]. По противоположной [4], главный 
левый сдвиг произошел по восточному разлому 
(прямо надстраивающему главную трассу Леван
тинского сдвига), тогда как западный из них -  это 
сброс.

По мнению авторов статьи, по особенностям 
макроструктуры доказывается левосдвиговая 
природа восточного разлома. На космических 
снимках это очень ровная, плавно изогнутая (с 
выпуклостью к западу) четкая линия, к которой 
косо примыкают маркирующие горизонты вос
точного крыла (рис. 4). На северном отрезке, где 
линия дугообразного разлома отклоняется к севе
ро-востоку, нами отмечена типичные для сдвигов 
эшелонированные крутошарнирные аксонокли- 
цали. В строении западного бортового уступа нет 
ничего подобного. Его прямолинейная конфигура
ция нарушается рядом заметных угловатых неров
ностей амплитудой до 1-2 км (рис. 2, 4), контроли
руемых небольшими диагональными и поперечны
ми сдвигами и сбросами. Представить, как могло 
происходить сдвиговое смещение вдоль такой иззу
бренной в плане поверхности, невозможно. Ско
рее всего такой зигзагообразный в плане текто
нический шов является структурой типа “колен
чатый вал” (коленообразное сочленение левых, 
правых сдвигов и взбросов), образовавшейся при 
сжатии.

В наличии субширотного сжатия поперек за
падного разлома еще более убеждает анализ мак
роструктуры западного плеча грабена в монокли
нали Джебель Ансарийе. Здесь В.Г. Казьминым и 
его коллегами [6] откартирован ряд диагональных 
разрывов северо-западного и северо-восточного 
простираний (см. рис. 2), которые, судя по направ
лению смещения моноклинали, должны быть ле
выми и правыми сдвигами соответственно. Особен
но отчетливо выражены вторые из них, а около 
крупнейшего здесь разрыва Маркийе авторами за
фиксированы правосдвиговые зеркала скольже
ния. Ступенчатые смещения по правым сдвигам 
привели к резкому сужению с юга на север моно
клинали Джебель Ансарийе, параллельно с чем 
средний наклон слоев увеличивается в 1.5-2 раза 
(до 15-20°) и одновременно воздымается осевая 
часть хребта до высот 1.3-1.5 км. Характерно, что 
эта область наибольшего сужения моноклинали и

новейшего воздымания находится напротив макси
мально погруженной части грабена Эль Габ, что не
сомненно доказывает их сопряженность.

По данным наших полевых наблюдений, на 
восточном склоне Джебель Ансарийе присутст
вуют крутые (до 60-70°) обращенные к грабену 
флексуры, а кое-где (например, около сел. Джу- 
рин) -  запрокинутые на восток мелкие складки и 
надвиги. Следовательно, распространенная точка 
зрения, что Джебель Ансарийе -  это асимметрич
ный горст, требует уточнения. Скорее, это асим
метричная горст-антиклиналь с выжатым вверх 
ядром (рис. 5). Только к осевой части структуры 
приурочены крутопадающие взбросы и кливаж 
мезозойских мергелей. Западнее, в пределах по
логой моноклинали западного крыла, уже нет ни 
того, ни другого и разрывы представлены лишь 
сдвигами и сбросами.

Таким образом, макротектонические данные 
свидетельствуют о том, что роль главного левого 
сдвига в Эльгабском сочленении вряд ли может 
быть отдана западному разлому: скорее всего, он 
характеризуется значительной вертикальной 
(взбросовой?) компонентой смещения. Больше на
поминает левый сдвиг, по целому ряду признаков, 
восточный разлом. Эта точка зрения подтвержда
ется и результатами дешифрирования космичес
ких снимков (см. рис. 4, А), на которых видно по
степенное затухание западной ветви. Восточная 
же трассируется на север до хр. Курддаг.

РЕЗУ Л ЬТА ТЫ  М Е ЗО ТЕК Т О Н И Ч ЕС К И Х  
ИССЛЕДО ВА Н И Й

Методика. В ходе работы замерено около 650 
мезоструктур на 20 станциях во всех бортовых ог
раничениях грабена (см. рис. 2). Кинематический 
знак штриховки изображался на стереограммах 
(рис. 6) стрелкой при полюсе. Стрелки, направлен
ные к краю круга, соответствуют сбросам, к центру 
его -  взбросам, по касательной к кругу -  сдвигам: по 
часовой стрелке -  правым, против нее -  левым. 
Главные оси напряжений определялись на стерео
граммах в соответствии с методиками, изложенны
ми в работах [1 ,7 , 14]. К ак видно на примере за
падного борта грабена Эль Габ, в зонах крупных 
разломов параллельными им оказываются трещи
ны самой разной кинематики (рис. 6, А). Поэтому 
знак таких разломов приходилось выяснять исходя 
из ориентировки осей того поля напряжений, в 
котором находится линеамент соответствующего 
простирания.

Южная граница грабена образована изогну
тым к северо-западу ответвлением Левантинско
го сдвига. По сумме макротектонических призна
ков: приуроченность к этому месту широтного 
разлома, смещающего влево основной уступ, ле
восторонние смещения террас, с уверенностью



Рис. 4. Схемы дешифрирования космических снимков: А -  мегантиклиналь Ливана -  грабен Эль Габ -  офиолитовый 
массив Курддаг. Б -  Галилейский грабен -  мегантиклинали Ливана и Анти-Ливана.
1 -  разломы Левантинской зоны; 2 -  прочие разломы; 3 -  надвиги; 4 -  сдвиги; 5 -  сбросы; 6 -  контуры плиоцен-четвер
тичных базальтов и рыхлых осадков; 7 -  маркирующие горизонты; 8 -  брахискладки; 9 -  оси антиклиналей; 10 -  оси син
клиналей; 11 -  элементы залегания; а -  наклонное залегание, б -  субвертикальное залегание. Буквами на схемах обо
значены: АЛв -  Анти-Ливанская мегантиклиналь; Ба -офиолиты Бассит; Бк -  мегасинклиналь (рамп) Бекаа; ГВ -  Го
ланские высоты; ГГ -  Галилейский грабен; ДА -  горст-антиклиналь Джебель Ансарийе; КД -  офиолиты Курддаг; 
Лв -  Ливанская мегантиклиналь; Рм -  разлом Рум; Ср -  разлом Серхайя; ЭГ -  грабен Эль Габ; Ям -  разлом Яммуне.

можно полагать, что левосдвиговое смещение 
“выплеснулось” и на южное ограничение грабена 
Эль Габ. Сложный характер поля деформаций ус
танавливается и по данным мезотектонических 
замеров (см. рис. 6, 3). Существенным элементом 
здесь является укорочение, направленное почти

вдоль и по диагонали к бортовому уступу. По ори
ентировке сжатия (рис. 7) устанавливается, что 
разломное смещение сопровождалось левосдвиго
вой составляющей: с растяжением на востоке, в 
месте наибольшего искривления сдвига, и сжатием 
на западе, где он приобретает субмеридиональное



простирание. Около южной границы грабена от
четливо проявляется и направленное поперек 
бортового уступа второстепенное горизонталь
ное сжатие, лучше всего выраженное на некото
ром удалении от грабена.

Западная граница грабена. Среди всех заме
ренных мезоструктур (рис. 6 , Б) преобладают па
раллельные главному разлому (субмеридиональ
ные). Наиболее широко распространенными ока
зались, как это ни странно, взбросовые зеркала 
скольжения (рис. 6, В), причем ориентированы они 
также в меридиональном направлении. Парал
лельно взбросам простирается кливаж (рис. 6 , Г), 
вдоль плоскостей которого отмечались взаимо- 
пересекающиеся борозды скольжения. Кливаж 
субвертикален, надвиги же и взбросы наклонены 
под углами 40-80° к западу, в сторону поднятого 
западного плеча грабена.

Сбросы распространены реже надвигов и об
разуют два максимума: широтного и меридиональ
ного простираний (рис. 6, Д). Первые, свидетельст
вующие о субмеридиональном растяжении, совмес
тимы с меридиональными взбросами. Система 
коротких линеаментов широтной ориентировки хо
рошо выражена на космических снимках горста 
Джебель Ансарийе (см. рис. 4, А). Вероятно, она 
формировалась при растяжении свода последне
го; с участием субширотного сжатия, предопреде
лившего ориентировку разрывов. Вместе с тем, су
щественная часть сбросов имеет меридиональную 
ориентировку, не соответствующую широтному 
сжатию западного борта грабена. Однако количе
ственно такие сбросы уступают надвигам, и кроме 
того, у них, как и у надвигов, чаще поднято запад
ное крыло. Последнее позволяет предполагать, 
что те и другие составляют единый парагенезис, 
образовавшийся при формировании тектоничес
кого уступа в обстановке горизонтального сжатия. 
Вывод подтверждается поясным рисунком распре
деления сбросовых и надвиговых полюсов на сте
реограммах (рис. 6, К-М ), свидетельствующим о 
вращении в вертикальной плоскости. Криволиней
ные сбросо-взбросовые зеркала скольжения, огра
ничивающие вращающиеся блоки, наблюдались и 
в обнажении. Методика интерпретации таких по
ясов вращения в вертикальной плоскости разра
ботана недостаточно. Уступы, формированию ко
торых сопутствует вращение, могут образовывать
ся разными способами и методическая схема, 
составленная нами, позволяет их различать (рис. 8). 
В наибольшей степени рисунки стереограмм запад
ного уступа соответствуют ситуации взбрасыва- 
ния с антитетическим вращением блоков по субвер
тикальным разломам (рис. 8, А). Такая деформация 
вполне совместима с субширотным сжатием борта 
грабена.

Наконец, сдвиги составляют наименее распро
страненную группу зеркал скольжения (рис. 6, Е). 
По имеющимся у нас данным, диагональные раз-

Рис. 5. Схематизированный разрез через горст-анти
клиналь Джебель Ансарийе.
1 -  плиоцен-четвертичный чехол; 2 -  слоистость в 
юре; 3 -  разломы; 4 -  кливаж; 5 -  направления текто
нических перемещений.

ломы, ограничивающие неровности линии борто
вого уступа, являются сдвигами. Их роль нараста
ет и по мере удаления от уступа к западу, в сторо
ну моноклинали Джебель Ансарийе. Левые и 
правые сдвиги везде образуют два симметричных 
максимума, свидетельствующие об их формиро
вании при широтном укорочении и меридиональ
ном удлинении.

Таким образом, совокупность мезотектониче- 
ских данных говорит о том, что западный борт 
грабена Эль Габ возник при ш иротном горизон
тальном сжатии. Тем не менее почти на всех 
стереограммах все же присутствуют элементы по
ля деформаций меридионального левого сдвига: 
удлинение в северо-восточном, укорочение -  в се
веро-западном направлениях, представленные 
кальцитовыми жилами северо-западной и взбро
сами северо-восточной ориентировки. Такой рас
сеянный, “фоновый”, характер проявления поля 
деформаций меридионального левого сдвига мо
ж ет свидетельствовать о его большей глубиннос
ти по сравнению с полем широтного сжатия.

Восточная граница грабена. В середине гра
ничного разлома, где он ориентирован меридио
нально, доминирует поле деформаций, характери
зующееся широтным укорочением и вертикаль
ным удлинением. Здесь наиболее распространены 
связанные поясами вращения меридиональные 
взбросы и сбросы (рис. 6 , Н), у которых, как и на 
западе, подняты крылья, смещавшиеся попутно 
росту основного уступа -  восточные. К северу 
ориентировка мезоструктур меняется: возникает 
укорочение, направленное уже вдоль разлома 
(рис. 6 , О). На отрезке, где последний приобрета
ет северо-восточное простирание и где около не
го присутствуют присдвиговые складки, этот 
стиль деформаций становится господствующим.

Вышеотмеченное изменение ориентировки 
оси главного укорочения лучше, чем для западно
го борта, можно увязать с левым сдвигом по раз
лому, если считать соответствующие поля дефор
маций локальными присдвиговыми. Тектонофи-



Ри
с. 

6.
 Н

ач
ал

о.



ГЕО
ТЕК

ТО
Н

И
К

А
 

№
 5

Рис. 6. Стереограммы трещиноватости грабена Эль Габ: А -  полюса мезоструктур, ориентированных параллельно западному борту грабена; Б-Ж -  сводные 
диаграммы плотности трещиноватости западного борта грабена: Б -  все замеренные мезоструктуры, В -  взбросы и надвиги, Г -  кливаж, Д -  сбросы, Ж -  жилы; 
3-0 -  станции замеров трещиноватости: 3 -  № 15, И -  № 20 (сел. Наби Джурин), К -  № 22 ( хр. Джебель Ансарийе к северо-западу от горы Наби Матта), Л -  № 24 
(сел. Шахта-Эль Хейдарийе), М -  № 27 (гора Наби Матта), Н -  № 31 (сел. Клейдин), О -  № 25. Местоположение станций показано на рис. 2.
1 -  изолинии плотности трещиноватости; 2-9 -  полюса зеркал скольжения: 2 -  взбросы и надвиги, 3 -  сбросы, 4 -  трещины со смещением по падению сместителя, 
5 -  правые сдвиги, 6 -  левые сдвиги, 7 -  трещины со смещением по простиранию сместителя, 8 -  кливаж, 9 -  жилы; 10 -  векторы скольжения с отчетливо выра
женной кинематикой (а -  достоверные, б -  предполагаемые); 11 -  направления скольжения, с неотчетливо выраженной кинематикой (а -  достоверные, б -  пред
полагаемые); 12-16 -  популяция трещин одного и того же кинематического типа с ее условным номером и усредненным вектором скольжения: 12 -  взбросы и 
надвиги, 13 -  сбросы, 14 -  правые сдвиги, 15 -  левые сдвиги, 16 -  раздвиги; 17 -  полюса слоистости; 18 -  ориентировка регионального разлома, в зоне которого 
произведены замеры; 19- пояса вращения с усредненным вектором скольжения; 20-22 -  полюса главных осей напряжений (цифра вверху обозначает номер по
пуляции мезоразрывов): 20 -  максимального сжатия (03), 21 -  средней оси (а), 22 -  максимального растяжения (Gj); 23-26 -  проекции осей напряжений, опреде
ленные: 23 -  по взбросам и надвигам, 24 -  по сдвигам, 25 -  по сбросам, 26 -  по раздвигам; 27-28 -  усредненные направления напряжений: 27 -  горизонтального 
сжатия, 28 -  горизонтального растяжения; 29 -  направления регионального сдвига, установленные по мезотектоническим данным (встречные стрелки, прило
женные к сдвигу, означают наличие компоненты сжатия), 30 -  сдвиги с вращением.
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Рис. 7. Схема, иллюстрирующая ориентировку гори
зонтальной проекции оси максимального сжатия (ми
нимального растяжения) аз для южного борта грабе
на Эль Габ (местоположение станций наблюдения см. 
на рис. 2).
1 -  разлом восточного ограничения грабена; 2-4 -  маги
стральный отрезок Левантинского разлома и юго-за
падное ограничение грабена: 2 -  левые сдвиги, 3 -  левые 
сдвиги с компонентой взброса, 4 -  левые сдвиги с ком
понентой сброса; 5 -  горизонтальная проекция оси аз, 
установленная уверенно; 6 -  горизонтальная проекция 
оси аз,установленная предположительно; 7 -  станции 
замеров трещиноватости.
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Рис. 8. Зависимость морфологии поясов вращения на 
стереограммах трещиноватости от деформационной 
обстановки (принципиальная схема): А  -  антитетиче
ский субвертикальный взброс (сброс), со сжатием по
перек сместителя; Б -  синтетический субвертикаль
ный взброс (сброс): обстановка флексурного изгиба; 
В -  антитетический надвиг; Г -  синтетический надвиг; 
Д  -  антитетический сброс: обстановка горизонталь
ного растяжения.
1 -  тектонические блоки; 2 -  слоистость; 3 -  разломы 
(стрелка направлена в сторону активного смещения 
крыла; 4 -  простой сдвиг; 5 -  вращение блоков; 6 -  на
правления горизонтального сжатия (а) и горизон
тального растяжения (б); 7 -  следы скольжения, обра
зующие пояс вращения.

зическим моделированием установлено [5], что 
при возникновении разлома создавшее его поле 
напряжений деформируется таким образом, что 
на главном отрезке разлома ось сжатия становит
ся поперечной, а в области затухания -  продоль
ной к нему (рис. 9). Именно это и наблюдается на 
востоке грабена Эль Габ. Многочисленные сбросы 
северо-западного простирания, свидетельствующие 
о северо-восточной ориентировке оси удлинения, 
откартированы в удаленной от бортового разлома 
части восточного плеча грабена [6], что служит под
тверждением выдвинутой гипотезы.

Осевая часть грабена перекрыта молассами. 
Тем не менее редко в районе сел. Джурин, Аль

Хатиб на границе с рыхлым покровом, то есть 
вблизи центральной части грабена удается про
следить, как кливажированные, со взбросовым 
стилем мезоструктуры, юрские породы к востоку 
резко, иногда по разлому, сменяются породами того 
же возраста, переполненными жилами кальцита се
веро-западной ориентировки (см. рис. 6, Ж). Здесь 
поле деформаций принципиально отличается от 
такового в западному борту грабена наличием яр
ко выраженного растяжения и ориентировкой 
раздвигов, соответствующей полю деформаций 
меридионального левого сдвига. Максимумы жил 
образуют характерные “хвосты” на диаграммах, 
свидетельствующие о вращении жил против часо



вой стрелки. Очевидно, последние возникли под 
острым углом к сдвигу, затем в процессе деформа
ции развернулись против часовой стрелки до почти 
поперечного к нему простирания, попутно приот
крываясь, но достигнув положения, при котором 
растяжение начинает сменяться сжатием, приос
танавливали свое развитие как раздвиги.

Обсуждение результатов. М езотектонические 
наблюдения показывают, что оба борта грабена 
Эль Габ формировались в условиях субширотно
го сжатия, но судя по комплексу мезо- и макро- 
тектонических данных его природа неодинакова 
для западного и восточного плечей. Для послед
него это сжатие связано с искажением материн
ского поля напряжений, генерировавшего мери
диональный левый сдвиг, и очевидно, охватывало 
узкую зону последнего. Западное плечо грабена 
сжато на гораздо большую ширину -  почти до 
Средиземного моря, хотя реализация сжатия при 
этом меняется: надвиговое поле деформаций, 
развитое около самого бортового уступа, к запа
ду замещается сдвиговым на моноклинали Дже- 
бель Ансарийе. Поле деформаций левого сдвига 
для западного разлома выражено хуже, чем для 
восточного.

Центральная часть грабена, хотя об этом мож
но судить только по отдельным обнажениям, рас- 
тяцута, что предоставляет возможность объяс
нить широтное сжатие его западного плеча ком
пенсацией такого расширения. Левый сдвиг 
северо-западного простирания вдоль южной гра
ницы грабена может замыкать блок, смещавший
ся к западу с вращением. Однако признаков суще
ственного широтного растяжения в центральной 
части грабена нет: ось максимального удлинения 
ориентирована в северо-восточном направлении.

А Н А Л И З ВО ЗМ О Ж Н Ы Х  М ОДЕЛЕЙ 
Ф ОРМ ИРОВАНИЯ ГРА БЕН А

Для объяснения механизма формирования лю 
бого ромбовидного присдвигового грабена могут 
быть привлечены следующие обстановки (рис. 10): 
поперечное растяжение (рифт), поперечное сжа
тие (рамп), вертикальное проседание, диагональное 
присдвиговое растяжение (пулл-апарт), присдвиго- 
вое вращение (сдвиговый дуплекс) и горизонталь
ное растяжение на участке затухания сдвига.

Рифтовая модель предполагает (рис. 10, А), 
что все меридиональные разломы, ограничиваю
щие грабен, должны быть сбросами или раздвига- 
ми, а разломы северо-западного простирания на се
вере и юге -  правыми сдвигами. Вышеприведенные 
данные противоречат данному механизму. Горизон
тальное растяжение присутствует в осевой зоне 
грабена, но оно ориентировано не субширотно, а 
в северо-восточном направлении. Меридиональ
ные мезотектонические сбросы количественно 
уступают меридиональным надвигам.

Рис. 9. Схема, иллюстрирующая искажение поля на
пряжений, генерировавшего разрыв после возникно
вения последнего, по [5].
1 -  разрыв, 2 -  ось максимального сжатия о3, 3 -  ось 
максимального растяжения с j .

Рамповая модель означает наличие взбросо- 
надвиговой составляющей смещения у меридио
нальных разломов (рис. 10, Б). Признаки этого 
имеются, особенно для западного борта. Уступы 
северо-западного простирания в таком поле на
пряжений должны быть левыми сдвигами, что 
надежно фиксируется для южного из них. Однако 
рамповая модель не способна объяснить растяже
ние в центре грабена и обязательно должна быть 
увязана с левым сдвигом.

Модель вертикального проседания могла про
явиться в формировании крутых флексур, имею
щихся на юге грабена (рис. 10, В ), но она также не 
объясняет левого сдвига по бортовым разломам. 
Кроме того, подобному представлению противо
речат мезотектонические данные о характере 
сбросо-надвиговых поясов вращения, свидетель
ствующие об антитетическом подвороте западно
го плеча грабена (сравните рис. 8, А и 8, Б).

Пулл-апартовая модель. Учитывая данные об 
ориентировке жил, она может рассматриваться 
для центральной части грабена (рис. 10, Г, Д). 
Вместе с тем, малая амплитуда сдвига (не более 
20 км) недостаточна для полного пулл-апартово- 
го раскрытия (рис. 10, Г) сорокакилометрового 
зияния (рис. 10, Г ), поэтому может рассматри
ваться только вариант частичного растяжения 
(рис. 10, Д). Следующий контраргумент -  неот
четливое северное ограничение грабена и недо
статочно ясный кинематический тип бортовых 
разломов. Как известно, классическая пулл-апар- 
товая модель требует правильной ромбовидной 
конфигурации впадины, кулисного расположе
ния ограничивающих ее сдвигов и их одинаковой
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Рис. 10. Модели формирования присдвиговых грабенов: А  -  рифт; Б -  рамп; В -  флексурный изгиб (вертикальное про
седание); Г -  классический пулл-апарт (полный разрыв растягиваемого слоя коры; ширина грабена в ходе деформации 
не меняется); Д  -  пулл-апарт с неполным разрывом слоя коры; Е -  пулл-апарт, расширяющийся в ходе деформации 
(слева -  до деформации, справа -  после деформации); Ж -  сдвиговый дуплекс; 3  -  сдвиговый веер.
1 -  разломы ограничения грабена; 2 -  прочие разломы; 3 -  взбросы и надвиги; 4 -  сдвиги (плюс обозначает квадрант 
сжатия, минус -  квадрант растяжения); 5 -  сбросы; 6 -  слоистость; 7 -  области растяжения; 8 -  направление горизон
тального сжатия; 9 -  направление горизонтального растяжения; 10 -  направление вращения блоков; 11 -  направления 
разрезов, схематически иллюстрирующих стиль деформации внутри грабена.

амплитуды. В нашем же случае есть основание счи
тать, что главный сдвиг ушел не на запад, а продол
жает основную линию Левантинского разлома.

Наконец, пулл-апартовая модель объясняет 
формирование только центральной части грабе
на Эль Габ. Для истолкования же структуры его 
бортов приходится искать механизм трансформа
ции горизонтального растяжения в сжатие. Тако
вым может быть расширение пулл-апартового 
грабена в результате его скашивания в зоне сдви
га (см. рис. 10 , £ ), что подтверждено вращением 
жил. Легко видеть однако, что подобное искаже
ние плановой конфигурации присдвигового гра
бена заметно расходится с образом классическо

го пулл-апартового бассейна, жестко ограничен
ного параллельными сдвигами.

Модель сдвигового дуплекса требует обязатель
ного левого сдвига вдоль разломов меридионально
го и северо-западного направлений (рис. 10, Ж). 
При этом, хотя основное вращение в зоне левого 
сдвига будет направлено против часовой стрелки, 
блок, заключенный внутри дуплекса, поворачи
вается в противоположном направлении. В ре
зультате этот блок, работая как эксцентрик, вы 
зовет асимметричную деформацию стенок. Та
ким механизмом может быть объяснено сжатие и 
воздымание южной части Джебель Ансарийе, а 
также формирование против нее треугольной 
впадины на юго-востоке грабена. Важными под



тверждениями поворота являются левый сдвиг 
вдоль южного уступа, северо-западного прости
рания, и его плавный изгиб, свидетельствующий 
о вращении. Вместе с тем, модель сдвигового 
дуплекса не в состоянии объяснить погружения 
грабена в целом и рассматривать ее можно толь
ко с каким-то иным способом формирования впа
дины. Кроме того, к данной модели адресуются те 
же возражения, что и к пулл-апартовой: неопре
деленность северной границы грабена и слабое 
проявление левого сдвига по западному разлому.

Модель сдвигового веера ранее не использова
лась для объяснения генезиса присдвиговых впа
дин (рис. 10 , 3), хотя расщепление сдвигов -  ф акт 
известный [15]. Особенно важно разобраться с 
тем влиянием, которое оказывает на структур
ный рисунок вращение блоков. Н а участке глав
ной трассы сдвига, где его горизонтальная ампли
туда наращивается либо не падает, вращение 
крыла может быть только попутным смещению, 
то есть синтетическим (для левого сдвига против 
часовой стрелки). Там, где разлом теряет ампли
туду, знак вращения противоположен. Суть лю 
бого сдвигового веера -  распространение дефор
мации по латерали, а не вдоль разлома, что обес
печивается только антитетическим (для левого 
сдвига по часовой стрелке) типом вращения крыла 
[3]. При этом морфология оперяющих сдвигов бу
дет принципиально различаться для квадрантов 
сжатия и растяжения. В первом из них антитетиче
ское вращение восточного крыла меридионально
го сдвига будет аппроксимироваться выпуклой к 
северу конфигурацией оперяющего разрыва, тог
да как во втором -  наоборот, к югу. Если разветв
ление начинается постепенно (рис. 10 , 3 , внизу), 
здесь могут присутствовать достаточно длинные 
узкие грабены.

Структуры растяжения (сбросы, жилы) везде 
будут ориентированы в соответствии с полем де
формаций левого сдвига, то есть в северо-запад
ной направлении, но их концентрация на площади 
зависит от многих факторов, и прежде всего -  от 
знака вращения блоков. Поскольку последнее на
правлено по часовой стрелке, максимум растяже
ния придется на южные части последних и обра
зующиеся в результате впадины-сфенохазмы 
приобретут треугольную форму. Сильнее всего 
растяжение проявится для самых южных ветвей 
веера (см. рис. 10 , 3), тесно сближенных с основ
ным сдвигом. Узкий блок, заключенный между 
ними, в наибольшей степени проявляет свойства 
эксцентрика.

Модель сдвигового веера объясняет многие 
особенности морфологии и деформации грабена 
Эль Габ. Его прогибание может быть связано с 
приуроченностью к квадранту растяжения на уча
стке затухания крупного сдвига, а образование тре
угольной впадины на юго-востоке увязывается с

вращением по часовой стрелке центрального бло
ка, которое, в свою очередь, обуславливает компен
сационное сжатие мегантиклинали Джебель Анса- 
рийе, особенно сильное на юге. Рассматриваемый 
механизм не сталкивается с необходимостью счи
тать западный разлом грабена основным сдвигом 
в кулисном сочленении. Напротив, он лучше увязы
вается с имеющимися данными о приоритете вос
точного сдвига. Становится понятной продольная 
асимметрия грабена: его расширение к югу, чет
кость южной границы и расплывчатость северной, 
характерная криволинейная форма в плане южной 
границы, свидетельствующая о вращении цент
рального блока. Наконец, разветвление Левантин
ского разлома хорошо видно на геологических кар
тах [6] и космических снимках (см. рис. 4, А).

Подчеркивая преимущество рассматриваемой 
модели перед пулл-апартовой и сдвигово-дуп
лексной, добавим, что она вклю чает и предусмат
риваемые последними элементы деформации -  
северо-западную ориентировку раздвигов, левый 
сдвиг по ограничивающим грабен разломам севе
ро-западного простирания и вращение по часовой 
стрелке блока внутри грабена.

Если верно вышеизложенное, это позволяет 
поставить вопрос о выделении нового вида прис- 
двигового бассейна -  “веерного грабена", образу
ющегося в квадранте растяжения на участке раз
ветвления сдвига.

Данные, приведенные в статье, позволяют иначе 
взглянуть на природу Галилейского грабена, кото
рый также рассматривается в качестве обыкновен
ного рифта либо пулл-апарта [16, 17, 19]. В пользу 
последнего действительно может свидетельство
вать перескок линии трансформного разлома 
влево. Однако здесь такж е происходит его вееро
образное расщепление, связанное с частичным 
затуханием в районе Ливана [24]. На космических 
снимках прекрасно видны черты структурного 
родства Галилейского и Эльгабского разветвле
ний сдвига: трехступенчатое расширение веера, 
характерные дугообразные изгибы оперяющих 
сдвигов, свидетельствующие об антитетическом 
вращении крыльев, продольная асимметрия гра
бенов, выражающаяся в большей отчетливости 
их южной границы по сравнению с северной, и их 
расширении к югу (рис. 4, Б). Таким образом, впа
дина Галилейского озера представляет собой еще 
один веерный грабен, образовавшийся на участке 
бифуркации трансформного разлома. Как Эль- 
габский, так и Галилейский вееры связаны с рез
ким падением амплитуды сдвига около пересека
емых им структур сжатия: фронтальных складок 
Альпийского пояса и Пальмирской складчатой 
зоны соответственно.



РА ЗРА С ТА Н И Е ЛЕВА Н ТИ Н С КО ГО  
РА ЗЛ О М А  И П РО БЛ ЕМ А  

ТРА Н СФ О РМ А Ц И И  РАСКРЫ ТИЯ 
КРАСН ОГО МОРЯ

Наличие участков расщепления Левантинско
го разлома подтверждает идею о его пропагации 
к северу [4 ,8]. В пользу этого свидетельствует и на
правленное туда же омоложение базальтов [2 ,9].

Возникнув в раннем миоцене в связи с началь
ным рифтогенезом в Красном море [20], Леван
тинский разлом быстро распространился к северу 
до Ливана, где он увяз в осадках Пальмирского 
авлакогена и разветвился. На участке торможе
ния восточного крыла сдвига начали расти меган- 
тиклинали Ливана и Антиливана. В позднемио- 
цен-раннеплиоценовую фазу раскрытия Красно
го моря образовался сирийский отрезок разлома. 
Его возникновение готовилось воздыманием сво
да и вулканизмом плато Шин (6.2-4.8 млн. лет), но 
сам разлом проявился только в начале плиоцена, 
когда были смещены базальты Шин и стали отла
гаться молассы грабена Эль Габ. Молодые ба
зальты Джиср Эш Шугура (1.3-1.1 млн. лет, [9]) 
могут соответствовать времени заложения наи
более северного магистрального ствола разлома, 
проникающего до хр. Курддаг. Эта третья по сче
ту ф аза пропагации совпадает с раннечетвертич
ным эпизодом активизации спрединга в Красном 
море [20]. Таким образом, в качестве единого це
лого Левантинский разлом оформился только в 
квартере. В конце миоцена-раннем плиоцене обо
значился его резкий коленообразный излом в райо
не Ливана. В кинематическом отношении это изгиб 
задерживающего типа, обусловивший смятие и ле
восторонний простой сдвиг запада Аравийской 
плиты [4].

Н екоторые исследователи отмечали снижение 
горизонтальной амплитуды Левантинского разло
ма в сирийском сегменте [4,8,13]. Если добавить от
сутствие здесь сдвига вплоть до конца миоцена, до
полнительно усложняется и так запутанная пробле
ма трансформации более чем 100-километрового 
раскрытия Красного моря. При этом не представля
ются удачными попытки объяснить снижение амп
литуды гипотетическим отгибанием трансформ
ного разлома в море [19], либо на северо-восток 
через всю Аравийскую платформу [8, 18], а так
же поддвигом в Пальмирской зоне: первая -  из-за 
отсутствия прямых данных, подтверждающих по
добные варианты изменения трассы разлома, 
вторая -  из-за небольшого размера поперечного 
укорочения Пальмирид [15]. М ало что добавит в 
общий баланс масс и точка зрения о рассредото
чении сдвиговой деформации внутрь Аравийской 
плиты в результате огибания ею препятствия -  
изгиба Левантинского разлома -  хотя происхож
дение всего ансамбля внутриплитных структур 
она объясняет достаточно полно.

Остается предполагать, что трансформное сме
щение аккомодируется пластической деформацией 
по типу простого сдвига. Сам же трансформный 
разлом, картируемый на поверхности, представля
ет собой лишь усложнение широкой зоны скаши
вания и, по сравнению с ней, имеет существенно 
меньшую амплитуду и запаздывающий тип разви
тия. Размер горизонтального смещения в зоне про
стого сдвига оценить не так-то просто, но, судя по 
длительности (начиная с миоцена [10,17,25]) прояв
ления этой деформации, он может быть значитель
ным. По нашему мнению, левым простым сдви
гом может быть вызвано доказанное палеомаг- 
нитными данными скашивание блоков против 
часовой стрелки в Израиле -  Южном Ливане [23]. 
Правда, это вращение связывается [23] с дефор
мацией чистого сдвига в связи с широтным сжати
ем западного крыла трансформного разлома. Од
нако там же сообщается о существенно большем 
(40-50°) повороте правых сдвигов по сравнению с 
левыми (15-25°), что как раз хорошо укладывает
ся в концепцию простого сдвига.

В пределах сирийского сегмента трансформ
ной зоны деформация простого сдвига засвиде
тельствована эшелонированным строением мега- 
вала, к которому приурочен Левантинский сдвиг, 
и наличием антитетических правых сдвигов к за
паду от последнего. Палеомагнитные данные по 
Сирии пока отсутствуют, но тем не менее эти раз
ломы занимают там то же структурное положе
ние, что и правые сдвиги Израиля и Южного Лива
на и обладают той же развернутой -  северо-восточ
ной ориентировкой. Важно отметить, что как 
эшелонированные складки, так и антитетические 
правые сдвиги в Сирии сформировались до транс
формного разлома: первые “запечатаны” гельвет- 
скими отложениями, а вторые -  плиоценовыми. 
Средняя ширина зоны простого сдвига в сирийском 
сегменте трансформного разлома, если исклю
чить участок ее аномального расширения в Паль- 
миридах [4], составляет 40-50 км. Ширина же при- 
сдвиговой зоны вязкого волочения не превышает 
1-2 км. Следовательно, образование трансформ
ного разлома привело к охрупчиванию его крыльев 
и прекращению деформации простого сдвига.

ВЫ ВОДЫ
Материал, приведенный в статье, показывает, 

что происхождение грабена Эль Габ не может 
быть полноценно охарактеризовано ни одним из 
известных вариантов образования присдвиговых 
впадин. Наиболее адекватно объясняет все осо
бенности макро- и мезоструктуры грабена ранее 
не рассматривавшаяся в литературе модель рас
тяжения в точке разветвления затухающего сдви
га. Особый вид присдвигового бассейна, возника
ющего в подобном месте, назван “веерным грабе
ном”. Данный вариант деформации совместим с



пулл-апартовым, сдвигово-дуплексным и даже 
рамповым механизмами, которые способны про
явиться в разных местах сдвигового веера.

Аналогом грабена Эль Габ является грабен 
Галилейского озера, возникший в другом месте 
разветвления сдвига -  перед Ливаном. Наличие по
добных структур в сочетании с данными о возрасте 
моласс и базальтов подтверждает идею пропагации 
трансформного разлома к северу. Последний пред
ставляет собой лишь поверхностное выражение 
широкой (до 50 км) и более древней (заложившейся 
в начале миоцена) пластической зоны скашивания, 
аккомодировавшей относительное смещение Ара
вийской и Синайской плит. Это, в свою очередь, 
снимает проблему компенсации недостающей амп
литуды смещения в северном сегменте сдвига: ле
восдвиговые деформации пластическая и хрупко
го разрушения оказываются в едином парагенезе 
и лишь сменяют друг друга во времени и прост
ранстве.

П олевые работы выполнены на средства Гео
логического института РАН и Министерства нефти 
и минеральных ресурсов Сирии. Участие в про
граммах “Peri-Tethys” (грант № 95-41) и РФФИ 
(гранты № 96-05-65870 и 97-07-90074) помогло 
глубже проанализировать собранный материал. 
Авторы консультировались с Е.В. Девяткиным, 
А.Е. Додоновым, Н.В. Короновским, Ю.Г. Леоно
вым и Е.В. Ш арковым, а Л.М. Расцветаев лю без
но помог при интерпретации стереограмм трещи
новатости.
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Р ецензент ы : Ю.Г. Л еонову H .B . К орон овски й

Mechanism of Formation of the El Ghab Wrench Graben (Syria) 
and the Levant Transform Fault Propagation 

M. L. Kopp, Zh. Adzhamyan, K. Il’yas, F. Fakiani, and A. Khafez
Geological Institute (GIN), Russian Academy of Sciences,

Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia

None of the usual wrench basin formation mechanisms can account for the origin of the El Ghab graben. All 
details of the observed structural pattern, macro- and mesoscale structures of the graben may be best attributed 
to a model of extension in a splay-out zone of a dying wrench fault, which has never been discussed in literature 
before. This peculiar type of an extensional wrench extension basin, initiated in the structural position men
tioned above will be denoted as “a fan graben”. The occurrence of such structures in the Levant fault zone to
gether with data on the timing of deformations confirms the northward propagation of the Levant fault. The 
latter, in its turn, settles the problem of uncompensated horizontal displacement amplitude in the northern seg
ment of the wrench fault, considering that the left-slip ductile and brittle deformations are paragenetic and al
ternating with space and time.
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АЛЕКСАНДР АЛЕКСАНДРОВИЧ МОССАКОВСКИЙ 
(К 70-ЛЕТИЮ СО ДНЯ РОЖДЕНИЯ)

Исполнилось 70 лет заместителю главного ре
дактора журнала “Геотектоника”, заведующему 
Лабораторией геодинамики фанерозоя Геологи
ческого института РАН, доктору геолого-мине
ралогических наук, профессору А.А. Моссаков- 
скому.

Видный ученый в области геотектоники и ре
гиональной геологии, Александр Александрович 
Моссаковский внес большой вклад в изучение 
структуры и проблем тектонического развития 
складчатых поясов Земли. Выдающееся значение 
имели исследования А.А. М оссаковского по гео
логии Алтая, Саян, Монголии и Кубы. Н оватор
ские разработки, касающиеся региональной гео
динамики и магматизма, позволили ему сформу
лировать ряд фундаментальных положений 
сравнительной тектоники, существенно продви
нувших общее понимание процессов формирова
ния складчатых сооружений фанерозоя.

А.А. Моссаковскому принадлежат научные 
труды по нескольким направлениям современной 
геотектоники. В первую очередь следует отметить 
исследования связей тектоники и магматизма (осо
бенно орогенного), которые привели к созданию 
принципиально новой модели образования вулка
но-плутонических поясов как зон взаимодействия 
палеоконтинентов и палеоокеанов. Этому вопросу 
посвящена широко известная монография “Э ро
генные структуры и вулканизм палеозоид Евра
зии и их место в процессе формирования конти
нентальной земной коры ”.

Другое важное направление исследований 
А.А. М оссаковского -  выявление в пределах со
временных континентов ф рагментов палеоокеа- 
нических бассейнов, выяснение особенностей их 
развития и преобразования в покровно-складча
ты е системы. Эти работы  были выполнены 
А.А . М оссаковским и коллективом его сотруд
ников на примере складчатых сооружений Цен-



тральной Азии, Казахстана и Урала. Региональные 
и обобщающие работы на эту тему, опубликован
ные в 80-90-е годы, позволили сформулировать 
основные положения о Палеоазиатском океане 
(Палеопацифике) и океане Палеотетис как типо
вых структурах фанерозоя, выявить главные разли
чия в их строении (мозаичный и линейный стили) и 
геодинамической эволюции (аккреционно-авто
хтонный и коллизионно-аллохтонный механизмы).

Эти исследования сыграли важную роль в раз
работке фундаментальной геотектонической 
концепции об общей асимметрии Земли, отраж е
нием которой является ее Тихоокеанский и Индо- 
Атлантический сегменты. В серии публикаций 
(Ю.М. Пущаровский, А.А. Моссаковский и др.), 
посвященной этой проблеме, суммированы но
вейшие геологические и геофизические материа
лы, позволившие предложить оригинальную мо
дель глубинного строения указанных сегментов, 
разработать представления о микроплитных сис
темах в качестве разделяющих их структур. Все 
это легло в основу общей геотектонической кон
цепции о существенных различиях в мантийной 
геодинамике Тихоокеанского и Индо-Атлантиче
ского сегментов, нашедшей свое отражение в их 
строении и особенностях тектонического разви
тия.

Александр Александрович Моссаковский внес 
большой вклад в развитие отечественной текто
нической картографии: при его активном участии

создавались Тектоническая карта Северной Ев
разии (1 : 5000000), Тектоническая карта Монго
лии (1 : 1500000) и др. Особо следует отметить 
роль А.А. М оссаковского в изучении геологии 
Кубы. Возглавляя группу геологов Геологичес
кого института РАН, он выдвинул принципиаль
но новые идеи о геологическом строении остро
ва. Результаты этих исследований отражены на 
Геологической карте Кубы (1 : 250000), Тектони
ческой карте Кубы (1 : 500000) и в монографии 
“Тектоника Кубы”.

А.А. Моссаковский опубликовал более 140 на
учных работ. За  выдающийся вклад в изучение 
фанерозойских складчатых поясов Евразии ему 
присуждена премия им. Н.С. Ш атского (1994).

А.А. Моссаковский -  член Комиссии по меж
дународным тектоническим картам, член М ежве
домственного тектонического комитета. Много 
лет он работал в качестве эксперта Высшей атте
стационной комиссии по присуждению ученых 
степеней и Российском фонде фундаментальных 
исследований. Особенно следует отметить ис
ключительно большой вклад юбиляра в наше об
щее дело -  журнал “Геотектоника”.

Ж елаем дорогому Александру Александрови
чу крепкого здоровья, благополучия и новых 
творческих успехов.
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д) Необходимо позаботиться о том, чтобы статья была понятна не только специалистам по опи
сываемому району: на рисунках обозначить все упоминаемые в тексте тектонические структуры, 
пункты, свиты. Не следует нагружать рисунки ненужными названиями.

е) Максимальный размер рисунка в журнале 17 х 23 см. Можно представить рисунки (до 60 см по 
диагонали), которые будут уменьшены при воспроизведении; нагрузка на рисунках должна допус
кать уменьшение до указанного выше размера.

ж) На обороте каждой иллюстрации подписывается номер рисунка, фамилия автора, название 
статьи, в случае необходимости указывается верх и низ. Все обозначения на рисунках необходимо 
разъяснить в подписях.

з) В тексте обязательны ссылки на все рисунки. Места размещения рисунков, таблиц должны 
быть указаны на полях рукописи.
7. К  рукописи необходимо приложить на отдельном листе, отпечатанными в одном экземпляре:

а) Расшифровку аббревиатур -  как русских, так иноязычных.
б) В латинской транскрипции: фамилии всех авторов статьи; адреса иностранных соавторов; на

звания иностранных геологических объектов (разломов, террейнов, массивов и т.п.); малоизвест
ные иностранные географические названия; фамилии иностранных исследователей, которые упо
мянуты в тексте без библиографической ссылки.

в) Н а английском языке: желательный автору перевод терминов, имеющих несколько англий
ских эквивалентов, перевод новых терминов.

г) Н а русском языке в именительном падеже: географические названия, по которым названы ме
стные стратиграфические подразделения и другие геологические объекты  (например: Тундровка -  
тундровская свита, Иваново -  Ивановский разлом).
8. Редакция высылает авторам отредактированный текст для проверки. Дальнейшее прохождение 

рукописи контролируется редакцией.
9. Авторы получают 5 оттисков опубликованной статьи.
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УВАЖ АЕМ Ы Е ПО ДПИСЧИКИ Ж УРНАЛОВ  

ИЗДАТЕЛ ЬСТВА “Н А У К А ”

П одписка на академические журналы издательства “Н аука” в I полугодии  
2000 г. будет проводиться по той ж е схеме, по которой она велась в преды дущ ем  
полугодии, -  по ценам О бъединенного Каталога Почты России “П одписка-2000” 
(т. 1) в отделениях связи, а такж е по специальным (сниженным) ценам.

Специальные (сниженные) цены предоставляются государственным научно- 
исследовательским организациям Российской академии наук, а такж е их 
сотрудникам. В связи с недостаточностью  бю дж етного финансирования подписка 
для других учреждений и их специалистов будет осуществляться на общ их  
основаниях.

Индивидуальные подписчики академических организаций смогут оформить  
подписку по специальным ценам, предъявив служебное удостоверение. Лица, 
ж елаю щ ие получать подписные издания непосредственно на свои почтовы е  
адреса, а такж е иногородние подписчики смогут оформить ее по специальным  
заявкам. Индивидуальная подписка по-преж нему будет проводиться по принципу 
“Один специалист -  одна подписка”.

Коллективные подписчики, перечисленные выше, для оформления своего  
заказа должны  будут направить в издательство “Наука” надлежащ е оф орм ленны е  
бланк-заказы. При положительном рассмотрении полученных заявок оплата  
производится через отделение банка или почтовым переводом на основании  
полученного подписчиками счета З А О  “А гентство подписки и розницы ” (А П Р).

У чреждения РАН, специализирующ иеся на комплектовании научных 
библиотек академических организаций (БА Н , БЕН, ИНИОН) могут осущ ествить  
подписку, как и преж де, непосредственно в издательстве, предварительно  
согласовав с ним список пользующихся их услугами организаций и количество  
льготных подписок.

Лицам и организациям, сохранившим право подписки по специальным ценам, 
в соответствии с настоящими условиями, достаточно будет при оф ормлении  
подписки на I полугодие 2000 г. лишь подтвердить заказ, указав в письме номер  
своего кода, присвоенного А П Р  при предыдущ ем оформлении подписки.

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

У бедительно просим всех индивидуальных и коллективных подписчиков 
журналов издательства “Н аука”, имеющ их право на подписку по специальным це
нам, заблаговременно направлять свои заказы и письма по адресу: 117864, ГСП-7, 
М осква В-485, П роф сою зная ул., 90, комната 430, факсы: 334-76-50, 420-22-20.

П оздно поданная заявка будет оформляться только с соответствую щ его  
месяца.

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

Издательство “Наука”
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“ Н А У К А "  ♦ ♦ ♦ ♦ \1 А И k  " Н  А У К А м

М е ж д у н а р о д н а я  а к а д е м и ч е с к а я  и з д а т е л ь с к а я  к о м п а н и я  (М А И К )  
“ Н а у к а /И н т е р п е р и о д и к а ” информирует о начале конкурса на лучшие пуб
ликации 1999 года в издаваемых ею журналах. Лауреатам конкурса будут 
присуждены 55 Премий, из которых 5 -  Главных. Размер и порядок 
распределения Премий по сравнению с прошлыми годами не изменен.

Премии присуждаются авторам наиболее оригинальных работ, впервые пуб
ликуемых в журналах МАИК, а также авторам циклов работ, впервые публику
емых преимущественно в этих журналах.

Приоритетным правом выдвижения кандидатов на Премии обладают 
редколлегии журналов.

Право выдвижения кандидатов на Премии имеют также:

-  члены РАН, в том числе иностранные;
-  отделение РАН по профилю журнала;
-  институт, где работает автор (авторы) публикации;
-  издательство МАИК.

Премии 1999 года присуждаются за отдельные публикации этого года 
или за совокупность публикаций в течение 3 лет, включая год, за который 
присуждаются Премии (1999).

На соискание Премий выдвигаются работы, опубликованные в номерах 
журналов, в ы ш ед ш и х  в св ет  с о к т я б р я  199 8  го д а  п о  с е н т я б р ь  1999  года  
в к л ю ч и тел ь н о .

Выдвижения кандидатов на Премии оформляются представлениями реко
мендующих с приложением публикации, обоснования (на 1 стр.) и отзывов. 
Эти материалы принимаются р едак ц и я м и  журналов, с последующей 
передачей членам Комиссии по присуждению Премий, до 15 д ек а б р я  1999  
года .

Окончательное решение по присуждению Премий возлагается на 
Комиссию.

Необходимым условием приема на конкурс материалов является четкое 
написание фамилии, имени и отчества каждого кандидата, а также названия 
статьи или цикла статей на русском и английском языках.

На соискание Премий могут быть выдвинуты как российские, так и иност
ранные авторы (соавторы). Допускается повторное присуждение Премий.

Более подробно об условиях конкурса вы можете узнать в редакциях изда
ваемых М АИК журналов.
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