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ВВЕДЕНИЕ 

Структурная геология ещѐ с XIX века 

включала не только описательную и классифика-

ционную функцию. Первыми исследователями 

делались попытки объяснить геологические 

явления и структуры с позиций механики, 

например, такие, как ориентировка сопряжѐнных 

трещин скола [Becker, 1893], искажение форм 

палеонтологических останков в результате 

тектонических деформаций [Sharpe, 1847]. 

После известной работы по деформации 

оолитов [Cloos, 1947] анализ полей деформаций 

и напряжений стал привлекать значительно 

большее внимание, чем прежде, а во второй 

половине XX века было сформировано самосто-

ятельное научное направление по исследованию 

физики тектонических деформаций и геоло-

гических структур – тектонофизика. Однако, 

если использование тектонической трещинно-

ватости получило развитие, как в отечественной 

[Гзовский, 1975], так и в зарубежной практике, 

то количественной оценки деформации в горных 

породах (стрейн-анализ) – в основном за 

рубежом [Ramsay, 1967]. Несмотря на то, что 

отдельные исследования по этой проблеме 

присутствуют во многих отечественных работах 

[Паталаха, Гиоргобиани, 1975; Шолпо, 1978; 

Вихерт, 1988; Лукьянов, 1991; Галкин, 1992; 

Худолей, Семилеткин, 1992; Родыгин, 1996; 

Кирмасов, 2002 и др.], в целом самостоятельного 

направления по стрейн-анализу горных пород в 

РФ (СССР) сформировано не было. 

При существовании нескольких иерархи-

ческих уровней и типов деформаций стрейн-

анализ представляется мощным методом для 

вычисления количественных величин именно 

микро- и мезомасштабных деформаций (уровень 

геологического образца) и оценки вклада этих 

деформаций в общую деформацию и (или) в 

поперечное укорочение складчато-надвиговых 

толщ. Это делает стрейн-анализ одним из важ-

ных инструментов выхода на количественные 

оценки сил, действующих в недрах Земли, т.е. на 

геодинамику [Brandon, Paterson, 1993]. 

Классические примеры использования оценок 

конечной деформации складчато-надвиговых 

структур, в том числе в методах сбаланси-

рованных разрезов (в структурах, где слои 

подверглись значительной пластической дефор-

мации), проиллюстрировано в работах [Cloos, 

1947; Ramsay, 1967; Hossack, 1968, 1979 и др.]. 

В данной работе сделан краткий обзор 

методов стрейн-анализа, пошаговое описание 

методики для обломочных пород и иллюстрация 

применения стрейн-анализа к различным 

геологическим исследованиям от микроструктур 

до складчато-надвиговых комплексов. В качестве 

иллюстративного материала приведены 

авторские результаты исследований складчато-

надвиговых структур центральной части 

Таласского Алатау, в пределах которых широко 

развиты линейная складчатость, кливаж и 

зональный метаморфизм. 

МЕТОДЫ СТРЕЙН-АНАЛИЗА 

Обзор методов. Стрейн-анализ – оценка 

однородной деформации изучаемого объекта по 

изменению формы и расположения 

«индикаторов деформации» (strain markers) в 

составе объекта (оолитов, галек, палеонто-

логических останков и других). Именно это 

определение вкладывается в термин «стрейн-

анализ» иностранными геологами [Ramsay, 

Huber, 1987; Brandon, 1995]. 

В общем случае, даже в масштабах шлифа 

вычисляется совокупная конечная деформация 

(bulk finite strain). Если существуют характерные 

петрографические признаки, этот итоговый 

тензор деформации можно «разделить» 

(partitioning) по нескольким тензорам 

(множителям), отвечающим разным механизмам 

деформации. Например, первоначальная 

пластическая деформация оолитового известняка 

и дальнейшая деформация растворения под 

давлением [Ramsay, Huber, 1987, с. 112]. 

Величина конечной внутренней деформации 

отражает только разницу между начальным и 

конечным состояниями и не зависит от стадий 

деформирования. Величины нарастающей 

(incremental) деформации отражают деформацию 

в промежуточных этапах деформирования, 

благодаря чему они более ценны для 

определения траектории деформации (strain path) 
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[Choukroune, 1971; Дерни, Рамсей, 1976; Ramsay, 

Huber, 1987]. В данной работе методы оценки 

приращения деформаций не рассмотрены. 

В большинстве методов стрейн-анализа сразу 

определяют главные деформации; для описания 

используют ориентировку главных направлений 

(вектора X, Y, Z) и величины главных 

деформаций. Главные деформации (principal 

elongations) определяются как   iif llle / , или 

через относительные длины (principal stretches) 

ellS if  1/ , непосредственно связанные с 

натуральной деформацией – )ln(SE  , где lf и li 

– конечная (finite) и первоначальная (initial) 

длина линии. 

В большинстве случаев, первоначальная 

длина (li ) природных объектов неизвестна, 

поэтому широко используются осевые 

отношения (axial ratio):  
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Нижние индексы X, Y, Z при S соотносятся с 

максимальным удлинением, промежуточным и 

максимальным укорочением, где SX ≥ SY ≥ SZ.  

Длины, нормализованные к постоянному 

объѐму ( XS ' , YS '  и ZS ' ), определяются 

следующим выражением – 3/1/' VXX SSS  , где 

ifZYXV VVSSSS  , VS  – коэффициент объѐма 

(volume stretch), Vf и Vi – конечный и 

первоначальный объѐмы «представительного 

элементарного пространства». 

В терминах натуральных деформаций  

осевые отношения равны (для RXZ): 

'')/ln()ln( ZXZXZXXZRxz EEEESSRE  , где 

3/' VEEE   – натуральные девиаторные 

главные деформации, ZYXV EEEE   – 

натуральная объѐмная деформация.  

Симметрия деформации (в общем случае 

симметрия эллипсоида деформации) 

характеризуется коэффициентом Флинна [Flinn, 

1962]    1/1  YZXY RRk  или отношением 
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ZYX EEE ',','  – нормализованные величины 

натуральных деформаций: )ln(' '

XX SE  . 

Выделяют три основных типа эллипсоида 

деформации: сплющенный (oblate), 0 ≤ k < 1, 

0 < ν ≤ 1; вытянутый (prolate), 1 < k < ∞, -1 ≤ ν < 0 

и «трѐхосный» эллипсоид, соответствующий 

плоской деформации на плоскости XZ (Sy = 1, 

k = 1, ν = 0). Второй важной характеристикой 

эллипсоида деформации является параметр, 

определяющий величину изменения формы 

эллипсоида от первоначального недеформи-

рованного состояния, т. е. шара, – величина 

полной девиаторной деформации: 
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[Brandon, 1995]. 

В отличие от оценки изменения формы, 

оценка изменения объѐма является более 

сложной задачей, так как в большинстве случаев 

нет ясной информации о первоначальном объѐме 

породы или «индикаторов деформации». Тем не 

менее, при сильно развитой деформации 

растворения под давлением обломочных пород 

[Paterson, Tobisch, Bhattacharyya, 1989; Ring, 

Brandon, 1994; Brandon, 1995] или известняков 

[Markley, Wojtal, 1996] оценка абсолютных 

удлинений и уменьшения объѐма нередко 

оказывается возможной. 

Методы двухмерной количественной оценки 

конечной деформации можно подразделить на 

следующие группы, выделенные на основе типов 

«индикаторов деформации», параметры которых 

используются в вычислениях: 

a. По деформированным палеонтологическим 

останкам: по изменению длин и известных 

углов [Lisle, Ragan, 1988; Ramsay, Huber, 1987 и 

др.]. Ориентировка и абсолютные величины осей 

деформации на анализируемой плоскости 

вычисляются в этих методах с помощью кругов 

Мора [Means, 1976]. 

b. По первоначально округлым или 

эллиптическим маркѐрам. Это широко 

используемый метод Rf /' [Lisle, 1985 и др.] и 

его модификация, удобная для работы в поле – 

Rf /f [De Paor, 1988]. Метод Rf / основан на 

модели закономерного изменения ориентировки 

и формы включений при деформации чистого 

сдвига. Предполагается пассивное поведение 

включений, то есть отсутствие или 

пренебрежимо малая величина контраста 

вязкости между включением и матриксом при 

деформации. При предпочтительной первона-

чальной ориентировке, данный метод позволяет 

вычислить эллипсоид конечной деформации и 

параметры первоначальной петроструктуры.  

С некоторыми оговорками этот метод может 

применяться для определения деформации 

включений, форма которых отличается от 

эллиптической, или при заметном различии 

вязкости включений и вмещающего его матрикса 

[Treagus et al., 1996]. Частным случаем метода 
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Rf / является оценка деформации по степени 

упорядоченности ориентировки линейных 

объектов в горных породах: зѐрен в обломочных 

породах, слюдистых силикатов глинах 

[Sanderson, 1977; Вихерт, 1988 и др.]. В эту же 

группу можно отнести специальные методы 

(Mode, SMT-fibre и PDS) для оценки деформации 

пород со значительным массопереносом 

(solution-mass-transfer) и широким развитием 

регенерационных каѐмок обрастания, оцениваю-

щих также и объѐмную деформацию EV [Feehan, 

Brandon, 1999; Ring, Brandon, 1999]. 

c. По расстоянию между центрами включений 

(точечных маркѐров) – метод «центр к центру» 

(«center-to-center»), «ближайших соседей» 

(«nearest-neighbors»), более известный как метод 

Фрая и его модификации [Ramsay, 1967; Fry, 1979; 

Erslev, Ge, 1991; McNaught, 2002; Mulchrone, 2003]. 

Этот метод основан на модели закономерного 

уменьшения расстояний между центрами зѐрен 

вдоль оси укорочения и увеличения – вдоль оси 

удлинения. Преимущество этого метода (по 

сравнению с Rf /) заключается в том, что форма 

включений в этом случае не существенна и 

результаты стрейн-анализа относятся ко всей 

породе в целом. Родственным является метод 

П. Робина для объектов любой формы, но он 

требует независимого определения ориентировки 

главных осей [Robin, 1977]. 

d. По среднему эллипсу набора эллипти-

ческих включений (индикаторов деформации) – 

метод среднего эллипса объектов (mean object’s 

ellipse – MOE) [Erslev, Ge, 1990] и его аналог – 

метод среднего радиальных длин (mean radial 

lengths – MRL) [Mulchrone, O'Sullivan, Meere, 

2003]. Этот метод основан на модели 

закономерного изменения при деформации 

ориентировки и формы среднего эллипса, 

полученного в результате совмещения центров 

всех эллипсов и нормализации их по площади. 

При отсутствии деформации средний эллипс 

будет иметь форму круга, так как 

предполагается, что первоначальная ориенти-

ровка включений случайная и равномерная.  

С другой стороны, чем больше степень 

деформации, тем больше осевое отношение 

итогового эллипса. 

В методах восстановления эллипсоида 

деформации используются как результаты 

стрейн-анализа на различно ориентированных 

плоскостях, так и первичные данные 

пространственной ориентировки и осевых 

отношений (или величин изменения длин 

маркѐров). Различно ориентированные плоскости 

(три и более), используемые для 3D стрейн-

анализа, могут быть взаимно перпендикулярны 

[Shimamoto, Ikeda, 1976; Robin, 2002; Launeau, 

Robin, 2005] или произвольно ориентированы 

[Owens, 1984]. 

Для оценки величин деформации 

неметаморфизованных горных пород также 

используют анизотропию магнитной воспри-

имчивости (anisotropy of magnetic susceptibility – 

AMS). Одним из базовых положений 

использования AMS для стрейн-анализа служит 

явление переориентации магнитных минералов в 

матриксе в ходе тектонического процесса. 

Между тензорами деформации и магнитной 

восприимчивости существует «окно 

корреляции», которое индивидуально для 

каждой горной породы, но даѐт возможность 

использовать AMS для задач стрейн-анализа 

[Borradaile, 1991]. Несмотря на то, что 

применение AMS является надѐжной, быстрой и 

чувствительной оценкой петроструктуры 

большинства горных пород (в отличие от 

традиционного стрейн-анализа), количественная 

корреляция между деформацией и AMS всѐ ещѐ 

остаѐтся дискуссионной [Burmeister, et al., 2004; 

Pares, Van Der Pluijm, 2004; Войтенко, 2008]. 

Последовательность операций стрейн-анализа 

по подготовке и обработке данных. Из 

определения термина «стрейн-анализ» ясно, что 

масштаб исследуемого объекта менее значим, 

чем однородность (гомогенность) исследуемого 

объема породы («домена»). Поэтому, 

исследователь в полевых работах выбирает 

точки наблюдения в зависимости от доступных 

маркеров деформации, их масштаба и 

поставленных задач. Например, для оценки типа 

внутрислойной деформации складчато-

надвигового комплекса нами отбирались 

образцы из центральных частей слоѐв 

(мощностью не менее 1 м) близких по 

петрографическим характеристикам средне- до 

крупнозернистых песчаников в пределах одной 

стратиграфической толщи – узунахматской 

свиты Таласского Алатау (рис. 1, А). Такой 

отбор образцов позволял свести к минимуму 

влияние как различия в реологических свойствах 

пород, так и деформации сдвига, нередко весьма 

значительной на границах слоев. 

Сбор данных и расчет параметров 

эллипсоида деформации можно проводить как 

непосредственно в поле по макроскопическим 

объектам (например, по конгломератам или 

подушечным лавам), так и в ходе камеральных 

работ по микроскопическим объектам. В послед- 

нем случае в поле отбираются ориентированные, 

что позволяет в дальнейшем определять 

ориентировку главных осей образцы эллипсоида 

деформации. Для каждого места отбора 

(гомогенно деформированного объѐма) также 
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измеряются элементы залегания слоистости, 

кливажа, линейности и других структурных 

элементов (рис. 1, Б). Если ориентированные 

образцы отбираются из пород с развитым 

кливажѐм, то, с учетом предположения о 

субпараллельности кливажа и плоскости XY 

стрейн-эллипсоида, достаточно всего двух 

шлифов, ориентированных также перпенди-

кулярно кливажу – один параллельно 

минеральной линейности (плоскость XZ), другой 

перпендикулярно ей (плоскость YZ). В общем 

случае, для реконструкции стрейн-эллипсоида 

необходимо анализировать три (и более) 

непараллельных плоскости образца. Каждый 

шлиф строго привязывается относительно 

плоскости ориенти-ровки образца (рис. 1, В). 

Так как получаемый в результате стрейн-

анализа на плоскости эллипс деформации 

является центрально-симметричной фигурой, то 

при изготовлении шлифов допустим поворот 

только на 180° вокруг оси, перпендикулярной 

плоскости шлифа. Все остальные повороты 

приводят в дальнейшем к ошибкам в 

реконструкции эллипсоида (например, вместо 

эллипсоида, вычисленные параметры будут 

характеризовать гиперболоид, что не будет иметь 

физического смысла). 

Сама оценка величины деформации является 

сугубо геометрической процедурой (неважно, 

что измеряется – обломочные зѐрна кварца или 

же порфиробласты граната в гнейсах) и прежде 

чем производить количественную оценку 

деформации, следует произвести петрогра-

фическое исследование горных пород для 

определения их текстурно-структурных характе-

ристик. Последние необходимы для определения 

однородности исследуемой площади и 

возможности использования того или иного 

метода стрейн-анализа. 

Также определяется гранулометрический 

состав анализируемых маркеров деформации 

(например, обломочных зѐрен кварца), так как 

включение в единую анализируемую выборку 

разных по величине обломочных зѐрен 

(например, псаммитового и пелитового состава) 

в выборке занижает величину оценки величины 

деформации [Барулева, Пупков, 2008]. 

Полученные нами предварительные данные по 

анализу обломочных зѐрен песчаников показали 

занижение результатов более чем на 8% в 

смешанной выборке.  

Кроме этого, необходимо определять 

минеральный состав, так как преобладающий 

минерал обычно используется как маркер 

деформации, а состав обломков и цемента 

определяет отношение вязкости, учитываемое 

при оценке конечной деформации [Lisle, 1988]. 

Исследуя одни и те же породы, но в разных 

метаморфических фациях, необходимо исполь-

зовать наибольшую гранулометрическую 

фракцию, так как при увеличении стадии 

метаморфизма осадочные структуры мелко-

зернистых пород преобразуются быстрее 

[Войтенко, 2005]. 

Исследовавшиеся нами обломочные породы 

узунахматской свиты относятся к мелко-, 

среднезернистым флишевым песчаникам, обло-

мочные зерна в которых характеризуются 

первоначально случайной ориентировкой, что 

необходимо для методов «центр-к-центру» [Fry, 

1976]. Минеральный состав песчаников: кварц – 

60–75%; плагиоклаз (андезин), КПШ – 10–15%; 

хлорит, слюды (серицит, в меньшей степени 

мусковит, биотит) – 10–15%; литокласты; 

акцессорные минералы. Кварц в этих песчаниках 

преобладает в минеральном составе обломков, а 

также присутствует и в цементе, поэтому в 

качестве основных маркеров деформации были 

выбраны именно обломочные зѐрна кварца.  

Кроме минеральных и гранулометрических 

параметров, выявляется основной тип дефор-

мации (растворение под давлением, пластическая 

деформация и прочие), уменьшение объѐма 

(«тени давления», регенерационные каѐмки 

вокруг зѐрен, стилолитовые швы, конформные 

структуры и другие), роль деформации вращения 

жѐсткого тела («структур снежного кома»), 

также необходимые при аппроксимации зѐрен 

эллипсами и в выборе методов стрейн-анализа. 

На следующем этапе обработки необходимо 

аппроксимировать исследуемые зѐрна (оолиты, 

обломочные зѐрна кварца и др.) эллипсами.  

Для наиболее используемых методов стрейн-

анализа (методы Фрая, Rf /) необходимо 150–

250 объектов, поэтому этот процесс иссле-

дователи старались автоматизировать с 

помощью компьютерных программ. Для этого 

шлифы фотографируются (как оптическими, так 

и цифровыми аппаратами или специальными 

цифровыми камерами к микроскопам). И уже 

цифровой снимок обрабатывается с помощью 

специальных утилит для Adobe Photoshop и 

других программ [Bannister et. al., 2004].  

В настоящее время существуют программы полу 

и автоматической обработки цифровых снимков 

EllipseFit [Bannister et. al., 2004], SAPE и CASRG 

[Choudhury et. al., 2006] и ImageJ [Waldron, 

Wallance, 2007]. 

Авторами использовалась технологическая 

возможность среды AutoCAD полуавто-

матически аппроксимировать эллипсами 

кварцевые зѐрна на снимках, что позволяет, во- 
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первых, создавать наборы эллипсов с 

координатами центров, краевых точек, осевых 

отношений и площадей (рис. 2, А). Во-вторых, 

эта процедура позволяет включать в 

исследуемый эллипс «тени давления» вокруг 

кварцевых зѐрен (рис. 2, А, врезка 1) и, таким 

образом, учитывать изменение объѐма [Onasch, 

1984] и восстанавливать первоначальные 

центры зѐрен [Dunne et. al., 1990].  

Развитие цифровых технологий даѐт 

возможность ещѐ более упростить эту 

процедуру, например, используя компьютер, 

интегрированный с микроскопом и цифровой 

камерой, в реальном времени обрабатывающий 

изображения, что необходимо при иденти-

фикации анализируемых зерен. Использование 

компьютерной томографии позволяет восста-

навливать эллипсоид деформации без разру-

шения образца и рутинных процедур 

фотографирования и аппроксимации [Ketcham, 

2005 и др.]. В результате обработки шлифов 

(аппроксимации зѐрен) мы получаем наборы 

эллипсов. Далее нами использовались авторские 

программы («Extractor» в С++ и AutoLISP) для 

извлечения параметров эллипсов и создания 

различных вводных файлов для последующих 

программ вычисления параметров эллипса 

деформации на плоскостях шлифов (методами 

Фрая, Rf /, MOE, MRL и другими). 

Для метода Фрая используется программа 

INSTRAIN (автор E. Erslev, США) и GeoFryPlots 

(автор R. Holcombe, Австралия). Первая работает 

в среде MS DOS и обеспечивает стрейн-анализ 

как традиционным методом, так и 

усовершенствованными методами Фрая. Вторая 

программа свободно распространяется через 

Интернет, удачно сочетает возможности 

дигитайзера (аппроксимации зѐрен) и 

аналитической программы, но даѐт оценку 

только по традиционному методу Фрая.  

Существуют и более новые программы для 

усовершенствованного метода Фрая дающие 

более точную величину и ошибку метода 

[McNaught, 2002; Mulchrone, 2003; Waldron, 

Wallance, 2007]. 

Для метода Rf / используются программы 

К. Питча и Р. Лисла [1979], K. Малхрона и 

П. Мира [2001], Д. Чеу [2003]. Необходимо 

отметить, что классический подход с 

использованием палеток для этого метода при 

ручном подсчѐте, имеет некоторые преиму-

щества, а именно – позволяет определять 

параметры эллипса деформации, если маркеры 

имели первоначально предпочтительную ориен-

тировку. В настоящей работе метаморфизо-

ванные песчаники анализировались следующими 

методами стрейн-анализа и программами 

вычислений: Rf /φ' [Chew, 2003], «среднего эл- 

 

Рис. 1 А. Фотография синклинальной складки Узунахматского блока, Таласский Алатау. Кружками отмечены 

места обора ориентированных образцов; Б. Азимутальная проекция плоскостных (S0 – слоистость, S2 – кливаж) 

и линейных (L2 – минеральная линейность) элементов синклинальной складки, представленной на рис.1, А. 

Нижняя полусфера. Изолинии S0 1-5-10-15-20-25%; В. Маркировка одной из сторон ориентированного образца. 

Показана схема распиловки образца на три субперпендикулярных плоскости, ориентировка и маркировка  

(ch, k, z) шлифов 
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Рис. 2. Последовательность операций стрейн-анализа по подготовке и обработке данных: А. Фото шлифа № 

46ch метапесчаников узунахматской свиты, расположение места отбора см. рис.1, А. Обломочные зѐрна 

оконтурены эллипсами. На врезке: в эллипс включены  регенерационные каѐмки обрастания вокруг 

обломочного зерна кварца (A); Б. Диаграмма Rf/φ' [Chew, 2003]. Isym – индекс симметричности, указывающий на 

равномерное и случайное первоначальное распределение длинных осей эллипсов. Rs – осевое отношение 

эллипса деформации. Phi – угол между большой осью эллипса и выбранным направлением [Lisle, 1985]; В. 

График традиционного метода Фрая [Fry, 1979]; Г. График метода ENFry, эллипс построен методом 

наименьших квадратов. SF – фактор селекции, определяющий набор центров зѐрен для метода наименьших 

квадратов [Erslev, He, 1990]; Д. Азимутальная проекция исходных ориентировок больших (ai) и малых (bi) осей 

эллипсов на анализируемых плоскостях (ch, k, z). Нижняя полусфера 

 

липса объектов»– MOE [Erslev, Ge, 1990], 

«средней радиальной длины» – MRL [Mulchrone 

et. al., 2003] и методом ENFry [Erslev, Ge, 1990]. 

Зная ориентировку относительно сторон света 

анализируемых плоскостей (шлифов) и 

вычисленных вышеуказанными методами 

величин и ориентировок главных осей эллипсов 

деформации на плоскостях, можно восстановить 

(реставрировать) эллипсоид деформации (или 

локальный «тензор деформации», «стрейн-

состояние»). 

Для этого необходимо определиться, как 

будут представляться оси эллипсоида – по 

погружению или по восстанию, и вычислить их 

сферические координаты. Традиционно на  

стереографических проекциях оси представляют 

по погружению, т.е. в нижней полусфере.  

этих случаях удобно и наглядно использовать 

стереографические проекции [Родыгин, 1992] 

или программы для построения и анализа 

данных на этих проекциях, например QuickPlot, 

StereoNet и другие. 

Сферические координаты и величины 

векторов эллипсов деформации на нескольких 

непараллельных плоскостях (рис. 2, Г) 

используются как исходные данные для 

программы M. Брендона (Йельский университет 

США) восстановления эллипсоида деформации 

по методу [Owens, 1984]. Нами также был 

использован наиболее простой алгебраический 

метод [Shimamoto, Ikeda, 1976] реализованный в 

математической среде Maple. 

Восстановление эллипсоида деформации 

осуществлялось при допущении, что объѐм в 

процессе деформации остаѐтся постоянным, что 

при формировании кливажа и связанного с ним 

растворения под давлением не совсем корректно. 

Однако повсеместное распространение каѐмок 

обрастания около кварцевых зѐрен, указывает на 

местное переотложение растворенного материала.  

14



Незначительные различия в валовом химическом 

составе исследуемых песчаников вне зависимости 

от величины их деформации констатируют, что 

изменение объѐма вряд ли было значительным 

[Войтенко, Худолей, Гертнер, 2004]. 

Ориентировки и значения осей локальных 

эллипсоидов деформации в точке наблюдения, 

для которых есть географические (или 

прямоугольные) трѐхмерные координаты можно 

вынести в различные программы визуализации и 

обработки данных в 3D среде (ArcView, 

AutoCAD и другие). Авторами использовалась 

программа AutoCAD и специально составленные 

авторские программы в AutoLISP для построения 

векторов локальных эллипсоидов деформации. 

Имея в наличии эллипсоид деформации, можно 

проецировать его на любую, необходимую для 

анализа, плоскость (что аналогично смене 

координат). Поэтому, сделать это возможно 

графически, опять же используя возможности 

трѐхмерной среды AutoCAD, или алгебраически, 

используя стандартные формулы перевода из 

одной системы координат в другую [Новожилов, 

1948, с. 24–26]. В дальнейшем, можно проводить 

оценку тектонических деформаций разномас-

штабных структур, анализируя пространственное 

распределение результатов стрейн-анализа в со-

вокупности с другими геологическими данными.

ПРИМЕНЕНИЕ СТРЕЙН-АНАЛИЗА В ГЕОТЕКТОНИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЯХ  

(НА ПРИМЕРЕ ТАЛАССКОГО АЛАТАУ) 

Геологическое строение Таласского Алатау.  
В этом разделе приведено краткое описание 

геологических структур региона и возможности 

использования стрейн-анализа в различных 

геотектонических исследованиях. Геологические 

толщи исследуемого региона относятся к 

структурам Северного Тянь-Шаня. По структур-

но-вещественным характеристикам и различиям 

в степени метаморфизма регион разделяется на 

два блока – Узуахматский и Карагаинский, в 

составе последнего выделяются два типа разреза 

– кумыштагский и таласский [Худолей, 

Семилеткин, 1992]. 

Кумыштагский тип разреза представлен в 

нижней части терригенными толщами и 

туффитами венда, а в верхней – мощной толщей 

массивных кембрийско-ордовикских карбонатов 

(бешташская серия). В таласском типе разреза 

доминируют флишоиды: в нижней части – 

терригенные (сарыджонская серия), в верхней – 

терригенно-карбонатные (чаткарагайская серия). 

Завершают разрез красноцветные аргиллиты, 

замещающиеся по простиранию мощной 

терригенной толщей (кызылбельская и постун-

булакская свиты). Возраст отложений в 

таласском типе разреза дискуссионен – 

традиционно его считали рифейским, но находки 

кембрийской фауны в чаткарагайской серии 

указывают на, по крайней мере, частичную 

одновозрастность отложений Кумыштагского и 

Таласского типов разреза [Максумова и др., 

2001]. 

В южном направлении степень 

метаморфизма отложений Таласского типа 

разреза возрастает до фации зеленых сланцев 

[Гончаров и др., 1988] и в пределах 

Узунахматского блока с одноименным типом 

разреза выделяется метакарбонатная бакаирская 

свита, метатерригенно-карбонатная карабу-

ринская и метатерригенная узунахматская свиты. 

Стрейн-анализ проводился в основном в 

пределах Узунахматского блока, поэтому 

рассмот-рим его строение более подробно. 

Узунахматский блок имеет линзовидную форму 

в плане, постепенно выклиниваясь в северо-

западном и юго-восточном направлениях 

(рис. 3). С юго-запада блок ограничен Таласо-

Ферганским разломом (ТФР), а с северо-востока 

– Центрально-Таласским надвигом (ЦТН). ЦТН 

наиболее отчетливо выражен в центральной и 

восточной части Таласского Алатау, тогда как в 

западной части он распадается на серию более 

мелких нарушений и западнее района 

р. Шильбили-Сай, единой структурой не 

прослеживается [Гончаров и др., 1988]. 

Структурный стиль блока определяется широким 

развитием линейных складок с отчетливой 

северо-восточной вергентностью, крылья 

которых сорваны надвигами. В северо-западном 

направлении, вдоль простирания региональной 

структуры, возрастает количество надвигов и 

степень сжатия складок. Широко развит кливаж, 

параллельный осевым плоскостям складок. 

Около ТФР осевые плоскости складок 

субвертикальны, тогда как по мере приближения 

к ЦТН их угол падения уменьшается до 40–45°. 

Азимуты погружения шарниров варьируют от 

100° до 150°, а углы погружения достигают 35°. 

Шарниры региональных и мелких складок 

примерно параллельны друг другу. 

В крупнозернистых песчаниках и 

конгломератах отчетливо выражена линейность 

удлинения, обусловленная однообразной 

ориентировкой длинных осей галек и более 

мелких обломочных зерен. Линейность 

удлинения, как и линейность пересечения 
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кливажа и слоистости, параллельна шарнирам 

складок. Косая ориентировка малоамплитудных 

сдвигов, кинк-зон и кренуляционного кливажа к 

простиранию ТФР, показывает, что их 

происхождение связано с правосторонним 

смещением по ТФР. Эти структуры приводят к 

переориентации более древних структур, но 

развиты локально [Худолей, Семилеткин, 1992].  

На основе закономерных изменений 

стратиграфических мощностей, интенсивности 

склад-чатости и надвигов, геологами МГУ было 

предположено, что первоначально ЦТН 

располагался субпараллельно ТФР, а наблюдаемая 

структура явилась результатом тектонического 

укорочения перпендикулярно ТФР [Гончаров и др., 

1988]. Несмотря на то, что особенности складчато-

надвигового комплекса вкрест и вдоль 

простирания ТФР были объяснены, по сути, с 

позиций «механической стратификации», 

количественных оценок поперечного укорочения 

метаморфизо-ванных толщ Узунахматского блока 

сделано не было. Исключением является работа 

[Худолей, Семилеткин, 1992], в которой для 

оценки укорочения крупной складки был построен 

сбаланси-рованный разрез с использованием 

поправочной функции Дж. Рамсей [Ramsay, Huber, 

1987]. 

Результаты оценки количественной 

деформации. Для исследования методами 

стрейн-анализа пород Узунахматского 

метаморфического зеленосланцевого комплекса 

были отобраны ориентированные образцы вдоль 

трѐх профилей, с ориентацией поперѐк 

простирания главных тектонических структур: 

по водораздельным частям р. Кумыш-Таг – 

р. Постун-Булак, р. Талды-Булак – р.Постун-

Булак и вдоль р. Постун-Булак (рис. 4, 5). Все 

профили начинались от Центрально-Таласского 

надвига и заканчивались в 3–4 км от Талассо-

Ферганского разлома в пределах распро-

странения метаморфизованных песчаников 

узунахматской свиты. Так как стрейн-анализ 

проводился методами оценки деформации по 

включениям в матриксе (Rf/, MRL, MOE) и 

породы в целом (точечных маркеров) – ENFry, то 

итоговые данные по эллипсоидам несколько 

отличаются. На карте и разрезах (рис. 4, 5) 

приведены результаты только по методу MRL, 

характеризующемуся наибольшей точностью 

измерений. 

Пространственные взаимоотношения ориен-

тировки главных осей, типа и величины 

внутрислойной деформации с региональными 

структурами. Несмотря на то, что с помощью 

стрейн-анализа вычисляются величины 

деформации в масштабе образцов, 

характеристики локальных эллипсоидов 

деформации (ориентировка главных осей – X, Y, 

Z; величина полной девиаторной деформации – 

Ed, тип эллипсоида деформации, характе-

ризуемый отношением Лоде ν) в различной 

степени устойчивы на значительных площадях. 

Такая «инвариантность» параметров эллип-

соидов деформации в образцах в 

пространственном распределении отражает тем 

самым региональную устойчивость основного 

механизма внутрислойной деформации. 

В данной работе, исследуемая площадь 

(рис. 4) характеризуется как региональный, а 

часть складчато-надвигового комплекса на этой 

площади – субрегиональный масштабы. 

Отдельная складка или разлом, с этой точки 

зрения, соответствуют локальному масштабу. 

Метапесчаники узунахматской свиты были 

изменены несколькими механизмами 

внутрислойной деформации, но наиболее 

интенсивно породы подверглись деформации 

растворения под давлением. Поэтому 

характеристики локальных стрейн-эллипсоидов 

конечной деформации, несмотря на то, что 

стрейн-эллипсоиды несут суммарную 

характеристику всех механизмов, в основном 

отражают регионально распространѐнную, так 

называемую «проникающую деформацию» 

(penetrative strain) – кливаж, растворение под 

давлением. 

Таким образом, наиболее общей 

региональной (по отношению к изучаемой 

площади, более 55 км) характеристикой 

деформации на уровне образцов в пределах 

изученного района является ориентировка осей 

удлинения стрейн-эллипсоидов, которые в целом 

параллельны шарнирам крупных складок, 

минеральной линейности и параллельны 

простираниям основных надвигов (рис. 4). 

Средние и короткие оси стрейн-эллипсоидов 

демонстрируют поясное распределение по дуге 

большого круга, перпендикулярного оси 

удлинения. Непосредственно у Центрально-

Таласского надвига (ЦТН) поясное 

распределение проявляют уже ось удлинения и 

средняя ось, а для короткой оси характерно 

выдержанное северо-восточное простирание 

[Войтенко, Худолей, 2006].  

Такая ориентировка средней и малой осей 

стрейн-эллипсоидов в пределах изучаемой 

площади может трактоваться как суб-

региональная характеристика, отражающая 

влияние крупных региональных разломов в 

данном регионе: ЦТН и Таласо-Ферганского 

разлома (ТФР). Ориентировка всех трѐх осей 

деформации отражает только процессы 
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Рис. 4. Схематическая геологическая карта участка рек Постун-Булак и Кумыш-Таг, по данным [Худолей, 

Семилеткин, 1992], с изменениями. Расположение участка см. рис. 3, Б  

а, б – неметаморфизованные породы: а – бешташская свита (bs), массивные известняки; б – 

постунбулакская свита (pb), терригенные породы; в, г – метаморфизованные породы: в – узунахматская свита 

(us), песчаники, конгломераты, сланцы; г – карабуринская свита (kb), сланцы, песчаники, известняки; д – 

основные разломы, е – надвиги. ж–к – горизонтальные проекции эллипсоидов деформации, цветом выделены 

типы эллипсоида деформации, определяемые коэффициентом Лоде ν, одноосного удлинения: ж – 1   ν < –

0.5; з – 0.5   ν < 0, одноосного укорочения: и – 0   ν < 0.5; к – 0.5   ν   1. I-I, II-II – геологические разрезы 

(см. рис. 5). Звѐздочками указано расположение складки на рис. 1, А 
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деформации конкретной складки, зоны разлома и 

других локальных (в этом понимании) структур. 

Сопоставление региональных структур и 

типов эллипсоидов деформации выявило, что 

тип эллипсоида деформации, определяемый 

отношением Лоде, также имеет субрегиональное 

значение, изменение которого может быть 

связано с зоной влияния крупных региональных 

разломов (рис. 4). В пределах 1–2 км от ЦТН в 

пределах метаморфизованных пород 

Узунахматского блока тип эллипсоида 

деформации – сплющенный эллипсоид, 

0 > ν   1. Далее по направлению к ТФР он 

последовательно сменяется вытянутым 

эллипсоидом: -1   ν > 0 [Войтенко, Худолей, 

2006]. Необходимо отметить и положительную 

статистическую тенденцию (коэф-фициент 

корреляции Пирсона r = 0.43–0.52) между типом 

эллипсоида деформации и стратиграфическим 

уровнем (границей песчанистой узунахматской и 

сланцевой карабуринской свит). То есть чем 

ближе к подошве узунахматской свиты, тем 

больше эллипсоид деформации приближается к 

эллипсоиду одноосного удлинения, при этом 

интервал типов деформации одновременно 

сужается, что может быть объяснено, например, 

постепенным изменением состава цемента 

песчаников и соответствующих механизмов 

деформации. 

Изменение величины полной девиаторной 

деформации (Ed), характеризующей интенсив-

ность кливажа, в пределах исследуемой площади 

также может быть связано с субрегиональными 

структурами (рис. 5). Зависимость между 

расстоянием от ЦТН и Ed – обратно 

пропорциональная (r = -0.56 и r = -0.69 для 

методов ENFry и MRL, соответственно), т. е. чем 

дальше от ЦТН, тем больше величина полной 

девиаторной деформации. Тем не менее, график 

рассеяния представлен сектором с расширением 

к ЦТН таким образом, что в районе ЦТН 

наблюдается широкий интервал (Ed = 0.10–0.44) 

величин деформаций, а чем ближе к ТФР, тем 

интервал становится уже (Ed = 0.35–0.52), а сами 

величины полной деформации – больше. Кроме 

того, наблюдается субрегиональное изменение Ed 

и вдоль тектонических структур с северо-запада 

на юго-восток. На северо-западе исследуемой 

площади (район распространения карабуринской 

свиты) интервал деформаций узкий (Ed = 0.30–

0.52), а восточнее (район распространения 

узунахматской свиты) становится шире, а сами 

величины деформации имеют более низкие 

значения (Ed = 0.15–0.44). Распределение внутри-

слойных деформаций в ближайших к ЦТН 

надвиговых доменах, характеризующихся резко 

выраженной асимметричностью складок, 

показало, что внутрислойная деформация 

больше в опрокинутом крыле и меньше в 

нормальном. Разница в величинах деформации 

противоположных крыльев надвигов, 

ограничивающих эти чешуи с юго-запада, 

максимальная (Ed   0.11) из всех точек 

наблюдения [Войтенко, Худолей, Гертнер, 2004; 

Войтенко, Худолей, 2006], что позволяет 

предположить, что растворение под давлением 

(кливаж осевой плоскости) происходило в 

обстановке надвигообразования, а не предшест-

вовало ему. 

Исследуемая полоса узунахматских пород 

прилегающих к ЦТН (рис. 4) составляет менее 

1/10 наблюдаемой части ЦТН (рис. 3). Тем не 

менее, основываясь на уже обнаруженных 

закономерностях и на том, что складки и надвиги 

(включая ЦТН) являются неотъемлемыми 

составными частями всего складчато-

надвигового комплекса Узунахматского блока, 

можно спрогнозировать изменение характе-

ристик внутрислойной деформации в 

метапесчаниках узунахматской свиты. Так, 

изменение типа и величин деформации вдоль 

простирания структур на ЮВ проявятся в 

уменьшении величин внутрислойной 

деформации и приобретении эллипсоидами 

деформации уплощѐнной формы в районе 

максимальной мощности узунахматской свиты 

(р. Чиим-Таш). Одновременно с увеличением 

степени уплощения, ориентировка оси 

удлинения (Х) эллипсоидов деформации станет 

менее постоянной, а наибольшую стабильность 

проявит ориентировка оси укорочения (Z). 

Возможно, что эта неоднородность 

внутрислойной деформации всего складчато-

надвигового комплекса определяется синхрон-

ным увеличением мощности узунахматской 

свиты, уменьшением величины градиентов 

метаморфической зональности и немного-

численным развитием надвигов в районе 

р. Чиим-Таш, что косвенно подт-верждается 

слабым развитием кливажа и минеральной 

линейности [Гончаров и др., 1988]. Аналогичное 

уменьшение величин внутри-слойной 

деформации, в связи с увеличением мощности 

толщи, охарактеризовано, например, в работе 

[Burmeister et al., 2004] по структурам в северо-

восточных Аппалачах. 

Оценка тектонического укорочения 

складчатых структур. Оценка конечной 

деформации может быть использована для 

методов сбалансированных разрезов [Ramsay, 

Huber, 1987; McNaught, Mitra, 1996; Яковлев, 

1987]. Эти методы применяются как для 

тыловых или центральных частей (хинтерланд) 
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складчатых сооружений с интенсивным 

развитием кливажа или метаморфизма, так и для 

форландов [Koyi et al., 2003]. В методах 

сбалансированных разрезов результаты стрейн-

анализа используются, например, для 

вычисления поправочной F-функции [Ramsay, 

Huber, 1987] для корректировки длин и 

мощностей слоѐв или для оценки сокращения 

подобной складки в методе восстановления 

разреза по геометрии структурных доменов, в 

основном получившего развитие в результате 

исследований альпийской складчатости Северо-

Западного и Центрального Кавказа [Яковлев, 

2002]. 

В пределах распространения узунахматской 

свиты нами было оценено поперечное 

укорочение отдельных крупных складок 

надвиговых чешуй (см. рис. 4–6) методом Дж. 

Рамсея [Ramsay, Huber, 1987] с учѐтом 

результатов стрейн-анализа. Для каждой складки 

(структурного домена), ограниченной разло-

мами, были построены графики поправочных 

коэффициентов, учитывающих внутрислойную 

деформацию при оценке сокращения складчатых 

структур. 

Вблизи ЦТН поперечное горизонтальное 

сокращение ( %100][ 001  llleF ) смятых в 

складку и ограниченных надвигами слоѐв в 

среднем достигает 51.9–57.2 % (при условии 

неизменной площади в плоскости разреза и без 

учѐта смещения по надвигам). Поперечное 

сокращение складок, расположенных ближе к 

ТФР, составило 37.5–41.8%, т.е. несмотря на 

увеличение полной девиаторной деформации 

(Ed), поперечное сокращение Fe , полученное с 

использованием поправочного F-фактора, не 

дало значимого увеличения мощности и длин 

слоѐв (рис. 6). Это объясняется тем, что 

длинные оси эллипсоидов деформации 

субпараллельны осям складок, а тип эллипсоида 

при приближении к ТФР всѐ более соответствует 

одноосному удлинению (SX >> SY   SZ). Как 

следствие, в разрезе поперѐк простирания 

складчатых структур осевое отношение RYZ 

(используемое здесь для вычисления F-фактора) 

близко к единице. 

Учѐт изменения площади в плоскости разреза 

(т.е. 0Δ A ) при вычислении поправочного F-

фактора увеличил величину поперечного 

сокращения Fe  (рис. 4). Таким образом, вблизи 

ЦТН Fe  составило 64.2–66.3%, а ближе к ТФР 

Fe  достигло 55–56.2%. Разность между двумя 

этими оценками увеличивается при возрастании 

величины полной девиаторной деформации (Ed),  

но увеличение поперечного укорочения Fe  

складок не согласуется с ростом внутрислойной 

деформации Ed. Это означает, что величины 

поперечного сокращения складок и полной 

внутрислойной деформации характеризуют 

разные физические процессы и масштабы 

деформации геологических толщ. 

Таким образом, оценка и учѐт с применением 

поправочного F-фактора внутрислойных 

деформаций в сбалансированных разрезах 

Таласского Алатау показали, что при 

реставрировании длин и мощностей слоев в 

складчатых структурах необходимо привлекать 

трѐхмерные оценки количественной деформации 

с учѐтом изменения площади. Это связано с тем, 

что распрямление слоѐв с учѐтом двухмерных 

оценок может дать результат, идентичный 

простому распрямлению (при максимальном 

удлинении эллипсоида внутрислойной дефор-

мации вдоль шарниров складок). 

Для каждого из анализируемых структурных 

доменов было подсчитано горизонтальное 

сокращение (рис. 6) методом восстановления 

геометрии структурных доменов [Яковлев, 1987]. 

Анализ величин сокращения складок показал, 

что оценки, проведѐнные разными методами, в 

общем случае не совпадают, так как тоже 

характеризуют разные физические процессы и 

масштабы деформации геологических толщ. 

Разница в оценках может быть объяснена 

также тем, что сокращение складчатого домена 

является произведением нескольких величин: 

поворот, простой и чистый сдвиг структурного 

домена [Яковлев, 1987]. В случае горизонтального 

зеркала складок (субвертикальных осевых 

плоскостей складок) – оценки совпадают (домен 

Б), в случае наклонного зеркала складок 

(наклонных осевых плоскостей складок) – оценки с 

использованием F-фактора ниже примерно на 10% 

(домены А, В, Г), так как не учитывают чистый 

сдвиг вдоль зеркала складок и поворот всего 

домена (рис. 6). 

Влияние величины деформации на 

химический состав горных пород. Детальные 

работы по оценке влияния величины 

деформации на химический состав песчаников 

узунахматской свиты представлены в работе 

[Войтенко, Худолей, Гертнер, 2004]. 

Исследования проводились на водораздельном 

участке между реками Кумыш-Таг и Чиим-Таш 

Таласского Алатау, к востоку от района 

настоящего исследования (рис. 3). В этой работе 

было проведено сравнение количественной 

оценки деформации и валового химического 

состава метаморфизованных песчаников узунах- 
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Рис. 6. Сравнение величин поперечного укорочения для структурных доменов А – Г (расположение см. 

рис. 4-5) 
 

матской свиты, переходящих в неметамор-

физованные песчаники постунбулакс-кой свиты, 

в пределах одной опрокинутой складки 

(ограниченной поверхностями надвигов). 

Средние оценки величин полной девиаторной 

деформации опрокинутого крыла – Ed = 0.21, 

нормального крыла – Ed = 0.16, максимальные 

значения величин деформации наблюдаются в 

замковой части складки, Ed   0.4. 

По итогам этой работы было выяснено, что 

валовой химический состав в масштабе крыльев 

складки (сотни метров) не претерпевает 

заметных изменений. Хотя опрокинутое крыло и 

замок складки более деформированы 

(«кливажированы»), чем нормальное крыло, 

средние арифметические и стандартные 

отклонения содержаний химических элементов 

существенно не отличаются друг от друга. 

Однако в масштабе образцов пород 

(сантиметры), по мере увеличения величины 

полной девиаторной деформации, наблюдается 

привнос K, Al и Rb при менее отчетливом 

увеличении содержаний Si, Zr и Ti и вынос Ca, 

Pb и Sr при уменьшении содержаний Mn. При 

этом с увеличением RXZ сокращаются потери при 

прокаливании (п.п.п.). Наиболее прогнозируемый 

результат – умень-шение CaO и п.п.п. при 

увеличении величины полной девиаторной 

деформации – отвечает уменьшению объема при 

растворении под давлением за счет выноса 

наиболее легкорастворимого соединения – 

кальцита. Однако, кальцит может отлагаться в 

пределах элементов складки или в висячем крыле 

надвига, в менее кливажированных трещиноватых 

породах. 

Увеличение содержания K, Rb и Al – типич-

ный признак калиевого метасоматоза, отчетливо 

проявленного в шлифах из образцов 

опрокинутого крыла складки появлением 

новообразованного серицита. Широкое 

распространение серицита также отмечалось и 

другими исследователями для толщ 

Узунахматского блока [Гончаров и др., 1988; 

Abada et al., 2003 и др.]. В процессе растворения 

под давлением плагиоклазы (или литокласты) 

растворяются, а составляющие их элементы 

выносятся из системы или образуют новые, 

более приспособленные к данным условиям, 

минералы (серицит или мусковит). Подобные 

результаты были получены ранее зарубежными 

исследователями [Hippertt, 1998 и др.]. Таким 

образом, реологические свойства исследуемых 

обломочных пород в процессе развития кливажа 

осевой плоскости изменяются – породы, за счѐт 
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интенсивных процессов замещения полевых 

шпатов слюдистыми минералами, становятся 

более «пластичными». 

В итоге, положительная корреляция 

величины деформации и увеличения содержания 

K, Rb и Al в исследованных породах позволяет 

предположить, что калиевый метасоматоз может 

развиваться локально, в приразломных зонах, в 

том числе в результате процесса растворения под 

давлением, т.е. при формировании кливажа 

осевой плоскости. Возможно, что корреляция 

величины деформации и признаков калиевого 

метасоматоза, а также наблюдающиеся макси-

мальные градиенты в величинах деформации 

противоположных крыльев надвигов позволят 

определить зоны массового переноса химических 

элементов и потенциального оруденения в 

соседних, менее деформированных зонах и тем 

самым – уточнить геологоразведочную модель. 

Взаимоотношение микроструктурной ориен-

тировки минералов и величины деформации. 
Взаимоотношению величин деформаций, опре-

деляемых методами стрейн-анализа и микро-

структурной ориентировки кварца обломочных 

зѐрен в метапесчаниках узунахматской свиты 

Таласского Алатау, посвящены следующие 

работы: [Becker, 1995; Войтенко, 2000]. 

В работе А.Ю. Беккера проведено сравнение 

количественной оценки деформации, вычислен-

ной по методу П. Робина [Robin, 1977], и 

кристаллографической ориентировки (СV осей) 

кварца обломочных зѐрен. По результатам этой 

работы было выяснено, что зерна кварца с 

ориентировкой СV осей перпендикулярно оси 

укорочения (Z) проявляют наибольшую, а зерна 

кварца с ориентировкой СV осей под углом  

45–50° к оси Z наименьшую сопротивляемость к 

растворению под давлением. То есть плоскости 

большого и малого ромбоэдра, и тригональной 

дипирамиды являются наиболее растворимыми 

гранями кристалла кварца. 

Таким образом, предпочтительная ориен-

тировка кварца в обломочных зѐрнах до 

деформации может существенно влиять на 

результаты стрейн-анализа даже в пределах 

одного типа горной породы (особенно для 

мономинеральных пород высоких фаций 

метаморфизма). 

Во второй работе проведено сравнение 

количественной оценки деформации, вычис-

ленной методами Фрая и Rf / по обломочным 

зѐрнам кварца, кристаллографической ориен-

тировки [Родыгин, 1994] и аномальной 

двуосности кварца [Варданянц, 1953] обло-

мочных зѐрен. 

По результатам работ выяснено, что оси 

сжатия, установленные по методу определения 

аномальной двуосности кварца, совпадают с 

осями укорочения (Z), определенными стрейн-

анализом, что указывает на механизм 

деформации чистого сдвига (pure shear). Поэтому 

метод определения аномальной двуосности 

можно эффективно использовать для 

определения оси сжатия и таким образом 

определять механизмы конечной деформации. 

С другой стороны, ориентировки поясовых 

узоров СV осей кварца обломочных зѐрен не 

согласуются ни с ориентировкой осей 

эллипсоидов деформации, ни с величиной 

деформации, что отмечается и в работе [Becker, 

1995]. 

Основной механизм внутрислойной дефор-

мации узунахматских песчаников – растворение 

под давлением (кливаж), поэтому форма 

обломочных зѐрен кварца в процессе 

деформации существенно изменяется (процесс 

кристаллизационного обрастания в «тенях 

давления»), в то время как оптическая 

ориентировка кварца обломочных зѐрен остаѐтся 

неизменной. Однако именно этот фактор, может 

дать расшифровку предшествующего этапа 

деформации. Таким образом, ориентировка СV 

осей кварца обломочных зѐрен, а также 

постоянство угла двух пересекающихся поясов 

СV осей позволили выделить две стадии в 

образовании складчато-надвиговой структуры в 

непосредственной близи к ЦТН, согласующиеся 

с результатами предыдущих исследований 

[Худолей, Семилеткин, 1992]. 

Первую стадию можно выделить по анализу 

залегания слоистости и поясовых ориентировок СV 

осей, одна из которых, в плоскости слоистости,  

характеризует осадочную стадию, а вторая, 

поясовая ориентировка, субперпендикулярная к 

слоистости, характеризует межзерновое вращение 

[Вихерт, 1988] и пластическую деформацию зѐрен. 

Разворачивание слоистости согласно этим ориен-

тировкам, определяет возможный начальный этап 

образования складок и надвигов, при котором слои 

изгибаются в открытые асимметричные складки 

(деформация простого сдвига), в дальнейшем 

сминающиеся в опрокинутые складки. 

Так как ориентировки СV осей кварца 

обломочных зѐрен не согласуются с 

параметрами эллипсоидов деформации, то 

можно предположить их «стабильность» на 

второй стадии, когда широко развивался 

параллельный плоскостям надвигов кливаж 

(процесс растворения под давлением), 

характеризующийся эллипсоидами деформации 

одноосного укорочения (т.е. деформации чисто- 
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го сдвига). Таким образом, микроструктурный 

анализ и оценка количественной деформации, 

применяемые совместно к одному объекту, 

могут быть эффективными методами в 

расшифровке стадийности тектонических 

процессов. 

ЗАКЛЮЧЕНИЕ 

Количественные оценки конечной 

деформации, основанные на различных «индика-

торах деформации», позволяют проводить 

стрейн-анализ для разнообразных, в том числе и 

метаморфизованных, горных пород. Петрогра-

фическое исследование пород и выявление 

механизмов внутрислойной деформации являя-

ется базовым элементом для применения того 

или иного метода стрейн-анализа. Однако, если 

петрографическими методами определяются 

сами механизмы внутренней деформации, то 

ценность стрейн-анализа заключается в опреде-

лении именно количественных характеристик 

этих механизмов. 

По результатам стрейн-анализа регионально 

распространѐнных толщ можно «закартировать» 

региональную изменчивость количественных 

характеристик основного механизма внутри-

слойной деформации (ориентировку главных 

осей, тип и величину деформации) и, в итоге, 

выйти на региональные геодинамические 

параметры геологических структур. Резкие 

различия в интенсивности и типе деформации 

крыльев региональных разломов, определившие 

их геодинамическое значение в геологической 

истории регионов, были выявлены именно в 

результате стрейн-анализа вмещающих разломы 

толщ [Hossack, 1968; Coward, Kim 1981; Paterson 

et al., 1989 и др.]. 

Положительная корреляция между измене-

нием мощности слоѐв и внутрислойной дефор-

мацией позволяет использовать стрейн-анализ в 

корректировке моделей формирования складок 

[Яковлев и др., 2003; Ramsay, Huber, 1983], а 

также в построении сбалансированных разрезов 

в толщах с широким развитием кливажа и в 

метаморфических комплексах [Войтенко, 2005]. 

Оценка количественной деформации в 

породах с широким развитием процессов 

растворения под давлением (кливажа) позволяет 

проанализировать взаимоотношения процесса 

массопереноса и степени деформации пород и, 

таким образом, определять масштабы метасо-

матических преобразований. Исследование 

неоднородного распределения кливажа и 

процессов уменьшения объѐма позволяет 

выделять области уменьшения пористости, 

которая существенна для геологоразведочных 

работ на углеводороды [Koyi et al., 2003 и др.].  

Ассоциация локальных полей интенсивной 

внутрислойной деформации, полей напряжения и 

механизмов деформирования геосреды в зоне 

разрывов [Осокина, 2002, Осокина и др., 2007] 

позволяет предположить, что в процессе 

формирования часть общей деформации реалии-

зовывалась и и во внутренней деформации 

вмещающих разломы толщ. Это может сущест-

венно уточнить модели формирования крупных 

разрывов земной коры и, таким образом, 

спрогнозировать локальные структуры на 

глубину и в закрытые районы [Войтенко, 

Худолей, 2006]. Применение оценки количест-

венной деформации совместно с микрострук-

турным анализом к группе объектов или группе 

«индикаторов деформации» позволяет сопоста-

вить локальные тензоры деформации и напря-

жения. Кроме этого, выявляются механизмы 

внутренней деформации, их влияние на 

изменение формы (определяемой стрейн-анали-

зом) и внутренней структуры объекта 

(определяемой микроструктурным анализом), а 

также возможность расшифровать стадийность 

тектонических процессов. 

Таким образом, стрейн-анализ является 

мощным инструментом в различных геотектони-

ческих исследованиях. Однако «чистое» его 

применение без петрографических, детальных 

структурных исследований и выяснения 

механизмов деформации геологических структур 

может привести к некорректной оценке внутри-

слойной деформации или, например, тектони-

ческого укорочения складчатых структур.  

Дальнейшее развитие стрейн-анализа нами 

представляется в использовании его в совместных 

исследованиях полей деформаций и напряжений 

складчатых и разрывных структур. 
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