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Азасское плато в Алтае-Саянской горной области является единственной территорией в умеренных
широтах континентальной Евразии, где выявлены внутриледные вулканы, образованные при взаи-
модействии извергающейся лавы со льдом и талыми водами. Орографический фактор в Тоджин-
ской котловине обусловливал развитие в холодные эпохи мощных покровных ледников, площадь
которых оценена в 13 тыс. км2. Разнообразие геоморфологических единиц, отражающих историю
неотектонического развития, вулканизма и оледенений квартера создает уникальную возможность
для выполнения палеогеографических реконструкций. Построена геоморфологическая карта на
основе выделения генетически однородных поверхностей. Для последних получены морфометри-
ческие показатели, парагенезисы и временные ряды, особое внимание уделено рельефу внутрилед-
ных вулканов и следам разновозрастных оледенений.
Установлено трехуровневое строение нижнего яруса внутриледных вулканов, формировавшихся во
второй половине позднего плейстоцена при толщине ледового покрова в первые сотни метров;
обоснован ледниково-экзарационный генезис микрорельефа, который ранее считался водно-лед-
никовым (катафлювиальным); возраст склонов вулканов верхнего яруса (за исключением вулкана
Дерби-Тайга) ограничен поздним неоплейстоценом и, соответственно, омоложены осложняющие
их ледниковые долины и кары. Изучение тел сейсмообвалов и стенок отрыва в ледниковых долинах
горного массива Дерби-Тайга и сопоставление их со следами Чуйского землетрясения (2003 г.) поз-
воляет оценить магнитуду вызвавшего их голоценового землетрясения как Ms = 7.5. Выявлены про-
тиворечия результатов геоморфологических исследований палеогеографической картины, восста-
навливаемой на основе лишь абсолютных датировок.
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ВВЕДЕНИЕ
Внутриледные вулканы имеют характерные

морфологические и петрологические черты, фор-
мирующиеся при взаимодействии извергающей-
ся лавы со льдом и водами, возникшими в резуль-
тате таяния льда. Такие образования были обна-
ружены в середине ХХ века на территориях

Исландии (Noe-Nygaard, 1940) и Канады
(Mathews, 1947). В дальнейшем они были доволь-
но подробно изучены в геологическом и геомор-
фологическом плане (Mathews, 1951, 1952; Allen et al.,
1982; Jakobsson, Gudmundsson, 2008; Russell et al.,
2014; Moles et al., 2018; Hodgetts et al., 2021).
В Евразии внутриледные вулканы встречаются
чрезвычайно редко. Наиболее масштабной тер-
риторией их распространения является Азасское
плато Алтае-Саянской горной области. Четвер-
тичные вулканы были выявлены здесь в ходе ра-
бот в 1945–1946 гг. С.В. Обручев и М.Л. Лурье
впервые нанесли на карту продукты базальтовых
излияний и составили первую схему стратигра-

# Ссылка для цитирования: Новиков И.С., Михаревич М.В.,
Прудников С.Г. (2023). Морфология рельефа внутри-
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ная Тува) // Геоморфология и палеогеография. Т. 54. № 2.
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фии и тектоники (Лурье, Обручев, 1948). Позд-
нее, в ходе среднемасштабной геологической
съемки в середине 1950-х гг. возникло предполо-
жение о взаимодействии изверженных пород со
льдом (Гросвальд, 1965). Внутриледный характер
части вулканических построек был установлен в
конце 1990-х гг. (Ярмолюк и др., 1999). Дальней-
шее изучение этих образований шло главным об-
разом в петрологическом и геохронологическом
направлениях (Yarmolyuk et al., 2001; Демонтеро-
ва, 2002; Сугоракова и др., 2003; Arzhannikov et al.,
2012). В геоморфологическом отношении внутри-
ледные вулканические постройки изучены на-
много хуже, и результаты подобных исследова-
ний представлены в единичных обзорных работах
(Гросвальд, 2003; Komatsu et al., 2007a).

ОРОГРАФИЯ И ИСТОРИЯ РАЗВИТИЯ 
РЕЛЬЕФА

Рассматриваемая территория расположена в
северо-восточной части Алтае-Саянской горной
области, которая включает хребты Восточный
Саян и Академика Обручева, восточную оконеч-
ность хр. Западный Саян и расположенную между

ними обширную область с низко- и среднегор-
ным рельефом – Тоджинскую котловину. В восточ-
ной своей части эта котловина раздваивается, раз-
деляясь системой возвышенностей субширотно-
го простирания на две открытые к западу
котловины. Северная котловина (Хамсаринская)
дренируется реками Хамсара и Азас, а южная
(Серлигхемская) – верховьями Бий-Хема, или
Большого Енисея (рис. 1). Абсолютные отметки
днищ Хамсаринской и Серлигхемской впадин
1000–1500 м, высоты разделяющих их возвышен-
ностей – от 1500–1900 м на западе и до 2300–
2600 м на востоке.

Водораздельные части хребтов, обрамляющих
Тоджинскую котловину, как и во всей Алтае-Са-
янской горной области (Новиков, 1998), образо-
ваны наиболее приподнятыми неотектонически-
ми блоками. До начала новейшей активизации
местность представляла собой пенеплен мел-па-
леогенового возраста (Гросвальд, 1965). Денуда-
ционная равнина сформировалась на отметках
немного превышавших уровень моря мелового и
палеогенового возраста, составлявший от 250 до
300 м над современным уровнем (Haq, Al-Qahtani,
2005). Время начала интенсивного воздымания,

Рис. 1. Схема расположения участка детальных работ на территории Азасского плато. В качестве фона использована
трехмерная модель рельефа SRTM.
Fig. 1. Location of detailed study area in the Azas Plateau. 3D terrain model SRTM was used as a background.
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судя по данным по сопредельным территориям,
составляет около 2 млн л. н. (Novikov, Sokol,
2007). Абсолютные отметки Восточного Саяна
колеблются в интервале 2200–2500 м, редко до-
стигая 2800 м. У хр. Академика Обручева высоты
водоразделов лежат в диапазоне 2000–2500 м
(иногда до 2700 м), а у Западного Саяна составля-
ют 2100–2500 м. Несмотря на незначительные
абс. высоты, осевые части хребтов переработаны
древними ледниковыми процессами с образова-
нием альпинотипного рельефа. Отставшие в воз-
дымании блоки с абс. отметками вершинных по-
верхностей в пределах 1200–1700 м образуют
нижние ступени хребтов и обширную Тоджин-
скую котловину между ними. Морфология релье-
фа котловины достаточно типична для Алтае-Са-
янской горной области: представлены формы
озерного, аллювиального и ледникового проис-
хождения. Однако имеется ряд отличительных
особенностей. Во-первых, котловина почти не
содержит отложений, коррелятных новейшему
этапу развития. В этом она похожа на Кузнецкую
впадину, где, несмотря на обрамляющие ее гор-
ные сооружения, процессы выноса на неотекто-
ническом этапе преобладают над процессами
аккумуляции (Новиков и др., 2013).

Во-вторых, при достаточно небольших абсо-
лютных высотах в восточной половине котлови-
ны в холодные эпохи четвертичного периода раз-
вивался покровный ледник площадью, по нашим
оценкам, около 13 тыс. км2 и толщиной, по оцен-
ке М.Г. Гросвальда (1965), около 1 км. Восточный
Саян и хр. Академика Обручева, соединяющиеся
в своих восточных частях, образовывали ловушку
в виде открытой в сторону основного направле-
ния влагопереноса “воронки”. Такая позиция
обеспечивала здесь повышенное количество ат-
мосферных осадков и более мощное оледенение,
чем можно было бы ожидать, исходя из абс. высот
территории.

В-третьих, восточная часть котловины входит
в ареал неоген-четвертичного вулканизма Север-
ной Монголии и Южной Сибири. Совместные
проявления на одной площади покровного оледе-
нения и вулканизма приводят к формированию
необычных для внутренних частей континентов в
умеренных широтах внутриледных вулканов
(рис. 2). Формирование их происходит следую-
щим образом: в результате излияний лав базаль-
тового состава на территории, покрытой мощным
ледовым покровом, происходит его локальное та-
яние, но, так как размеры покрова намного пре-
вышают размер образовавшегося озера, то оно
оказывается запертым в ледяных берегах. Даль-
нейшие излияния происходят с формированием в
озере вулканического острова, сложенного пил-
лоулавами и гиалокластитами, представляющи-
ми собой туфоподобные массы, сформированные
в результате аккумуляции продуктов преобразо-

вания базальтовых лав в водной среде. При вре-
менном затухании вулканической деятельности,
продукты извержений размываются и переоткла-
дываются в виде валунников и песков. В зависи-
мости от количества изверженного материала
вулканические постройки могут едва возвышать-
ся над уровнем внутриледного озера и образовы-
вать конические формы рельефа – “тиндары”
или же широкие столовые возвышенности, по-
верхность которых бронирована мощным слоем
излившихся в субаэральных условиях лав после
того, как вулканическая постройка стала выше
уровня воды в озере, – “туйи” (Jakobsson, Gud-
mundsson, 2008). Если излияния происходили в
межледниковья, лавы базальтов в силу высокой
температуры и малой вязкости растекались на
больших территориях и образовывали маломощ-
ные покровы с небольшими шлаковыми конуса-
ми, формировавшимися над подводящими кана-
лами на финальных стадиях извержений.

В восточную часть Тоджинской котловины
вдается приподнятый блок субширотного про-
стирания с абс. отметками вершинного плато
2000–2100 м, над которым возвышаются четвер-
тичные вулканические постройки с высотами до
2600–2700 м. Эта территория носит название
Азасского плато. Основанием вулканических по-
строек служит обширное неоген-раннечетвер-
тичное лавовое поле, сформировавшееся в пери-
од 2.1–1.2 млн л. н. (Сугоракова и др., 2003) и
занимающее всю водораздельную часть блока.

Рис. 2. Схематические разрезы основных типов внут-
риледных вулканов (по Jakobsson, Gudmundsson,
2008): (а) – тиндар, (б) – туйя. 1 – пиллоулавы, 2 – ги-
алокластиты, 3 – валунники и пески, 4 – покровные
лавы, 5 – дайки и подводящие каналы, 6 – уровень
воды, 7 – лед.
Fig. 2. Simplified cross-sections of intraglacial volcanо ba-
sic types (after Jakobsson, Gudmundsson, 2008): (а) –
tindar, (б) – tuya. 1 – pillow lava, 2 – hyaloclastite, 3 –
boulders and sands, 4 –cap lava, 5 – dikes and channel-
ways, 6 – water level, 7 – ice.
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Геологическое строение внутриледных вулка-
нов можно рассмотреть на примере вулкана Дер-
би-Тайга, которое достаточно детально описано
А.М. Сугораковой и соавт. (2003). Оно полностью
соответствует строению классических построек
этого типа, описанных на территории Канады и
Исландии, показанному на рис. 2. Склоны вулка-
на Дерби-Тайга образуют гиалокластиты, шаро-
вые лавы, продукты размыва вулканических по-
род. Как правило, мелкие обломки сложены чер-
ным базальтовым стеклом, более крупные
обязательно имеют стекловатую внешнюю зону и
часто приобретают форму зонально построенных
лавовых шаров и подушек, типичных для шаро-
вых лав. Цементирующая масса представлена
мелко- и тонкообломочным вулканическим стек-
лом, в значительной степени хлоритизирован-
ным. Разные по размеру обломки хаотически пе-
ремешаны в пределах крупных линзообразных за-
лежей гиалокластитов мощностью до 10–15 м.
Местами отдельные пачки слоев гиалокластитов
разделены крупными линзами палагонитизиро-
ванного вулканического песка с тонкой горизон-
тальной слоистостью, перемытого в озерных
условиях. В строении вулканокластического ком-
плекса отмечаются также достаточно крупные
фрагменты лавовых потоков, в том числе в виде
шаровых лав, а также отдельные штокообразные
лавовые тела. Последние характеризуются изо-
метричными формами выходов и по вертикали
прослеживаются на многие десятки метров. Они
отвечают выводящим каналам лавовых излия-
ний. Разнотипные проявления массивных лав
(как шаровых, так и штокообразных) имеют стек-
ловатые зоны контактов и заключены в лавовую и
гиалокластитовую матрицу. Их контактные по-
верхности обычно плохо выражены вследствие
постепенной смены массивных лав брекчией вул-
канических стекол. Вулканокластический ком-
плекс слагает основной объем пород вулкана, его
видимая мощность составляет более 550 м. Вверх
по разрезу он с переслаиванием сменяется серией
лавовых потоков сильно пористых базальтов об-
щей мощностью 50–70 м. Последние бронируют
вершинное плато Дерби-Тайга. Очевидно, что по-
роды лавовой кровли одновозрастны с вулкано-
кластитами, но изливались уже над уровнем под-
ледного озера. Состав пород вулкана, как лав, так
и вулканокластического комплекса, варьирует от
субщелочных оливиновых базальтов до базанитов
(Сугоракова и др., 2003).

Изотопное датирование гиалокластитов и пе-
рекрывающих их базальтов дает представление о
времени существования на рассматриваемой тер-
ритории ледниковых покровов. Так, гиалокла-
ститы внутриледных вулканов Приозерного и
Соруг-Чушку-Узю Азасского плато по K-Ar опре-
делениям имеют возраст 60–75 тыс. л., что свиде-
тельствует о масштабном (покровном) характере

первого поздненеоплейстоценового оледенения.
Расположенный рядом с ними и извергавшийся
явно в субаэральных условиях вулкан Улуг-Ар-
гинский по результатам K-Ar датирования имеет
возраст 48 тыс. лет (Yarmolyuk et al., 2001), что
должно указывать на полную деградацию ледни-
ков в этой части Восточного Саяна в период меж-
ду первым и вторым поздненеоплейстоценовыми
оледенениями. Второе оледенение в пределах ис-
следуемой территории предположительно но-
сило горно-долинный характер. Возраст ледни-
ковых отложений в долинах Окинского плоско-
горья по данным 10Be датирования составляет
16.44 ± 0.38 тыс. л. и 22.80 ± 0.56 тыс. л. (Arzhan-
nikov et al., 2012).

Возраст лавового покрова на вершине горного
массива Дерби-Тайга по результатам K-Ar дати-
рования оценивается как 760 ± 50 тыс. л. (Yarmol-
yuk et al., 2001). Если определения верны, то этот
вулкан сформировался внутри мощного ранне-
четвертичного ледникового щита. Достоверно
установленные формы ледникового рельефа и
моренные отложения этого возраста в пределах
Алтае-Саянской горной области на сегодня не из-
вестны. Это послужило основанием для проведе-
ния полевого геолого-геоморфологического изу-
чения объекта и построения на район детальной
геоморфологической карты. Полевые исследова-
ния были проведены в июне–июле 2021 г., в ходе
работ использовались космические снимки с раз-
решением 1 м, геологические карты масштаба
1 : 200000 и топографические карты масштаба
1 : 50000; применялся метод выделения генетиче-
ски однородных поверхностей.

ГЕОМОРФОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ 
РАЙОНА ГОРНОГО МАССИВА 

ДЕРБИ-ТАЙГА
Горный массив Дерби-Тайга представляет со-

бой столовую возвышенность с абс. высотами
вершинного плато 2400–2600 м, расположенную
на поверхности плато с отметками 2000–2200 м
(рис. 3). Данный массив был выбран нами как по-
лигон для детального исследования, поскольку
его геоморфологическое строение типично и для
других подобных массивов, а также на его терри-
торию в открытом доступе есть крупномасштаб-
ные топографические карты и космические
снимки высокого разрешения. В плане полигон
имеет форму квадрата со стороной около 17 км.
В ходе полевых работ были установлены генети-
ческие разновидности элементов рельефа. На
этапе последующих камеральных исследований в
результате дешифрирования цифровых моделей
рельефа и космических снимков высокого разре-
шения в пределах полигона были выделены гене-
тически однородные поверхности, имеющие на
местности размеры более 250 м хотя бы по одному
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из измерений. Наиболее сложно устроен сам мас-
сив; плато, на котором он расположен, имеет более
простую геоморфологическую структуру (рис. 4).

Класс аккумулятивных поверхностей. Поверх-
ности ледниковой аккумуляции представлены
моренными равнинами (gl2) и моренными поля-
ми малого ледникового периода (gl1). Моренные
равнины имеют общий уклон 1–3°, мелкогрядо-
вый микрорельеф с высотой гряд до 1 м при ши-
рине 100–200 м. Сложены они диамиктоном
позднеплейстоценовой донной морены с валуна-
ми гранитного и базальтового состава диаметром
обычно менее 0.5 м, сплошным чехлом перекры-
вающей поверхность базисной вулканической
равнины. Участки сплошного распространения
донной морены имеют вытянутую в плане форму
(длиной до 7–8 км и шириной 1–2 км). Поверх-
ность задернована и покрыта кустарником. Мо-
ренные поля, предположительно относящиеся к
малому ледниковому периоду, представлены в
пределах полигона единичным участком в верхо-
вьях каровой лестницы, врезанной в горный
массив Дерби-Тайга с востока. Имеют незадер-
нованную поверхность с общим уклоном до 5° с
бугристо-грядовым микрорельефом, сложены диа-
миктоном с плохо окатанными валунами размером
до 1–2 м, налегающим на задернованную поверх-
ность позднеплейстоценовой донной морены.

Поверхности озерной аккумуляции представ-
лены песчано-галечными равнинами (lm1), рас-
положенными обычно в понижениях моренных
равнин. Озерные равнины субгоризонтальные, име-
ют слегка вытянутую в плане форму (500 × 1500 м).

Как правило, они задернованы, но в центральных
частях часто расположены современные мелко-
водные озера.

Поверхности гравитационной аккумуляции
представлены осыпными конусами и шлейфами
(kl1), а также телами обвалов (kl2). Осыпи и обва-
лы распространены исключительно в пределах
склонов долин, врезанных со всех сторон в гор-
ный массив Дерби-Тайга. Осыпные конусы рас-
положены у подножий крутых склонов долин, где
обычно сливаются в шлейфы шириной 100–200 м
и протяженностью до 2–2.5 км. Угол наклона
осыпей варьирует от 28 до 38° в зависимости от
крупности слагающих их обломков. Обвалы тяго-
теют к подножьям склонов ступенчатых каровых
долин горного массива Дерби-Тайга. Они разви-
ты преимущественно в долинах, врезающихся в
него с запада и востока. Судя по налеганию на за-
дернованную поверхность современных пойм и
практически полному отсутствию эпигенетиче-
ских изменений, обвалы имеют голоценовый воз-
раст. Они представляют собой изометричные те-
ла с бугристой субгоризонтальной поверхностью
и крутым (30–35°) уступом по внешней границе.
Размеры наиболее крупных обвальных тел дости-
гают 1 км в поперечнике, иногда отдельные обва-
лы сливаются в протягивающиеся вдоль подно-
жья склонов полосы шириной 150–500 м и протя-
женностью до 2.5 км. Тела обвалов в основном
сложены обломками гиалокластитов, размер ко-
торых может достигать 20–35 м в поперечнике;
некоторые крупные обломки укатились на 50–
150 м от внешней границы этих тел. По всем при-
знакам данные обвалы имеют сейсмогенное про-
исхождение. При этом на изученной территории
тектоногенные уступы и системы сейсмогенных
разрывов не обнаружены. Неотектонический раз-
лом, с которым связано землетрясение, вызвав-
шее масштабное обрушение склонов долин гор-
ного массива, проходит за пределами изученной
территории. Вероятнее всего он образует восточное
ограничение хр. Улуг-Арга в 19 км к западу от
центра массива Дерби-Тайга, которое уже отме-
чалось в качестве сейсмогенной структуры (Аржан-
ников, 2000). Сейсмообвалы аналогичного мас-
штаба в сходной геоморфологической ситуации
сформировались в 2003 г. на Горном Алтае в ходе
землетрясениия с Ms = 7.5 (Лунина и др., 2006).

Аккумулятивные поверхности временных во-
дотоков имеют незначительное распространение
в пределах рассматриваемой территории. Они
представлены конусами выноса (pl1), сформиро-
вавшимися в позднем неоплейстоцене при раз-
мыве слабосцементированных гиалокластитовых
толщ внутриледных вулканов в ходе дегляциации.
Задернованные пролювиальные поверхности
имеют наклон 5° и сложены гравийно-глинистым
материалом. Они локализованы у южных и запад-
ных подножий горного массива Дерби-Тайга, ко-

Рис. 3. Внутриледный вулкан Дерби-Тайга. Вид с
юго-запада, относительная высота над прилегающей
равниной 600 м (фото И.С. Новикова). А – покров-
ные лавы, Б – гиалокластиты, В – валунники и пески,
Г – сейсмообвал, Д – базальные лавы.
Fig. 3. Derbi-Taiga intraglacial volcano. View from the
southwest, relative height above the adjacent plain 600 m
(photo courtesy I.S. Novikov). А – lava cap, Б – hyalo-
clastite, В – boulders and sands, Г – seismic-induced
rockfall, Д – basal lava.
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торые в силу экспозиции раньше и быстрее осво-
бождались от ледникового покрова; активно ис-
пользуется местными оленеводами в качестве
летних пастбищ.

Аккумулятивные поверхности постоянных во-
дотоков, стекающих с западного, южного и во-
сточного склонов горного массива Дерби-Тайга
представлены сближенными по высоте поймой и
первой надпойменной террасой (al1). Их ширина
на субгоризонтальных участках моренных и вул-
канических равнин достигает 100 м за счет блуж-
дания водотоков. В днищах эрозионных долин
они, как правило, менее 10 м шириной и не выра-

жаются в масштабе карты. Сложены днища эро-
зионных долин валунно-галечными отложениями,
частично задернованы и покрыты кустарником.

Поверхности вулканической аккумуляции яв-
ляются самыми распространенными на рассмат-
риваемой территории и составляют более 75% ее
площади. Они образуют несколько высотных
уровней ступенчатой равнины Азасского плато.
Наименьшие гипсометрические отметки имеет
базисная вулканическая равнина (vp1). Она сфор-
мировалась до начала или на ранних этапах нео-
тектонической активизации при массовых излия-
ниях базальтов на нерасчлененную поверхность

Рис. 4. Космический снимок LANDSAT (А) и геоморфологическая карта (Б) района внутриледного вулкана Дерби-
Тайга. Генетически однородные поверхности. Аккумулятивные: 1 – моренные равнины, 2 – моренные поля малого лед-
никового периода, 3 – озерные равнины, 4 – осыпные конусы, 5 – тела обвалов, 6 – пролювиальные конусы, 7 – пой-
ма и первая надпойменная терраса, 8 – базисная вулканическая равнина, 9 – вершинные плато внутриледных вулка-
нов; склоны внутриледных вулканов: 10 – крутые, 11 – средней крутизны, 12 – пологие; денудационные: 13 – отпрепари-
рованные подводящие каналы вулканов; склоны ледниковых долин: 14 – крутые, 15 – средней крутизны; 16 –
экзарационные равнины; экзарационные склоны: 17 – пологие, 18 – средней крутизны; 19 – стенки отрыва обвалов;
20 – пологие привершинные склоны; 21 – средней крутизны склоны подножий (педименты); склоны эрозионных долин:
22 – крутые, 23 – средней крутизны; 24 – линии гипсометрических профилей.
Fig. 4. Satellite image LANDSAT (а) and geomorphological map (б) of Derbi-Taiga intraglacial volcano. Land units. Accumula-
tive: 1 – moraine plains, 2 – morainе areas of the Little Ice Age, 3 – lake plains, 4 – talus cones, 5 – rockfall bodies, 6 – proluvial
cones, 7 – floodplain and the first f loodplain terrace, 8 – basal volcanic plain, 9 – top plateaus of intraglacial volcanoes; intrag-
lacial volcano slopes: 10 – steep, 11 – average steepness, 12 – gentle; denudation: 13 – prepared channelways of volcanoes; glacial
valleys slopes: 14 – steep, 15 – average steepness; 16 – exaration flats; exaration slopes: 17 – gentle, 18 – average steepness; 19 –
rockfalls rupture surfaces; 20 – gentle upper slopes; 21 – foothill slopes of average steepness – pediments; erosion valley slopes:
22 – steep, 23 – average steepness; 24 – hypsometric curve lines.
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мел-палеогенового пенеплена. Мощность ба-
зальтов в краевых частях Азасского плато места-
ми достигает 250 м. В центральной части она, ве-
роятно, не превышает 50 м, поскольку там базаль-
ты не перекрывают сложенные гранитами
остаточные возвышенности пенеплена. Опреде-
ление K-Ar методом возраста базальтов этой вул-
канической равнины показывает, что ее форми-
рование происходило в интервале 2.1–1.2 млн л. н.
(Сугоракова и др., 2003). Поверхность базальной
равнины субгоризонтальная с небольшими укло-
нами в сторону северной и южной границ Азас-
ского плато. В пределах полигона ее высотные
отметки в центральной части составляют 2100–
2150 м, на южной границе 1850–1860 м (среднее
снижение 30 м на 1 км). Абсолютные отметки
вдоль северной границы полигона – 2000–2050 м
(среднее снижение 20 м на 1 км).

Базисная вулканическая равнина Азасского
плато и вершинные плато внутриледных вулка-
нов нижнего уровня несут на себе следы обработ-
ки покровным ледником в виде системы выпук-
лых протяженных валов, понижения между кото-
рыми заполнены материалом донной морены
(рис. 5). Системы валов немного напоминают
следы деятельности талых вод, образующихся
при катастрофической дегляциации в ходе вулка-
нических извержений, зафиксированных в Ис-
ландии (Björnsson, 2003). Основываясь на этом
сходстве, некоторые исследователи считают, что
микрорельеф поверхности Азасского плато сфор-
мировался аналогичным образом (Komatsu et al.,
2007b). Однако известные в пределах Алтае-Са-
янской горной области следы катастрофических
потоков имеют совершено другую морфологию и
локализацию в структуре рельефа (Новиков,
Парначев, 2000) и всегда находятся в тесной кор-
реляции с характерными отложениями (Зольников,
Деев, 2012; Зольников и др., 2021), что не позволя-

ет присоединиться к мнению Г. Комацу с соавто-
рами.

Над базисной вулканической равниной возвы-
шается серия внутриледных вулканов, высота ко-
торых зависит от глубины внутриледных озер,
которая, вероятно, прямо связана с толщиной ле-
дового покрова Азасского плато на момент извер-
жения. Морфологически внутриледные вулканы
представляют собой столовые возвышенности,
имеющие изометричную в плане форму и попе-
речные размеры от 2 до 7 км, они образуют не-
сколько гипсометрических уровней. Нижний из
них (vp2.1) имеет абс. отметки 1950–2050 м, воз-
вышаясь над базисной равниной на 40–70 м; сле-
дующий по высоте (vp2.2) имеет отметки 2100–
2150 м, а третий уровень (vp2.3) – 2170–2220 м.
Наибольшие высотные отметки, составляющие
2500–2570 м (максимальная – 2654 м), имеет вер-
шинное плато горного массива Дерби-Тайга (vp2.4).

Вершинные плато внутриледных вулканов об-
рамляют склоны, отделяющие их от базисной
равнины или вершинных плато более низких
уровней. Они подразделяются на крутые склоны
внутриледных вулканов (slv1) – 25–29°, склоны
средней крутизны (slv2) – около 20° и пологие
(slv3) – около 15°. Поскольку одна постройка мо-
жет иметь склоны разной крутизны, их наклон,
вероятно, не связан с возрастом и, скорее всего,
является результатом особенностей взаимодей-
ствия с водой или льдом, ограничивавшим расте-
кание продуктов извержения. Склоны всех внут-
риледных вулканов полигона, за исключением
вулкана Дерби-Тайга, сформировались в позднем
неоплейстоцене и слабо расчленены последую-
щей эрозией. В ходе дальнейшего экзогенного
преобразования геоморфологическая структура
горных массивов, образованных внутриледным
вулканизмом, существенно усложнилась в ре-

Рис. 5. Характер преобразования поверхности Азасского плато: (а) – космический снимок LANDSAT, (б) – геомор-
фологическая карта. rb – поверхности донной экзарации, gl2 – поверхности, сложенные мореными отложениями.
Fig. 5. Pattern of transformation of the Azas Plateau surface: (а) – satellite image LANDSAT, (б) – geomorphological map. rb –
bottom exaration surfaces, gl2 – surfaces of moraine accumulation.
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зультате отступания склонов и расчленения мас-
сивов ледниковыми, эрозионными и гравитаци-
онными процессами, а также за счет аккумуляции
выносимого материала в пределах днищ форми-
рующихся долин и у подножья склонов. Сейчас в
пределах наиболее древних внутриледных вулка-
нов представлены практически все разновидно-
сти геоморфологических элементов Азасского
плато, как аккумулятивного, так и денудацион-
ного генезиса.

Отдельные внутриледные вулканы при своем
формировании не выросли выше уровня внутри-
ледного озера. В этом случае у них не сформировано
вершинное плато, и они имеют форму конуса.

Класс денудационных поверхностей. Поверхно-
сти избирательной денудации крайне редки на
территории Азасского плато и в пределах полиго-
на представлены единственным элементом –
склонами холма крутизной около 20–25°, пред-
ставляющего собой отпрепарированный подво-
дящий канал вулкана (sd1). Высота холма около
60 м, диаметр 350 м, он сложен хорошо раскри-
сталлизованными толстоплитчатыми порфиро-
видными долеритами, резко контрастирующими
с остальными вулканитами территории.

Ступенчатые каровые долины (каровые лест-
ницы) в пределах полигона развиты только в гор-
ном массиве Дерби-Тайга. Они врезаны в него со
всех сторон, расчленив его до такой степени, что
от вершинного плато первоначальной площади
примерно 13 км2 к настоящему времени сохрани-
лось только около 2 км2, т.е. около 15%. В южной
части массива долины противоположных скло-
нов уже встретились верховьями, где образовался
гребневидный водораздел с высотами на 50–100 м
ниже прилегающих участков вершинного плато.
Длина долин составляет обычно 1.5–2.5 км, ши-
рина 1–1.5 км, глубина – около 300 м.

Склоны ледниковых долин, как правило, со-
стоят из двух частей. Экзарационная – выпахан-
ная – нижняя часть в условиях Алтае-Саянской
области обычно перекрыта осыпями. Верхние две
трети склона ледниковых долин – обвально-
осыпные, изрезанные кулуарами.

Таким образом, выделяются склоны леднико-
вых долин крутые (slg1) и средней крутизны
(slg2). Крутые склоны часто осложнены стенками
отрыва обвалов, на таких участках их крутизна
достигает 50–75°. Они слабо расчленены лавин-
но-осыпными лотками (кулуарами), в основании
которых всегда расположен осыпной шлейф. Об-
ращены крутые склоны обычно на СВ и В. Склоны
средней крутизны имеют углы наклона, близкие к
естественному откосу – 29–33°. Они обычно на всю
высоту покрыты маломощным слоем коллювия,
сквозь который проступают скальные породы.

Поверхности экзарации, образующиеся за
счет выпахивания при движении ледника, широ-

ко распространены в пределах участка, но, как
правило, на них формируется микрорельеф, не-
значительно изменяющий первичные поверхно-
сти вулканической аккумуляции. Если измене-
ния незначительные, на карте такие поверхности
показываются как базальтовые плато. Если экза-
рационные процессы полностью преобразуют
исходную поверхность, то такие участки изобра-
жены как экзарационные. Среди них выделяются
собственно экзарационные поверхности (rb) и
экзарационные склоны пологие (slr3) и средней
крутизны (slr2). Экзарационные поверхности
имеют углы наклона от 0 до 5°, к ним могут быть
отнесены днища каровых лестниц массива Дер-
би-Тайга и ложбин растекания покровного лед-
ника, по которым ледовые массы двигались с
Азасского плато на ЮЗ. Глубина этих трогов 350–
400 м при ширине от 3 до 4 км. Экзарационные
склоны образуют борта ложбин растекания и ри-
гели каровых лестниц. Среди них выделяются
крутые (24–29°) и средней крутизны (15–20°). От
склонов ледниковых долин они отличаются
очень слабым развитием осыпных процессов и
сохранностью первичных структур ледовой обра-
ботки типа бараньих лбов. В пределах днищ сту-
пенчатых каровых долин также сохранились лед-
никовые борозды и бараньи лбы. В пределах лож-
бин растекания склоны частично задернованы, а
ниже абс. высот 1800–1900 м покрыты разрежен-
ной лесной растительностью, среди которой так-
же проступают многочисленные бараньи лбы.

Поверхности гравитационной денудации пред-
ставлены стенками отрыва обвалов (slk1). Они
осложняют борта ледниковых долин, образуя в
них выемки в форме цирков. Стенки отрыва име-
ют крутизну 50–75°, протяженность 1500–2500 м
и высоту от 120 до 280 м.

Делювиальные склоны представлены на тер-
ритории двумя видами, развитыми только в пре-
делах массива Дерби-Тайга. Это пологие при-
вершинные склоны (sld3) крутизной 11–15°, за-
нимающие промежуточную позицию между
субгоризонтальным вершинным плато и крутыми
склонами ледниковых долин. Сюда мы относим и
педименты средней крутизны (sld2), образующие
южное и западное подножия массива Дерби-Тай-
га. Они имеют углы наклона 7–11° и выработаны
в толще гиалокластитов в ходе отступания скло-
нов горного массива. Ширина педиментов со-
ставляет от 300 до 900 м, нижняя их граница смы-
кается с базальтовым плато основания.

V-образные эрозионные долины мало распро-
странены в пределах полигона. Как правило, они
имеют незначительные размеры и приурочены к
местам пересечения водотоками уступов, ограни-
чивающих низкие внутриледные вулканы, или
ригелей в днищах ледниковых долин. Длина эро-
зионных долин обычно менее 2000 м, ширина не
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превышает 300 м, а глубина – 40–50 м. Един-
ственным исключением является врезанная в дно
широкой экзарационной ложбины растекания в
южной части полигона более узкая и глубокая
эрозионная долина протяженностью более 8 км с
системой северных притоков длиной до 3 км, ши-
риной до 600 и глубиной до 180 м, которая, веро-
ятно, образовалась при опорожнении внутрилед-
ных озер в ходе последней дегляциации. В их пре-
делах могут быть выделены: крутые (20–25°,
редко до 30°) склоны эрозионных долин (sle1),
склоны средней крутизны (sle2), обычно разви-
тые в верховьях долин и имеющие уклон 15–20°.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
По мнению А.М. Сугораковой и соавт. (Litasov

et al., 2001; Сугоракова и др., 2003), Азасское пла-
то в пределах рассмотренного полигона имеет
двухъярусное строение. Нижний ярус образует
лавовое плато, поверхность которого имеет рез-
кий экзарационный грядово-холмистый рельеф с
пологим понижением на северо-запад (1–3°) и абс.
отметками 2200–1250 м. Поверхность лавового
плато интенсивно обработана ледником – при-
сутствуют экзарационные ложбины, моренные
валуны. Верхний ярус образуют многочисленные
возвышения до 400–700 м над сглаженными меж-
дуречьями плато типа столовых гор – останцы
вулканических сооружений. Вершинные поверх-
ности этих строений чаще всего бронированы ла-
вами, имеют плоскую форму и углы наклона до
5–7°. Таким образом, в ходе предшествующих ис-
следований возникло мнение, что Азасское плато
сложено, главным образом, древними покровны-
ми базальтами, излившимися в доледниковую
эпоху, над которыми возвышаются вулканиче-
ские постройки, часть из которых сформирова-
лась во внутриледных условиях.

Наши исследования показывают, что строение
нижнего яруса рельефа Азасского плато несколь-
ко более сложное, поскольку включает помимо
собственно базисной равнины еще три уровня,
образованные вершинными плато низких, но
широких внутриледных вулканов, также форми-
ровавшихся в водной среде, но при существенно
меньшей толщине льда. Если высокие туйи воз-
никли при покровном оледенении мощностью
1000 м и более, то низкая их разновидность обра-
зовалась при толщине ледового покрова в первые
сотни метров.

Таким образом, далеко не вся базисная равни-
на нижнего яруса Азасского плато образовалась в
период 2.1–1.2 млн л. н. (Сугоракова и др., 2003) в
результате излияния базальтов на поверхность
слаборасчлененного мел-палеогенового пенепле-
на в субаэральных условиях. Наши исследования
показали, что в ее пределах могут быть выделены
невысокие ступени, сформировавшиеся позже в

окружении маломощных ледяных покровов. Су-
дя по отсутствию или очень слабому эрозионному
расчленению низких внутриледных вулканов,
они полностью или частично сформировались во
второй половине позднего плейстоцена. Это сви-
детельствует против устойчивого мнения (Ar-
zhannikov et al., 2012), что второе позднеплейсто-
ценовое оледенение имело здесь исключительно
горно-долинный характер. Наши исследования
показывают, что в пределах Азасского плато оно
также было покровным, хотя и менее мощным,
подтверждая альтернативную точку зрения (Гро-
свальд, 2003).

Внутриледный вулканизм сформировал не
только отдельные горные массивы, возвышаю-
щиеся над относительно ровной поверхностью
Азасского плато, но и значительную часть самого
плато, образовав на нем обширные низкие столо-
вые возвышенности, высота которых в 10–100 раз
меньше ширины, и, при беглом взгляде, эти воз-
вышенности воспринимаются как части нижнего
уровня плато.
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The Azass Plateau in the Altai-Sayan mountain region is the only known territory in the continental Eurasia
know for distribution of intraglacial volcanoes formed by the interaction of erupting lava with ice and melt

1 For citation: Novikov I.S., Miharevich M.V., Prudnikov S.G. (2023). Morphology of the relief of the intraglacial paleovolcano Derby-
Taiga and the adjacent part of the Azass Plateau (Todzha Basin, north-eastern Tuva). Geomorfologiya i Paleogeografiya. Vol. 54. No. 2.
P. 14–25 (in Russian). https://doi.org/10.31857/S294917892302007X; https://elibrary.ru/ECPNPG
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waters. The orographic factor in the Todzha Basin caused the development of thick shield glaciers covering
the area of approximately 13000 km2 during cold epochs.
The variety of geomorphological units reflecting the history of neotectonic evolution, volcanism and Quar-
ternary glaciations creates a unique opportunity to perform paleogeographic reconstructions. The geomor-
phological map is constructed based on the selection of genetically homogeneous surfaces. Morphometrical
indicators, paragenesis and time series were obtained for the later. A special attention was paid to the relief of
intraglacial volcanoes and traces of glaciations of different ages.
The lower level of intraglacial volcanoes formed in the second half of the Late Pleistocene was subdivided into
three levels. These volcanoes formed under a few hundreds of meters of ice. The glacial-exaration genesis of
microrelief under the influence of the inland ice was established as appose to the previously accepted water-
glacial (catafluvial) genesis. The age of the upper slopes of volcanoes (except the Derbi-Taiga volcano) is the
Late Pleistocene.  Consequently, glacial valleys and kars complicating them are rejuvenated .
The study of the rockfall bodies triggered by an earthquake and rockfalls rupture surfaces in glacial valleys of
the Derbi-Taiga mountain massif and their comparison with the traces of the Chuya earthquake (2003) al-
lowed to estimate the Ms = 7.5 magnitude of the Holocene earthquake that caused them.
Presented results of the geomorphological investigation contradict the paleogeographic reconstructions per-
formed earlier on the basis of absolute dating.

Keywords: genetically homogeneous planation surfaces, tuya, intraglacial volcanoes, inland ice, seismic rock-
fall
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