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ОТ РЕДАКТОРА 
 

Итак, мы продолжаем свои исследования в рамках общей интеграционной про-
граммы, и уже заканчивается первый год нового трехлетнего цикла. Несколько измени-
лось название программы, и теперь оно звучит так: «Центрально-Азиатский подвиж-
ный пояс: геодинамика и этапы формирования земной коры». Суть исследований 
от этого, естественно, нисколько не изменилась, и основные направления программы 
ОНЗ РАН сформулированы следующим образом: 

1. Этапы геодинамической эволюции Центрально-Азиатского подвижного поя-
са. 

2. Роль магматизма, метаморфизма и структурообразующих процессов в фор-
мировании Центрально-Азиатского подвижного пояса. 

3. Особенности взаимоотношений структур Центрально-Азиатского подвижно-
го пояса. 
Количество проектов Сибирского отделения в рамках Программы сократилось 

вдвое, остались только базовые проекты: 
1. Раскрытие и ранние стадии эволюции Палеоазиатского океана: отражение в 

структурах Центрально-Азиатского складчатого пояса и Сибирского крато-
на (мезо- и неопротерозой). Координаторы: чл.-корр. РАН Скляров Е.В., чл.-
корр. РАН Верниковский В.А. 

2. Магматизм, метаморфизм, осадконакопление и деформации литосферы Цен-
трально-Азиатского подвижного пояса как отражение эволюции коровых и 
мантийных процессов на стадии активного развития и закрытия палеоокеа-
на. Координаторы: чл.-корр. РАН Гордиенко И.В., д.г.-м.н. Владимиров А.Г., д.г.-
м.н. Изох А.Э. 

3. Тектоника и геодинамика Центральной Азии в мезозое и кайнозое: формиро-
вание горных систем, осадочных бассейнов и эволюция климата. Координа-
торы: академик Кузьмин М.И., д.г.-м.н. Буслов М.М. 
«Усекновение» Программы и общего финансирования по СО РАН (цифры преж-

ние, но не надо забывать про инфляционные процессы) не привело к ослаблению па-
леомагнитных и металлогенических исследований, проводимых ранее в рамках само-
стоятельных проектов, они просто вписались в утвержденные проекты, свидетельством 
чему может быть значительное число докладов по этим тематикам, заявленных на наше 
традиционное совещание. К сожалению, сохранилась основная болевая точка интегра-
ционной программы ОНЗ РАН – СО РАН: несогласованность проектов Центра и Си-
бирского отделения. Этому способствуют раздельное финансирование и разные сроки 
подачи и прохождения проектов в Сибирском отделении и ОНЗ РАН. Но можно наде-
яться на прогресс именно интеграционных веяний, все-таки команда уже сформирована 
в процессе прошлого трехлетнего цикла исследований. 

Говоря о совещании, уже традиционном, перешагнувшем трехлетний рубеж, мож-
но отметить нарастающее количество заявленных докладов. Первые два года все труды 
совещания помещались в одном томе, в прошлом году пришлось скомпоновать два то-
ма, а сейчас мы уже всерьез думаем об издании трех томов, если число участников и 
присылаемых ими сообщений будет расти такими же темпами. Неминуемо встанет во-
прос и об увеличении сроков совещания или о предпочтительных кратких сообщениях 
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при ограниченном количестве пленарных полноценных докладов. Думаю, что это те 
вопросы, которые предстоит обсудить на организационном заседании. Однако главным 
вопросом этого заседания должно быть обсуждение возможного «финального продук-
та» трехлетних исследований: коллективных монографий по определенному региону 
Центрально-Азиатского складчатого пояса или определенной проблеме его эволюции, 
равно как и карт или баз аналитических данных. И, конечно же, главной целью Сове-
щания остается обмен новейшими данными, формальное и неформальное общение 
специалистов из разных организаций, работающих в рамках единой крупной проблемы 
«Эволюция Центрально-Азиатского складчатого пояса». 

Удачи всем нам! 
 

Е.В. Скляров 
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АНАЛИЗ ЗАВИСИМОСТИ ДЛИНЫ ЗОНЫ РАЗРЫВНЫХ НАРУШЕНИЙ ОТ 
МАГНИТУДЫ СЕЙСМОСОБЫТИЯ НА ПРИМЕРЕ ЧУЙСКОГО 

ЗЕМЛЕТРЯСЕНИЯ 2003 ГОДА 
 

А.Р. Агатова, Р.К. Непоп 
 

Новосибирск, Институт геологии и минералогии СО РАН, agatr@mail.ru 
 

Обширный фактический материал по сейсмогенному разрывообразованию пока-
зывает, что при землетрясениях с магнитудой 5.6≥M  сейсмогенные разрывы выходят 
на поверхность Земли [1]. Попытки статистическими методами проследить закономер-
ность связи между размерами разрывных зон и магнитудами вызвавших их сейсмосо-
бытий предпринимались неоднократно. Предложенные соотношения отличаются как 
количеством и комбинациями параметров разрывных нарушений, так и типами функ-
циональных зависимостей. Способы задания статистических выборок также различны. 
При этом максимальная корреляция существует между магнитудой землетрясения и 
длиной зоны вызванных им разрывных разрушений [2]. В настоящее время предложен 
целый ряд соотношений, связывающих эти параметры, для различных по объему и ре-
гиональной представительности выборок землетрясений. Целью данной работы являет-
ся определение соотношения, наиболее оптимально описывающего зависимость длины 
зоны разрывных разрушений от магнитуды в сейсмогеологических условиях Горного 
Алтая. Нами были проанализированы шесть формул, отражающих эту зависимость: 

(1) 65.5lg98.0 +⋅= LM   [3], 
(2) )14.027.6(lg)09.063.0( ±+⋅±= LM   [4], 
(3) 18.6)02.001.1(lg −⋅±= ML   [5], 
(4) )49.06(lg8.0 ±+⋅= LM   [1], 
(5) )39.064.6(lg55.0 ±+⋅= LM   [2], 
(6) )28.008.5(lg16.1 ±+⋅= LM   [6]. 

Чуйское землетрясение, произошедшее осенью 2003 года в юго-восточной части 
Горного Алтая и сформировавшее зону поверхностных разрывов, позволило подойти к 
рассмотрению данного вопроса на качественно новом уровне. Следует отметить, одна-
ко, что задача определения магнитуды сейсмособытия является достаточно сложной. 
Несмотря на то, что подземные толчки 2003 г. произошли в пределах полигона Геофи-
зической службы СО РАН и регистрировались сейсмической сетью России и мировой 
сетью сейсмологических наблюдений, разброс значений магнитуды основного толчка 
Чуйского землетрясения, определенных различными сейсмологическими центрами ми-
ра, составил 0.2 (7.3-7.5), а двух его крупнейших афтершоков – 0.4 (6.6-7.0) и 0.2 (6.9-
7.1) соответственно [7] (табл. 1). Другой проблемой является определение линейных 
размеров зоны разрывных нарушений. В ходе вспарывания земной коры очаг Чуйского 
землетрясения вышел на поверхность в виде протяженной системы первичных сейсмо-
разрывов общей длиной около 60 км [8]. Однако дискуссионным остается вопрос о фи-
зической природе образования небольших по ширине трещин, протягивающихся вдоль 
северо-восточного подножья горного массива Биш-Иирду и наращивающих зону круп-
ных трещин, расположенную юго-восточнее. Вполне возможно, они имеют сейсмогид-
рологическое происхождение, и в этом случае зона разрывных нарушений поверхности 
составляет 41 км [9]. Подобные существенные (до 30 %) расхождения исходных дан-
ных могут быть обусловлены двумя причинами. Первая из них – неполнота изученно-
сти всей зоны разрывов вследствие труднодоступности отдельных горных районов, не-
благоприятных погодных условий и быстрого исчезновения следов землетрясений в 
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определенных геолого-геоморфологических условиях. Вторая причина – различная ин-
терпретация генезиса отдельных трещин, как следствие, ведущая к расхождениям в оп-
ределении длины зоны разрывных нарушений различными исследователями. Исходя из 
этого, в своей работе мы рассмотрели оба варианта длины разрывной зоны Чуйского 
землетрясения. В таблице 2 приведены оценочные значения магнитуды, рассчитанные 
по линейным размерам зоны разрывных нарушений с использованием формул (1) – (6). 
 
 

Т а б л и ц а  1 
Значения магнитуд основного толчка и крупнейших афтершоков по 

данным различных сейсмологических центров мира [7] 

Источник 
Основной толчок 

27.09.03 
М 

Афтершок 
27.09.03 

М 

Афтершок 
01.10.03 

М 
Геофизическая служба РАН, 
Обнинск * 

7.3 6.6 6.9 

Геофизическая служба 
СО РАН, Новосибирск * 

7.5 7.0 6.9 

Геофизическая служба 
США * 

7.5 6.6 7.1 

Гарвардский Университет ** 7.3 6.4 6.7 

П р и м е ч а н и е. * – для магнитуд основного толчка и афтершоков приведены значения MS; 
** – для магнитуд основного толчка и афтершоков приведены значения MW. 

 
 
 

Т а б л и ц а  2  
Значения магнитуд, рассчитанные по длине зоны разрывных нарушений 

по формулам (1) – (6) 

Формула Длина разрывной 
зоны, км Магнитуда Интервал значений 

магнитуд 

(1) 41 
60 

7.2 
7.4 

– 
– 

(2) 41 
60 

7.3 
7.4 

7.0–7.6 
7.1–7.7 

(3) 41 
60 

7.7 
7.9 

7.5–7.9 
7.7–8.1 

(4) 41 
60 

7.3 
7.4 

6.8–7.7 
7.0–7.9 

(5) 41 
60 

7.5 
7.6 

7.1–7.9 
7.2–8.0 

(6) 41 
60 

7.0 
7.1 

6.7–7.3 
6.8–7.4 

 
 

Сейсмоактивные районы Земли имеют различную историю геологического разви-
тия, неотектоническую структуру, отличаются полями тектонических напряжений, фи-
зическими свойствами пород и т.д. Региональные особенности оказывают непосредст-
венное влияние на морфологию и морфометрию возникающих сейсмодислокаций, что 
находит отражение в рассчитываемых зависимостях. Инструментально определенные 
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параметры Чуйского землетрясения являются проверочными и дают возможность вы-
брать формулу, которая позволит наиболее надежно определять значения магнитуд 
древних землетрясений на территории Горного Алтая по длинам разрывных зон. При 
этом также желательно учитывать способ задания статистических выборок, отдавая 
предпочтение тем, что охватывают землетрясения, произошедшие в наиболее сходных 
с Горным Алтаем геологических и сейсмотектонических обстановках и имевшие схо-
жий механизм разрывообразования. 

Из таблицы 2 видно, что формулы (3), (5) и (6) непригодны для применения на 
территории Алтайской горной страны. Формулы (3) и (5) дают завышенные значения 
магнитуды. Они рассчитаны по землетрясениям, произошедшим в горах Памира и 
Тянь-Шаня (5) и Байкальской рифтовой зоны (3), и, по всей видимости, отражают соот-
ветствующие региональные особенности сейсмического режима. Формула (6), напро-
тив, дает заниженные значения магнитуды. В ее основе лежит общемировая статисти-
ческая выборка, в которой, тем не менее, преобладают землетрясения, произошедшие 
на американском континенте. 

Остальные формулы – (1), (2) и (4) – дают приблизительно одинаковые значения 
магнитуды сейсмособытия. Однако расчеты, сделанные Точер [3] (1), базируются на 10 
сильных землетрясениях, произошедших в Калифорнии и Неваде. К тому же для этой 
зависимости не рассчитана ошибка определения магнитуды. Статистическая выборка 
для формулы (2) охватывает в основном землетрясения, произошедшие в пределах Ти-
хоокеанского сейсмического пояса. Наиболее близкое к инструментально определен-
ному значение магнитуды получено по формуле (4), предложенной В.С. Хромовских и 
В.П. Солоненко для Альпийского и Тихоокеанского сейсмических поясов. Помимо это-
го преимуществом формулы (4) является то, что при установлении данного соотноше-
ния были проанализированы землетрясения, сопровождавшиеся образованием сдвигов 
и сбросо-сдвигов при ведущем сдвиговом типе, а также сбросов и сдвиго-сбросов при 
ведущем сбросовом типе смещений [1]. В ходе Чуйского землетрясения по активизиро-
ванному разлому произошли именно правосдвиговые смещения, а основу неотектони-
ческой структуры Монгольского Алтая составляют четыре субпараллельные право-
сдвиговые зоны северо-западного простирания, веерообразно расщепляющиеся на тер-
ритории Горного Алтая [10]. 

Очевидно, придется довольно долго ждать, чтобы еще раз проверить формулы 
(1)-(6) для Горного Алтая. Чуйское землетрясение 2003 года является пока единичным 
в региональной сейсмической летописи случаем, предоставившим возможность сопос-
тавить магнитуду крупного сейсмособытия с его последствиями в рельефе, несмотря на 
сложности определения генезиса и длины зоны разрывных нарушений. Следует отме-
тить, что подобные зависимости не могут помочь уточнить длину зоны разрывов по из-
вестной магнитуде. Разница между минимальным и максимальным возможными значе-
ниями при обратном пересчете по формуле (6), имеющей наименьшую среднеквадра-
тичную ошибку, составляет от 60 (для М=7.3) до 100 (для М=7.5) км. По той же причи-
не невозможно определить длины зон разрывов двух сильнейших афтершоков ( см. 
табл. 1), последствия которых, возможно, наложились на разрывы, возникшие в резуль-
тате первого, самого сильного, толчка. Кроме того, решение этой задачи затруднено из-
за разброса координат эпицентров всех трех главных толчков, определенных различ-
ными сейсмологическимим центрами [7].  

Итогом проведенного исследования является вывод, что формула (4), предложен-
ная В.С. Хромовских и В.П. Солоненко, наилучшим образом подходит для определения 
магнитуд древних землетрясений Горного Алтая по размерам разрывных палеосейсмо-
дислокаций, сохранившихся на его территории. 

Исследования проведены при поддержке РФФИ (грант № 06-05-64920). 
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Среди проявлений внутриплитного гранитоидного магматизма в пределах Цен-

трально-Азиатского подвижного пояса важную роль играют редкометалльные грани-
тоиды с повышенными содержаниями фтора и бора, с которыми часто ассоциирует 
комплексная минерализация редких металлов. Источники этих летучих компонентов, 
играющих наиболее значительную роль на заключительных стадиях эволюции магма-
тических систем, не всегда ясны, однако несомненным является их заметное участие в 
процессах мантийно-корового взаимодействия и влияние на редкометалльный состав 
конечных продуктов магматизма. 

Характерным примером тесной пространственной и генетической связи редкоме-
талльных гранитов с флюоритом, топазом и турмалином и ассоциирующего орудене-
ния (Sn, W, Cu, Mo) является провинция Корнуолл (Англия), где по зонам глубинных 
разломов развит дайковый пояс с эльвановым магматизмом, пересекающий плутоны 
субщелочных гранитов Корнубийского батолита. Флюоритсодержащие эльваны и 
близкие к ним по времени образования флюидно-интрузивные брекчии с турмалином и 
зоны турмалинизации занимают ту же систему трещин, что и образования главной ста-
дии рудной минерализации, подчеркивая их тесную взаимосвязь. Изотопно-геохимиче-
скими данными показано, что редкометалльный магматизм мог продуцироваться при 
плавлении протерозойского протолита в низах континентальной коры под воздействи-
ем более глубинных флюидов.  

В пределах хребта Хамар-Дабан на юго-западном продолжении Селенгино-
Витимской структурной зоны, наиболее значительная часть которой сложена позднепа-
леозойскими гранитоидами Ангаро-Витимского батолита, ранее А.А. Шафеевым был 
выделен Утуликский дайковый пояс диабазовых порфиритов, гранит-порфиров и фель-
зитов [1], среди которых установлены флюорит- и топазсодержащие разновидности. В 
настоящее время редкометалльно-гранитный магматизм Хамар-Дабана объединяется в 
Уругудей–Утуликский интрузивно-дайковый пояс позднепалеозойских гранитоидов 
(318-321 млн лет), представленных как интрузиями редкометалльных гранитов, так и 
серией даек состава от монцонитоидов, граносиенит-порфиров, субщелочных гранит-
порфиров до онгонитов и топазитов. Интрузивно-субвулканические породы среди до-
кембрийских метаморфических образований хребта Хамар-Дабан характеризуются 
разнообразием F-B минерализации (флюорит, топаз, криолит, турмалин), которая на-
следуется и более поздними продуктами постмагматических и гидротермальных про-
цессов. При эволюции редкометалльно-гранитного магматизма хребта Хамар-Дабан в 
интрузиях ранние биотитовые граниты с флюоритом сменяются более поздними литий-
фтористыми гранитами с литиевыми слюдами, содержащими топаз и реже криолит. 
Такая же последовательность формирования пород наблюдается и в субвулканической 
фации, когда субщелочные более калиевые гранит-порфиры (эльваны) пересекаются 
топаз- и криолитсодержащими онгонитами, обогащенными многими литофильными и 
рудными элементами. Состав и геохимическая характеристика редкометалльных гра-
нитов Хамар-Дабана приведены в таблице. Среди этих пород в среднем наиболее высо-
кие концентрации фтора и бора установлены во флюоритсодержащих (F=0,7 %; B=62 
г/т) и топазсодержащих (F=0,8 %; B=98 г/т) гранитах Уругудеевской интрузии. В этих 
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же гранитах Харагула содержания бора значительно ниже (9-12 г/т), но концентрация 
фтора в альбит-лепидолитовых гранитах апикальной фации возрастает до 0,9 %. 
 

Химический состав редкометалльных гранитов хребта Хамар-Дабан 

Массивы Харагульский и  
Уругудеевский  Биту-Джидинский  

Типы пород  
и фазы 

Флюорит-
содержащие 
граниты 

Топаз- 
содержащие 
граниты 

Микроклин-
альбитовые 
граниты 
(I фаза) 

Гранит-
порфиры 
(II фаза) 

Амазонит-
альбитовые 
граниты  
(III фаза) 

SiO2 72,36 74,52 70.99 73.06 73.79 
TiO2 0,07 0,06 0.30 0.21 0.02 
Al2O3 14,59 14,54 14.88 14.07 15.44 
Fe2O3 0,94 0,34 0.39 0.34 0.13 
FeO 0,97 0,35 1.98 1.76 0.67 
MnO 0,08 0,11 0.11 0.09 0.06 
MgO 0,05 0,05 0.46 0.10 0.05 
CaO 0,50 0,17 1.60 0.80 0.08 
Na2O 4,82 5,09 4.05 4.11 5.94 
K2O 4,97 3,76 3.33 4.18 3.41 
P2O5 0,05 0,09 0.08 0.06 0.01 
ппп 0,61 0,50 1.48 1.00 0.32 
F 0,32 0,57 0,44 0,36 0,33 
Li 295 667 212 141 636 
Rb 450 835 175 205 545 
Cs 11 24 11 9 8 
Ba 52 53 528 354 <0.5 
Sr 24 28 153 100 1 
Sn 25 60 12 12 59 
Pb 84 112 32 37 71 
Zn 133 109 98 82 105 
Nb 50 53 17 41 227 
Ta 9 28 2 9 19 
Zr 171 69 131 163 252 
Hf 7.7 7,3 3,7 5,8 13 
K/Rb 92 37 159 170 52 
Nb/Ta 5.5 1,89 8.5 8.3 12.1 
Zr/Hf 22 9,5 35 28 19.4 
La/Yb 2.8 2.0 16.8 7.2 0.3 

П р и м е ч а н и е. Петрогенные окислы – метод XRF (масс. %), редкие элементы – метод ICP со сплавле-
нием проб, F – химико-спектральный метод, Li – метод пламенной фотометрии (Институт геохимии СО 
РАН).  
 
 

С Уругудей-Утуликским интрузивно-дайковым комплексом пространственно и 
генетически тесно ассоциирует рудная минерализация Sn и W, среди образований ко-
торой исследователями выделяются прожилково-вкрапленные зоны штокверкового ти-
па, жильные тела и минерализованные брекчии [2]. Во всех этих рудных образованиях 
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встречаются минералы F и B. Если ранние кварцевые жилы с Sn-W минерализацией и 
минерализованные брекчии наряду с топазом содержат флюорит и турмалин, то позд-
ним и довольно редким типом минерализации являются кварц-полевошпат-топаз-
криолитовые жилы с вкрапленностью касситерита и вольфрамита. 

Биту-Джидинский массив расположен в истоках р. Биту-Джида на водоразделе 
Джидинского хребта (в. 2500 м). Возраст массива по не вполне надежной изохроне Rb-
Sr методом определен в 329±50 млн лет. Этот интрузивный комплекс обнаружен в 1933 
г. (П.И. Налетов) и исследовался в дальнейшем при постановке геологической съемки 
масштаба 1: 200 000 и при проведении поисково-оценочных работ на Li, Rb, Nb, Ta. 
П.В. Коваль [3] описал массив как комплекс альбитизированных гранитов, сделав вы-
вод об их постмагматическом происхождении. Я.А. Косалс [4] в результате тематиче-
ских исследований с большой детальностью описал геологическое и фазовое строение 
массива, петрографию, минералогию, химический и редкоэлементный состав пород. На 
основе данных K-Ar датирования им определен более молодой возраст массива – P2-T1 
(262-218 млн лет). Происхождение оруденения этим автором связывается с наложен-
ными метасоматическими процессами, но, тем не менее, рассматривается и пульсаци-
онная флюидно-магматическая модель становления интрузии. 

В результате проведения новых геолого-геохимических исследований в строении 
массива установлено три главных фазы внедрения, начиная с редуцированных по раз-
мерам выходов Pl-Kfs-Bt-Qtz (микроклин-альбитовых) мелко- и среднезернистых пор-
фировидных гранитов I фазы, затем Pl-Kfs-Bt-Qtz (лейкократовых) гранит-порфиров II 
фазы и далее амазонит-альбитовых рудоносных гранитов III, заключительной, фазы 
(основной объем). Флюоритсодержащими разностями пород представлены некоторые 
разновидности гранитоидов III фазы и пегматоидные амазонит-альбитовые граниты. 
Топаз в породах массива крайне редок и встречен также лишь в породах заключитель-
ной фазы формирования редкометалльных гранитов. Турмалиновая минерализация на-
блюдается только в пегматоидных разностях пород. Вмещающие толщи Биту-Джидин-
ского массива представлены верхнепротерозойскими сланцами биту-джидинской сви-
ты.  

Эволюция составов гранитоидов ранних I и II фаз массива происходит лишь с не-
значительным увеличением содержаний ряда литофильных редких элементов, увели-
чением концентраций тяжелых TR и появлением дефицита по Eu к породам II фазы, 
тогда как с переходом к заключительной III фазе химизм пород резко изменяется. В них 
происходит значительно накопление Li, Rb, Sn, Pb, Nb, Ta и в меньшей степени Zr и Hf 
при резком обеднении гранитоидов Ba, Sr и легкими редкоземельными элементами 
(таблица, рис. 1). Примечательными геохимическими особенностями обладают породы 
зон фациальной расслоенности в гранитоидах III фазы. В таких зонах происходит раз-
деление гранитоидов на рудные калиевые амазонитовые с крупнозернистыми структу-
рами и безрудные натровые альбитовые разности с микрогранитовыми структурами с 
соответствующим обогащением первых и обеднением вторых многими литофильными 
редкими элементами, в частности Li, Rb, Nb, Ta (рис. 2). Пример Биту-Джидинского 
массива показателен в связи с незначительной флюоритовой минерализацией и практи-
чески отсутствием топазовой минерализации редкометалльных гранитов, что может 
быть объяснено высокой степенью выноса летучих компонентов при кристаллизации 
расплавов во вмещающие сланцевые толщи. Концентрации F в сланцах приконтакто-
вых зон достигают 1,85 мас.%, а B до 135 г/т. 

Локализация всех рассматриваемых интрузий и сопровождающих их дайковых 
поясов в пределах единой региональной структуры, а также геохимическое сходство 
редкометалльных гранитоидов предполагают их близкий верхнепалеозойский возраст. 
Несмотря на вариации минерального и химического состава флюорит-, топаз- и турма- 
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Рис. 1. Распределение редкоземельных элементов, нормированных к C1, в редкометалльных гранитоидах 
Биту-Джидинской многофазной интрузии. 
1 – микроклин-альбитовые граниты I фазы, 2 – гранит-порфиры II фазы, 3 – амазонит-альбитовые грани-
ты III фазы. 
 
 
 

 
 
Рис. 2. Диаграмма K-Rb для гранитоидов Биту-Джидинской многофазной интрузии (А) и изображение 
зоны расслоенности гранитоидов III фазы на рудные амазонитовые и безрудные альбитовые фации (Б). 
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линсодержащих редкометалльных гранитов, геохимическими исследованиями устанав-
ливаются общие для них условия происхождения с участием процессов корового па-
лингенеза, флюидно-магматической дифференциации и подтоком глубинных флюидов, 
обогащенных многими литофильными элементами. 

Исследования выполнены при финансовой поддержке РФФИ, гранты № 05-05-
64202, 04-05-64800, 06-05-65137, и Интеграционного проекта СО РАН № ОНЗ-10.2. 
 
[1] Шафеев А.А. Мезозойско-кайнозойский Утуликский дайковый пояс (Юго-Западное При-

байкалье) // Изв. АН ССС, сер. геол. – 1968. – № 3. – С. 57–66. 
[2] Чернов Б.С., Гетманская Т.И., Медников Н.И. О криолит-олово-вольфрам-серебряной ми-

нерализации // Геология рудных месторождений. – 1988. – № 1. – С. 69–76. 
[3] Коваль П.В. Петрология и геохимия альбитизированных гранитов. – Новосибирск: Наука, 

1975. – 258 с. 
[4] Косалс Я.А. Геохимия амазонитовых апогранитов. – Новосибирск: Наука, 1976. – 190 с. 
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Временные ряды палеоширотных перемещений блоков литосферы определяются 
расчетом из местоположений палеомагнитных полюсов для выбранной опорной точки, 
обычно в центре докембрийского фундамента материка. Динамика палеоширотных пе-
ремещений, а также их скорость используются для оценки плитных реконструкций и 
интенсивности тектогенеза [1]. В последние годы в связи с ростом палеомагнитной ин-
формации предложена семибалльная шкала оценки качества Q исходных параметров 
полюсов [2]. Однако в настоящей работе, где полнота временных рядов играет не 
меньшую роль, мы выбрали интервалы селекции исходных параметров из Базы данных 
[3] в диапазоне Q = 3-5, что позволило в несколько раз увеличить объемы использован-
ных данных по каждому объекту. Всего изучено семь временных рядов, из них пять по 
складчатым поясам, два по континентам (Восточно-Европейской и Сибирской плат-
формам). Возрастное распределение палеоширот блоков в фанерозое по семи объектам 
имеет общий рисунок, своего рода типаж, в основе которого почти линейный тренд в 
интервале ордовик–мел или кайнозой и резкие колебания амплитуд древних широт в 
раннем палеозое. Скоростные графики изменения палеоширот дают еще более контра-
стную картину различия подвижности литосферных блоков в фанерозое: два мегаритма 
высоких скоростей в раннем палеозое и мезозое разделены интервалом почти нулевых 
палеоширотных перемещений в карбоне. Высокое сходство в формировании этой кар-
тины проявляют три хорошо изученных складчатых пояса: Каледониды Западной Ев-
ропы, Аппалачи, Альпийский пояс Тетиса (северная часть). Интервал нулевых скоро-
стей у них совпадает: 340–310 млн лет. Для сопоставления: Центрально-Азиатский 
подвижный пояс имеет свой нулевой интервал в рамках: 365–270 млн лет, Урал: 340–
255 млн лет, Сибирская платформа: 380–250 млн лет, Восточно-Европейская платфор-
ма: 305–250 млн лет. Палеогеодинамическая интерпретация этих интервалов ясна – фи-
нальная стадия цикла суперконтинента, в данном случае Пангеи. В конце раннего кар-
бона заканчивается процесс субдукции между блоками Евроамерики и Гондваны, в 
позднем карбоне начинается коллизия. Независимые количественные оценки этих про-
цессов можно получить из временных рядов эвстатических колебаний уровня океана, 
когда за счет резкой потери площади эпиконтинентальных морей в ходе сближения су-
перконтинентов формируется седлообразная возрастная зависимость: «седло Пангеи» 
[4]. Интервал седла Пангеи, т.е. высокого стояния блоков континентального сегмента 
литосферы, закономерно следует за вышеупомянутым интервалом нулевых палеоши-
ротных скоростей и составляет для Африки 287–257 млн лет, для Евроамерики 259–210 
млн лет. Раскол Пангеи за счет рифтогенеза в триасе, вблизи 250 млн лет, является 
главным рубежом в хронологии цикла этого суперконтинента. 
 
[1] Irving E. Paleomagnetism and its application. – New York: J. Wiley, 1964. – 399 p. 
[2] Van der Voo R. The realibility of paleomagnetic data // Tectonophysics. – 1990. – 184. – P. 1–9. 
[3] Pisarevsky S.A., McElhinny M.W. Global Paleomagnetic Data Base developed into its visual 

form // EOS. – 2003. – 84. – № 20. 
[4] Апарин В.П., Петроченко С.В. Длиннопериодные колебания уровня океана и цикл супер-

континента в фанерозое // Докл. РАН. – 2005. – Т. 405, № 4. – С. 539–543. 
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Котловина Больших Озер является новейшей тектонической структурой Западной 
Монголии, ограниченной с севера и запада хребтами Тану-Ола и Монгольского Алтая, 
а с востока – поднятием Хангая. Она представляет собой систему впадин, разделенных 
субширотными поперечными горстовыми структурами. Заложение этой зоны депрес-
сий относят к мезозойскому этапу активизации [1]. Новейший этап тектонической ак-
тивизации по данным [2] подразделяется на два подэтапа. Первый (миоцен-раннеплио-
ценовый) характеризуется медленным прогибанием Котловины Больших Озер с накоп-
лением в ней песчано-глинистых озерных отложений, второй (среднеплиоцен–плейсто-
ценовый) – резким усилением тектонических движений по существовавшим и вновь 
образованным разломам на границах впадин и поднятий.  

Этапы формирования тектонической структуры Котловины Больших Озер согла-
суются с современными представлениями о формировании рельефа Западной Монго-
лии. По данным количественной оценки вертикальных тектонических движений (fis-
sion tracks analysis) французскими коллегами установлено, что деформации сжатия и 
активного горообразования последовательно распространяются от Индо-Азиатской 
коллизии к северу. От Северного Тибета, где горообразование началось 20 миллионов 
лет назад [3, 4], деформации продвигаются к Тянь-Шаню (возраст начала деформаций 
пока не опубликован, но, по устному сообщению доктора Марка Жоливе (M. Jolivet), 
он значительно меньше, чем для Тибета), затем к Гобийскому Алтаю (деформации на-
чались 3-8 миллионов лет назад [5, 6]). Согласно получаемым совместно с французски-
ми коллегами в настоящее время данным, формирование горных массивов на границе 
Монгольского Алтая и Котловины Больших Озер приходится на плиоцен-плейстоцено-
вый период. Активные деформации сжатия в этом районе привели к поднятию днищ 
впадин Котловины Больших Озер. Так, для Хиргиснурской депрессии поднятие озер-
ных осадков верхнего плиоцена оценивается в 500 метров, четвертичных осадков – в 
100-150 метров [7]. Деформации сжатия проявились также в активном надвигообразо-
вании. В районе северного побережья озера Хиргис-Нур (в зоне сочленения одноимен-
ной впадины и предгорий поднятия Хан-Хухей) наблюдается надвиг юрских пород на 
неогеновые и четвертичные отложения [1]. Процесс разрывообразования затронул не 
только области сочленения впадин и поднятий, но также активно проявился и во внут-
ренних частях депрессий. 

На базе дистанционного зондирования и полевых структурно-геоморфологичес-
ких исследований нами было проведено изучение наиболее ярко выраженных сейсмо-
тектонических структур в одной из впадин Котловины Больших Озер – Хиргиснурской. 
Эта впадина представляет собой вытянутую в широтном направлении тектоническую 
депрессию, размером 30 на 150 км, ограниченную с севера Хан-Хухейским поперечным 
поднятием, а с юга – горстовыми грядами палеозойских пород [1]. Впадина заполнена 
осадочными отложениями. Мощность неоген-плейстоценовых осадков оценивается не 
менее чем в 300-350 метров [1]. В настоящее время только центральная часть впадины 
заполнена водами озера Хиргис-Нур. Однако озерные осадки и соответствующие фор-
мы рельефа распространены на территории всей Хиргиснурской котловины. 

Дно бывшего озера с четко выраженными береговыми валами разбито серией 
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разрывов. Наиболее яркий разлом прослеживается в районе юго-западного окончания 
современного оз. Хиргис-нур, примерно в 11 км от берега, рассекая элементы рельефа 
(днище и береговые валы) ныне сухой части котловины палео-Хиргис-Нура. Береговые 
валы разорваны с видимой амплитудой вертикального смещения до 5 метров. Валы, 
смещенные по разлому, находятся на абсолютной высоте 1118-1123 м. Этот уровень 
относится к третьей, 90-метровой, верхнеплейстоценовой террасе озера Хиргис-Нур [8, 
9]. В данных работах описано три уровня верхнеплейстоценовых террас: 1140-1180 м 
(IV, 110-150-метровая); 1120 м (III, 90-метровая); 1090 м (II, 60-метровая), отложения 
которых представлены переслаиванием горизонтально и косослоистых песков, алеври-
тов, гравелитов и мелких галечников.  

Разрыв выражен в рельефе уступом с максимальной высотой 22 метра. Простира-
ние разлома меняется от юго-восточного (в северо-западной его части) до субмеридио-
нального ( в центральной части) и вновь юго-восточного (на юго-восточном оконча-
нии). Поднятым является восточное крыло разлома.  

Уступ разлома высотой 22 метра начинается в точке с координатами 
49°12´58,6´´N; 92º37´38,0´´E и следует в юго-восточном направлении с простиранием 
130°. В точке 49°12´12,5´´N; 92º38´54,6´´E к макроуступу кулисообразно причленяется 
небольшой обновленный сегмент разлома с простиранием 140°, также представленный 
в рельефе уступом высотой 4 метра, который протягивается субпараллельно основному 
от указанной точки в юго-восточном направлении до точки с координатами 
49°10´31,8´´N; 92º41´13,0´´E, где плавно меняет простирание на субмеридиональное. На 
этом участке происходит деление на систему ветвящихся субпараллельных разрывов 
шириной до 1,5 км. Следуя вдоль основного разлома на юг, отмечаем, что он выражен 
сменяющими друг друга уступами, разрывающими береговые валы палеоозера. Уступы 
в местах пересечений довольно пологие, видимая вертикальная амплитуда смещения 
валов составляет 3 метра. Судя по абсолютной высоте, смещенная поверхность отно-
сится к IV верхнеплейстоценовой террасе Хиргис-Нура. В точке с координатами 
49°05´06,4´´N; 92º41´26,2´´E разрыв подходит к массиву Улан-Дэл. Здесь наблюдается 
смещение конуса предгорного шлейфа по разрыву с простиранием 180º. Вертикальная 
амплитуда деформации составляет 2,5 метра. Далее разлом меняет направление на 170º 
и продолжается фрагментарно, следуя вдоль подножья хребта. На всем своем протяже-
нии разрыв смещает делювиальный шлейф и конуса выноса временных водотоков. В 
точке с координатами 48°59´38,65´´N; 92º45´59,75´´E он меняет простирание на 140º и 
прослеживается в этом направлении до затухания в точке 48°55´58,73´´N; 
92º56´40,79´´E. В коренных породах он представлен контактом интрузивных образова-
ний и метаморфических сланцев. Простирание контакта 140º, падение на северо-восток 
∟50-60º. По плоскостям 50º∟60º наблюдаются штрихи по падению взбросового харак-
тера.  

На обновленном участке разлома (в точке с координатами 49°11´53,9´´N; 
92º39´18,7´´E) в основании 4-метрового уступа вкрест его простирания заложена канава 
(азимут ее простирания 230º). В торцевой стенке вскрыта зона взброса – коренные от-
ложения залегают на палеопочвах, которые были отобраны для определения возраста 
радиоуглеродным анализом. Азимут падения разлома 55-60º ∟60-65º. В северо-запад-
ной стенке канавы прослеживается контакт в коренных, сильно выветрелых породах. 
Он сопровождается зоной дробления мощностью 45 см, переходящей в зону милонитов 
мощностью 10 см. Коренные породы верхнего крыла разрыва представлены зелеными 
сланцами, нижнего – сильно выветрелыми гранитами, карбонатизированными и оже-
лезненными. Они имеют буровато-коричневый цвет, рассыпчаты, легко ломаются. В 
выветрелых гранитах нижнего крыла разрыва наблюдаются клинья мощностью до 40 
см, в верхней части заполненные делювиальными песчано-супесчаными отложениями 
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рыже-коричневого цвета, включающими мелкие гальки и обломки гранитов. Возмож-
но, это зоны растяжения, сформированные во время землетрясения и затем заполнен-
ные делювиальным материалом. Кроме коренных отложений, в деформациях участво-
вала палеопочва, которую мы наблюдаем под зелеными сланцами в торцевой (северо-
восточной) стенке зачистки (см. выше). Палеопочва суглинистая, высоко карбонатизи-
рованная, со свойственной почвам ореховидной текстурой. Содержание гумуса не-
большое, почва имеет серовато-коричневый цвет, при высыхании – светлеет (до светло-
серого) за счет большого содержания карбонатов, очень плотная. В зоне контакта почва 
перемешана с фрагментами зеленосланцевых пород и продуктами их выветривания.  

Таким образом, изучение активизированного участка разлома, представленного в 
рельефе 4-метровым уступом, свидетельствует о его сейсмогенном образовании в де-
формационном режиме сжатия. 

Второй изученный разлом находится в северо-западной части Хиргиснурской 
впадины и имеет восток-северо-восточное простирание. Разрыв проходит в подножье 
небольшого массива с вершиной Сангийн-Босгын-Татур-Толгой, смещая как коренные, 
так и рыхлые отложения делювиального шлейфа. Он выражен уступом высотой 1-1,5 
метра с простиранием 80º. Уступ довольно пологий, местами почти полностью размы-
тый и плохо определяется на поверхности. Однако при дистанционном зондировании 
он четко прослеживается на всем своем протяжении от точки 49°29´24,01´´N; 
92º09´34,72´´E до точки 49°32´15,69´´N; 92º12´15,7´´E).  

На одном из участков разлома (в точке с координатами 49°29´46,0´´N; 
92º12´15,7´´E) вкрест простирания уступа была заложена канава. В разрезе обнаружены 
деформации коры выветривания по гранитам, а также рыхлых образований делювиаль-
ного шлейфа взбросового характера (поднято северо-западное крыло). В верхней части 
юго-восточного (опущенного) крыла делювиальные отложения мощностью 20-30 см 
перекрывают выветрелые граниты, в поднятом крыле делювий размыт и на поверхно-
сти сразу обнажается кора выветривания. Она имеет красновато-бурую окраску с про-
слоями и линзами зеленовато-сизых, рыжих и белесых образований, породы сильно де-
зинтегрированы. Выветрелые граниты разорваны по трещине 170º∟75 с вертикальной 
амплитудой 40 см. Горизонтальной амплитуды зафиксировать не удалось, однако сдви-
говая компонента при разрывообразовании присутствовала, поскольку между верхним 
и нижним крылом разрыва наблюдается клинообразная зона растяжения, мощностью 
60 см в верхней и 15 см в нижней части стенки траншеи, заполненная рыхлыми отло-
жениями. Отложения нижней части клина представлены несортированными песками с 
обломками мелкой дресвы. В верхней части, где клин расширяется, его заполняет пес-
чано-супесчаная масса с крупными и мелкими обломками пород, идентичная совре-
менному делювию. Вероятно, делювиальные отложения попали между крыльями раз-
лома в момент формирования дислокации, что возможно при разрывообразовании с го-
ризонтальной компонентой смещения. О сдвиговой составляющей также свидетельст-
вуют кулисообразные валы сжатия в северо-восточной части разрыва, определяющиеся 
при дистанционном зондировании. Структурный рисунок валов в плане свидетельству-
ет о левосторонней компоненте смещения. 

Таким образом, проведенный комплекс дистанционных и полевых структурно- 
геморфологических исследований свидетельствует об активизации в позднем плейсто-
цене и голоцене разломов, осложняющих внутреннюю часть Хиргиснурской впадины. 
Движения по разломам сопровождались сильными палеоземлетрясениями, для которых 
были характерны деформации сжатия и сдвига со сжатием. 

Работы выполнены при финансовой поддержке РФФИ (проекты 04-05-64460, 05-
05-66812_НЦНИЛ) и Фонда содействия отечественной науке.  
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Образование базит-ультрабазитовых комплексов Центрально-Азиатского под-

вижного пояса тесно связано с историей его развития. Раскрытие Палеоазиатского 
океана (700 млн лет назад), его закрытие (500 млн лет) и последующее развитие склад-
чатого пояса сопровождалось проявлениями базит-ультрабазитового магматизма раз-
личной геохимической специализации и геодинамической природы, что отражено в со-
временном геологическом строении юга Сибири и Монголии, где с Сибирским крато-
ном граничит серия разновозрастных террейнов, таких, как Ольхонский, Хамардабан-
ский, Баргузинский, Икатский и Еравнинский (рис. 1), которые были аккретированы к 
Сибирскому кратону в конце докембрия и в палеозое [1, 2].  

Интерпретация геодинамической приро-
ды интрузивных базитов и ультрабазитов, ко-
торые в настоящее время являются глубоко 
эродированными расслоенными массивами, 
представляет исключительную сложность. Они 
либо могут быть образованы в результате вне-
дрения и кристаллизации в надсубдукционных 
условиях, либо являться производными ман-
тийных плюмов. Особенно сложная картина 
наблюдается в Ольхонском террейне, в зоне 
сочленения с Сибирским кратоном, где на срав-
нительно небольшом пространстве выстроен 
коллаж отдельных пластин, в каждой из кото-
рых наблюдаются продукты базит-ультрабази-
тового магматизма, не сопоставимые между 
собой по петролого-геохимическим характери-
стикам. Здесь выявлены реликты офиолитовых 
поясов, островодужные, коллизионные и пост-
коллизионные базит-ультрабазитовые комплек-
сы. Не менее сложная история развития маг-
матизма отмечается и в пределах других выше-
упомянутых террейнов.  

Арсентьевская группа габбро-сиенитовых 
интрузивов объединяет собственно Арсентьев-
ский, Оронгойский и Убукунский массивы. 
Они расположены в западной части Еравнин-
ского островодужного террейна  

По данным Л.М. Парфенова [1] Еравнин-
ский террейн был аккретирован к Сибирскому 

кратону в конце докембрия. Еравнинский террейн образован лавами и пирокластами 
преимущественно среднего и кислого состава раннекембрийского возраста, которые 
заключают линзы и прослои рифогенных археоциатовых известняков, андезитобазаль-
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Рис. 1. Схема размещения Арсентьевской 
группы массивов (Ар) в структурах ЦАСП. 
1-2 – Сибирский кратон: 1 – осадочный че-
хол, 2 – выходы фундамента. 
Буквами обозначены террейны: Хд – Хамар-
дабанский, Ик – Икатский, Ер – Еравнин-
ский, Ол – Ольхонский, Бр – Баргузинский, 
Бм – Байкало-Муйский. 
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тов, базальтов. В состав террейна включены также отложения задуговых и междуговых 
бассейнов. На примере Арсентьевской группы массивов сделана попытка интерпрета-
ции геодинамической природы в соответствии с этапами развития ЦАСП и сопоставле-
ния с Ангаро-Витимским батолитом. 

Данная группа высокотитанистых массивов характеризуется, помимо повышен-
ной щелочности (Na2O+K2O = до 7 мас.%), высокими концентрациями редкоземельных 
элементов (до 100 хондритовых единиц), ниобия, тантала, стронция и особенно бария 
(рис. 2). Эти массивы почти всегда сопровождаются интрузиями сиенитов, возможно 
генетически с ними связанных.  
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Рис. 2. Мультиэлементный состав габброидов Западного Забайкалья. 
 
 

Подготовка для Rb-Sr анализа проводилась в ГИН СО РАН по методике [3], а из-
мерения осуществлялись на масс-спектрометре Finnigan MAT-262 Центра коллективно-
го пользования (ИЗК СО РАН, Иркутск). При выполнении данной работы значение 
изотопного стандарта стронция NBS-987 составляло 0,71028±0,00002. Расчет возраста 
был выполнен полиномиальным методом по Д. Йорку [4] с доверительным интервалом 
95 %. Погрешность определения 87Sr/86Sr и 87Rb/86Sr составляла в среднем не более 0,05 
и 1 % соответственно.  

Измерения U-Pb отношений на SHRIMP-II проводились по методике, описанной в 
статье И. Вильямса [5] на ионном микрозонде SHRIMP-II в Центре изотопных исследо-
ваний ВСЕГЕИ им. А.П. Карпинского. Интенсивность первичного пучка молекулярных 
отрицательно заряженных ионов кислорода составляла 4 нА, диаметр пятна (кратера) 
составлял 18 мкм. Обработка полученных данных осуществлялась с использованием 
программы SQUID [6]. U-Pb отношения нормализовались на значение 0.0668, припи-
санное стандартному циркону TEMORA, что соответствует возрасту этого циркона в 
416.75 млн лет [7]. Погрешности единичных анализов (отношений и возрастов) приво-
дятся на уровне одной сигма, погрешности вычисленных конкордантных возрастов и 
пересечений с конкордией приводятся на уровне двух сигма. Построение графиков с 
конкордией проводилось с использованием программы ISOPLOT/EX [8]. 

На примере постколлизионного Арсентьевского массива с титаномагнетит-иль-
менитовым оруденением установлено, что формирование интрузивов такого форма-
ционного типа происходило в две интрузивные фазы: ранняя габбро-сиенитовая и позд-
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няя, сложенная щелочно-полевошпатовыми сиенитами. Полученные изотопно-гео-
хронологические данные (I фаза – 279.5 Ма, U-Pb метод, II фаза – 240 Ма, Rb-Sr метод, 
87Sr/86Sr = 0,70433 и eNd = 6,06, рис. 3, таблица) свидетельствуют о мантийном 
 

 

Рис. 3. Изотопные отношения неодима, строн-
ция в океанических (OAB) и континентальных 
(CAB) щелочных базальтах, данные по В.В. Яр-
молюку, В.И. Коваленко [10], в породах Арсен-
тьевского массива. 

 
 

Изотопный состав кислорода в породообразующих и окисных минералах 
Арсентьевского массива  

№ обр. Минерал δ18О, ‰ Порода 

Ар 11а-01 керсутит +5,5 Габбро 
Ар 52/2-02 керсутит +5,8 Габбро 
Ар 52-02 магнетит +2,4 Габбро 
Ар 29б-01 магнетит +2,7 Титаномагнетит-ильменитовая руда 

П р и м е ч а н и е. Анализы выполнены на масс-спектрометре Finnigan MAT–262 в Аналитическом центре 
ДВГИ ДВО РАН. Аналитики Т.И. Корчевская и Т.А. Веливецкая. 
 
 
источнике (ЕМ II) родоначального магматического расплава и указывают на синхрон-
ность формирования интрузива с гранитоидами повышенной основности (хасуртин-
ский тип), внедрение которых связывается с постколлизионным плюмовым магматиз-
мом после закрытия Палеоазиатского океана [9]. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (грант № 05-05-97246), на-
учной школы № НШ-2284.2003.5. 
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При типизации по петрохимическому составу [4] перидотит-габбровые массивы 

были подразделены на семь типов: 1) дунит-верлит-клинопироксенит-габбровый и ду-
нит-верлит-вебстерит-габброноритовый; 2) габбро-клинопироксенит-дунитовый; 3) вер-
лит-клинопироксенит-троктолит-габбровый; 4) дунит-троктолит-габбровый; 5) оливи-
нит-троктолит-габбровый, оливинит-лерцолит-габброноритовый и троктолит-анортози-
товый; 6) дунит-лерцолит-вебстерит-габброноритовый и 7) дунит-гарцбургит-бронзи-
тит-габброноритовый [2]. Породы этих массивов характеризуются преимущественно 
умеренномагниевым, крайне и весьма низкотитанистым, весьма и умеренно низкоще-
лочным и весьма высоконатриевым уклоном. Верлит-клинопироксенит-троктолит-габ-
бровые и дунит-троктолит-габбровые массивы имеют средне- и высокоглинозёмистый 
уклон пород; остальные типы массивов обладают весьма и умеренно низкоглинозёми-
стым уклоном. 

При численном моделировании кристаллизации исходных расплавов на основе 
программ «Комагмат» и «Плутон» получены следующие основные результаты. Габбро-
клинопироксенит-дунитовые массивы формировались из двух исходных расплавов: 
пикритового, кристаллизовавшегося в интервале Р=7-4 кбар, и пикробазальтового, кри-
сталлизовавшегося в интервале давлений Р=7-2 кбар, при вариациях активности кисло-
рода, задаваемых буферами от вюстит-магнетитового (WM) до кварц-фаялит-магнети-
тового (QFM) и Т=1520-1140 оС. Становление остальных типов массивов происходило 
из базальтовых или пикробазальтовых расплавов при Р=6-1 кбар, в интервале Т=1530-
1120 оС и активности кислорода, отвечающих буферу QFM или WM.  

Выявлен эволюционный тренд изменчивости состава перидотит-габбровых мас-
сивов во времени, сводящийся к смене архейско-раннепротерозойских массивов с ор-
топироксеновым составом пород протерозойско-фанерозойскими с преобладающими 
среди них массивами с оливин-плагиоклазовым и оливин-клинопироксеновым уклона-
ми состава дифференциатов. Установленный тренд свидетельствует об имеющем место 
направленном изменении во времени состава образующихся мантийных пикробазаль-
товых и базальтовых магм.  

Большинству пород массивов свойствен выположенный спектр распределения 
редких и РЗЭ и низкие (La/Sm)N и (La/Yb)N отношения, что, вероятнее всего, свиде-
тельствует о высокой степени плавления мантийного субстрата, особенно при выплав-
лении родоначальных расплавов для массивов с оливин-клинопироксеновым уклоном 
состава дифференциатов. Для этих же массивов характерны минимумы по нормиро-
ванным содержаниям Nb, La, Се и Zr, иногда U, Nd, Hf, Sm, Y и максимумы по Cs, Rb, 
Ba, U, K, Sr, P, иногда Pb и Ti. Для массивов с ортопироксеновым уклоном состава по-
род характерны минимумы по нормированным содержаниям Nb, La, Ce, иногда Nd, Zr, 
Sm, Yb и максимумы по Cs, Rb, Ba, K, иногда Sr и Ti. 

Вулканические и вулканоплутонические ультрамафит-мафитовые комплексы по 
вещественному составу подразделены на три коматиит-базальтовые (КБК), два пикрит-
базальтовые (ПБК) и три пикрит-долеритовые (ПДК) [1]. КБК по глиноземистости под-
разделяются на докембрийские низко- и среднеглиноземистые и фанерозойские высо-
коглиноземистые. Довольно близки к ним по составу пикрит-долеритовые комплексы. 
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Изученные ПДК подразделены на следующие: 1) Норильского района, Индии и полу-
острова Лабрадор, Канада; 2) внутриконтинентальных рифтов Северного Вьетнама и 3) 
Печенгского синклинория Кольского полуострова. Породы пикрит-базальтовых ком-
плексов более существенно варьируют по химическому составу и отличаются от пород 
КБК и ПДК повышенными содержаниями Ti, Al, Fe, Na, K, P, Rb, Sr, V, Nb, Ta, Zr, 
LREE и пониженными – Mg, Ca, Ni, Co, Cr, HREE [1]. ПБК подразделены на две груп-
пы: 1) платформ, плато, окраинных и внутренних морей и подвижных областей конти-
нентов и 2) океанов, океанических островов и внутриконтинентальных рифтогенных 
структур. В результате проведённого численного моделирования рассчитано, что для 
КБК исходные расплавы отвечали составу базальтовых коматиитов или коматиитовых 
базальтов, для ПБК и ПДК – составу пикробазальтов, реже – оливиновых базальтов. 
Расплавы кристаллизовались при давлениях 0,1-1 кбар, температурах 1100-1500 оС и 
активности кислорода, близкой к буферу QFM.  

Установлено, что докембрийские вулканические и вулканоплутонические ком-
плексы, по сравнению с фанерозойскими, были обеднены глинозёмом и обогащены 
нормативным ортопироксеном. Такие тренды, как уже отмечалось, выявлены и при 
аналогичном анализе разновозрастных перидотит-габбровых массивов. При сведении 
воедино данных по всем низкощелочным ультрамафит-мафитовым ассоциациям уста-
навливается отчётливый глобальный тренд уменьшения содержаний нормативного ор-
топироксена в расплавах от древних к современным. Это ещё раз подтверждает ранее 
сделанный вывод о направленном изменении во времени состава образующихся ман-
тийных пикробазальтовых или базальтовых магм, что, вероятнее всего, обусловлено 
разным составом мантийного субстрата – вебстеритовым в архее и раннем протерозое и 
лерцолитовым – в рифее и фанерозое [3]. 

Низкоглинозёмистые КБК варьируют по составу от умеренно высокомагниевых, 
умеренно низкоглинозёмистых, крайне низкотитанистых, весьма низкощелочных и на-
триевых дунитов и коматиитов до умеренномагниевых, средне- и низкоглинозёмистых, 
низкотитанистых, весьма низкощелочных и умеренно высоконатриевых базальтов. Для 
КБК Барбертон и Белингве Южной Африки характерен выположенный либо слабо 
фракционированный отрицательный наклон спектров распределения содержаний ред-
ких и редкоземельных элементов (РЗЭ) с вариациями их содержаний, нормированных 
на примитивную мантию (РМ), от 0,8 до 50 [5]. Такой же спектр распределения имеют 
РЗЭ, нормированные на хондрит (СН), с превышением содержаний РЗЭ над их содер-
жаниями в СН в 4-90 раз [5]. Отношения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответствен-
но в следующих пределах: 0.7-4.3 и 0.7-6.4. 

Среднеглинозёмистые КБК обладают теми же петрохимическими характеристи-
ками за исключением вариаций от средне- и высокоглинозёмистых дунитов и коматии-
тов до средне- и низкоглинозёмистых базальтов. По геохимическим особенностям сре-
ди среднеглинозёмистых КБК выделяется два типа: австралийский и балтийско-
канадский. Породам КБК Камбалда Западной Австралии свойствен выположенный или 
фракционированный отрицательный наклон спектров распределения содержаний ред-
ких и РЗЭ с вариациями их нормированных на РМ содержаний от 0.1 до 500. РЗЭ, нор-
мированные на СН, обладают слабо фракционированным положительным либо отрица-
тельным наклоном спектров распределения содержаний с вариациями нормированных 
содержаний REE от 0.5 до 80. Отношения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответст-
венно в следующих пределах: 0.5-4 и 0.4-5.2. Породы КБК Ветреный пояс и Карасёк 
Балтийского щита характеризуются выположенным или слабо фракционированным от-
рицательным наклоном спектров распределения содержаний редких и РЗЭ с вариация-
ми их нормированных на РМ содержаний от 0.1 до 90. РЗЭ, нормированным на СН, 
свойствен выположенный или слабо фракционированный отрицательный наклон спек-
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тров распределения с вариациями нормированных содержаний REE от 0.5 до 70. Отно-
шения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответственно в следующих пределах: 0.4-2.5 и 
0.4-5.1. Породы КБК Манро Тауншип и Абитиби Канады характеризуются выположен-
ным либо слабо фракционированным отрицательным наклоном спектров распределе-
ния содержаний редких и РЗЭ с вариациями их нормированных на РМ содержаний от 
0,2 до 90. РЗЭ, нормированные на СН, обладают выположенным спектром распределе-
ния содержаний с превышением над их содержаниями в СН в 0.8-50 раз. Отношения 
(La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответственно в следующих пределах: 0.3-1.3 и 0.2-2.1. 

Высокоглинозёмистые КБК меняются по составу от умеренно высокомагниевых, 
умеренно- и весьма высокоглинозёмистых, крайне низкотитанистых, умеренно низко-
щелочных и высоконатриевых дунитов, перидотитов и коматиитов до умеренномаг-
ниевых, высоко- и среднеглинозёмистых, умеренно низкотитанистых, низкощелочных 
и весьма высоконатриевых коматиитовых базальтов и оливиновых базальтов. Породы 
этого типа КБК имеют выположенный спектр распределения содержаний редких и РЗЭ 
с вариациями их нормированных на РМ содержаний от 0.1 до 200. РЗЭ, нормированные 
на СН, характеризуются выположенным спектром распределения нормированных со-
держаний с превышениием содержаний REE над содержаниями в СН в 0.7-50 раз. От-
ношения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответственно в следующих пределах: 0.2-1.6 
и 0.1-2.5. 

ПБК платформ, плато, окраинных и внутренних морей и подвижных областей 
континентов варьируют от умеренно высокомагниевых, средне- и низкоглинозёмистых, 
умеренно низкотитанистых, весьма низкощелочных и высоконатриевых пикритов и 
пикробазальтов до умеренномагниевых, весьма низкоглинозёмистых, умеренно высо-
ко- или низкотитанистых, низкощелочных и весьма высоконатриевых базальтов. Для 
пород трапповых формаций Норильского района России, Юго-Западного Китая 
(Эмейшань) и Индии (Деканские траппы) свойствен слабо фракционированный отрица-
тельный наклон спектров распределения содержания редких и РЗЭ с превышением их 
над содержаниями в РМ в 3-800 раз. Такой же спектр характерен для РЗЭ с превыше-
нием над их содержаниями в СН в 8-300 раз. Отношения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьиру-
ют соответственно в следующих пределах: 1.3-15.2 и 3.3-39.6. 

ПБК океанов, океанических островов и внутриконтинентальных рифтогенных 
структур меняются по составу от умеренно высокомагниевых, умеренно высокоглино-
зёмистых, умеренно высокотитанистых, умеренно низкощелочных и высоконатриевых 
пикритов и пикробазальтов до умеренномагниевых, умеренно низкоглинозёмистых, 
весьма высокотитанистых, субщелочных, высоконатриевых базальтов и андезитоба-
зальтов. Базальтам срединно-океанических хребтов свойствен выположенный спектр 
распределения содержаний редких и РЗЭ с вариациями их нормированных на РМ со-
держаний от 0,9 до 20. РЗЭ, нормированные на СН, обладают выположенным спектром 
распределения с вариациями нормированных содержаний REE от 10 до 50. Отношения 
(La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответственно в следующих пределах: 0.6-1.6 и 0.6-1.6. 
Пикритам и пикробазальтам Гавайских островов свойствен выположенный спектр рас-
пределения редких и РЗЭ с превышением их содержаний над содержаниями в РМ в 1-
90 раз. РЗЭ, нормированные на СН, обладают слабо фракционированным отрицатель-
ным наклоном спектров распределения с превышением над их содержаниями в СН в 8-
300 раз. Отношения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответственно в следующих пре-
делах: 1.1-3.1 и 2.7-12.3. 

Породы ПБК Печенгского синклинория Кольского полуострова варьируют по со-
ставу от магниевых, умеренно низкоглинозёмистых, среднетитанистых, весьма низко-
щелочных и натриевых пикритов до умеренномагниевых, средне- и низкоглинозёми-
стых, весьма высокотитанистых, низко- и субщелочных умереннонатриевых пикроба-
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зальтов и базальтов. Всем породам этого комплекса свойствен слабо фракционирован-
ный отрицательный наклон спектров распределения содержаний редких и РЗЭ с вариа-
циями их нормированных на РМ содержаний от 0,5 до 300. Такой же тренд характерен 
для РЗЭ, нормированных на СН, с превышением относительно их содержаний в СН в 5-
500 раз. Отношения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответственно в следующих пре-
делах: 1.9-4.7 и 10.6-68.6. 

Пикрит-долеритовые комплексы варьируют по составу от умеренно высокомаг-
ниевых, высокоглинозёмистых, умеренно низкотитанистых, умеренно низкощелочных 
и высоконатриевых перидотитов и пикритов до умеренномагниевых, умеренно низко-
глинозёмистых, низко- и среднетитанистых, субщелочных и высоконатриевых пикро-
долеритов и долеритов. Всем породам ПДК Норильского района свойствен фракциони-
рованный отрицательный наклон спектров распределения содержаний редких и РЗЭ с 
превышением их содержаний над содержаниями в РМ в 2-300 раз. РЗЭ, нормированные 
на СН, обладают слабо фракционированным отрицательным наклоном спектров рас-
пределения содержаний с превышением над их содержаниями в СН в 7-200 раз. Отно-
шения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответственно в следующих пределах: 1.5-3.2 и 
1.8-10.4. ПДК Северного Вьетнама обладают теми же петрохимическими характери-
стиками за исключением вариаций от низкощелочных и умереннонатриевых перидоти-
тов, пикритов и пикродолеритов до низкощелочных и умеренно высоконатриевых су-
бофитовых габбро, габброноритов и долеритов. Породам комплекса Каобанг Северо-
Восточного Вьетнама свойствен слабо фракционированный отрицательный наклон 
спектров распределения содержаний редких и РЗЭ с превышением их содержаний над 
содержаниями в РМ в 0.5-700 раз. Такой же спектр характерен для РЗЭ с превышением 
над их содержаниями в СН в 6-200 раз. Отношения (La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют со-
ответственно в следующих пределах: 1.6-2.8 и 1.8-10.4. ПДК Печенгского синклинория 
Кольского полуострова меняются от высокомагниевых, весьма низкоглинозёмистых, 
низкотитанистых, весьма низкощелочных и умереннонатриевых дунитов, перидотитов 
и пикритов до умеренномагниевых, весьма низкоглинозёмистых, высокотитанистых, 
субщелочных или умереннощелочных, умеренно высоконатриевых пироксенитов, габ-
броидов и долеритов. Породам этого комплекса свойствен слабо фракционированный 
отрицательный спектр распределения содержаний редких и РЗЭ с вариациями их нор-
мированных на РМ содержаний от 0.5 до 120. РЗЭ, нормированные на СН, обладают 
тем же спектром с превышением над их содержаниями в СН в 5-300 раз. Отношения 
(La/Sm)N и (La/Yb)N варьируют соответственно в следующих пределах: 1.7-2.8 и 1.6-5.5. 

При сопоставлении по геохимическим данным КБК, ПБК и ПДК выявляется сле-
дующее. КБК свойствен преимущественно выположенный спектр распределения ред-
ких и РЗЭ и самые низкие (La/Sm)N и (La/Yb)N отношения (0.2-4.3 и 0.1-6.4), что, веро-
ятнее всего, свидетельствует о высокой степени плавления мантийного субстрата при 
выплавлении родоначальных расплавов для КБК. Содержания редких и РЗЭ, нормиро-
ванных на РМ, варьируют в породах этих комплексов от 0.1 до 200; РЗЭ, нормирован-
ные на СН, – от 0.5 до 90. ПБК и ПДК, за исключением ПБК СОХ и океанических ост-
ровов, свойствен фракционированный отрицательный наклон спектров распределения 
редких и РЗЭ и более высокие значения (La/Sm)N и (La/Yb)N отношений (0.6-15.2; 1.5-
3.2 и 0.6-68.6; 1.6-10.4 соответственно). Содержания редких и РЗЭ, нормированных на 
РМ, варьируют соответственно в следующих пределах: 0.5-800 и 0.5-700, а РЗЭ, норми-
рованные на СН, в следующих пределах: 5-500 и 5-300. 
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В чехлах практически всех древних (неогейских) платформ Лавразии и в обрам-

ляющих их миогеоклиналях, то есть на древних кратонах (континентах), выделяется 
три структурных яруса, отражающих различные геодинамические обстановки, направ-
ленно сменяющие друг друга во времени. Нижний ярус, сложенный позднепротерозой-
скими отложениями, в геодинамическом плане соответствует деструктивной эпохе раз-
рушения суперконтинента Родиния, в процессе которой осуществляется рифтогенез и 
формируются, преимущественно, грабены (авлакогены) и рифтовые зоны. Их форми-
рование провоцируется глобальными процессами растяжения. Средний ярус, сложен-
ный главным образом венд-нижнепалеозойскими толщами, отвечает эпохе автономного 
«существования» континентов (кратонов), образовавшихся в результате разрушения 
Родинии. Верхний ярус, представленный средне-, верхнепалеозойскими образования-
ми, характеризуется коллизионно-орогенными структурами и формационными рядами, 
обусловленными процессами объединения древних кратонов в новый суперконтинент. 

Прежде чем начать анализ и обсуждение структуры чехлов древних платформ, а 
точнее, древних континентов (кратонов) Лавразии, определим такие базовые понятия, 
как рифт и плита. Как утверждает А.Ф. Грачев [1], понятие рифт в геологии употребля-
ется в узком и широком смысле. В узком смысле рифт – «это грабен, ограниченный од-
ним или несколькими разломами», а в широком смысле под «рифтом или рифтовой зо-
ной… понимаются элементы структуры Земли такого же ранга, как орогенические 
области или материковые платформы» (с. 157). Что касается понятия плита, то будем 
придерживаться его классического традиционного понимания, «как значительной по 
площади части платформы, в пределах которой фундамент перекрыт платформен-
ным чехлом» [2]. 

Придерживаясь, в принципе, приведенных выше определений, добавим, следую-
щее. Учитывая данные ранее [3] определения таких понятий, как платформа, кратон, 
континент, отметим, что, во-первых, исследуемые элементы могут не ограничиваться 
территорией платформы, а продолжаться в ограничивающие ее структуры (пассивные 
окраины, миогеоклинали), а во-вторых, в рифтовых зонах, могут присутствовать не 
только грабены (рифты, авлакогены и др.), но и структуры типа плит и наоборот.  

Таким образом, в неогейском тектоническом цикле в чехлах древних платформ и 
прилегающих миогеоклиналях фиксируются эпохи с преобладанием структур, ограни-
ченных разломами, и эпохи с преобладанием структур со стратиграфическими ограни-
чениями. 

Рассмотрим имеющиеся данные по геологии Северо-Азиатского (Сибирского) 
кратона и сравним их с другими древними континентами Лавразии: Лаврентией, Балти-
ей (Европейским), Северо-Китайскимо и Южно-Китайским.  

Древний Северо-Азиатский кратон. 
В позднем докембрии на территории кратона и в его обрамлении существовала не 

менее плотная, чем на Европейском кратоне, сеть трогов и авлакогенов. Реже в это 
время формировались небольшие по размерам плиты (Учурская и др.). Начиная с венда 
и до конца силура (особенно в позднем венде и кембрии) вся Сибирская платформа и ее 
пассивные окраины были перекрыты слабо дифференцированным по мощности и фа-
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циям чехлом. В девоне, наряду с амагматичными прогибами на кратоне, начинают раз-
виваться рифтовые системы с контрастным рифтовым магматизмом, которые распола-
гаются не только на Сибирской платформе, но и в пределах Верхояно-Колымской, Ал-
тае-Саянской покровно-складчатых областей и, по-видимому, в фундаменте Западно-
Сибирской равнины. Специфичность развития Северо-Азиатского кратона на поздне-
палеозойском этапе состоит в том, что на его западной половине подвижное обрамле-
ние консолидировано в результате герцинского тектогенеза и здесь начал формиро-
ваться чехол молодой Евроазиатской платформы. Восточная же половина кратона с ви-
зейского яруса карбона и вплоть до неогена продолжала развиваться как подвижная об-
ласть.  

Древний кратон Лаврентия. 
В течение позднего докембрия на территории современной Северной Америки 

были широко развиты локальные структуры типа грабенов, авлакогенов и крупных 
рифтов (Кивино) как в пределах платформы, так и на ее Аппалачском и Кордильерском 
флангах. П.Ф. Гофман [4] отмечает, что пассивные окраины Северо-Американского 
кратона окончательно оформились примерно к рубежу 850–550 млн лет, что совпадает 
с данными других авторов о времени окончательного распада раннепротерозойского 
суперконтинента Родиния.  

В венд-палеозойское время на Северо-Американском континенте заложились и 
развивались платформенные прогибы: Виллистонский, Мичиганский, Иллинойский, 
Гудзонская синеклиза и другие более мелкие. 

В среднем, позднем палеозое заложились и развивались внутриплатформенные, 
межгорные и предгорные прогибы с преимущественно вулканогенно-молассовым кон-
тинентальным выполнением. Хотя морфология и ограничение структурных форм этого 
этапа редко соответствуют понятию грабен (авлакоген), тем не менее, параметры бимо-
дального магматизма отвечают рифтогенному геодинамическому режиму 

Древний Европейский кратон. 
Как в пределах Восточно-Европейской платформы, так и в ее обрамлении в ран-

нем рифее формируется густая сеть узких линейных прогибов, грабенов и авлакогенов. 
С начала венда и до девона формировались прогибы со стратиграфическими ограниче-
ниями, наиболее крупным из которых является Московская синеклиза. Отложения это-
го возраста практически амагматичны. Принципиально другой тип осадконакопления 
характеризует средний, поздний палеозой. Формируются предгорные прогибы с молас-
сово-эвапоритовым выполнением, крупные троги и авлакогены с присутствием магма-
тизма рифтогенного типа (Осло, Донецко-Припятский, Печоро-Колвинский и др.) 

Древние Северо-Китайский и Южно-Китайский кратоны.  
Согласно палеогеографическим картам «Палеогеографического атласа Китая» [5] 

рифтогенез на древних китайских кратонах проявился около 1,85 млрд лет тому назад и 
продолжался вплоть до раннего синия. В позднем синии начали формироваться плит-
ные комплексы практически на всех древних платформах Китая, но наибольшего «рас-
цвета» они достигли в кембрии и ордовике. Уже в силуре древние платформы начина-
ют выходить из-под уровня морского осадконакопления, и к концу перми море оконча-
тельно покидает территории северных (Тарим, Цайдам, Северо-Китайская) платформ, а 
к концу триаса и южной (Янцзы). Судя по имеющимся данным, чехол молодой плат-
формы в Китае начал формироваться только в юрское время и этот процесс продолжал-
ся в кайнозое.  

Сказанное выше позволяет сделать следующие выводы: 
1. На всех рассмотренных кратонах Лавразии выделяются две фазы рифтогенеза, 

проявившиеся приблизительно в одни и те же интервалы геологической истории. Их 
структурные и вещественные характеристики принципиально сходны, но значительно 
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различаются в деталях.  
2. Древняя и молодая эпохи рифтогенеза резко различаются по геодинамическим 

обстановкам их формирования: древняя характеризуется «трансгрессивной» направ-
ленностью, сменой континентального режима на преобладающий морской, а молодая – 
регрессивной направленностью, преобладанием орогенных процессов и общим возды-
манием.  

3. Эпохи рифтогенеза разделяются геодинамическими обстановками плитообра-
зования. 

4. В связи с проблемами нафтидогенеза, отмеченные особенности в истории раз-
вития древних континентов Лавразии должны приниматься во внимание и изучаться 
более углубленно. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ, Российско-Белорусский 
проект № 04-05-81001-Бел2004а, а также Программ фундаментальных исследований 
ОНЗ.1 и ОНЗ.10 и Интеграционного проекта СО РАН-УрО РАН 6.4. 
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Рассматриваемая часть пояса представляет собой сложную тектоническую струк-

туру раннего палеозоя, возникшую в результате аккреции разнотипных террейнов, ко-
торая контактирует по зоне Главного Саянского разлома с фундаментом Сибирской 
платформы. Каждый из выделенных террейнов обладает индивидуальными особенно-
стями строения, слагающие их комплексы имеют различную геодинамическую интер-
претацию. Объединение их в единую сложную структуру подвижного пояса происхо-
дило в определенной временной и пространственной последовательности, выяснение 
которой заслуживает особого внимания при определении этапности становления оро-
генного пояса и механизма сочленения его с кратоном. На этой территории выделяют-
ся: Джидинский, Хамардабанский, Тункинский и Тувино-Монгольский террейны, фор-
мировавшиеся в пределах единого океанического пространства (рисунок). 

Джидинский террейн относится к типично островодужным с элементами океа-
нического. Главной его особенностью является покровно-складчатое строение. Исполь-
зуя опубликованные [1] и собственные материалы, мы предлагаем вариант схемы по-
кровов и слагающих их пластин в сочетании с разновозрастными интрузивными ком-
плексами и изоградами метаморфизма. Границы покровов и пластин часто подчерки-
ваются телами гипербазитов и серпентинитового меланжа. 

Центральную пространственную позицию в пределах Джидинского террейна за-
нимает Уилган-Купчинский покров, который как бы делит террейн на две части: мон-
гольскую и российскую. Этот покров отличается от других интенсивным проявлением 
габбро-плагиогранитного надсубдукционного магматизма с возрастом 504–506 млн лет 
[2] и метаморфизма вмещающих пород, достигающего амфиболитовой фации. Судя по 
тому, что метаморфические изограды не выходят за границы покрова, покровные 
структуры возникли позже метаморфизма и надсубдукционного магматизма. 

Уригольский покров, примыкающий с юго-запада к Уилган-Купчинскому, явля-
ется одним из наиболее представительных и определяющих в геодинамической типиза-
ции Джидинского террейна. В его строении принимает участие серия пластин, отли-
чающихся составом слагающих их пород. В Нармандальской пластине наиболее полно 
представлена офиолитовая ассоциация, в Баянгольской – преобладают андезиты и ан-
дезитобазальты с прослоями пелагических кремней, в Уригольской – высокотитани-
стые базальты, дифференцированные базальты, граувакки, карбонаты симаунтов с фау-
ной нижнего кембрия. 

Восточную часть Джидинского террейна составляет Верхнеджидинский покров, 
также состоящий из серии пластин. В Хасуртинско-Нудской пластине присутствуют 
высокотитанистые базальты, в Долонмодонской – базальты известково-щелочной се-
рии, а в Далахайской – карбонатные отложения симаунтов. 

Особое место в структуре Джидинского террейна занимает Зунмуринский покров, 
расположенный в его краевой аллохтонной части, отнесение которого к рассматривае-
мому террейну в какой-то мере дискуссионно. Одни исследователи, изучавшие собст-
венно Джидинский террейн и восточную часть Зунмуринской структуры, где присутст-
вуют основные вулканиты и гипербазиты, отмечают их аналогию, другие отождеств-
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ляют Зунмуринскую структуру с Шубутуйской, расположенной в пределах Хамарда-
банского террейна. В настоящее время можно считать установленной в Юго-Восточном 
Прихубсугулье (район Чиндомани) принадлежность Зунмуринской структуры к Джи-
динскому террейну. 
 

 
 
Схема размещения террейнов, тектонических покровов, зон метаморфизма и интрузивных комплексов 
Байкал-Хубсугульского региона (северо-восточная часть Палеоазиатского океана): 
1 – кайнозойские отложения; 2 – кайнозойские базальты; 3 – мезозойские отложения; 4 – сиениты, грано-
сиениты; 5 – гранитоиды (хамардабанский, джидинский, мункусардыкский комплексы нерасчлененные – 
495–478 млн лет); 6–7 – габбро-диорит-тоналитовый комплекс: 6 – хулдатского типа, 7 – модонкульского 
типа; 8 – плагиограниты – нашитуйский комплекс; 9 – изограды ордовикского метаморфизма (I – грана-
та, II – ставролита и андалузита, III – силлиманита, IV – силлиманита, калиевого полевого шпата, V – 
гиперстена); 10 – изограды кембрийского метаморфизма (I – граната, II – ставролит-дистена, III – силли-
манита); 11 – границы террейнов; 12 – границы тектонических покровов (субтеррейнов); 13 – Тувино-
Монгольский массив. Аббревиатура: СП – Сибирская платформа; террейны (в кружках): Дж – Джидин-
ский, Хд – Хамардабанский, Тн – Тункинский, Кк – Китойкинский, ТМ – Тувино-Монгольский; покровы 
и субтеррейны (в прямоугольниках): УК – Уилган-Купчинский, Ур – Уригольский, Вд – Верхнеджидин-
ский, Зм – Зунмуринский, Сл – Слюдянский, Хг – Хангарульский. 
 
 

Хамардабанский террейн можно назвать метаморфическим: значительная часть 
его территории относится к средне-высокотемпературным субфациям амфиболитовой 
фации, отдельные участки (преимущественно Южное Прибайкалье) – к гранулитовой 
фации. В этой связи террейн разными исследователями считался то микроконтинентом, 
то краевой частью кратона, то относился к террейнам неясной геодинамической приро-
ды. В последние годы получены полные геохимические характеристики нескольких 
групп метаморфических пород Хамардабанского террейна, позволившие реконструи-
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ровать первичную природу протолитов и оценить палеогеодинамические обстановки их 
накопления [3, 4 и др.]. В составе террейна как тектоно-стратиграфического образова-
ния можно выделить два субтеррейна – Слюдянский и Хангарульский – по слагающим 
их одноименным сериям метаморфических пород. Протолиты Слюдянского субтеррей-
на накапливались в активном, с умеренным задуговым спредингом окраинном бассей-
не, заложенном на относительно тонкой континентальной коре. В составе слюдянской 
серии значительна доля метатолеитов, по геохимическим характеристикам близких E-
MORB. Хангарульский эпиконтинентальный палеобассейн был преимущественно амаг-
матичным. Большая часть субтеррейна сложена метатерригенными породами, и только 
в основании (харагольская свита) залегают туффоиды, вулканокластическая компонен-
та которых близка известково-щелочным андезитам андийского типа. Источником ее 
могла быть Ольхонская островная дуга [3]. Анализ метатерригенных пород обоих суб-
террейнов показал их значительное сходство, а также близость однотипным метамор-
фитам ольхонского комплекса, что указывает на общность источников сноса. Не ис-
ключено, что ольхонский комплекс следует относить к Хамардабанскому террейну. 

Относительно Джидинского террейна Хамардабанский представляется автохто-
ном, южную часть которого перекрывает Зунмуринский покров. Северная граница Ха-
мардабанского террейна проходит преимущественно под кайнозойскими отложениями 
Тункинской впадины. Расположенный севернее район Тункинских гольцов характери-
зуется сложным покровно-складчатым строением. Здесь выделяется автохтон, пред-
ставленый венд-кембрийскими карбонатно-терригенными отложениями чехла Тувино-
Монгольского массива, и аллохтон, сложенный осадочно-вулканогенными отложения-
ми Тункинского террейна. Последние включают уртагольскую и толтинскую свиты, 
литотипы метапород и строение разрезов которых довольно близки толщам Хамарда-
банского террейна. Это обстоятельство не только осложняет разграничивание террей-
нов, но ставит под вопрос вообще правомерность выделения Тункинского террейна. 
Сопоставление метатолеитов обоих террейнов [5] показало, что они формировались в 
обстановках задуговых бассейнов. При этом метабазальты Тункинского террейна отли-
чаются повышенными содержаниями LILE и LREE, Ti, Zr и в них заметно выше при-
месь источника OIB.  

В террейновом анализе важную роль играют перекрывающие или сшивающие об-
разования, которые формируются после процессов амальгамации и аккреции и позволя-
ют определить их верхний временной предел. В Байкал-Хубсугульском регионе широ-
ко проявлен постметаморфический гранитоидный магматизм, но не выделяется едино-
го комплекса, прорывающего (сшивающего) все террейны. Для части субтеррейнов 
Джидинского террейна сшивающими являются гранитоиды Дархинтуйского и Хулдат-
ского массивов (489±2 млн лет); для хамардабанских субтеррейнов – граниты одно-
именного интрузивного комплекса (469±2 млн лет); Тувино-Монгольский, Хамардабан-
ский и Тункинский террейны в области сочленения прорываются Мункусардыкским 
гранитоидным массивом (481±2 млн лет). Постметаморфический характер гранитов 
вносит значительную неопределенность в возрастные оценки, поскольку временные 
диапазоны между процессами амальгамации, метаморфизма и внедрением гранитов 
могут быть различными и достигать десятков миллионов лет. В качестве более «жест-
кого» сшивающего образования мог бы служить зональный метаморфизм, захватываю-
щий все террейны, при условии его моноактности. Последнее не является общепри-
знанным фактом, особенно после установления неодновременности проявления пиков 
гранулитового и амфиболитового метаморфизма в Южном Прибайкалье [6]. 

В Джидинском террейне перекрывающим комплексом могут быть флишоидные 
отложения, относимые к джидинской свите. Верхний временной предел их накопления 
по прорывающим гранитоидам 489±2 млн лет. В этом случае более поздние осадочные 
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и осадочно-вулканогенные отложения, содержащие органические остатки силура-кар-
бона [7], должны быть связаны c последующим этапом геодинамического развития об-
ширного региона, наступившим после ордовикской аккреции и соответствующим ре-
жиму активной континентальной окраины Монголо-Охотского пояса [8]. 

Наконец, проблематичными остаются время и механизм сочленения террейнов с 
кратоном. В последние годы разработана модель, согласно которой первоначально 
сформировался аккреционный каледонский супертеррейн, впоследствии мягко причле-
нившийся к кратону [9]. Согласуясь с рядом фактов, эта модель не объясняет резко 
асимметричного распределения метаморфических фаций: за небольшим исключением, 
все наиболее высокоградные области (гранулитовые комплексы) располагаются непо-
средственно у границ с выступом фундамента платформы.  
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Булкинский массив [1-3] расположен в северо-восточной части Западного Саяна, 

в осевой части хребта Ергак-Таргак-Тайга, и тектонически примыкает к сочленению 
Куртушубинского и Северо-Саянского офиолитовых поясов [4]. Он является эталон-
ным массивом булкинского комплекса, к которому также относятся Сыдыгский, Хан-
гинский и Устреньский массивы [2]. Вскрытая часть массива занимает площадь около 
100 км2. По геофизическим данным [5], Булкинский массив имеет воронкообразную 
форму и погружается к югу или юго-западу. Породы массива прорывают терригенные 
отложения аласугской свиты, относящиеся к среднему-верхнему кембрию [1]. В крае-
вых частях массива установлено присутствие ксенолитов интенсивно ороговикованных 
вмещающих пород [1].  

В современном эрозионном срезе вскрытая часть массива сложена главным обра-
зом лейкократовыми разновидностями пород – габбро, габбро-норитами, троктолитами, 
габбро-анортозитами, анортозитами. Реже встречаются горнблендиты, оливиниты и 
оливиновые пироксениты [1]. Ритмическая расслоенность массива обусловлена чередо-
ванием пород более меланократовых в основании ритмов и более лейкократовых. Маг-
незиальность пород массива (Mg# =100*Mg/(Mg+Fe)) варьирует в пределах от 75,6 в 
наиболее меланократовых разностях до 34,3 в анортозитах. Содержание MgO снижает-
ся от 37,4 вес.% [1] в перидотитах до 2,0 вес.% в наиболее лейкократовых разностях. 
Нанесённая на вариационные диаграммы MgO-содержание окисла (элемента) в породе 
последовательность составов пород Булкинского массива позволяет выявить некоторые 
закономерности изменения составов пород расслоенной серии в процессе кристаллиза-
ционной дифференциации. Переход от высокомагнезиальных пород к менее магнези-
альным характеризуется закономерным увеличением содержания SiO2, TiO2, Al2O3, 
CaO, Na2O, K2O и уменьшением содержания Co и Cr.  

Состав проанализированных оливинов из пород Булкинского массива соответст-
вует хризолиту с магнезиальностью от Fо75,8 до Fo71,8. Плагиоклазы из пород расслоен-
ной серии часто зональные, по составу соответствуют битовниту-лабрадору, их основ-
ность варьирует от An %=56,4 до An %=82,2. Реже встречаются более кислые плагиок-
лазы, соответствующие олигоклазу, с содержанием анортитового компонента An 
%=23,2. Магнезиальность проанализированных клинопироксенов колеблется от 76,2 до 
84,0, по составу они соответствуют диопсид-авгитовому ряду (En42,2-44,1 Fs9,5-14,3 Wo43,5-

46,5). Ортопироксен в породах Булкинского массива встречается достаточно редко, по 
составу соответствует гиперстен-бронзиту (En64,1-76,2 Fs22,2-33,5 Wo1,5-2,4), магнезиальность 
его варьирует от 66,5 до 78,2. Для породообразующих минералов Булкинского массива 
в целом характерна большая основность плагиоклаза по сравнению с сосуществующим 
с ним оливином: Ol (Fo75,8)+Pl (An82,0)+Cpx (Mg#-84,1)+Opx (Mg#-78,2), Ol (Fo72,0)+Pl 
(An75,2)+Cpx (Mg#-78,3)+Opx (Mg#-75,7), Ol (Fo71,8)+Pl (An78,9)+Cpx (Mg#-79,0), Ol 
(Fo75,0)+Pl (An79,0). Большая степень вторичного изменения оливина по сравнению с со-
существующим с ним плагиоклазом, наблюдаемая в породах расслоенных массивов, 
объясняется меньшей скоростью диффузии большинства элементов в плагиоклазе по 
сравнению с железомагнезиальными минералами [6]. Результатом этого является боль-
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шая устойчивость плагиоклаза к переуравновешиванию состава и взаимодействию ку-
мулятивных минералов с интеркумулусным расплавом. Оливин и в меньшей степени 
клинопироксен, наоборот, существенно подвержены воздействию интеркумулусного 
расплава, что снижает значения магнезиальности этих минералов [7]. Рудные минералы 
Булкинского массива представлены титаномагнетитом и ильменитом, их среднее со-
держание в породах составляет около 3,3 % [1]. Вместе с тем, в Булкинском массиве 
установлено присутствие рудных габбро с содержанием титаномагнетита до 25 % [8].  

Суммарное содержание редкоземельных элементов (РЗЭ) в проанализированных 
породах Булкинского массива составляет от 3,5 ppm в анортозитах до 98,7 ppm в более 
меланократовых разностях пород расслоенной серии [9]. Согласно графикам распреде-
ления РЗЭ в породах расслоенной серии, вся совокупность пород массива обладает од-
нотипным слабофракционированным трендом. Нормализованные по хондриту [10] 
графики распределения РЗЭ обнаруживают незначительное обогащение пород лёгкими 
лантаноидами (La/Yb)ch – 0,9-2,7, в анортозитах – 5,7-6,1. С увеличением меланократо-
вости пород расслоенной серии наблюдается субпараллельное увеличение содержания 
РЗЭ. Для анортозитов характерно наличие более выраженного европиевого максимума, 
чем для других пород расслоенной серии, что свидетельствует о фракционировании 
плагиоклаза в этих породах [11]. Содержание РЗЭ в породах составляет 1,9-18,5 хонд-
ритовых единиц для тяжёлых лантаноидов, 3,7-25,9 – для лёгких (в анартозитах – 0,3 и 
1,8-2,2 соответственно). Отношение (La/Sm)ch меняется от 0,7 до 1,8, в анортозитах – 
2,6-2,7. На графиках распределения РЗЭ, нормированных по примитивной мантии (РМ) 
[12] и по базальтам срединно-океанических хребтов (N-MORB) [12], также обнаружи-
вается нефракционированный или слабофракционированный тренд распределения РЗЭ. 
Содержание РЗЭ в породах Булкинского массива превышает содержание РЗЭ в прими-
тивной мантии в 1-8 раз для тяжёлых лантаноидов, 1-15 раз для средних и в 1,5-12 раз 
для лёгких (в анартозитах эти значения составляют 0,1, 0,3 и 0,8 соответственно). Осо-
бенностью спектра редких элементов для пород Булкинского массива является наличие 
максимумов по Ba, U и Y, а также выраженного максимума по Sr (SrPM=6,2-301,7). Со-
держание РЗЭ в Булкинском массиве сопоставимо с их содержанием в N-MORB. Нор-
мированное по N-MORB содержание РЗЭ в породах составляет 0,3-1,5 для тяжёлых 
лантаноидов, 0,3-2,7 для средних и 0,4-3,2 для лёгких (для анортозитов – 0,03, 0,06 и 0,3 
соответственно). Отношение (La/Sm)N-MORB меняется от 0,9 до 2,9, в анортозитах – 4,3-
4,6. На графике распределения РЗЭ, нормированных по N-MORB, наблюдаются макси-
мумы по U, Eu и Hf (в меланократовых породах – минимумы по Hf). Согласно графи-
кам распределения РЗЭ, нормированных по примитивной мантии и N-MORB, для по-
род Булкинского массива не характерно ни обогащение крупноионными литофильны-
ми элементами (Cs, Rb, Ba), ни обеднение элементами с высокой силой поля (Nb, Ta, 
Hf, Zr, Ti). 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (гранты 04-05-64439, 04-05-
64093, 05-05-97210), НШ-4933-2006, ОНЗ РАН 7.10.2. 
 
[1] Орлов Д.М. Петрология расслоенных титаноносных интрузий Алтае-Саянской складчатой 

области. – Л.: Недра, 1975. – 199 с. 
[2] Немцович В.М. Базитовые интрузии Тувы и их титаноносность: Дис. … канд. геол.-мин. 

наук. – Л., 1973. – 218 с. 
[3] Монгуш А.А. Петрография и минералогия раннепалеозойских ультрамафит-мафитовых 

массивов Восточной Тувы: Дис. … канд. геол.-мин. наук. – Новосибирск-Кызыл, 2002. – 
172 с. 

[4] Монгуш А.А., Агафонов Л.В., Тунай Г.О. Минералогия верхней части Булкинского рассло-
енного габброидного массива (Западный Саян) // Ультрамафит-мафитовые комплексы 
складчатых областей докембрия: Материалы международной конференции. – Улан-Удэ: 



 43 

Изд-во БНЦ СО РАН, 2005. – С. 62–64. 
[5] Коллеганов Ю.М., Саранцев Ф.Г. О форме некоторых основных и ультраосновных интру-

зивных массивов северо-восточной части Западного Саяна // Геология и минеральные ре-
сурсы Красноярского края. – Красноярск, 1971. – С. 90–94. 

[6] Freer R. Diffusion in silicate minerals and glasses: a data digest and guide to the literature // Con-
tributions to Mineralogy and Petrology. – 1981. – 76. – P. 440–454. 

[7] Arnason J.G., Bird D.K., Bernstein S., Rose N.M., Manning C.E. Petrology and geochemistry of 
the Kruuse Fjord Gabbro Complex, East Greenland // Geol. Mag. – 1997. – 134 (1). – P. 67–89.  

[8] Немцович В.М. Булкинская габброидная интрузия верховьев р. Амыл (Западный Саян) // 
Информ. сб. Всесоюз. науч.-исслед. геол. ин-та. – 1959. – 21. – С. 117–124. 

[9] Леснов Ф.П., Монгуш А.А., Аношин Г.Н., Палесский С.В., Николаева И.В. Исследования 
распределения редкоземельных и платиновых элементов в породах из мафит-
ультрамафитовых массивов Тувы методом ICP-MS (первые данные) // Петрология магма-
тических и метаморфических комплексов. Т. 2. – Томск: ЦНТИ, 2005. – С. 268–277. 

[10] Boynton W.V. Cosmochemistry of the Rare Earth Elements. Meteorite studies // Rare Earth Ele-
ment Geochemistry. – Amsterdam, 1984. – Р. 63–114. 

[11] Кокс К.Г., Белл Дж.Д., Панкхерст Р.Дж. Интерпретация изверженных горных пород. – М.: 
Недра, 1982. – 414 с. 

[12] Sun S-S, McDonough W.F. Chemical and isotopic systematics of oceanic basalts: implications 
for mantle composition and processes // Magmatism in the ocean basins. Geological Society of 
London Special Publication. –1989. – 42. – P. 313–345. 

 
 
 
 
 



 44 

РИФЕЙСКИЕ КОМПЛЕКСЫ ФУНДАМЕНТА УДИНО-ВИТИМСКОЙ 
РАННЕКАЛЕДОНСКОЙ ЗОНЫ (ЗАБАЙКАЛЬЕ) 

 
А.Н. Булгатов,  Н.А. Доронина,  Н.И. Ласточкин 

 
Улан-Удэ, Геологический институт СО РАН, last@gin.bsc.buryatia.ru 

 
Удино-Витимская раннекаледонская зона на Геодинамической карте (рис. 1.) Бай-

кальского региона отнесена к Еравнинскому островодужному террейну [2]. Докаледон-
ский фундамент зоны образован рифейскими стратифицированными и интрузивными 
комплексами, обнажающимися в северо-западном и северо-восточном его обрамлении. 
Границей между Удино-Витимской раннекаледонской зоной и рифейскими комплекса-
ми байкалид является Олдындинская зона левых сдвигов [1]. 

В рассматриваемом районе геологическое картирование масштаба 1: 200000 было 
проведено П.В. Осокиным, А.А. Малышевым, М.А. Гладышевым, В.Н. Гусевым, Г.М. 
Яценко, А.Н. Булгатовым, масштаба 1:50000 – Ю.П. Гусевым, В.И. Пелепягиным и 
другими. Результаты этих работ были использованы авторами. 

На юго-западе района, в бассейне р. 
Итанца, впадающей справа в р. Селенга, 
рифейские осадочно-вулканогенные по-
роды, метаморфизованные в условиях зе-
леносланцевой фации, расчленены на две 
свиты: итанцинскую (нижнюю) и бурлин-
скую [4]. Итанцинская характеризуется 
изменчивостью состава по латерали, что 
позволило выделить три литофациальных 
комплекса. Кварцито-песчано-сланцевый 
комплекс, мощностью 1400 м, содержит в 
верхней части разреза горизонт почти мо-
номинеральных кварцитов мощностью 
35-45 м, имеет протяженность более 10 км 
и образует Черемшанское месторождение 
кварцитов. Состав и текстурные особен-
ности пород позволяют допустить образо-
вание их в прибрежных условиях в ре-
зультате эрозии микроконтинента. В со-
ставе карбонатно-кремнисто-сланцевого 

комплекса мощностью 600 м преобладают кварцсодержащие углеродисто-слюдистые, 
слюдистые, карбонатно-углеродистые сланцы, им подчинены карбонатные породы. 
Этот комплекс образовался, скорее всего, в шельфовой зоне бассейна. Источником тер-
ригенного материала также служили континентальные блоки. Для карбонатно-базальт-
сланцевого комплекса характерно чередование кварцсодержащих серицитовых, сери-
цит-хлоритовых, карбонат-серицит-хлоритовых сланцев, содержащих горизонты мета-
базальтов, микрокварцитов, кремнистых сланцев, известняков, карбонатных сланцев, 
силикатные железо-марганцевые и силикатно-карбонатные марганцевые руды. Мощ-
ность комплекса 1600 м, и он образовался в относительно глубоководных условиях, 
вдали от континентальных блоков и островных дуг [3, 4].  

Бурлинская свита сложена доломитами и известняками, содержащими горизонты 
карбонатных, углеродисто-серицитовых и серицитовых сланцев с кварцем, кварцитов, 
строматолитовых и брекчиевидных доломитов, фосфатсодержащих пород. Мощность 

 

Рис. 1. Схема террейнов Западного Забайкалья. 
1 – Сибирский кратон; 2 – кратонные террейны; 
3 – рифейские комплексы; 4 – Еравнинский ниж-
некембрийский островодужный террейн; 5 – левые 
сдвиги. 
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свиты до 1500 м. Седиментация пород свиты происходила в мелководном морском бас-
сейне.  

Метабазиты карбонатно-базальт-сланцевого относительно глубоководного ком-
плекса по концентрации TiO2 (масс. %) можно разделить на низкотитанистые (0,7-0,8), 
умереннотитанистые (1,0-1,52), умеренно высокотитанистые (2,2-2,53), высокотитани-
стые (3,03). Корреляция TiO2 c P2O5, Zr, Y положительная. На спайдер-диаграмме пер-
вые два типа метабазитов обладают дефицитом Ti, Zr, Y по отношению к N-MORB-
типу, два последующих типа – избытком. Вариации концентрации TiO2, Zr, Y могут, 
по-видимому, быть объяснены в рамках двух источников: деплетированной мантии и 
мантийных плюмов. Относительное содержание La достигает пяти норм, а Ce – до че-
тырех норм N-MORB во всех типах метабазальтов. Отмечен отрицательный Nb мини-
мум, отражающий возможное присутствие субдукционного компонента. На графике 
распределения REE (рис. 2) точки составов располагаются в довольно широком интер-
вале, в субгоризонтальной полосе, характерной для базальтов EMORB-типа. Значение 
(La/Yb)N равно 1,04-2,31.  

От слияния рек Б. и М. Амалат к 
юго-западу через водораздел Витим-Б. 
Амалат до водораздела Витима и Муясы-
на на протяжении почти 200 км распро-
странены две согласно залегающие мета-
морфизованные толщи, соответствующие 
двум свитам: внизу талалинская (сува-
нихинская) доломито-гнейсово-сланцевая 
мощностью до 7 км, вверху хойготская 
(тилимская) кварцито-сланцево-известня-
ковая мощностью до 5 км. Метаморфизм 
пород обеих свит отвечает амфиболито-
вой фации кианит-силлиманитовой серии 
(630-670 °С, 4,8-6,5 кбар). Первичный со-
став пород талалинской свиты был песча-
но-алевролит-пелитовым, который отно-
сится к проксимальным и дистальным фа-
циям континентального склона и его под-
ножия, хойготской свиты – алевролит-пе-

лит-известняковым, образовавшимся в мелководных условиях. Кластогенный материал 
свит представлен кварцем и олигоклазом, основным его источником служила конти-
нентальная кора с модельным возрастом 1785 Ма [6]. 

Метаморфические породы обеих свит содержат прослои и горизонты амфиболи-
тов и амфиболовых сланцев. Мощность их от долей сантиметров до 300-350 м. Амфи-
болитовые тела в большинстве своем согласные со складчатостью. Морфология тел не 
всегда пластовая. Иногда они имеют форму линз с острыми или тупыми окончаниями. 
Нередко пластовые тела коленообразные и с раздувами, а их контакты с уступами, а 
сами силлы заключают ксенолиты вмещающих пород, при этом пластовая форма по-
следних не сохраняется. От более мощных силлов отходят апофизы в виде «хвостов» и 
«прожилков», секущих косо и перпендикулярно слоистость вмещающих пород. Амфи-
болитам присуща бластовая структура, массивная, полосчатая и линзовидно-полос-
чатая текстура. Состав пород двухкомпонентный: роговая обманка (30-80 %) и изме-
ненный плагиоклаз. Метаморфизм амфиболитов соответствует также амфиболитовой 
фации. Приведенные факты свидетельствуют о том, что амфиболитовые тела представ-
ляют собой базитовые силлы.  

 

Рис. 2. Распределение REE в метабазитах, норми-
рованных по обыкновенному хондриту. 
Метабазиты: 1 – бассейны рек Амалат и Витим;  
2 – бассейн р. Итанца. 
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Амфиболиты по концентрации TiO2 (масс.%) можно разделить на умереннотита-
нистые (1,19-1,42 в 3 пробах из 29 анализов), умеренно высокотитанистые (1,75-2,34 в 
12 пробах), высокотитанистые (2,55-3,78 в 5 пробах). С TiO2 положительно коррелиру-
ются содержания P2O5 (0,05-0,38 масс. %), Zr (54-190 г/т), Y (25-46 г/т), Nb (3-14 г/т). 
Остальные окислы и элементы-примеси с титаном не коррелируются, содержания их 
варьируют в значительных пределах. На диаграммах, построенных на основе концен-
трации высокозарядных некогерентных элементов (Ti, Y, Zr, Nb), идентифицировать 
базиты с типами базальтов не удалось. На спайдер-диаграмме концентрации Ti, Zr, Y, 
Nb, La, Sa, Yb превышают уровень N-MORB в 4-6 раз, Rb, Ba, K до 15-40 раз. Спектр 
распределения близок к базальтам E-MORB-типа. Редкоземельный тренд (рис. 2) слабо 
дифференцирован, наклон кривой субпараллелен E-MORB-типу (нормированное от-
ношение La/Yb 1,66-2,78) при более высоком общем уровне концентрации REE. Прояв-
ление базитового магматизма было связано, очевидно, с действием плюма.  

Метаморфические породы итанцинской и талалинской свит вмещают ультрабази-
товые (всего около 25) бескорневые линзообразные согласные со складчатой структу-
рой тела. Самым крупным является Абагинский массив протяженностью 4 км при ши-
рине до 1 км. Размер остальных тел варьирует от 30×25 м до 2000×300 м. Они сосредо-
точены на большой площади и не образуют пояса. 

Эти же породы, а также породы хойготской и бурлинской свит рвутся гранитои-
дами. Гранитогнейсы, прорывающие метаморфические породы итанцинской свиты, да-
тированы цифрой в 738 Ма (U-Pb по циркону) [8], талалинской свиты – в 790 Ма (U-Pb 
по циркону) [5].  

Эволюцию земной коры в обрамлении Еравнинского островодужного террейна 
можно представить в следующем виде. На раннепротерозойской континентальной коре, 
приблизительно в конце среднего рифея, был заложен морской бассейн. На фоне диф-
ференцированных тектонических движений происходило накопление турбидитовых 
отложений. В бассейне р. Итанца в это время в зоне спрединга происходило излияние 
базальтов, которые ассоциируют с глубоководными осадками. После относительного 
заполнения впадины морского бассейна терригенными турбидитами началось мелко-
водное преимущественно карбонатное осадконакопление. Внедрению базитов с обра-
зованием силлов способствовало сжатие [7], которое вызвало локальное растяжение и 
отслоение пластов друг от друга. Поэтому можно допустить, что образование базито-
вых силлов произошло в самом начале коллизионно-аккреционного этапа во второй 
половине позднего рифея, до начала тектонических дислокаций. В более позднюю ста-
дию этого этапа проявилась складчатость отложений морского бассейна, в которой 
участвовали силлы базитов. В последующем произошло протрузивное внедрение ульт-
рабазитов, внедрение гранитоидов и амфиболитовый метаморфизм осадочных пород и 
базитов силлов.  
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В течение мезозоя-кайнозоя активная южная окраина Евразии была подвержена 

нескольким аккреционно-коллизионным событиям, широко известным под названиями 
Киммерийской, Монголо-Охотской, и Индо-Евразийской (Гималайской) орогений. Они 
проявились в результате конвергенции континентальных блоков Гондваны с Евразией. 
Воздействия мезозойских Киммерийской и Монголо-Охотской орогений проявились 
глубоко в пределах внутренней части Евразии, что хорошо фиксируется в сдвиго-
надвиговых и сдвиговых деформациях этого возраста. Конвергенция в конечном итоге 
достигла кульминации в масштабной Индо-Евразийской коллизии в раннем кайнозое. 
Эта коллизия, в результате продолжающегося погружения Индии под Евразию, опре-
деляет геологическую, тектоническую и геодинамическую эволюцию Центральной 
Азии. Изучение мезо-кайнозойских зон реактиваций и датирование горообразования 
методом трекового анализа апатитов (AFT) с моделированием термальной истории по 
образцам из Киргизского Тянь-Шаня и Алтае-Саянских гор свидетельствуют как о ме-
зозойской деформации, так и о кайнозойской внутриконтинентальной реактивации Ев-
разии.  

К северу от Индо-Евразийской коллизионной зоны существует множество актив-
ных внутриконтинентальных горных поясов, которые протягиваются глубоко в цен-
тральную часть Евразийского континента – более чем на 5000 км, формируя Централь-
но-Азиатскую деформационную зону, или Центрально-Азиатский орогенный пояс. Она 
включает Тянь-Шаньские горы, Алтае-Саянские горы и Байкальскую рифтовую зону на 
краю стабильного Сибирского кратона. Большая часть пояса сформирована в палеозое 
и мезозое в течение нескольких аккреционных событий, тогда как ее современная реак-
тивация объясняется кайнозойской Индо-Евразийской коллизией.  

Интерпретация разных стадий термальной истории по образцам из киргизского 
Тянь-Шаня и Алтае-Саяна в контексте с мезо-кайнозойской аккреционно- коллизион-
ной тектоникой и геодинамикой Центральной Азии позволила выделить следующие 
геодинамические режимы: 1) мезозойскую активизацию, 2) позднемеловую-палеогено-
вую стабилизацию и 3) позднекайнозойскую реактивацию. 

Мезозойская активизация 
На Тянь-Шане мезозойский AFT возраст горообразования является более древним 

(~180–110 млн лет) по отношению к Алтае-Саяну (~150-80 млн лет). Поднятие фунда-
мента ( охлаждение пород) киргизского Тянь-Шаня произошло в юре–раннем мелу и 
является одновозрастным с отложением мощных осадочных толщ в Джунгарском и Та-
римском форлэндовых бассейнах, так же, как и с начальным образованием межгорных 
бассейнов в пределах унаследованных гор Тянь-Шаня. Поэтому мы рассматриваем ох-
лаждение как денудационный отклик на важную стадию тектонической реактивации. 
Эта реактивация (~180–110 млн лет) связана с киммерийской орогенией, то есть с суб-
дукцией в позднем триасе–средней юре литосферы Тетиса под южную активную ок-
раину Евразии и последующей коллизией с ней континентальных блоков Тарима и Ти-
бета. Влияние коллизии привело к распространению тектонической реактивации 
внутрь Евразии в северном направлении и воздействовало на орогению на Тянь-Шане. 
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Денудация мезозойского орогена вызвала седиментацию в Таримском, Джунгарском и 
других бассейнах. В поздней юре–раннем мелу формировался обширный Монголо-
Охотский пояс как результат закрытия одноименного океана и последующей коллизии 
Северокитайско-Монгольского континента с Евразией. Дальнее влияние этой коллизии 
привело к распространению тектонической реактивации Евразии в северо-западном на-
правлении. Был сформирован горный пояс, близкий по размерам к кайнозойскому Цен-
трально-Азиатскому поясу. Киммерийская и Монголо-Охотская орогении обусловили 
поднятие и разрушение палеозойского фундамента, что хорошо фиксируется трековым 
датированием в горном обрамлении Иссык-Кульского бассейна, на Горном Алтае, в 
Северном Казахстане и на Южном Урале. Мы связываем мезозойский t, T-тренд охла-
ждения с денудацией, сопровождающей юрско-раннемеловую реактивацию в Цен-
тральной Азии и Южной Сибири. С учетом нормального геотермического градиента 
(25-30 оС/км), такая ситуация соответствует по меньшей мере 2-3 км денудации горных 
массивов. 

Позднемеловая-палеогеновая стабильность 
Почти горизонтальный t, T-тренд между температурами нижней границы и верх-

ним пределом AFT устойчивости (50-80 °C) для позднего мела–палеогена отражает пе-
риод продолжительной стабильности. В течение этого периода межгорные пространст-
ва Центральной Азии и Сибири находились в тектоническом покое и мезозойские оро-
гены подверглись пенепленизации. Остатки пенеплена могут быть найдены во многих 
частях региона. Поверхность сильно деформирована в результате позднекайнозойской 
тектонической активности. 

Позднекайнозойская реактивация 
Период стабильности был прерван Индо-Евразийской коллизией. Она вызвала ла-

теральные перемещения блоков земной коры по сдвигам к северу от коллизионной зо-
ны (главным образом в Тибете и Юго-Восточной Азии) с пиком активности в проме-
жутке между 40 и 20 млн лет назад. Около 20-15 млн лет назад дальнейшая конверген-
ция и соответствующее накопление напряжения и стресса были также разделены за 
счет распространения этого стресса во внутренние части Евразийской плиты, особенно 
за счет проникновения Памирского интендера на север и поддвигания жесткой Тарим-
ской плиты под Тянь-Шань. К позднему миоцену, приблизительно 15 млн лет назад, 
после возможно начальных движений примерно 20 млн лет назад, область Тянь-Шаня 
подверглась важной деформационной стадии. Унаследованные структуры были реак-
тивированы, и были начаты образование и рост современного Тянь-Шаньского орогена. 
Реактивация была преимущественно транспрессионной. Сбросо-сдвиговые и надвиго-
вые движения вызвали развитие характерной морфологии хребтов, протянутых с вос-
тока на запад, с перемежающимися межгорными бассейнами. Денудация орогена спо-
собствовала заполнению осадками Таримского и Джунгарского бассейнов, а также бо-
лее мелких межгорных впадин Тянь-Шаня. Распространение деформации в северном 
направлении передалось далее через стабильные Казахстанскую и Джунгарскую плиты 
до Алтае-Саянского пояса, который ограничен на севере обширным и жестким Запад-
но-Сибирским бассейном и Сибирским кратоном. Поддвигание Джунгарской плиты на 
юге действовало как вид индентера, тогда как стабильные Сибирский кратон и Тувино-
Монгольский микроконтинент на севере и северо-востоке служили упором. Такая 
структура литосферы и конфигурация сжатия вызвали реактивацию гор Алтае-Саяна 
как отдельного подвижного пояса, заклиненного между этими жесткими стабильными 
блоками. 

После первых проявлений в миоцене реактивация и деформация явно усилились, 
начиная с плиоцена. Денудация Алтае-Саянского орогена вызвала осадконакопление в 
крупных прилегающих бассейнах, так же, как и в кайнозойских межгорных бассейнах. 
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Моделирование трековых данных предполагает, что современное охлаждение начало 
воздействовать на Алтае-Саяны ~5 млн лет назад, что соответствует многочисленным 
геологическим наблюдениям. 

Возраст реактивации как результата продолжительного углубления Индии в Евра-
зию омоложается по направлению на север: ~15 млн лет в Тянь-Шане и ~5 млн лет на 
Алтае. Это наблюдение подтверждает гипотезу о том, что продолжающаяся до сих пор 
Индо-Евразийская конвергенция частично реализована в распространении стресса на 
север через внутриконтинентальные части Центральной Азии по унаследованной 
структурной сети разломов.  

Таким образом, геологические и AFT данные показывают, что внутренняя часть 
Евразийского континента перенесла значительную мезозойскую активность. Конвер-
генция между дрейфующими на север фрагментами Гондваны с южной границей Евра-
зии привела к образованию крупномасштабного субдукционно-аккреционного пояса. 
Субдукция под южную границу Евразии поглотила несколько океанических бассейнов 
и аккретировала различные по размерам континентальные блоки. Закрытие Палеотети-
са и Монголо-Охотского океанов соответственно способствовало стыковке гондван-
ских блоков современного Тибета с Таримом–Евразией и объединенного Северокитай-
ского–Монгольского континента с Евразией. Это привело к Киммерийской орогении с 
одной стороны и Монголо-Охотской орогении – с другой. Обе орогении не только воз-
действовали на соответствующие коллизионные зоны, но распространили деформацию 
во внутренние части Евразии за счет реактивации палеозойских структурных сооруже-
ний. Складчатые области Центральной Азии и Сибири были реактивированы и под-
вергнуты денудации. Денудация привела к образованию осадков, которые были отло-
жены в прилегающих крупных и долгоживущих бассейнах (например Джунгарский, 
Таримский, Западно-Сибирский бассейны) и в новообразованных и развившихся меж-
горных впадинах, контролируемых разломами.  
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В геологическом строении Джугджуро-Станового супертеррейна юго-восточного 
обрамления Сибирского кратона, отделенного от структур Селенгино-Станового супер-
террейна Джелтулакской шовной зоной, значимую роль играют гипербазит-базитовые 
массивы (Лукиндинский, Кенгурак-Сергачинский, Монголийский, Веселкинский, Нюк-
жинский, Лучинский, Ильдеусский и др.). Традиционно эти массивы рассматривались 
как раннедокембрийские [2, 6]. Однако в последнее время получены данные о сущест-
венно более молодом возрасте значительной части магматических комплексов южного 
обрамления Северо-Азиатского кратона [1, 4-5]. В этой связи возникла необходимость 
уточнения возрастного положения ультрабазит-базитовых комплексов в геологической 
истории развития региона.  

В настоящей статье приведены результаты геохронологических (U-Pb метод по 
циркону) и геохимических исследований Лучинского дунит-троктолит-габбрового мас-
сива, расположенного в пределах Брянтинского блока Джугджуро-Станового супертер-
рейна. Вмещающие массив породы представлены амфибол-плагиоклазовыми, биотит-
амфибол-плагиоклазовыми, амфибол-двупироксен-плагиоклазовыми кристаллически-
ми сланцами и биотит-роговообманковыми гнейсами станового комплекса. Рассматри-
ваемый массив по форме близок к овалу размером 21×12 км, вытянутому в северо-
восточном направлении. В его строении установлены три расслоенных серии: 1) ниж-
няя, сложенная дунитами и перидотитами; 2) средняя – троктолитами, перемежающи-
мися с оливиновыми габбро, габбро и пироксенитами; 3) верхняя – оливиновыми габб-
ро с редкими горизонтами троктолитов и габбро-норитов. Жильный комплекс массива 
представлен крупнозернистыми троктолитами, пироксенитами и габброидами.  

Плагиодуниты являются преобладающими породами нижней расслоенной серии 
и связаны постепенными переходами с троктолитами. Внешне это темно-серые, средне- 
и крупнозернистые массивные породы с гипидиоморфно-зернистой и венцовой микро-
структурой, сложенные оливином (70-80 %), плагиоклазом (5-15 %), гиперстеном (5-10 
%), рудными минералами (1 %). Оливин (форстерит-хризолит (f=0.82)) представлен 
идиоморфными кристаллами размером до 2 мм, ортопироксен (гиперстен) – мелкими 
призматическими зернами размером 0.4-0.6 мм. Промежутки между ними занимают 
ксеноморфные выделения (1-2 мм) плагиоклаза. На контакте оливина и плагиоклаза 
развивается реакционная кайма из клинопироксена шириной около 0.2 мм. Более позд-
ние изменения плагиодунитов выразились в образовании паргаситовой или зеленой ро-
говой обманки по ортопироксену, ассоциации хризолита и вторичного магнетита по 
трещинам в оливине. 

Оливиновые габбро и троктолиты слагают среднюю и верхнюю расслоенные се-
рии. Они представляют собой средне-, крупнозернистые породы венцовой, габбро-
офитовой, пойкилитовой структуры, состоящие из плагиоклаза (50-85 %), оливина (10-
35 %), орто- и клинопироксенов (5-20 %), небольшого количества амфибола и рудных 
минералов. Фемическими минералами оливиновых габброидов и троктолитов являются 
гиалосидерит, бронзит (f=21.01-21.31) и диопсид (f=18.58), иногда включающие оли-
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вин. Ранняя генерация плагиоклаза представлена лабрадором-битовнитом, образующим 
кристаллы до 3 мм, вторая – мелкими выделениями размером 0.2-0.3 мм, связанными с 
вторичными низкотемпературными преобразованиями пород, сопровождающимися 
также образованием амфибола (магнезиогастингсита) по пироксенам. В породах всегда 
присутствует небольшое количество первично-магматического паргасита. Рудные ми-
нералы занимают интерстиции между породообразующими силикатами и представле-
ны ксеноморфными выделениями плеонаста, магнетита, пирротина, халькопирита. 

Габбро-нориты, образующие горизонты среди оливиновых габбро верхней рас-
слоенной серии, – зеленовато-серые, среднезернистые массивные и трахитоидные по-
роды габбровой, реликтовой габбро-офитовой и пойкилофитовой структуры. Они сло-
жены лабрадор-андезином (40-60 %), орто- и клинопироксенами (20-50 %), амфиболом 
(до 10 %), иногда оливином (около 3 %). Акцессорные минералы представлены плеона-
стом, апатитом, магнетитом, пирротином и халькопиритом. Энстатит наблюдается в 
виде идиоморфных выделений размером 1-2 мм. Форстерит встречается очень редко и 
образует идиоморфные кристаллы до 0.5-1 мм. Плагиоклаз-лабрадор занимает проме-
жутки между зернами темноцветных минералов. Между ним и ортопироксеном разви-
ваются каймы из клинопироксена (ферросилита (f=19.97)). Поздние минералы габбро-
норитов представлены паргаситовой роговой обманкой, развивающейся по энстатиту, и 
серпентином-хризолитом, образующимся по оливину.  

Характерной геохимической особенностью расслоенных серий Лучинского мас-
сива является отчетливая тенденция к накоплению SiO2, Al2O3 и CaO при практически 
постоянных содержаниях TiO2 и FeO* с уменьшением MgO. Редкоземельные элементы 
в расслоенных ультрамафитах имеют наиболее низкие концентрации, слабо и умеренно 
фракционированный характер ((La/Yb)n=1.6-3.8), отчетливо выраженную положитель-
ную европиевую аномалию (Eu/Eu*=1.9-2.0). Оливиновые габбро и габбро-нориты 
средней и верхней расслоенных серий имеют более высокие уровни концентраций лан-
таноидов и более дифференцированный характер их распределения (La/Yb(n)= =2.8-
9.07) при сохраняющейся европиевой аномалии (Eu/Eu*=1.7-2.9).  

В габброидах средней и верхней расслоенных серий по отношению к примитив-
ной мантии отмечаются достаточно высокие содержания Rb (до 17 ppm), Ba (до 380 
ppm), низкие – Nb (0.1-3.7 ppm), Ta (0.01-0.24 ppm), Hf (0.3-1.1 ppm), Zr (10-45 ppm). 
Содержания Ba, K, Sr значительно выше, а Th, U, Nb, Ta, Hf, Zr и Tb намного ниже, чем 
в примитивной мантии, что может свидетельствовать о существеной роли литосферно-
го компонента в источнике.  

Геохронологические исследования (U-Pb метод) выполнены для габбро-норита 
верхней расслоенной серии (обр. I-352). Акцессорный циркон в этом образце представ-
лен прозрачными, бесцветными субидиоморфными кристаллами призматической и 
овальной формы, а также обломками кристаллов. Он характеризуется грубозональным 
внутренним строением и секториальностью. Размер зерен циркона изменяется от 50 до 
300 мкм; Кудл. = 1.0-2.5. 

U-Pb изотопные исследования проведены для трех навесок циркона, отобранных 
из размерных фракций >150 мкм и >100 мкм, причем циркон двух навесок был под-
вергнут предварительной кислотной обработке [8]. Необработанный циркон, а также 
остаток циркона после кислотной обработки в течение 3 часов характеризуется конкор-
дантным возрастом (concordia age) 248±1 млн лет (СКВО=0.2, вероятность=0.7). Цир-
кон, подвергнутый кислотной обработке с большей экспозицией, имеет несколько бо-
лее древний возраст (207Pb/206Pb), что, скорее всего, указывает на присутствие в нем не-
значительной доли древней унаследованной компоненты. Нижнее пересечение дискор-
дии, рассчитанной для всех трех фракций циркона, отвечает возрасту 248±1 млн лет 
(СКВО=1.7). Особенности морфологии изученного циркона указывают на его магмати-
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ческое происхождение. Следовательно, конкордантный возраст циркона 248±1 млн лет 
можно принимать в качестве наиболее точной оценки возраста кристаллизации пород 
Лучинского дунит-троктолит-габбрового массива.  

Полученная оценка возраста позволяет выделить в истории геологического разви-
тия Джугджуро-Станового супертеррейна раннемезозойский этап проявления гиберба-
зит-базитового магматизма. Этот этап соответствует проявлению базитового магматиз-
ма Сибирского кратона, связанного с Сибирским суперплюмом [3]. В то же время на 
ранний мезозой приходится один из этапов формирования Монголо-Охотского склад-
чатого пояса [7], в северном обрамлении которого располагается Лучинский массив. В 
этой связи можно предложить две возможные геодинамические обстановки его форми-
рования: 1) в тыловой части зоны субдукции, падающей под южную окраину Джугд-
журо-Станового супертеррейна и связанной с одним из этапов закрытия Монголо-
Охотского палеоокеана; 2) в режиме пассивного рифтинга, обусловленного Сибирским 
суперплюмом, при условии, что источником субдукционного компонента послужила 
литосферная мантия.  

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (проекты № 04-05-64810, 
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С каждым тектоническим этапом формирования складчатых поясов Енисейского 
кряжа и Таймыра в неопротерозое неразрывно связано образование гранитоидов, раз-
личающихся по геохимическим и температурным типам, магматическим источникам и 
возрасту. Поэтому решение вопроса о природе гранитов позволяет подойти к решению 
такой важной проблемы, как эволюция формирования континентальной коры этих ре-
гионов в неопротерозое – от 940 до 630 млн лет назад. Важнейшими аспектами этой 
проблемы являются геохимические: исследование поведения химических элементов в 
процессе дифференциации расплавов различных гранитоидных серий; установление 
закономерностей распределений химических элементов в геохимических типах грани-
тов в связи с различной температурой магм и геодинамическими обстановками их об-
разования и др. 

В последнее время в научной литературе широко дискутируется вопрос о выделе-
нии двух групп гранитов, образованных при высоких и низких магматических темпера-
турах [1-4]. Количественные оценки разделения гранитов на высоко- и низкотемпера-
турные типы были получены К. Миллером с соавторами [4] на основе химического со-
става цирконов и вмещающих их гранитов с использованием метода цирконовой тер-
мометрии [5]. В результате этих исследований было установлено, что высокотемпера-
турные гранитоидные магмы, содержащие минимальное количество реликтовых зерен 
циркона, имеют температуру насыщения цирконом (TZr) > 800 °С (средняя температура 
– 837 °С), а низкотемпературные, обогащенные такими зернами, < 800 °С.  

Наши задачи состояли в установлении и интерпретации температурных оценок 
TZr для неопротерозойских гранитоидов Енисейского кряжа и Таймыра, образованных в 
различных геодинамических обстановках из различных магматических источников – 
коровых, мантийно-коровых и мантийных [6-9]. Исследования базируются на рентгено-
спектрометрических анализах цирконов, выполненных для тех же проб, в которых бы-
ли проведены U–Pb изотопно-геохимические исследования цирконов, включая «ion mi-
croprobe» методы (приборы SHRIMP II и Cameca IMS 1270), а также на результатах 
анализов Zr в породах, полученных методом ICP-MS. 

Результаты «ion microprobe» U–Pb изотопных исследований цирконов из грани-
тов, относящихся к различным геодинамическим комплексам, показали, что эти породы 
содержат незначительное (единичное) число древних реликтовых зерен цирконов. По-
следнее подтверждается отсутствием значимых вариаций содержаний химических 
компонентов (от края к центру зерен), в том числе ZrO2, полученных на основании 
микрозондовых исследований зерен этого минерала, а также на основании расчетных 
данных по количественным оценкам TZr для центральной и краевой зон цирконовых 
зерен. При описании полученных температурных характеристик авторы считают удоб-
ным ввести термин «среднетемпературные граниты», оценки TZr в которых условно 
принимаются в интервале от >800 °С, но <837 °С. Кроме того, для лучшего понимания, 
условно, к высокотемпературному типу будут отнесены граниты с TZr>837 oС, тогда как 
к низкотемпературному, подобно [4], – с TZr<800 °С. 

Особенности поведения Zr, наблюдаемые в гранитоидных сериях, обычно выра-
жены в уменьшении концентрации этого элемента с ростом SiO2. Такое поведение Zr 
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объясняется резким изменением его KD с того момента, когда начинает кристаллизо-
ваться циркон [10, 11]. Таким образом, как указывают Л.Н. Когарко с соавторами [11], 
геохимия Zr в процессе эволюции кислых магм определяется степенью насыщенности 
их в отношении циркона. На основании проведенных исследований установлено, что в 
большей части неопротерозойских гранитов с ростом содержаний SiO2 наблюдается 
снижение концентраций Zr и также значений температуры ТZr. Эти закономерности 
подтверждаются для различных групп гранитоидов двух исследуемых регионов, отли-
чающихся по возрасту, геодинамическим обстановкам образования, геохимическим ха-
рактеристикам (граниты I-, S-, S-I- и А-типов), а также величинами индексов A/CNK 
(0.99–1.40) и М – фaктора насыщенности пород щелочами (0.56–0.82). Характеристики 
исследуемых неопротерозойских гранитов удовлетворяют условиям расчета темпера-
туры магматических расплавов методом цирконовой термометрии согласно [4, 5]. По-
лученные величины температурных оценок (TZr) для неопротерозойских гранитов варь-
ируют от 880 до 740 °С, тогда как на основании результатов полевошпатовой термо-
метрии согласно [12, 13] температурные оценки, определенные для тех же проб неоп-
ротерозойских гранитоидов Таймыра и Енисейского кряжа, находятся в пределе 630–
300 °С. Последние отвечают слишком большому интервалу значений и не согласуются 
с оценками температур кристаллизации магматических расплавов. Вместе с тем прове-
денное сравнение качественных температурных оценок исследуемых пород, разделяю-
щих их на высоко-, средне- и низкотемпературные типы гранитов, показывает хорошее 
совпадение результатов цирконовой и полевошпатовой термометрии. Это в большей 
степени подтверждается при реконструкции термической истории гранитных серий А-
типа, в которых от ранних расплавов к поздним наблюдается максимальный разброс 
температур – от высоко- к низкотемпературным дифференциатам. В то же время, по 
мнению авторов работы, цирконовая термометрия, основанная на геохимических дан-
ных, в настоящее время представляется наиболее корректным, удобным и перспектив-
ным методом исследования температурных условий кристаллизации гранитоидных 
магм. 

В результате проведенных комплексных геохимических (включая изотопно-
геохимические и геохронологические) исследований были сформулированы следую-
щие выводы: 

1. На ранних стадиях коллизионных этапов из континентальных коровых источ-
ников формируются граниты средне-низкотемпературные S- и высоко-среднетемпера-
турные S-I- и A-типов: на Енисейском кряже – 880-865 (тейские), ~760-750 млн лет 
(аяхтинские), Таймыре – 940-885 (мамонто-шренковские) млн лет назад. На заключи-
тельных стадиях коллизионных этапов из мантийно-коровых и коровых магматических 
источников образуются граниты низкотемпературные S-I- и высоко-средне-низкотем-
пературные A-типов: на Енисейском кряже – 750-720 (глушихинские) млн лет назад, 
Таймыре – 894-892 (мамонто-шренковские) млн лет назад. 

2. На анорогенной стадии и в островодужных обстановках в неопротерозое Ени-
сейского кряжа и Таймыра происходит увеличение вклада мантийной компоненты в 
магматический источник гранитов. На анорогенной стадии образуются высоко-средне-
низкотемпературные гибридные магмы А-типа (Енисейский кряж, татарские – 630 млн 
лет). В островодужной обстановке происходит формирование низко-среднетемператур-
ных гранитов I- и М-типов (на Енисейском кряже – приенисейских 700-630 млн лет на-
зад, на Таймыре – челюскинских 755-655 млн лет назад), имеющих мантийные и ман-
тийно-коровые источники. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ (проекты 06-05-64400, 04-05-64317) и 
программы Президиума СО РАН ОНЗ 10.1. 
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Ольхонский регион представляет собой глубокоэродированный фрагмент ранне-

каледонской системы Западного Прибайкалья и является одним из ключевых полиго-
нов Центрально-Азиатского складчатого пояса. Интегральную структуру региона мож-
но интерпретировать как коллизионный коллаж тектонических пластин, различающих-
ся породными ансамблями, степенью метаморфических преобразований и спецификой 
магматизма [1]. В данном сообщении рассматривается только один тектонический па-
кет, отражающий наиболее глубинные уровни коллизионной системы. Это Черноруд-
ская зона, представляющая собой узкую полосу (1-1,5×50-60 км), в пределах которой 
развиты породы гранулитовой фации метаморфизма. От протерозойских пород Сибир-
ского кратона чернорудские гранулиты отделены бластомилонитами коллизионного 
шва [1]. 

В строении Чернорудской зоны участвуют пироксеновые и двупироксеновые 
гнейсы, гранат-биотитовые (с реликтами пироксенов) и гранат-биотит-дистеновые 
гнейсы, мраморы, графитовые кварциты. Стабильным распространением здесь пользу-
ются гиперстеновые парагенезисы, включая и критические «гранулитовые» ассоциа-
ции: двупироксен-двуполевошпатовую, гиперстен-гранат-ортоклазовую. По данным 
С.П. Кориковского [2] в центральной части Чернорудской зоны отмечаются также сил-
лиманит-гранат-кордиерит-биотитовые кинцигиты. На северо-востоке Чернорудской 
зоны нами были проанализированы следующие минеральные парагенезисы пироксено-
вых и двупироксеновых гнейсов:  
Grt81 + Opx53-55 + Cpx40 + Pl49 + Amf42-48;                              Grt80 + Cpx34-40 + Opx55 + Pl46-49 + Bt49-51; 
Grt73 + Opx56-57 + Cpx34-37 + Pl44-48 + Amf45;                           Grt81-83 + Opx56 + Cpx40-43 + Pl45 + Amf49;  
Grt85-86 + Opx60-61 + Cpx45 + Pl38 + Qtz + Ilm;                        Opx49-50+ Cpx 37-41+ Bt48-54 + Pl42-52 + Qtz;  
Opx44-45 + Pl47-49 + Bt44 + Qtz + Ilm;                                                 Opx49 + Cpx42-45 + Pl42 + Qtz + Ilm;  
Cpx58-66 + Scap + Ttn + Cal + Ap;                                                      Cpx50-52 + Fsp + Qtz + Ttn + Scap;  
Grt 81-84 + Opx60 + Cpx44-47 + Bt63 + Pl44-45 + Qtz + Ilm + Ap.  

Оценки Р-Т–параметров метаморфизма для гранулитов Чернорудской зоны, по-
лученные с использованием программы THERMOCALC 3.21 [3], гранат-клинопироксе-
нового термометра и гранат-ортопироксенового геобарометра, составляют 770-820 °С, 
7.7-8.6 кбар. Температуры формирования гранат-биотитовых гнейсов, протолитом ко-
торых являлись пелиты и/или граувакки, несколько ниже – 710-780 °С (гранат-био-
титовый термометр). 

Исследования вещественного состава двупироксеновых гнейсов показали, что они 
отвечают толеитовым базальтам, формирование которых происходило на примитивной 
коре в островодужной обстановке [4-5]. Изучение кварцитов Чернорудской зоны сви-
детельствует об их седиментации в обстановке окраинного моря в восстановительных 
условиях [6]. Наши данные также говорят о близости составов изученных двупироксе-
новых гнейсов к островодужно-толеитовой серии. Кривые распределения РЗЭ в них 
обычно имеют отрицательный наклон (La/Ybn = 4-8) и выраженный Eu минимум 
((Eu/Eu*)N = 0,6-0,9). Содержания редких несовместимых элементов (Zr, Hf, Nb, Ta, Th 
и легких РЗЭ) в 1,5-5 раз превышают таковые в базальтах типа N-MORB. 

Возраст метаморфизма гранулитовой фации (U-Pb изотопное датирование по 
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цирконам из двупироксеновых гнейсов) составляет для центральной части Черноруд-
ской зоны 490±10 млн лет [7-8], для северо-восточной части Чернорудской зоны (полу-
остров Хадарта) – 505±10 млн лет и для ее продолжения на острове Ольхон (мыс Хо-
бой) – 494±16 млн лет [9].  

Габбро-пироксенитовые комплексы. Одной из характерных особенностей Чер-
норудской гранулитовой зоны является ее насыщенность многочисленными телами ба-
зит-ультрабазитового состава, интерпретация тектонической позиции, состава и возрас-
та которых до сих пор остро дискуссионна [10-13]. В ходе проведенных исследований 
основное внимание было уделено Чернорудскому и Улан-Харганинскому массивам, 
представляющим собой наиболее крупные магматические образования в Чернорудской 
зоне. Их изучение позволило (пока условно) выделить два типа базит-ультрабазитов.  

К первому типу отнесены габброиды и пироксениты, которые слагают линзооб-
разные тела и тектонические пластины размерами до 1 км на всем протяжении Черно-
рудской зоны. Эти тела сложены преимущественно среднезернистыми габброидами и 
пироксенитами, состоящими из лабрадора и клинопироксена салит-авгитового состава 
(f = 18-22 %). Подчиненное распространение имеют гранатовые пироксениты, характе-
ризующиеся парагенезисом фассаита, анортита и граната с содержанием до 40 % пиро-
пового и 20 % гроссулярового миналов, что указывает на высокие РТ-условия кристал-
лизации пород. По химическому составу габбро, пироксениты и гранатовые пироксени-
ты характеризуются пониженной кремнекислотностью (SiO2=40-46 мас.%), низкими 
содержаниями щелочей (K2O+Na2O = 0,4-1,4 мас.%) В редкоэлементном составе отме-
чаются высокие содержания Sr (300-400 г/т) и Zr (до 100 г/т), низкие концентрации РЗЭ 
(Σ РЗЭ = 30-35 г/т), Cr (25-30 г/т), Co (25-40 г/т), Ni (15-50 г/т) и Nb (1-1,3 г/т). По сво-
ему петрохимическому и редкоэлементному составу габброиды и пироксениты соот-
ветствуют породам островодужно-толеитовой серии.  

Ко второму типу отнесены роговообманковые габброиды, слагающие северо-
западное тело в пределах полихронного базит-ультрабазитового массива Улан-Харгана. 
Это тело имеет форму овала размерами 250×800 м с четко выраженными в рельефе 
границами в виде скальной гряды шириной 3-5 м. Гряда сложена мелкозернистыми 
габбро, что позволяет идентифицировать ее как зону закалки массива. Породы имеют 
габброофитовую структуру и магматический парагенезис лабрадора, клинопироксена 
диопсид-фассаитового состава и роговой обманки эденит-паргаситового состава. Глав-
ный объем слагают среднезернистые роговообманковые габбро. В центральной части 
тела отмечены крупнозернистые скаполит-роговообманковые породы (площадь выхода 
100×300 м), являющиеся результатом наложенного метаморфизма и/или автометасома-
тоза. Сохранившиеся здесь реликтовые зерна клинопироксена представлены салит-
авгитом, плагиоклаз – андезином, что свидетельствует о значительной флюидной пере-
работке габброидов.  

Роговообманковые габбро характеризуются повышенными содержаниями щело-
чей (K2O+Na2O = 2-3 мас. %) и глинозема (Al2O3 = 16-18 мас. %), что существенно от-
личает их от габброидов и пироксенитов первого типа. Однако их редкоэлементный 
состав идентичен с габброидами и пироксенитами, и они также соответствует толеито-
вым базальтам островных дуг.  

Характерной особенностью роговообманковых габбро второго типа является их 
пространственная сопряженность с сиенитами. Сиениты слагают дайкообразное тело 
(50×100 м) среди габброидов массива Улан-Харгана. Минеральный парагенезис пред-
ставлен олигоклазом (70 об.%) и калиевым полевым шпатом (30 об.%), темноцветные 
минералы фактически отсутствуют. Породы содержат 62-64 мас.% SiO2, характеризу-
ются высокой щелочностью (Na2O = 8-9 мас.%, K2O = 4-5 мас.%) и присутствием нор-
мативного нефелина (до 10 %). Содержание мафических компонентов низкое (2-3 
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мас.%). Изотопно-геохронологическое датирование цирконов (Shrimp II) из этих пород 
позволило оценить их возраст в 485 ± 1,5 млн лет [14]. Учитывая пространственную 
связь сиенитов и габбро, можно предполагать, что эта оценка близка к возрасту форми-
рования роговообманковых габброидов второго типа.  

Гранит-лейкогранитовые комплексы в Чернорудской зоне представлены не-
большими телами гиперстеновых плагиогранитов и жилами биотитовых и гранат-
биотитовых лейкогранитов.  

Гиперстеновые плагиограниты слагают небольшие пластообразные тела (до 1 км) 
и маломощные (0,3-0,5 м) жилы, секущие метаморфические породы и тела габброидов 
и пироксенитов первого типа. Отсутствие признаков ороговикования в метаморфитах и 
закалочных фаций в плагиогранитах, а также присутствие в них гиперстена свидетель-
ствуют об их становлении в условиях гранулитовой фации метаморфизма. В централь-
ной части Чернорудской зоны изучен Сапшиланский массив, сложенный лейкократо-
выми плагиогранитами, главными минералами которых являются андезин и кварц, ка-
лишпат присутствует в незначительном количестве. Темноцветный минерал представ-
лен гиперстеном (1-2 об.%), замещенным куммингтонитом. Характерной особенностью 
химического состава гиперстеновых плагиогранитов является низкое содержание ред-
ких и редкоземельных элементов (Σ РЗЭ = 10-20 г/т, Zr = 10-30 г/т, Rb = 2-3 г/т), за ис-
ключением Sr (400-500 г/т) и Ba (100-300 г/т). Исходным субстратом для плагиограни-
тов могли быть вмещающие двупироксеновые гнейсы, что было подтверждено в ходе 
численного моделирования поведения РЭ и РЗЭ при частичном плавлении. Установле-
но, что состав плагиогранитов по содержаниям K, Rb, Zr, Y и легких РЗЭ близок к со-
ставам модельных выплавок (для степеней плавления в 30 %), однако истощен тяже-
лыми РЗЭ, что можно объяснить фракционированием исходной магмы с отсадкой лик-
видусного гиперстена в процессе кристаллизации. Локальное распространение гипер-
стеновых плагиогранитов в Чернорудской зоне позволяет предполагать их плавление в 
раздвиговых зонах декомпрессии, которые неизбежно должны возникать при реализа-
ции сдвиговых деформаций. Возраст гиперстеновых плагиогранитов, полученный U-Pb 
методом по цирконам, составляет 496±3 млн лет [15] и совпадает с возрастом гранули-
тового метаморфизма в Чернорудской зоне (500-495 млн лет [7-9]).  

Биотитовые лейкограниты, в том числе гранатсодержащие, являются наиболее 
молодыми магматическими образованиями в пределах Чернорудской зоны. Их форми-
рование связывается со сдвиговым тектогенезом в условиях метаморфизма амфиболи-
товой фации на поздних стадиях эволюции коллизионной системы [16]. Они встреча-
ются в виде маломощных (до 50 см) жил, которые повсеместно прорывают тела габб-
роидов и пироксенитов, а также гиперстеновые плагиограниты. Их вещественный со-
став указывает на то, что субстратом для них являлись биотитовые и гранат-биотито-
вые гнейсы метапелитового состава. Проведенное U-Pb изотопное датирование (Shrimp 
II) биотитовых и гранат-биотитовых лейкогранитов позволило установить их возраст в 
470-465 млн лет, что согласуется с возрастом метаморфизма амфиболитовой фации 
(471±6,5 млн лет, 40Ar/39Ar датирование [17]) и с возрастом лейкогранитов в амфиболи-
товой зоне Анга-Сатюрты (465±5 млн лет, U-Pb датирование [9], 475-465 млн лет, U-Pb 
датирование [17]).  

Проведенные исследования позволяют рассматривать Чернорудскую зону как со-
хранившийся фрагмент островной дуги, сложенной островодужными толеитовыми ба-
зальтами (двупироксеновыми гнейсами) и комагматичными им интрузивными габб-
роидами и пироксенитами. На рубеже 500-495 млн лет в результате косой коллизии 
островной дуги с Сибирским континентом вулканогенные толеиты верхних частей ост-
роводужного разреза были погружены на значительные глубины, что привело к их ме-
таморфизму в условиях гранулитовой фации. В ходе раннекаледонских деформаций, 
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происходивших синхронно с метаморфизмом гранулитовой фации и позднее, отдель-
ные фрагменты разноглубинных магматических камер были тектонически экспониро-
ваны и совмещены с метаморфизованными вулканитами, сформировав, в конечном 
итоге, сложнейшую структуру, которую можно наблюдать на современном эрозионном 
срезе Чернорудской зоны [18]. В локальных участках произошло частичное плавление 
метаморфизованных вулканитов (двупироксеновых гнейсов), что привело к образова-
нию гиперстеновых плагиогранитов (496±3 млн лет) и внедрению габбро-сиенитовых 
расплавов (485±1,5 млн лет) в глубинные части коллизионной системы. Позднее в ре-
зультате сдвигово-раздвиговых деформаций в блоках базитовых пород возникли хруп-
копластичные трещины, заполненные биотитовыми (±гранат) лейкогранитами, форми-
рование которых отвечало регрессивному метаморфизму амфиболитовой фации (475-
465 млн лет) [17, 19].  
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В позднем мезозое и кайнозое в пределах Центральной Азии сформировался ряд 
автономных внутриплитных вулканических областей, характеризовавшихся длитель-
ным и многоэтапным развитием. В магматической истории этих областей четко про-
явились эволюционные тенденции, выраженные, прежде всего, в закономерных вариа-
циях состава магматических ассоциаций и изменениях во времени масштабов вулкани-
ческой деятельности. Типичным примером таких областей является Западно-Забайкаль-
ская область [1-4]. В ее пределах вспышки вулканизма происходили регулярно начиная 
с поздней юры до позднего кайнозоя включительно, что, очевидно, указывает на посто-
янное присутствие в основании области источников внутриплитной, в том числе магма-
тической, активности. В строении области можно выделить ряд секторов: западный 
(Джидинский), центральные (Тугнуйско-Хилокский и Илькино-Кижингинский) и вос-
точный (Удино-Витимский). Эти секторы соответствуют размещению крупнейших гра-
бенов и различаются между собой историей развития магматизма и составами вулкани-
ческих продуктов.  

Ранние этапы развития позднемезозойской эпохи рифтогенеза начались с форми-
рования бимодальной базальт-трахиандезитобазальт-трахидацит-трахириолит-коменди-
товой вулканической ассоциации, выделяемой как ичетуйская свита. В этом отношении 
ярким примером является Хамбинское вулканическое поле, расположенное между за-
падным (Джидинским) и центральным (Хилокcко-Тугнуйским) секторами рифтовой 
области, заполняющее собой довольно крупный фрагмент последней. Данные система-
тических геологических и геохронологических (Rb-Sr и K-Ar) исследований свидетель-
ствуют о формировании лавовых толщ Хамбинского поля в несколько этапов вулкани-
ческой активности, хорошо согласующихся с этапностью магматических процессов на 
других участках рифтовой системы. Полученные результаты позволяют более полно 
рассмотреть особенности проявления ранних стадий позднемезозойского рифтогенеза 
Западного Забайкалья. 

Хамбинское вулканическое поле протягивается в север-северо-восточном направ-
лении на расстояние более 40 км. Оно связано с одноименным хребтом, являющимся 
западным горстовым обрамлением позднемеловой Гусиноозерской впадины. В его пре-
делах широко распространены субщелочные-щелочные вулканические ассоциации с 
участием трахибазальтов, трахиандезитобазальтов, фонолитов, эссекситов, трахитов, 
трахириолитов, трахидацитов и комендитов. Нами получены геохронологические K-Ar 
и Rb-Sr данные о возрастных рубежах магматической деятельности в пределах лавово-
го поля, которые в совокупности с опубликованными результатами Rb-Sr датирования 
эссекситов Муртойской (Гусиноозерской) дайки [5] в настоящее время позволяют вы-
делить в истории развития вулканического поля три магматических этапа в возрастном 
интервале около 40 млн лет (между 159 и 117 млн лет). 

Позднеюрский этап отвечает времени образования мощных (до 1000 м) вулкани-
ческих толщ, которые прослеживаются практически непрерывно по всей протяженно-
сти грабена в виде серий лавовых потоков трахитов, трахидацитов, в меньшей степени 
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щелочных трахириодацитов и пантеллеритов. Менее широко распространены породы 
основного и среднего состава, представленные трахибазальтами, трахиандезитобазаль-
тами и трахиандезитами. Эти толщи залегают на палеозойских гранитоидах, перекры-
ваются раннемеловыми осадками и дислоцированы в виде крупной антиклинали с уг-
лами падения пород на крыльях до 30°. В ядре этой структуры, которое совпадает с 
осевой зоной грабена, вскрываются экструзивные тела преимущественно крупнопор-
фировых трахириодацитов и трахитов.  

Для определения возраста толщи изохронным Rb-Sr методом были изучены две 
коллекции проб, которые характеризуют разные фланги Хамбинского вулканического 
поля. В координатах 87Sr/86Sr – 87Rb/86Sr совокупность полученных данных образует две 
линии регрессии, наклоны которых отвечают возрасту 155,6±2,5 млн лет, (87Sr/86Sr)0= 
0,70575±0,00015 и СКВО=2,28 (южный фланг) и возрасту 159,1±2,7 млн лет, 
(87Sr/86Sr)0=0,70534±0,00031 и СКВО=2,66 (северо-восточный фланг). Обе датировки с 
учетом погрешностей практически совпадают друг с другом, а также с K-Ar возрастом 
трахиандезитобазальта из разреза вулканической толщи (156.4±4.7 млн лет). Получен-
ные оценки согласуются с временем образования вулканитов ичетуйской свиты, воз-
раст формирования которой в пределах Западно-Забайкальской рифтовой области ук-
ладывается в диапазон 146-167 млн лет [4, 6, 7, 8]. Отметим, что полученные по обеим 
изохронам первичные отношения (87Sr/86Sr)0 близки между собой и к составу основных 
пород даже в случае исключения последних из изохронных зависимостей. В соответст-
вии с полученными оценками, можно сделать вывод, что магматические источники для 
исследуемых вулканических пород были обогащены радиогенным стронцием по срав-
нению со средней мантией Земли (или UR [9]), отношение (87Sr/86Sr) в которой для воз-
раста 150 млн лет составляет 0,70433.  

Этап середины раннего мела представлен, по крайней мере, двумя палеовулкана-
ми – Шалутинским и Хухэ-Хадинским, в строении которых участвуют щелочные поро-
ды. Примером может служить Шалутинский палеовулкан, расположенный на восточ-
ном крыле Хамбинского грабена. В его строении выделяются субвулканическая и вул-
каническая фации пород. Породы субвулканической фации образуют в центральной 
части палеовулкана два линзообразных экструзивных тела общей площадью около 2,5 
км2, которые сложены мелкозернистыми серыми биотитовыми трахитами и трахидаци-
тами. В краевых частях экструзивного тела наблюдаются лавобрекчии, бомбовые и ла-
пиллиевые туфы средне-основного состава, а также небольшие (около 5×10 м) линзы 
трахитовых стекол. Вулканическая фация представлена покровами голубовато-серых 
пористых тефритов и фонотефритов, полого погружающихся (10-20°) в сторону Гуси-
ноозерской впадины. Общая мощность лавовой серии не превышает 30 метров.  

Изотопный K-Ar возраст для пород Шалутинского вулкана определен в диапазоне 
124-127,9 млн лет, что отвечает времени образования (119-134 млн лет) ассоциаций 
щелочных пород в Малохамардабанском, Хилокском, Удинском, Еравнинском грабе-
нах, т.е. по всей протяженности Западно-Забайкальской вулканической области [4, 6]. 

Этап середины–конца раннего мела соответствует времени образования Муртой-
ской дайки эссекситов, вытянутой в северо-восточном направлении параллельно про-
стиранию грабена на 6-7 км в виде гребня высотой до 25-30 метров. Мощность дайки 
колеблется от 4-6 м до 12-15 м, падение юго-восточное – 70-80°. Геологический возраст 
дайки определяется тем, что она прорывает раннемеловые конгломераты. По данным 
Б.А. Литвиновского [5] Rb-Sr изохронный возраст эссекситов отвечает 117±6 млн лет, 
(87Sr/86Sr)0=0,70537±0,00017, K-Ar возраст биотита из эссекситов равен 122 млн лет. 
Эти датировки в пределах погрешностей пересекаются с датировками пород палеовул-
канов, но также близки к возрасту (103-120 млн лет) трахибазальтов и связанных с ни-
ми тешенитов (гленмуиритов и кринанитов) Боргойской впадины, расположенной в 
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юго-восточном обрамлении Хамбинского хребта. Учитывая, что эссекситы дайки про-
рывают раннемеловые отложения, которые залегают на породах палеовулканов, следу-
ет говорить о ее формировании в результате того же импульса магматизма, который 
привел к образованию щелочных пород Боргойской впадины [10]. 

Таким образом, полученные данные в совокупности с установленными геологиче-
скими соотношениями позволяют проследить этапы формирования вулканического по-
ля Хамбинского хребта. Первый этап (156-159 млн лет) характеризовался интенсивным 
магматизмом, который, судя по большой мощности вулканических толщ и их отсутст-
вию вне вулканического поля, протекал в пределах относительно узкого трога или гра-
бена. Характер магматизма определяли одновременные излияния трахибазальтов, тра-
хиандезитобазальтов, трахидацитов, трахириолитов и комендитов, в результате кото-
рых была сформирована толща контрастного состава, близкая по строению и составу 
пород к толщам ичетуйской свиты Малохамардабанского и Тугнуйского грабенов, рас-
положенных соответственно к востоку и западу от Хамбинского грабена. Более моло-
дые (раннемеловые) этапы вулканизма проявились за пределами грабена вблизи его со-
временной юго-восточной границы с новообразованной в раннем мелу Гусиноозерской 
впадиной. В первый из этих этапов в интервале 124-128 млн лет возникли локально 
распространенные вулканические постройки центрального типа, сложенные тефрита-
ми, фонолитами, щелочными трахитами, их туфами и лавобрекчиями. Наиболее позд-
ний импульс магматизма (122-117 млн лет) выражен протяженной Муртойской дайкой 
эссекситов.  

Закономерности развития, подобные установленным для Хамбинского лавового 
поля и выраженные многоэтапностью вулканизма и сменой ранних бимодальных ассо-
циаций более поздними ассоциациями существенно основных пород повышенной ще-
лочности, наблюдаются и в других участках позднемезозойской рифтовой зоны. В этом 
отношении изученное нами поле практически ничем не отличается от других ее фраг-
ментов, что позволяет рассматривать его как элемент структуры последней, связываю-
щей Малохамардабанский и Хилокско-Тугнуйский сегменты рифтовой зоны. Это по-
зволяет установить принципиально новые закономерности формирования структуры 
позднемезозойской рифтовой зоны на ранних стадиях ее развития, которые ранее не 
отмечались. 

Заложение рифтовой области началось с формирования в поздней юре узкого 
протяженного трога или цепочки кулисо-сопряженных грабенов, представленной в со-
временной структуре Малохамардабанским, Хамбинским, Тугнуйским, Илькинским, а 
также Удинским грабенами. Их развитие носило компенсационный характер и было 
сопряжено с вулканической деятельностью, продукты которой накапливались практи-
чески исключительно внутри грабенов и за их пределы не распространялись.  

Развитие структуры рифтовой области было продолжено в самом начале раннего 
мела, когда возникла дополнительная система грабенов, сопряженная с платобазальто-
выми излияниями хилокской свиты. Новообразованные грабены – Хилокский, Марген-
туйский, Инзагатуйский – сформировались в целом параллельно позднеюрскому трогу, 
но повсеместно к югу от него. Вся более поздняя магматическая активность, много-
этапно проявившаяся на протяжении раннего мела, а в ряде сегментов рифтовой облас-
ти также в позднем мелу и кайнозое, происходила в пределах именно этой новой сис-
темы грабенов, тогда как позднеюрские грабены более не участвовали в контроле над 
распределением рифтогенного магматизма и, кроме того, были выведены из режима 
более поздних опусканий. 

Такую перестройку системы магмоконтролирующих структур в пределах рифто-
вой области, по-видимому, можно связать с процессами формирования в ее пределах 
комплексов метаморфических ядер кордильерского типа, протекавшими на границе 
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юры и мела. Вслед за Е.В. Скляровым и др. [11] можно предположить, что в условиях 
высокого прогрева коры региона и ее растяжения над мантийным плюмом, провоциро-
вавшим рифтогенез, в основании рифтовой области сформировался пологий сброс (de-
tachment zone) с юго-восточной вергентностью. Поверхность сброса ограничила доступ 
мантийных расплавов в позднеюрские грабены и местами вдоль южных границ по-
следних (например в Заганском хребте [11]) была изогнута кверху всплывающей нагре-
той коровой массой с образованием комплексов метаморфических ядер. Формирование 
меловой системы грабенов произошло над крутой ветвью сброса, погружавшейся к ис-
точнику растяжения, т.е. к плюму, под влиянием которого в возрастном диапазоне от 
159 до 117 млн лет зарождались магматические расплавы с одинаковыми стронциевы-
ми изотопными параметрами ((87Sr/86Sr)0 изменяется в пределах от 0,70534 до 0,70575)). 
Это способствовало созданию под грабенами стабильной системы выводящих каналов, 
сохранившейся на протяжении всей последующей геологической истории рифтовой 
области. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ, проекты 04-05-64279, 05-
05-64000, 05-05-64332, Программы ОНЗ №10. 
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Характерной чертой южной окраины Сибирского кратона является то, что в ее 

периферийной части представлены многочисленные палеопротерозойские гранулито-
вые комплексы (2,01–1,89 млрд лет), а также массивы постколлизионных гранитоидов 
(1,86–1,84 млрд лет) [1-4]. Присутствие этих комплексов-индикаторов аккреционно-
коллизионных событий позволяет предположить, что в палеопротерозое к южной ок-
раине Сибирского кратона могли быть причленены (коллидированы) отдельные тер-
рейны либо сам кратон своей южной частью участвовал в строении более крупного ан-
самбля литосферных блоков, например суперконтинента. Масштабные структурные 
перестройки, проявившиеся в последующем, привели к тому, что в современной кон-
фигурации Северной Евразии Сибирский кратон южной окраиной контактирует с тер-
рейнами Центрально-Азиатского складчатого пояса, присоединенными к кратону в 
раннем палеозое в процессе закрытия Палеоазиатского океана [5]. До настоящего вре-
мени остается невыясненным вопрос о том, когда от южной окраины Сибирского кра-
тона были отчленены примыкавшие к нему в палеопротерозое террейны (или когда за-
вершился распад палеопротерозойского суперконтинента). Согласно ряду предположе-
ний [6-8], подобные события могли иметь место в неопротерозое и по времени прояв-
ления совпадали с распадом Родинии и раскрытием Палеоазиатского океана. Однако 
вопрос о возможности масштабной деструкции окраинных областей южной части Си-
бирского кратона еще до начала неопротерозойского рифтинга Родинии остается от-
крытым. Для его решения были изучены палео- и мезопротерозойские интрузивные 
комплексы, сформировавшиеся в условиях растяжения, а также был проведен анализ 
процессов седиментогенеза на юге кратона, проявившихся на протяжении рассматри-
ваемого интервала. Принимая во внимание только комплексы, имеющие четкую гео-
хронологичскую привязку, для южной части Сибирского кратона авторы выделили 
следующие периоды проявления рифтогенных событий, предшествовавших неопроте-
розойскому распаду Родинии: 1) поздний палеопротерозой, 2) ранний мезопротерозой 
(ранний рифей), 3) поздний мезопротерозой (средний рифей).  

Поздний палеопротерозой (1,8–1,6 млрд лет) 
Процесс становления структуры Сибирского кратона завершился около 1,84 млрд 

лет [9 и др.], после чего регион перешел к режиму платформенного развития, на фоне 
которого имели место отдельные события растяжения. Одно из подобных событий фик-
сируется протяженными дайковыми роями чайского комплекса [10], развитыми в пре-
делах Северного Прибайкалья. По химическому составу долериты и габбро-долериты 
изученных даек соответствуют умеренно-щелочным базальтам. Значения индекса маг-
незиальности (Mg#) в породах варьируют от 50 до 68. Для габбро-долеритов характер-
ны фракционированные спектры распределения РЗЭ. По соотношению таких элемен-
тов, как Y, Ti, Zr, рассматриваемые породы близки внутриплитным базальтам. Соглас-
но результатам Sm/Nd датирования (пироксен-плагиоклаз-вал) было установлено, что 
возраст габбро-долеритов (а следовательно, и исследуемого события растяжения) со-
ставляет 1674±29 млн лет.  
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В южной части кратона относительно близкими возрастными аналогами исследо-
ванных базитов Северного Прибайкалья являются образования Билякчано-Улканского 
вулканоплутонического пояса (1,74–1,70 млрд лет [11]) и кузеевиты Ангаро-Канского 
выступа (1,73 млрд лет [12]). Примечательно, что во всех рассматриваемых случаях 
внедрение интрузивных анорогенных образований позднего палеопротерозоя не сме-
нилось интенсивным осадконакоплением и развитием масштабных рифтогенных бас-
сейнов на юге Сибирского кратона.  

Ранний мезопротерозой (1,6–1,3 млрд лет) 
В пределах южной части Сибирского кратона рифтогенные интрузивные и оса-

дочные образования раннего рифея представлены в структуре Урикско-Ийского грабе-
на. Грабен выполнен главным образом осадочными и вулканогенно-осадочными поро-
дами палеопротерозоя. Верхняя часть осадочного разреза сложена грубообломочными 
осадками ермасохинской свиты раннего рифея.  

Раннерифейские (?) субвулканические образования Урикско-Ийского грабена 
представлены габбро-диабазами ангаульского комплекса и гранит-порфирами чернози-
минского комплекса. Интрузии ангаульского комплекса слагают мелкие массивы и 
дайковые тела, прорывающие отложения дорифейских свит и не встречающиеся в поле 
распространения ермасохинской свиты. Габбро-диабазы ангаульского комплекса отно-
сятся к группе высокотитанистых субщелочных базальтоидов, обогащенных высокоза-
рядными (Zr, Nb, Y), крупноионными литофильными (Rb, Ba, Sr) элементами и РЗЭ. 
Геохимические характеристики позволяют рассматривать эти породы в качестве ти-
пичных образований областей внутриплитного растяжения. Возраст габбро-диабазов 
составляет 1600±100 млн лет (единичная Rb-Sr датировка по валу породы) [13].  

Интрузивные образования чернозиминского комплекса прорывают отложения 
Урикско-Ийского грабена, в т.ч. и образования ермасохинской свиты. Породы пред-
ставлены гранитами и гранодиоритами, образующими небольшие массивы, а также 
дайками тоналит-порфиров, гранодиорит-порфиров и кварцевых порфиров. Мощность 
дайковых тел достигает 50 м. Дайки сложены гранодиорит-порфирами. Согласно гео-
химическим особенностям изученные породы могут быть отнесены к тоналит-
трондьемит-гранодиоритовой серии (ТТГ) [14, 15]. Ar-Ar датирование по биотиту гра-
нодиорит–порфира показало, что возраст пород составляет 1537±14 млн лет [15]. Не-
значительный объем магматических образований этого этапа, как и отсутствие ассо-
циирующих рифтогенных осадочных комплексов, позволяет предполагать, что релак-
сация растягивающих напряжений, проявившихся в регионе в раннем мезопротерозое, 
прекратилась на самом начальном этапе, не достигнув стадии «абортированного» риф-
та, а сам грабен после 1,5 млрд лет превратился в типичную внутрикратонную область. 
Какие-либо иные интрузивные образования, сопоставимые по возрасту и геодинамиче-
ской позиции с вышерассмотренными комплексами Урийкско-Ийского грабена на юге 
кратона, в настоящее время неизвестны.  

В соседних районах раннерифейские осадки представлены лишь кварцевыми гра-
велитами, песчаниками и алевропелитами пурпольской свиты, отличающимися по ха-
рактеру разреза и условиям седиментации от отложений ермасохинской свиты. На юго-
востоке кратона (Учуро-Майский район) в раннем рифее прогибы, заложившиеся в 
предрифейское время, продолжили свое развитие [16]. Состав терригенных фаций, 
представленных в этих прогибах, свидетельствует о спокойных условиях осадконакоп-
ления в мелководных условиях литорали и верхней сублиторали. 

Поздний мезопротерозой (1,3–1,0 млрд лет) 
В настоящее время для рассматриваемой части южной окраины Сибирского кра-

тона рифтогенные комплексы этого рубежа достоверно не установлены. К среднему 
рифею ранее относили осадочно-вулканогенные образования медвежевской свиты, воз-
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растная позиция которых до настоящего времени надежно не установлена. На юго-
востоке Сибирского кратона (Учуро-Майский район) к рифтогенным событиям на гра-
нице мезо- и неопротерозоя можно отнести силлы диабазов, прорывающие отложения 
керпыльской, лахандинской серий и нижней части кандыкской свиты. Очевидно, па-
леобассейн, заложившийся вдоль юго-восточной окраины кратона в позднем палеопро-
терозое, продолжал свое развитие и на протяжении рассматриваемого периода времени. 

Анализ проявлений преднеопротерозойского базитового магматизма и сопутст-
вующего осадконакопления в южной части Сибирского кратона позволяет предполо-
жить, что события растяжения в раннем и среднем рифее, вероятно, имели локальное 
проявление и не повлекли за собой зарождение каких-либо значительных по масшта-
бам бассейнов седиментации. Единственным открытым в океан участком южной ок-
раины Сибири на протяжении раннего и среднего рифея мог являться Учуро-Майский 
район.  

Как следует из приведенного обзора, рифтогенные процессы раннего и среднего 
рифея не привели к сколь-либо существенной деструкции литосферы Сибирского кра-
тона и, вероятно, не могли явиться причиной изменения его конфигурации. Значитель-
но более масштабно процессы растяжения в регионе проявились в неопротерозое. Ве-
роятно, именно тогда произошло отчленение от его южной окраины террейнов, колли-
дировавших к югу Сибири в палеопротерозое, или отделение Сибири от Лаврентии, за-
нимавшей близкое пространственное положение с Сибирью как в структуре палеопро-
терозойского суперконтинента [17, 18], так и в структуре Родинии [19-22]. 
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В последние годы многочисленными исследованиями установлено, что в зоне 

взаимодействия структур Сибирского кратона (континента) и северо-западной (в древ-
них координатах) окраины рифейско-палеозойского Палеоазиатского океана существо-
вала непрерывная цепь островных дуг и связанных с ними преддуговых и задуговых 
палеобассейнов. При этом выявлено, что главнейшие тектонические структуры склад-
чатого обрамления юга Сибирского кратона, относящиеся к Центрально-Азиатскому 
складчатому поясу, были созданы в основном в докембрии и палеозое на месте Палео-
азиатского океана и его окраин. На этой территории отчетливо выделяются позднери-
фейские, или байкальские, венд-нижнепалеозойские, или каледонские, среднепалеозой-
ские, или раннегерцинские, и верхнепалеозойские, или позднегерцинские складчатые 
комплексы. Следует отметить, что такое разделение палеозойской истории геодинами-
ческого развития рассматриваемого региона соответствует глобальным тектоническим 
перестройкам, которые фиксируются в Центральной Азии [1, 2]. 

В докладе на основе палеогеодинамических реконструкций с использованием но-
вых материалов по тектонике, магматизму, осадконакоплению и палеомагнитных дан-
ных будет рассмотрена геодинамическая эволюция палеозоид и тесно связанных с ни-
ми поздних байкалид обширной территории Алтае-Саянской области, Забайкалья и со-
предельных районов Монголии и Северного Китая. Установлено, что структуры рас-
сматриваемой территории включают Байкало-Патомский складчато-надвиговый пояс, 
образующий вместе с Сибирской платформой Сибирский кратон (континент), и распо-
ложенный южнее коллаж террейнов различной геодинамической природы, аккретиро-
ванных к кратону в конце рифея, венде, раннем и позднем палеозое. 

Здесь выделены и охарактеризованы террейны, представляющие собой фрагмен-
ты рифейских и палеозойских островных дуг, активных континентальных окраин, океа-
нической коры (офиолитов, симаунтов и др.), турбидитовых бассейнов, континенталь-
ного склона и его подножия, шельфов, а также фрагменты кратонных террейнов (мик-
роконтинентов), сложенных докембрийскими кристаллическими породами. Результа-
том аккреции являлось последовательное наращивание Сибирского континента в на-
правлении с севера на юг (в современных координатах). Аккреция сопровождалась 
крупными сдвиговыми перемещениями, обусловленными клинообразной формой юж-
ного выступа Сибирского кратона, а также повторными деформациями, гранитообразо-
ванием и высокотемпературным коллизионным метаморфизмом в пределах ранее ак-
кретированных террейнов и смежной окраины кратона. 

Согласно данным, имеющимся по складчатому обрамлению юга Сибирского кра-
тона, Палеоазиатский океан образовался между Восточной Гондваной и Сибирским 
континентом по разным оценкам в период от 1100 до 720 млн лет назад и существовал 
до конца палеозоя, трансформируясь в процессе развития в другие океанические бас-
сейны (Палеотетис, Монголо-Охотский, Южно-Монгольский и др.). Уже на ранней 
стадии (в среднем и верхнем рифее) в его пределах выделяются островодужные вулка-
нические серии с бонинитами, указывающие на его максимальное раскрытие [3]. По 
палеомагнитным данным установлено, что вдоль западной, северной и восточной (в 
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древних координатах) периферии Сибирского континента реконструируется цепочка 
рифейских островных дуг (Исаковская, Шумихинско-Кирельская, Сархойская, Келян-
ская и др.), зоны субдукции которых падают под кратонные микроконтиненты (Цен-
трально-Ангарский, Канский, Гарганский, Тувино-Монгольский, Муйско-Становой). 
Одновременно в зоне сближенного развития Сибирского кратона и Палеоазиатского 
океана формировались окраинные океанические бассейны (Приенисейский, Алтае-
Саянский, Баргузино-Витимский, Онон-Кулиндинский) (рис. 1). 
 

 
 
Рис. 1. Палеогеодинамическая реконструкция позднебайкальского этапа. Структурное положение Си-
бирского кратона дано по Л.М. Парфенову и др. [1]. 
1 – Сибирский кратон; 2 – покровно-складчатые пояса пассивной окраины кратона; 3 – авлакогены; 4 – 
микроконтиненты и фрагменты микроконтинентов (Центрально-Ангарский; ТМ – Тувино-Монгольский; 
ЦМ – Центрально-Монгольский; АРГ – Аргунский; ДЗ – Дзабханский; К – Канский; Г – Гарганский); 5 – 
коллаж аккретированных террейнов различной геодинамической природы; 6 – островодужные системы с 
зонами субдукции, аккреционными призмами, преддуговыми и задуговыми бассейнами и надсубдукци-
онными вулканическими дугами; 7 – предполагаемые зоны спрединга в океанах и окраинных бассейнах; 
8 – разрывные нарушения: сдвиги, сбросы, надвиги и др.  
Примечание. Масштаб на реконструкциях (рис.1, 2) дан только для Сибирского кратона, остальные ок-
ружающие кратон структуры показаны вне масштаба. 
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К концу рифейского этапа (∼630-610 млн лет) завершилось формирование ост-
ровных дуг, преддуговых и задуговых бассейнов, аккреционных призм, микроконти-
нентов и причленение их к окраине Сибирского кратона. В результате образовался 
позднерифейский Енисей-Саяно-Байкальский складчатый пояс байкалид. 

Раннекаледонский этап геодинамического развития рассматриваемого региона, 
охватывающий венд, ранний и средний кембрий, является одним из важнейших эпизо-
дов формирования складчатой структуры палеозоид южного обрамления Сибирской 
платформы. На представленной реконструкции этого этапа (рис. 2) показано структур-
ное положение Сибирского континента (кратона), системы островных дуг, микрокон-
тинентов и задуговых окраинных морских бассейнов периферической части Палеоази-
атского океана с использованием геологических, палеобиогеографических и палеомаг-
нитных данных. Тектоническая история этих структур напрямую связана с историей 
 

 
 
Рис. 2. Палеогеодинамическая реконструкция раннекаледонского этапа. Палеошироты даны по А.Ю. 
Казанскому [4]. Условные обозначения см. на рис. 1. 
Примечание. На схеме в пределах спрединговой зоны Палеоазиатского океана залитыми треугольниками 
показано положение базальтов типа N-MORB, кружочками – положение субщелочных базальтов типа 
WPOIB Джидинской зоны по палеомагнитным данным [5]. Мелким пунктиром показано направление 
предполагаемого абсолютного движения океанической плиты над горячей точкой в сторону Джидинской 
островодужной системы. 
 
 
заложения, развития и закрытия Палеоазиатского океана. Венд-раннепалеозойские 
офиолитовые и островодужные ассоциации складчатого обрамления юга Сибирской 
платформы по составу и структурному положению в основном отвечают геодинамиче-
ским обстановкам окраинных морей, островных дуг, активных и пассивных континен-
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тальных окраин, спрединговых зон и зон трансформных разломов на границе конти-
нент–океан. Установлено, что в пределах Палеоазиатского океана и его окраин в венде-
раннем кембрии были развиты главным образом энсиматические островные дуги с бо-
нинитами, а также вулканические плато, симаунты и гайоты. В конце кембрия–начале 
ордовика произошла одна из крупных вспышек коллизионного гранитоидного магма-
тизма. 

Согласно палеомагнитным данным Сибирский континент в раннем палеозое рас-
полагался в приэквариториальной области и своей современной юго-западной стороной 
был повернут к северу (рис. 2). Развитая в северной части (в древних координатах 10-
20° с.ш.) система островных дуг цепочкой опоясывала Прибайкальский клинообразный 
выступ Сибирского континента. По данным А.Ю. Казанского [4] Сибирский континент 
в венде-раннем-среднем кембрии перемещался из северных широт на юг, вращаясь по 
часовой стрелке. Океанические плиты Палеоазиатского океана двигались в том же на-
правлении, субдуцируя под островные дуги с С-СЗ на Ю-Ю-В (в древних координатах), 
что подтверждается нашими палеомагнитными данными по океаническим (внутри-
плитным) базальтам Джидинской зоны [5]. Обстановки сжатия на границах континен-
тальной и океанической плит привели к формированию правосторонних сдвиговых зон 
по периферии Сибирского континента, вследствие чего в течение первой половины 
кембрия островодужная система испытывала юго-восточное перемещение со скоро-
стью около 10 см/год [4]. Такая сдвиговая зона показана нами на схеме (рис. 2) между 
Минусинско-Саянским и Забайкальским задуговыми бассейнами, а также между Джи-
динской и Удино-Витимской островодужными системами. Судя по палеомагнитным 
данным, островодужные ансамбли, передвигаясь по сдвигам, разворачивались в раз-
личных направлениях, что приводило к переориентированию зон субдукции. 

Позднекаледонский этап охватывает временной интервал с позднего кембрия по 
ордовик и силур включительно. Известно, что на рубеже нижнего и среднего кембрия в 
исследуемом регионе произошла глобальная тектоническая перестройка, выразившаяся 
в смене направления движения литосферных плит. Сибирский континент, перемещаясь 
в северном направлении, практически прекратил вращательное движение. Смена на-
правления движения океанических плит по отношению к островодужной системе при-
вела к формированию левосторонних сдвиговых зон в структуре окраины континента 
[1, 4]. 

Формирование венд-кембрийских островных дуг Палеоазиатского океана завер-
шилось мощными аккреционно-коллизионными процессами сжатия и скучивания сиа-
лических масс в результате столкновения террейнов различной геодинамической при-
роды. В итоге по всему складчатому обрамлению севера (в древних координатах) Си-
бирского кратона возник пояс коллизионных структур, которые совместно с отложе-
ниями шельфа и континентального склона сформировали обширную континентальную 
окраину Палеоазиатского океана. 

Средний-верхний палеозой является завершающим периодом в длительном про-
цессе формирования палеозоид складчатого обрамления Сибирской платформы. Ему 
было присуще образование целого ряда вулканоплутонических поясов на обширной 
континентальной окраине Монголо-Сибирского континента. В совокупности они обра-
зуют трансконтинентальный вулканический пояс Евразии, впервые выделенный А.А. 
Моссаковским [6]. Нашими исследованиями детализирована восточная часть названно-
го пояса в пределах Южной Сибири и Монголии. Здесь выявлена сложная структурно-
магматическая зональность региональных вулканоплутонических поясов (Селенгино-
Витимского и Центрально-Монгольского), а также рифтогенных и островодужно-океа-
нических вулканических структур Южной Монголии и Северного Китая. При этом ста-
новление названных структур происходило одновременно с формированием сводовых 
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поднятий на месте Хамардабан-Баргузинской и Хангай-Хэнтэй-Даурской систем внут-
ренних морей, где была сосредоточена основная масса верхнепалеозойских гранитоид-
ных интрузий. Это была вторая крупная вспышка коллизионного гранитоидного магма-
тизма в палеозое. 

Установлена отчетливая возрастная тенденция к расширению и латеральному 
скольжению главных ареалов позднерифейских и палеозойских тектоно-магматических 
процессов в направлении к югу и юго-востоку от границы с Сибирской платформой. 
Позднерифейские процессы проявились в основном вблизи границ Сибирского крато-
на, венд-раннепалеозойские – сосредоточены главным образом в каледонидах, средне-
палеозойские – охватили более обширные пространства активной континентальной ок-
раины, сложенной байкалидами и каледонидами, а также прилегающие окраинно-
континентальные моря и островные дуги, а верхнепалеозойские – имели площадное 
развитие и заняли практически всю расширенную в девоне активную континентальную 
окраину Монголо-Сибирского континента и связаны были с формированием Северо-
Азиатского суперплюма [7].  
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В пределах Удино-Витимской зоны палеозоид Западного Забайкалья широко рас-

пространены близко одновременные гранитоиды различных генетических типов. Боль-
шинство из них образовалось в позднепалеозойский этап развития территории в связи с 
формированием трансрегионального Селенгино-Витимского (Монголо-Забайкальско-
го) вулканоплутонического пояса, в том числе в связи со становлением Ангаро-Витим-
ского батолита [1-3]. Проведенные нами петролого-геохимические и геохронологиче-
ские исследования гранитоидов бассейна р. Курба, Заза-Холойского междуречья и вер-
ховьев р. Витим подтверждают эти выводы. Нами были изучены следующие массивы 
гранитоидов. 

Атарханский массив, расположенный по правобережью р. Курба, имеет площадь 
около 5 км2. Он прорывает нижнекембрийские осадочно-вулканогенные отложения. 
Сложен пироксеновыми и амфиболитизированными габбро, биотитовыми и биотит-
роговообманковыми диоритами и гранодиоритами. U-Pb изотопный возраст гранодио-
ритов по отобранному из них циркону составляет 315 млн лет, а Ar-Ar возраст по био-
титу – 288,7±3,5 млн лет.  

Массив Субэ расположен к западу от Озернинского рудного узла, где он прорыва-
ет нижнекембрийские отложения Еравнинского островодужного террейна, имеет пло-
щадь около 20 км2. Сложен биотитовыми и биотит-роговообманковыми диоритами, то-
налитами, гранодиоритами, гранитами, граносиенитами. Изотопный U-Pb возраст гра-
носиенитов по циркону составляет 284 млн лет, а Ar-Ar возраст по биотиту – 271±3,3 
млн лет. 

Левовитимский массив вскрывается по левому борту долины р. Витим, в 15 км 
выше с. Романовка. Массив имеет площадь более 50 км2 и занимает левобережье р. Ви-
тим от с. Романовка до бассейна р. Бутуй. Сложен субщелочными гранитоидами, сфор-
мированными в две фазы: I фаза – биотит-роговообманковые диориты, гранодиориты, 
граниты и II фаза – биотитовые и лейкократовые граниты и граносиениты. U-Pb возраст 
цирконов (4 пробы) из гранитов и граносиенитов второй фазы варьирует от 293 до 276 
млн лет. Следует отметить, что ранее был определен U-Pb возраст цирконов из кварце-
вых монцонитов юго-восточной части этого массива (вблизи с. Романовка), который 
показал 278,5±2,4 – 27936±3,4 млн лет [3]. 

Кроме того, нами были изучены другие массивы гранитоидов (Аршанский, Ульд-
зуйтуйский, Холоднинский, Хармановский и др.) Удино-Витимской зоны палеозоид, 
которые по результатам геологических съемок относились в основном к нижнепалео-
зойским атарханскому и витимканскому интрузивным комплексам. 

По вещественному составу породы исследованных массивов гранитоидов обра-
зуют непрерывный ряд от габбро, диоритов до гранитов и лейкогранитов, располагаясь 
на классификационной диаграмме вдоль границы известково-щелочных и субщелоч-
ных пород, немного отклоняясь в ту или иную сторону. По отношению глинозема к 
сумме щелочей и CaO (индекс ASI) большая часть гранитоидов попадает в поле мета-
люминиевых пород или на границу с пералюминиевыми.  

Содержание РЗЭ имеет резко дифференцированное распределение, выражающее-
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ся дефицитом тяжелых РЗЭ по отношению к легким, при этом Eu–аномалия либо не 
проявлена вообще либо слабо выражена. График РЗЭ мафических включений в грани-
тоидах свидетельствует о плавлении бесплагиоклазовых амфиболитов, амфибол- и гра-
натсодержащих пород коровых протолитов, переработанных мантийными флюидами. 
Низкое содержание Nb и других флюидоподвижных элементов свидетельствует о плав-
лении обогащенного субдукционного мантийного источника, которое, по мнению Е. 
Хегнера и др. [4], могло происходить в результате отрыва слэба и проникновения в 
«окно» мантийного плюма. Однако низкие отрицательные значения εNd (от –1 до –5), 
указывают на то, что изученные гранитоиды могли возникнуть в результате плавления 
древней континентальной коры (или продуктов ее размыва), претерпевшей длительную 
историю формирования до плавления в ее пределах гранитов. По данным некоторых 
исследователей такая кора в каледонидах Забайкалья образовалась в позднем рифее 
(600-970 млн лет назад) [5].  

Анализируя геодинамические условия формирования изученных гранитоидов, 
следует отметить, что они обладают признаками как островодужных, коллизионных, 
так и постколлизионных (анорогенных) образований. На диаграмме Дж. Пирса Nb-Y 
гранитоиды попадают в поле гранитов вулканических дуг и синколлизионных грани-
тов. На диаграмме Rb-(Y-Nb) этого же исследователя они попадают в поле гранитов 
вулканических дуг, тяготея к полю внутриплитных гранитов. Однако по содержанию 
большинства индикаторных элементов (La, Ce, Nd, Sm, Eu, Gd и др.) изученные грани-
тоиды резко отличаются от островодужных, и на диаграмме Дж. Пирса и др. [6] боль-
шинство из них располагается в поле коллизионных гранитоидов разных районов мира. 

Таким образом, исследованные позднепалеозойские массивы гранитоидов Удино-
Витимской зоны палеозоид можно подразделить главным образом на два типа: колли-
зионные и постколлизионные (анорогенные). Первые образовались в результате про-
цессов деламинации в позднеколлизионный этап, после крупной ордовик-силурийской 
коллизии, и связаны с началом формирования Ангаро-Витимского батолита. В это вре-
мя, по-видимому, образовались Атарханский (315 млн лет) и Зеленогривский (325 млн 
лет) массивы бассейна р. Курба [3]. Остальные изученные массивы относятся к внутри-
плитным (рифтогенным и анорогенным) образованиям, связанных с деятельностью 
мантийных плюмов. В целом, как указывалось выше, все исследованные позднепале-
зойские массивы гранитоидов были тесно связаны со становлением Ангаро-Витим-
ского гранитоидного батолита и входили в состав единого крупного позднепалеозой-
ского магматического пояса, сформированного на активной континентальной окраине 
Сибирского кратона [2]. 

Работа выполнена при финансовой поддержке интеграционного проекта ОНЗ 
РАН-10.2 и РФФИ (проекты № 05-05-64035, № 06-05-79047). 
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К Ангаро-Витимскому батолиту-гиганту относят ряд «спаянных между собой» 
гранитоидных батолитов Восточного Прибайкалья (Хасуртинский, Нестерихинский, 
Верхне-Жуинский, Конкудерский, Тельмамский и др.), занимающих общую площадь 
порядка 150 тыс. км2. Громадные масштабы гранитоидного магматизма охватывают 
несколько структурно-формационных зон, различных по возрасту и составу субстрата, 
строению и истории образования.  

Несмотря на то, что Ангаро-Витимский батолит имеет длительную историю изу-
чения, до сих пор продолжается дискуссия по поводу его возраста, который пересмат-
ривался уже трижды (R3, O-S, C-P) [1-3], а также строения и размеров [1, 4, 5]. Геохи-
мия пород батолита также остается еще недостаточно изученной, несмотря на появле-
ние новых публикаций [6], поскольку новых площадных геохимических исследований 
не проводилось. В связи с этим нами были проведены следующие работы:  

1) анализ авторской и опубликованной геолого-геофизической и изотопно-геохи-
мической информации по Ангаро-Витимскому батолиту; 

2) дополнительное опробование батолита и аналитическое изучение гранитоид-
ных пород (рис. 1);  

3) создание компьютерной геолого-геохимической базы данных с учетом опубли-
кованной и авторской информации; 

4) сравнительный анализ полученных данных, выяснение причин геохимического 
разнообразия гранитоидов и условий их становления.  

Созданная компьютерная база данных (СУБД Paradox 5.0) включает геолого-
геохимическую информацию примерно по 800 пробам пород (рис. 1), из которых по-
рядка 50 имеют возрастные характеристики, полученные разными авторами и разными 
методами. Анализ и обработка имеющейся информации позволяют высказать следую-
щие соображения по проблеме Ангаро-Витимского батолита. 

1. Геофизические исследования и положение гравитационных аномалий на пло-
щади батолита [1, 5] свидетельствуют о том, что большая его часть может рассматри-
ваться как единое пластообразное тело с несколькими утолщениями (очевидно, магмо-
подводящими каналами или «корнями»), уходящими на различную глубину (рис. 1). На 
большей части батолита его мощность (толщина) оценивается в ~ 1-2 км, средняя мощ-
ность составляет 5-7 км, а в местах магмоподводящих каналов – до 10-30 км. 

2. Имеющиеся изотопные датировки гранитоидов характеризуются значительным 
разбросом данных – от 440 до 270 млн лет, однако большинство авторов оценивает воз-
раст батолита в более узких пределах – 320-290 млн лет. При этом отмечается отсутст-
вие четкой принадлежности ранних и поздних фаз внедрения с характерными для них 
породами к какому-либо геохронологическому максимуму [3, 6]. Это может свидетель-
ствовать о сложном характере внедрения, отличающемся как асинхронностью внедре-
ния одних и тех же фаз в разных частях батолита, так и наличием нескольких очагов 
внедрения (или недостоверностью некоторых изотопных данных). 

3. Породы Ангаро-Витимского батолита на большей части площади (~ 70 %) сло-
жены разнообразными по текстуре и структуре мелко- и среднезернистыми биотито-
выми гранитами, иногда полосчатыми, трахитоидными и метасоматически измененны-
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ми (окварцевание, мусковитизация и др.). Порфировидные биотитовые граниты с круп-
но- и среднезернистой основной массой, а также крупно- и равнозернистые граниты 
массивного облика встречаются гораздо реже, и они почти не изменены постмагмати-
ческими процессами. Кварцевые монцодиориты, кварцевые сиениты, сиениты, грано-
сиениты, имеющие как интрузивные контакты, так и постепенные переходы с гранита-
ми, являются другой широко распространенной группой пород, слагающей до 30 % 
площади. В небольшом объеме на площади батолита присутствуют щелочные граниты 
и аляскиты. Отмечается преобладание щелочных пород (сиениты, граниты) в восточ-
ной и юго-восточной частях батолита (Удино-Витимская структурно-формационная 
зона). В настоящее время затруднительно корректно оценить имеющиеся различия в 
составе пород раннего и главного этапов становления батолита. Можно лишь сказать, 
что породы выделяемых фаз и фаций могут быть как более ранними, так и более позд-
ними по отношению друг к другу в разных частях батолита, как это следует из данных 
геологического картирования. Постбатолитовые дайки долеритов и небольшие тела 
габброидов имеют близкий состав и встречаются на всей площади батолита. 
 

 
 

Рис. 1. Схема глубинного строения Ангаро-Витимского батолита и точки опробования пород. 
1 – авторские данные, 2 – опубликованные данные других авторов, 3 – изолинии мощности батолита по 
Е.Х. Турутанову, А.В. Синцову [5], 4 – предполагаемый общий контур батолита. 
 
 

Вмещающие породы сложены преимущественно рифейскими гнейсами разного 
состава, кристаллическими сланцами и терригенно-карбонатными породами протеро-
зоя, а в северо-восточной части – нижнепалеозойскими гранитоидами [4]. 

4. На классификационной диаграмме (K2O+Na2O) – SiO2 составы пород при всем 
своем петрографическом разнообразии занимают область умереннощелочного ряда, 
образуя практически сплошной тренд составов. Однако в содержаниях K2O в породах 
батолита отмечается существенный разброс, что позволяет разделить их на несколько 
серий (рис. 2): известково-щелочную нормальной щелочности (кварцевые диориты, 
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гранодиориты, граниты), субщелочную (кварцевые монцодиориты, субщелочные гра-
ниты, лейкограниты), шошонит-латитовую (щелочные граниты, аляскиты) и щелочную 
(сиениты, кварцевые сиениты, граносиениты). На петрохимических диаграммах имеет-
ся заметный разрыв между основными (габбро и дайки долеритов) и средними (кварце-
вые монцодиориты, кварцевые диориты) по составу интрузивными породами, что мо-
жет свидетельствовать о существовании трех различных по составу магматических 
расплавов – габброидного (останцы габброидов встречаются на всей площади батоли-
та), кварц-монцонитоидного и сиенитового. Следует также отметить, что для всех по-
род Ангаро-Витимского батолита в целом характерны некоторые провинциальные гео-
химические особенности: повышенные содержания Sr (до 2000 г/т), Ba (до 3000 г/т, ре-
же более), V и пониженные содержания Cr, Ni, Co, Li и особенно Cs. 

5. По характеру распределе-
ния редкоземельных элементов 
(РЗЭ) могут быть выделены три 
группы гранитоидов. Монцонито-
идные породы характеризуются 
относительно высокими содержа-
ниями РЗЭ и отсутствием Eu ано-
малии. В порфировидных и равно-
зернистых гранитах содержание 
РЗЭ заметно уменьшается, Eu ано-
малия также отсутствует, а в мелко 
– и среднезернистых, иногда по-
лосчатых гранитах, которые зани-
мают значительную площадь бато-
лита, на фоне дальнейшего умень-
шения общего количества РЗЭ по-
является положительная Eu анома-
лия.  

6. На диаграмме Q-Ab-Or, от-
ражающей разную глубину образо-
вания гранитоидной магмы, точки 
составов гранитоидов батолита об-
разуют широкую (по градиенту 
давлений) и вытянутую в поле ор-

токлаза область. Гранитоидная магма, очевидно, формировалась при разном давлении 
воды. При этом кристаллизация магмы могла начинаться на глубоких горизонтах (маг-
моподводящие каналы) с кварца, а в верхней коре – с полевого шпата [7], где за счет 
продолжающегося разогрева коры образовывались автохтонные граниты с типичной 
для них полосчатостью. Монцонитоидные породы кристаллизовались при более высо-
ких давлениях воды. 

7. Поскольку Ангаро-Витимский батолит расположен в нескольких структурно-
формационных зонах, различных по своему составу и по истории развития, то встает 
вопрос о пространственной изменчивости составов гранитов в зависимости от их ме-
стоположения внутри батолита. Сравнительный анализ средних содержаний элементов 
в гранитах различных структурно-формационных зон показал, что по большинству по-
родообразующих элементов граниты имеют близкие содержания, независимо от своего 
местоположения внутри батолита. Это отмечалось ранее [1] и подтверждается нами на 
большом количестве силикатных анализов проб (~ 400), довольно равномерно распо-
ложенных на площади батолита (см. рис. 1). Более существенные отличия характерны 

 
Рис. 2. Классификационная диаграмма K2O – SiO2 для по-
род Ангаро-Витимского батолита. 
1 – овоидные включения субщелочных габброидов; 2 – 
кварцевые монцодиориты, кварцевые сиениты, сиениты, 
граносиениты; 3 – граниты; 4 – щелочные породы (сиени-
ты, щелочные граниты); 5 – дайки мелкозернистых и апли-
товидных гранитов; 6 – постбатолитовые дайки основного 
состава. 
Серии пород: Т – толеитовая, ИЩ – известково-щелочная, 
КИЩ – калиевая известково-щелочная, ШЛ – шошонит-ла-
титовая, Щ – щелочная. 
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для содержаний Ba, Sr, Zr, K, Cs и некоторых других элементов, что, вероятно, опреде-
ляется спецификой составов протолитов рассматриваемых структурно-формационных 
зон. 

Таким образом, имеющиеся геолого-геохимические данные свидетельствуют о 
том, что Ангаро-Витимский батолит представлен полной и завершенной гранитоидной 
ассоциацией преимущественно субщелочного ряда и деление пород батолита на разные 
комплексы (баргузинский, витимканский, чивыркуйский и др.) может представлять 
лишь исторический интерес. Полученная информация позволяет также предполагать, 
что внедрение в верхнюю кору нижнекоровых монцонитоидных расплавов и их гра-
нитных дифференциатов вызвало ее интенсивный разогрев. Процесс верхнекорового 
гранитообразования проходил вблизи магмоподводящих очагов, распространяясь по 
латерали за счет продолжающегося разогрева коры; магматическое замещение и плав-
ление приводили к образованию одновременно автохтонных (полосчатые, трахитоид-
ные и метасоматически измененные граниты) и интрузивных фаций гранитов.  

Ангаро-Витимский батолит сформировался как единый батолит-гигант, состоя-
щий из нескольких «небольших и сросшихся» батолитов. Петрохимические характери-
стики пород этих батолитов близки, а геохимическая специфика обусловлена главным 
образом составом протолитов и механизмом дифференциации гранитоидной магмы. 

Работа поддержана проектами РФФИ 06-05-65054, 04-05-64850. 
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В строении каледонид западной части Центрального Казахстана и Северного 
Тянь-Шаня большую роль играют сиалические массивы с докембрийской континен-
тальной корой (Кокчетавский, Улутауский, Актау-Джунгарский, Иссыккульский и др.). 
В массивах выделяется нижнепротерозойско-рифейский фундамент, образованный раз-
личными метаморфическими комплексами, и венд-нижнепалеозойский терригенно-
карбонатный чехол. Характерной чертой комплексов фундамента сиалических масси-
вов является однотипность строения и состава многих стратифицированных и плутони-
ческих образований. Так, в пределах большинства массивов выделяются кварцито-
сланцевые толщи и континентальные вулканиты кислого состава. В современной 
структуре сиалических массивов эти комплексы имеют различные соотношения, что 
может объясняться как неоднократным чередованием их разрезов, так и сдваиванием в 
пакетах тектонических пластин. Расшифровке структуры докембрийских комплексов и 
корреляции близких по составу и строению разрезов различных массивов препятствует 
отсутствие надежных геохронологических данных. Изотопное датирование докембрий-
ских комплексов выполнялось в основном в 70-80-х годах ХХ века, и данные, удовле-
творяющие современным требованиям, скудны [2]. 

В пределах Актау-Джунгарского массива, занимающего наиболее восточное по-
ложение в цепи докембрийских сиалических массивов Казахстана, широко распростра-
нены как кварцито-сланцевые толщи, так и метаморфизованные кислые эффузивы, со-
отношения которых в разных частях массива различны, а также гранитоиды. В течение 
последних лет в пределах Атасу-Моинтинского водораздела, который является наибо-
лее хорошо обнаженной частью Актау-Джунгарского массива, нами изучалось струк-
турное положение докембрийских вулканогенных комплексов, которые сопровожда-
лись U-Pb датированием кислых вулканитов, занимающих различные структурные 
уровни, а также прорывающих их гранитоидов. 

На востоке Атасу-Моинтинского водораздела – горы Котыртас, Копал, Сарыкуль-
джа, Кызылжар, верховья р. Моинты, ур. Алтынсынган (рисунок) – в разрезе довенд-
ских метаморфических комплексов выделяются три толщи [1, 3]. Наиболее низкое 
структурное положение занимает толща слабометаморфизованных аргиллитов, алевро-
литов, кварцевых песчаников, углеродисто-глинистых сланцев с линзами мраморов 
(айкарлинская свита, мощностью до 2000 м). Эта толща слагает ядра крупных антикли-
налей, к которым также приурочены массивы катаклазированных гранитов и гранитог-
нейсов. Сланцевая толща с постепенным переходом перекрывается толщей грубоплит-
чатых белых кварцитов и кварцито-песчаников, которая венчается пачкой массивных, 
иногда косослоистых кварцитов (таскоралинская свита, мощностью до 400 м). Как на 
кварцитах таскоралинской свиты, так и на сланцах айкарлинской свиты несогласно за-
легает толща метаморфизованных вулканитов кислого состава (алтынсынганская свита, 
мощностью более 2000 м). В ее основании прослеживается прерывистый горизонт ва-
лунных конгломератов с обильной галькой кварцитов. В строении алтынсынганской 
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свиты участвуют в различной степени метаморфизованные лавы, кристаллокластиче-
ские туфы риолитового и трахириолитового состава, туфогенно-осадочные породы, а 
также субвулканические тела гранит-порфиров [1, 4]. Далее разрез наращивается тол-
щей косослоистых аркозовых песчаников с прослоями мелкогалечных конгломератов 
(бейпшинская свита), содержащих обломки подстилающих кислых вулканитов и гра-
нит-порфиров, которые с постепенным переходом перекрываются карбонатными поро-
дами (басагинская свита верхов венда–нижнего кембрия). 
 

 
 
Схема строения комплексов фундамента северо-западной части Актау-Джунгарского сиалического мас-
сива. 
1 – средне-верхнепалезойские терригенно-вулканогенные комплексы; 2 – ордовикско-силурийские крем-
нисто-базальтовые и терригенные комплексы; 3 – нижнепалезойские кремнистые и терригенные ком-
плексы; 4 – венд-нижнепалеозойский терригенно-карбонатный чехол Актау-Джунгарского массива; 5-9 – 
комплексы фундамента массива: 5 – метаморфизованные кислые эффузивы, 6 – толщи кварцитов и 7 – 
сланцев, располагающиеся структурно ниже метаморфизованных кислых эффузивов, 8 – кварциты и 
сланцы, залегающие структурно выше метаморфизованных кислых эффузивов, 9 – граниты узунжаль-
ского комплекса; 10 – офиолиты; 11 – раннепалезойские гранодиориты и монцониты; 12 – средне-позд-
непалеозойские гранитоиды; 13 – разрывные нарушения; 14 – места отбора проб для геохронологических 
исследований и их номера. Цифры в кружках: 1 – горы Котыртас, 2 – верхнее течение р. Моинты, 3 – ур. 
Алтынсынган, 4 – горы Кызылжар, 5 – горы Сарыкульджа, 6 – горы Кабантау, 7 – горы Айдахарлы, 8 – 
горы Акмая, 9 – горы Жолшокы, 10 – Узунжальский гранитный массив, 11 – Шумекский гранитоидный 
массив. 
 
 

На западе Атасу-Моинтинского водораздела – горы Жолшокы, Акмая, Айдахар-
лы, Кабантау (рисунок) – толщи кварцитов, сланцев и метаморфизованных эффузивов 
кислого состава имеют иные соотношения, которые наиболее отчетливо устанавлива-
ются в горах Кабантау [3]. Здесь наиболее низкое структурное положение занимает 
толща метаморфизованных кислых вулканитов (уркендская свита, мощностью более 
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1000 м), содержащая маломощные горизонты туффитов и кварцитов. Более высокое 
положение в структуре занимают сланцы с прослоями плитчатых кварцитов и грубоп-
литчатые белые и розовые кварциты с реликтами косослоистой текстуры (нижняя под-
свита кабантауской свиты, мощностью около 300 м).  

В этой части водораздела также выделяются толщи, состоящие из неоднократно 
чередующихся кварцито-сланцевых пачек и пачек, сложенных эффузивами кислого со-
става (верхняя подсвита кабантауской свиты и айдахарлинская свита) [2]. Однако не 
исключено, что эти «свиты» представляют собой пакеты тектонических чешуй, в разре-
зах которых неоднократно повторяются кварциты и метавулканиты кислого состава. В 
то же время можно считать доказанным, что в западной части Атасу-Моинтинского 
раздела мощная толща эффузивов кислого состава подстилает толщу кварцитов с про-
слоями сланцев и занимает самое низкое структурное положение. 

Таким образом, анализ соотношений между толщами сланцев, кварцитов и мета-
морфизованных эффузивов кислого состава позволяет предположить, что в пределах 
Атасу-Моинтинского водораздела существуют две мощные толщи эффузивов кислого 
состава, одна из которых занимает самое низкое, а другая – самое высокое положение в 
структуре довендских комплексов.  

Для проверки правомерности выделения двух толщ кислых эффузивов нами были 
проведены U-Pb геохронологические исследования цирконов из кислых вулканитов, 
занимающих различное структурное положение (рисунок). Для кислых вулканитов ал-
тынсынганской свиты в горах Котыртас (проба АМ-046) получена оценка возраста их 
кристаллизации 925±9 млн лет, а для кислых вулканитов уркендской свиты к северу от 
гор Жолшокы (проба АМ-044) – 921±5 млн лет. Эти результаты показывают, что кис-
лые эффузивы, занимающие различное структурное положение, имеют одинаковый 
возраст (около 920 млн лет), что позволяет сделать вывод о существовании в разрезе 
довендских комплексов Атасу-Моинтинского водораздела только одной толщи кислых 
вулканитов, а ее различные соотношения с кварцитами и сланцами объяснять сложной 
структурой докембрийских образований, для которой могут быть характерны лежачие 
складки и пакеты тектонических покровов.  

Все довендские комплексы, в том числе и толщи кислых эффузивов, прорваны 
крупными массивами гранитов узунжальского комплекса. В большинстве массивов 
граниты интенсивно катаклазированы или превращены в гранитогнейсы. Для опреде-
ления возраста гранитов этого комплекса проведено U-Pb датирование цирконов из 
гранитов Узунжальского (проба АМ-045) и Шумекского (проба АМ-039) массивов. Для 
первого массива, сложенного крупно- и гигантозернистыми катаклазированными гра-
нитами, получена оценка возраста 945±22 млн лет. Шумекский полихронный массив 
только в западной части сложен гигантозернистыми биотитовыми гранитами и порфи-
ровидными гранитами узунжальского комплекса, в то время как его восточная часть 
образована граносиенитами и монцонитами раннего ордовика. Возраст гранитоидов 
узунжальского комплекса этого массива составляет 917±6 млн лет. С учетом интрузив-
ных соотношений толщи кислых эффузивов и гранитов узунжальского комплекса эти 
данные свидетельствуют о том, что граниты обоих массивов в пределах погрешностей 
имеют близкий возраст – 920 млн лет.  

Результаты выполненных геохронологических исследований кислых эффузивов и 
гранитов узунжальского комплекса позволяют сделать вывод об их близком возрасте, 
что в совокупности со сходством их петро-геохимических и изотопных характеристик 
дает все основания для объединения кислых вулканитов и гранитов в вулканоплутони-
ческую ассоциацию. 

Таким образом, в результате проведенных геохронологических исследований до-
вендских магматических комплексов Атасу-Моинтинского водораздела получены на-
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дежные данные о возрасте толщ метаморфизованных кислых эффузивов и гранитоидов 
узунжальского комплекса, что наряду с решением региональных структурно-геологиче-
ских задач создает хорошую основу для корреляции с докембрийскими образованиями 
подобных сиалических массивов Казахстана и других районов Центрально-Азиатского 
пояса. 

Работа выполнена при финансовой поддержке Программ ОНЗ РАН «Центрально-
Азиатский подвижный пояс: геодинамика и этапы формирования земной коры» и «Изо-
топные системы и изотопное фракционирование в природных процессах», а также 
РФФИ, проект 06-05-65311. 
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Петрохимические данные о содержаниях и соотношениях в породах главных 

(петрогенных) элементов наряду с информацией о содержаниях и соотношениях эле-
ментов-примесей широко используются для расшифровки генезиса осадочных пород. В 
настоящей работе проводится сравнительный анализ петрохимического и минерально-
го состава метатерригенных пород Канского блока, показаны различия в составе метао-
садков разных участков, приведены результаты минералогических расчетов состава 
изученных пород. На основе проведения петрохимических реконструкций сделан ана-
лиз палеогеодинамических обстановок бассейнов осадконакопления. 

Канская глыба, ограниченная зонами Главного разлома Восточного Саяна и Кан-
ско-Агульского, занимает пограничное положение между юго-западной окраиной Си-
бирского кратона и структурами складчатого обрамления. По современным представ-
лениям Канский композитный блок совместно с Арзыбейским, Дербинским и другими 
входит в состав неопротерозойского аккреционного пояса, образованного комплексами 
протерозойской ювенильной коры. В структуре Канского блока выделено три террейна 
– Центральный, Идарский и Шумихинско-Кирельский, различающиеся составом и воз-
растом слагающих их породных ассоциаций и имеющие тектонические границы [1].  

Центральный террейн, сложенный палеопротерозойскими структурно-вещест-
венными комплексами Канского зеленокаменного пояса (ЗКП), является древним 
«ядром» рассматриваемого блока. Нижние части разреза ЗКП представлены метавулка-
нитами толеит-базальтовой и известково-щелочной (андезит-дацит-риодацитовой) ас-
социаций, включающих горизонты мраморов и парагнейсов [1]. В верхней части раз-
реза доминируют метаосадочные отложения – метаграувакки, реже кварциты и мра-
моры с редкими субпластовыми телами метабазальтов. Метавулканогенные образо-
вания по характерным геохимическим параметрам сопоставимы с магматическими ас-
социациями энсиалических островных дуг и задуговых бассейнов. 

Идарский террейн протягивается вдоль северо-западной границы Канского блока 
и отделен от Центрального надвиговой зоной, маркируемой выходами ультрамафитов и 
небольшими массивами гранитов. В нижней части стратифицированного разреза (бас-
сейн верхнего течения р. Кингаш) преобладают мигматизированные биотитовые ± Гр 
гнейсы, связанные постепенными переходами с теневыми мигматитами и мигматит-
гранитами. Породы толщи имеют тектонический контакт с толщей биотитовых гнейсов 
и амфибол-биотитовых плагиогнейсов, содержащей мощные пачки амфиболитов (ме-
табазальтов) и стратифицированные тела измененных ультрамафитов (метакоматиит-
базальтовая ассоциация), а также горизонты мраморов и карбонатно-терригенных слан-
цев [2]. Выше по разрезу залегает толща биотитовых гнейсов и кварцево-слюдистых 
сланцев с горизонтами кварцитов, мраморов и амфиболитов. На юго-востоке Идарского 
хребта (бассейн р. Кунгус) разрез наращивается толщей амфиболовых и биотит-амфи-
боловых гнейсов (метаграувакк), переслаивающихся с горизонтами плагиоклазовых ам-
фиболитов лейкобазальтового и андезибазальтового состава. В подчиненном количест-
ве представлены биотитовые гранатсодержащие гнейсы, широко развитые на более вы-
соком стратиграфическом уровне [2]. 

Парагнейсы были изучены в трех районах: Центральный террейн – в бассейне р. 
Кулижа (Кулижинский район), где они слагают ядро Кулижинской синклинали и пред-
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ставлены амфибол-биотитовыми, гранат-биотитовыми, биотитовыми гнейсами, и в бас-
сейне р. Кан (междуречье Кан-Тукша-Алло) (Канский район), представлены гранат-
амфиболовыми, гранат-биотитовыми и биотитовыми гнейсами; Идарский террейн – в 
бассейне р. Кунгус (Кунгусский район), представлены толщей амфиболовых, биотит-
амфиболовых и залегающих выше по разрезу биотитовых гранатсодержащих гнейсов.  

По сравнению с постархейским глинистым сланцем (PAAS) [3] гнейсы Канского 
блока имеют примерно те же, что и PAAS, содержания SiO2, F2O3*, но повышенные – 
MgO, CaO, Na2O и пониженные – K2O и Al2O3. Гнейсы Кулижинского участка отлича-
ются от метатерригенных пород других районов пониженными содержаниями TiO2, 
Fe2O3*, MgO, CaO и повышенными – SiO2, Na2O, K2O. 

Расчет геохимических индикаторов CIA=[Al2O3/(Al2O3+CaO+Na2O+K2O)]x100) – 
индекс химического изменения [4], CIW=[Al2O3/(Al2O3+CaO+Na2O)]x100) – химиче-
ский индекс выветривания [5], ICV= (Fe2O3+K2O+Na2O+CaO+MgO+TiO2)/Al2O3 – ин-
декс изменения состава [6] показал, что метапороды Канского блока были образованы 
незрелым терригенным материалом. Величина CIA для всей совокупности описывае-
мых пород варьирует от 50 до 61, что существенно ниже значений для глинистых слан-
цев (70-75) по С. Тейлору, С. Мак-Леннану [3]. Индекс выветривания CIW возрастает с 
ростом степени разложения исходных пород, т.е. с ростом степени выветрелости мате-
риала на палеоводосборах. Для слабоизмененных докембрийских базальтов и гранитов 
индекс CIW варьирует от 76 до 59, а в корах выветривания по этим породам CIW дос-
тигает 94-98. Величина CIW для описываемых пород Канского блока варьирует от 55 
до 73. Максимальные значения CIA и CIW получены для метапород Кулижинского 
участка. Степень зрелости поступающей в область седиментации тонкой алюмосили-
кокластики отражает индекс изменения состава ICV. Незрелые глинистые сланцы с вы-
соким процентным содержанием силикатных минералов имеют значения ICV>1, тогда 
как более зрелые глинистые породы с большим количеством собственно глинистых 
минералов характеризуются ICV<1. Все рассматриваемые метапороды Канского блока 
имеют ICV>1. 

В литологии при изучении химического состава пород широко используются раз-
ные петрохимические модули или отношения отдельных элементов, например литохи-
мическая классификация Я.Э. Юдовича и М.П. Кетрис [7]. Рассматриваемая классифи-
кация не только позволяет выполнить описание пород, но и является инструментом для 
разграничения осадочных, вулканогенно-осадочных и вулканогенных пород. По значе-
ниям гидролизатного модуля ГМ = (TiO2+Al2O3+Fe2O3+FeO+MnO)/SiO2) выделяется 
три главных типа осадочных пород: силиты – существенно кварцевые породы 
(ГМ<0,30), сиаллиты – к ним относятся большинство алевроглинистых пород, значи-
тельная часть граувакк (ГМ=0,30-0,55) и гидролизаты – продукты кор выветривания 
(ГМ>0,55). В процессе преобразования магматических пород в осадочные происходит 
постепенное снижение величин гидролизатного, железного ЖМ = (Fe2O3+FeO+ 
+MnO)/(TiO2+Al2O3), фемического ФМ = (Fe2O3+FeO+MnO+MgO)/SiO2 модулей и маг-
незиальности, щелочность, наоборот, возрастает. Гнейсы Канского района характе-
ризуются значениями ГМ = 0,28-0,42. В основном это нормосиаллиты (ГМ=0,34-0,42). 
Одна из 17 проб относится к миосилитам (ГМ = 0,28) и четыре к гипосиаллитам (ГМ = 
0,31-0,33). В шести нормосиаллитах наблюдается повышенное содержание MgO (>3 
%), для них же характерны высокие значения фемического модуля (0,16-0,23). Это по-
зволяет отнести эти породы к «псевдоосадочным» и предположить наличие «пироген-
ной примеси» основного состава. В гнейсах Кунгусского района ГМ варьирует от 0,29 
до 0,48. Амфиболовые гнейсы соответствуют нормосиаллитам, биотитовые – гипосиал-
литам и миосилитам. Примерно половина проб имеет содержание MgO > 3 % с феми-
ческим модулем 0,18-0,28 и относится к «псевдоосадочным». Среди гнейсов Кулижин-
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ского района отмечается гораздо большее, относительно метапород других участков, 
количество составов (примерно половина проб), отвечающих миосилитам (ГМ=0,23-
0,26) и гипосиаллитам (ГМ = 0,30-0,33), остальные пробы соответствуют нормосиалли-
там. Всего три пробы из 21 имеют содержание MgO, немного превышающее 3 % 
(MgO=3,08-3,14 %). 

Характеристика минерального (нормативного) состава, рассчитанного по методу 
О.М. Розена [8], показала следующее. Метаосадочные породы Канского района по со-
отношению полевые шпаты/глины/кварц в основном относятся к грауваккам. По соста-
ву глинистого матрикса породы можно разделить на две группы. Одна часть пород ха-
рактеризуется преобладанием иллита, тогда как другая – существенным преобладанием 
хлоритовой составляющей. В совокупности пород с преобладанием иллита присутст-
вуют нормативные серпентин, содержания которого варьируют от 0,7 до 3 %, гидроок-
сиды железа (гетит) – 5-9 %, доломит – 5-7 %. Практически полное отсутствие этих ми-
нералов в совокупности пород с преобладанием хлорита можно интерпретировать как 
изменение физико-химических условий седиментации. В модельном составе одного из 
образцов, который по соотношению полевые шпаты/глины/кварц относится к субграу-
ваккам, кроме иллита и хлорита присутствует значительное количество монтморилло-
нита. Породы Кулижинского района по соотношению полевые шпаты/глины/кварц 
относятся к грауваккам и аркозам. Пелитовая составляющая всех пород характеризует-
ся преобладанием иллита. Породы можно разбить на две группы. Первая группа (наи-
более многочисленная – 15 из 21) по особенностям состава схожа с породами Канского 
района, характеризующимися преобладанием иллита в глинистом матриксе. Вторая 
группа отличается появлением хлорита в значительных количествах. Метаосадки Кун-
гусского района по соотношению полевые шпаты/глины/кварц также соответствуют 
грауваккам. Глинистые минералы по составу в основном аналогичны матриксу мета-
терригенных пород Канского участка, в котором преобладает хлорит, причем, как и в 
вышеописанной совокупности пород, в них отсутствует гетит, серпентин, а карбонат-
ная составляющая представлена в основном кальцитом. В нескольких пробах, пред-
ставленных биотитовыми гнейсами, с пониженными относительно остальных пород 
Кунгусского участка содержаниями Fe2O3, MgO, CaO, TiO2, пелитовая составляющая 
характеризуется преобладанием иллита, а нормативный минеральный состав схож с 
подобными группами пород Кулижинского и Канского участков. Рассматривая особен-
ности минерального состава двух выделенных выше ассоциаций пород, одна из кото-
рых характеризуется повышенным содержанием хлорита, иногда монтмориллонита, 
связанного, по-видимому, с вулканическими областями питания, а другая – присутст-
вием значительных количеств иллита, гидрооксидов железа, серпентина, доломита, 
можно предположить, что седиментация пород первой группы проходила в тектониче-
ски нестабильных условиях, с влиянием синхронного вулканизма, в отличие от более 
тектонически спокойных седиментационных условий пород второй группы. Постоян-
ное присутствие в полевошпатовой составляющей ортоклаза отражает влияние калие-
вого гранитоидного магматизма.  

Поскольку состав граувакк зависит от состава источника, который определяется 
породными ассоциациями в области эрозии, они могут быть использованы в качестве 
пород-индикаторов геодинамических обстановок питающих провинций. На петрохи-
мических диаграммах М. Бхатия [9] составы гнейсов Кулижинского района попадают в 
поля континентальных и океанических островных дуг, а составы гнейсов Кунгусского 
и Канского районов – преимущественно в поле океанических островных дуг.  

Для анализа тектонических режимов образования рассматриваемых метатерри-
генных пород можно использовать тройное соотношение (Fe2O3*+MgO)-Na2O-K2O – 
диаграмма FM-N-K [10]. Положение точек составов гнейсов Канского блока показыва-
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ет, что они могли формироваться как в окраинной части кратона, так и в подвижной 
троговой «эвгеосинклинальной» области. Несколько составов гнейсов Кулижинского 
участка попадает в область внутрикратонных бассейнов. 

Проведенное изучение петрохимического состава метатерригенных пород Кан-
ского блока показало, что состав гнейсов неоднороден. Вариации составов гнейсов 
можно объяснить изменением характера комплексов, питающих осадочный бассейн. 
Заложение вулканогенных поясов могло происходить в энсиалическом бассейне. При 
образовании протолитов амфиболовых и биотит-амфиболовых гнейсов (Кунгусский, 
Канский районы), вероятно, разрушалось значительное количество пород основного со-
става, а затем происходило увеличение роли кислых пород за счет разрушения более 
зрелых пород или путем привноса кислого вулканокластического материала (формиро-
вание протолитов биотитовых гнейсов). Гнейсы Кулижинского района образовались за 
счет разрушения преимущественно кислых пород, возможно, в том числе привносимых 
с кратона. Этот вывод хорошо согласуется с изученным ранее распределением индика-
торных элементов-примесей (La, Th, Sc, Ti, Zr) [2]. 
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До открытия в 1994 году комплексов метаморфических ядер в пределах Забайка-
лья и Северной Монголии [1] метаморфизованные и тектонизированные образования, 
относимые в настоящее время к нижней пластине или ядру комплексов [2], рассматри-
вались как выступы докембрийского фундамента среди палеозойских и мезозойских 
неметаморфизованных толщ [3]. Основанием позиционирования этих пород в качестве 
докембрийских образований служила более высокая степень их метаморфизма относи-
тельно соседних комплексов. 

На сегодняшний день раннемеловой возраст тектонического экспонирования ком-
плексов метаморфических ядер Забайкалья надежно установлен Ar-Ar датированием 
биотитов и амфиболов из милонитизированых пород нижней пластины и зоны детач-
мента [2, 4]. В то же время возраст и геодинамическая обстановка формирования целой 
группы пород, представленных в пределах ядер этих комплексов, до сих пор оконча-
тельно не выяснены. Проведенное датирование Rb-Sr методом по валу породы грани-
тов и гранодиоритов в нижней пластине Заганского комплекса позволило определить 
их возраст как 289±23 млн лет [2], что поставило под сомнение выводы о значительном 
распространении докембрийских пород в этом регионе. Однако образования некоторых 
свит и комплексов до настоящего времени иногда рассматриваются как докембрийские 
из-за отсутствия надежных геохронологических данных. Такими образованиями явля-
ются породы, относимые к катаевской свите, которые распространены в пределах ниж-
них пластин Бургутуйского и Заганского комплексов метаморфических ядер Западного 
Забайкалья [2, 5]. 

В составе катаевской свиты представлены главным образом вулканиты разнооб-
разного состава, а также конгломераты, алевролиты и туфы. Породы в большинстве 
своем динамометаморфизованы. Контакты пород катаевской свиты с образованиями 
других структурных подразделений в пределах нижних пластин Бургутуйского и За-
ганского комплексов тектонические. Возраст катаевской свиты по геологическим по-
строениям не устанавливается и может варьировать от венда до перми-триаса. А.М. 
Мазукабзов с соавторами [5] предположили, что наиболее вероятным возрастом обра-
зований катаевской свиты является пермь-триас, так как в пределах Бургутуйского 
комплекса метаморфического ядра устанавливается постепенный переход от динамо-
метаморфизованных образований катаевской свиты в пермско-триасовые неметамор-
физованные породы. 

Для определения возраста катаевской свиты была отобрана проба тектонитов по 
кислым вулканитам из южной части Бургутуйского комплекса метаморфического ядра. 
Из пробы был выделен циркон, представленный бесцветными идиоморфными кристал-
лами. Для внутреннего строения цирконов характерно присутствие магматической зо-
нальности. Датирование цирконов проводилось на масс-спектрометре SHRIMP II в 
Центре масс-спектрометрии Университета Кетин (г. Перт, Австралия). Конкордантный 
возраст, рассчитанный по тринадцати измеренным точкам, составил 226±3 млн лет. Мы 
принимаем полученное значение за возраст кристаллизации цирконов и, соответствен-
но, за время формирования кислых вулканитов катаевской свиты. 

Среди тектонитов по вулканитам катаевской свиты отмечаются породы, по соста-
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ву соответствующие базальтам, андезибазальтам, андезитам, дацитам и риолитам. Все 
проанализированные породы принадлежат известково-щелочной серии. Породы основ-
ного состава характеризуются умеренными содержаниями TiO2 (1.1–1.5 вес. %), MgO 
(3.7–4.7 вес. %) и совместимых элементов (Cr = 31-95 ppm, Ni = 20-71 ppm). Для них 
типично фракционированное распределение редкоземельных элементов (Lan/Ybn = 13-
15). Тектониты по вулканитам среднего и кислого составов характеризуются умерен-
ными содержаниями Zr (120–390 ppm), Nb (2-17 ppm), Y (2–37 ppm) и положением то-
чек составов в поле гранитов вулканических дуг на диаграмме Дж. Пирса с соавторами 
[6]. Для всех проанализированных пород среднего–кислого составов типичны повы-
шенные содержания Sr (150–940 ppm) и Ba (450–1890 ppm). Набор пород в составе ка-
таевской свиты и их петрогеохимические особенности позволяют рассматривать воз-
можность их образования в обстановке активной континентальной окраины. 

Л.М. Парфенов с соавторами [7], О. Томуртогоо с соавторами [8] предполагали, 
что магматическая активность, связанная с развитием активной континентальной ок-
раины к северу (в современных координатах) от Монголо-Охотского океанического 
бассейна (районы Забайкалья и Северной Монголии), происходила в среднем карбоне–
раннем триасе. Поздний триас–юра рассматривались как время преимущественно внут-
риплитного щелочного магматизма в этом регионе. Географически комплексы мета-
морфических ядер Забайкалья и Северной Монголии и, соответственно, образования 
катаевской свиты попадают в южную часть среднекарбонового–раннетриасового вул-
каноплутонического пояса, формирование которого связано с обстановками активной 
континентальной окраины [8]. Более молодые по сравнению с образованиями катаев-
ской свиты, но также позднетриасовые, щелочно-гранитоидные и бимодальные вулка-
нические ассоциации располагаются в пределах Забайкалья к северу от образований 
катаевской свиты [9]. Южнее располагается крупный Хентей-Даурский батолит [9], из-
вестково-щелочные гранитоиды Жанчивланского массива которого являются возрас-
тными аналогами образований катаевской свиты. Таким образом, на раннетриасовое 
время фиксируется следующая последовательность магматических комплексов к севе-
ру (в современных координатах) от Монголо-Охотского океанического бассейна: из-
вестково-щелочные гранитоиды, известково-щелочные вулканические ассоциации (ка-
таевская свита), щелочно-гранитоидные и бимодальные вулканические образования. 
Подобная последовательность магматических ассоциаций соответствует активным кон-
тинентальным окраинам андийского типа [10], и это позволяет нам предположить, что 
развитие активной континентальной окраины в пределах Забайкалья и Северной Мон-
голии могло иметь более длительную историю и продолжаться до позднего триаса. 
Формирование же комплексов метаморфических ядер осуществлялось в раннем мелу 
уже в обстановке внутриконтинентального растяжения, имевшего место после закры-
тия Монголо-Охотского океанического бассейна. 
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На сегодня не определены уровень и тип метаморфизма в Джидинской зоне и его 

временные взаимоотношения с надвигообразованием. Для восполнения этого пробела 
по инициативе А.В. Филимонова были проведены структурные наблюдения с опробо-
ванием пород для последующего минералогического изучения. В качестве примера вы-
браны хохюртовская свита нижнего кембрия, слагающая надвиговый блок вдоль реки 
Бортой и ее истоков – рек Нуд и Цаган-Морин (рис. 1), а также скальные выходы ба-
зальтов на правобережье р. Джида. 

Хохюртовскую свиту на р. Нуд слагают метаморфические породы, претерпевшие 
катаклаз и милонитизацию: сланцы среднего–основного состава, включающие линзы 
конгломератов мощностью до 200 м. В конгломератах среди псефитовых обломков на-
блюдаются апобазальтовые мелкозернистые сланцы, реже карбонатсодержащие квар-
циты, тонкозернистые кремнисто-карбонатные сланцы, габбро крупнокристаллические 
и лампрофировые тонкозернистые. В цементе присутствуют обломки тех же петрогра-
фических разностей (кроме габбро), но грубозернистой – гравелитовой размерности и 
разной степени окатанности: от неокатанных до полуокатанных; основную массу со-
ставляют сланцы плагиоклаз-амфиболовые, плагиоклаз-биотит-амфиболовые, реже 
хлорит-биотит-кварц-карбонатные. Структуры одноименных пород цемента и псефито-
вых обломков одинаковы, текстура сланцев полосчатая, линзовидно-полосчатая. При-
рода конгломератов – осадочные породы или псевдоконгломераты – рассмотрена в 
многочисленных работах А.В. Филимонова. Габбро не претерпели милонитизации, со-
хранили первичную структуру и массивную текстуру, а лампрофировые – и первичный 
минеральный состав.  
 

 

Рис. 1. Геологическая карта участка Нуд (исто-
ки р. Бортой): 
1 – четвертичные отложения; 2–3 – нижний 
кембрий: 2 – джидинская свита; 3 – хохюртов-
ская свита; 4–5 – габброиды: 4 – неогена, 5 – 
нижней–средней юры; 6 – геологические гра-
ницы; 7 – границы надвигов прослеженные и 
предполагаемые; 8 – элементы залегания слан-
цеватости; 9 – точки наблюдения и их номера. 

 
 

Геологическое строение участка. В породах замерялись элементы залегания 
сланцеватости, шарниры и осевые поверхности складок, линейность (удлинение мине-
ральных агрегатов, карандашная отдельность, направление развальцевания псефитовых 
обломков). Замеры первичной полосчатости единичны, они согласуются со сланцевато-
стью. В ориентированных шлифах установлено, что минеральная линейность, обуслов-
ленная направлением удлинения амфиболовых призм, амфибол-биотитовых и лейкок-
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сеновых агрегатов, линзовидных скоплений тонкозернистого плагиоклаза в ткани по-
роды, согласуется с удлинением обломков. В тонкозернистых сланцах игольчатые ам-
фиболы строго взаимно параллельны и обусловливают фибробластовую структуру. 
Изученный «разрез» мощностью около 2 км разделен на три структурных домена.  

В подошве надвига (т.н. 4070–4072) обнажены конгломераты с карандашной от-
дельностью. Сланцеватость погружается на север–северо-восток под малыми–средними 
углами. Ориентировка длинных осей «карандашей» и развальцованных валунов образует 
два максимума: в подножье склона (т.н. 4070) падения юго-восточные, в т.н. 4071 и 4072 – 
северные субмеридиональные. Восточнее и выше по «разрезу» (т.н. 4073) преобладают 
эпидот-плагиоклаз-амфиболовые (± биотит) бластомилониты. Сланцеватость образует 
антиклиналь шириной около 100 м, запрокинутую на юго-запад и осложненную более 
мелкими сжатыми складками. Шарниры ундулируют в направлениях СЗ–ЮВ и, по-ви-
димому, субпараллельны фронту надвига. Удлинение галек и амфиболовых агрегатов 
субмеридиональное в южных и северных румбах. Кливаж осевой плоскости подчеркнут 
кварцевыми жилами. Близ устья р. Нуд (т.н. 4077) конгломераты чередуются с крипто-
зернистыми амфиболовыми, хлоритовыми и кремнистыми сланцами. Породы смяты в 
субширотные асимметричные складки со значительно варьирующими простираниями 
осей, изогнутыми шарнирами и осевыми поверхностями. В подножье склона складки сре-
заны амфиболитами в субвертикальном залегании; простирание сланцеватости в этих по-
родах субширотное. Соотношения блоков реконструируются как правый сдвиго-взброс 
(взброшен южный блок). Карандашная отдельность в конгломератах и минеральная ли-
нейность в амфиболитах ориентированы субмеридионально с крутыми углами падения на 
север и юг.  

Структурные наблюдения позволяют заключить, что левобережье р. Нуд распо-
ложено в зоне двустороннего сжатия: с севера и юга. Характер складчатости соответст-
вует нагнетанию масс с севера–северо-востока; строение осложнено более поздними 
сдвиго-взбросами. Минеральная линейность и удлинение псефитовых обломков в по-
родах ориентированы субмеридионально, а оси надвиговых складок – в северо-запад-
ном направлении. Секущее положение минеральной линейности относительно осей 
складок свидетельствует о наложении складчатых деформаций на уже существующую 
минеральную линейность, сформировавшуюся в процессе более раннего этапа динамо-
метаморфизма. Следовательно, коллизия не могла послужить причиной метаморфизма.  

Метаморфизм хохюртовской свиты характеризуется на основе минеральных па-
рагенезисов и микрозондового исследования амфиболсодержащих пород как наиболее 
представительных для этой цели. Породообразующие минералы проанализированы в 
двух образцах основных сланцев, одном образце габбро крупнокристаллического и од-
ном – мелкозернистого лампрофирового. Условия минералообразования рассчитаны с 
помощью амфибол-пироксеновых, амфиболовых и амфибол-плагиоклазовых баромет-
ров и термобарометров. Для построения диаграммы (рис. 2) использованы расчеты, по-
лученные методом М.А. Мишкина [2]. 

Метаморфизм основных пород заключался в формировании полосчатых текстур с 
привносом кремнезема, перераспределением карбонатов и последовательной кристал-
лизацией все более низкотемпературных минералов: амфибола, биотита (за счет амфи-
болов), хлорита и минералов группы эпидота-клиноцоизита (по всем темноцветным), 
деанортизацией плагиоклазов.  

Основные сланцы образцов 4073 и 4077g состоят из (об.%) рудного и рутила – 
ед. зерна, эпидота – клиноцоизита (0-10), биотита (0-7), зональных плагиоклазов (23-
55), амфибола (45-62), кварца (0-15, обычно 0-5). Структура милонитовая порфироне-
матогранобластовая пойкилобластовая, реликтовая порфировая; текстура линзовидно-
полосчатая, волнистая. В обр. 4073 (псефитовый обломок из конгломерата) тонко-
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криптозернистый агрегат кварца и плагиоклаза образует линзочки шириной до 2.5 мм, 
разъединяющие участки породы, сложенные амфиболом, биотитом, рутилом. В породе 
присутствуют две генерации амфибола: буроватая магнезиальная роговая обманка с 
пойкилитовой структурой образует реликты в агрегате бледной голубовато-зеленой ак-
тинолитовой роговой обманки. Во вторичном амфиболе наблюдаются деформирован-
ные пластинки биотита и немного хлорита. Плагиоклазы регрессивно зональны (от 
олигоклаза 19 % An до альбита 0.5 % An), присутствуют в виде реликтовых зерен (ме-
нее 0.6 мм) в кварц-полевошпатовом агрегате. Биотит замещается хлоритом, по основ-
ной массе образуется клиноцоизит. В образце 4077g (сланец из цемента конгломера-
тов) амфиболы голубовато-серые с бледным ядром (магнезиальная роговая обманка) и 
более темными каемками (актинолитовая роговая обманка). В интерстиции амфиболов 
располагается тонкозернистый агрегат рудного, эпидота, плагиоклаза. Катаклазирован-
ные вкрапленники состоят из мелкозернистого плагиоклаза (22-29 % An). Породообра-
зующие плагиоклаз, эпидот, амфибол равновесны. Габбро крупнокристаллическое 
(образец 4070b) из обломочной составляющей конгломератов слагают (об.%) амфибол 
(45), плагиоклаз (55), кварц (5). Размер зерен 2-5 мм. Структура бластогаббровая, тек-
стура массивная. Короткопризматический реликтовый амфибол состава магнезиальной 
роговой обманки содержит пойкилиты плагиоклаза, по спайности замещается зеленым 
актинолитом и буроватым биотитом. Плагиоклаз относится к двум генерациям: широ-
кие зерна альбита (1.5 % An) с полисинтетическими двойниками содержат микролиты 
вторичных мусковита, биотита, клиноцоизита; в интерстиции амфиболов располагается 
олигоклаз (24 % An) мелкозернистый. Кварц присутствует в виде гнезд и мирмекито-
вых включений в плагиоклазе. Вторичный биотит ассоциирует с актинолитом, замеща-
ется хлоритом. Порода глубоко диафторирована, но минералы не испытали катаклаза. 

Породообразующие минералы. Амфиболы метаморфических пород относятся к 
кальциевым амфиболам ряда чермакитовая обманка–актинолит и характеризуются рет-
роградной зональностью. Отношения Mg/(Mg+Fe2) зависят от типа пород: в сланцах 
магнезиальность амфиболов со снижением температуры минералообразования возрас-
тает от 0.67 до 0.94, в бластогаббро – снижается от 0.84 до 0. 77. Бурый биотит, ассо-
циирующий в обр. 4073 с актинолитовой роговой обманкой, отвечает составу истонита: 
Fe/(Fe+Mg) 0.29; ALIV 2.25 ф.е. Полевые шпаты относятся к плагиоклазам, основность 
их не превышает 29 % An, зональность незакономерная. Плагиоклазы присутствуют в 
виде реликтовых вкрапленников, метасоматического агрегата вместе с криптозерни-
стым кварцем в зонках милонитизации и перераспределения вещества, мелких новооб-
разованных зерен в «тенях давления» амфиболовых призм. Зерна короткие, часто с ши-
рокими двойниками. Кварц в породах вторичный.  

Метаморфизм пород на р. Нуд происходил на фоне одновременного снижения Т и 
Р в условиях от амфиболитовой до зеленосланцевой фаций: от Т = 630 ºС, P = 7.5 кбар 
до Т = 360 ºС, P = 0.5 кбар (рис. 2). Перепад давлений в 7 кбар соответствует разности 
глубин в 26 км, а разность температур в 270º будет отвечать геотермическому градиен-
ту в 10.3º/км, что соответствует условиям «теплой» субдукции [1]. 

Лампрофировое габбро (образец 4073а – обломок из конгломерата) слагают (об. 
%) клинопироксен (7), бурый амфибол (25), полевые шпаты (60); акцессорные – бурый 
турмалин, апатит, рудный. Вторичные хлорит и кальцит присутствуют в основной тка-
ни породы и в виде зональных псевдоморфоз по оливину (?). Полости (до 2.5 мм) не-
правильной формы выполнены недеформированным кварцем. Структура габбро лам-
профировая панидиоморфнозернистая, текстура порфировая. Клинопироксены образу-
ют вкрапленники, отвечают составу диопсида–авгита. Основную ткань породы состав-
ляют темно-бурые мелкозернистые амфиболы и полевой шпат, образующий псевдо-
сферолитовые агрегаты. Азональные амфиболы относятся к магнезиальным гастингси-
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там, единичные зерна принадлежат керсутитам. Наряду с альбитами (3-9 % An) присут-
ствуют K-Na полевые шпаты (Ab 53, Or 46%). 
 

 

Рис. 2. Положение пород хохюртовской свиты на 
схеме метаморфических фаций. 
Стрелки на диаграмме соединяют точки центра и 
края зонального зерна амфибола. 
1 – границы фаций (Am – амфиболитовой, Ep-Am – 
эпидот-амфиболитовой, GrSh – зеленых сланцев, 
Pum – пумпеллиитовой).  

 
 

Порода не метаморфизована, что подтверждается и РТ-условиями минералообра-
зования: 998 ºС при давлении около 10 кбар (клинопироксен-амфиболовый термометр, 
амфиболовые барометры и термобарометры), приближающимися к условиям плавле-
ния пород основного состава. Можно предположить, что лампрофировые габбро слага-
ли постметаморфические малые тела, катаклазированные при формировании надвига 
северо-западного простирания. 

На правобережье р. Джида в скальных выходах вдоль автодороги на Закаменск 
обнажены пологозалегающие неметаморфизованные известняки с прослоями кварци-
тов, прорванные дайками массивных базальтов. На геологической карте масштаба 
1:200 000 известняки и кварциты также отнесены к хохюртовской свите, возраст ба-
зальтов не установлен (неоген, юра?). В двух километрах западнее поворота на с. Ехэ-
Цакир базальтовая дайка совмещена с субмеридиональной крутопадающей разломной 
зоной простиранием 350-20º. Катаклазированные базальты превращены в зеленые тон-
кополосчатые сланцы. Для минералогического исследования опробованы базальты из 
недеформированной дайки (образец 4079) и апобазальтовые сланцы из двух зон катак-
лаза (4079а и 4079g) (рис. 3). 
 

 

Рис. 3. Схема опробования базальтов на правобе-
режье р. Джида. Вертикальный масштаб про-
извольный.  
1 – рыхлые отложения; 2–3 – хохюртовская свита 
нижнего кембрия: 2 – кварциты; 3 – известняки 
светлые; 4 – сланцы карбонатные углеродистые; 5 
– базальты; 6 – апобазальтовые сланцы. 

 
 

4079 – базальт тонкозернистый. Вкрапленники представлены магнезиальной ро-
говой обманкой и эденитом, эпидотом, пересекающимися широкими лейстами олигок-
лаза (16 % An). Матрикс состоит из мелких лейст плохо окристаллизованного альбита 
(1-9 % An); овальных зернышек, замещенных бурым хлоритом; единичных зерен руд-
ного. Структура базальтов интерсертальная, текстура массивная. В породе наблюдают-
ся неупорядоченные трещинки и жилки, выполненные плагиоклазом с оторочкой ярко-
зеленого амфибола и кварцем. В амфиболах по трещинкам спайности наблюдается вы-
деление рудного минерала. В плагиоклазах присутствует вторичный клиноцоизит. 
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4079а – сланец эпидот-плагиоклаз-амфиболовый. Основную массу породы составля-
ет зеленоватый актинолит (0.1×0.4 мм), в интерстиции которого располагается крип-
токристаллический агрегат рудного, плагиоклаза и эпидота. Кварц и бурый хлорит вы-
полняют прожилки, косо секущие сланцеватость. Линзовидные вкрапленники пред-
ставлены альбитом (0-6 % An). Структура нематогранобластовая, текстура полосчатая 
сланцеватая. 4079g – сланец плагиоклаз-хлорит-амфибол-эпидотовый с гранонема-
тобластовой структурой и линзовидно-полосчатой текстурой. На фоне тонкозернистой 
основной массы слабо просвечивают переполненные эпидотом вкрапленники андезина 
(47 %An). В основной ткани преобладает эпидот с подчиненным количеством хлорита, 
амфибола-эденита, альбита (7 % An), кварца. Ядром овальных зернышек эпидота слу-
жит титанит. Чистые зерна эпидота – продукт собирательной кристаллизации – обра-
зуют линзы размером до 1×7 мм, согласные с полосчатостью породы. Присутствует 
тонкозернистый метасоматический кварц, собранный в полосы шириной около 1 мм. 
Кварц и кальцит образуют гнезда в основной ткани и выполняют выклинивающиеся 
трещинки, секущие полосчатость; оба минерала в трещинках имеют волнистое угаса-
ние. 

Петрографические и минералогические признаки свидетельствуют о том, что по-
стмагматические преобразования базальтов ограничены их структурной реорганизаци-
ей. Минеральный парагенезис апобазальтовых сланцев – эпидот, альбит, хлорит, акти-
нолит, кремнистый эденит – отвечает зеленосланцевой фации (355-400º при давлении 2 
кбар). Амфиболы недеформированных базальтов кристаллизовались в интервале тем-
ператур 530–380º и давлений 2.2–5.3 кбар.  

Выводы: 1. В палеозойской коллизии Юго-Западного Забайкалья участвовали 
уже метаморфизованные стратифицированные комплексы раннего кембрия. 2. Регрес-
сивный метаморфизм хохюртовской свиты соответствует условиям «теплой» субдук-
ции. 3. Преобразование базальтов, секущих хохюртовскую свиту, ограничено расслан-
цеванием и перераспределением вещества в зонах катаклаза.  
 
[1] Добрецов Н.Л. Проблемы соотношения тектоники и метаморфизма // Петрология. – 1995. – 

Т. 3, № 1. – С. 4–23.  
[2] Мишкин М.А. Амфиболовый геотермобарометр для метабазитов // Докл. АН СССР. – 1990. 

– Т. 312, № 4. – С. 944–946. 
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В течение всего фанерозойского времени Сибирский палеоконтинент контактиро-

вал с мантийными плюмами, предположительно относимыми к Африкано-Атлантиче-
скому горячему полю мантии [1]. Таким образом, в мезозое область закрывающегося 
Монголо-Охотского палеоокеанического пространства находилась под влиянием ин-
тенсивных внутриплитных процессов. Переход Монголо-Охотского складчатого пояса 
к внутриконтинентальному этапу своего развития сопровождался в юрское время ши-
роким развитием известково-щелочного и шошонит-латитового магматизма [2]. По-
следний сменился в раннем мелу трахибазальтовым рифтогенным вулканизмом, кото-
рый часто наследовал депрессионные структуры шошонит-латитового магматического 
этапа [3- 5].  
 

 
 

Рис. 1. Редкоземельная и микроэлементная характеристика трахибазальтов Ингодинской впадины. 
 
 

Ингодинская впадина, в пределах которой широко проявлены вулканиты трахиба-
зальтовой серии, является крупнейшей впадиной Нерча-Ингодинской рифтогенной зо-
ны Забайкальской рифтогенной системы [5]. Трахибазальты, залегающие в виде хоро-
шо сохранившихся лавовых потоков, приурочены к юго-восточному борту впадины. Их 
изотопный K-Ar возраст лежит в пределах 118-125 МА [4]. Исследованные трахиба-
зальты являются глубоко дифференцированными породами, о чем свидетельствуют 
высокие значения коэффициента фракционирования (F=0,70-0,85), а также системати-
чески низкие содержания элементов группы железа. Породы характеризуются диффе-
ренцированным спектром распределения REE (La/Yb(N)=25-46) при ясно проявленной 
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отрицательной европиевой аномалии (рис.1, А). Кроме того, для них характерны высо-
кие содержания P2O5, Rb, Ba, Sr, Zr, Hf, Nb, Ta. На мультикомпонентной диаграмме со-
ставы трахибазальтов демонстрируют спектр распределения редких элементов, типич-
ный для внутриплитных образований, имея, однако, слабовыраженный минимум в об-
ласти содержаний Nb и Ta (рис. 1, Б).  

Для выяснения природы мантийных субстратов, которые могли бы генерировать 
расплавы трахибазальтовой серии, рассчитаны модели равновесного немодального 
плавления деплетированных плагиоклазового и шпинелевого лерцолитов, примитив-
ных шпинелевого и гранатового лерцолитов, а также метасоматически обогащенного 
шпинелевого лерцолита, содержащего модальный амфибол. Фигуративные точки со-
ставов трахибазальтов Ингодинской впадины группируются в области производных 
плавления метасоматически обогащенного мантийного лерцолита, содержащего от 1 до 
4 % наложенного модального амфибола (рис. 2). 
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Рис. 2. La/Yb-Yb вариационная диаграмма, иллюстрирующая процессы равновесного немодального час-
тичного плавления разных типов мантийных источников: Pl Lc–плагиоклазового лерцолита, тренды I, II; 
Sp Lc–шпинелевого лерцолита, тренды III, IV, V; Gr Lc–гранатового лерцолита, тренд VIII; Hb Lc–
амфиболсодержащего шпинелевого лерцолита, тренды VI, VII; 1 – составы трахибазальтов Ингодинской 
впадины. 
 

Эпизод метасоматического обогащения мантии мог быть связан с субдукционны-
ми процессами вдоль окраины Сибирского палеоконтинента в среднем и позднем па-
леозое. Вариационная диаграмма 87Sr/86Sr(0) – Ba/Nb (рис. 3) демонстрирует различия 
в изотопно-геохимических характеристиках расплавов, формирующихся в результате  
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Рис. 3. Ba/Nb – 87Sr/86Sr вариационная диаграмма, демонстрирующая различия эволюционных трендов 
базальтов, генерируемых мантийным субстратом, метасоматизированным субдукционным процессом 
(смешение истощенного мантийного источника и надсубдукционного флюидного компонента), и базаль-
тоидов, связанных с плюмовым процессом (смешение истощенного и обогащенного мантийных источ-
ников); 1 – фигуративные точки составов трахибазальтов Ингодинской впадины. 
 
 
смешения вещества в системе деплетированный-плюмовый источник по сравнению с 
истощенным источником вещества, испытавшим субдукционное обогащение. Фигура-
тивные точки составов трахибазальтов Ингодинской впадины отчетливо смещены с 
тренда смешения вещества в системе деплетированный-плюмовый источник, что мо-
жет указывать на участие в их генезисе некоторой доли субдукционного компонента. 
Об этом же могут свидетельствовать и минимумы в области содержаний Nb и Ta на 
мультикомпонентной диаграмме составов пород. 

Исследования поддерживаются грантами РФФИ 05-05-64332, 06-05-64754. 
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ВУЛКАНИТЫ УРТУЙСКОЙ СВИТЫ ВОСТОЧНОГО ЗАБАЙКАЛЬЯ – 
ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ И ГЕОДИНАМИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
 

С.И. Дриль,  С.А. Татарников,  М.Э. Казимировский  
 

Иркутск, Институт геохимии им. А.П. Виноградова СО РАН, sdril@igc.irk.ru  
 

Монголо-Охотский складчатый пояс сформировался в результате присоединения 
к окраине Сибирского палеоконтинента группы террейнов, первоначально располагав-
шихся в пределах Монголо-Охотского палеоокеана между Сибирским и Северо-
Китайским континентальными блоками (рис. 1). В составе пояса присутствуют террей-
ны аккреционных призм, турбидитов континентальных склонов, офиолиты. Существо-
вание протяженных фрагментов аккреционных комплексов должно свидетельствовать 
о масштабных субдукционных процессах вдоль границ палеоокеанического бассейна.  
 

 
 
Рис. 1. Тектоническая схема Монголо-Охотского складчатого пояса и его границ по Л.М. Парфенову и 
др., А.И. Ханчуку и др. [1-3]. 1 – кратоны; 2 – коллаж террейнов, аккретированных к Северо-Азиатскому 
кратону в неопротерозое–кембрии; террейны Монголо-Охотского пояса: 3 – аккреционного клина пре-
имущественно осадочного состава (тип А) и 4 – аккреционного клина с преобладанием вулканогенных 
пород (тип Б); 5 – коллаж террейнов континентального склона; 6 – турбидитовые террейны континен-
тальных склонов; 7 – Южно-Монгольский коллаж террейнов аккреционных клиньев типов А и Б; 8 – 
террейны островных дуг и окраинно-континентальных магматических дуг; 9 – коллаж террейнов Сихотэ-
Алинского складчатого пояса; 10 – отложения Охотско-Чукотского вулканического пояса. 
 
 

Однако примеры магматических комплексов субдукционной природы в пределах 
Монголо-Охотского складчатого пояса немногочисленны. Вдоль северо-западной (в 
современных координатах) границы пояса магматическими индикаторами субдукцион-
ной обстановки в позднем палеозое служат интрузии береинского габбро-диорит-пла-
гиогранитного комплекса и тесно пространственно ассоциирующиеся с ними вулкано-
генно-осадочные образования каменской и бутовкенской свит [4, 5, 6]. Возраст этих 
пород строго не определен и лежит в пределах позднего палеозоя – раннего мезозоя [7]. 
Магматическим индикатором субдукционной обстановки вдоль юго-восточной грани-
цы пояса признаны гранодиорит-гранитные батолиты ундинского и урушинского ком-
плексов, протягивающиеся узкой полосой вдоль окраины Аргунского супертеррейна из 
Монголии через Восточное Забайкалье в Верхнее Приамурье [1, 8, 9]. Раннепермский 
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возраст этих гранитоидов уверенно установлен многочисленными изотопными датами 
[8, 9]. Отложения уртуйской свиты Восточного Забайкалья также рассматривались не-
которыми авторами [6] в качестве возможного фрагмента задугового бассейна, хотя 
представительная геохимическая характеристика вулканических пород этой свиты до 
настоящего времени отсутствовала. 
 

 
 

Рис. 2. Геологическая схема района Шерловой Горы и Харанорской впадины с упрощениями по [7]. 
1 – четвертичные и неогеновые отложения; 2 – меловые отложения; 3 – юрские терригенные отложения; 
4 – юрские вулканогенно-осадочные отложения; 5 – юрские субвулканические образования; 6 – пермские 
терригенные отложения; 7 – карбоновые вулканогенно-осадочные образования уртуйской свиты; 8 – де-
вонские вулканогенно-осадочные образования чиндантской свиты; 9 – докембрийские гранитоиды и ме-
таморфические породы; 10 – меловые гранитоиды кукульбейского комплекса; 11 – разломы. 
 
 

Уртуйская свита Восточного Забайкалья, отложения которой тектонически кон-
тактируют с породами аккреционного клина Монголо-Охотского пояса (чиндантская 
свита) (рис. 2), представлена песчаниками, алевролитами, аргиллитами, туфами средне-
го и кислого состава, а также базальтами, базальтовыми андезитами, андезитами и рио-
литами. Все типы вулканитов претерпели зеленокаменные изменения. В пределах вул-
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каногенно-осадочной толщи неравномерно распределены линзы яшмоидов и органо-
генных известняков [10]. Свита характеризуется чешуйчато-надвиговой структурой, а 
ее возраст определен как раннекарбоновый на основе фаунистических остатков в лин-
зах и блоках органогенных известняков [7, 10]. Отложения уртуйской свиты прорваны 
дайками базальтов и риолитов, которые традиционно рассматриваются в составе свиты 
[7]. 
 

 
 

Рис. 3. Геохимическая характеристика базитов уртуйской свиты Восточного Забайкалья. 
 
 

В стратотипической местности развития отложений свиты к западу от Шерловой 
Горы (рис. 2) в разрезах среди вулканитов резко преобладают базальты нормальной 
щелочности при резко подчиненной доле базальтовых андезитов и андезитов. Базальты 
характеризуются высоким уровнем накопления K, Rb, Ba (рис. 3, A) и резким преобла-
данием LILE над HFSE, что является характерным признаком пород, связанных своим 
происхождением с зоной субдукции. Об этом же свидетельствует и Sr максимум на 
спайдер-кривых [11]. Большинство исследованных базальтов характеризуются умерен-
но обогащенными спектрами распределения REE (рис. 3, Б), La/Yb(N)=0,98-1,83 и лишь 
в отдельных случаях величина La/Yb(N)=4,62-7,04.  
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Таким образом, геохимические особенности вулканитов из разрезов вулканоген-
но-осадочной толщи уртуйской свиты однозначно указывают на связь этих пород с 
субдукционным процессом, протекавшим на юго-восточной (в современных координа-
тах) периферии Монголо-Охотского палеоокеана в позднепалеозойское время. 
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Кайнозойский вулканизм в Центральной Азии активно проявился на значитель-

ной территории, включающей Туву, Восточный Саян, Прибайкалье, Монголию, Север-
ный Китай, Куньлунь и Тибет, в результате чего возникли многослойные лавовые поля, 
свидетельствующие об их длительном и многократном формировании, а также мощные 
вулканокластические постройки различного состава. 

Основная масса кайнозойских базальтов Северной и Центральной Монголии со-
средоточена в пределах Хангайского нагорья и его отрогов, где они образуют отдель-
ные изолированные или соединяющиеся узкими полосами базальтовых излияний вул-
канические массивы различных размеров. Как правило, эти базальты приурочены к до-
линам рек, нередко выполняя приразломные кайнозойские впадины или образуя не-
большие по площади водораздельные плато, поднятые по новейшим разломам [1]. В 
петрографическом отношении базальты Хангая составляют однообразную по химизму 
группу пород, включающую оливиновые, авгит-оливиновые, оливин-плагиоклаз-авги-
товые щелочные калиевые разности, с фенокристаллами оливина и клинопироксена. 
Относительно редко встречаются лейкократовые базальты со значительным процентом 
плагиоклазовых вкрапленников. 

В пределах северной части Хангайского нагорья были изучены три относительно 
локализованных ареала с проявлением трех этапов вулканической активности: поздне-
плиоценового (Тарятский, Орхонский и Хануингольский ареалы), средне-позднеплейсто-
ценового (Тарятский и Орхонский ареалы) и голоценового (Тарятский ареал) [1]. Вулка-
нические постройки являются аппаратами центрального типа и локализуются преимуще-
ственно в краевых (прикраевых) частях кайнозойских впадин. Разновозрастные толщи 
вулканитов вложены одна в другую так, что более молодые толщи гипсометрически ле-
жат ниже более древних. Разрезы верхнеплиоценовых базальтов состоят из 5-7 потоков 
мощностью от 5 до 70 м, средне-верхнеплейстоценовых – из 2-3 потоков мощностью 5-
15 метров, а голоценовых – из одного потока мощностью 8-10 м [2].  

Тарятский вулканический ареал представляет собой заполнение восточной части 
Тарятской впадины. Верхнеплиоценовые базальты в его пределах слагают высокие (150 
– 200 м) террасы, состоящие из семи потоков мощностью от 5 до 50 метров. В верхней 
части разреза обнаружены пиллоу-лавы и гиалокластиты, описанные ранее как вулка-
нические бомбы и туфобрекчии [1]. Подушки сложены массивным черным базальтом с 
тонкой стекловатой коркой. Диаметр подушек достигает двух метров, а толщина корки 
– первых сантиметров. Пространство между подушками заполнено гиалокластитом с 
редкими обломками стекла. Подобная толща могла образоваться в результате излияния 
базальтовой лавы в озеро. Также отмечается наличие раскристаллизованных базальтов 
в средней части второго снизу потока, что свидетельствует о длительном остывании в 
спокойной обстановке. 

В северной части Тарятского вулканического ареала разрез верхнеплиоценовых 
базальтов уже не содержит ни гиалокластитов, ни базальтов с шаровой отдельностью, а 
мощности потоков варьируют от 2 до 70 метров. Обобщенный разрез верхнеплиоцено-
вых базальтов Тарятского ареала снизу вверх представлен в табл. 1. 

Средневерхнеплейстоценовые базальты также участвуют в строении террас с от-
носительными высотами более 25 м. В их разрезе обособлено три потока мощностью от 
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5 до 10 м. Характерная черта базальтов этой возрастной генерации – наличие между 
потоками глинистых прослоев мощностью до полуметра. Следует отметить, что следов 
приконтактовых изменений и закалки глинистых прослоев не отмечается. 
 

Т а б л и ц а  1 
Разрез верхнеплиоценовых базальтов Тарятского ареала 

Описание толщ Мощность, 
м 

1. Базальт темно-серый массивный, сильно трещиноватый с большим количе-
ством фенокристаллов оливина, санидина, титан-авгита, ксенолитов перидо-
титов 

>25 

2. Базальт темно-серый массивный, иногда слабопузырчатый; пузыри запол-
нены охристым веществом 

25 

3. Базальт темно-серый; на выветрелой поверхности видны нефелиновые стя-
жения, на свежем сколе – массивный 

10 

4. Базальт темно-серый комковатый, сильно трещиноватый 70 
5. Базальт светло-серый массивный в центральной части; отмечаются редкие 
вкрапленники оливина 

2 

6. Базальт светло-серый массивный с вкрапленниками оливина; в виде линз 
встречаются базальты светло-серые массивные, мелкокристаллические 

20 – 25 

Общая мощность: >150 
 
 

Голоценовые базальты наряду с лавовыми потоками слагают и моногенные шла-
ковые конусы. Потоки выполнены лавами двух морфологических типов – пахоэ-хоэ и 
аа (в русскоязычной терминологии соответственно – волнистые и глыбовые лавы). 
Шлаковые конусы являются вулканическими аппаратами центрального типа и рассре-
доточены по всей территории Тарятской впадины. 
 
 

Т а б л и ц а  2 
Разрез верхнеплиоценовых базальтов Орхонского ареала 

Описание толщ Мощность, 
м 

1. Базальт черный массивный; отдельность слабовыраженная шаровая; в кро-
вельной части отмечается гиалокластитовая корка, видны структуры закручи-
вания 

>10 

2. Прослой гиалокластит-палагонитовый 0 – 0,5 
3. Базальт серый до светло-серого массивный, иногда мелкокристаллический 
с грубостолбчатой отдельностью; в кровельной части присутствуют гиалокла-
ститы, отмечаются редкие вкрапленники оливина 

17 

4. Суглинки желтовато-серые 0 – 0,1 
5. Базальт темно-серый массивный, местами мелкокристаллический с редки-
ми вкрапленниками оливина; в верхней части потока текстура миндалекамен-
ная 

23 

6. Пиллоу-лавы, сцементированные гиалокластитом; в центральной части по-
душек – базальт черный массивный со скорлуповатой отдельностью 

20 

5. Базальт светло-серый массивный в центральной части; отмечаются редкие 
вкрапленники оливина 

10 

Общая мощность: >80 
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Орхонский вулканический ареал обособлен в 
среднем течении р. Орхон и в долинах ее левых при-
токов. Развитые здесь верхнеплиоценовые базальты 
слагают высокие (до 100 м) террасы, состоящие из пя-
ти потоков мощностью от 10 до 25 метров. В основа-
нии разреза (табл. 2) отмечается наличие гиалокласти-
товой корки, палагонитовой прослойки между двумя 
нижними потоками, а также прослоев суглинков меж-
ду вторым и третьим потоками. В верхней части чет-
вертого потока выделены базальты с шаровой 
отдельностью.  

Цоколь низких террас (15–50 м) сформирован 
базальтами средне-позднеплейстоценового возраста. 
Сверху они перекрыты грубовалунными и галечными 
аллювиально-пролювиальными отложениями.  

Хануингольский вулканический ареал распола-
гается от среднего течения р. Хануин до ее слияния с 
р. Селенга. В его пределах выделено два потока позд-
неплиоценового возраста со сходным строением и 
близкой мощностью (около 8 м). Кроме этого, на се-
вере ареала расположено два моногенных вулканиче-
ских аппарата также предположительно позднеплей-
стоценового возраста.  

Детальные исследования латеральных изменений 
в строении вулканических потоков в пределах одного 
вулканического ареала, а также сравнительный анализ 
разрезов, расположенных в пределах одного горного 
района, позволяют выявить различие в условиях обра-
зования одновозрастных генераций. Так, постепенное 
замещение гиалокластитовых разностей верхнеплиоце-
новых базальтов Тарятского вулканического ареала с 
юга на север на массивные разновидности, а также на-
личие палагонитового прослоя и базальтов с шаровой 
отдельностью в верхнеплиоценовых разрезах Орхон-
ского ареала и их отсутствие в одновозрастных образо-
ваниях Хануингольского поля, вероятно, объясняются 
разными гидрологическими условиями на земной по-
верхности, существовавшими на момент излияния ба-
зальтового вещества. Несоответствие количества верх-
неплиоценовых базальтовых потоков в двух последних 
ареалах может свидетельствовать и о разных объемах 
поступавшего на поверхность вещества мантии. 

Проведенные петрохимические исследования 
показали, что кайнозойские базальты Хануингольско-
го, Орхонского и Тарятского вулканических ареалов 
представляют собой континентальную ассоциацию 
щелочных оливиновых базальтов калиевого типа. Дав-
ления равновесной кристаллизации мегакристаллов 
клинопироксена, рассчитанные по [3], составляют в 
среднем 30 кбар, что соответствует глубинам магмо-

 
Горизонтальные сечения скорост-
ных аномалий P-волн по результа-
там сейсмотомографии. Более тем-
ным тоном обозначены отрицатель-
ные аномалии скорости. Аномалии 
(dV/V, %) даны в относительно ре-
ферентной скоростной модели 
PEM-A. Черными точками обозна-
чены положения исследованных ба-
зальтовых полей Тарятского (1), Ха-
нуингольского (2) и Орхонского (3) 
вулканических ареалов. 
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генерирующих камер около 100 км. 
Для выяснения глубинной природы этих камер, зависимости их позиции от со-

временных мантийных процессов построена сейсмотомографическая модель верхней 
мантии до глубин около 400 км. Поскольку изучаемая территория не имеет достаточ-
ного количества данных (сейсмостанций и землетрясений) для построения модели на 
основе традиционной или ITS томографических схем, в настоящей работе применена 
сейсмотомографическая методика на отраженных волнах [4], основанная на использо-
вании разницы времен пробега отраженной от земной поверхности в области изучения 
PP(SS)-волны и Р(S)-волны, имеющей тот же источник и приемник. В результате до-
полнительного привлечения для расчетов сейсмологических данных 1997-2001 гг. 
уточнена построенная ранее с использованием этой методики скоростная модель [5]. 
Полученная модель представлена на пяти срезах (рисунок), заливка отражает отличие 
(в %) скорости продольной волны в результирующей модели от референтной скорост-
ной модели PEM-A [6]. Анализ полученной модели показал, что под восточной полови-
ной Хангайского нагорья располагается устойчивая отрицательная аномалия скоростей 
сейсмических волн вплоть до глубины 430 км. Вместе с тем, западная половина лито-
сферы Хангая характеризуется повышенными значениями скоростей сейсмических 
волн, а граница между аномалиями различного знака пролегает вдоль 100º меридиана 
ВД, который делит структуру на две примерно равные части вплоть до глубин ~200 км. 
К востоку от этой границы расположены описанные выше ареалы распространения ба-
зальтов кайнозойского возраста, трассирующие субширотную «седловину» между дву-
мя низкоскоростными аномалиями на глубинах ~ 100 км. 

Объяснение столь резко гетерогенной сейсмической структуры литосферы Хан-
гая, вероятно, нужно искать в особенностях динамики мантии данной области. Так, на-
личие повышенных значений теплового потока (средняя величина q=55 мВт/м2 со значе-
ниями более 60 мВт/м2 в центральной части нагорья [7]), проявлений кайнозойского ба-
зальтового вулканизма и характерного сводового поднятия в современном рельефе гово-
рит о возможности существования под литосферой современного мантийного плюма [8-
10]. Очевидно, в пользу этого свидетельствует и расположение изученных полей ба-
зальтового вулканизма над локальной низкоскоростной аномалией, прослеживающейся 
до глубин более 400 км. Согласно существующим геодинамическим моделям плюм под 
восточную часть плато Хангай мог сместиться из Южной Монголии в позднем миоцене 
– плейстоцене, в результате дрейфа континента в юго-западном направлении [9, 11] и, 
прогрев ее, понизил наблюдаемые сейсмические скорости, а также стал причиной кай-
нозойского вулканизма. 

Вместе с тем, повышенные значения скоростей в западной части плато могут от-
ражать характеристики холодного высокопрочного вещества литосферы, входящей в 
состав Тувино-Монгольского микроконтинента, представляющего собой древний до-
кембрийский материал.  

Исследования выполнены при частичной финансовой поддержке Фонда содейст-
вия отечественной науке и Интеграционного проекта СО РАН № 116. 
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Закономерности импактных событий геологического прошлого. Геологичес-

кое прошлое Земли не изобилует свидетельствами об импактных событиях. Наиболее 
древние ударные кратеры имеют возраст не многим более 2400⋅106 лет. Для восстанов-
ления истории встреч Земли с крупными космическими телами воспользуемся инфор-
мацией сайта [12], но при этом не всеми ее данными, а сгруппируем их по интервалам 
50⋅106 лет, выбрав при этом самые крупные (судя по размерам импактных кратеров) 
события. Результаты наших построений иллюстрирует график (рис. 1) 
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Рис. 1. Распределение импактных событий по шкале геологического времени. 
 
 

Для правильного понимания космического прошлого Земли приведем еще две 
иллюстрации, отражающие термальную эволюцию планеты и изменение скорости ее 
суточного вращения. Заметим, предварительно, что в геологическом прошлом Земли 
«океанские» пространства, хотя они еще и не были в достаточной мере заполнены во-
дой, многократно превосходили площадь суши, доступную сегодня для геологического 
изучения. Водные массы появились 3.9-3.7⋅109 млн лет тому назад и, увеличиваясь в 
размерах, навсегда скрыли от нас следы былых космических катастроф. 

Итак, первые 800-1000 млн лет cуществования Земля вращалась вокруг собст-
венной оси с такой скоростью, что практически не излучала в окружающее пространст-
во никакой тепловой энергии. В это время она испытывала коллапс, ее недра сжима-
лись и интенсивно разогревались. Это вызвало плавление недр и обусловило выделение 
земного ядра в процессе термоплотностной конвекции (рис. 2 и 3). Земля, как и прочие 
планеты Солнечной системы, испытывала многочисленные соударения с более или ме-
нее мелкими космическими телами. График на рис. 1 показывает, что в интервале вре-
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мени 2400-1800 млн лет тому назад такие столкновения носили катастрофический ха-
рактер, а размеры ударных кратеров достигали 250-300 км в поперечнике. Вероятно, 
что в упомянутый интервал времени основная масса (до 90 %) достаточно крупных им-
пакторов была ассимилирована планетами Солнечной системы и впоследствии столк-
новения стали менее частыми и не столь грандиозными, как прежде. 
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Рис. 2. Теоретические кривые изменения по времени суммарных теплопотерь Земли на протяжении всей 
ее геологической эволюции [5]. 
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Рис. 3. Продолжительность земных суток при различных значениях Q-фактора в позднем архее-
протерозое (1 – Q = 115, 2 – Q = 100, 3 – Q = 75) и раннем архее (А – Q = 15, В – Q = 13.4, С – Q = 10). 
Точки – эмпирические данные [3]. 
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Сравнение кривых на рис. 1, 2 и 3 показывает, что наиболее мощные бомбарди-
ровки поверхности Земли космическими телами происходили вплоть до момента, когда 
планета начала замедлять свое суточное вращение, а ее теплопотери достигли макси-
мума. Затем наступил продолжительный промежуток времени, когда соударений про-
исходило меньше по числу и размерам импакторов. Только в фанерозое, около 600⋅106 
лет тому назад, бомбардировки возобновились, но размеры импактных структур и со-
ответственно выделявшаяся энергия стали почти вдвое меньше. Именно в это время 
наблюдается существенное снижение теплопотерь Земли и замедление ее суточного 
вращения. 
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Рис. 4. Периодизация тектонических циклов в геологической истории Земли, построенная с учетом мо-
делей, приведенных на рис. 2 [5]. Утолщенная кривая – периодизация импактных событий. 
 
 

Периодизация тектонических циклов в истории Земли во многом зависит от те-
чения физико-химических процессов в ее недрах, но, тем не менее, кажется, что мощ-
ные импактные события могут наложить свой отпечаток на усиление или ослабление 
земных процессов. Рис. 4 показывает, что в некоторой степени высказанное предполо-
жение реализуется, хотя вероятно, что это лишь визуальное впечатление. Известно, что 
энергия соударений поглощается Землей полностью, но каким-то образом перераспре-
деляется между геодинамическими процессами и расходуется на усиление, в том числе, 
тектонической активности. 

Но важно то, что вариации по времени числа импактных событий имеют какую-
то периодичность, причины которой пока необъяснимы. Некая закономерность умень-
шения числа импактных событий и энергоемкости соударений, видимо, свидетельству-
ет о том, что в окрестностях Солнечной системы блуждающих космических объектов 
становилось меньше и меньше, поскольку часть их уже была ассимилирована «солнеч-
ным семейством», а часть просто-напросто выметена солнечным ветром за пределы 
системы. С другой стороны, можно допустить, что Солнечная система периодически 
погружается в газопылевые облака (рис. 5), где число крупных обломков достаточно 
велико и все объекты системы, в силу своих гравитационных возможностей, поглоща-
ют проходящие мимо космические объекты в больших количествах. Концентрации 
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твердых обломков в газопылевых облаках не равномерны и разнятся по своим разме-
рам, поэтому время пребывания Солнечной системы в подобных «сгустках» может раз-
личаться на порядки. Поскольку геологических свидетельств импактных событий про-
шлого не так много, как хотелось бы, обратимся к исторической эволюции Земли и по-
смотрим, как развивались взаимоотношения планеты с космическими «бродягами» в 
летописной истории. 
 

 

Рис. 5. Иллюстрации из коллекции 
NASA [8] отражают прохождение Сол-
нечной системы сквозь газопылевое об-
лако. 
 
 

Посещения Земли или околоземного пространства «космическими странни-
ками» – кометами, болидами, метеоритами – в I – XX вв. Собранная нами база ис-
торических свидетельств о прохождении комет, пролете болидов, падении метеоритов 
и метеоритных «дождях» насчитывает около 840 сообщений из прошлого, заимство-
ванных из ряда летописных источников европейского и восточно-азиатского происхо-
ждения за прошедшие 2000 лет [1, 2, 4, 6-13]. 

Приведенные в летописных источниках сведения были распределены по трем 
группам данных. В первой сосредоточены данные о прохождении комет близ Земли, во 
второй – данные о падениях метеоритов и пролетах болидов и в третьей – об интенсив-
ных метеорных потоках («дождях»). На рис. 6, 7 и 8 приведены изменения по времени 
числа сообщений, суммированные по десятилетиям. 

Какова же связь между кометами, метеоритами и болидами, метеорными потока-
ми? Она была установлена в XIX веке после звездного дождя, вызванного потоком Ле-
онид в 1833 г. Тогда В. Кларк и Д. Олмстед предположили, что он связан с определен-
ной кометой. В начале 1867 г. К. Петерс, Д. Скиапарелли и Т. Оппольцер независимо 
доказали эту связь, установив схожесть орбит кометы 1866-I (комета Темпл–Татл) и 
метеорного дождя из созвездия Леонид в 1866 г. Именно такую зависимость дает и 
кластер-анализ взаимоотношений в упомянутой триаде. На рис. 9 мы отчетливо видим 
тесное соотношение между кометами и их производными – метеорными потоками, то-
гда как метеориты и болиды лишь отдаленно связаны с главной совокупностью. Веро-
ятно, часть метеоритов и болидов – это «заблудившиеся странники», «отбившиеся» от 
метеорных потоков и являющиеся производными комет, а часть – пришельцы откуда-
то извне, возможно «гости» из газопылевых облаков. 

Анализ графиков на рис. 6, 7, 8 показывает наличие некоторых флуктуаций в час-
тоте появления космических «странников», впрочем ярко выраженных в появлении ко-
мет. Одновременно все источники изобилуют сообщениями о появлении комет вплоть 
до конца XVIII века, а позже отмечаются в основном падения метеоритов, пролеты бо-
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лидов и метеорные потоки. Складывается впечатление, что это связано с разрушением 
и выгоранием комет, которые замещаются в космическом пространстве более мелкими 
телами и тогда связь между тремя совокупностями небесных тел, являющаяся объектом 
данного исследования и установленная в XIX веке, приобретает реальные черты. Для 
иллюстрации этого тезиса построим и проанализируем кумулятивные кривые, отра-
жающие неравномерность появления комет по времени или неравномерность проявле-
ния болидной активности, понимая под последней сумму космических объектов, па-
дающих на поверхность Земли или проходящих в непосредственной близости от нее. 
Результаты анализа приведены на рис. 10 и 11. Для того, чтобы временные вариации, 
видимые на кумулятивных кривых, выглядели контрастнее, из них был удален линей-
ный тренд. 
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Рис. 6. Вариации по времени числа сообщений о прохождении комет. Утолщенная линия – данные, 
сглаженные окном 200 лет. 
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Рис. 7. Вариации по времени числа сообщений о падении метеоритов. Утолщенная линия – данные, 
сглаженные окном 200 лет. 
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На рис. 10 мы видим явные флуктуации кометной активности в историческом 
прошлом Земли. Однако максимумы проявления кометной активности примерно оди-
наковы на временной шкале. Интервалы лет 0-500, 1000-1250 и 1450-1750 изобилуют 
сообщениями о появлении на небосклоне комет. В них укладываются известные мини-
мумы солнечной активности Оорта, Вольфа и Маундера. Естественно напрашивается 
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Рис. 8. Вариации по времени числа сообщений о метеорных потоках («дождях»). Утолщенная линия – 
данные, сглаженные окном 200 лет. 
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Рис. 9. Кластерная дендрограмма, отражающая соотношения между совокупностями данных о проходе 
комет, метеоритах и болидах, метеорных потоках. 
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вывод о том, что кометная активность могла возрастать в эпохи ослабленной интенсив-
ности солнечного ветра, который может препятствовать вторжению в солнечную сис-
тему галактического излучения и инородных для системы космических объектов. Од-
нако эта зависимость (рис. 10) не позволяет оценить ход процесса вторжения в солнеч-
ную систему условно инородных для нее космических тел, которыми в первом при-
ближении являются кометы, болиды, метеориты и метеорные потоки. С другой сторо-
ны, нельзя сбрасывать со счетов возможность вхождения Солнечной системы в области 
сгущения твердых обломков в газопылевых облаках. 
 
 

-20.0

-15.0

-10.0

-5.0

0.0

5.0

10.0

15.0

20.0

25.0

0 100
200
300
400
500
600
700
800
900
1000
1100
1200
1300
1400
1500
1600
1700
1800
1900
2000

Число событий
относительные единицы

годы нашей эры

 
 

Рис. 10. Периодичность появления комет в околоземном пространстве. 
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Рис. 11. Периодичность появления космических тел в околоземном пространстве или изменения болид-
ной активности. 
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Если суммировать по десятилетиям все сообщения о космических «пришельцах» 
и вновь построить кумулятивную кривую, удалить из нее линейный тренд, то получаем 
несколько иную картину изменения по времени числа проходивших вблизи Земли или 
упавших на нее космических тел (рис. 11). Квазипериодичность, отмечавшаяся на рис. 
10, сохраняется, но при этом четко просматривается тенденция уменьшения болидной 
активности из прошлого в настоящее до конца XVIII века и затем роста болидной ак-
тивности в XIX-XX веках, но за счет, главным образом, падающих метеоритов на фоне 
уменьшения числа сообщений о прохождении комет. Одним из объяснений этого явле-
ния может быть предположение об увеличении числа метеоритов за счет разрушения 
комет, наблюдавшихся еще в недалеком историческом прошлом. Однако, если такое 
заключение верно, опасность столкновения с Землей осколков кометных ядер возраста-
ет, поскольку среди этих осколков могут быть и значительные по размерам. Таким об-
разом, в настоящее время внимание к космическим объектам, пересекающим орбиту 
Земли, должно быть более пристальным, чем раньше. 

Заключение. Завершая изложение материала, авторы констатируют, что: 
- создана база исторических сведений о прохождении вблизи Земли комет, боли-

дов, падении метеоритов и метеорных потоках за прошедшие 2000 лет; 
- выполнен статистический анализ этих материалов, показывающий наличие не-

кой квазипериодичности проявления болидной активности и связи между кометами и 
метеорными потоками; 

- показано, что увеличение болидной активности в XIX-XX веках, вероятно, сви-
детельствует о нарастании риска столкновения с Землей космических объектов с опас-
ными характерными размерами – осколков ядер недавних комет или «гостей» из газо-
пылевого облака, через которое проходит Солнечная система в настоящее время. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (грант № 05-05-97251), ин-
теграционного проекта 6.7.3 (программы РАН+СО РАН 6.7) «Внутриплитная актив-
ность, горообразование, осадконакопление и палеоклиматические изменения в мезозое 
и кайнозое Центральной Азии», «НОЦ Байкал» и Байкальского филиала ГС СО РАН. 
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Значительная роль рифейских, венд-раннепалеозойских и среднепалеозойских 

островодужных формаций в строении восточной части Центрально-Азиатского склад-
чатого пояса признается как теми исследователями, которые считают, что длительному 
формированию коллажа различных по своей геодинамической природе террейнов здесь 
предшествовало раскрытие Палеоазиатского океана [1-3], так и авторами концепции 
Алтаид, которые не предполагают такого раскрытия [4]. Однако в этих работах мало 
внимания уделяется формациям задуговых (окраинных) морей, а предлагаемые палео-
геодинамические реконструкции иногда не находят аналогов в современной (мезозой-
ско-кайнозойской) тектонике плит. В настоящем сообщении на основе рассмотрения 
современных данных о механизме образования островных дуг и окраинных морей 
предлагается более строгий актуалистический подход к палеогеодинамическим рекон-
струкциям, что ведет к изменению (либо к уточнению) представлений о геодинамике 
восточной части Центрально-Азиатского складчатого пояса и о проблеме Палеоазиат-
ского океана.  

Основной причиной образования островных дуг и задуговых (окраинных) морей 
считается откат (rollback) желоба в сторону океана вследствие последовательного по-
гружения в мантию участков толстого и холодного океанического слэба, обладающего 
отрицательной плавучестью [5]. Построение численных термомеханических моделей 
процесса субдукции показывает, что скорость отката желоба в сторону океана увеличи-
вается при стагнации океанического слэба в переходной зоне мантии [6]. Толстый и от-
носительно холодный слэб погружается в мантию с большой скоростью, и его внутрен-
ние части не успевают разогреваться до температуры, необходимой для перехода оли-
вина в его шпинелеподобные фазы. Из-за того, что плотность оливина в метастабиль-
ном состоянии меньше плотности этих фаз, нижняя часть слэба теряет отрицательную 
плавучесть, изгибается и приобретает горизонтальное положение (стагнирует) в пере-
ходной зоне. Наклонная часть слэба сохраняет отрицательную плавучесть и продолжа-
ет погружаться в мантию, встречая сопротивление его стагнированной части, в резуль-
тате чего скорость отката желоба в сторону океана увеличивается [6]. Для того чтобы 
охарактеризованные выше процессы имели место, необходимо, чтобы океанический 
слэб был достаточно толстым и холодным, то есть достаточно древним. Именно поэто-
му современные островные дуги развиты только на западном краю Тихого океана, где 
океаническая литосфера у места входа в зону субдукции имеет раннемеловой и юрский 
возраст, а на восточном краю того же океана, где возраст слэба более молодой, остров-
ные дуги отсутствуют (см. [7, 8]). 

Отрицательная плавучесть древних частей океанических слэбов, очевидно, не яв-
ляется единственным фактором, определяющим динамику литосферных плит. Значи-
тельную роль играют также силы, обусловленные структурой срединно-океанических 
хребтов и конвекцией в астеносфере, удлиненные ячейки которой индуцируются охла-
ждающим влиянием субдуцирующих слэбов [9]). Эти силы порождают сжатие в окре-
стностях зоны субдукции и противодействуют растяжению литосферы над нею.  

Мы полагаем, что при стагнации океанического слэба нарушается динамическое 
равновесие, в результате чего и происходит откат желоба в сторону океана. Континен-
тальная магматическая дуга превращается в островную дугу, в тылу которой в резуль-
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тате растяжения и рассеянного спрединга формируется новая океаническая кора окра-
инного моря. В настоящее время этот процесс, по-видимому, протекает в районах ост-
ровных дуг Японии и Тонга, где отмечается стагнация субдуцирующего слэба [10]. Ес-
ли горизонтальная часть стагнированного слэба испытывает сильное сопротивление 
своему движению, то массовая сила, действующая на его наклонную часть, может при-
вести к тому, что эти части оторвутся одна от другой и слэб начнет погружаться в ман-
тию без стагнации. При этом растяжение в окраинном море сменяется сжатием и море 
начинает закрываться. Последний процесс в настоящее время, видимо, имеет место в 
районе Бонинской и Марианской дуг, где не отмечается стагнации океанического слэба 
[10], а окраинное Филиппинское море уже начало закрываться, о чем можно судить по 
тому, что его литосфера субдуцирует под Азиатский континент [7]. В подобных случа-
ях должна субдуцировать, по-видимому, главным образом мантийная часть литосферы, 
которая отслаивается от коры окраинного моря. Океаническая кора окраинного моря 
совместно с мощными толщами осадков должна сложно деформироваться с образова-
нием складок и крупных надвигов, в аллохтонах которых могут экспонироваться суп-
расубдукционные офиолиты. Отметим, кстати, что именно такие офиолиты характерны 
для байкалид и палеозоид Центрально-Азиатского складчатого пояса [11]. Эти офиоли-
ты, естественно, не маркируют границы каких-либо террейнов, а просто отражают ча-
стные деформации коры окраинных морей. 

Процессы формирования островных дуг, открытия и закрытия окраинных морей 
могут неоднократно повторяться [1, 2], но для этого необходимо (см. выше), чтобы 
возраст субдуцирующего слэба оставался достаточно древним, то есть чтобы океан, на 
краю которого образуются островные дуги, был весьма широк. Поэтому нужно пола-
гать, что в рифее (по крайней мере, начиная с 1050 млн лет [11]) и в венде-раннем па-
леозое, когда вблизи южной (в современной системе координат) границы Сибирского 
континента существовали островные дуги [1, 2, 11], эта граница была обращена в сто-
рону обширного океана. Этому условию наиболее полно удовлетворяют реконструкции 
положения крупных континентальных блоков, предложенные К. Скотизом [12], кото-
рые мы и использовали для реконструкции палеогеодинамических обстановок на клю-
чевых этапах развития восточной части Центрально-Азиатского складчатого пояса (ри-
сунок). 

На этих реконструкциях современная южная сторона Сибири во время существо-
вания суперконтинента Родиния (740–600 млн лет) была обращена на север в сторону 
Панталассы. Сибирский и Восточно-Европейский кратоны соприкасались своими се-
верными (в современной системе координат) границами (рисунок, реконструкция для 
700 Ma). Палеоазиатский океан (если так называть океаническое пространство между 
Сибирским и Северо-Китайским кратонами) представлял собой широкий залив Панта-
лассы. Распад Родинии и образование Лавразии и Гондваны привели к изменению его 
конфигурации. Он сужался со временем и более или менее обособился от Панталассы 
только в ордовике (ср. реконструкции для 700 Ma, 560 Ma и 450 Ma на рисунке).  

Главенствующая роль островодужных геодинамических обстановок на рифей-
ском, венд-раннепалеозойском этапах геологической истории развития Центрально-
Азиатского складчатого пояса заставляет нас пересмотреть формационную принадлеж-
ность осадочных образований, развитых в непосредственном обрамлении Сибирского 
кратона. Эти отложения традиционно относились к пассивным континентальным ок-
раинам, образовавшимся в результате рифтогенеза [1-3]. Однако, судя по современным 
геодинамическим обстановкам [7], сосуществование островных дуг со сближенными с 
ними пространственно пассивными континентальными окраинами Атлантического ти-
па является нереальным. Мы полагаем, что формации шельфа, непосредственно при-
мыкающие к платформе, и сменяющие их по мере удаления от платформы формации  
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глубокого моря следует относить к окраинным морям. В Байкало-Патомской зоне, гео-
логический разрез которой считается чуть ли не классическим примером рифейской 
пассивной окраины [2], при перемещении к югу мощность отложений увеличивается, 
роль карбонатных пород уменьшается, а на крайнем юге, в пределах Бодайбинского 
прогиба, появляются черные сланцы, свидетельствующие о значительных глубинах мо-
ря, и граувакки, которые могут свидетельствовать о размыве недалеко расположенной 
вулканической дуги. В литологическом отношении отложения пассивной окраины кон-
тинента и приконтинентальной части окраинного моря должны быть крайне сходными. 
Однако окраинное море является элементом активной континентальной окраины за-
падно-тихоокеанского типа, и его приконтинентальную часть не следует относить к 
пассивной окраине. Рифтогенез же должен сопровождать как открытие большого океа-
нического бассейна, так и формирование более скромного по размерам окраинного мо-
ря. 

Мы полагаем, что аномальная полярность рифейской и венд-раннепалеозойской 
зон субдукции (их падение в сторону океана), которая определена по вергентности 
структур и по латеральной изменчивости формаций в районах, расположенных южнее 
Байкало-Патомской зоны [2, 13], относится не к первоначальным островным дугам, а к 
вторичным зонам субдукции, которые образовались при закрытии окраинных бассей-
нов.  

Блоки древних (дорифейских) пород в областях байкалид и ранних каледонид 
обычно считаются микроконтинентами, которые коллидировали с островными дугами 
[2, 3]. Здесь имеются такие блоки, как Муйская и Гарганская глыбы. Однако размеры 
этих блоков составляют всего несколько десятков километров, и они, скорее всего, яв-
ляются ядрами отдельных островов энсиалических островных дуг [13]. По простира-
нию такие дуги могут переходить в энсиматические подобно тому, как современная эн-
сиалическая Японская дуга переходит по простиранию единой системы субдукции в 
энсиматические Идзу-Бонинскую, а затем в Марианскую островные дуги. Различие 
между этими двумя разновидностями островных дуг заключается в том, что при отка-
тывании желоба в сторону океана в одном случае в этот процесс вовлекаются блоки, 
отторгнутые от континента, а в другом случае такого отторжения не происходит. 

В позднем палеозое–раннем мезозое при формировании Пангеи конфигурация 
Панталассы значительно изменилась (рисунок, реконструкция для 320 Ma). Образова-
лись Солонкерский и Монголо-Охотский заливы Панталассы (прообраза Тихого океа-
на), которые в геологической литературе обычно именуются океанами [1, 2, 13] (рису-
нок, реконструкция для 320 Ma). Размеры этих океанических пространств были неве-
лики, и, если в их пределах существовали океанические рифты, то под смежные конти-
ненты должна была субдуцировать относительно молодая кора, что, как это было пока-
зано выше, не способствует образованию островных дуг. Поэтому длительный период 
господства островодужных обстановок сменился в позднем палеозое периодом актив-
ных континентальных окраин андийского типа. На границе перми и триаса произошло 
закрытие Солонкерского океана [2], а на границе средней и поздней юры закрылся 
Монголо-Охотский океан [13], чем и завершилось формирование Центрально-Азиат-
ского складчатого пояса (рисунок, реконструкции для 250 и 160).  

Таким образом, более строгая актуалистическая привязка геологических событий, 
приведших к образованию Центрально-Азиатского складчатого пояса, к современным 
геодинамическим обстановкам в совокупности с использованием новых представлений 
о механизме образования островных дуг и окраинных морей позволяет сделать сле-
дующие выводы. 

1. Перемещения крупных континентальных блоков, которые привели к распаду 
Родинии с образованием Лавразии и Гондваны и к последующему формированию Пан-
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геи, меняли очертания Панталассы (прообраза Тихого океана), в результате чего фор-
мировались ее крупные заливы, к числу которых относятся и Палеоазиатский океан и 
более поздние Солонкерский и Монголо-Охотский океаны. Вопрос об открытии Палео-
азиатского океана как о событии, непосредственно предшествующем развитию Цен-
трально-Азиатского складчатого пояса, является дискуссионным.  

2. Островодужные геодинамические обстановки были характерны для южного (в 
современной системе координат) обрамления Сибирского континента в рифее, в венде-
раннем палеозое и в среднем палеозое, когда океанические пространства здесь были 
достаточно широкими и субдуцирующая литосфера имела относительно древний воз-
раст. 

3. Стратифицированные образования рифея и венда-нижнего палеозоя в ближай-
шем обрамлении Сибирского кратона следует относить не к пассивным континенталь-
ным окраинам, а к приконтинентальным частям окраинных морей. 

4. Супрасубдукционные офиолиты не маркируют границы каких-либо террейнов, 
а соответствуют частным деформациям (надвигам) океанической коры окраинных мо-
рей. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ, гранты № 06-05-64117 и № 05-05-64761.  
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Фанерозойские вулканические пикритовые ассоциации редки (Южный Урал, Но-

рильский район, Центральная Камчатка). В то же время показано, что пикриты и их 
производные характерны для крупных изверженных провинций (Large igneous prov-
inces), связанных с плюмовым магматизмом [1].  

В Центрально-Азиатском складчатом поясе пикритовая раннепалеозойская вул-
каноплутоническая ассоциация впервые описана Н.А. Берзиным в районе озера Урэг-
Нур (Западная Монголия) [2]. Лавы пикритов и их гиалокластиты располагаются среди 
слабо метаморфизованных флишоидных отложений и дислоцированных зеленых слан-
цев. Эти же толщи прорываются многочисленными дайками пикритов, пироксенофи-
ровых и оливин-пироксенофировых долеритов, а также дифференцированными ульт-
рамафит-мафитовыми интрузивами, сложенными дунитами, верлитами, оливиновыми 
клинопироксенитами, амфиболовыми клинопироксенитами и горнблендитами. По пет-
рографическому набору пород и их минералогическому и химическому составу Урэг-
нурская пикрит-базальтовая ассоциация отличается от пикродолеритов, широко рас-
пространенных в хребте Цаган-Шибету, а также от аналогичных массивов Монгольско-
го Алтая, хребта Хан-Хухэй и Барун-Хурайской котловины и сопоставима с пикрито-
вой вулканоплутонической ассоциацией Центральной Камчатки. 

Лавовые пикриты слагают основание разреза и представлены гиалокластитами, 
вулканическими бомбами, а также отдельными потоками, в которых устанавливается 
гравитационная дифференциация с отсадкой вкрапленников оливина. В верхних частях 
разреза преобладают потоки оливин-пироксенофировых и пироксенофировых базаль-
тов. Для даек пикритов и порфировых долеритов наблюдается дифференциация тече-
ния, когда ранние вкрапленники оливина и пироксена концентрируются в центральных 
частях. Для недифференцированных потоков и закалочных частей даек содержание 
MgO составляет 21-24 %, тогда как в разностях, обогащенных оливином, достигает 40 
%. По петрохимическим особенностям пикриты, долериты и базальты образуют еди-
ную ассоциацию, возникающую при дифференциации пикритов в глубинных промежу-
точных камерах. Оценки давления по клинопироксенам из вкрапленников в долеритах 
и базальтах с использованием пироксенового геобарометра свидетельствуют, что кри-
сталлизация пироксена происходила при давлении не выше 2,5 кбар. Для сравнения, 
кристаллизация ликвидусного клинопироксена в Мажалыкском массиве отвечает дав-
лению 3,5-4 кбар, а для промежуточных камер габбро-монцодиоритовой ассоциации 
Западного Сангилена достигает 10-12 кбар [3]. 

Геохимические данные также свидетельствуют о правомерности выделения еди-
ной вулканоплутонической ассоциации (рис. 1). Так, для пикритов, долеритов и базаль-
тов получены однотипные спектры РЗЭ. Характерно слабое обогащение легкими РЗЭ, 
при практически плоском распределении тяжелых (рис. 1, А). La/Yb отношение для 
пикритов – 1,3–2,8, а для пироксенофирового долерита – 4,1. Пикриты, обогащенные 
оливином, обладают пониженными содержаниями некогерентных элементов, а пирок-
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сенофировые долериты и базальты – повышенными, что согласуется с моделью диффе-
ренциации пикритового расплава. На спайдер-диаграммах для всех пород характерны 
резкие минимумы по Nb, Ta, Zr и Hf и обогащенность Sr, Th, Rb и особенно U. Такие 
геохимические особенности характерны для магм, выплавляющихся из деплетирован-
ной надсубдукционной мантии. В то же время для пикритов района озера Урэг-Нур ха-
рактерна повышенная калиевость, что петрографически выражается в присутствии в 
породе биотита, и более высокие содержания некогерентных элементов для магм, гене-
рирующихся при высоких степенях плавления мантийного субстрата. Мы склонны счи-
тать, что, как и в Западном Сангилене, в этом районе происходит взаимодействие плю-
ма и надсубдукционной литосферной мантии. 
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Рис. 1. Распределение РЗЭ и спайдер-диаграммы для пород Урэгнурской вулканоплутонической 
ассоциации. А, Б – 1-3 – Харгийтгольский покров по Н.А. Берзину: 1 – лавы пикритов, 2 – субвул-
канические пикриты, 3 – центр дайки; 4-5 – Нарайнсалинский покров: 4 – субвулканические пикри-
ты (г. Буду), 5 – пироксенофировый долерит. В, Г – небольшой дифференцированный ультрамафит-
мафитовый интрузив. 

 
 

Сходные геохимические характеристики имеют и дифференцированные перидо-
тит-пироксенит-габбровые тела. Для шрисгеймитов распределение РЗЭ сходно с пик-
ритами, кумулятивно обогащенными оливином. Характерны пониженные содержания 
РЗЭ со слабым обогащением легких (La/Yb – 1.5-1.7). Для пироксенитов отмечаются 
более высокие содержания РЗЭ, при этом максимум наблюдается для Nd и Sm, что свя-
зано с фракционированием клинопироксена. Наиболее резкое обогащение легкими РЗЭ 
характерно для лейкогаббро (La/Yb – 9,4). На спайдер-диаграмме фиксируются те же 
геохимические особенности, которые характерны и для вулканических пород (рис. 1, Б, 
Г). Таким образом, петрохимические и геохимические данные свидетельствуют о пра-
вомерности выделения единой вулканоплутоническиой ассоциации, возникающей в 
результате фракционирования пикритов в промежуточных камерах.  

А Б 

В Г 
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В связи с неопределенностью возраста нами выполнены Ar-Ar исследования био-
титов из пород рассматриваемой ассоциации. Проба 203б/03 отобрана из типовой дайки 
пикрита к юго-востоку от г. Буду на южном берегу оз. Урэг-Нур, а проба 203а/03 – из 
прорывающего этот пикрит небольшого тела диоритов. Диориты, судя по геологиче-
ским наблюдениям, являются наиболее молодыми магматическими образованиями в 
рассматриваемом регионе.  

Для монофракции биотита из пикритовой дайки получено хорошее плато, соот-
ветствующее возрасту закрытия изотопной системы на 512,4 ± 6.1 млн лет, что соответ-
ствует нижнему–среднему кембрию. Такой же возраст получен и для биотита из диори-
та (513,9 ± 6.2 млн лет) (рис. 2). 
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Рис. 2. Результаты 39Ar-40Ar датирования биотитов из пород Урэгнурской пикрит-базальтовой 
ассоциации. 

 
 

Таким образом, полученные нами данные позволяют относить время формирова-
ния пикритовой вулканоплутонической ассоциации к границе нижнего и верхнего кем-
брия. Необходимо отметить, что именно этому временному интервалу отвечают спе-
цифические обогащенные диопсидом базальты усть-семинской свиты в Чепошской зо-
не Горного Алтая и здесь же отмечаются небольшие тела пикритов и пироксенитов, 
сходных по составу с урэгнурским ареалом [4]. В то же время в Урэгнурском районе 
пикритовый магматизм, фиксирующий сильный разогрев мантии, проявился на 20 млн 
лет раньше, чем пикритовый магматизм в Юго-Восточной Туве (Мажалыкский массив 
– 484 млн лет, Баянкольский массив – 490 млн лет).  

Работа выполнена при поддержке Интеграционного проекта СО РАН 7.10.2, 6.16, 
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Изучение сейсмотектонических особенностей территории Алтайского края позво-
лило определить высокий уровень ее сейсмической опасности в пределах горных об-
ластей и резкое снижение в направлении к северу, в предгорной и равнинной частях [2, 
4, 5, 15, 16, 17]. 

В структурно-тектоническом отношении территория Алтая представляет собой 
часть единой Алтае-Саянской новейшей орогенной области, расположенной вдоль юж-
ной границы Сибирской платформы, и включает в себя горные массивы Русского и 
Монгольского Алтая, достигающие максимальных величин поднятий в 4,0–4,5 км. Ак-
тивные разрывные структуры геоблока образуют ортогональную в плане разрывную 
структуру, развивающуюся в виде системы сближенных субпараллельных правых 
сдвигов субдолготного (северо-западного) простирания, развитых вдоль горных соору-
жений в Монгольском Алтае и веерообразно раскрывающихся к западу и северу на 
территории Русского Алтая в виде взбросов, надвигов и сдвигов. Составленная схема 
активных разрывов и зон вероятных очагов землетрясений ВОЗ наглядно демонстриру-
ет кинематические особенности развития разрывных парагенезисов территории и опре-
деляет их потенциальную сейсмичность (рисунок). 
 

 

Схема активных сейсмогенерирующих разломов Алтайского региона и вероятных зон землетрясений. 
Большие цифры – предельно возможная магнитуда землетрясений, цифры в кружках – названия актив-
ных разломов: 1 – Бухтарминский, 2 – Чингис-Нарымский, 3 – главный фас Алтая, 4 – Чарышско-Терек-
тинский разлом, 5 – Борщелакский, 6 – грабены Телецкого озера, 7 – Алтайский, 8 – Западно-Саянский, 9 
– Кобдинский, 10 – Шапшальский, 11 – Чумышский. Кинематика разломов показана стрелками. 
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В основу её построения положены материалы дешифрирования пакета новых 
цифровых карт рельефа, а также космические снимки мелкого и среднего масштаба (м-
б 1:1000000, 1:200000). Совместный анализ выявляемых на снимках и топоматериалах 
прямолинейных отрезков рельефа, аппроксимируемых нами как плоскости активных 
сейсмогенерирующих разломов, а также плановое распределение и приуроченность к 
ним землетрясений указывают на их закономерное совмещение в пространстве. При 
составлении схемы были также использованы материалы по разрывным структурам с 
определенными геологическими свидетельствами смещений по конкретным разрывам, 
приводимые другими исследователями [1, 7-11, 15]. Среди позднекайнозойских разрыв-
ных нарушений преобладают сдвиги и взбросо-сдвиги, развитые в основном вдоль 
структур северо-западного и субдолготного простирания, свидетельствующие об об-
становке сжатия, при этом явно подчиненную роль играют локальные сбросы и раздви-
ги. 

Детальные исследования динамики процессов выделения сейсмической энергии в 
виде эпицентров землетрясений разных энергетических классов (К = от 9 до 17), зафик-
сированных в разные годы на территории Алтайского края сейсмическими станциями 
геофизической службы Российской академии наук (Алтае-Саянской опытно-методичес-
кой сейсмологической партией), показывают главные закономерности в распределении 
сейсмичности [3, 17]. Следует обратить внимание на уменьшение количества и, глав-
ное, интенсивности произошедших здесь сейсмических событий по направлению к се-
веру от главных горных сооружений Алтая – к предгорной и равнинной частям терри-
тории. В проанализированных картах-срезах за определенные промежутки времени ре-
гистрации (5-10 лет) отчетливо устанавливается, что основная масса сейсмической 
энергии, реализуемой в виде отдельных эпицентров землетрясений, пространственно 
тяготеет к горным сооружениям, развитым на территории Русского и Монгольского 
Алтая, объединяясь в сейсмические полосы субдолготного направления, генетически 
связанные с формированием активных разломов такого же простирания [1, 7, 8, 10-15].  

На равнинной части Алтайского края структурным каркасом сейсмотектониче-
ской ситуации служат разрывы субширотной ориентации. Многие из них не имеют 
прямой корреляционной связи с регистрируемой здесь сейсмичностью, которая резко 
затухает и прослеживается только в виде отдельных разрозненных пятен-эпицентров 
низких энергетических уровней. Большинство зарегистрированных местных землетря-
сений соответствуют энергетическому классу К = 9-10 и лишь в некоторых случаях – 
район Камня-на-Оби – в предсалаирских структурах достигают К=12-13 или магнитуд 
М = 5.0-5.5 [12]. Обращает на себя внимание то, что места возникновения сильных 
сейсмических событий тяготеют к областям пересечения субдолготных и запад-северо-
западных (субширотных) разломов, которые рассекают всю область Горного и Рудного 
Алтая и служат главными структурообразующими элементами. Разломы прослежива-
ются и за пределы области исследования далеко на юг, в пределы Монгольского Алтая 
(правые субдолготные сдвиги), и на север, в район осевой зоны Салаира, где главные из 
них рассекают и смещают его центральную часть. В западной части территории, наобо-
рот, превалируют разломы запад-северо-западной ориентации, часть из которых про-
слеживается западнее Зайсанского водохранилища в виде рваных, остроугольных вхо-
дящих форм рельефа. Другая часть, прослеживаемая в пределах всего Горного Алтая, 
замыкается в плоскости главного фаса Алтая и не прослеживается за его пределами 
(Чарышско-Теректинский разлом). Разломы этого простирания являются также право-
сторонними сдвигами и во многих случаях морфологически выглядят значительно бо-
лее активными в сравнении с долготными плоскостями.  

В восточной части исследуемой площади, к северу от сооружений Горного Алтая, 
отчетливо дешифрируются разломы восток-северо-восточного простирания, которые 
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несут на себе следы левосторонних смещений. Их распространение к западу ограничи-
вается Телецкой зоной разломов. Эти левые сдвиги ограничивают отдельные горные 
сооружения и систему впадин, прослеживаемую к северу от провинции Долины озер в 
Монголии, указывая на определенное влияние Саянских (Байкальских) субширотных 
разломов, проникающих сюда из Юго-Западного Прибайкалья. 

Резкое падение уровня сейсмической опасности равнинной части Алтайского края 
связано с уменьшением тектонической активности к северу от гор и формированием 
значительно меньшего количества активных разломов в ее пределах. Можно предпо-
ложить, что проявления землетрясений с магнитудой 5.0–5.5, которые известны для 
платформенных участков территории [3], пространственно связаны с формированием 
отдельных активных разрывов, образующих закономерные парагенезисы продолжаю-
щихся на равнинной части сейсмотектонических структур. Так, перемещения отдель-
ных блоков земной коры с юга на север приводят к проникновению наиболее крупных 
субдолготных правых сдвигов уже в пределы Салаира. Общее перемещение вещества и 
движение отдельных блоков испытывают при этом расщепление на две магистральные 
ветви – восточную, плавно загибающуюся в пределы Салаира, и западную, которая 
прослеживается в центральной части Горного Алтая в виде отдельных пластин с право-
боковым типом смещения.  

Закономерно подстраивающие друг друга отдельные ветви Чарышско-Теректин-
ской зоны разломов в своих фронтальных частях отчетливо несут признаки кулисооб-
разно расположенных правых сдвигов с развитием взбросов и надвигов, совпадающих с 
положением главного фаса Алтая. Именно они контролируют отдельные землетрясе-
ния, которые происходят здесь. Компактное облако землетрясений в районе Камня-на-
Оби, по-видимому, связано с подвижками по отдельному разлому субширотного про-
стирания, обусловленными движением к востоку, что подчеркивается формированием 
системы локальных надвигов и взбросов, образующих со сдвигами разломные узлы. 
Возможно, что этот всплеск сейсмической активности, фиксирующийся на севере, ге-
нетически предопределён глобальной субширотной сдвиговой зоной, прослеживаемой 
вдоль всего южного ограничения Сибирской платформы от побережья Охотского моря 
до оз. Байкал. Он, по-видимому, является отзвуком транзита напряжений Тихоокеан-
ской литосферной плиты, а не процессов Индо-Азиатской коллизии, с которыми увязы-
вается основная масса Алтайских сейсмических катастроф [6, 8]. 

Мы использовали весь полученный материал для проведения анализа возможной 
оценки сейсмической опасности территории Алтайского региона и попытались пред-
ложить вариант карты зон вероятных очагов землетрясений в масштабе 1:2500000 (ри-
сунок), отдавая себе отчет в том, что эта карта, безусловно, может рассматриваться 
лишь как предварительная оценка сейсмической опасности. 

Схема зон вероятных очагов землетрясений ВОЗ отражает особенности совре-
менной геодинамики этой территории и демонстрирует снижение уровня продуцируе-
мых землетрясений в северном направлении от субдолготных правых сдвигов (Кобдин-
ского, Шапшальского, Цаган-Инийского, Фуюньского), способных вызвать землетря-
сения с магнитудой более 7.5, к зоне Чарышско-Теректинских разломов, формирующих 
главный фас Алтая (М = 7,0). Центральная часть равнинной территории оценивается 
нами как область вероятных землетрясений с магнитудой 5.5 и менее. Исключение со-
ставляет район Камня-на-Оби, где предельная магнитуда может составлять 6.0. 

Сравнение полученных нами материалов с Картой общего сейсмического райони-
рования – ОСР-97 м-ба 1: 2500000 [5], а также большая аутентичность материалов 
структурного анализа зон активных разломов [10] показывают на большую степень 
схожести карт между собой, что может служить подтверждением корректности полу-
ченных и уточненных материалов. 
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Наиболее полная палеоклиматическая информация для Центральной Азии полу-
чена в рамках международного проекта «Байкал-бурение» [1], результатом которого 
являются уникальные непрерывные высокоразрешающие записи, с одной стороны, 
фиксирующие изменения природной среды и климата внутриконтинентальной Азии, а 
с другой стороны, являющиеся откликом на глобальные палеоклиматические колеба-
ния в Северном полушарии. Не менее подробная палеоклиматическая информация хра-
нится и в лессово-почвенных покровных отложениях. На территории юга Сибири такие 
отложения распространены почти повсеместно, что открывает широкие перспективы 
для создания площадных реконструкций, отражающих палеоклиматическую зональ-
ность. Сравнение результатов изучения континентальных лессово-почвенных отложе-
ний вблизи Байкала с палеоклиматическими записями в байкальских донных осадках 
представляет особый интерес в отношении полноты климатических реконструкций. 

Нами проведены комплексные исследования опорного разреза верхнечетвертич-
ных лессовидных отложений в районе п. Новоразводная в окрестностях г. Иркутска. 
Исследованы закономерности изменения магнитных свойств лессов и ископаемых пе-
докомплексов (ПК) в Прибайкалье, установлены магнитные минералы – носители маг-
нитных свойств субаэральных осадков, различия в их происхождении, относительной 
концентрации, размерах магнитных зерен. Выполнены гранулометрические и геохими-
ческие исследования.  

Корреляционный анализ показал, что из первичных магнитных характеристик с 
гранулометрическим составом наиболее тесно связана магнитная восприимчивость (χ). 
Высокий коэффициент корреляции между χ и содержанием крупнопылеватой фракции 
(0,01-0,05 мм) свидетельствует о том, что основными носителями магнитных свойств 
отложений являются магнитные минералы крупноалевритовой размерности. Обратная 
корреляция магнитных параметров (χ, SIRM) с содержанием глинистой фракции (менее 
0,001 мм) также указывает на то, что магнитные зерна присутствуют главным образом 
в более крупных фракциях. Высокие значения обратной корреляции с содержанием 
глинистой фракции демонстрируют показатели эффективного размера магнитного зер-
на (χ/ARM и ARM/SIRM), что свидетельствует в пользу относительной крупности маг-
нитных зерен и высокой чувствительности магнитных параметров к изменению грану-
лометрического состава отложений. Для магнитных параметров FD и Qn наблюдается 
обратная картина: высокие положительные коэффициенты корреляции с содержанием 
глинистой фракции, что указывает на наибольшее содержание суперпарамагнитных 
(СП) частиц в этой фракции. На основании прямой корреляции с Qn можно предполо-
жить следующее: магнитные зерна в глинистой фракции имеют химическое происхож-
дение и связаны с неагрегированными частицами, что свидетельствует об отсутствии 
магнитного взаимодействия между зернами. Данный вывод важен для правомерности 
использования FD-фактора как показателя присутствия СП частиц в осадках [2]. Уста-
новленные закономерности показывают, что магнитные свойства лессово-почвенных 
отложений разреза Новоразводная связаны с двумя группами магнитных зерен. Первая 
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включает крупные магнитные зерна, входящие в состав крупнопылеватой фракции и, 
скорее всего, имеющие как делювиальное, так и эоловое происхождение, вторая – мел-
кие суперпарамагнитные частицы глинистой фракции, имеющие педогенное, вероятно 
(био)химическое, происхождение. 

Сильные корреляционные связи наблюдаются между магнитными параметрами и 
содержанием петрогенных окислов. Концентрационно-зависимые магнитные парамет-
ры и показатели эффективного размера магнитного зерна имеют значимую отрицатель-
ную корреляцию с содержанием Fe2O3, а параметры FD и Q, напротив, положительную. 
Содержание Al2O3, отражающее степень химического выветривания пород [3], имеет 
значимую отрицательную корреляцию с величиной χ и, наоборот, прямую корреляцию 
с параметрами FD и Qn. Это позволяет утверждать, что магнитные зерна в почвах 
сильно изменены, а наиболее мелкие из них (СП) имеют химическое происхождение. 
Вероятно, основная часть магнитных зерен в лессовых толщах представлена терриген-
ным магнетитом, а мелкие зерна химического происхождения в ПК – гематитом. Это 
согласуется с повышенной магнитной жесткостью горизонтов ПК по сравнению с лес-
сами и изменениями параметров χ, FD и Qn по разрезу. 

Противоположный характер корреляции наблюдается с содержанием K2O: кон-
центрационные магнитные параметры и показатели эффективного размера магнитного 
зерна имеют сильную положительную связь с K2O, а параметры FD и Q, напротив, от-
рицательную. Поскольку содержание K2O является надежным климатическим индика-
тором [4], то, вероятно, в прибайкальских лессово-почвенных сериях изменение содер-
жания K2O отражает климатические колебания. В этом случае концентрационно-зави-
симые магнитные параметры являются индикаторами холодного климата, а FD и Q – 
теплого климата.  

Таким образом, петромагнитные характеристики разреза Новоразводная тесно 
связаны с индикаторами палеоклиматических колебаний: гранулометрическим соста-
вом отложений и геохимическими изменениями осадков. Выявленные закономерности 
позволяют использовать петромагнитные характеристики для реконструкции окру-
жающей среды и климата прошлых эпох.  

По магнитным свойствам и составу магнитных минералов отложения разреза Но-
воразводная обнаруживают большое сходство с байкальскими донными осадками 
верхней части разреза [5, 6], что, вероятно, свидетельствует о близком источнике маг-
нитного материала. Магнитная восприимчивость байкальских осадков является отра-
жением климатических колебаний: ее величина возрастает в холодные интервалы и 
снижается в теплые [7]. Характер изменения χ в разрезе Новоразводная имеет ту же 
тенденцию, что подтверждается высокой прямой корреляцией χ с содержанием K2O и 
обратной корреляцией с геохимическим индексом CIA. K2O и CIA являются надежны-
ми палеоклиматическими индикаторами в донных осадках озера Байкал [4]. Механиз-
мом, определяющим поведение магнитной восприимчивости, обычно предполагается 
магнитное разубоживание осадка немагнитным биогенным кремнеземом [4, 8]. Но этот 
механизм не единственный, кроме биогенного разубоживания, магнитная восприимчи-
вость донных осадков оз. Байкал определяется также интенсивностью эолового прив-
носа и химическими процессами с образованием и растворением магнитных минералов 
[9]. О существенном влиянии климатических факторов на формирование магнитной 
записи в байкальских осадках свидетельствует также и тот факт, что по разрезу сква-
жины BDP-96-2 коэффициент корреляции между магнитной восприимчивостью и ко-
лебаниями отношения изотопов кислорода δ18O в осадках Тихого океана (ODP-677) 
[10] выше, чем коэффициент корреляции между содержанием биогенного кремнезема и 
δ18O [11]. Это позволяет утверждать, что изменения магнитной восприимчивости в 
байкальских осадках отражают климатические колебания лучше, чем вариации содер-
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жания биогенного кремнезема, а механизмы формирования магнитных свойств осадков 
не ограничиваются только процессом разубоживания.  

Таким образом, близкий состав магнитных минералов, сходные геохимические 
характеристики отложений и одни и те же механизмы формирования магнитных 
свойств позволяют сопоставить изменения магнитной восприимчивости по разрезу Но-
воразводная и скважине BDP-96-2. Совпадение основных особенностей изменения маг-
нитной восприимчивости очевидно. Из-за различных скоростей осадконакопления лес-
сов и ископаемых почв магнитная запись в разрезе растянута для теплых интервалов и 
сжата для холодных по сравнению с более равномерной байкальской записью. Прямое 
сопоставление кривых магнитной восприимчивости «пик в пик» позволяет, с учетом 
временных шкал, построенных по композиционной колонке BDP-96 [12], представить 
результаты петромагнитных исследований разреза Новоразводная в условно-времен-
ном масштабе и провести сравнение кривых изменения петромагнитных параметров с 
климатическими индикаторами, в том числе и с изотопно-кислородной кривой. 

Изменение концентрационно-зависимых параметров (χ, SIRM) хорошо согласует-
ся с вариациями изотопно-кислородной кривой, особенно в холодные интервалы, когда 
формировались лессовые отложения и преобладал ветровой механизм формирования 
магнитных свойств. В теплые интервалы более информативен параметр FD, повышаю-
щийся в палеопочвенных горизонтах и имеющий прямую корреляцию с изменением 
содержания биогенного кремнезема и диатомовых водорослей. Следует отметить высо-
кую детальность петромагнитной записи в лессово-почвенном разрезе Новоразводная. 
Благодаря наложению ветрового и педогенного механизмов записи климатического 
сигнала в магнитных свойствах возможно использование различных петромагнитных 
параметров для теплых и холодных эпох, что обеспечивает высокую детальность фик-
сации климатических событий, сравнимую с донными осадками оз. Байкал.  
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Динамика становления сиенит-гранитных серий Монголо-Забайкальского под-
вижного пояса (МЗП по [5]) до сих пор полностью не выявлена. Как известно, в позд-
нем палеозое (начиная с карбона и кончая триасом) в этой полосе длиной более 2000 и 
шириной около 100 км эти серии проявлялись четырежды: в карбоне (дабанский и за-
зинский комплексы), ранней (селенгинский) и поздней (кудунский комплекс) перми и, 
наконец, в пермо-триасе (куналейский или брянский комплекс). Мы согласны с точкой 
зрения [4, 5] о происхождении сиенитоидов посредством фракционной кристаллизации 
гибридных монцонитовых расплавов, возникающих в результате смешения основных 
мантийных и кислых коровых магм в условиях высокого давления низов утолщенной 
коры и привноса из мантии калия, летучих (в частности, фтора) и ряда редких элемен-
тов (иначе говоря, в результате флюидного синтексиса по [2] или миксинга по [6]). 

Хотя для гомологичных членов названных магматических серий установлена [4, 
5] тенденция нарастания во времени общей железистости, щелочности, содержаний Rb 
и Zr, а также снижения концентраций Ва и Sr, задача расчленения названных комплек-
сов по всей территории МЗП на основе просто геохимического изучения является дос-
таточно сложной. Пространственное совмещение разновозрастных магматических про-
явлений (вплоть до образования единых массивов) при близком минералого-геохимиче-
ском сходстве пород делает необходимым применение для этой цели изотопно-геохро-
нологических методов. Особенно это относится к обширным водораздельным про-
странствам хребтов Большого и Малого Хамар-Дабана и смежной площади известного 
Байкало-Витимского магматического ареала, полихронность которого доказана много-
численными изотопными датировками. 

Объект данного исследования – Переемнинский массив (ПМ), расположенный в 
среднем течении одноименной реки, впадающей в оз. Байкал вблизи пос. Танхой. Эта 
изометричная в плане интрузия размерами около 5×4 км представляет собой куполооб-
разный выступ западного фланга гигантского трещинного тела гранитоидов, которое, в 
свою очередь, находится на юго-западной периферии Байкало-Витимского магматиче-
ского ареала. Сложен ПМ преимущественно сиенитами, в его составе присутствуют 
также монцодиориты, монцосиениты и кварцевые монцониты, причем на севере все 
разновидности нередко содержат оплавленные зерна граната явно реститовой природы: 
северный фланг интрузии прорывает сложнодислоцированные биотитовые, гранат-
биотитовые, силлиманит-биотитовые, биотит-амфиболовые гнейсы и сланцы позднего 
докембрия. Большая же ее часть залегает среди участвующих в складчатости метамор-
фической толщи среднезернистых гнейсовидных биотитовых гранитоидов, которые 
встречаются в породах эндоконтакта в виде ксенолитов. В теле ПМ содержатся также 
участки неопределенной формы, сложенные субщелочными габброидами, интерпрети-
руемыми нами (вслед за Б.А. Литвиновским) как продукты кристаллизации базитовой 
магмы, которая смешивалась с палингенным гранитоидным расплавом. Встречаются 
также резко секущие крутопадающие жилы мелкозернистых лейкогранитов, частота 
встречаемости которых увеличивается к апикальной части купола. 

Небольшие размеры, существенная (около 800 м по вертикали) глубина эрозион-
ного вскрытия, относительная гомогенность вмещающей рамы и отсутствие более мо-
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лодых магматических образований делают ПМ хорошим модельным объектом для изу-
чения геохимических и петрологических аспектов образования и последующей эволю-
ции субщелочных расплавов, а также для изотопного датирования. Поскольку отслежи-
вать процессы гибридизма и смешения магм весьма удобно на основе Sr-изотопных 
данных, основным рабочим методом был избран рубидий-стронциевый. 

На рис. 1 представлено положение составов перечисленных пород ПМ на класси-
фикационной диаграмме «SiO2 – сумма щелочей» [3]. 
 

 
 

Рис. 1. Составы пород ПМ на классификационной диаграмме. 
1 – монцодиориты, 2 – монцосиениты и кварцевые монцониты, 3 – сиениты, 4 – аплитовидные жильные 
лейкограниты, 5 – вмещающие докембрийские гранитоиды, 6 – субщелочные габброиды синплутониче-
ских интрузий. Цифры около точек – номера проб, использованных для Sr-изотопного анализа. 
 
 

Динамика формирования породного спектра ПМ (на основе геолого-структурных 
соотношений между разновидностями и масс-балансовых расчетов) представляется 
следующим образом: 
1) плавление коры под влиянием мантийного диапира, сопровождавшееся привносом К 
(1-2 мас.%), а также летучих и редких элементов – F, Ba, Zr; 
2) смешение мантийной магмы субщелочно-базальтоидного состава с коровым распла-
вом; результат – гибридные гетерогенные монцосиенит-сиенитовые магмы, состоящие 
из мантийного и корового вещества в различных пропорциях; 
3) с падением уровня теплового потока и началом остывания системы – внутрикамер-
ная кристаллизационная дифференциация этих магм: сначала в придонной части (по-
дошва интрузии) сформировался кумулятивный горизонт обогащенных плагиоклазом 
монцодиоритов с повышенными содержаниями Са и Al и пониженными – щелочей, 
сменяющихся вверх по разрезу умереннощелочными монцосиенитами и кварцевыми 
монцонитами. Оставшийся после этого объем расплава приобрел лейкосиенитовый со-
став. Дифференциация сиенитовой магмы происходила с накоплением в расплаве как 
щелочей, так и SiO2. Она характеризуется уменьшением роли фракционирования пла-
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гиоклаза и появлением на ликвидусе щелочного полевого шпата; кроме того, преобла-
давший сначала субщелочной амфибол постепенно уступает место биотиту. На фоне 
продолжавшегося поступления в расплав летучих компонентов (и калия) происходила 
своего рода флотация кристаллов КПШ – меланократовые и мезократовые сиениты с 
кумулятивным плагиоклазом (SiO2=54-60 мас.%) локализуются главным образом над 
монцосиенитовым горизонтом (и вблизи полей развития субщелочных габбро), а лей-
кократовые и щелочно-полевошпатовые кварцевые – вблизи апикальной части купола; 
4) затвердевание и остывание интрузива с образованием в его теле усадочных трещин, 
заполняемых остаточным расплавом, имевшим уже субэвтектоидный лейкогранитный 
состав. 

С этой моделью хорошо согласуется поведение в породах РЗЭ – монцосиениты 
характеризуются наиболее высокими их содержаниями и равномерным снижением 
нормированных концентраций, в монцодиоритах же, кварцевых монцонитах и сиенитах 
суммарные содержания РЗЭ снижаются с ростом кремнекислотности и щелочности, а 
спектры распределения характеризуются положительными Eu аномалиями, величина 
которых также снижается в указанном направлении (La/YbN порядка 10-20). В аплито-
видных лейкогранитах жил Eu аномалия имеет отрицательный характер, а величина 
La/YbN повышается до 100 за счет резкого обеднения тяжелыми РЗЭ (рис. 2). 
 

 
 

Рис. 2. Поведение редкоземельных элементов в породах Переемнинского массива. 
 
 

Полученные Sr-изотопные данные подтверждают происхождение пород ПМ из 
смешанного источника.  

На рис. 3 можно видеть, что изохронной зависимости удовлетворяют лишь точки 
4, 9, 3, 2а и 7а (сиениты и жильные лейкограниты). Следовательно, Sr-изотопная систе-
ма ПМ пришла в равновесие только к моменту формирования сиенитов, и произошло 
это около 330 млн лет назад, что соответствует концу раннего карбона. Учитывая пе-
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риферическое положение ПМ от оси МЗП, можно относить этот эпизод к раннему (за-
зинскому или дабанскому) этапу постколлизионного рифтогенного магматизма пояса. 
Составы монцосиенитов и кварцевых монцонитов ПМ грубо коррелируются с состава-
ми вмещающих гранитоидов, а фигуративные точки монцодиоритов оказываются слева 
от этой корреляционной линии. 
 

 
 
Рис. 3. Rb-Sr изотопные характеристики пород ПМ. Условные обозначения те же, что на рис. 1. Преци-
зионные определения концентраций Rb и Sr производились методом изотопного (Rb) и двойного изотоп-
ного (Sr) разбавления. Изотопные отношения измерены на масс-спектрометре Finnigan-MAT 262. Отно-
сительные погрешности измерений (2σ) не превышают 0,25 % для 87Rb/86Sr (контроль по стандарту ИСГ-
1) и 0,05 % для 87Sr/86Sr (контроль по стандартам SRM-987 и ВНИИМ). Расчет изохроны с помощью про-
граммы ISOPLOT. 
 
 

Корреляционная зависимость между изотопными составами монцосиенитов, 
кварцевых монцонитов и вмещающих пород явно является эрохронной – на рис. 4 по-
казано, что отношения изотопов Sr, рассчитанные из измеренных на возраст 331,6 Ма 
по формуле IT=Iизм – 87Rb/86Srизм(eλT–1), для монцосиенитов, кварцевых монцонитов и 
вмещающих гранитоидов прямо (коэффициент корреляции = 0,996) коррелируются с 
величиной, обратной общим концентрациям стронция в этих породах. Можно полагать, 
что Sr-изотопная система вмещающих гранитоидов являлась в это время ненарушен-
ной, тогда из этого следует [1], что монцосиениты и кварцевые монцониты кристалли-
зовались из бинарных смесей (различных пропорций), одним из членов которых явля-
лись ремобилизованные докембрийские гранитоиды, а другим – расплавы с весьма 
низкими отношениями Rb/Sr и 87Sr/86Sr, что указывает на их мантийное происхожде-
ние. Что же касается монцодиоритов подошвы массива, то отход точек их составов от 
линии смешения в сторону более высоких содержаний Sr легко объясняется тем, что 
эти породы аномально обогащены кумулятивным плагиоклазом. 
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Рис. 4. Условные обозначения те же, что на рис.1, 3. Пояснения в тексте. 
 
 

Таким образом, изотопные данные подтверждают модель образования сиенито-
вых магм МЗП посредством смешения субщелочных мантийных базальтоидов с про-
дуктами почти полного плавления докембрийской коры и последующей кристаллиза-
ционной дифференциации гибридной смеси с образованием кумулятивных горизонтов, 
обогащенных сначала Пл, затем субщелочным Амф эденитового ряда (нарушение боу-
эновской схемы кристаллизации вызвано, очевидно, аномальным режимом щелочности 
и повышенным давлением летучих компонентов). При дальнейшей эволюции остаточ-
ной сиенитовой магмы и окончательном ее затвердевании выделились небольшие объ-
емы субэвтектоидного лейкогранитного расплава, оформившиеся в виде даек конечно-
го этапа магматического процесса. Из-за отсутствия данных по ассоциирующим с ПМ 
субщелочным габброидам вопрос о пропорции, в которой смешивались мантийные и 
коровые магмы, остается открытым, хотя уже известно [5], что доля мантийного ком-
понента в подобных смесях может достигать 60 %.  
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Наряду с известными никеленосными Йоко-Довыренским и Чайским массивами в 
Северном Прибайкалье выделяются недостаточно изученные никеленосные автоном-
ные ультрамафиты. В основном они сосредоточены в пределах рифейской Сыннырской 
(Олокитской) палеорифтогенной структуры. Они приобретают особый интерес в связи 
с предстоящим освоением корпорацией «Металлы Восточной Сибири» Холоднинского 
свинцово-цинкового месторождения. 

Отрывочная информация об Авкитском массиве содержится в нескольких публи-
кациях [2-4, 6, 11]. Иногда он именуется Холоднинским интрузивом [1]. Он находится 
непосредственно в рудном поле Холоднинского месторождения, на его юго-западном 
фланге, на водоразделе рек Холодная и Тыя. Гипербазитовый массив в плане и разрезе 
представляет собой удлиненно-линзовидное тело, приуроченное к Авкитскому разло-
му. Его длина 1400 м. В северо-восточном направлении он сужается, переходя в разоб-
щенные маломощные тела. Вскрыт буровыми скважинами со стороны северо-западного 
контакта. Юго-восточный контакт остается неизученным, поэтому трудно говорить о 
ширине массива, которая, если основываться на геофизических материалах, не превы-
шает 400 м.  

Ультраосновные породы залегают согласно с гранат-биотит-мусковитовыми слан-
цами, углеродистыми филлитами и аподоломитовыми мраморами нижнего протерозоя, 
имеющими почти вертикальное падение. Толща пород, включающая интрузивные тела 
габбро-диабазов, метаморфизована в условиях эпидот-амфиболитовой фации. Гиперба-
зиты также подвержены метаморфизму и превращены в антигоритовые и лизардит-
антигоритовые серпентиниты, актинолит-хлоритовые, серпентин-тремолит-карбонат-
ные породы. Очень редко можно встретить реликты первично-магматических пойкили-
товых структур и минералов (оливин, роговая обманка). Обычно преобладают лепи-
добластовая и лепидонематобластовая структуры. В массиве в незначительном количе-
стве отмечаются первичные породы – дуниты и перидотиты. Хлорит-амфиболовые по-
роды, пользующиеся заметным распространением, подразделяются на разновидности в 
зависимости от присутствия таких минералов, как карбонаты и эпидот. Наличие эпидо-
та (до 1 %) указывает на возможное присутствие в исходных породах небольшого ко-
личества плагиоклаза. 

Главным минералом пород является роговая обманка, образующая псевдоморфо-
зы по кристаллам пироксена. По зеленой роговой обманке развивается бесцветный 
тремолит. В ассоциации с амфиболами обычно развиты карбонаты. Хлорит-амфиболо-
вые породы переслаиваются с серпентинитами, что, наряду с развитием амфиболов по 
пироксенам, позволяет утверждать, что они образуются по перидотитам.  

Чередование разновидностей ультрамафитов свидетельствует о первично рассло-
енном строении интрузива. В интрузиве встречаются ксенолиты кварц-слюдистых кри-
сталлических сланцев, превращенных в биотитовые роговики. Крупный ксенолит мощ-
ностью около 30 м пересечен скв. 15 в центральной части плутона, второй, менее круп-
ный (4-5 м), встречен в его лежачем эндоконтакте. Наличие ксенолитов в совокупности 
с наблюдаемыми реликтами кумулятивной структуры ультраосновных пород свиде-
тельствует о магматическом происхождении последних. 
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Сульфидное оруденение встречено в лежачем эндоконтакте интрузива в амфибол-
серпентин-хлоритовых породах выше по разрезу ксенолита кварц-карбонатных рогови-
ков. Зона сульфидного оруденения протягивается линейно. Мощность зоны орудене-
лых пород около 15 м. Оруденение вкрапленное и прожилково-вкрапленное с посте-
пенными переходами в безрудные метагипербазиты. Руды с максимальным содержани-
ем сульфидов (до 25-30 %) имеют сидеронитовую петельчатую текстуру, обусловлен-
ную развитием рудных минералов в интерстициальных промежутках нерудных мине-
ралов. Размеры вкрапленников различны – от сотых долей миллиметра до нескольких 
сантиметров. Для сульфидов характерна тесная ассоциация с амфиболом, выражаю-
щаяся в расположении рудных вкрапленников в интерстициях роговой обманки и во 
взаимном прорастании минеральных индивидов, отчего рудные вкрапленники имеют 
резко зазубренные контуры. Наложенный на руды процесс тремолитизации еще более 
усложняет текстурный рисунок руд.  

Минеральный состав руд простой, представлен обычной для медно-никелевых 
месторождений триадой сульфидов: пирротин (80-85 %), халькопирит (15-18 %), пент-
ландит (2-5 %). Присутствуют пластиночки ильменита и зерна титаномагнетита. Судя 
по более высокому идиоморфизму оксидов Ti и Fe, они кристаллизовались раньше 
сульфидов. Количественные соотношения ильменита и титаномагнетита переменные, 
но чаще встречается ильменит. Характерно замещение сульфидов магнетитом и виола-
ритом. Отмечены также пирит, мельниковит-пирит, сфалерит, макинавит, кубанит, спе-
риллит (?).  

Среднее содержание металлов в руде по керну скв. 15 составляет: Ni – 0,54 %, Со 
– 0,032%, Cu – 0,135 % (опробован интервал 18,5 м). Отмечены высокие содержания Ti 
– до 1 %. Повышенные содержания благородных металлов пока не обнаружены. В ре-
зультате химико-спектрального анализа 30 проб (большинство из которых показало ре-
зультат ниже предела обнаружения) зафиксированы следующие максимальные значе-
ния: Au – 0,14 г/т в слюдите, Pt – 0,055 г/т в биотит-хлорит-амфиболовой породе с гус-
той сульфидной вкрапленностью, Pd – 0,0071 г/т в сидеронитовой руде.  

Медно-никелевые руды локализуются возле ксенолитов вмещающих пород. Руд-
ная зона располагается на продолжении колчеданно-полиметаллической рудной зоны 
Холоднинского месторождения, что устанавлено по комплексу геофизических данных 
[10]. А.С. Гурулев и М.Ф. Трунева [2] связывают формирование медно-никелевых руд с 
процессом замещения ультраосновной магмой вмещающих колчеданоносных черно-
сланцевых отложений. По данным К.Р. Ковалева (устное сообщение), колчеданные ру-
ды на контакте с гипербазитами претерпевают метаморфизм, выражающийся в их пе-
рекристаллизации. Э.Г. Дистанов с соавторами [4] полагают, что медно-никелевое ору-
денение могло образоваться в зоне метасоматической проработки гипербазитов, вне-
дрившихся в рудный горизонт, с заимствованием кобальта и никеля из массива и реге-
нерацией меди из стратифицированных колчеданно-полиметаллических руд. 

Изотопный состав серы сульфидов Авкитского рудопроявления: δ34S в пирротине 
составляет +2,8 ‰, в халькопирите +2,48 ‰. С.А. Гурулев и М.Ф. Трунева [3] считают, 
что они обогащены тяжелым изотопом, что объясняют заимствованием серы из вме-
щающих отложений, содержащих колчеданные руды с тяжелым изотопом (до +29 ‰). 
По Э.Г. Дистанову с соавторами [4], состав серы близок к метеоритному и отличается 
гомогенностью, что интерпретируется самостоятельным (возможно, эндогенным) ис-
точником серы медно-никелевой минерализации и отличными от колчеданно-полиме-
таллических руд условиями образования. 

На наш взгляд, формирование сульфидной медно-никелевой минерализации свя-
зано с процессом кристаллизации магматического расплава. На локализацию орудене-
ния повлияло взаимодействие расплавов и флюидов с вмещающими породами, приво-
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дившее к обводнению и ощелочению эндоконтактовых зон вокруг ксенолитов, что 
снижало растворимость серы в этих участках. В дальнейшем локальное перераспреде-
ление сульфидов происходило под влиянием регионального метаморфизма. 

Авкитский массив высокожелезистых и высокотитанистых ультрамафитов в рас-
сматриваемом районе не единственный. К северо-востоку от Холоднинского месторо-
ждения в той же зоне Чуя-Холоднинского разлома известен ряд подобных тел серпен-
тинизированных ультраосновных пород. Верхне-Холоднинский линзовидный ультра-
мафитовый массив находится в верховьях р. Холодной в сланцах тыйской свиты. Лин-
зовидные тела ультраосновных пород отмечены по правобережью р. Чая среди мрамо-
ров авкитской свиты на фланге Овгольского полиметаллического проявления. Большая 
часть их метаморфизована и представлена серпентинитами, серпентин-хлорит-тремо-
литовыми сланцами. По реликтам структур устанавливается состав исходных пород: 
дуниты, оливиновые пироксениты, перидотиты. По особенностям химизма (высокая 
железистость и титанистость) они сходны с Авкитским массивом. 

Кроме Тыя-Овгольской полосы, силлы ультраосновного состава обнаружены в 
северо-западном борту Сыннырской рифтогенной структуры вблизи северо-восточного 
выклинивания Йоко-Довыренского массива. Один из них, мощностью 10-15 м, залегает 
среди углеродистых сланцев и кварцитов асектамурской свиты на склоне горы Верши-
на Тыи. Второй, менее мощный (2-4 м), встречен в экзоконтакте Йоко-Довыренского 
массива среди мраморизованных карбонатных пород ондокской свиты. Силл менее ме-
таморфизован по сравнению с первым и представлен шрисгеймитами, состоящими из 
идиоморфных выделений нацело серпентинизированного оливина (30-40 %), включен-
ного в ойкокристы бурой роговой обманки (45-50 %). Внутри зерен последней встре-
чаются реликты клинопироксена. Интерстиции между цветными минералами выполне-
ны основным плагиоклазом и рудными минералами (пирротин, ильменит). Породы 
обогащены апатитом, образующим игольчатые выделения в роговой обманке. 

По петрохимическим и геохимическим особенностям автономные ультрамафиты 
резко отличаются как от никеленосных ультрамафит-мафитовых плутонов, так и от ги-
пербазитовой формации. Главное отличие заключается в более высокой титанистости 
(1,3-2,3 % ТiO2) и железистости (ΣFeO=15-16 %) первых. Кроме того, они значительно 
богаче щелочами (до 2,5 % K2O+Na2O), P205 (0,1-0,4 %) и беднее Ni и Сr. По уровню 
концентраций ТiO2 и ΣFeO автономные ультрамафиты рассматриваемого района очень 
похожи на ультраосновные лавы и интрузии Печенги [12]. Аналогия с Печенгой может 
быть проведена также в плане намечающихся связей данной группы ультрамафитов с 
верхнерифейским вулканизмом.  

Рассматриваемая группа ультрамафитовых интрузивов не имеет прямых взаимо-
отношений с другими магматическими породами Сыннырской палеорифтогенной 
структуры. Но тела автономных ультрамафитов тяготеют к периферии прогиба и зале-
гают в тех же структурах, что и силлы гранофировых габбро-норитов и конга-диабазов, 
являющихся субвулканической фацией базальтов сыннырской свиты. Не исключено, 
что как диабазы, так и ультраосновные тела могут оказаться подводящими каналами 
верхнерифейских эффузивов в составе единой вулканоплутонической ассоциации. В 
этом убеждает большое петрохимическое сродство ультрамафических тел с имеющи-
мися в составе эффузивов сыннырской свиты покровами пикрито-базальтового состава, 
характеризующимися еще более высокими концентрациями ТiO2 (до 2 %), железа, ще-
лочей и Р2О5 [9]. 

Широкое распространение в данной группе ультраосновных пород амфибола и 
наличие кортландитов среди слабо метаморфизованных тел сближает их в формацион-
ном отношении с никеленосными интрузивами роговообманковых ультрамафитов При-
морья и Кореи [5], Камчатки [7, 13], Северо-Восточного Китая [8], с которыми связаны 
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промышленные месторождения в КНДР и КНР, а также подготовленное к эксплуатации 
Шанучское месторождение на Камчатке.  

В Северо-Байкальском районе перспективные медно-никелевые месторождения 
пока связываются с крупными расслоенным Йоко-Довыренским и концентрически-
зональным Чайским массивами. Изложенные материалы свидетельствуют, что можно 
говорить о целом медно-никелевом узле в Сыннырской рифейской палеорифтогенной 
структуре, обрамляющем Холоднинское свинцово-цинковое месторождение и нуждаю-
щемся в комплексном геологическом изучении. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (проект № 05-05-97246_ 
р_байкал) и программы поддержки ведущих научных школ НШ-2339.2006.5. 
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Проведенные сейсмические, сейсмологические и региональные комплексные ис-
следования показали, что структурные геологические формы и геодинамические про-
цессы, в том числе и современные движения литосферы, обусловлены эндогенными 
преобразованиями в глубинных сферах Земли. Изучение особенностей строения и 
свойств литосферы геофизическими методами позволяет выяснить общие черты про-
странственного расположения геологических структур и закономерности динамическо-
го взаимодействия литосферных плит и блоков, в результате которого происходят зем-
летрясения. Понимание структуры и динамики напряженно-деформированного состоя-
ния литосферы на уровне иерархии сильных землетрясений особенно актуально в свете 
современных тенденций прогноза сильных землетрясений и управления сейсмическим 
процессом, которые основаны на знании деталей и особенностей управляемой системы 
и начинаются со сбора информации о состоянии системы, ее связях и логике функцио-
нирования. В настоящее время при исследовании напряженно-деформированного со-
стояния литосферы БРЗ по сейсмологическим данным используются, как правило, па-
раметры фокальных механизмов достаточно сильных землетрясений с энергетическим 
классом KР≥10 [1-6] и динамические параметры очагов землетрясений с KР≥7 [7-10]. 
Напряженно-деформированное состояние среды описывается обобщенными кинемати-
ческими и динамическими параметрами землетрясений, характеризующими ориента-
цию осей главных напряжений в пространстве, положение нодальных плоскостей, тип 
подвижки по разлому, сброшенное напряжение, размеры дислокации, смещение по 
подвижке, сейсмический момент, коэффициент формы дислокации и т.д.  

Проблема расширения энергетического диапазона исследований и привлечения 
сейсмических моментов сильных землетрясений для реконструкции напряженного со-
стояния литосферы Байкальского региона упирается в задачу идентификации типа под-
вижки по разлому. В настоящей работе она решается путем «калибровки» средних 
сейсмических моментов OM  групп толчков каждого энергетического класса с опреде-
ленными фокальными решениями по данным о 155 сильных (KР≥10) сейсмических со-
бытиях, произошедших в регионе с 1968 г. по 1994 г. Основной целью работы является 
исследование пространственно-временной структуры напряженно-деформированного 
состояния литосферы БРЗ на уровне иерархии сильных землетрясений. Формализован-
ное исследование напряженного состояния литосферы БРЗ осуществлено по данным о 
фокальных механизмах 265 землетрясений с KР≥10, зарегистрированных в Байкальском 
регионе с 1950 г. по 1998 г., и по данным о сейсмических моментах 802 толчков с 
KР≥11, произошедших в период с 1968 г. по 1994 г. Используется формализация, при 
которой отношение числа толчков-сбросов, сдвигов и взбросов к общему количеству 
землетрясений в пространственно-временной выборке характеризует вероятность реа-
лизации PN, PS и PR толчков соответствующего типа. При решении основной задачи па-
раллельно выполняется сопоставление используемых выборок материалов, полученных 
по фокальным механизмам и сейсмическим моментам землетрясений, поскольку при-
меняемый в работе единообразный алгоритм дает возможность сравнения результатов 
реконструкции напряжений в литосфере БРЗ.  

Чтобы сформировать представление о пространственно-временной и энергетиче-
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ской структуре используемых материалов, получены карты эпицентров и изолиний 
плотности эпицентров землетрясений в площадках 1.0°×1.0°, а также гистограммы рас-
пределения во времени и по KР 802 толчков с 11≤KР≤14, имеющих определение дина-
мических параметров очагов, и 265 толчков с KР≥10, имеющих определение фокальных 
механизмов. По данным о 802 толчках с 11≤KР≤14 изолинии плотности эпицентров 
толчков N≥2 охватывают всю исследуемую территорию БРЗ. На гистограмме наблюда-
ется рост числа землетрясений при геодинамической активизации в конце 1970-х – на-
чале 1980-х и в конце 1980-х – начале 1990-х гг., а среднее число землетрясений в год 
составляет около 30 событий. По данным о 265 толчках с KР≥10 изолинии плотности 
эпицентров толчков N≥2 закрывают оз. Байкал и часть северо-востока БРЗ. На юго-
западе региона и на северо-восточной оконечности БРЗ обеспеченность данными невы-
сока, но менее всего обеспечены материалами о фокальных механизмах переходные 
области на флангах, граничащие с Монголией и Якутией, а также территории за преде-
лами рифтовой зоны. Число определений фокальных механизмов возрастает в 1990-е 
годы за счет привлечения менее сильных толчков с KР=10, однако и в эти годы оно не 
превышает 25 событий в год. С 1950 и до 1990 года число ежегодных определений фо-
кальных механизмов изменяется от 0 до 10 со средним уровнем около 5 толчков в год.  

Карты изолиний вероятности реализации толчков-сбросов PN получены по дан-
ным о фокальных механизмах (n=173) и сейсмических моментах толчков (n=501) при 
числе толчков в площадке осреднения n≥3. По данным о фокальных механизмах облас-
ти PN≥0.5 закрывают оз. Байкал и часть северо-востока БРЗ, а также район Дархатской 
впадины и оз. Хубсугул на юго-восточном фланге региона. Можно отметить, что эти 
области совпадают с зонами представительной обеспеченности толчков с N≥2. По дан-
ным о сейсмических моментах землетрясений область PN≥0.5 протягивается через БРЗ 
с юго-запада на северо-восток вдоль рифтовых структур с разделением в центральной 
части оз. Байкал (район Академической перемычки между островом Ольхон и полуост-
ровом Святой Нос). Изолинии PN, полученные по данным о фокальных механизмах и 
сейсмических моментах, в целом неплохо корреспондируются в зонах представитель-
ной выборки толчков. Достаточно хорошо соответствуют друг другу максимумы веро-
ятности PN в районе Баргузинской впадины. Однако имеются и отличия, особенно зна-
чительные на юго-западном фланге, где по данным о сейсмических моментах выделя-
ется обширная область сбросов. И если на северо-восточном фланге распределение PN 
довольно простое с линейной доминантой вдоль рифтовых впадин, то на юго-западе 
региона область повышенной вероятности реализации сбросов PN≥0.5 расширена 
вплоть до Болнайского разлома и р. Селенги.  

Карты изолиний вероятности реализации толчков-сдвигов PS получены по дан-
ным о фокальных механизмах (n=54) и сейсмических моментах толчков (n=145). По 
данным о фокальных механизмах две значительные области повышенной вероятности 
сдвигов выделяются на юго-западном фланге региона. Одна из них (PS≥0.25) протяги-
вается из Центральной Монголии к южной оконечности оз. Байкал и на юге характери-
зует фокальные механизмы катастрофического Могодского землетрясения (05.01.1967; 
ϕ = 48.1° с.ш., λ= 102.9° в.д.; M=7.8; Kр=17) и его сильных афтершоков. Вторая область 
окружает рифтовые впадины Прихубсугулья и Дархатии. Два локальных участка 
(PS≥0.25) выделяются севернее оз. Байкал. По данным о сейсмических моментах земле-
трясений область PS≥0.25 выделяется в районе Академической перемычки, там, где на-
блюдается разделение изолиний вероятности PN≥0.5. На юго-западном фланге выделя-
ется сложной формы структура PS≥0.25. При сопоставлении карт вероятности PS видно, 
что пространственно близко расположены зоны около Дархатской впадины. Область 
доминирования сдвигов из Центральной Монголии к южной оконечности Байкала по 
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данным о сейсмических моментах не выделяется, но западнее ее наблюдается зона по-
вышенной вероятности сдвигов PS≥0.5.  

Карты изолиний вероятности реализации толчков-взбросов PR получены по дан-
ным о фокальных механизмах (n=38) и сейсмических моментах толчков (n=156). По 
данным о фокальных механизмах три локальные зоны взбросов (PR≥0.25) выделяются 
на юго-западном фланге региона, окружая рифтовые впадины Прихубсугулья. Южнее 
Муйской впадины на северо-востоке региона локализуется зона с PS≥0.4. По данным о 
сейсмических моментах землетрясений выделяются несколько значительных по разме-
рам областей, в которых вероятность PR≥0.25. На юго-западном фланге три области 
почти совпадают с зонами взбросов, выделенными по фокальным механизмам. В цен-
тральной части оз. Байкал наблюдается зона PR≥0.25, корреспондирующаяся с зоной 
сдвигов. При сопоставлении карт видно неплохое соответствие областей на юго-запад-
ном фланге региона и отличие максимумов на остальной части карты. 

На графиках среднегодовой вероятности реализации P толчков всех типов подви-
жек по разломам, полученных по данным о сейсмических моментах землетрясений, до 
1981 года наблюдается устойчивое доминирование толчков-сбросов при среднем уров-
не PN≈0.7-0.8 и примерно равные вероятности толчков-сдвигов и взбросов PS≈PR≈0.1-
0.15. В 1982 году вероятность реализации сбросов понижается до PN≈0.48, но повыша-
ется вероятность толчков-взбросов до PR≈0.33 при вероятности толчков-сдвигов PS≈ 
≈0.19. На следующий год вероятность сбросов начинает расти и в 1984 году достигает 
PN≈0.75 при PS≈0.17 и PR≈0.08. В 1987 году происходит самое сильное падение уровня 
вероятности сбросов – до PN≈0.25 при PS≈0.50 и PR≈0.25. Интервал времени 1990-1994 
гг. характеризуется примерно одинаковой вероятностью реализации толчков разных 
типов подвижек по разлому. В 1994 году повышается вероятность реализации взбросов 
до PR≈0.55 при PN≈0.30 и PS≈0.15.  

На графиках среднегодовой вероятности реализации P толчков всех типов подви-
жек по разломам, полученных по данным о фокальных механизмах землетрясений, об-
ращают на себя внимание резкие изменения P, обусловленные, вероятно, слабой пред-
ставительностью данных о фокальных механизмах. В 1980-х гг. повышается вероят-
ность реализации сбросов и в целом PN>0.5, за исключением 1986 г., когда вероятность 
сбросов понизилась до PN≈0.25 и резко возросла вероятность взбросов PR≈0.67. До 
1980-х гг. такие инверсии достаточно часты и обусловлены, скорее всего, слабой пред-
ставительностью данных. При сопоставлении графиков, полученных по данным о фо-
кальных механизмах и сейсмических моментах землетрясений, можно отметить общую 
тенденцию доминирования сбросов в 1980-х гг. и достаточно хорошее совпадение в 
1992 году, когда вероятности толчков примерно равны P≈0.33. 

Результаты, полученные по данным о фокальных механизмах и сейсмических мо-
ментах сильных землетрясений, свидетельствуют о хорошем совпадении реконструи-
рованного поля напряжений «растяжения» в областях представительной обеспеченно-
сти данных. Менее совпадающими следует признать результаты реконструкции полей 
напряжений, генерирующих сдвиги и взбросы, хотя большинство выделенных зон так-
же совпадают. Основные наблюдаемые отличия обусловлены, на наш взгляд, разными 
временными диапазонами выборок данных фокальных механизмов (1950-1998 гг.) и 
сейсмических моментов землетрясений (1968-1994 гг.), а также слабой пространствен-
но-временной представительностью фокальных механизмов. Таким образом, результа-
ты реконструкции напряженного состояния литосферы БРЗ по данным о сейсмических 
моментах землетрясений получили обоснованное подтверждение на основании данных 
классического метода фокальных механизмов. В целом в пределах исследуемой терри-
тории доминирует режим рифтогенеза с формированием толчков-сбросов при вероят-
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ности PN≥0.5, а локальные области повышенной вероятности сдвигов и взбросов ука-
зывают на неоднородность напряженно-деформированного состояния литосферы БРЗ. 
Анализ динамики напряжений в литосфере БРЗ также подтверждает доминирующую 
роль рифтогенеза, однако эта доминанта неустойчива, и в конце 1980-х – начале 1990-х 
гг. возникла ситуация примерного равенства и даже частичного преобладания сдвигов 
и взбросов.  

Исследование выполнено при финансовой поддержке РФФИ (проект № 05-05-
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Северная часть Патомского нагорья представляет собой дугообразно изогнутую в 
плане структуру, сформированную в течение двух тектонических циклов: раннепроте-
розойского и позднепротерозойско-палеозойского. Деформации последнего этапа были 
связаны с коллизионными процессами и закрытием Палеоазиатского океана, когда наи-
большие деформации и метаморфизм претерпели породы центральной части Патомско-
го нагорья [1]. Северная, фронтальная, часть рассматриваемой территории почти не 
подверглась интенсивной переработке, благодаря чему здесь прекрасно сохранились в 
осадочных толщах первичные строматолитовые постройки, анализ характера жизни, 
условий захоронения и изменения окаменевших остатков которых можно использовать 
для расшифровки геологической истории региона в позднепротерозойско-палеозойское 
время. 

По тектоническому районированию территория Патомского нагорья относится к 
складчатому обрамлению Сибирской платформы и подразделяется на Чуйско-Нечер-
ский антиклинорий, Мамско-Бодайбинский и Патомский синклинории. В пределах 
платформы вблизи нагорья выделяется Приленская зона складок. Строматолитовые по-
стройки нами были изучены только в пределах Приленской зоны складок и Патомского 
синклинория. Согласно последним, послойное изучение большого количества разрезов 
верхнего докембрия Байкало-Патомской горной области, сопровождавшееся наблюде-
ниями над условиями залегания строматолитов и микрофитолитов, структурными и 
текстурными особенностями органогенных и чередующихся с ними пород, а также 
изучение петрографического и химического состава органических остатков и вмещаю-
щих их пород позволили установить некоторые закономерности фациальной приуро-
ченности строматолитов Байкало-Патомской горной области [2, 3]. 

Строматолиты рассматриваемого региона приурочены к мариинской, бульбух-
тинской, баракунской, валюхтинской, ченчинской, жербинской и миньской свитам ри-
фея, венда и связаны с двумя группами фаций. 

1. Группа фаций мелководного морского бассейна с нормальной соленостью (зо-
на отложения известняков и сопровождающих их терригенных осадков). 

2. Группа фаций мелководных бассейнов с ненормальной соленостью (зона до-
ломитообразования). 

Первая группа фаций характерна для ченчинского времени. В этом палеобассейне 
рифея в зависимости от положения береговой линии выделяются следующие фации [4-
8]:  

1) прибрежные с преобладанием терригенных осадков, редко присутствуют из-
вестняки с мелкими строматолитами и микрофитолитами; 
2) переходные от прибрежных к мелкому морю с активным гидродинамическим 
режимом с незначительным распространением строматолитов (верхнеприливная 
зона); 
3) мелкого моря с активным гидродинамическим режимом со значительным ко-
личеством строматолитов (среднеприливная зона); 
4) спокойного мелкого моря с крупными банками и возможно мелкими рифопо-
добными постройками (нижнеприливная зона); 
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5) наиболее глубоководная эпибатиальная зона. 
Фации спокойного мелкого открытого моря с крупными банками и мелкими по-

стройками рифового типа, которые сложены строматолитами, определены для нижней 
подсвиты ченчинской свиты и прослеживаются вдоль северной и восточной окраин Па-
томского нагорья. Для этих фаций характерно широкое распространение тонко-мелко-
зернистых известняков розовой, розовато-серой окраски с горизонтально-волнисто-
слоистыми текстурами. Строматолиты рассматриваемых фаций однообразны. 

Фации мелкого моря с активным гидродинамическим режимом характерны для 
верхней подсвиты ченчинской свиты долин рек Лены, Бол. Патома и Жуи. Они сменя-
ют вышеописанные фации по стратиграфической вертикали и указывают на обмеление 
бассейна, связанное с общей регрессией ченчинского моря. В отличие от фаций спо-
койного моря, здесь появляется много алевритовых и песчаных известняков, мергелей 
и конседиментационных брекчий, отдельные прослои алевролитов и песчаников зеле-
ной, зеленовато-серой окраски. Характерно наличие косой слоистости, следов подвод-
ного оползания грунтов. Микрофитолиты присутствуют совместно со строматолитами, 
а также образуют многочисленные самостоятельные горизонты. Увеличение количест-
ва микрофитолитов связано с подвижной средой, благоприятной для захоронения этих 
остатков. Строматолиты этих фаций разнообразны. Желваковые – представлены тремя 
формами, столбчатые – пятью формами.  

Фации, переходные от мелкого моря к прибрежным, прослежены от долины р. 
Бол. Патома на востоке до р. Витима на юго-западе. Наряду с известняками в переход-
ных фациях появляется большое количество серо-зеленых алевролитов, песчаников и 
мергелей. Глинистые и терригенные породы сменяют друг друга по простиранию, об-
разуя горизонтальный ряд фаций. Количество глинистых и терригенных пород в соста-
ве рассматриваемых фаций достигает 30 %. Значительную роль здесь играют известко-
вые брекчии. В узкой зоне, где распространены эти фации, смена состава пород проис-
ходит очень быстро. Незначительная часть известняков рассматриваемых фаций со-
держит желваковые строматолиты и микрофитолиты. 

Прибрежные фации изучены в долинах рек Витима, Бол. Чуи и Чаи. Для них ха-
рактерно преобладание терригенных и глинистых пород, суммарное количество кото-
рых в отдельных участках колеблется от 60 до 80 %. Кварцевые, полевошпатово-
кварцевые алевролиты и песчаники представляют собой породы серой, зеленовато-се-
рой окраски, часто косослоистые. Карбонатные породы представлены хемогенными 
сероцветными известняками и доломитами, а также редко известняками с желваковыми 
строматолитами и микрофитолитами.  

Доломитовые фации мелководных участков бассейна с ненормальной соленостью 
характерны для мариинской, бульбухтинской, баракунской, валюхтинской, жербинской 
и миньской свит рифея и венда. Эти фации существовали на протяжении длительного 
отрезка времени, но площадное распространение их незначительно. 

Положение этих фаций в палеобассейне фиксируется менее четко, чем для чен-
чинского времени. Они представлены стратифицированными раннедиагенетическими 
доломитами, которые локализуются вблизи палеоподнятий [9]. Предполагается их при-
надлежность к среднеприливной и нижнеприливной зонам.  

Фации мелководных участков бассейна, сформированные в зонах с относительно 
спокойным гидродинамическим режимом, приурочены к долинам рек Чаи, Бол. Чуи, 
Витима, Бол. Патома, Лены, Бульбухты и характерны для отложений мариинской, 
бульбухтинской, баракунской и валюхтинской свит рифея. Ведущими породами рас-
сматриваемых фаций являются доломиты обычно светлой окраски. Доломитовые поро-
ды всех этих свит имеют тонко-мелкозернистую структуру и, обычно, незначительное 
содержание терригенной примеси. Строматолиты этих фаций представлены столбча-
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тыми и пластовыми формами, для которых характерно незначительное площадное рас-
пространение в пределах каждого стратиграфического уровня.  

Фации с активным гидродинамическим режимом присущи отложениям жербин-
ской свиты венда в бассейнах рек Бол. Патома и Лены. Преобладающими породами в 
них являются алевритовые доломиты, а также доломиты с глауконитом и незначитель-
ным количеством терригенной примеси. Широко распространены косослоистые тек-
стуры. Строматолиты в данных фациях представлены двумя столбчатыми видами.  

Фации застойных участков бассейна распространены в долине р. Чаи и характер-
ны для отложений миньской свиты венда. В них присутствуют темно-серые тонко-
мелкозернистые доломиты со строматолитами, в которых содержится незначительное 
количество терригенной примеси; застойность вод устанавливается по преобладанию 
«углистого» и глинистого материала, а также по наличию слоев углистых сланцев. 

Структурно-геологические и палеонтологические исследования строматолитовых 
образований в пределах Приленской зоны линейных складок и Патомского синклино-
рия по рекам Лене, Витиму, Бол. Патому, а также геометрический анализ элементов за-
легания строматолитовых колоний подтверждают наличие цилиндрических линейных 
складок с выдержанными характеристиками для всей территории, изученной ранее при 
среднемасштабных геологических съемках. Установлено, что подавляющая часть мел-
ких структур относится не к тектоническим, а к конседиментационным формировани-
ям, образование которых связано с подводными донными оползнями и оплывами грун-
та по наклонным плоскостям предположительно подводного склона континента или 
шельфа. К собственно тектоническим мелким структурным элементам мы смогли отне-
сти только спорадически проявленный кливаж осевой плоскости, кливажные складки 
хрупкого изгиба, кинк-зоны, будинаж-структуры, редкие сбросы и взбросы по зеркалам 
скольжения. Наиболее продвинутыми тектоническими деформационными мелкими 
структурными формами оказались асимметричные складки волочения – максимальная 
степень деформации пород по зонам кинк-бендов определенной ориентировки. 

Исследования выполнялись в рамках Интеграционной программы РАН–СО РАН 
«Геодинамическая эволюция литосферы Центрально-Азиатского подвижного пояса (от 
океана к континенту)» и при финансовой поддержке Университета Париж-6 (проект 
«Patom Study»). 
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Благодаря широкому использованию современных геофизических и геохимиче-
ских методов изучения литосферы Земли, доступными для понимания становятся не 
только состав магматических пород и глубинных ксенолитов, но и строение земной ко-
ры и верхней мантии, что необходимо для интерпретации глубин зарождения и соста-
вов предполагаемых протолитов.  

Работами российских и зарубежных исследователей установлены структурная (го-
ризонтальная, наклонная) и вещественная (разные скорости прохождения волн) рассло-
енность земной коры и верхней мантии, показано наличие специфических «волново-
дов», связанных с областями частичного плавления и зарождения магматических рас-
плавов и т.д.  

Трехслойная модель континентальной литосферы, в которой глубокозалегающий 
астеносферный слой представляет собой флюидизированную мантию [1], дает основа-
ние полагать, что региональная геохимическая зональность магматизма и его металло-
геническая специализация, в известной степени, отображают глубинное строение и по-
следовательные этапы эволюции коры и литосферы. 

Стремление геологов и геофизиков получить достоверную информацию о строе-
нии земной коры и литосферы и невозможность сделать это в глобальном масштабе 
привели к созданию так называемых «геотрансектов» или профилей, в пределах кото-
рых проводятся комплексные геолого-геофизические и геохимические исследования. 
Подобные геотрансекты известны во многих странах, в том числе и в России. Они яв-
ляются основой для интерпретации глубинного строения территорий.  

На территории Монголии наиболее детальные геолого-геофизические работы бы-
ли выполнены в начале 90-х годов по четырем международным трансектам. В качестве 
объекта для детального изучения нами выбран один из них – Центрально-Монгольский 
международный геотрансект, протяженность которого порядка 1500 км. Он начинается 
севернее озера Хубсугул (Восточный Саян, Россия), пересекает в меридиональном на-
правлении территорию Монголии и север Китая (рис. 1). По линии трансекта в 90-е го-
ды в рамках проекта «Global Geoscienсe Transects» международной программы «Litho-
sphere» был проведен уникальный комплекс геологических и геофизических исследо-
ваний (гравиметрические и магнитометрические (∆Т) наблюдения масштаба с шагом 2 
км), на основе которых создана схема глубинного строения литосферы района трансек-
та. По унифицированным легендам на основе интерпретации всех имеющихся геологи-
ческих и геофизических данных построена полосовая геологическая карта [2]. 

Позднее вдоль трансекта в полосе шириной примерно 100-150 км Институтом 
геохимии СО РАН было проведено геохимическое опробование разновозрастных маг-
матических пород (более 1100 проб), представленных широким спектром ассоциаций 
различной основности и щелочности (рис. 1). Центральная часть трансекта сложена по-
родами Хангайского гранитоидного батолита. Он образован серией крупных массивов 
гранитоидов, сосредоточенных в пределах Хангайского нагорья и занимающих общую 
площадь около 120 тыс. км2. Вмещающими для него породами являются метаморфиче-
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ские и терригенные комплексы Хангайского рифейского террейна, девонские и камен-
ноугольные осадочные отложения Хангайского синклинория, наложенного на этот тер-
рейн, а также офиолитовые комплексы Баянхонгорской зоны. 
 

 
 
Рис. 1. Схема тектонического районирования территории Центральной Азии (составлена [7] на основе 
Тектонической карты Северной Азии с добавлениями): 
1–3 – складчатые пояса: 1 – индосинид, 2 – герцинид, 3 – каледонид; 4–5 – докембрийские микроконти-
ненты: 4 – с позднедокембрийским основанием, 5 – с раннедокембрийским основанием; 6 – кристалличе-
ский фундамент платформы; 7 – платформы; 8 – разломы; 9 – значения Nd модельного возраста коры; 10 
– гранитоидные и другие магматические объекты, по которым имеется геолого-геофизическая и изотоп-
но-геохимическая информация в ИБД; 11 – линия скоростного разреза до глубины 65 км, полученного 
методом функции приёмника по данным телесейсмического эксперимента MOBAL_2003. 
 
 

В строении батолита выделяется несколько ассоциаций пород, рассматриваемых 
также в качестве отдельных интрузивных комплексов. Ранний комплекс сложен грано-
диоритами, тоналитами, плагиогранитами и в составе ранних фаз включает габбро и 
габбро-диориты. Основной объем в строении батолита занимают породы хангайского 
комплекса, представленные среднекрупнозернистыми порфировидными роговообман-
ково-биотитовыми и биотитовыми гранодиоритами и гранитами, связанными между 
собой фациальными переходами. Завершающими в формировании батолита являются 
субщелочные лейкократовые граниты. 

В настоящее время в ИГХ СО РАН создана компьютерная база изотопно-геохи-
мических данных, включающая разнородную информацию более чем по 1100 пробам 
разновозрастных магматических пород трансекта. Отдельно выделен подблок инфор-
мации о гранитоидах Хангайского батолита-гиганта. Ведется всесторонняя обработка 
геохимических данных с построением различных диаграмм и карт. 
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Результаты геохронологических исследований указывают на позднепермский воз-
раст батолитообразования. Формирование Хангайского батолита сопровождалось риф-
тогенными процессами по его обрамлению. Так, вдоль южной периферии батолита воз-
никла Гоби-Алтайская рифтовая зона, выполненная базальт-комендит-пантеллери-
товыми толщами и трассируемая массивами щелочных гранитов. Возраст вулканиче-
ских толщ 274 млн лет. Северное ограничение батолита определяет Северо-Монголь-
ская рифтовая зона. Она представляет достаточно широкую полосу грабенов, выпол-
ненных базальтовыми и базальт-трахит-пантеллеритовыми вулканическими толщами. 
В ее же пределах сосредоточены многочисленные массивы щелочных гранитов, сиени-
тов и габбро-монцонитов. Rb-Sг датировки пород бимодального комплекса отвечают 
интервалу 249-265 млн лет. 

Сопоставление рассчитанных мощностей земной коры и глубин залегания астено-
сферного слоя [3] и зональности ареалов магматизма Монголо-Охотской зоны уже вы-
явило интересную закономерность строения этого региона [4, 5]. Оказалось, что на фо-
не почти двукратных (35-60 км) вариаций толщины земной коры выделяется область 
более мощной коры, ограниченная изолинией 45 км, соответствующая Хангай-Хэнтэй-
ской области герцинской складчатости, где находятся наиболее крупные позднепалео-
зойский Хангайский и позднемезозойский Эгин-Дабинский гранитоидные батолиты. 
Поверхность Мохоровичича в этой части Монголо-Охотской зоны погружается от 45 
км до глубины свыше 60 км. В этой области отмечаются два крупных выступа астено-
сферы: Хангайский (50 км) и Хэнтэйский (70 км), коррелирующиеся с отмеченными 
выше максимумами толщины земной коры, в которых сконцентрированы крупные мас-
сы гранитоидов нормальной щелочности. 

Из-за отсутствия необходимых наблюдений о скоростном строении Центральной 
Монголии до настоящего времени имелось весьма общее представление, базирующееся 
в основном на томографических исследованиях по поверхностным волнам с разреше-
нием не более 250 х 250 км. Из-за редкой сети стационарных станций еще более обоб-
щенными являются результаты глобальной сейсмической томографии по Р-волнам. В 
2003 году 18 профильными станциями международного телесейсмического экспери-
мента MOBAL_2003 (Mongolian-Baikal Lithosphere seismological Transect), работавши-
ми в течение полугода в непрерывном режиме на юге Сибири и в Центральной Монго-
лии, были получены уникальные цифровые записи далеких и близких землетрясений. 
Для 1000-километрового профиля имеются первые результаты в виде скоростных раз-
резов поперечных волн, наиболее чувствительных к неоднородностям среды в интерва-
ле глубин 0-250 км [6]. Расположение профиля MOBAL_2003 практически совпадает с 
Центрально-Монгольским трансектом, исключая его самую южную часть (рис. 1). Эти 
сведения о сейсмических скоростях получены для каждой станции профиля и сведены 
в единый скоростной разрез методом линейной интерполяции. На рис. 2 представлен 
скоростной разрез поперечных волн для коры. Разрешение разреза по глубине опреде-
ляется параметризацией моделей (1.0-2.0 км для коры и 5 км на больших глубинах). По 
горизонтали детальность двумерного разреза характеризуется расстоянием между стан-
циями (30-80 км). Метод линейной интерполяции неизбежно вносит сглаживающий 
эффект – интерполяция проводилась по сетке из 20 столбцов и 20 слоёв. По детально-
сти полученные модели занимают промежуточное положение между исследованиями 
глубинного сейсмического зондирования и поверхностно-волновыми томографически-
ми образами.  

Изменение диапазона используемых частот в пределах 0.01-0.90 Герц и интервала 
минимизации от 15 секунд длины сигнала до 35 секунд, а также анализ различных вы-
борок землетрясений позволили убедиться, что особенности скоростного строения по 
профилю выделяются устойчиво, несмотря на некоторые вариации положения изоли-
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ний скоростей. Наиболее очевидными особенностями разреза для коры являются: её 
резкое утолщение при переходе от Сибирской платформы к Саянскому поднятию; гра-
диентность коромантийной границы почти под всеми станциями профиля; разделение 
разреза на явно выраженные различные зоны, гетерогенность подкоровой части разре-
за. Например, 30-километровая низкоскоростная толща коры под Саянами и Хамар-
Дабаном (станции OKTB, ARSH, KIRN, DLY2) южнее резко сменяется чередованием 
низкоскоростных и высокоскоростных слоев или линз. Изменение характера структуры 
коры соответствует схеме тектонического районирования [7] (см. рис. 1). Вызывает 
особый интерес чередование слоев повышенной и пониженной скорости. Можно пред-
положить, что причиной этому являлось в каледонский и раннегерцинский этапы раз-
вития земной коры проявление магматизма в островных дугах и на континентальных 
активных окраинах, предполагающее генерацию больших количеств магмы, связанных 
с явлением субдукции [2]. Большая часть магмы не достигала земной поверхности и 
кристаллизировалась в виде интрузий в земной коре. Более лёгкие магмы, например 
гранитоидные, могли проникать до верхних этажей коры. Магмы более высокой плот-
ности должны кристаллизоваться преимущественно в средней части коры. Более ос-
новная магма может также «подслаивать» кору, увеличивая её толщину. Несомненно, 
что полученная скоростная картина ещё нуждается как во всестороннем осмыслении, 
так и в дальнейшей детализации. 
 

 
 
Рис. 2. Скоростной разрез для S-волн до глубины 65 км, полученный методом функции приёмника по 
данным телесейсмического эксперимента MOBAL_2003. 
 
 

Новая, довольно детальная, информация о сейсмических скоростях (рис. 2) может 
существенно помочь в разработке комплексной модели корреляции геохимических па-
раметров магматизма и структуры литосферы в ее крупном региональном сечении, со-
ответствующем Центрально-Монгольскому международному глубинному трансекту. 

Работа поддержана интеграционным проектом СО РАН 6.17. 
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В позднем палеозое южная окраина Северо-Азиатского палеоконтинента развива-

лась в режиме сложной геодинамической обстановки, напоминающей обстановку «ка-
лифорнийского типа» [1]. К этому времени закончился этап герцинского корообразова-
ния, заключающийся в аккреции островных дуг, микроконтинентов (в том числе Юж-
но-Гобийского) и фрагментов океанических плато к палеоконтиненту, в результате чего 
был сформирован пояс южно-монгольских герцинид Центрально-Азиатского складча-
того пояса (ЦАСП). С начала карбона южная окраина Северо-Азиатского палеоконти-
нента представляла собой активную континентальную окраину (АКО). Здесь происхо-
дило формирование обширных вулканических полей пород дифференцированной ба-
зальт-андезит-дацит-риолитовой серии и сопряженных с ними интрузивных массивов 
гранодиорит-гранитового состава. Начиная со среднего карбона структурный рисунок и 
характер магматизма кардинально изменились. Здесь возникли системы узких широтно 
вытянутых грабенов, вложенных в структуры АКО, в которых сосредоточены вулкани-
ческие породы бимодальной базальт-комендит-пантеллеритовой ассоциации, массивы 
щелочных гранитов и протяженные дайковые пояса. Такие ассоциации являются ти-
пичными для континентальных рифтов, а характер проявлений (грабены и дайковые 
пояса) определенно фиксирует обстановку растяжения. Это позволило объединить 
близкие по возрасту грабены и массивы щелочных гранитов в рифтовые зоны Цен-
трально-Азиатской рифтовой системы [2]. Наиболее ранней и наиболее приближенной 
к краю палеоконтинента среди них является Гоби-Тяньшаньская рифтовая зона, кото-
рая в современной структуре ЦАСП трассируется от Центрального Казахстана через 
Северо-Восточный Китай южнее Джунгарского массива в Южную Монголию на рас-
стояние около 3000 км. Таким образом, сложная геодинамическая обстановка в позд-
нем палеозое на южной окраине Северо-Азиатского палеоконтинента сочетала в себе 
субдукционные условия с рифтогенным режимом. Геологические данные свидетельст-
вуют о незначительном перерыве во времени между магматизмом этих двух режимов 
[3]. Породы бимодальной ассоциации, как правило, залегают согласно на вулканитах 
АКО и отделены лишь маломощной пачкой туфогенно-осадочных пород. Однако гео-
хронологическими данными это не подтверждено. 

Проведенные нами геохронологические исследования позволили определить вре-
мя геодинамической перестройки на позднепалеозойской южной окраине Северо-Ази-
атского палеоконтинента, оценить временные интервалы окраинно-континентального 
магматизма на юге ЦАСП и длительность формирования Гоби-Тяньшаньской рифтовой 
зоны. 

Окраинно-континентальный магматизм. Начальные этапы окраинно-конти-
нентального магматизма были зафиксированы нами на юго-западе Монголии, где для 
гранодиоритов главной фазы массива хр. Адж-Богд (ЮМ-3/1 44° 57.61′с.ш. 95° 19.88′ 
в.д.) U-Pb методом по циркону установлен возраст (concordia age) 348±1 млн лет, 
СКВО=0.15, вероятность=0.70 (рисунок, а). В пределах ошибки этому значению соот-
ветствует возраст окраинно-континентальной вулканической толщи в Западном Тянь-
Шане на территории Китая − 345.9±9 млн лет [4]. 
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Диаграммы с конкордией для цирконов из магматических пород южной окраины Северо-Азиатского па-
леоконтинента. 
 
 

Более поздние окраинно-континентальные магматические события фиксируются 
по всей Южной Монголии. Для плагиогранитов хр. Эдрэнгийн-Нуру на юго-западе 
Монголии (ЮМ-7/1 44°10.11′ с.ш. 97°56.64′ в.д.) установлен U-Pb методом по циркону 
возраст (concordia age) 329±1 млн лет, СКВО=0.18, вероятность=0.67 (рисунок, б). Для 
трахириолитов АКО (43°04.64′ с.ш. 107°19.29′ в.д.) в провесах кровли Хан-Богдинского 
щелочно-гранитного массива на востоке Монголии определен возраст (U-Pb по цирко-
ну, concordia age) 331±1 млн лет, СКВО=1.1, вероятность=0.3 [5]. Этому же возрасту 
соответствует наклон Rb-Sr изохроны по вулканитам АКО из верхней части разреза в 
обрамлении Хан-Богдинского щелочно-гранитного массива − 329±5 млн лет. 

Таким образом, время формирования окраинно-континентального вулканического 
пояса и связанного с ним интрузивного магматизма на юге ЦАСП на сегодняшний день 
можно оценить интервалом 350−330 млн лет назад. 

Рифтогенный магматизм. Датирование рифтогенных событий проводилось на-
ми в пределах трех опорных регионов в Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоне: хребта 
Тост на западе и районов сомонов Хан-Богд и Хувсгэл на востоке.  

Ранее нами был получен возраст щелочных гранитов хр. Тост (43°08.27′ с.ш. 100° 
50.45′ в.д.) U-Pb методом по циркону, который составил (concordia age) 318±1 млн лет, 
СКВО=0.29, вероятность=0.59 [3]. В пределах ошибки этому же возрасту соответствует 
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наклон региональной Rb-Sr изохроны по валовым пробам вулканических пород бимо-
дальной ассоциации этого грабена − 314±5 млн лет СКВО=33. 

Расположенный в 500 км к востоку от хр. Тост крупнейший в Центральной Азии 
Хан-Богдинский массив щелочных гранитов датировался U-Pb методом по циркону из 
пород ГИФ и щелочно-гранитных пегматитов 2-ой фазы внедрения, которые показали 
соответственно значения возраста (concordia age) 290±1 млн лет, СКВО=0.23, вероят-
ность=0.63 и 292±1 млн лет, СКВО=1.06, вероятность=0.3 [5]. Этим значениям соот-
ветствуют и оценки возраста по Rb-Sr региональным изохронам для интрузивных по-
род − 287±3 млн лет, СКВО=1.8, и вулканических бимодальной ассоциации − 291±4 
млн лет, СКВО=52. 

Наиболее восточные проявления рифтогенного магматизма в Гоби-Тяньшаньской 
рифтовой зоне отмечаются к северо-востоку от сомона Хувсгэл, где фиксируется це-
почка щелочно-гранитных массивов северо-восточного−восточного простирания. Для 
наиболее крупного из таких массивов (СШБ-1270 46°51.93′ с.ш. 110°05.24′ в.д.) уста-
новлен возраст (U-Pb метод по циркону, concordia age) 284±1 млн лет (рисунок, в), 
СКВО=0.05, вероятность=0.82. 

Таким образом, полученные геохронологические данные свидетельствуют, что 
процессы рифтогенеза, охватившие огромный промежуток южной окраины Северо-
Азиатского палеоконтинента, протекали не одновременно. На сегодняшний день время 
начала процессов позднепалеозойского рифтогенеза можно оценить по возрасту ще-
лочных гранитов хр. Тост на западе Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоны − 318 млн лет. 
Позже рифтогенный магматизм постепенно смещался на восток, где 290 млн лет назад 
сформировалась вулканоплутоническая ассоциация Хан-Богд с крупнейшим в Цен-
тральной Азии массивом щелочных гранитов. Наиболее молодые проявления рифто-
генного магматизма в Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоне расположены в Юго-Вос-
точной Монголии в районе сомона Хувсгэл − щелочные граниты с возрастом 284 млн 
лет. Такие результаты говорят о том, что формирование Гоби-Тяньшаньской рифтовой 
зоны растянулось как минимум на 34 млн лет. 

Интервал времени между окраинно-континентальным и рифтогенным магматиз-
мом на южной окраине Северо-Азиатского палеоконтинента 330−318 млн лет может 
рассматриваться как время геодинамической перестройки, за которое произошло отми-
рание зоны субдукции и заложение зон внутриконтинентального рифтогенеза. Такая 
перестройка связывается с перекрытием краем палеоконтинента мантийного плюма 
или более сложной структуры, сочетающей срединно-океанический хребет герцинского 
палеоокеана, положение которого контролировалось мантийным плюмом. Существова-
ние такого мантийного плюма в океане до начала рифтогенеза подтверждается участи-
ем в строении пояса южно-монгольских герцинид офиолитовых комплексов с высоко-
титанистыми базальтами, близкими по составу к базальтам океанических плато [6, на-
ши неопубликованные данные]. 

Работа выполнена при финансовой поддержке Программы фундаментальных ис-
следований ОНЗ РАН № 10, РФФИ (проект 05-05-64001), проекта «Ведущие научные 
школы» НШ-6053.2006.5. 
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Баргузинская впадина расположена между поднятиями Баргузинского и Икатско-

го горных хребтов. Одной из особенностей этой котловины являются куйтуны Верхний 
и Нижний – хорошо выраженные увалы, разделенные между собой долиной р. Аргады 
и широким открытым пространством по левобережью Баргузина. Высота их, относи-
тельно днища впадины, колеблется от 30-50 до 180-200 м. Тыловая часть Нижнего Куй-
туна имеет пологое сочленение со склоном Икатского горного поднятия, обрываясь в 
сторону р. Баргузин. Для Верхнего Куйтуна характерна обратная ситуация – постепен-
ное слияние с днищем и размыв в тыловой части реками Аргадой и Гаргой. На поверх-
ности увалов широкое развитие получили эоловые явления с образованием выработан-
ных и аккумулятивных форм рельефа, их крутые уступы проработаны процессами 
склонового смыва и овражной сетью. Массивы куйтунов выполнены мощными толща-
ми песчаного материала и слагают не менее семи эрозионно-аккумулятивных и акку-
мулятивных террасовых уровней смешанного озерно-речного происхождения с приме-
сью фаций пролювиального, делювиального и эолового генезиса. Согласно структурно-
текстурным особенностям, осадки террасового комплекса подразделяются на две тол-
щи, соответствующие этапам седиментации высоких (VII-IV) и низких (III-I) террас. 

Самый высокий VII уровень эоплейстоцен-раннечетвертичного возраста высотой 
110-160 м занимает наиболее возвышенную часть куйтунов, где вскрываются самые 
верхние горизонты разреза, низы толщи обнажены в Улан-Бургинской депрессии. В 
целом он сложен желтовато-серыми, светло-серыми мелко-среднезернистыми (средне-
взвешенный диаметр частиц, x=0,3-0,5 мм), средне-мелкозернистыми (x=0,2-0,3) и 
алевритово-тонкозернистыми песками (x=0,1-0,2). Примеси – глинистый материал (до 
5-20 %) и грубозернисто-песчаные мелкогравийные разности (не более 2 %). Текстура 
песков субгоризонтальная, минеральный состав преимущественно кварц-полевошпато-
вый с добавлением темноцветов, слюд и хорошей окатанностью зерен. По коэффициен-
ту сортировки σ, значения которого находятся в пределах 0,1-0,4, осадки характеризу-
ются как хорошо и умеренно сортированные. Коэффициенты асимметрии Sk<1 и α>0 с 
положением моды преимущественно в левой, по отношению к медиане, крупнозерни-
стой, части эмпирического полигона распределения оценивают энергетические уровни 
живых сил седиментации на этот временной отрезок как относительно высокие (табл. 
1). Значения эксцесса в подавляющем большинстве случаев положительны, что харак-
теризует устойчивую динамику вещества на всем протяжении осадконакопления, хо-
рошую обработку материала, превышающую количество привноса, и, как итог, – отно-
сительно спокойный тектонический режим. Показатели коэффициента вариации ν по 
всей толще принадлежат диапазону от 0,5 до 0,8, что надежно аргументирует водное 
происхождение песчаных осадков (поле смешанного аллювиально-озерного генезиса). 
Дополнительным свидетельством этого утверждения является специфический облик 
кумулятивных кривых с наличием только двух точек перегиба на примерно равных 
процентных уровнях в первой и четвертой квартилях. 

Шестая терраса ранне-среднечетвертичного возраста высотой 80-100 м, кроме 
куйтунов, прослеживается по долинам крупных левых притоков р. Баргузин – Гарги, 
Улан-Бурги, Аргады, Жаргаланты. Ее отложения – это широкий песчаный спектр – от 
тонкозернистых (x=0,1-0,2 мм) до крупно-среднезернистых (x=0,5-0,6) с общим преоб-
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ладанием средне-мелкозернистых (x=0,25-0,4) кварц-полевошпатовых песков светло-
серого, желтовато-серого цвета. Стандартное отклонение (σ=0,06-0,4) определяет хо-
рошую, умеренную, реже – плохую отсортированность осадков. Кроме того, они асим-
метричны (Sk<1, α>0), мода сдвинута в сторону крупных частиц, эксцесс в большинст-
ве случаев имеет знак «+». Значения коэффициента вариации песков (ν=0,45-1,02) оп-
ределяют аквальный характер бассейна седиментации и относятся как к смешанному 
озерно-аллювиальному, так и к речному генотипам. Надежным подтверждением этому, 
помимо структурных особенностей, служит набор текстурных признаков – субгоризон-
тальная, субгоризонтально-волнистая, косая слоистость и преобладающая промытость 
отложений. 
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72-1 (7) 1,39 0,93 0,28 0,17 0,60 1,06 2,01 
72-2 (7) 1,46 0,93 0,26 0,16 0,62 1,04 1,83 
72-3 (7) 1,47 0,94 0,25 0,16 0,65 1,20 2,37 
72-4 (7) 1,50 1,06 0,25 0,17 0,67 1,20 2,24 

1043-1 (6) 1,36 1,04 0,44 0,24 0,54 1,43 4,98 
1043-2 (6) 1,35 0,95 0,33 0,17 0,52 0,77 1,48 
1044-1 (6) 1,39 0,90 0,51 0,34 0,67 2,06 5,78 
1044-2 (6) 1,36 1,06 0,44 0,23 0,52 1,36 4,84 
1086 (5) 1,66 0,79 0,14 0,11 0,79 2,49 10,83 
1087 (5) 1,58 0,71 0,17 0,11 0,66 1,78 7,27 
1088 (5) 1,56 0,95 0,22 0,16 0,73 1,41 2,95 
1089 (5) 1,44 0,91 0,24 0,16 0,66 1,53 3,86 
1091 (4) 1,76 0,88 0,21 0,23 1,10 3,31 16,04 
1092 (4) 1,36 0,85 0,18 0,14 0,75 2,41 9,68 
1093 (4) 1,53 0,79 0,15 0,13 0,85 2,74 11,48 
1094 (4) 1,37 0,96 0,18 0,13 0,72 2,03 7,46 

 
 

Средненеоплейстоценовая пятая терраса высотой 50-80 м занимает широкое 
пространство, обрамляя куйтуны со стороны современной долины р. Баргузин. Поверх-
ность ее, как и поверхности более высоких порядков, в значительной степени изменена 
ветровой эрозией и аккумуляцией с образованием дефляционных и аккумулятивных 
форм с мощностью толщи перевеянных песков до 2-3 метров. По литологическим и 
гранулометрическим параметрам осадки имеют много качеств, схожих с таковыми из 
вышезалегающей террасовой ступени. Наибольшее распространение в разрезах полу-
чили субгоризонтально-, косо-, наклонно-слоистые кварц-полевошпатовые мелко-сред-
незернистые (x=0,15-0,3 мм) и среднезернистые (x=0,3-0,6) пески сероватых оттенков с 
редкими прослоями гравийных частиц, хорошей, а также умеренной сортировки (σ= 
=0,13-0,4), асимметричные со сдвинутой доминантной модой в сторону крупных частиц 
(Sk<1, α>0). Им свойствен положительный эксцесс и значения коэффициента вариации 
(ν=0,4-1,0), соответствующие области совмещенного озерно-речного и аллювиального 
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генезиса с периодическими изменениями водности. 
Четвертая терраса высотой 25-50 м сформировалась во второй половине сред-

него неоплейстоцена. Отложения ее выдержанной полосой окаймляют песчаные увалы 
и представлены в основном ритмично-слоистыми серыми кварц-полевошпатовыми 
разнозернистыми песками (x=0,3-0,9 мм), нередко с гравием и преобладанием мелких, а 
также средних фракций. Текстура – ритмичная субгоризонтальная, субгоризонтально-
волнистая, косая, перекрестная. Песчаным фракциям присуща хорошая и умеренная 
сортировка (σ=0,09-0,7), характерна асимметрия распределений, благодаря которой 
крупнозернистая часть обломочного спектра оказалась значительно лучше обработан-
ной, чем мелкозернистая (Sk<1, α>0). Значения эксцесса плюсовые, числовые показате-
ли коэффициента вариации редко превышают 1,0. 
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72-1 0,30 0,20 0,35 0,44 0,24 0,47 41,2 19,3 0,06 
72-2 0,31 0,20 0,37 0,43 0,22 0,40 41,7 15,8 0,05 
72-3 0,31 0,20 0,38 0,42 0,22 0,37 42,0 17,7 0,05 
72-4 0,31 0,20 0,38 0,42 0,22 0,37 42,0 21,1 0,05 

1043-1 0,35 0,23 0,27 0,52 0,32 1,09 38,2 31,6 0,10 
1043-2 0,33 0,21 0,31 0,46 0,27 0,65 40,1 23,9 0,07 
1044-1 0,37 0,23 0,25 0,55 0,35 1,39 37,3 78,1 0,12 
1044-2 0,35 0,23 0,27 0,52 0,32 1,09 38,2 30,0 0,10 
1086 0,28 0,18 0,70 0,35 0,13 0,09 46,3 16,3 0,02 
1087 0,29 0,19 0,56 0,37 0,16 0,15 44,8 13,2 0,03 
1088 0,30 0,19 0,43 0,40 0,20 0,28 42,9 13,9 0,04 
1089 0,31 0,20 0,39 0,41 0,21 0,34 42,3 21,9 0,04 
1091 0,30 0,19 0,45 0,40 0,19 0,25 43,2 41,2 0,04 
1092 0,29 0,19 0,52 0,38 0,17 0,18 44,4 20,3 0,03 
1093 0,29 0,18 0,64 0,36 0,14 0,11 45,7 20,5 0,02 
1094 0,29 0,19 0,52 0,38 0,17 0,18 44,4 15,8 0,03 

 
 

Так как в руслоформирующих фракциях высоких террас подавляющее преимуще-
ство принадлежит средне-, мелко- и тонкозернистым пескам, то главным средством 
транспортировки обломочных частиц в водной среде на этот временной промежуток 
становится сальтационный способ при функциональной зависимости взвесей. Динами-
ка потока имела наиболее распространенный, переходный между турбулентным и ла-
минарным режимами тип осаждения (0,1<x<1,0), что подтверждается параметрами 
универсального критерия Ляпина (β>0,2), который, кроме того, указывает на непре-
рывность и однонаправленность природы движения аквальной среды. Проведенные па-
леопотамологические исследования дают возможность восстановить следующую об-
становку накопления песчаных отложений. Аккумуляция совершалась в обширных 
слабопроточных стационарных неглубоких (до 3,5-4 м) озеровидных водоемах. Для во-
дотоков, транспортировавших сюда обломочный материал, был свойствен умеренный 
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гидрологический режим. Палеореки соотносятся с равнинным (Fr<0,1), реже полугор-
ным (развитые аккумулятивные формы, Fr=0,1-0,3) типами натуральных, блуждающих, 
чистых, незасоренных (отсутствие органических остатков) русел с водосборной площа-
дью >100 км2 и свободным течением воды (табл. 2). Условия состояния ложа были бла-
гоприятными и весьма благоприятными (n=37-45). Для того чтобы отложения с задан-
ными размерностями частиц пришли в движение и испытали перенос, наименьшие зна-
чения срывающих скоростей водного потока должны были достичь предела 0,3-0,4 м/с. 
Новая аккумуляция протекала при уменьшении придонной скорости до 0,18-0,24 м/с. 
Поверхностные скорости течения палеорек составляли 0,6 м/с, уклоны водного зеркала 
– 0,5-1,6‰. Максимальные глубины в меженную фазу колебались от 0,3-0,5 до 0,9-1,2 
м, ширина русел в момент самого большого заполнения водой до выхода на пойменный 
уровень варьировала от 20 до 110 метров. По вычисленным гидродинамическим пока-
зателям данные потоки могли передвигать обломки пород размерностью от крупного 
гравия до средней гальки – 10-25 мм, что подтверждается данными фракционного ана-
лиза. Число Лохтина (Λ=2,5-3,0) указывает на приближение исследуемых водотоков к 
водоприемному бассейну в условиях близкой дельты с делением единого крупного 
русла на ряд отдельных потоков. ϕ-критерий устойчивости русел определяет их слабо-
подвижное (<100 единиц) состояние и неспособность выполнять существенное количе-
ство эрозионных работ. 

Таким образом, слагающие высокие террасы куйтунов осадки накапливались в 
мелководных проточных озерных водоемах со слабым волнением и придонным тече-
нием (горизонтально-слоистые алевритово-тонкопесчаные разновидности береговых и 
прибрежных фаций лимнической макрофации) и однонаправленных слабодинамичных 
потоках речного облика с подпорным, замедленным движением воды (наклонно- и ко-
сослоистые мелко-среднезернистые пески русловых и пойменных фаций речной мак-
рофации). Подтверждением существования озерного режима осадконакопления в Бар-
гузинской впадине в первой половине неоплейстоцена могут служить находки малако-
фауны, представленные следующими видами моллюсков: Lymnaea (Peregriana) lagotis 
Schranck, L. (P.) ovata Drap., L. (P.) peregra Müll., L. (P.) intermedia Lamarck, L. (P.) ani-
sus Jurarilus, L. (P.) actonucus Fer., L. (P.) armiger crista L., Euglesa (Cyelocalyx) ex. gr. 
obtusalis Pfeifer, Euglesa (Casertiana) aff. casertana Poli, Pisidium sp. Средой обитания 
данных видов были неглубокие, стационарные, слабопроточные водоемы с сезонным 
дефицитом кислорода, поросшие водной растительностью (присутствие Liminaca 
intermedia, Arinider crista). 

Исследования проведены при поддержке РФФИ-Байкал (грант № 05-05-97281). 
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СЕДИМЕНТОГЕНЕЗ И ПАЛЕОГЕОГРАФИЯ НИЗКОГО ТЕРРАСОВОГО 
КОМПЛЕКСА БАРГУЗИНСКОЙ ВПАДИНЫ 

 
В.Л. Коломиец, Р.Ц. Будаев 

 
Улан-Удэ, Геологический институт СО РАН, kolom@gin.bsc.buryatia.ru 

 
Низкий террасовый комплекс Баргузинской впадины, входящей в систему Бай-

кальской рифтовой зоны, состоит из трех уровней. Самой высокой в этой серии являет-
ся третья надпойменная терраса высотой 15-25 м. Ей свойственно фрагментарное или 
прерывистое в виде узких полос (50-150 м) распространение по левобережью р. Баргу-
зин, а также его левым, крупным, берущим начало в Икатском хребте притокам, – Жар-
галанты, Улан-Бурги, Аргады. В долине Баргузина терраса часто размыта, отдельные ее 
останцы отмечаются среди пойменных отложений, нередко она прислонена к высоким 
эрозионно-аккумулятивным уровням куйтунов. Кроме того, слагает основание самого 
малого и невысокого из куйтунов – Сувинского. Здесь терраса до глубины разреза в 4-6 
м имеет плащеобразное перекрытие эоловыми образованиями зрелой стадии перевева-
ния с наличием от 2-3 до 4-5 горизонтов погребенных почв. Поверхность ее покрыта 
многочисленными дефляционными и аккумулятивными формами мезо- и микрорелье-
фа, ориентированными, как правило, по направлению продольной оси самой впадины, 
как более древними – с пологими склонами, закрепленными растительностью, так и 
молодыми – с резко выраженной морфологией. 

Отложениям этого уровня свойственно довольно большое структурное разнообра-
зие, зависящее от места расположения террасы. В целом, для участков, залегающих на 
достаточном удалении от прибортовых частей впадины, в верхнем слое характерно 
присутствие серых (от светлого до темного оттенков), желтовато-серых маломощных 
субгоризонтально-, слабоволнисто- и наклонно-слоистых ритмичных за счет включе-
ний органики и ожелезнения тонкообломочных пород – от песчаных алевритов (сред-
невзвешенный размер частиц x=0,11-0,15 мм), алевропесков (x=0,16-0,17), мелкозерни-
сто-алевритовых (x=0,18-0,19) до мелкозернистых (x=0,20) и средне-мелкозернистых 
(x=0,22-0,25) песков. По мере увеличения глубины залегания происходит укрупнение 
зерна – преобладают мелко- (x=0,25-0,30) и крупно-среднезернистые (x=0,30-0,50) пес-
ки схожей цветовой гаммы, лучше промытые (уменьшение доли алевритово-пелитовых 
частиц до 15 %) с вмещающими обломками грубозернисто-гравийной размерности (до 
1%). Минеральный состав осадков кварц-полевошпатовый (значения коэффициента 
мономинеральности – 0,42-0,92). В случае же нахождения данного уровня в приподош-
венной части днища (например, со стороны Аргадинского кристаллического отрога), а 
также во впадинах-сателлитах (Улан-Бургинская, Яссинская) происходит заметное воз-
растание диаметра частиц руслоформирующих фракций – до гравелисто-дресвянистых 
песков (x=0,74) и гравийно-дресвяно-песчаных смесей (x=1,57). Псефитовый материал 
имеет слабую окатанность до второго класса, наряду с повышенными содержаниями 
мелких дресвы и гравия (4-17 %) появляются их крупные аналоги (до 2 %), а также 
мелкие щебень и галька (1,7-2,2 %). Очевидно, что данная составная часть грануломет-
рического спектра имеет сугубо локальное происхождение, учитывая в первую очередь 
его аналогичный петросостав и слабую степень обработки. Поэтому использовать такие 
рассевы в проведении дальнейших реконструкций было бы не совсем корректно – не 
обязательно конечное формирование состава отложений происходило только за счет 
флювиального переноса, доставка материала могла носить как склоновый, так и про-
лювиальный характер. 

Параметры, оценивающие меру отсортированности песчаных пород (коэффици-
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ент сортировки Траска, S0 =1,11-1,87, стандартное отклонение σ=0,13-0,28), описывают 
их как совершенно, хорошо, умеренно, реже – недостаточно сортированные. Асиммет-
рия распределения (Sk<1, α>0), как правило, сдвинута в сторону крупных частиц с ле-
восторонним по отношению к медиане местонахождением моды осадка, что определяет 
сравнительно высокую степень энергетического баланса бассейна аккумуляции. Для 
эксцесса, определяющего чуткость реакции среды осадконакопления на изменения ди-
намичности проявления живых сил седиментации, привнос и обработку новых порций 
материала и, в целом, особенности протекания тектонических явлений на данной тер-
ритории, характерны вариации его чисельных значений – от единиц до десятков, а ино-
гда и сотен единиц. В первом случае среда носила более подвижный характер, обуслов-
ленный тектонической, а возможно и климатической составляющей, который привел к 
усилению эрозионно-денудационных процессов в исследуемом районе, перегруженно-
сти водных артерий дезинтегрированным субстратом, недостаточной его механической 
дифференциации и как следствие – превалированию слабосортированных осадков. 
Описываемый сценарный ход развития свойствен, в первую очередь, нижним горизон-
там толщи. Верхам разреза присуща меньшая событийная насыщенность, проявившая-
ся в некоторой стабилизации процессов эндо- и экзогенеза, что способствовало форми-
рованию отложений зрелого структурного ряда с высоким уровнем сортировки. Значе-
ния коэффициента вариации песков (ν=0,53-1,19) определяют аквальный характер бас-
сейна седиментации и достоверно относятся к аллювиальному генотипу. 

Поскольку наибольшее значение в руслоформирующих фракциях имеют тонко-
мелко-среднезернистые пески, то, следовательно, доминантная транспортировка обло-
мочных частиц осуществлялась способом «пушечного ядра», а также перемещением 
малых размерностей во взвеси в виде суспензии за счет гидравлических ловушек в вер-
тикальной толще водотока, динамика которого имела главным образом переходный тип 
между турбулентным и ламинарным режимом осаждения (0,1<x<1,0). Реки характери-
зовались малыми уклонами палеорусел от – 0,1-0,5 до 0,8-1,0 м/км, скоростями достав-
ки частиц 0,28-0,34 м/с, придонными скоростями аккумуляции 0,17-0,23 м/с, поверхно-
стными скоростями течения 0,28-0,56 м/с, меженными максимальными глубинами 0,3-
0,9 м и шириной потоков на стадии их максимального заполнения водой 6,5-57,5 м. По 
числу Фруда водотокам был свойствен равнинный (Fr<0,1), реже полугорный (Fr=0,1-
0,3) тип устойчивых, хорошо разработанных русел с площадью водосборного бассейна 
>100 км2, с беспрепятственным течением воды в обычных, благоприятных и весьма 
благоприятных ситуациях положения ложа (коэффициент шероховатости n=25-45). 
Значения ϕ-критерия устойчивости русел менее 100 единиц конкретизируют их слабо-
подвижный характер. В фациальном отношении осадки принадлежат речной макрофа-
ции (русловая и пойменная группы). 

Возраст формирования террасы следует принять как верхненеоплейстоценовый 
(казанцевское межледниковье). Аргументацией этому может служить ее пространст-
венно-высотное положение среди других уровневых поверхностей Баргузинской впа-
дины; особенности седиментогенеза – наличие двух толщ: нижней, образовавшейся в 
динамичной среде с ее повышенным энергетизмом за счет достаточного количества 
свободной воды, и верхней – более спокойной с меньшими водными объемами, дефи-
цит которых был обусловлен, по-видимому, началом аридизации климата в ермаков-
скую (раннезырянскую) эпоху. Кроме того, в пределах этой террасы у с. Элесун обна-
ружены костные остатки лошадей (Equus sp., Equus caballus), бизона (Bison priscus) и 
быка (Boj sp), время обитания которых – начало позднего неоплейстоцена. 

Вторая надпойменная терраса (9-12 м) имеет схожее с третьей залегание – рас-
пространена в прирусловых частях р. Баргузина и его левых притоков – Жаргаланты, 
Гарги, Аргады и Улан-Бурги. Плановым ее очертаниям свойственна фрагментарность в 
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виде нешироких прерывистых полос. Поверхность террасы горизонтальная или слабо-
наклонная, часто переработана эоловыми дефляционными процессами. Осадки – свет-
ло-серые, серовато-желтоватые, желтоватые субгоризонтально-, волнисто- и косослои-
стые с мелкими (2-5 см) и очень мелкими (<1 см) слойками, алевритово-мелкозернис-
тые (x=0,11-0,19 мм) и гравелисто-средне-мелкозернистые пески (x=0,41-0,96). Для от-
ложений этого уровня в первую очередь характерна полифракционность (до 6-8 фрак-
ций), функционально зависящая от преобладания турбулентности в водной среде и 
свойственная именно аллювиальному типу аккумуляции наносов. В псаммитовом спек-
тре руководящими фракциями, за редким исключением, являются размерности от 0,63 
до 0,315 мм (до 60 % от общей массы) и 0,315-0,14 мм (10-50 %). Достаточно весомая 
часть принадлежит доле алевритов и глин (5-10, реже 30-40 %), меньше песка крупного 
(10-20 %) и грубого (0,5-12 %). Обломочные частицы соответствуют гравийной раз-
мерности, как мелкой (1,5-2,5 %), так и крупной (0,5-1 %). В минералогическом составе 
преобладают полевые шпаты, кварца от трети до половины меньше (коэффициент мо-
номинеральности 0,54-0,64), зерна (до 70 %) хорошо окатаны, остальные – полуоката-
ны. 

Сортированность материала от очень хорошей до умеренной (S0=1,32-1,58; σ= 
=0,08-0,35), модальность распределений сдвинута в сторону как крупных (Sk<1), так и 
мелких частиц (Sk>1) (в соотношении 5:2), эксцесс положителен (τ>0). Такое положе-
ние статистических характеристик свидетельствует о более-менее стабильной динами-
ке привноса вещества на протяжении всего периода осадконакопления, относительно 
спокойном тектоническом режиме и низких энергетических уровнях живых сил седи-
ментации. Параметры коэффициента изменчивости (ν=0,6-1,99) принадлежат сектору 
стационарных однонаправленных водотоков с сезонными колебаниями водности. 

Аккумуляция осадков осуществлялась мобильными полугорного, реже слабомо-
бильными потоками равнинного типа в благоприятных условиях состояния ложа (n=33-
48). Имел место переходный режим осаждения, сальтационный перенос, а также дон-
ное волочение, что обосновывается значениями универсального критерия Ляпина (β= 
=0,17-0,47), указывающего на образование мелкогрядовых подвижных форм руслового 
рельефа, нашедших свое выражение в наличии наклонно-слоистых текстур в разрезах. 
Сдвигающие скорости колебались в пределах от 0,27-0,30 до 0,45 м/с, предельные ско-
рости накопления от 0,18-0,2 до 0,3 м/с, поверхностные скорости течения – 0,3-0,7 м/с, 
уклоны водного зеркала – 1,0-3,1 м/км. Нижний порог глубины составлял 0,3-1,0 м с 
ростом его до 2,2 м в момент, предшествовавший выходу воды на пойму, при ширине 
русла 10-37 м соответственно. В фациальном плане подобные условия характерны для 
русловых фаций речной макрофации. 

Время накопления отложений второй террасы – ермаковское, так как в некоторых 
разрезах встречены сингенетичные криотурбации, связанные с развитием многолетней 
мерзлоты и фиксирующие первое устойчивое похолодание после накопления казанцев-
ского аллювия. В правом борту долины р. Жаргаланты в овраге, прорезающем тело тер-
расы, найдены фрагментные костные остатки зубра (Bison priscus cf. occidentalis), носо-
рога (Coelodonta sp.) и овцебыка (Servus sp.), обитавших в позднем неоплейстоцене. 

Первая надпойменная терраса финальнонеоплейстоценово-раннеголоценого воз-
раста (7-9 м) залегает в виде изометричных округлых, вытянутых или неправильной 
формы останцов среди пойменного уровня долины Баргузина, а также полосами по 
обоим берегам рек Гарги, Улан-Бурги, Аргады. Характерно двучленное строение: ниж-
ние горизонты сложены косослоистыми гравелистыми разнозернистыми песками 
(x=0,56-1,04 мм), нередко с включениями малых валунов и галек. Порода имеет недос-
таточную, плохую и очень плохую сортировку (S0 >2,0), левостороннюю скошенность 
эмпирического полигона распределения (мода больше медианы), эксцесс со знаком «+» 
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и значения коэффициента вариации (ν=1,5-2,35), соответствующие области высокотур-
булентных водотоков речного облика с поступательным характером движения воды. 
Верхняя толща с дневной поверхности представлена буровато-серыми, бурыми мас-
сивными бестекстурными алевритами (x=0,08), прослоями илов, органики, погребен-
ных почв, а ниже – серыми, желтовато-серыми, с субгоризонтальной и наклонной слои-
стостью средне-мелкозернистыми (x=0,28-0,30) и мелко-среднезернистыми (x=0,33-
0,56) песками очень хорошей и хорошей сортировки со сдвинуто-модальным в сторону 
крупных частиц распределением, невысоким положительным эксцессом. Коэффициент 
изменчивости песков указывает на их аккумуляцию в малодинамичной водной среде с 
сезонно-колебательным положением уровневой поверхности. 

Палеопотамологические ситуации осадконакопления верхних горизонтов по боль-
шинству гидродинамических показателей имеют черты сходства с характером форми-
рования второй и третьей надпойменных террас. Потокам, образовавшим основание 
разреза изучаемой террасы, был свойствен полугорный с развитыми грядовыми под-
вижными формами донного рельефа тип русла преимущественно средних рек (Fr=0,16-
0,22), который находился в благоприятных условиях состояния ложа со свободным те-
чением (n=33-36). Скорости водотоков составляли 0,55-0,7 м/с, пульсационные сдви-
гающие скорости перемещения обломочного субстрата – 0,37-0,45 м/с, придонные ско-
рости аккумуляции – 0,25-0,3 м/с, меженные глубины – 0,95-2,2 м, уклоны продольного 
профиля – 1,4-3,1‰. Поэтому генетико-фациальная природа этих осадков вполне со-
поставляется с аллювиальными русловыми грядовыми песками речной макрофации. 

В заключение, рассматривая поздненеоплейстоценовый седиментогенез низкого 
террасового комплекса Баргузинской впадины, можно прийти к следующим выводам. 
Накопление его осуществлялось преимущественно за счет процессов и механизмов, 
протекающих в любых речных системах. Толщи сформированы материалом русловых 
и, как правило, венчающих разрезы пойменных фаций перстративной фазы аллювиаль-
ной аккумуляции. В зависимости от тектоно-климатических особенностей территории 
русловые потоки претерпевали соответствующие изменения гидродинамического и 
энергетического режимов, нашедших отражение в неоднократных изменениях структу-
ры осадков. Днище котловины было суходольным, спуск ингрессионных вод завершил-
ся, по всей видимости, к началу казанцевского времени, так как именно с этого отрезка 
широкое развитие во впадине получили отложения из иных парагенетических рядов 
континентальных осадочных образований. 

Исследования проведены при поддержке РФФИ (грант №05-05-97281 Байкал). 
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НЕОПЛЕЙСТОЦЕНОВЫЕ ОТЛОЖЕНИЯ НАЛИМОВСКОЙ ВПАДИНЫ ЮГО-
ВОСТОЧНОГО ПРИБАЙКАЛЬЯ И ИХ ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКАЯ 

ХАРАКТЕРИСТИКА 
 

В.Л. Коломиец, Р.Ц. Будаев 
 

Улан-Удэ, Геологический институт СО РАН, kolom@gin.bsc.buryatia.ru 
 

Налимовская (Горячинская) впадина расположена на юго-восточном побережье 
оз. Байкал. Депрессия имеет северо-восточную ориентировку, воронкообразно сужает-
ся вверх по течению р. Налимовки на 17-18 км, наиболее широкая ее часть вытянута 
вдоль берега бухты Безымянной на 6,5 км. На пологонаклонном в сторону Байкала, 
террасированном днище котловины с абсолютными высотами 456-540 м развит рав-
нинный (в прибрежной полосе, а также нижнем течении рек Налимовка и Безымянка) и 
холмисто-увалистый (в среднем и верхнем течении р. Налимовка) аккумулятивный 
рельеф. Еще одной характерной особенностью депрессии является цепочка пологос-
клонных сопок с куполообразными вершинами, сложенная кристаллическими сланца-
ми, плагиогнейсами и амфиболитами архейской черногривинской свиты, вытянутая в 
северо-восточном направлении и разделяющая впадину на две, несколько непропор-
циональные, части. 

Для познания неоплейстоценовой истории развития изучаемой депрессии наи-
больший интерес представляют разноуровневые и разновозрастные поверхности ее 
днища озерного и озерно-аллювиального генезиса. Седьмой эрозионно-аккумулятив-
ный уровень высотой 120-140 м имеет ограниченное распространение, залегает в виде 
неширокой фрагментарной полосы, размытой сетью небольших эпизодических водото-
ков на ряд вытянутых и округлых наклонных площадок средним размером 1х0,5 км 
вдоль подножья черногривинского склона впадины. Сложен серовато-коричневатыми с 
очень мелкими и мелкими слойками субгоризонтально-слоистыми мелко-среднезернис-
тыми песками (средневзвешенный диаметр частиц x=0,36-0,44) кварцевого состава (80 
%). Доминантой выступает фракция 0,63-0,315 мм, на ее долю приходится от 43 до 50 
% общей массы вещества, несколько меньше частиц мелкозернистой размерности 
(0,315-0,14 мм) – 34-36 %, низкие содержания характерны для соседних фракций – 
крупнозернистой – 1,25-0,63 мм (4-15 %) и алевритово-глинистой – <0,14 мм (5-12 %). 
В гранулометрическом спектре присутствует также минимальное количество грубозер-
нистых частиц (до 1 %) и единичные включения мелкого гравия (0,1 %). Из этих осад-
ков на основе радиотермолюминесцентного (РТЛ) метода получена абсолютная дата 
(1000000±90000, ГИН СО РАН-399), соответствующая верхнему эоплейстоцену (суб-
зона Харамильо ортозоны Матуяма по общей магнитостратиграфической шкале квар-
тера) и коррелирующаяся с эоплейстоцен-нижненеоплейстоценовым этапом седимен-
тогенеза Байкальской рифтовой зоны. Следует заметить, что на сегодняшний день это 
самые древние отложения исследуемого района, возраст которых подтвержден инстру-
ментально. 

Осадки характеризуются очень хорошей и хорошей сортировкой (S0=1,43-1,47; 
σ=0,19-0,28), что отражает среднее расстояние их перемещения в бассейне седимента-
ции (таблица). Кроме того, они имеют асимметричное распределение со сдвинутой в 
сторону крупных частиц модой (Sk<1, α>0), значение которой равно 0,54 мм, что соот-
ветствует диаметру наиболее часто встречающихся частиц в породе. Энергетизм живых 
сил седиментации при их накоплении обладал некоторым динамизмом, тектонические 
условия осадконакопления были стабильными с определенным дефицитом поступаю-
щего вещества (τ>0). Коэффициент вариации определяет происхождение данных осад-
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ков (ν=0,52-0,64) как аквальное и принадлежит смешанному полю аллювиально-озер-
ного генезиса. 

Палеопотамологические исследования позволяют реконструировать следующую 
обстановку аккумуляции песчаных отложений данного уровня. Накопление их могло 
совершаться в условиях слабопроточных неглубоких (до 2 м) озерных водоемов с уме-
ренным гидрологическим режимом водотоков, транспортировавших сюда обломочный 
материал. Палеореки характеризовались равнинным (Fr≤0,1) типом естественных блу-
ждающих русел с площадью водосбора >100 км2 в благоприятных условиях состояния 
ложа и свободного течения воды (n=38,2-39,5). Минимальные значения срывающих 
скоростей водного потока, при которых наносы с заданными гранулометрическими па-
раметрами приходили в движение и испытывали перенос, составляли 0,35 м/с, новое их 
осаждение происходило с уменьшением придонной скорости до 0,21-0,23 м/с. Поверх-
ностные скорости течения палеорек были в пределах 0,5 м/с, уклоны водного зеркала 
равнялись 0,8-1,1 м/км. Максимальные глубины в меженный период составляли 0,3 м, 
ширина русел в момент наибольшего заполнения водой до выхода на пойму колебалась 
в пределах 10-22 метра. 
 

Статистические параметры осадков 
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124 (7) 1,43 0,87 0,36 0,19 0,52 1,15 5,10 
1509-1 (7) 1,35 0,98 0,44 0,28 0,64 2,61 20,13 
126 (6) 1,45 0,90 0,40 0,28 0,70 3,29 25,01 
128 (6) 1,49 0,75 0,39 0,26 0,68 1,65 5,37 
120 (5) 1,38 0,87 0,43 0,28 0,66 3,27 25,00 
1505-1 (5) 1,38 0,95 0,41 0,23 0,55 1,16 2,16 
113 (4) 1,41 1,02 0,58 0,39 0,69 2,41 10,48 
1502-2 (4) 1,53 0,99 0,43 0,25 0,59 1,16 1,98 
109 (3) 1,22 1,02 0,45 0,25 0,50 1,93 8,57 
111 (3) 1,32 1,22 0,51 0,31 0,59 2,95 17,69 
1501-2 (2) 1,36 0,97 0,57 0,32 0,57 2,05 11,64 

 
 

Шестая эрозионно-аккумулятивная терраса ранне-средненеоплейстоценового 
возраста (высота 60-80 м) распространена преимущественно вдоль северо-западного 
склона хр. Черная Грива, прислоняясь, как правило, к телу седьмого уровня. Она состо-
ит из отдельных, разобщенных участков ввиду размыва существовавшей ранее единой 
поверхности временными потоками и мелкими ручьями. Выполнена серовато-корич-
неватыми субгоризонтально-слабоволнисто- и наклонно-слоистыми с прослоями не-
большой мощности мелко-среднезернистыми песками (x=0,39-0,40 мм) полевошпат-
кварцевого (30 и 65 % соответственно) и кварцевого (80 %) состава. Фракционный со-
став имеет схожие черты с предыдущим уровнем – характерны стабильные одновер-
шинные, открытые в правой части эмпирических полигонов распределения псаммито-
вого материала с господством фракций 0,63-0,315 и 0,315-0,14 мм (42-52 и 21-32 %), 
подчиненным значением крупнозернистой (8-15 %) размерности и тонкого субстрата 
(11-18 %), а также редкими грубыми (до 1 %) и гравийными частицами (0,5 %). Ухуд-
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шение параметра сортировки (хорошая до умеренной) указывает на сокращение длины 
транспортировки транзитных фракций от источников разрушения материала до прием-
ного седиментационного бассейна, динамизм которого отличался самодостаточным 
энергетическим потенциалом (Sk<1, α>0), позволяющим осуществлять должным обра-
зом обработку привносимого материала на фоне относительной тектонической ста-
бильности (τ>0) (таблица). 

Коэффициент изменчивости принадлежит сектору перекрытия параметров, опре-
деляющих лимническое и речное происхождение, и, следовательно, соответствует ал-
лювиально-озерному генетическому типу континентальных осадочных образований. 
Условия среды осадконакопления этой толщи характеризуются наличием неглубоких 
устойчивых слабопроточных озеровидных объектов с сетью палеопотоков равнинного 
типа (Fr≤0,1), имеющих постоянное, сравнительно чистое русло с отсутствием органи-
ческих остатков (n=38-39) и площадью водосбора не менее чем 100 км2. При достиже-
нии порога срывающих придонных скоростей 0,35 м/с в русле происходил размыв его 
ложа: частицы приходили в движение и испытывали перенос сальтационным способом. 
Новая аккумуляция наступала с уменьшением этих скоростей до своего нижнего пре-
дела – 0,22 м/с. Скорости потока по вертикали его глубины были не более 0,5 м/с, ук-
лоны водного зеркала равнялись 0,89-0,93 м/км. Максимальные меженные глубины со-
ставляли 0,3 м, паводковые – до 2,1 м, ширина русла в момент выхода на пойму – 4-5 м. 
Фациальная природа данных осадков – преимущественно береговые, прибрежные фа-
ции лимнической, а также подгруппа русловых нестрежневых фаций речной макрофа-
ции. 

В первой половине среднего неоплейстоцена произошло формирование пятой 
эрозионно-аккумулятивной террасы высотой 40-50 м. Данная поверхность приурочена 
к присклоновой части котловины со стороны хребта Черная Грива, занимает самое низ-
кое положение в серии высоких террас и окаймляет неширокой полосой до 0,5 км внут-
ривпадинный выступ (порог) кристаллического фундамента. Осадки ее представлены 
довольно однообразным литологическим составом – коричневато-желтоватыми, серо-
вато-желтоватыми субгоризонтально-слоистыми с наклонными и слабоволнистыми ма-
ломощными прослоями полевошпат-кварцевыми (25 и 74 %) мелко-среднезернистыми 
песками (x=0,41-0,43 мм). Набор фракций и их процентное содержание, а следователь-
но, статистические и палеопотамологические характеристики не имеют существенных 
отличий от таковых их более высоких уровней данной депрессии, что является доказа-
тельством существования схожих обстановок седиментации, имевших место на иссле-
дуемой территории в данный промежуток квартера. 

Значительно большее распространение имеет четвертая эрозионно-аккумулятив-
ная терраса (вторая половина среднего неоплейстоцена, 25-35 м), которая занимает 
большое по площади вытянутое по направлению к продольной оси впадины простран-
ство перед приподнятой тектонической перемычкой в пределах расширенной части де-
прессии, примыкающей непосредственно к береговой зоне озера Байкал. Изученное 
вещество являет собой песчаный промытый преимущественно кварцевый (до 80 %) ма-
териал коричневатого, серовато-коричневатого, серого, серо-желтого цвета мелко- (x= 
=0,42-0,45) и крупно-среднезернистой структуры (x=0,51-0,58), с четко выраженной 
субгоризонтальной, пологоволнистой, реже косой, линзовидной текстурой, а также от-
дельными прослоями малой мощности илистых и гравелистых песков с мелкопсефито-
выми частицами 3-4 класса окатанности. Эмпирическим полигонам распределения 
свойственна ярко выраженная почти симметричная гомомодальность (значения коэф-
фициента асимметрии Траска Sk≈1) при наличии вариаций сортированности субстрата 
– от совершенной (коэффициент сортировки Траска S0= 1,25-1,32 – значительный путь 
перемещения или длительная обработка в достаточно подвижной среде) до умеренной 
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(S0=1,53-1,58 – сокращение времени транспортировки или менее продолжительная 
дифференциация) при соответствующей корреляции изменений тектонического фона – 
от более стабильного сценария явлений (значения τ в пределах первых десятков еди-
ниц) к менее устойчивому (значения τ в пределах первых единиц). Показатели коэффи-
циента вариации (ν=0,55-0,69) сопоставляются с полем смешения двух обстановок се-
диментации, но с учетом близости к Байкалу и того факта, что они не превышают верх-
него предела в 0,8 единиц для осадков лимнического генезиса, данные пески следует 
считать озерными, накапливавшимися в высокодинамичных условиях прибрежно-
пляжевой фациальной зоны (таблица). 

Верхненеоплейстоценовые третья (15-25 м) и вторая (9-12 м) аккумулятивные 
террасы развиты широким фронтом вдоль берега на всем его протяжении. Сложены 
схожими в структурно-текстурном отношении серовато-желтоватыми, желтоватыми, 
охристо-желтоватыми высокой степени промытости (содержание алевритово-глинис-
тых частиц – менее 5 %) мелко- (x=0,42-0,45 мм) и крупно-среднезернистыми (x=0,50-
0,57 мм) песками с общей долей псаммитовых частиц до 90-95 %. Имеются включения 
мелкогравийного материала (до 2,5 %) со схожим его распределением по всему разрезу. 
Слоистость – маломощная, характер залегания субгоризонтальный, волнистый, реже – 
косые серии обохренных гравелистых песков. Статистические параметры определяют 
некоторые различия динамики седиментационных бассейнов – более равновесную со-
бытийность периода аккумуляции осадков третьей террасы и повышенный в сравнении 
с ней энергетизм условий накопления осадков второй террасы, связанный, в первую 
очередь, с возможным увеличением количества свободной воды в каргинское межлед-
никовье, что подтверждается РТЛ-датированием этих отложений (>42000 л.н., ГИН СО 
РАН-396, субзона Лашамп ортозоны Брюнес по общей магнитостратиграфической 
шкале квартера). Возраст осадков третьей террасы – ермаковский (>84000 л.н., ГИН СО 
РАН-397, та же субзона). 

Таким образом, анализируя характер седиментогенеза Налимовской впадины, 
можно констатировать, что уже в верхнем эоплейстоцене в котловине имел место озер-
ный режим осадконакопления. Доставка материала осуществлялась небольшими водо-
токами равнинного типа, осаждение его происходило преимущественно в подводно-
дельтовом положении. Схожие условия были характерны и на протяжении всего сред-
него неоплейстоцена – депрессия неоднократно становилась палеозаливом Байкала на 
всю ее длину типа современных соров, так как в соседней, подобной, отрицательной 
морфоструктуре – Нижнетуркинской впадине – в отложениях этого возраста обнаруже-
ны спикулы байкальских губок Ephydatia fluvialis L., Lubomirskia baikalensis Pall., ос-
колки спикул Spongilla и остатки волосков Coloptera [1], которые могли существовать в 
нижнем–среднем неоплейстоцене и свидетельствовать о тесной связи вод, покрывав-
ших котловину, с водами оз. Байкал. Возникновение и столь длительное существование 
подобных обстановок явилось следствием дифференцированных тектонических движе-
ний, охвативших территорию Прибайкалья, приведших к поднятию юго-западной рамы 
впадины Байкала и ингрессиям его вод в понижения горного обрамления. Преимущест-
венно лимнический характер носил процесс осадконакопления и в верхнем неоплей-
стоцене – котловина, по крайней мере до тектонического внутривпадинного порога, за-
ливалась водами и, следовательно, представляла собой Налимовский палеосор. 

Исследования проведены при поддержке РФФИ (грант № 05-05-97281_байкал). 
 
[1] Мартинсон Г.Г. Третичная фауна моллюсков Восточного Прибайкалья // Труды Байкаль-

ской лимнологической станции АН СССР. – М.: Изд-во АН СССР, 1951. – Т. XIII. – С. 5–
92. 
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В пределах южной краевой части фундамента Сибирского кратона дайки, силлы и 

маломощные штоки диабазов и габбро-диабазов пользуются достаточно широким рас-
пространением [1]. При этом выделяется несколько полей интенсивного проявления 
базитового магматизма, составляющих дайковые рои. Возраст даек, согласно геохроно-
логическим данным, полученным за последние 5 лет, составляет 740-780 млн лет. 

Дайки имеют преимущественно северо-западное направление (330-340°), однако 
на отдельных участках преобладающее направление простирания меняется на северо-
восточное. Протяженность закартированных даек самая разная – от нескольких сотен 
метров до нескольких километров. Мощность даек варьирует от нескольких метров до 
ста метров. Мощные тела нередко дифференцированы. Краевые части тел сложены 
микродиабазами, центральные же части характеризуются развитием габбро-диабазов. 
Преобладающее количество даек сложено полнокристаллическими средне- и мелкозер-
нистыми породами с офитовой или пойкилоофитовой структурой. Это типичные доле-
риты и габбро-долериты с варьирующими соотношениями главных породообразующих 
минералов, среди которых ведущую роль играют клинопироксен и плагиоклаз. В мень-
шей степени распространены оливин и пижонит. Типичным среди акцессорных мине-
ралов является титаномагнетит, в магнезиальных разностях пород встречается хромит в 
виде мелких включений в оливине. По химическому составу диабазы относятся пре-
имущественно к субщелочной серии. 

В последние годы палеомагнитные исследования диабазовых даек особенно ин-
тенсифицировались, так как они стали основными геологическими объектами изучения 
при составлении траектории кажущейся миграции полюса (ТКМП) и палинспастиче-
ских реконтрукций для различных блоков земной коры в докембрии. Объекты палео-
магнитных исследований, использующиеся для достижения этой цели, должны иметь 
надежное возрастное определение и необходимые доказательства (тесты) первичности 
природы естественной остаточной намагниченности (ЕОН). В основе геодинамических 
реконструкций эволюции Центрально-Азиатского подвижного пояса (ЦАПП) в позд-
нем докембрии лежат данные, полученные по вулканитам наиболее крупных блоков, 
составляющих Сибирскую платформу (Учуро-Майский район Алданского блока и Ша-
рыжалгайский выступ Ангарского блока), а также прилегающих к ней террейнов юж-
ного горного обраления Алтае-Саянской, Байкало-Патомской и Монголо-Охотской 
складчатых областей [1-7]. 

При изучении даек, развитых в пределах юга Сибирcкой платформы, установлен 
ряд характеристических компонент ЕОН (таблица), среди которых и компонента Bnr 
неизвестной природы (рис. 1). Среднее направление полученной компоненты Bnr, рас-
считанное по 35 образцам, составляет: D=253°, J=-75°, k=11,0, α95=7,7°. Палеомагнит-
ное датирование компоненты Bnr предварительно оценивается в пределах 270-250 млн 
лет (рис. 2). Не исключено, что на ряде объектов (реки Китой и Онот) она ведет себя 
как метахронная компонента ЕОН, а в дайках юго-западного побережья оз. Байкал воз-
можна ее первичная природа. 

Полученное по дайкам долеритов юга Сибирской платформы палеомагнитное 
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Рис. 1. Примеры размагничивания образцов габбро-долеритов, содержащих характеристическую ком-
поненту ЕОН Bnr. Стереограммы: черные/светлые кружочки – положительные/отрицательные направ-
ления векторов ЕОН, треугольники – исходные направления. Диаграммы Зийдервельда: кружоч-
ки/треугольники – проекции векторов ЕОН на горизонтальную/вертикальную плоскости. 
 
 

Палеомагнитные полюсы, полученные в результате настоящих 
исследований даек габбро-долеритов юга Сибирской платформы 

Координаты 
объекта Палеомагнитный полюс 

Объекты Компонента 
ЕОН 

ϕ λ PolLat PolLong dp/dm 

Bnr 52 150 12.8/14.1 
Cnr -21 102 4.5/8.0 

1. Дайки долеритов 
Шарыжалгайского 
выступа, R3 Dnr 

52 103 
-3 22 1.9/3.8 

Bsm+ja 56.5 114.5 44 115 10.2/10.4 2. Габбро Средне- 
Мамаканского плутона, R3 Cpdr+sm 56.4 114.5 -16 24 1.8/3.3 
3. Базальты якорной  
толщи, R3-V Cja   3 30 3.2/6.3 

П о я с н е н и я: ϕ и λ – широта и долгота точек отбора проб, палеомагнитный полюс с координатами 
PolLat – широта и PolLong – долгота, овал доверия с полуосями dp/dm. Все значения в градусах. 
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Рис. 2. Сравнительное положение новых палеомагнитных полюсов и базовых палеомагнитных данных. 
Точки – ТКМП Сибирского кратона по [8]; арабские цифры – возраст (в млн лет); пунктирная линия – 
предполагаемая экстраполяция ТКМП Ангарского (ANG) и Алданского (ALD) блоков на поздний до-
кембрий-ранний палеозой. Латинские буквы возле полюсов – обозначения полюсов, рассчитанных по 
соответствующим компонентам ЕОН (таблица). Римские цифры – палеомагнитные полюсы: I – игни-
канская св., II – мамаканская+нижнезолотовская св., III – шаманская св., IV – пестроцветная св., V – 
метахронная намагниченность пород холоднинской св., VI – лампрофиры кадали-бутуинского ком-
плекса, VII – метахронная намагниченность пород падроканской св., VIII – пермь-триасовые траппы 
Тунгусской синеклизы. Звездочки – районы палеомагнитных исследований. 
 
 
определение компоненты ЕОН Bnr дополняет наши представления о геодинамическом 
развитии ЦАПП в позднепалеозойское время. Своим появлением в дайках она может 
быть обязана либо аккреционным процессам (подобно метахронной компоненте в пад-
роканской свите венда), протекающим на границе Сибирской платформы [6], либо ак-
тивной магматической деятельности, совпадающей по времени с формированием Тун-
гусской синеклизы [9]. Для более корректных выводов необходимо провести дополни-
тельные палеомагнитные исследования даек Прибайкалья и получить по ним абсолют-
ные возраста. 
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Тектонический фактор играет существенную роль в распределении месторожде-

ний углеводородов в осадочных бассейнах, в том числе и на территории Западной Си-
бири. Исследователи неоднократно обращались к этой проблеме в течение всего пе-
риода изучения Западно-Сибирского бассейна.  

Целенаправленные исследования по выявлению влияния тектонических факторов 
на размещение углеводородов в Западно-Сибирской нефтегазоносной провинции 
(ЗСНГ) проводились и проводятся сотрудниками ИНГГ СО РАН [1-4].  

В одной из последних своих работ И.С. Грамберг [5] обосновал «возрастной ряд 
современных океанов Земли» (с. 18) в результате глобального рифтинга, начавшегося в 
триасе. Он писал: «Что касается рифтогенной стадии, предшествующей разрастанию 
океанического дна, то это триасовый период, являющийся временем широкого разви-
тия рифтогенеза на всей планете» (там же). Последовательное возникновение совре-
менных океанов (ранняя юра для Атлантики, поздняя юра для Индийского и поздний 
мел-кайнозой для Северного Ледовитого океана) свидетельствует, на наш взгляд, о том, 
что глобальный рифтогенез, начавшийся в триасе, продолжается и по сей день. Этот 
тезис подтверждает и продолжающийся спрединг в глобальной рифтовой системе в 
океанах. Это крайне важно отметить, так как существует точка зрения, что Западно-
Сибирская геосинеклиза (ЗСГ), в фундаменте которой наблюдаются многочисленные 
крупные троги триасового возраста, является недоразвившимся океаном.  

С другой стороны, многочисленные работы [6, 7 и др.] показывают, что любой 
тектонический процесс, в том числе и рифтогенез, развивается пульсационно, с перио-
дами активизации и ослабления. И данный фактор нельзя не учитывать при оценке его 
влияния на нафтидогенез. 

В данной работе представлены предварительные результаты исследований по вы-
явлению возможной связи пространственного размещения месторождений нефти и газа 
в пределах Западно-Сибирского бассейна с рифтогенными структурами, с импульсами 
активизации и ослабления процессов рифтогенеза. 

На рисунке показана рифтовая система ЗСГ по В.С. Суркову и О.Г. Жеро [8]. Ав-
торами добавлен только Енисей-Хатангский рифт. Ранее нами уже предполагалось, что 
триасовые рифты в значительной степени связаны с тектонической активизацией в 
байкальских сутурных зонах, возникших при формировании Северо-Азиатского крато-
на. Вулканизм, связанный с рифтовыми процессами, прекратился к середине триаса. 
Затем на территории, подверженной рифтогенезу, накапливались преимущественно 
континентальные терригенные отложения тампейской серии триаса и юрские морские 
и континентальные толщи. Мощности юрских отложений на территории рифтов и в 
смежных погруженных областях больше, следовательно, в них сосредоточены большие 
количества органического вещества, из которого могли генерироваться углеводороды.  

Унаследованное тектоническое развитие было нарушено в начале мела. В это вре-
мя активно воздымалась восточная часть территории ЗСГ и Сибирская платформа. На-
капливался неокомский комплекс, имеющий клиноформное строение. В позднем мелу 
центральная часть геосинеклизы, совпадающая пространственно с Колтогорско-Урен-
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гойским и окружающими рифтами, вновь погружается более быстро, а периферические 
области отстают в погружении.  
 

 
 

Рифтовые зоны и месторождения углеводородов. 
1 – граница Западно-Сибирской геосинеклизы; 2 – граница Западно-Сибирской нефтегазоносной про-
винции; 3 – рифтовые зоны (цифрами обозначены крупные зоны: 1 – Уренгойско-Колотогорская, 2 – Ху-
дуттейская, 3 – Худосейская, 4 – Аганская, 5 – Усть-Тымская, 6 – Енисей-Хатангская); 4 – гигантские и 
крупные месторождения (а – газовые, б – нефтяные); 5 – области распространения структур чехла, свя-
занных с рифтогенезом. 
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В кайнозойское время (неоген) рифтовые зоны вновь активизировались. Наиболее 
ярко проявились блоковые разнонаправленные движения. Ориентировка блоков обыч-
но совпадает с ориентировкой рифтов. В результате в структуре осадочного чехла вы-
делились обширные области, в которых сформировались контрастные линейные поло-
жительные и отрицательные тектонические элементы. В это же время на обширных 
территориях нефтематеринские формации вошли в главную фазу нефтеобразования. 
Совпадение во времени интенсивной генерации углеводородов и наличие высокоемких 
ловушек обусловили более высокие перспективы нефтегазоносности территорий, на 
которые оказали влияние процессы, связанные с рифтовыми зонами. 

Совмещение тектонической карты осадочного чехла Западно-Сибирской геоси-
неклизы и схемы расположения рифтов позволило наметить вышеупомянутые области, 
в которых под воздействием неотектонической активизации рифтов формировались 
контрастные линейные структуры (рисунок).  

Анализ карты показывает, что в пределах Западной Сибири выделяются три таких 
области. Первая охватывает ареал воздействия Колтогорско-Уренгойского, Худуттей-
ского, Аганского, Усть-Тымского и мелких рифтов, их осложняющих. Эта область наи-
более крупная. Она протягивается с севера на юг, где разделяется на три ветви Нижне-
вартовским и Сургутским сводами. К этой области приурочено наибольшее количество 
месторождений углеводородов в Западной Сибири, причем на севере преобладают га-
зовые месторождения, а на юге нефтяные. Интересно отметить, что гигантское Красно-
ленинское месторождение и более мелкие месторождения Шаимского района располо-
жены обособленно, но на западном продолжении группы Аганских рифтов. 

Структуры во второй области формировались под воздействием Енисей-Хатанг-
ского рифта. В то же время она накладывается на области прогибания, которые приуро-
чены к северным частям Худуттейского, Колтогорско-Уренгойского и Худосейского 
рифтов. Вероятно, в связи с этим линейные структуры здесь ориентированы и субмери-
дионально и субширотно. В этой области распространены, преимущественно, газовые 
месторождения, при этом в северной и северо-восточной частях находятся средние и 
мелкие по запасам углеводородов месторождения, а в северо-западной – гигантские и 
крупные. 

Третья область расположена южнее и приурочена к Худосейскому рифту. Мощ-
ность осадочного чехла в этой области значительно меньше, что свидетельствует о 
меньшем прогибании в мезозое. К меридиональным положительным структурам (Ван-
корская и др.) приурочены только крупные, средние и мелкие месторождения, а гиган-
тов не отмечается. 

Гигантские и крупные месторождения углеводородов тяготеют к положительным 
надрифтовым и околорифтовым структурам (центральным частям выделенных облас-
тей), а более мелкие – к периферийным.  

Проведенный статистический анализ количества и запасов гигантских месторож-
дений углеводородов показал следующее. В пределах выделенных областей распола-
гаются 17 (95 %) из 18 газовых гигантов Западно-Сибирской нефтегазоносной провин-
ции. В них сосредоточено 94,7 % запасов газа гигантов ЗСНГ, или 70 % газа всей про-
винции. В этих областях находится 7 (58 %) из 12 нефтяных гигантов ЗСНГ. Они вме-
щают 35 % нефти всех гигантов, или 13 % запасов нефти всей Западно-Сибирской неф-
тегазоносной провинции. 

Таким образом, благоприятным тектоническим фактором формирования крупных 
месторождений углеводородов является близкое расположение рифтовых зон. Текто-
ническая деятельность в этих зонах на протяжении мезозоя обусловила формирование 
мощного осадочного чехла. Активизация этих зон в кайнозое обеспечила вовлечение 
органического вещества в процессы активной генерации углеводородов. Возникшие 
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разрывные нарушения создали каналы для вертикальной миграции жидких и газооб-
разных углеводородов. Сформировались крупные контрастные положительные струк-
туры, послужившие ловушками для углеводородов. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ, проект № 06-05-64385, 
Российско-Белорусский проект № 04-05-81001-Бел2004а, а также Программ фундамен-
тальных исследований ОНЗ.1 и ОНЗ.10. 
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Астеносферный источник является одним из тех основных, которые привлекаются 

для объяснения происхождения кимберлитов, минералов мегакристной ассоциации, ка-
таклазированных мантийных пород. В научной литературе широко дискутируется воп-
рос о том, где образовались деформированные перидотиты – в верхней части астено-
сферного слоя или в подошве литосферной плиты. С. Бюргесс, Б. Харт [1] аргумен-
тируют литосферное происхождение деформированных перидотитов и приводят дока-
зательства по рефертилизации низов литосферы астеносферными расплавами. Дискус-
сионным остается вопрос о происхождении самого астеносферного источника.  

В настоящей работе приводятся новые данные по геохимии редкоземельных эле-
ментов (REE) в гранатах из ксенолитов деформированных перидотитов трубки Удач-
ная-восточная, а также из Cr-бедных мегакрист граната из кимберлитов трубок Удач-
ная-западная, Удачная-восточная, Мир, Зарница, Дальняя. Анализы проведены в Ин-
ституте микроэлектроники РАН (г. Ярославль) по ранее описанной методике [2]. Авто-
ры ставили своей целью показать характер распределения REE в Gnt из деформирован-
ных перидотитов и мегакрист, определить геохимическую эволюцию расплавов, равно-
весных с этими минералами, и обсудить их возможную природу.  

Исследованные ксенолиты и мегакристы были детально изучены в образцах и в 
шлифах. Мегакристы Gnt и Gnt из деформированных перидотитов в центральных и 
краевых частях зерен были проанализированы на содержания главных оксидов на рент-
геновском микроанализаторе «JXA-33» фирмы «Jeol» в Институте геохимии СО РАН 
(г. Иркутск). Cодержания редких элементов в гранате и клинопироксене получены ме-
тодом вторично-ионной спектрометрии (SIMS) на микроанализаторе «Сameca IMS ion 
probe» в Институте микроэлектроники РАН (г. Ярославль) по методике [4]. Последний 
метод обеспечивал точность измерений редких элементов с концентрациями > 0,1 г/т, 
10–15 отн. % и с концентрациями < 0,1 г/т, 40–50 отн. % 

Деформированные перидотиты. В трубке Удачная-восточная деформированные 
перидотиты представлены преимущественно гранатовыми лерцолитами, различающи-
мися по структуре (крупнопорфировый и мелкопорфировый типы), по модальному со-
ставу минералов (соотношению оливина, граната и пироксенов) и по степени деформи-
рованности. Для крупнопорфирового типа ксенолитов характерны обогащенность гра-
натом и клинопироксеном (до 25-30 % каждого минерала), относительно крупные пор-
фирокласты граната (1-6 мм), а также сравнительно узкие (0,1-0,5 мм) келифитовые 
каймы на гранате. В гранате нередко отмечаются включения полуограненных кристал-
ликов Cpx, Ol и глобулей сульфидов. Гранат имеет коричнево-красную, оранжево-крас-
ную окраску, близкую окраске мегакрист. В составе этого типа выделяются специфиче-
ские породы, включающие сильно деформированные мегакристаллы Gnt, Cpx, Opx, Ol, 
Ilm. Мелкопорфировые гранатовые лерцолиты резко обеднены Gnt (обычно менее 10 
%) и Cpx (менее 3-5 %), при этом Gnt имеет широкие (до 2 мм) келифитовые каймы. 
Только в мелкопорфировом типе встречены деформированные гранатовые гарцбурги-
ты. Gnt в мелкопорфировых лерцолитах и гарцбургитах имеет вишнево-красный, вин-
но-красный, фиолетово-красный цвет. В популяции деформированных перидотитов 
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крупнопорфировые разновидности составляют приблизительно треть ксенолитов. 
Мегакристы граната. Все мегакристы представлены гладкими округлыми и эл-

липсоидальными желваками размером от 1 до 5 см. Мегакристы имеют грубую кли-
важность, которая сечется под косым углом тонкой трещиноватостью. Обычно в мегак-
ристах содержатся мелкие каверны, выполненные субмикроскопическим полимине-
ральным агрегатом и представляющие, по-видимому, бывшие расплавные включения.  

Химизм гранатов. Изменчивость состава мегакрист граната была изучена нами 
ранее [3]. Для них характерны широкие вариации окислов, типичные для подобных мо-
номинеральных образований из других кимберлитовых провинций Мира [4, 5]. Магне-
зиальность (Mg# = Mg/(Mg+Fe)x100) гранатов варьирует, как правило, в интервале 
0,74-0,83, в отдельных трубках достигая крайних пределов – 0,68 и 0,86. Близкие ва-
риации магнезиальности демонстрируют мегакристы из трубок других кимберлитовых 
провинций. Изученная коллекция мегакрист граната относится к низкохромистой ассо-
циации – содержание Cr2O3 в них обычно не превышает 2-3 %. Наиболее высокохроми-
стым разностям мегакрист отвечает более высокомагнезиальный состав.  

Высокая корреляция между окислами является отражением трендов кристаллиза-
ции мегакрист граната. На треугольной диаграмме Ca-Mg-Fe (рис. 1) фигуративные 
точки состава мегакристного граната образуют тренд, параллельный оси Mg-Fe при от-
носительно постоянном Ca. Четко различаются по составу выделенные по структурным  
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Рис. 1. Треугольная диаграмма состава гранатов из мегакристной ассоциации и деформированных ксе-
нолитов. 
 
 
и модальным признакам две группы деформированных ксенолитов граната. Гранаты 
крупнопорфирового типа ксенолитов в подавляющем большинстве относятся к низко-
хромистой высокотитанистой ассоциации, демонстрируя высокий уровень сходства с 
мегакристами граната. На треугольной диаграмме Ca-Mg-Fe (рис. 1) фигуративные точ-
ки состава граната из крупнопорфировых лерцолитов и мегакрист образуют единый 
тренд, параллельный оси Mg-Fe при относительно постоянном Ca. Исключением явля-
ется ксенолит 02-49, гранат в котором характеризуется относительно высоким содер-
жанием Cr2O3 (5,58 %). Гранаты мелкопорфирового типа ксенолитов характеризуются 
средне-, высокохромистым, высокомагнезиальным составом. На треугольной диаграм-
ме Ca-Mg-Fe (рис. 1) их составы образуют типичный лерцолитовый тренд, параллель-
ный оси Mg-Са при относительно постоянном Fe.  
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Изучены особенности распределения редких несовместимых элементов в гранатах 
разных ассоциаций. На спайдер-диаграммах (рис. 2) показано распределение REE в Gnt 
в виде нормированных концентраций. Распределения редкоземельных элементов для 
крупно- и мелкопорфировых ксенолитов контрастно различаются. В крупнопорфиро-
вых лерцолитах, содержащих низкохромистый гранат, оно характеризуется последова-
тельным увеличением нормированных содержаний от La к Yb и в целом отвечает рав-
новесному магматическому типу распределения. Для крупнопорфировых лерцолитов, 
содержащих высокохромистый гранат (пробы 00-101 и 02-49), данное распределение 
нарушается в области тяжелых элементов (HREE). Здесь фиксируется явная тенденция 
к изменению равновесного распределения на синусоидальное. Для мелкопорфировых 
ксенолитов распределение REE характеризуется четкой синусоидальной формой кри-
вых. 
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Рис. 2. Спайдер-диаграммы распределения REE 
для гранатов из мегакристной ассоциации и де-
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Особенностью распределения редкоэлементного состава гранатов из деформиро-
ванных ксенолитов является его крайне неравномерный характер. Неоднородность 
проявляется как в возникновении зональности в составе зерен, обусловленной измене-
нием концентрации отдельных элементов в краевых частях зерен, так и в заметных раз-



 182 

личиях в составе разных зерен граната из одного ксенолита или для разных микробло-
ков одного зерна. Более заметно неоднородность в составе проявляется в гранатах из 
мелкопорфирового типа ксенолитов, что подтверждает вывод о неравновесном харак-
тере распределения в них редкоземельных элементов. Для гранатов из ксенолитов ус-
танавливаются два типа зональности. Первый тип, более характерный для крупнопор-
фировых ксенолитов, выражен в существенном возрастании концентраций LREE при 
постоянном уровне концентраций HREE. Второй тип зональности демонстрируют в ос-
новном гранаты из мелкопорфировых ксенолитов. Концентрация более тяжелых REE 
(от Eu до Yb) к краевым частям зерен неравномерно снижается, в то время как концен-
трация более легких элементов (от La до Sm) остается относительно неизменной, при 
этом синусоидальность соответствующих графиков распределения становится более 
четко выраженной. 

Распределение редкоземельных элементов в мегакристах Gnt (рис. 2), как по уров-
ню содержания, так и по типу кривых, близко к таковым в Gnt из деформированных 
крупнопорфировых ксенолитов с низкохромистым Gnt. Определенное отличие прояв-
ляется в том, что для Gnt мегакрист фиксируется четкая положительная корреляция 
между содержанием REE и железистостью минерала. Линия Gnt из ильменит-гра-
натового мегакристного сростка (проба 76-910) пересекает параллельную систему ли-
ний остальных мегакрист, что, по-видимому, указывает на влияние сокристаллизации 
Gnt с ильменитом. 

Для суждений о возможных составах и источниках расплавов, которые дали нача-
ло ассоциации мегакрист и преобразовывали вещество на границе литосфера – астено-
сфера в период кимберлитообразующего цикла, были рассчитаны составы расплавов, 
равновесных с Gnt. Расчет производился по формуле: CL= Cmin/K, где CL – концен-
трация элемента в расплаве; Cmin – концентрация элемента в минерале; K – коэффи-
циент распределения элемента между минералом и расплавом. Для расчетов были взя-
ты коэффициенты распределения из работ [6-8]. Рассчитанные составы L для зональ-
ных Gnt 00-92 и 02-49 показывают обогащение расплавов, равновесных с узкими крае-
выми зонами Gnt, наиболее несовместимыми редкими элементами, особенно Nb, La, 
Ce, резко проявленное для самой внешней зоны Gnt. Эта же тенденция прослеживается 
для изменения редкоэлементного состава Gnt мегакрист. Существенное отличие соста-
вов L, равновесных мегакристам, заключается в обогащении последних всеми редкими 
элементами. Обогащение L Gnt мегакрист возрастает с увеличением железистости Gnt, 
что может соответствовать трендам фракционной кристаллизации и снижению темпе-
ратуры. Единой чертой всех расплавов, равновесных с мегакристами Gnt и Gnt из ме-
гакристаллических и крупнопорфировых лерцолитов, являются максимумы для HFSE 
(Nb, Zr+Hf, Ti) на кривых распределения несовместимых редких элементов.  

Для объяснения поведения несовместимых редких элементов в Gnt из мега-круп-
нопорфировых деформированных перидотитов и мегакрист привлекается механизм Б. 
Харта и др. [9]: просачивание расплава через твердую породную матрицу с одновре-
менной фракционной кристаллизацией. Фракционирование Gnt приводит к накоплению 
в остаточном расплаве наиболее несовместимых редких элементов, в том числе LREE, 
и к его обеднению HREE [1]. Такой же эффект вызывает инфильтрация расплава через 
твердые породы, вследствие чего расплав последовательно обогащается наиболее несо-
вместимыми элементами [1, 9].  

Обсуждаются альтернативные гипотезы возникновения и магматической активи-
зации астеносферного слоя за счет действия плюма и в результате субгоризонтальных 
плитовых движений. Развитие на Сибирской платформе верхнедевонских алмазонос-
ных кимберлитов связывается с якутским суперплюмом. Предполагается, что плюм, 
подошедший к подошве жесткой континентальной плиты, производит астеносферные 
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расплавы, родительские ассоциации Сr-бедных мегакрист, осуществляющие своеобраз-
ное магматическое замещение вещества в верхах астеносферного слоя и в нижней час-
ти литосферы. Гипотеза плюма [6] предполагает подъем изолированного в переходном 
слое мантии древнего кумулятивного материала, который несет геохимические черты, 
указывающие на обогащение мейджоритом и силикат-перовскитом. С другой стороны, 
делается предположение о сопряженности процессов катаклаза мантийных пород, дви-
жения плит, формирования и магматической активизации астеносферного слоя. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (проекты 06-05-64756, 06-
05-64981) и интеграционных грантов № 21 и ОНЗ-2.1. 
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Позднекембрийские-раннеордовикские турбидитовые толщи, маркирующие на-
чальный этап крупномасштабных коллизионных событий, широко распространены в 
пределах Алтае-Саянской складчатой области и сопредельных территорий. Под разны-
ми названиями они известны в Западном Саяне, южной части Горной Шории, на Сала-
ирском кряже, распространены в Горном Алтае и примыкающих районах Китая и Мон-
голии. В пределах Горного Алтая турбидитовые толщи позднего кембрия-раннего ор-
довика традиционно искусственно объединяются в «сборный» стратон – «горноалтай-
скую серию». «Искусственность» этого объединения выражается в том, что, согласно 
Стратиграфическому кодексу России [1], серия должна объединять свиты, сходные по 
генезису развития в едином бассейне и сформировавшиеся в относительно близкие от-
резки геологического времени. Кроме того, свиты в составе серии должны иметь на-
блюдаемые геологические контакты, согласные или несогласные, а в «горноалтайской» 
серии большинство включаемых в нее стратонов имеет исключительно тектонические 
контакты с другими стратонами. Нижняя часть «горноалтайской серии» отличается 
преобладанием монотонных зелено-серых средне- и мелкозернистых песчаников и ме-
таалевролитов. Верхние, «молассовые», части разрезов «горноалтайской серии» пред-
ставлены более грубозернистыми незрелыми и слабее сортированными осадками пест-
рой окраски и грауваккового состава и часто характеризуются текстурными признака-
ми активной динамики среды осадконакопления (косая слоистость, ксенокласты алев-
ролитов в песчаниках, следы течения нелитифицированного осадка и т.д.). Известкови-
стость таких пород немного повышена по сравнению с исключительно бескарбонатны-
ми отложениями низов разреза. 

В составе «горноалтайской серии» выделено значительное количество отдельных 
стратонов [2-6 и др.], отличающихся преобладающими породными разностями и, по-
видимому, отвечающих разным фациальным зонам осадконакопления. Однако их стра-
тиграфическая мощность, возрастной диапазон, геологические взаимоотношения и тек-
тоническая интерпретация остаются в значительной мере условными и дискуссионны-
ми. Во многом этому способствует искажение первичной структуры осадочного бас-
сейна более поздними тектоническими деформациями (в первую очередь – сдвиговы-
ми) и неравномерно проявленным метаморфизмом. Как следствие, восстановить клас-
сическими методами палеофациального анализа структуру первичного бассейна весьма 
сложно. Нерешенным до настоящего времени остается и вопрос о том, принадлежали 
ли данные толщи единому осадочному бассейну либо они представляют собой фраг-
менты нескольких палеобассейнов, тектонически совмещенных на более поздних эта-
пах геологической истории региона. Если для кембро-ордовикских разрезов централь-
ной и восточной частей Горного Алтая (Ануйско-Чуйский прогиб, Бийский и Катун-
ский блоки) генетическая связь турбидитов с кембрийскими островодужными вулкани-
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ческими образованиями доказывается геологическими методами, то в западной части 
Горного Алтая принадлежность пород «горноалтайской серии» остается крайне про-
блематичной. 

Данная работа представляет собой попытку подойти к решению этого вопроса с 
использованием данных о химическом составе и изотопных характеристиках осадоч-
ных пород. 

В ходе исследований были изучены геохимические характеристики турбидитов 
западной части Горного Алтая, входящих в состав «горноалтайской серии», относя-
щихся к чарышской и суеткинской свитам; осадочные породы засурьинского стратона 
и маралихинской свиты, позднекембрийский-раннеордовикский возраст которых дока-
зан в последние годы [7], а также толщи, относимые разными авторами к «горноалтай-
ской серии» в сопредельных районах: песчанская толща в северной части Горного Ал-
тая, катунская свита – в пределах Холзунско-Чуйского синклинория (обрамление Юж-
но-Чуйского хребта) и Теректинского блока (бассейны рек Мульта и Сугаш). 

Краткая характеристика осадочных толщ. Чарышская свита известна в севе-
ро-западной части Горного Алтая и представлена «немыми» зеленоцветными турбиди-
тами. Преобладающими породами являются зеленые и зеленовато-серые алевролиты, 
менее распространены мелкозернистые песчаники. Отмечены также редкие пласты гра-
велитов, содержащих, наряду с обломками основных и кислых вулканитов, значитель-
ное количество кварца и полевых шпатов. Суеткинская свита представлена более 
крупнозернистыми и менее сортированными породами (преобладающими являются 
мелко- и среднезернистые полимиктовые песчаники). Наряду с зеленоцветными часты 
пестроцветные разности, что заставляет предполагать «молассоидный» характер отло-
жений. 

Засурьинский стратон – по мнению некоторых исследователей, общая продолжи-
тельность формирования и последовательная смена степени проявления вулканической 
деятельности и кремнистости позволяют рассматривать засурьинский стратон в ранге 
самостоятельной вулканогенно-осадочной серии [8] – прослежен в виде непрерывной 
полосы шириной 2-5 км через всю территорию Северо-Западного Алтая. Свита сложе-
на, преимущественно, черно- и сероцветными сланцами и мелкозернистыми песчани-
ками. Среди них встречаются пласты серых кремней и красноцветных яшм, с которыми 
ассоциируют нечастые маломощные пласты афировых и плагиоклаз-порфировых ба-
зальтов, по химическому составу отвечающих MORB и OIB [9]. С юга и востока за-
сурьинская серия ограничивает поле развития пород «аспидной» маралихинской свиты, 
сложенной черными сланцами с единичными прослоями кремней. 

Песчанская свита (толща) распространена в северной и северо-западной частях 
Горного Алтая. Она представлена пестроцветными ритмично-слоистыми полимикто-
выми песчаниками и алевролитами. В ритмичных песчанико-алевролитовых разрезах 
встречаются маломощные прослои красноцветных кремнистых пород. Изредка наблю-
даются олистостромы, гравитационные микститы с обломками яшм, туфов базальтои-
дов и известняков. Кроме того, по данным В.А. Кривчикова с соавторами [10] в составе 
толщи встречаются пласты лейкобазальтов и андезитов, промежуточных по химиче-
скому составу между N-, E-MORB и островодужными толеитами. 

Катунская свита широко распространена в южной части Горного Алтая, в преде-
лах Холзунско-Чуйского антиклинория, и ограниченно – в пределах Теректинского 
блока. Свита представлена мощными ритмично-слоистыми толщами зеленоватых и ли-
ловых алевролитов и полимиктовых песчаников. 

Особенности вещественного состава пород. Общей особенностью петрохими-
ческого состава изученных осадочных пород являются высокие содержания TiO2(0,6-
1,3 %) и Fe2O3+MgO(6-14 %). При этом алюмо-кремниевый модуль и показатель ще-
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лочности варьируют в широких пределах. В целом такие составы наиболее близко от-
вечают современным продуктам разрушения океанических дуг, фельзитов островных 
дуг и активных окраин, т.е. коры переходного типа. Продуктов разрушения зрелого 
континентального сиалического материала среди изученных пород не выявлено.  

Большинство изученных пород (за исключением пород песчанской толщи, харак-
теристика которых будет дана ниже) характеризуются близкой формой спектров РЗЭ с 
La/YbN = 6-10 и незначительным европиевым минимумом. Суммарные содержания РЗЭ 
составляют 120-180 г/т, т.е. приближаются к среднему составу континентальной коры. 
Вместе с тем в составе осадков описанных свит намечаются существенные различия. 
Резко обособляются породы песчанской толщи. Для них характерны гораздо более низ-
кие (35-85 г/т) содержания РЗЭ (преимущественно за счет элементов цериевой группы), 
слабо асимметричные спектры с La/YbN= 1,5-3,6. Кроме того, эти породы характеризу-
ются максимальной железистостью, обеднены относительно других изученных осадков 
Zr, Nb, Hf, Th и U, обогащены Sr и, в меньшей степени, Ba. 

Породы чарышской свиты характеризуются максимальными среди изученных об-
разований содержаниями глинозема и титана, в наибольшей степени обогащены ред-
кими землями, Zr, Hf, U и Th. Осадочные породы катунской свиты имеют максималь-
ную магнезиальность, минимальную титанистость, пониженные концентрации Fe2O3. 
Породы засурьинской серии и маралихинской свиты по содержанию перечисленных 
выше элементов не различимы между собой; по вещественному составу они занимают 
промежуточное положение между образованиями чарышской и катунской свит. 

Суеткинская свита характеризуется наиболее «зрелым» характером осадочного 
материала: содержания глинозема, титана, железа и магния здесь минимальны. 

Результаты изотопных исследований. Проведенные исследования изотопного 
состава Nd в позднекембрийских-раннеордовикских осадочных толщах Горного Алтая 
выявили их изотопную неоднородность. 

Наиболее древними модельными возрастами 1,5-1,6 млрд лет характеризуются 
осадочные породы Катунской свиты южной части Горного Алтая [11]. Значение εNd(T) 
для этих пород, рассчитанное на время их формирования (500 млн лет), составляет  
–4…–6. Для осадков чарышской свиты характерны модельные возраста около 1,0 млрд 
лет и εNd(T)=+1…+2. Аналогичным изотопным составом Nd характеризуются породы 
суеткинской свиты. Черные сланцы маралихинской свиты и засурьинской серии имеют 
промежуточные изотопные характеристики: (DM)-2-ст = 1,3 млрд лет и εNd(T)=0…–1. 
Наиболее высокие значения εNd(T) (до +5) и самые молодые модельные возраста 0,85 
млрд лет характерны для пород песчанской толщи. 

Обсуждение результатов и главные выводы. Результаты изотопных исследова-
ний позволяют выделить в пределах западной части Горного Алтая три группы осадоч-
ных комплексов, различающихся по источникам осадочного вещества.  

К первой группе относятся образования песчанкинской толщи северной части 
Горного Алтая, достаточно уверенно коррелируемые с одновозрастными осадочными 
толщами Салаира и, вероятнее всего, сформированные за счет вещества вулканических 
комплексов Салаирской дуги. Их геохимические особенности (повышенная желези-
стость, низкие содержания калия и фосфора, деплетированность в отношении несо-
вместимых элементов) отражают специфику состава пород Салаирской дуги [12]. 

Вторая группа включает в себя осадочные толщи катунской свиты, распростра-
ненные в пределах Холзунско-Чуйского и Теректинского блоков. Относительно древ-
ние модельные возраста указывают на формирование этих толщ преимущественно за 
счет вещества Алтае-Монгольского террейна. Необходимо отметить, однако, что позд-
некембрийский–раннеордовикский возраст этих толщ, традиционно признававшийся 
большинством геологов, в последние годы поставлен под сомнение. Установлено, что в 
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юго-восточном обрамлении Южно-Чуйского хребта на породы катунской свиты, со-
вместно с гнейсами южно-чуйского метаморфического комплекса, накладывается вы-
сокоградиентный метаморфизм с возрастом 542 млн лет, что предполагает, по меньшей 
мере, раннекембрийский (а вероятнее всего, вендский или более древний) возраст этих 
осадочных толщ. 

Наконец, третью группу составляют турбидитовые толщи собственно Горного 
Алтая: чарышская и суеткинская свиты. Сходство модельных возрастов этих толщ с 
модельными возрастами протолитов гранитоидов западной части АССО [13] свиде-
тельствует, что формирование турбидитов происходило, преимущественно, за счет гео-
логических комплексов Алтае-Кузнецкого вулканического пояса. 

«Промежуточные» геохимические и изотопные характеристики осадочных пород 
маралихинской свиты и засурьинской серии указывают на то, что формирование этих 
толщ происходило за счет комбинированных источников, включавших материал геоло-
гических комплексов как собственно Горного Алтая, так и Алтае-Монгольского тер-
рейна.  

Работа выполнена при финансовой поддержке Президиума СО РАН (программа 
«Центрально-Азиатский подвижный пояс: геодинамика и этапы формирования конти-
нентальной коры») и РФФИ (проект № 04-05-64443). 
 
[1] Cтратиграфический кодекс. – СПб.: Изд-во ВСЕГЕИ. Тр. МСК, 1992. – 120 с. 
[2] Нехорошев В.П. Геология Алтая. – М.: Госгеолтехиздат, 1958. – 262 с.  
[3] Перфильев Ю.С. Новые данные по стратиграфии нижнего палеозоя Горного Алтая // Изв. 

ВУЗов. Геология и разведка. – 1959. – № 11. – С. 20–30. 
[4] Сенников В.М., Винкман М.К., Кононов А.Н. Кембро-ордовик и ордовик Горного Алтая // 

Материалы по региональной геологии. – М.: Госгеолтехиздат, 1959. – С. 51–66. 
[5] Волков В.В. Основные закономерности геологического развития Горного Алтая. – Новоси-

бирск: Наука, 1966. – 161 с. 
[6] Родыгин А.И. Докембрий Горного Алтая (зеленосланцевые толщи). – Томск: Изд-во ТГУ, 

1979. – 200 с. 
[7] Ивата К., Сенников Н.В., Шокальский С.П., Буслов М.П., Обут О.Т., Кузнецов С.А., Ерми-

ков В.Д. Верхнекембрийский-раннеордовикский возраст базальтово-кремнисто-терриген-
ной засурьинской свиты (северо-западная часть Горного Алтая) // Геология и геофизика. – 
1997. – Т. 38, № 9. – С. 1421–1438. 

[8] Сенников Н.В., Ивата К., Ермиков В.Д., Обут О.Т., Хлебникова Т.В. Океанические обста-
новки седиментации и фаунистические сообщества в палеозое южного обрамления Запад-
но-Сибирской плиты // Геология и геофизика. – 2003. – Т. 44, № 1-2. – С. 156–171. 

[9] Safonova I.Y., Buslov M.M., Iwata K., Kokh D.A. Fragments of Vendian-early Carboniferous 
oceanic crust of the Paleo-Asian Ocean in foldbelts of the Altai-Sayan region of Central Asia: 
Geochemistry, biostratigraphy and structural setting // Gondwana Research. – 2004. – V. 7, № 3. 
– P. 771–790. 

[10] Государственная геологическая карта Российской Федерации м-ба 1:200000. Серия Алтай-
ская, лист М-45-I. Издание 2-е. – СПб.: ВСЕГЕИ, 2001. 

[11] Плотников А.В., Крук Н.Н., Владимиров А.Г., Ковач В.П., Журавлев Д.З., Мороз Е.Н. Sm-
Nd-изотопная систематика метаморфических пород западной части Алтае-Саянской склад-
чатой области // Докл. РАН. – 2002. – Т. 388, № 2. – С. 228–232. 

[12] Шокальский С.П., Бабин Г.А., Владимиров А.Г., Борисов С.М. Корреляция магматических 
и метаморфических комплексов западной части Алтае-Саянской складчатой области. – 
Новосибирск: Изд-во СО РАН, филиал «Гео», 2000. – 187 с. 

[13] Крук Н.Н., Руднев С.Н., Владимиров А.Г., Журавлев Д.З. Sm-Nd-изотопная систематика 
гранитоидов западной части Алтае-Саянской складчатой области // Докл. РАН. – 1999. – Т. 
366, № 3. – С. 395–397. 

 



 188 

ДИНАМИКА ФОРМИРОВАНИЯ ЮЖНО-ХАНГАЙСКОЙ ГОРЯЧЕЙ ТОЧКИ 
МАНТИИ В ПОЗДНЕМ МЕЛУ И КАЙНОЗОЕ (ПО ДАННЫМ 

ВУЛКАНОЛОГИЧЕСКИХ, ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ И ИЗОТОПНО-
ГЕОХИМИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ) 

 
Е.А. Кудряшова*,  В.В. Ярмолюк*,  В.М. Саватенков**,  В.А. Лебедев* 

 
* Москва, Институт геологии рудных месторождений, петрографии,  

минералогии и геохимии РАН, volya@igem.ru 
** Санкт-Петербург, Институт геологии и геохронологии докембрия РАН 

 
Южно-Хангайская горячая точка мантии (или отвечающая ей одноименная вул-

каническая область) является одной из наиболее длительно формирующихся внутри-
плитных магматических областей позднемезозойской−кайнозойской внутриплитной 
вулканической провинции Центральной и Восточной Азии [3]. Вулканическая область 
охватывает территорию центрального сегмента Монголии, где ее вулканические поля 
распространены от южной границы страны до Хангайского нагорья и его ближайшего 
северного и восточного обрамления включительно. История области прослеживается 
начиная с конца юры, но в настоящем сообщении будут охарактеризованы проявления 
вулканизма, сформированные в интервале последних 105 млн лет. Разновозрастные 
импульсы вулканизма, фиксируемые отвечающими им вулканическими полями, в это 
время, как правило, были территориально разобщены, что связывается с миграцией 
магмовыводящих зон в ходе формирования вулканической области. Выделяются сле-
дующие районы вулканизма (рисунок): Гоби-Тяньшаньский, Гоби-Алтайский, Долино-
озерский (южный склон Хангайского хребта), Водораздельный (осевая часть Хангай-
ского хребта) и Тарятский (северное подножие Хангайского хребта). Помимо этих вул-
канических районов выделяется ряд протяженных долинных лавовых потоков, сфор-
мировавшихся на склонах нагорья на заключительной стадии развития ареала. 

Проведены систематические геохронологические исследования вулканических 
пород во всех районах их распространения. В соответствии с полученными результата-
ми, во-первых, подтвержден ранее сделанный вывод [1, 3] о формировании Южно-Хан-
гайской вулканической области в интервале, по крайней мере, последних 100 млн лет. 
Во-вторых, установлено, что вулканическая активность была многоимпульсной и не 
прерывалась паузами большой продолжительности. В-третьих, выявлены закономер-
ные миграции центров вулканизма в истории развития области. Выделены следующие 
этапы вулканической активности: начало позднего мела (105-90 млн лет), конец позд-
него мела (88-71 млн лет), палеоцен–раннеэоценовый (62-47 млн лет), раннеолигоцено-
вый (37-31 млн лет), позднеолигоцен-раннемиоценовый (30-22 млн лет), среднемиоце-
новый (17-12 млн лет), позднемиоцен-плиоценовый (10-2.5 млн лет), плейстоценовый 
(1.3-0.2 млн лет) и голоценовый (<0.01 млн лет). В пределах каждого этапа дополни-
тельно выделены отдельные импульсы вулканизма, отвечающие времени формирова-
ния отдельных вулканических полей или их групп. 

Лавовые образования начала позднего мела связаны с Гоби-Алтайским ареалом 
(хр. Арц-Богд и его восточное обрамление). Они представлены двумя группами экстру-
зивных и субвулканических тел: первая – штоки, некки и дайки вулканитов, обычно 
содержащих ксенолиты лерцолитов, пироксенитов и мегакристы анортоклаза и пирок-
сена в пределах грабена Арц-Богд; вторая – лавовые купола стекловатых пород, харак-
теризующихся концентрически зональным строением. В конце позднего мела основной 
площадью распространения вулканических проявлений стала территория преимущест-
венно юго-восточной части Гоби-Тяньшаньского ареала. Они локализуются вдоль  
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бортов крупной впадины Бордзонгийн-Гоби, а также в пределах широтного грабена 
Хурмэн, кроме того, отдельные небольшие штоки и экструзии пород известны восточнее 
и севернее за пределами этих структур. В это время была сформирована большая группа 
штоков, лакколитов и даек. Кроме того, возникли лавовые поля небольшой мощности, 
площадью в первые десятки км2, распределение которых контролировалось небольши-
ми грабенами и системами сбросов. На протяжении палеоцена и раннего эоцена по об-
рамлению хр. Гурбан-Сайхан, расположенного в северной части Гобийского Тянь-
Шаня, образовались группы разрозненных лавовых полей, связанных с деятельностью 
отдельных центров излияний, которые фиксируются руинами шлаково-бомбовых по-
строек. Раннеолигоценовая вспышка вулканизма представлена группой лавовых полей, 
сконцентрированных преимущественно в межгорной впадине Гобийского Тянь-Шаня, 
разделяющей хребты Сэврэй и Ноен, а также отдельными экструзиями и лавовыми поля-
ми, рассредоточенными по южному и северному обрамлению хр. Арц-Богд в Гобийском 
Алтае. Лавовые поля позднеолигоцен-раннемиоценового этапа формировались практи-
чески исключительно в пределах Долиноозерского грабена. Излияния были связаны с 
многочисленными центрами излияний, фиксируемых руинами шлаковых конусов. Вул-
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канические события среднего миоцена продолжили формирование Долиноозерского 
грабена, но, кроме того, зафиксировали начало вулканической активности в Водораз-
дельном грабене. Они характеризовались высокой интенсивностью, в результате чего в 
грабене возникли лавовые толщи большой мощности (n×100м). На протяжении поздне-
го миоцена и плиоцена произошло несколько эпизодов вулканизма. До рубежа 7.5 млн 
лет они протекали в пределах Водораздельного грабена, то есть в центральной части 
ареала, а более поздние вулканические события (<7.5 млн лет) охватили также его се-
верный (Тарятский грабен) край. В плейстоцене наиболее масштабные вулканические 
излияния произошли в Тарятском грабене, где был сформирован мощный лавовый че-
хол по всей его площади. В этот же этап была сформирована система протяженных до-
линных лавовых потоков, растекающихся в стороны от осевой части Хангайского хреб-
та и зафиксировавших своим формированием стадию активного роста гор. Голоцено-
вый этап проявился в Тарятской впадине и был связан с деятельностью вулкана Хорго, 
потоки которого сформировали долинный поток протяженностью не менее 70 км. 

Таким образом, на протяжении последних 105 млн лет вулканическая активность 
в пределах Южно-Хангайской вулканической области практически не прекращалась на 
длительные интервалы времени, превосходящие продолжительность отдельных вулка-
нических этапов, и характеризовалась последовательной миграцией ее центров. Внача-
ле в интервале 105-71 млн лет они переместились из районов восточной оконечности 
Гобийского Алтая к югу на территорию Юго-Восточного Гобийского Тянь-Шаня, а за-
тем сдвигались с юга на север через хребты Гобийского Алтая и Долиноозерский гра-
бен в Хангайское нагорье. Результирующая траектория этой миграции представляет 
собой крупную петлю, общей протяженностью более 1100 км при удаленности ее край-
них точек более чем на 800 км. 

Вулканиты ареала представлены лавами основных пород, реже это бомбы и шла-
ки, локализованные вблизи центров излияний, которые зафиксированы шлаковыми ко-
нусами. Породы разновозрастных уровней содержат мантийные ксенолиты – лерцоли-
ты, пироксениты, мегакристы пироксена, полевого шпата, оливина, реже граната. В со-
ответствии с петрохимическими данными установлено, что в составе вулканических 
ассоциаций преобладают трахибазальты, трахиандезибазальты, базаниты, реже базаль-
ты, меланефелиниты и фонотефриты. Вариации состава охватывают диапазон по SiO2 
от 42.6 до 52.2 мас.% и по содержанию Na2O+К2О от 4.6 до 9.7 мас.%. В целом они ха-
рактеризуются повышенными содержаниями P2O5 (от 0.4 до 1.6 мас.%) и TiO2 (>1.7 
мас.%) и умеренными содержаниями Al2O3 (<17 мас.%). Магнезиальность в породах 
относительно низкая (0.4-0.6 при преобладании 0.5), что указывает на относительно 
высокую степень дифференцированности излившихся расплавов. Породы всех этапов 
имеют близкие содержания петрогенных элементов, хотя и характеризуются незначи-
тельными различиями. 

Геохимические данные также свидетельствуют о сходстве состава разновозраст-
ных пород. Вулканиты всех возрастных групп обладают близкими содержаниями несо-
вместимых элементов. Спектр распределения этих элементов близок к спектру базаль-
тов OIB-типа, но отличается от последнего в целом более фракционированным распре-
делением редких земель, а также более высоким содержанием литофильных элементов 
(Rb, Ba, Sr) и более низким содержанием таких элементов, как Th, U, тяжелые РЗЭ. 
Особо следует отметить наличие ярко выраженного Ta-Nb максимума, типичного для 
пород всех структурных зон и в целом характерного для магматических источников 
внутриплитного магматизма. 

По изотопному составу (Sr-Nd) породы ареала образуют тренд, который просле-
живается из области умеренно деплетированных источников типа PREMA в область 
обогащенных легкими редкими землями источников типа EM-I. Наличие этого тренда 
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свидетельствует, что в образовании исходных расплавов вулканического ареала участ-
вовала комбинация обоих этих источников. Наибольшая доля мантии типа EM-I в ис-
точнике фиксируется для пород Гоби-Тяньшаньского ареала и Долиноозерского грабе-
на. В источнике пород других районов в основном преобладала мантия типа PREMA. 

Представленные результаты свидетельствуют о том, что Южно-Хангайская вул-
каническая область возникла во внутриплитной обстановке в центре Азиатского конти-
нента вдали от границ литосферных плит. На всех стадиях своего развития она была 
лишена структурных связей с другими проявлениями внутриплитного магматизма в 
Центральной Азии, то есть развивалась автономно. Режим ее формирования характери-
зовался ярко выраженными условиями растяжения − рифтогенезом, что привело к об-
разованию в пределах области рассредоточенной системы грабенов. 

Состав вулканических продуктов Южно-Хангайской области свидетельствует о 
сходстве их источников с источниками базальтов океанических островов, формирова-
ние которых связывается с мантийными плюмами. Дополнительный аргумент в под-
тверждение этого представления дают результаты гравиметрических и сейсмологиче-
ских исследований, показавших, что в основании литосферы Хангая, где сосредоточе-
ны новейшие проявления вулканической активности, расположен локальный выступ 
астеносферы, который достигает подошвы коры на глубине около 50 км [2]. Выступы 
располагаются также под другими областями позднекайнозойского внутриплитного 
вулканизма в Центральной Азии и, в частности, установлены в основании Южно-Бай-
кальской, Витимской и Удоканской вулканических областей [2]. Подобная связь пред-
полагает, что именно эти выступы горячей мантии (астеносферы) контролируют но-
вейшую вулканическую активность в регионе, и, следовательно, их можно рассматри-
вать как горячие точки мантии. Таким образом, следует считать, что модель связи вул-
канического ареала с горячей точкой мантии достаточно аргументирована, так как 
обоснована рядом независимых данных – геологических, петрологических, геофизиче-
ских. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ, проект № 05-05-64000, 
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Реконструкция последовательности геодинамического развития Центрально-
Азиатского пояса требует точных возрастных ограничений на время формирования по-
род, слагающих основные структурные элементы этого пояса и обрамления примы-
кающей Сибирской платформы. Недостаток надежной биостратиграфической или изо-
топно-геохронологической информации для многих осадочных последовательностей 
позднего протерозоя обусловливает применение новых методов в решении стратигра-
фических проблем. Привлечение метода стронциевой изотопной хемостратиграфии 
(СИС), опирающейся на вековые вариации изотопного состава Sr в палеоокеане, может 
обеспечить независимое средство корреляции морских карбонатных осадков, не под-
вергшихся значительным постседиментационным преобразованиям. Сопоставление ин-
дивидуальной Sr-изотопной характеристики изучаемых отложений с аналогичной ха-
рактеристикой стандартной («эталонной») кривой вариации отношения 87Sr/86Sr позво-
ляет определять возраст исследуемых формаций. 

Развитие методологии СИС в последнее десятилетие существенно расширило ана-
литическую базу и возможности хемостратиграфии. Применение нового методического 
подхода при изучении карбонатных отложений в стратотипических разрезах рифея и 
венда Восточной Сибири и рифея Южного Урала позволило детализировать соответст-
вующие фрагменты кривой вариаций отношения 87Sr/86Sr в позднепротерозойском оке-
ане и предложить новый вариант стандартной кривой [1-3]. Наиболее обоснованная 
кривая вариаций с максимальным градиентом изменения величины 87Sr/86Sr построена 
для позднего рифея и венда. Именно этот возрастной интервал, частично соответст-
вующий неопротерозою в хронологической шкале, является наиболее благоприятным 
для корреляции карбонатных отложений. Необходимыми условиями для получения 
корректной Sr хемостратиграфической характеристики карбонатных отложений явля-
ются: (1) геохимическая оценка степени сохранности Rb-Sr системы карбонатов (отно-
шения Mn/Sr, Fe/Sr и Mg/Ca) и (2) селективное растворение анализируемых образцов 
для частичного удаления эпигенетических карбонатных фаз. 

Основными объектами исследования стали карбонатные отложения, входящие в 
состав Центрально-Азиатского складчатого пояса и примыкающих областей периферии 
Сибирской платформы: голоустенской и улунтуйской свит байкальской серии и олхин-
ской свиты Южного Прибайкалья; забитской свиты боксонской серии и иркутной сви-
ты юго-восточной части Восточного Саяна; мурэнской свиты Северной Монголии; 
биджинской, мартюхинской и сорнинской свит Батеневского кряжа Кузнецкого Ала-
тау; шунтарской свиты тунгусикской серии Енисейского кряжа. В перечисленных сви-
тах были отобраны представительные коллекции карбонатных образцов, в которых бы-
ли определены содержания Ca, Mg, Mn и Fe. Изучение Rb-Sr систематики карбонатов 
проводилось с использованием последовательной обработки образца вначале раство-
ром ацетата аммония, затем 10 %-ной уксусной кислотой [1-3]. Такая методика позво-
ляет удалить легкоподвижные элементы из силикатной составляющей образца и час-
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тично освободиться от новообразованных карбонатных фаз.  
Измеренные отношения 87Sr/86Sr в обогащенной УК-фракции для карбонатов раз-

ных свит варьируют в диапазоне: голоустенской – 0.71094-0.71483, улунтуйской – 
0.70842-0.70982, олхинской – 0.70830-0.71797, забитской – 0.70706-0.70887, иркутной – 
0.70523-0.70989, мурэнской – 0.70742-0.70802, биджинской – 0.70778-0.70862, мартю-
хинской – 0.70774-0.70879, сорнинской – 0.70810-0.70852, шунтарской – 0.70553-
0.70821. Вариации изотопного состава Sr вызваны проявлением целого комплекса пост-
седиментационных преобразований на разных стадиях карбонатного литогенеза. Среди 
этих преобразований выделяются следующие: (1) раннедиагенетическая и эпигенети-
ческая доломитизация, сопровождавшаяся обогащением карбонатной фазы Fe, Mn и 
радиогенным 87Sr; (2) обмен Mn, Fe и радиогенным 87Sr между карбонатной и силикат-
ной фазами в ходе погружения осадков, проходивший в условиях замкнутой или полу-
замкнутой системы и особенно заметный в карбонатах с большой долей терригенной 
примеси; (3) взаимодействие карбонатных пород с пресными водами и подземными 
флюидами, сопровождаемое частичной потерей первичного Sr и обогащением пород 
Mn и Fe.  

Выбор наименее измененных вторичными процессами образцов карбонатов был 
произведен на основании геохимических критериев Mn/Sr<0.2 и Fe/Sr<5.0. Количество 
наименее измененных образцов в каждой из изученных свит различно, однако в целом 
оно максимально в тех формациях, которые сложены известняками с низкой долей тер-
ригенной примеси. При выборе образцов, использованных для оценки отношения 
87Sr/86Sr в морской воде, предпочтение отдавалось известнякам с Mg/Ca<0.024.  

Sr-хемостратиграфические характеристики предполагают несколько возрастных 
интервалов для формирования изученных карбонатных отложений: средне(?)-поздне-
рифейский – иркутная и шунтарская свиты; ранне-поздневендский – мурэнская, бид-
жинская и мартюхинская свиты; поздневендский – забитская, олхинская и улунтуйская 
свиты, поздневендский-раннекембрийский – сорнинская свита. В большинстве случаев 
полученные методом СИС возрастные ограничения вышеперечисленных стратиграфи-
ческих подразделений согласуются с новыми и опубликованными ранее биостратигра-
фическими и геологическими данными. Однако Sr-хемостратиграфические характери-
стики улунтуйских карбонатов противоречат имеющимся представлениям о возрасте 
накопления отложений байкальской серии. Последнее требует продолжения всесторон-
него исследования отложений байкальской серии, в частности проведения прецизион-
ных изотопно-геохронологических работ, привлечения палеомагнитных методов и ре-
визии всего комплекса биостратиграфического материала. 

Работа выполнена в рамках Программы фундаментальных исследований ОНЗ 
РАН «Изотопные системы и изотопное фракционирование в природных процессах», а 
также при финансовой поддержке РФФИ (проекты 04-05-65124, 06-05-64686, 05-05-
64229) и Президиума СО РАН (ИП СО РАН 6.6). 
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Улан-Нурский массив включается в бирхинский комплекс [1] и расположен на 
берегу озера Байкал в 11 км северо-восточнее Бирхинского массива. В плане массив 
представляет собой чечевицеобразное тело размерами до 2 км в поперечнике и до 4.5 
км в длину, вытянутое в северо-восточном направлении. В минеральном составе пород 
преобладают плагиоклаз и зеленая роговая обманка, вследствие чего на геологической 
карте Приольхонья массив обозначен как диоритовый. При петрографическом изуче-
нии установлено, что зеленая роговая обманка является продуктом замещения клино-
пироксена, реликты которого встречаются в наименее измененных породах, при этом 
роговая обманка образует характерные ситовидные структуры. Из породообразующих 
минералов в реликтах встречаются также ортопироксен и оливин. По петрохимическим 
характеристикам породы Улан-Нурского массива аналогичны габброидам Бирхинского 
массива (рис. 1). Отмечено незначительное повышение щелочности пород, хотя на 
TAS-диаграмме фигуративные точки улан-нурских габброидов лежат в поле составов 
габброидов Бирхинского массива. 
 

 
 
Рис. 1. Вариационные петрохимические диаграммы для базитов бирхинского комплекса: 1 – габброиды 
Бирхинского массива; 2 – габброиды Улан-Нурского массива; 3 – долериты из включений в амфиболитах 
в обрамлении Улан-Нурского массива. Данные о составе пород Бирхинского массива любезно предос-
тавлены А.С. Мехоношиным. 
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Интрузивных контактов пород массива с вмещающими толщами не обнаружено, 
массив окружен толщей амфиболитов, при этом в сланцеватых амфиболитах сохраня-
ются участки нерассланцованных пород, близких по минеральному и петрохимическо-
му составу габброидам массива (рис. 1), т.е. формирование массива предшествовало 
этапу образования амфиболитов, что было показано ранее для обрамления Бирхинского 
массива [2]. 

В 2 км восточнее массива расположен Тажеранский массив, значительную часть 
которого слагают долериты и габброиды, также сильно амфиболизированные. По пет-
рохимическим характеристикам габброиды Тажеранского массива разделяются на три 
группы: повышенной щелочности, умеренно-щелочные и высокомагнезиальные (рис. 
2). Габброиды повышенной щелочности распространены по всему Тажеранскому мас-
сиву. В петрографическом плане они представляют собой трахидолериты, монцогаббро 
и монцодиориты, слагают как маломощные дайки, так и крупные интрузивные тела. 
Одно из таких тел наблюдается в береговых скальных обнажениях на протяжении 1.5 
км береговой линии. На контакте габброидов с сиенитами наблюдается уменьшение 
зернистости монцогаббро при приближении к контакту, что свидетельствует о более 
позднем внедрении щелочных габброидов. Высокомагнезиальные габброиды локали-
зуются в северной части Тажеранского массива. Они слагают дайки, прорывающие ам-
фиболиты, и представляют собой, по-видимому, наиболее позднее проявление базито-
вого магматизма в пределах Тажеранского массива. Более редки в Тажеранском масси-
ве умеренно-щелочные долериты. Они, как и щелочные габброиды, характеризуются 
повышенными содержаниями титана, встречаются совместно с ними, не образуя само-
стоятельных тел. 
 
 

 
 
Рис. 2. Вариационные петрохимические диаграммы для базитов Тажеранского массива: 1 – трахидолери-
ты, монцогаббро и монцодиориты; 2 – высокомагнезиальные долериты; 3 – долериты. 
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Рис. 3. Вариационные петрохимические диаграммы для базитов Тажеранского массива и габброидов 
бирхинского комплекса. Бирхинский комплекс: 1 – габброиды Бирхинского массива; 2 – габброиды 
Улан-Нурского массива; 3 – долериты дайкового комплекса Бирхинского и Улан-Нурского массивов; 
Тажеранский массив: 4 – трахидолериты, монцогаббро и монцодиориты; 5 – высокомагнезиальные доле-
риты; 6 – долериты. 
 
 

Наиболее отчетливо петрохимические различия габброидов бирхинского ком-
плекса и Тажеранского массива просматриваются на диаграмме CaO-TiO2 (рис. 3). Вы-
деляется два поля: поле низкотитанистых габброидов бирхинского комплекса с высо-
комагнезиальными породами Тажерана и поле высоко- и умеренно-щелочных габброи-
дов Тажеранского массива повышенной титанистости. Дайки долеритов, прорывающие 
габброиды Бирхинского и Улан-Нурского массивов, по петрохимическим характери-
стикам не отличаются от самих габброидов. Поля составов практически не перекрыва-
ются, что, с одной стороны, может свидетельствовать о различном генезисе двух типов 
габброидов, с другой – представляет надежный механизм их идентификации. 

Работа выполняется при поддержке РФФИ (грант № 05-05-64504) и гранта Прези-
дента РФ (МК-1415.2005.5). 
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В 60-70 годы были проведены детальные исследования рельефа Сибири и Дальне-

го Востока. Большое внимание уделялось установлению соответствия структурного 
плана рельефа с неоднородностями мезо-кайнозойского чехла. В пределах Западно-
Сибирской равнины Ю.А. Мещеряковым [1] отмечена общность в характере деформа-
ций поверхности плиты и орографического плана дневной поверхности и выделена 
система меридиональных и широтных орографических волн. По его мнению, молодые 
волнообразные деформации широтного направления подтверждают «большой закон 
распределения нефтяных месторождений» И.М. Губкина. 

Орографические волны, фиксируясь в формах рельефа, являются видимым ре-
зультатом волнового характера рельефообразующих процессов. Часть из них приводит 
к формированию форм рельефа в виде застывших и движущихся больших и малых 
волн. Процессы мобильны и своим действием могут оказывать влияние на структуру 
чехла и на размещение и экранирование залежей.  

Наибольший интерес вызывает анализ «глубинных процессов» [2], которые про-
являются в «литодинамических потоках» Н.А. Флоренсова. Глубинные процессы име-
ют различную природу. Они фиксируют физические, химические или биологические 
изменения, происходящие в глубинных слоях чехла, и проявляются в формах и элемен-
тах земной поверхности.  

Для выявления «литодинамических потоков» оценивалась интегральная характе-
ристика – работа водного потока. Основной целью исследования являлось определение 
особенностей процессов, а не их направленности и интенсивности. Задача сводилась к 
выбору элементов земной поверхности, на основании анализа которых можно получить 
интегральную характеристику проявления процессов. Предполагали, что процессы счи-
таются глубинными, если в значениях вычисленной характеристики находят отражение 
особенности строения доюрского комплекса. 

Анализ особенностей развития флювиальных процессов позволил выделить эле-
менты рельефа земной поверхности, которые, вероятнее всего, фиксируют глубинные 
процессы. Вычислялся показатель общего эрозионно-денудационного расчленения зем-
ной поверхности. Далее его значения нормировались по площади нефтегазоносных 
районов. Районирование осуществлено с привлечением хорошо известной методики, 
предложенной А.Н. Ласточкиным. Выделены гребневые и килевые линии анализируе-
мого показателя.  

Построена карта (рисунок) и установлено, что помимо орографических волн в 
рельефе Западной Сибири выделяется система волн глубинных процессов. Они имеют 
различную природу. По направленности широтные волны, отражающие процессы, сов-
падают с орографическими, но отмечаются их смещения относительно друг друга. Эти 
смещения свидетельствуют о существенной роли процессов в развитии чехла. Мери-
диональные волны имеют юго-западное и юго-восточное направления. Установление 
их природы выходит за рамки данной работы. В первом приближении можно отметить 
соответствие полученных результатов данным, полученным Е.А. Ёлкиным, А.Э. Кон-
торовичем, В.А. Конторовичем и др. [3]. 

Широтные и долготные волны, пересекаясь между собой в центральной части За-
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падно-Сибирской плиты, позволяют выделить сегмент, в котором сосредоточены почти 
все крупные месторождения нефти. Месторождения, выделенные в сегменте, описыва-
ются как нисходящей, так и восходящей широтными волнами, что, скорее всего, связа-
но с колебательным в кайнозое характером развития южной и северной частей плиты. 
 

 
 

Система меридиональных и широтных волн глубинных рельефообразующих процессов. 
Гребневые и килевые линии: 1 – субмеридионального и 2 – субширотного направления; 3 – значения по-
казателя общего эрозионно-денудационного расчленения земной поверхности, нормированные по пло-
щади нефтегазоносных областей; 4 – местоположение крупных месторождений нефти и газа; 5 – области 
значений показателя, характеризующие соотношение в фундаменте Западно-Сибирской геосинеклизы 
сибирид и казахстанид. 
 
 

Таким образом, анализ элементов земной поверхности позволил предположить, 
что в мезо-кайнозойском чехле выявлены следы глубинных процессов, которые фикси-
руют наличие «литодинамических потоков». Пространственные соотношения волн с 
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крупными месторождениями имеют достаточно сложную природу. Познание её будет 
способствовать совершенствованию методов, направленных на оценку современного 
состояния чехла Западно-Сибирской плиты. 
 
[1] Мещеряков Ю.А. Рельеф СССР. – М.: Мысль, 1972. – 520 с. 
[2] Тимофеев Д.А. Принципы типизации геоморфологических процессов // Геоморфология. – 

2004. – № 4. – С. 16–20. 
[3] Ёлкин Е.А., Конторович А.Э., Конторович В.А. и др. Соотношение в фундаменте Западно-

Сибирской геосинеклизы структур Сибирского и Казахстанского континентов с коллажем 
островодужных систем восточного склона Урала // Материалы научного совещания по 
Программе фундаментальных исследований «Геодинамическая эволюция литосферы Цен-
трально-Азиатского подвижного пояса (от океана к континенту)». – Иркутск: Изд-во Ин-
ститута географии СО РАН, 2004. Т. 1. – С. 129–132. 
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Тувино-Монгольской экспедицией ТувИКОПР СО РАН, в состав которой входи-

ли сотрудники ИГЕМ РАН, ИГДД РАН и ИГМР АН Монголии, в пределах герцинид 
(включая Южно-Гобийский микроконтинент), каледонид (Баянхонгорская и Озерная 
зоны) и Тарбагатайского раннепротерозойского микроконтинента проведены экспеди-
ционные исследования геологических комплексов, индикаторных для ранних стадий 
формирования и преобразования земной коры в Центрально-Азиатском складчатом 
поясе. Работы носили комплексный характер и включали изучение состава и строения 
магматических и метаморфических комплексов с систематическим отбором проб для 
их геохронологической, изотопной характеристики и палеомагнитных исследований. 

1. В пределах герцинской складчатой области проведены два ее пересечения. Од-
но из них проходило через хр. Гурван-Сайхан и далее к югу вплоть до Цаган-Улин-
ского блока Южно-Гобийского микроконтинента, второе к югу от сомона Манлай (се-
верный борт герцинской области) через массив Хан-Богд и Улан-Ульский блок Южно-
Гобийского микроконтинента до Солонкерской зоны индосинид. 

1.1. Изучены офиолитовые комплексы хр. Гурван-Сайхан в разрезе лавовой Бер-
хеулинской свиты. В ее строении выделены два комплекса: нижний – шаровых лав и 
верхний, представляющий собой чередование осадочных и вулканических пород. Уча-
ствующие в строении офиолитовой серии кремнистые породы представлены гурбан-
сайханской свитой, начисто лишенной излившихся лав и, вероятно, отвечающей разре-
зу аккреционной призмы. Здесь же (в районе хр. Дзойлен) был изучен массив банатито-
вовой (тоналит-плагиогранитной) ассоциации, прорывающей офиолитовый разрез. Ус-
тановлено, что к югу от хр. Гурван-Сайхан развиты островодужные и окраинно-конти-
нентальные магматические комплексы, представленные базальт-андезитовыми ассоци-
ациями с подчиненными породами кислого состава. В районе хр. Номгон поля их рас-
пространения осложнены широтным грабеном, выполненным породами бимодальной 
ассоциации, сформированной в условиях рифтогенеза на позднепалеозойской активной 
континентальной окраине Палеоазиатского континента. В этой части герцинид изучены 
массивы гранитоидов банатитовой ассоциации, сформированные, очевидно, совместно 
с вулканическими толщами активной окраины. Южное обрамление герцинид в рассма-
триваемом пересечении образуют метаморфические комплексы Цаган-Ульского позд-
нерифейского блока. С севера они ограничены базальт-андезитовой вулканической ду-
гой, относящейся к комплексам позднепалеозойской активной окраины, тогда как соб-
ственное их строение определяют преимущественно мраморизованные карбонатные 
толщи позднего рифея, образующие чехол для погребенного основания неизвестного 



 201 

возраста. Для характеристики возраста метаморфических толщ и оценки модельного 
возраста формирования их фундамента проведено опробование гнейсовидных плагио-
гранитов, прорывающих мрамора, а также более поздних средне-позднепалеозойских 
биотитовых гранитов. По всему этому трансекту опробованы вулканические разрезы и 
разновозрастные гранитоиды с целью получения изотопно-геохимических характери-
стик и оценки параметров палеогеографической позиции их формирования. Особое 
внимание уделено опробованию кремнистых и алевролитовых осадочных пород из 
офиолитовых и островодужных комплексов, неодимовые изотопные характеристики 
которых позволят оценить степень удаления областей формирования этих комплексов 
от континентальных областей сноса. В итоге может быть выяснена геодинамическая 
природа герцинской области, а именно, является ли она результатом аккреции острово-
дужных, островных и других структур, аккретированных со стороны открытого океана, 
или же – развития ограниченного морского бассейна, возникшего в результате рифтин-
га в пределах каледонского супертеррейна. 

1.2. В пределах второго трансекта выявлены связи рифтогенного магматизма, при-
ведшего к формированию крупнейшего в Центральной Азии Хан-Богдинского щелоч-
но-гранитного массива, с комплексами позднепалеозойской активной окраины. Изуче-
ны вулканические ассоциации бимодального комплекса рамы в обрамлении Хан-Бог-
динского массива, а также базальт-андезитовые ассоциации дифференцированного 
комплекса в области их наиболее полного развития в районе хр. Цохетуин-Нуру. Уста-
новлено, что разрезы дифференцированного комплекса повсеместно подстилаются 
мощными толщами базальных конгломератов, залегающих на базитовом (островодуж-
ном ?) основании, метаморфизованном вплоть до образования амфиболитов, а также то, 
что породы бимодального комплекса формировались после образования пород диффе-
ренцированного комплекса. В этом же районе были изучены массивы банатитовой и 
тоналит-плагиогранитной ассоциации, по-видимому, отвечающие разным стадиям фор-
мирования активной окраины. 

2. В пределах Баян-Хонгорской зоны в обрамлении офиолитов изучены метамор-
фические комплексы, формировавшиеся в интервале 565-540 млн лет (неопубликован-
ные результаты работ 2005 г.), и ассоциирующие с ними гранитоиды, возможно отра-
жающие коллизионные процессы на границе офиолитов и Байдарикского блока.  

2.1. В результате структурных исследований выделены этапы деформации мета-
морфических комплексов с определением позиции связанных с ними гранитоидов, аб-
солютное датирование которых позволит оценить возраст метаморфических событий. 
Особое внимание уделено массивам расслоенных габбро, габбро-диоритов к востоку от 
р. Тациин-гол, характер соотношений которых с вулканитами офиолитовой ассоциации 
позволяет предполагать их автономное формирование и принадлежность к мафитам 
уральского (аляскинского) типа.  

2.2. Выполнены исследования дайкового пояса, прорывающего ульзийтгольскую 
черносланцевую толщу, вовлеченную в метаморфические события предположительно в 
позднем рифее. Дайки обладают большой мощностью (до 50 м) и могут служить инди-
катором существования суперплюма в основании региона на момент их формирования. 
Возможно, что на основании их датирования нам удастся зафиксировать время распада 
Родинии и отчленения Байдарикского блока от суперконтинента. 

3. В районе Центрального Хангая обнаружены и опробованы щелочные граниты, 
ранее здесь неизвестные. Эти граниты, по-видимому, могут рассматриваться как одно 
из свидетельств формирования Хангайского батолита в связи с воздействием горячей 
точки на литосферу Центрально-Азиатского складчатого пояса. С целью проверки этой 
гипотезы выполнено геохронологическое и геохимическое опробование массивов Хан-
гайского батолита и связанных с ними базитовых даек по линии Тариатская впадина – 
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Джаргалант. 
4. Важным открытием полевых работ стало обнаружение крупного массива анор-

тозитов на северном склоне Тарбагатайского хребта. Анортозиты связаны с телами рас-
слоенного габбро, а также – рапакивиподобными гранитами. Выполнено прослежива-
ние ксенолитов анортозитов в кровле массивов Хангайского батолита. Эти анортозиты 
составляли одно целое с протерозойскими (~1750 млн лет) анортозитами Мустулинско-
го массива, образуя, таким образом, крупнейший анортозитовый батолит Центральной 
Азии. 

5. В Восточном Танну-Ола, в бассейне р. Ирбитей, установлена вулканоплутони-
ческая ассоциация основного-среднего состава раннекембрийского возраста – габбро-
диоритовый Ирбитейский интрузив и субвулканический андезитобазальтовый ком-
плекс, локализованный в ирбитейской свите. Возраст габброидов определен U-Pb мето-
дом по цирконам и составляет 519 млн, возраст фаунистически охарактеризованной 
ирбитейской свиты соответствует ботомскому ярусу нижнего кембрия. Геодинамиче-
ская позиция ирбитейской вулканоплутонической ассоциации может соответствовать 
надсубдукционной постостроводужной (возраст дуги V2-Є1

1) и доколлизионной (время 
коллизии в масштабах Центральной Азии Є3-О1) обстановке. 

6. Установлена генетическая связь между карбонатитами и вмещающими их алю-
мосиликатными магматическими породами (гранитоидами) в Центрально-Тувинском 
карбонатитовом поясе. По выделенному из субщелочных биотитовых гранитов Кара-
сугского рудного поля акцессорному циркону в лаборатории ИГГД РАН (г. Санкт-Пе-
тербург) уран-свинцовым методом был определен возраст 119±1 млн лет. Выполненное 
рубидий-стронциевым изохронным методом датирование карбонатитов Карасугского и 
Улатайского полей дало возраст 118±9 млн лет. Практическое совпадение радиологи-
ческих возрастных датировок гранитов и карбонатитов на Карасугском месторождении 
ставит вопрос, по меньшей мере, об их парагенетической связи.  

7. Исследован изотопный состав гелия в источниках подземных вод района Би-
лин-Бусийнгольского грабена, который свидетельствует о современной разгрузке теп-
ломассопотока, инициированного верхнемантийным плюмом в Хамар-Дабанской куль-
минации. Разгрузка тепломассопотока из мантии наблюдается на гораздо большей тер-
ритории, чем это было установлено ранее по данным о распространении продуктов но-
вейшего вулканизма. Аномальные значения изотопов гелия установлены западнее Тун-
кинского мантийного изотопно-гелиевого максимума. Коромантийные породы востока 
Тувы в большей степени «прогреты» по сравнению с породами из впадин Байкальской 
рифтогенной зоны, что обусловлено более высоким положением (подъёмом материала) 
астеносферной линзы. 

Таким образом, экспедиция обеспечила сбор новых геологических, геохронологи-
ческих и изотопно-геохимических материалов; опробование ряда объектов, крайне 
важных для решения ключевых проблем геологии Центральной Азии; возможность 
сравнительного анализа выявленных особенностей формирования земной коры Цен-
тральной Азии в разных ее геоблоках. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ – гранты 04-05-64093, 05-05-97210, 05-
05-97214, 05-05-225, 06-05-79014, 06-05-64235, экспедиционных грантов СО РАН и в 
рамках интеграционных проектов СО РАН 6.5, 6.11. 
 



 203 

КАА-ХЕМСКАЯ РИФТОГЕННАЯ ЗОНА ТУВИНСКОГО РЕГИОНА: ЕЁ 
ТЕКТОНИЧЕСКАЯ СТРУКТУРА И МЕТАЛЛОГЕНИЧЕСКАЯ ЗОНАЛЬНОСТЬ 
 

В.И. Лебедев*, В.В. Ярмолюк**, И.К. Козаков***, В.П. Ковач*** 
 

* Кызыл, Тувинский институт комплексного освоения природных ресурсов СО РАН, 
tikopr@tuva.ru 

** Москва, Институт геологии рудных месторождений, петрографии, 
минералогии, геохимии РАН, volya@igem.ru 

*** Санкт-Петербург, Институт геологии и геохронологии докембрия РАН, 
ivan@IK4843.spb.edu 

 
В основе подхода к выявлению тектонической структуры Каа-Хемской рифтоген-

ной области лежит разделяемое многими исследователями представление о том, что в 
позднем докембрии–раннем палеозое восточная половина Алтае-Саянской области рас-
полагалась в пределах активизированного шельфа Сибирского континента. Тувинский 
регион размещался на участке медленного прогибания литосферы, залегающем между 
куполовидными поднятиями астеносферного слоя. Прогибание, вызванное, по-видимо-
му, утяжелением литосферы под воздействием фазовых переходов и начавшееся в до-
кембрии, сопровождалось возникновением в приподошвенной части литосферного слоя 
клиновидного блока мантии, ограниченного нормальными сбросами и обращенного 
острой вершиной вверх. Постепенное разрастание этого клиновидного блока в верти-
кальном направлении и достижение им подошвы коры, завершившееся, по-видимому, в 
позднем рифее, обусловили дифференциацию единой погружающейся области на ряд 
обособленных прогибов и зарождение крупных структурно-формационных зон (СФЗ): 
Западно-Саянской, Таннуольско-Хамсаринской и разделяющей их Центрально-Ту-
винской. Две первые из названных зон относятся к категории симметрично располо-
женных, но асимметрично эволюционировавших краевых прогибов. Западно-Саянская 
СФЗ, ограниченная Борусско-Кандатской и Хемчикско-Куртушибинской линейными 
зонами интенсивного базальтоидного вулканизма и офилитогенеза, представляла собой 
глубоководную котловину, в которой накапливались рифейско-кембрийские флишоид-
ные отложения. В Таннуольско-Хамсаринской СФЗ значительное погружение фунда-
мента полностью компенсировалось накоплением мощных терригенно-карбонатно-
вулканогенных отложений, обусловливая тем самым её «геоантиклинальный (острово-
дужный)» характер. Важной особенностью развития Центрально-Тувинской СФЗ яви-
лось то, что в венде-раннем кембрии на фоне вертикального разрастания клиновидного 
блока мантии и его «протрузии» в подошву консолидированной коры происходило мо-
заичное дробление последней с одновременным неравномерным (клавишным) опуска-
нием отдельных блоков и накоплением в таких грабенообразных прогибах грубообло-
мочных толщ (олистостромовый комплекс). 

Заложение и развитие Каа-Хемской рифтогенной зоны, ориентированной вкрест 
простирания Таннуольско-Хамсаринской и Центрально-Тувинской СФЗ, связано с от-
носительно быстрым однонаправленным проседанием литосферного блока, которое 
сопровождалось возникновением серии дугообразных расходящихся обратных сбросов. 
Наиболее крупными из них являются Каа-Хемский и Азасский разломы, ограничиваю-
щие рифтогенную зону в плане. На фоне общего погружения её фундамента, в подош-
венной части коры происходило обособление и вертикальный рост центрального анти-
клинорного поднятия, фиксируемого на современном эрозионном срезе Агойско-Бий-
хемским и Улугойско-Ожинским горст-антиклинальными выступами, с синхронной 
протрузией мантийных гипербазитов в консолидированную кору вдоль плоскостей об-
ратных сбросов. Перечисленные выше процессы и обусловили в целом специфику тек-
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тонической, магматической и металлогенической зональности Каа-Хемской рифтоген-
ной зоны. 

Тектоническая зональность Каа-Хемской рифтогенной зоны асимметрично-сим-
метричная. Асимметричная составляющая зональности связана, во-первых, с различием 
в интенсивности развития симметрично расположенных структурных элементов в усло-
виях стеснённой деформации, а во-вторых, – с общим наклоном в запад-северо-запад-
ном направлении коровых пластин Таннуольско-Хамсаринской и Центрально-Тувин-
ской СФЗ. В тектонической структуре зоны выделяется ряд кулисообразно располо-
женных подзон, ограниченных дугообразными обратными сбросами, эшелонированно 
смещающих друг друга по простиранию рифтогенной зоны с востока на запад. В этом 
же направлении наклонена и кровля фундамента, в связи с чем при продвижении на за-
пад вскрываются всё более высокие гипсометрические уровни подзон. Асимметрич-
ность в строении центрального антиклинорного поднятия проявляется в том, что в вос-
точной половине рифтогенной зоны ось его максимального гребневидного проникно-
вения в верхние горизонты смещена к югу от длинной оси последней (Агойская часть 
Агойско-Бийхемского выступа), а западной – к северу, где наиболее интенсивно прояв-
лен нижнекембрийский риолит-базальтовый вулканизм (анахемский и туматтайгинский 
вулканические комплексы Улугойской и Харальско-Ондуттайгинской подзон), что ука-
зывает на значительную роль термальных процессов в формировании рассматриваемо-
го понятия. В южной половине рифтогенной зоны нижнекембрийские вулканиты анде-
зит-дацит-риолитового состава широко представлены лишь в пределах её борта – Он-
думской подзоне. 

Из нижнепалеозойских интрузивных образований в Каа-Хемской рифтогенной 
зоне наиболее широко проявлены гипербазиты актовракского, габброиды тесхемского, 
мажалыкского и гранитоиды таннуольского комплексов. Последние входят в состав 
протяжённого Восточно-Тувинского гранитоидного пояса, в пределах которого обра-
зуют практически сплошное поле. Это свидетельствует о пластообразном залегании 
гранитоидных тел в разрезе земной коры. Пластообразный характер залегания под-
тверждается и тем, что при пересечении Каа-Хемской рифтогенной зоны происходит 
ступенчатое смещение гранитоидного пояса к востоку. Относительно широкое распро-
странение в гранитоидах «останцов», представленных габброидами предшествующего 
этапа интрузивного магматизма, может указывать на наличие под гранитоидами пла-
стообразных залежей габброидов. Непосредственно в Каа-Хемской рифтогенной зоне 
интрузии гипербазитов, габброидов и гранитоидов образуют небольшие по площади 
«кольцеобразные» магматические ареалы (Дерзиг-Ужепская, Каа-Хемская и Ондумская 
подзоны). При продвижении от восточных (юго-восточных) окончаний подзон вдоль их 
простирания на запад (Каа-Хемская и Дерзиг-Ужепская подзоны) имеет место смена 
«кольцеобразных» ареалов интрузий гипербазитов, габброидов и гранитоидов. В целом 
это указывает на пространственную совмещённость проявлений интрузивного магма-
тизма в рифтогенной зоне с участками наиболее интенсивного протрузивного проник-
новения в верхние горизонты коры мантийских гипербазитов. Имеет место также и 
концентрация гипербазитовых протрузий в пояса, пересекающие подзоны в диагональ-
ном направлении от южного борта к северному. Это обусловлено тем, что на уровне 
верхнерифейско-нижнекембрийского вулканогенно-осадочного чехла протрузивное 
проникновение гипербазитов осуществлялось преимущественно вдоль поверхностей 
межформационных перерывов, а не вдоль плоскостей обратных сбросов. 

Металлогенический профиль Каа-Хемской рифтогенной зоны определяют золо-
торудные и колчеданно-полиметаллические месторождения и рудопроявления. Метал-
логеническая зональность проявляется в том, что в пределах каждой из её подзон про-
исходит последовательная смена золоторудных узлов колчеданно-полиметаллическими 
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при продвижении с востока на запад. Колчеданно-полиметаллические месторождения и 
рудопроявления пространственно ассоциируют с центрами нижнекембрийских вулка-
нических извержений, тогда как золоторудные узлы – с «кольцеобразными» ареалами 
гипербазитов, габброидов и гранитоидов. Отмеченные закономерности указывают на 
общность эндогенных источников рудного вещества и пространственную совмещён-
ность путей миграции рудоносных флюидов рудообразующих систем колчеданно-по-
лиметаллических и золоторудных проявлений рифтогенной зоны, в том числе и прояв-
лений, представленных на площадях распространения черносланцевых образований. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ – гранты 04-05-64093, 05-05-97214, 06-
05-79014, и в рамках интеграционного проекта СО РАН 6.8. 
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По мнению многих исследователей, Кокчетавская глыба представляет собой до-

кембрийский срединный массив в обрамлении завершенных и незавершенных каледо-
нид. Впервые такую точку зрения высказал Е.Д. Шлыгин [1], и в дальнейшем она ти-
ражировалась в многочисленных работах геологов, работавших в Северном Казахстане. 
Судя по последним геологическим и геофизическим данным Кокчетавская глыба явля-
ется частью Туранско-Западно-Сибирской докембрийской плиты, перекрытой на севере 
более молодыми осадочными породами [2], а на юге – преимущественно палеозойски-
ми породами [3]. В последнее время высказываются сомнения в докембрийском воз-
расте Кокчетавской глыбы [4]. Поскольку сторонники последней точки зрения работа-
ли преимущественно в зонах долгоживущих глубинных разломов, в которых заключе-
ны месторождения тонкодисперсных алмазов Кумды-Куль и Барчи, выделявшиеся ра-
нее как Срединная и Чаглинская зоны активизации [5], зоны мегамеланжа [6, 7], а ме-
таморфические породы Кокчетавской глыбы изучались нами на площади ~ 100000 км2, 
то мы вправе сконцентрировать внимание на этом немаловажном обстоятельстве. Кок-
четавская глыба четко выделяется по геофизическим данным и характеризуется утол-
щенной земной корой (40-45 км), что свойственно докембрийским срединным масси-
вам [3]. 

Рассмотрим очередность проявления эндогенных процессов на Кокчетавской глы-
бе, во многом обусловленных потоками глубинных флюидов, обязанных своим прояв-
лением тектоническим или плюмовым воздействиям на земную кору и верхнюю ман-
тию. Обратимся прежде всего к геологическими фактам. В региональном плане мета-
морфические породы на территории глыбы разделяются на две серии: зерендинскую, 
сложенную гнейсами, кристаллическими сланцами, карбонатными породами, амфибо-
литами, метаморфизованными преимущественно на уровне амфиболитовой фации, и 
шарыкскую, породы которой в площадном плане метаморфизованы на уровне зеленос-
ланцевой фации. Сама шарыкская серия с метаморфическим и тектоническим несогла-
сием залегает на породах зерендинской серии. Это общеизвестный факт, не требующий 
особых доказательств. В базальных горизонтах шарыкской свиты широко развиты 
древние метаморфизованные ильменит-рутил-цирконовые россыпи, образовавшиеся за 
счет размыва кор выветривания и кристаллических пород зерендинской серии [8, 30]. 
А.С. Зырянов обнаружил богатые цирконом (до 35 %) фрагменты таких россыпей в 
керне скважины под сложенной эклогитами сопкой Сулу-Тюбе, где эклогитовая линза 
в зоне глубинного разлома оказалась надвинутой на породы обеих серий. Цирконы из 
этого пропластка были проанализированы К. Иокаямой U-Th-Pb (общий) изохронным 
методом в лаборатории университета Нагайя, Япония. Статистические данные получе-
ны по двум градациям с ошибкой < 10 и < 15 % по 170 цирконам. В обоих случаях ус-
танавливается протерозойский возраст цирконов, где наибольшее число определений 
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падает на интервал 1.6-1.3 млрд лет. Меньшее число определений приходится на ин-
тервал 1.05-1.0-0.-95-0.9 млрд лет. Судя по Zr/Hf отношениям изученных цирконов, ко-
торые варьируют от 61 до 98, мы в данном случае имеем дело с цирконами из грани-
тогнейсовых комплексов, при размывании которых и сформировались в рифейское 
время эти россыпи [9].  

Согласно U-Pb определениям по цирконам из кислых эффузивов куспекской сви-
ты шарыкской серии их возраст был оценен в 1.0-1.1 млрд лет [10]. И наконец, уже в 
2006 г. в лаборатории А.Б. Котова (Институт геологии и геохронологии РАН, г. Санкт-
Петербург) по цирконам, выделенным из плагиогранитов в составе плагиогнейсово-
амфиболитовой метаморфической пачки СВ Боровского массива и отобранным М.М. и 
А.В. Шершаковыми, был определен U-Pb изохронным методом возраст цирконов в 1.0-
1.1 млрд лет. На основе этих данных мы с уверенностью можем утверждать, что в 
позднепротерозойское время на глыбе протекали процессы гранитообразования, при-
ведшие к формированию плагиогранит-гнейсовых толщ, с линзами амфиболитов, кото-
рые в палеозойское время подверглись обширно проявленной гранитизации и в ореолах 
гранитогнейсовых палеозойских куполов были деформированы и вовлечены в процесс 
формирования конформных очертаниям куполов метаморфических ореолов [11, 5]. Та-
ким образом, в плагиогранитах нами зафиксирован процесс наиболее раннего протеро-
зойского этапа воздействия гранитообразующих флюидов на породы континентальной 
коры, когда первичные структуры залегания этих пород были уничтожены более позд-
ними процессами.  

Вероятно, в рифее Кокчетавская глыба представляла собой субплатформенную 
структуру, на которой в сравнительно спокойной тектонической обстановке отлагались 
осадочные породы шарыкской серии. Наличие сформировавшихся в это время кислых 
эффузивов куспекской свиты указывает и на проявление в этих условиях кислого вул-
канизма, что синхронно образованию плагиогранитов и позволяет однозначно датиро-
вать эти процессы как проявление протерозойского этапа воздействия гранитизирую-
щих флюидов на более древний субстрат. На это указывают отдельные возраста цирко-
нов из древних россыпей с возрастом 2.1; 2.4-2.6 млрд лет [9]. Поскольку протерозой-
ские плагиогнейсы и плагиограниты являлись субстратом для проявления более позд-
ней, существенно калинатровой палеозойской гранитизации, то для более четкой рес-
таврации этих двух эпох гранитообразования во время геологических съемок необхо-
димо было выделять плагиогнейсы и собственно микроклин-биотитовые гнейсы, что, к 
сожалению, сделано не было. 

До возрастного рубежа ~ 600 млн лет значительных по масштабам процессов 
флюидизации земной коры на глыбе не зафиксировано. Но, судя по косвенным данным, 
уже на границе кембрия на глыбе произошло заложение нескольких мощных долгожи-
вущих глубинных разломов. В силу бытовавших в 60-е годы представлений они были 
выделены как долгоживущие линейные зоны активизации [12-14] в протерозойском 
субстрате. Две из таких зон в центральной части глыбы были названы затем зонами ме-
гамеланжа [6, 7], хотя этот сугубо тектонический термин не отражает всей гаммы эндо-
генных процессов, проявленных в их пределах. В составе этих зон развиты разнообраз-
ные метаморфические, магматические и метасоматические породы, объединяемые на-
ми в единый внутриразломный полихронный комплекс пород. Всего выделены четыре 
главные зоны глубинных разломов: Срединная, Чаглинская, Южная и Восточная (ри-
сунок), при мощностях 10-20 км они прослежены по геологическим и геофизическим 
данным на десятки и сотни километров и детально описаны нами ранее [5, 14]. 

Породы внутриразломного комплекса наиболее полно представлены на глубоких 
эрозионных срезах в субстрате зерендинской серии. Все тела эклогитов, описанных на 
глыбе, локализованы в этих разломах и четко трассируют эти зоны своим размещением 
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(рисунок) [15]. Этот факт послужил основой для вывода о связи процессов эклогитиза-
ции пород, приуроченных к зонам сдвига, описанных также в Беломорском подвижном 
поясе [16] и других метаморфических сдвиговых зонах [17]. В такой ситуации не нуж-
но погружать породы, подвергавшиеся эклогитизации, на большие глубины, в условиях 
сдвиговых деформаций этот процесс может протекать in situ в земной коре [18, 19]. 
 

 
 
Условные обозначения: 1 – породы амфиболитовой фации метаморфизма, преимущественно зерендин-
ская серия, протерозой; 2 – породы зеленосланцевой фации метаморфизма. Шарыкская серия (рифей) и 
вулканогенно-осадочные породы кембрия-ордовика-девона; 3 – палеозойские граниты; 4 – зоны глубин-
ных разломов; 5 – месторождение Кумды-Куль; 6 – скопление будин эклогитов и отдельные крупные 
тела эклогитов. 
 
 

В равной мере это относится и к меньшим по размерам тектоническим зонам в 
пределах главных зон глубинных разломов. В этих небольших по мощности (десятки, 
реже сотни метров) и протяженности (несколько сотен метров) при одновременном 
воздействии стресса и гипербарических высокоуглеродистых глубинных флюидов на 
месторождениях Кумды-Куль и Барчи шло отложение графита и тонкодисперсного ал-
маза, который можно рассматривать как метастабильную фазу. Данные SHRIMP дати-
рования цирконов из алмазоносных пород указывают на их средний возраст в пределах 
535±9 млн лет [20, 21]. Под воздействием таких же флюидов в Восточной зоне разлома 
отлагался рентгеноаморфный углерод с аномально высокими содержаниями редких и 
рассеянных элементов. Наличие микроминералов алмаза и коэсита в бластомилонитах 
Кумды-Куля и Барчи, возможно, указывает на их синтектоническую природу под воз-
действием сдвиговых деформаций при одновременной «продувке» по сланцеватости 
высокобарного высокоуглеродистого флюида [22]. И в этом случае нет необходимости 
погружать (субдуцировать) эти породы на глубину 200 км в область устойчивости ал-
маза, а затем обдуцировать обратно. В подобном случае породы с микроалмазами при 
высоких температурах должны обдуцировать к поверхности Земли миллионы лет, на-
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ходясь в области устойчивости графита, а не алмаза [22]. В таких условиях сохранность 
микроалмаза маловероятна, и эта тема заслуживает отдельного специального обсужде-
ния. 

В пределах выделенных зон глубинных разломов и сопряженных с ними оперяю-
щих структур по данным U-Pb датировок по цирконам в интервале 460-410 млн лет [23] 
и по данным Ar-Ar датировок по слюдам из Срединной зоны разлома 529-484 млн лет 
[24] происходили в громадных масштабах процессы образования синтектонических ме-
тасоматитов, представленных слюдяными (биотит, фенгит, мусковит, серицит) сланца-
ми [14, 23]. 

Позднее, после проявления внутриразломной мусковитизации вдоль протяженных 
зон гранитизации, фиксируемых геофизиками как линейные зоны гравитационных и 
магнитных минимумов шириной до 10-15 км (рисунок), начали расти гранитогнейсо-
вые купола [11, 5], которые на стадии расплавления перешли в гранитные массивы 
(«батолиты») с возрастами 470-440 млн лет [25, 26]. Последующий цикл гранитообра-
зования в пределах ранее сформированных Зерендинского, Боровского, Макинского и 
других крупных массивов произошел в интервале 420-410-390 млн лет. 

По результатам U-Pb датирования по цирконам установлен самый молодой воз-
раст процесса гранитообразования Беркутинского массива в 180-200 млн лет, что близ-
ко по времени к проявлению суперплюма на Сибирской платформе [27] и в Западно-
Сибирской низменности [28]. Эта цифра близка к K-Ar датировкам «омоложения» гра-
нитоидов и метаморфических пород на всей площади глыбы в 360-215 млн лет [29]. 
Близко по времени в региональных зонах глубинных разломов были широко проявлены 
процессы мантийного магматизма: в Срединном разломе – Красномайский массив уль-
траосновных щелочных пород и карбонатитов (460 млн лет) [31], в Чаглинской зоне 
Дубравский массив ультраосновных щелочных пород и карбонатитов (древнее 440 млн 
лет), в Южной зоне – дайки лампрофиров, диабазовых порфиритов, спессартитов (мо-
ложе 440 млн лет и древнее 395±8 млн лет). Иными словами, на Кокчетавской глыбе в 
докембрийское время близко одновременно протекали процессы эндогенной флюиди-
зации земной коры и мантии, что проявилось в аномально широком гранитообразова-
нии, которое достигло максимума в 460-440 млн лет, повторилось в интервале 420-390 
млн лет и в единичном случае зафиксировано в диапазоне 180-200 млн лет. 

В Срединной зоне глубинного разлома процессы воздействия глубинных высоко-
углеродистых флюидов локально проявились в максимуме около 530 млн лет, наиболее 
широко и интенсивно во всех зонах глубинных разломов в разное время в диапазоне 
529-440 млн лет (но раньше формирования массивов гранитов) интенсивно проявились 
процессы мусковитизации (± фенгит) по алюмосиликатным породам. Дайки основного 
состава в Южной зоне глубинного разлома внедрялись в земную кору уже после обра-
зования гранитов, когда дайки кислого состава с возрастом 395 млн лет пересекают эти 
дайки, более молодых метаморфических пород в разломах встречено не было. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (грант 05-05-64243) и про-
граммы поддержки научных школ (грант НШ-4496.2006.5). 
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В средней части Западного Прибайкалья Е.В. Павловским и А.С. Ескиным [1] был 

выделен Приольхонский блок, получивший впоследствии для краткости название При-
ольхонье. В настоящее время он рассматривается как каледонский террейн [2], но во-
прос о его происхождении остается открытым. Слагающий Приольхонье вулканогенно-
осадочный комплекс или сформировался на материковом склоне Сибирской платфор-
мы, или является тектоническим террейном, причлененным к Сибирской платформе в 
каледонское время. В любом случае его каледонский возраст сомнений не вызывает, и 
вся гамма процессов воздействия на слагающие его породы глубинных флюидных сис-
тем произошла в каледонское и позднекаледонское время. Каждый прорыв глубинных 
флюидных систем в Приольхонье запечатлен в совокупности пород в пределах опреде-
ленных структурно-вещественных комплексов. 

Наиболее древними породами, к которым причленен Приольхонский блок, явля-
ются раннедокембрийские метаморфические и магматические комплексы фундамента 
Сибирской платформы (сарминская серия и раннепротерозойские граниты рапакиви 
приморского комплекса), с которыми Приольхонский блок граничит через зону бла-
стомилонитов (рисунок). Между зоной бластомилонитов и массивом приморских гра-
нитов в результате новейших тектонических движений заложилась зона современного 
Приморского разлома. Приольхонский блок преимущественно сложен раннепалеозой-
скими метаморфическими породами с заключенными в них телами метаультрабазитов 
и метабазитов. Судя по геологическим данным, наиболее древними продуктами флюи-
дизации коры и подстилающей мантии являются габброиды, слагающие довольно 
крупные тела, включая наиболее крупный Бирхинский массив, и сравнительно мелкие 
тела метаультрабазитов и базитов, как правило будинированных среди более пластич-
ных мраморов и гнейсов в ходе тектонических деформаций, сближенных во времени с 
общим метаморфизмом всей толщи. Возраст этого тектоно-термального воздействия 
точно не известен, но по сумме структурных наблюдений он проявился после образо-
вания Бирхинского массива. Породы метаморфического комплекса подверглись более 
поздним метасоматическим преобразованиям, и в плане геохимических реставраций их 
информативность неоднозначна, что, прежде всего, относится к плагиогнейсам, мигма-
титам, гранитогнейсам. Наиболее достоверная информация об эволюции флюидного 
режима эндогенных процессов в Приольхонье может быть получена путем изучения 
постметаморфических гранитных массивов и зон глубинных разломов. 

Судя по геофизическим данным [3], под Бирхинским массивом находится тело 
кислого алюмосиликатного состава, а сам массив интенсивно изменен в ходе процессов 
кремнещелочного метасоматоза и пронизан жилами гранитов и пегматитов, что позво-
ляет рассматривать его как апикальную часть скрытого на глубине гранитогнейсового 
купола [4]. Мощность зон милонитизации и разгнейсования по периферии массива 250-
500 м, а в центре массива – до нескольких метров. Процессы динамометаморфизма тес-
но сопряжены с процессом плагиогранитизации: замещением пироксенов амфиболом 
(Al2O3=8.0-8.5 %), раскислением основного плагиоклаза до олигоклаза (Ан28-30), после-
дующим увеличением содержаний биотита (TiO2=2.2-2.9 %, f=43-57 %), замещающего 
амфибол, и кварца. Зоны плагиогранитизации развиты преимущественно в юго-запад-
ной, относительно слабо эродированной, части массива, здесь же в основном встреча-
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ются дайки биотитовых плагиогранитов (Ан23-27), часто с реликтами апогабброидных 
бластомилонитов. 

Дальнейшее нарастание процессов гранитизации знаменуется возрастанием во 
флюидах роли К по отношению к Na, что выражается в росте количества микроклина и 
смене плагиофельдшпатизации микроклинизацией. При интенсивном проявлении этого 
процесса происходило образование сиенитов, но чаще габброиды преобразуются в по-
роды гранодиоритового состава. Гранитизированные и сиенитизированные габброиды 
секутся жилами и дайками двуполевошпатовых гранитов, пегматоидных гранитов и 
пегматитов. Состав гранитов: кварц, калиевый полевой шпат, плагиоклаз (от Ан24-26 до 
Ан14-18), биотит, гранат, магнетит. Для пегматитов характерно преобладание микрокли-
на над плагиоклазом (Ан10-17) при наличии мусковита, эпидота, магнетита, апатита, 
турмалина, граната и циркона. Возраст гранитов по данным Rb-Sr метода составляет 
481±7 млн лет [5]. Интрузивные граниты с этими датировками завершают этап грани-
тизации в Приольхонье. 
 

 
 
Схематическая геолого-петрографическая карта Приольхонья (по А.С. Ескину, Ю.А. Морозову, В.В. Эзу 
[15] с дополнениями по данным В.С. Федоровского. 
1 – раннедокембрийский метаморфический комплекс Сибирской континентальной плиты (породы сар-
минской серии и граниты приморского комплекса); 2–9 - раннепалеозойские метаморфические образова-
ния: 2 – мраморы, пироксен-плагиоклазовые кристаллосланцы, плагиогнейсы нерасчлененные, 3 – амфи-
болиты, 4 – мраморы, 5 – мигматиты, гранитогнейсы, 6 – мраморы, кварциты и плагиомигматиты нерас-
члененные, 7 – мраморы, известково-силикатные сланцы и амфиболиты нерасчлененные, 8 – андезито-
базальтовые метапорфириты и туфы, 9 – бластомилониты в зоне коллизионного шва; 10 – рыхлые отло-
жения; 11–19 - интрузивные образования: 11 – метаультрабазиты и метабазиты, 12 – габброиды (а – мел-
ко-среднезернистые, б – крупнозернистые), 13 – разгнейсованные и гранитизированные габброиды в 
Бирхинском массиве, 14 – габброиды и основные вулканиты нерасчлененные, 15 – плагиограниты шара-
нурского комплекса, 16 – граниты хайдайского комплекса, 17 – жилы гранитов и пегматитов хайдайского 
комплекса в Бирхинском массиве габброидов, 18 – граниты аинского комплекса, 19 – щелочные породы 
Тажеранского массива; 20 – рассланцевание в габброидах; 21 – наложенная фельдшпатизация; 22 – наи-
более крупные разрывные границы последнего этапа деформаций; 23 – Чернорудско-Баракчинская тек-
тоническая зона; 24 – зона современного Приморского разлома; 25 – границы зон метаморфизма по А.И. 
Смульской и С.П. Кориковскому [15] (1-5 – зоны метаморфизма: 1 – ставролит-хлоритовая и ставролит-
биотит-андалузитовая объединенные, 2 – ставролит-силлиманитовая, 3 – биотит-мусковит-гнейсовая, 4 – 
биотит-силлиманит-ортоклазовая, 5 – гранулитовая высоких давлений). Массивы габброидов: Б – Бир-
хинский, Буг – Бугульдейский; массивы гранитоидов: К – Крестовский, А – Аинский, С – сигмоидальная 
дайка; Т – Тажеранский массив щелочных и нефелиновых сиенитов. 
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Судя по составу и взаимоотношениям с гранитизированными породами Бирхин-
ского массива, к этому гранитообразующему этапу относится и образование Крестов-
ского гранитного массива, изотопные датировки по которому отсутствуют. U-Pb мето-
дом по циркону калиевые метасоматиты в эндоконтактовой зоне Бирхинского массива 
датируются цифрой 490 млн лет (по изотопному отношению 207Pb/206Pb), что близко к 
проявлению процессов гранитизации в массиве [6]. 

По-видимому, к этому же гранитообразующему этапу приурочено и внедрение 
сигмоидальной дайки вдоль тектонической зоны в восточной части Бирхинского мас-
сива, возраст которой по Rb-Sr датировкам 480-465 млн лет, а около 440 млн лет Rb-Sr 
изотопная система была нарушена в результате стрессовых деформаций [5]. 

Представителем более позднего гранитообразующего этапа является Аинский 
массив (рисунок), который резко отличается от более древних гранитов. И хотя с вме-
щающими амфиболитами и мраморами ангинской серии, метаморфизованными в усло-
виях эпидот-амфиболитовой фации, у массива все контакты тектонические, тепловое 
воздействие интрузии на вмещающие породы выражается в пятнистом скарнировании 
мраморов и частичном ороговиковании алюмосиликатных пород. То есть, по сравне-
нию с жилами Бирхинского массива, это менее глубинные образования. Петрография 
Аинского массива детально изучена [7, 8]. Его корневые части сложены средне-крупно-
зернистыми биотитовыми слабо гнейсовидными гранитами. Калиевый полевой шпат 
представлен ортоклазом и более поздним микроклином, замещающим ортоклаз и пла-
гиоклаз. Плагиоклаз представлен олигоклазом (Ан22-28) и в меньшей степени альбит-
олигоклазом, выполняющим промежутки между ранее образованными минералами и 
замещающим микроклин. Часто проявлена мусковитизация биотита. Гипсометрически 
выше массив сложен лейкогранитами с гранатом и биотитом, в них плагиоклаз Ан9-15 
преобладает над микроклином на фоне общего повышения содержания кварца. На от-
дельных участках проявлена интенсивная мусковитизация. В западной части массива 
среди гранитов отмечаются гнезда альбититов (Ан5-15) или альбит-микроклиновых по-
род, иногда гематитизированных. Жильная фация представлена пегматитовыми и квар-
цевыми жилами, среди пегматитов отмечаются амазонитовые. Акцессорные минералы 
[7] представлены цирконом, флюоритом, шеелитом, фергусонитом, рутилом, самарски-
том, апатитом, касситеритом, Ta-Nb минералом, содержание которых возрастает в апи-
кальной части интрузии. Для гранитов Аинского массива получена Rb-Sr изохрона, 
возраст гранитов 447±6 млн лет [5]. 

Чернорудско-Баракчинская тектоническая зона (ЧБТЗ) представляет собой зону 
глубиного разлома, для которой характерны неоднократное чередование сдвиговых де-
формаций с этапами спокойной тектонической обстановки, повышенный тепловой по-
ток (устойчивость гранулитовых парагенезисов), базит-гипербазитовый магматизм, ин-
тенсивная флюидная проработка, выразившаяся в проявлении многостадийного мета-
соматоза, аномальная графитизация и признаки участия восстановленного мантийного 
флюида в эндогенных процессах [9, 10]. Породы ранней генетической группы пред-
ставлены диопсид- и двупиросен-плагиоклазовыми плагиосланцами, плагиогнейсами, 
мраморами, кварцитами. Гранитоиды слагают небольшие жилы и штоки [11]. Догра-
нитный метасоматоз в алюмосиликатных породах имел отчетливую базификатную на-
правленность и протекал в условиях низкого PH2O, что нашло отражение в развитии пи-
роксеновых, шпинель-пироксеновых, анортозитоподобных метасоматитов. Выплавле-
ние гранитов происходило в условиях инверсии флюидного режима от восстановленно-
го к окисленному и роста РН2О, на что указывает преобразование кристаллосланцев и 
пироксеновых метасоматитов вокруг жил в гигантозернистые амфиболовые породы, 
где амфибол находится в сростках с графитом, а также образование локальных зон до-
гранитных амфибол-плагиоклазовых диафторитов с проявлением микроклинизации. 
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40Ar-39Ar методом по амфиболу из гигантозернистых амфиболовых метасоматитов А.В. 
Травиным (ОИГГМ СО РАН) по нашим пробам получен возраст 440-436 млн лет, а U-
Pb возраст сиенитов, прорывающих метасоматиты, 416-411 млн лет [12]. Постгранит-
ный метасоматоз представлен окварцеванием, также сопровождавшимся отложением 
графита. 

Для гранитоидов ЧБТЗ характерны лейкократовость, отсутствие зон закалки, не-
равномерно-зернистая текстура, нередко метасоматическая структура с замещением 
крупными порфиробластами полевых шпатов мелкозернистой основной массы, иногда 
реликтовая гнейсовидность и пестрый петрографический состав. Выделяются лейко-
кратовые граниты с плагиоклазом Ан15-22, плагиограниты (Ан25-30), диориты и анорто-
зиты (Ан28-36), сиениты и породы промежуточного между анортозитами и сиенитами 
состава. Темноцветные минералы представлены клинопироксеном, амфиболом, биоти-
том. Диориты, анортозиты и монцониты обычно слагают эндоконтактовые зоны гра-
нитных тел, для них характерны повышенные содержания клинопироксена и титанита. 
Сиениты обычно слагают жилы среди диафторитов. Они содержат 70-90 % калиевого 
полевого шпата, представленного промежуточным (∆р≤0.5) или максимальным (∆р= 
=0.85-0.87) микроклином, с 15-20 % пертитовых вростков олигоклаза (Ан18-20). В не-
большом количестве присутствуют зерна плагиоклаза (Ан28-32, иногда Ан23-28), часто 
окруженные каймой альбита и образующие скопления, корродируемые микроклином. 
Графит – обычный акцессорный минерал сиенитов, монцонитов, анортозитов. Он пред-
ставлен чешуйками, розетковидными скоплениями, щетками. Образование графита 
происходило в основном на постмагматической стадии, на что указывают его сростки с 
мусковитом и эпидотом. 

Таким образом, в каледонское время в Приольхонье последовательно проявились 
три этапа флюидизации земной коры, когда основой для образования новых пород 
служила метаморфическая толща Приольхонья, на которую воздействовали глубинные 
флюидные системы. Итогом такого процесса явилось образование новых пород по 
формуле: исходная матрица+флюид, при этом нарастание степени флюидизации удаля-
ет новообразованную породу от исходной матрицы. Каждому эндогенному этапу свой-
ственны свои флюидные системы. Для раннего этапа, кислые магматические производ-
ные которого – жилы Бирхинского массива – отнесены предыдущими исследователями 
к хайдайскому комплексу [8], характерны процессы плагиогранитизации меланократо-
вых пород, однако В.А. Макрыгина и З.И. Петрова [13] показали сходство гранитов 
хайдайского комплекса по геохимическим характеристикам с соскладчатыми гранита-
ми шаранурского комплекса, слагающими протяженные полосы в центральной части 
Приольхонья. 

Два первых этапа гранитообразования протекали под воздействием окисленных 
флюидных систем, в которых преобладала Н2О; в Аинских гранитах на конечном этапе 
становления массива возрастала роль F. В отличие от них в ЧБТЗ все процессы проте-
кали под воздействием восстановленных высокоуглеродистых глубинных флюидов. 
Эти три флюидные системы существенно отличаются и по спектру привносимых эле-
ментов. 1. Гранитообразующие флюидные системы раннего этапа привносили Si, K, 
Rb, Ba и в меньшей мере Na, Pb, Nb, Zr и TR, однако лишь содержания Sr в плагиогра-
нитах и Ва в двуполевошпатовых гранитах превышают кларковые. 2. Выплавление 
гранитов Аинского массива и сигмоидальной дайки протекало при участии обогащен-
ных F флюидов с существенным привносом K, Na, Si, Rb, Cs, Nb, Ta, Li, Sn, Be, что, 
вероятно, связано с флюидовыводящим разломом более глубокого заложения, дости-
гающим уровня астеносферы, обогащенной редкими элементами [14]. 3. В Черноруд-
ско-Баракчинской тектонической зоне процессы протекали под воздействием восста-
новленного флюида, недосыщенного кремнеземом и щелочами, что обусловило пред-



 216 

шествующую выплавлению гранитов базификацию алюмосиликатных пород. Харак-
терно обеднение флюида литофильными элементами, за исключением Sr и Ва. 

Таким образом, на сравнительно небольшой территории в интервале 485-440 млн 
лет проявились три этапа флюидизации пород земной коры под воздействием разно-
родных флюидных систем. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ, гранты 05-05-64243, 06-05-
64203, и Программы поддержки научных школ НШ-4496.2006.5. 
 
[1] Павловский Е.В., Ескин А.С. Особенности состава и структуры архея Прибайкалья. – М.: 

Наука, 1964. – 128 с. 
[2] Федоровский В.С., Владимиров А.Г., Хаин Е.В. и др. Тектоника, метаморфизм и магматизм 

коллизионных зон каледонид Центральной Азии // Геотектоника. – 1995. – №3. – С. 3–22. 
[3] Новоселова М.Р., Турутанов Е.Х. Морфология Озерского и Крестовского габброидных 

массивов Прибайкалья // Советская геология. – 1982. – №5. – С. 111–116. 
[4] Летников Ф.А., Савельева В.Б., Шилина Е.В. Процессы гранитизации в надкупольной час-

ти Бирхинского гранитогнейсового купола // Записки ВМО. – 2004. – №34. – С. 1–9. 
[5] Мишина Е.И., Костицын Ю.А., Федоровский В.С. Архейский возраст протолита палеозой-

ских гранитогнейсов Ольхонского региона (Байкал): Sm-Nd и Rb-Sr изотопные данные // 
Геодинамическая эволюция литосферы Центрально-Азиатского подвижного пояса (от 
океана к континенту): Материалы научного совещания по Программе фундаментальных 
исследований. – Иркутск: ИГ СО РАН, 2005. – С. 56–59. 

[6] Летников Ф.А., Халилов В.А., Савельева В.Б. Изотопное датирование эндогеннных процес-
сов в Приольхонье // Докл. АН СССР. – 1995. – Т. 344, №1. – С 96–100. 

[7] Михайлова Т.С. Характерные признаки постпротерозойских гранитных интрузий цен-
тральной части Западного Прибайкалья на примере массива Ая // Эндогенные полезные 
ископаемые Саяно-Байкальской горной области. – Иркутск: Вост.-Сиб. кн. изд-во, 1974. – 
С. 72–85. 

[8] Иванов А.Н., Шмакин Б.М. Граниты и пегматиты Западного Прибайкалья. – М.: Наука, 
1980. – 219 с. 

[9] Летников Ф.А., Савельева В.Б., Гореванов Д.Е., Халилов В.А. Метаморфизм и метасоматоз 
в зонах глубинных разломов континентальной литосферы // Геотектоника. – 1996. – №5. – 
С. 15–26. 

[10] Летников Ф.А., Савельева В.Б., Заири Н.М. Эндогенные процессы и графитовая минерали-
зация в Чернорудско-Баракчинской тектонической зоне (Западное Прибайкалье) // Геоло-
гия и геофизика. – 1997. – №3. – С. 83–88. 

[11] Петрова З.И., Левицкий В.И. Петрология и геохимия гранулитовых комплексов Прибайка-
лья. – Новосибирск: Наука, 1984. – 200 с. 

[12] Летников Ф.А., Халилов В.А., Савельева В.Б. Изотопный возраст магматических пород 
Приольхонья (Юго-Западное Прибайкалье) // Докл. АН СССР. – 1990. – Т. 313, № 1. – С. 
171–174. 

[13] Макрыгина В.А., Петрова З.И. Геохимия мигматитов и гранитоидов Приольхонья и остро-
ва Ольхон (Западное Прибайкалье) // Геохимия. – 1996. – №7. – С. 637–649. 

[14] Летников Ф.А. Геохимия гранитоидных комплексов полихронного Зерендинского массива 
(Сев. Казахстан) // Геохимия. – 2005. – №7. – С. 691–711. 

[15] Геология гранулитов (путеводитель экскурсии). – Иркутск: ВСФ СО АН СССР, 1981. –  
98 с. 

 
 
 



 217 

ПЕРВЫЕ ГЕОХИМИЧЕСКИЕ И ИЗОТОПНЫЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ 
НЕОПРОТЕРОЗОЙСКИХ КАРБОНАТНЫХ ОТЛОЖЕНИЙ КУЗНЕЦКОГО 

АЛАТАУ (ХРЕБЕТ АЗЫРТАЛ) 
 

Е.Ф. Летникова*,  А.Б. Кузнецов**,  А.А. Терлеeв***,  С.В. Вещева****, 
А.А. Юлдашев**** 

 
* Новосибирск, Институт геологии и минералогии СО РАН, efletnik@uiggm.nsc.ru 

** Санкт-Петербург, Институт геологии и геохронологии докембрия РАН, 
antonbor@ak9723.spb.edu 

*** Новосибирск, Институт нефтегазовой геологии и геофизики СО РАН, 
KhomentovskyVV@uiggm.nsc.ru 

**** Иркутск, Институт земной коры СО РАН, vesheva@crust.irk.ru 
 

В стратиграфии верхнего докембрия разрезы енисейской серии хр. Азыр-Тал вос-
точного склона Кузнецкого Алатау являются эталонными для всей Алтае-Саянской 
складчатой области (АССО) [1]. Это обусловлено наличием непрерывного разреза от 
рифея до нижнего кембрия, обилием органических остатков (микрофитолиты, строма-
толиты, эдиакарская фауна, невландиевая проблематика, водоросли, спикулы губок и 
др.), прекрасной обнаженностью и легкодоступностью. Однако несмотря на то, что этот 
регион в геологическом, стратиграфо-палеонтологическом отношении изучается более 
ста лет, многие вопросы до сих пор служат предметом многочисленных дискуссий, на-
пример, такие ключевые, как возраст и обстановки их накопления. Возрастной диапа-
зон седиментогенеза енисейской серии варьирует от среднего рифея [1, 2] до венда [3]. 
В геодинамическом плане эти отложения рассматриваются либо как породы чехла мик-
роконтинента [4], либо как отложения симаунта [5]. Во многом решение этих вопросов 
стало возможным при комплексных биостратиграфических, геохимических и изотоп-
ных (O, C, Sr) исследованиях карбонатных отложений енисейской серии в ее стратоти-
пической местности. Опорные разрезы данной свиты находятся в пределах полосы рас-
пространения карбонатных толщ Кутеньбулукской синклинали от г. Мартюхиной на 
северо-востоке до пади Тунтугес на юго-западе и слагают приподнятый уступ над Ми-
нусинской степью. В настоящей работе принята схема четырехчленного строения ени-
сейской серии (снизу-вверх): чарыштагская, биджинская, мартюхинская и сорнинская 
свиты. 

В изученных разрезах енисейской серии чарыштагская свита представлена двумя 
верхними пачками – пятой и четвертой. Это частично окремненные доломиты, массив-
ные и слоистые, строматолитовые, разнообразной окраски: от белой и розовой до тем-
но-серой с прослоями кремней, которые вверх по разрезу сменяются серыми доломи-
тами и переслаивающимися окремненными доломитами, черными слоистыми извест-
няками. Контакт с перекрывающей биджинской свитой четкий, согласный. В основа-
нии биджинской свиты выделяют так называемый «помадковый горизонт», представ-
ленный известняками, обогащенными полуторными окислами и содержащими в нерас-
творимом остатке магнетит, ильменит, кварц и слюду. В этом горизонте определены 
известковые водоросли Gemma sp., спикулы губок, проблематика Archaesphaera и Vici-
nosphaera [3]. Выше разрез наращивается серыми неявно слоистыми доломитами, со-
держащими, местами, небольшие биогермы столбчатых строматолитов. В средней час-
ти разреза залегают слои светло-серых и серых крустификационно-слоистых, микрофи-
толитовых доломитистых известняков. Встречаются линзы и прослои брекчий, сло-
женных обломками слойков, сцементированных микритовым материалом. Верхняя 
часть представлена чередованием черных и темно-серых микрофитолитовых известня-
ков, светлых доломитов и их переходных разностей. В известняках преобладает парал-
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лельная слоистость, хотя фрагментарно проявлена косая слоистость. Нередки оползне-
вые складки, гофрировка слоев, их срезание и тела оползневых брекчий. Органические 
остатки пачки обильны и разнообразны, представлены водорослями и микрофитолита-
ми. Венчает разрез биджинской свиты монотонная пачка темно-серых и черных угле-
родистых известняков, со слоистыми и массивными текстурами. Спорадически встре-
чаются прослои типичных карбонатных турбидитов. Нередко проявлены оползневые 
текстуры и оползневые брекчии.  

На отложениях биджинской свиты согласно залегают отложения мартюхинской 
свиты. Это серые мелко- и среднекристаллические массивные, плитчатые и часто тон-
копараллельно- и тонковолнисто-полосчатые доломиты и известняки, образовавшиеся 
в результате литификации микробиальных матов. 

Разрез сорнинской свиты, расположенной выше по разрезу, состоит из двух час-
тей. Первая согласно залегает на карбонатах мартюхинской свиты и представлена тем-
но-серыми, плитчатыми, тонковолнисто-полосчатыми известняками с прослоями и 
линзами кремней и кремнистых желваков с концентрически зональным строением. В 
верхней части пачки (80 м) описана эдиакарская фауна Ediakaria flindersi [6], проблема-
тика Archaesphaera cambrica, Calcisphaera sp., SSF (мелкораковинная фауна): Cloudina 
sp., Sinotabulites sp., микрофитолиты Osagia tenuilamellata [3]. Ранее Н.М. Задорожная 
[6] слои, содержащие эти органические остатки, относила к мартюхинской свите. 

Далее, со значительным перерывом в наблюдениях, разрез наращивается фосфа-
тоносной кремнисто-карбонатно-терригенной пачкой с горизонтом баритов. Эта пачка 
перекрывается переслаивающимися пестроцветными кремнями, сланцами, алевролита-
ми, песчаниками, гравелитами, доломитами и известняками. Сорнинская свита соглас-
но перекрывается туфогенно-терригенной кутень-булукской свитой нижнего кембрия. 

Как указывалось выше, в отношении возраста свит енисейской серии хр. Азыр-
Тал существуют различные мнения. Так, микрофитолиты, распространенные в отложе-
ниях енисейской серии, имеют широкий возрастной диапазон распространения от на-
чала верхнего рифея (байкалий) до нижнего кембрия включительно. Окремненные во-
доросли в верхней части чарыштагской свиты известны из верхнего рифея–венда. Наи-
больший интерес здесь представляет находка строматолита Inzeria tjomusi, характерно-
го для верхнего рифея. Находки известковых водорослей Gemma sp., спикул губок 
(пачка «помадка») и строматолитов Sacculia ovata («чаластагские доломиты») из ниж-
ней части биджинской свиты свидетельствуют о вендском возрасте. Ediacaria flindersi, 
обнаруженная в верхах мартюхинской свиты, также характерна для вендских отложе-
ний. Нижняя граница кембрия достаточно уверенно проводится в основании пачки 2 
сорнинской свиты по появлению представителей рода Epiphyton [3]. Палеонтологиче-
ские свидетельства, согласное перекрытие кутень-булукской свитой базаихского над-
горизонта раннего кембрия, а также данные по корреляции с другими разрезами АССО 
[3] позволяют сделать заключение о примерном соответствии чарыштагской свиты 
верхнему рифею, биджинской, мартюхинской и нижней части сорнинской свиты – вен-
ду, верхней части сорнинской свиты – нижнему кембрию. 

Проведенные изотопные (Sr, С, О) исследования карбонатных отложений енисей-
ской серии в стратотипической местности дали следующие результаты. Отношение 
87Sr/86Sr в доломитах и известняках верхней части чарыштагской свиты составляет 
0.7078-0.7082 и 0.7079-0.7080, соответственно. Известняки, начинающие разрез бид-
жинской свиты («помадковый» горизонт), характеризуются повышенным отношением 
87Sr/86Sr – 0.7085-0.7086, сменяющие их доломиты первой пачки имеют более низкие 
значения – 0.7079-0.7083, а известняки верхних пачек – 0.7082-0.7086. Отношение 
87Sr/86Sr в карбонатных породах мартюхинской и сорнинской свит варьирует в пределах 
0.7077-0.7088 и 0.7081-0.7085, соответственно. Cопоставление полученных Sr изотоп-
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ных данных в наименее измененных образцах с обобщенной кривой вариации отноше-
ния 87Sr/86Sr в неопротерозойском океане ограничивает время накопления карбонатных 
отложений енисейской серии с конца раннего до конца позднего венда и, возможно, 
начала кембрия (590-530 млн лет).  

Изучение изотопного состава углерода в карбонатах биджинской свиты показало, 
что в известняках «помадкового» горизонта преобладают очень низкие отрицательные 
значения δ13С (-7.2…-7.3 ‰), которые повышаются до -1.8...-0.4 ‰ в доломитах первой 
пачки, затем сменяются положительными +2.4...+4.5 ‰ в известняках вышележащих 
пачек и достигают двух максимумов (+6.1 ‰) в низах третьей пачки. Значения δ13С в 
нижней части мартюхинской свиты колеблются от +1,07 ‰ до +1,97 ‰. Значения δ13С 
в нижней части сорнинской свиты изменяются от -0,1 ‰ до -2,58 ‰ и вверх по разрезу 
(баритоностная часть) значения смещаются от +0,54 ‰ до +3,71 ‰. Полученная кривая 
вариации изотопного состава С для карбонатных отложений енисейской свиты хорошо 
коррелируется с данными, полученными ранее для венд-кембрийских карбонатных от-
ложений боксонской серии Восточного Саяна [9]. На основании корреляций с кривыми 
δ13С, опубликованными в работах [7] и [8], биджинская, мартюхинская и нижная часть 
сорнинской свиты отнесены к позднему венду, а верхняя, баритсодержащая, часть сор-
нинской свиты отлагалась в позднем венде-раннем кембрии. Граница венда и кембрия 
проходит в сорнинской свите выше баритового горизонта.  

Для восполнения пробела в изучении вещественного состава отложений енисей-
ской серии было проведено изучение распределения редких, рассеянных и редкозе-
мельных элементов в карбонатных породах. 

Карбонатные отложения биджинской свиты характеризуются низкими значения-
ми всех изученных редких и рассеянных элементов. Исключение составляет Sr, содер-
жания которого во второй пачке превышают кларк для карбонатных пород (720 мкг/г). 
Подобное распределение характерно для нижележащей чарыштагской и вышележащих 
мартюхинской и нижней части сорнинской свиты, а также боградской и бродовских 
свит, являющихся аналогами средней части разреза енисейской серии. Это свидетель-
ствует о том, что накопление всех вышеперечисленных свит происходило субсинхрон-
но в едином осадочном бассейне при пассивном тектоническом режиме. Значительные 
геохимические отличия характерны для верхних горизонтов сорнинской свиты. Для нее 
типичны превышающие кларк более чем в 50-80 раз содержания Ва, кларковые содер-
жания Sr, для ряда проб – высокие содержания Cr, Ni, Ti и Nb. Формирование от-
ложений с подобной геохимической спецификой могло происходить при существенном 
влиянии на состав осадков подводных гидротерм в пределах вулканических островов 
при активном тектоническом режиме.  

Тренд распределения РЗЭ в отложениях основания биджинской свиты имеет по-
логий наклон, со слабовыраженной Сe отрицательной аномалией и отсутствием Eu 
аномалии. Для вышележащих карбонатных отложений биджинской, мартюхинской и 
нижней части сорнинской свиты характерен слабонаклонный тренд распределения РЗЭ 
с обогащением LREE относительно HREE с типичными отрицательными Eu и Сe ано-
малиями. Для карбонатных отложений верхней части сорнинской свиты характерна  
положительная Eu аномалия (Eu/Eu*= 1,1) и плоский тренд распределения РЗЭ 
(LREE/HREE = 1,87). В этих отложениях выявлены рудопроявления и месторождения 
Ва, которые по распределению РЗЭ не отличаются от вмещающих карбонатных пород, 
имея еще более выраженную положительную Eu аномалию. 

Таким образом, данные, полученные при изотопных исследованиях, согласуются 
с результатами биостратиграфических исследований и могут быть использованы как 
эталонные при определении границы венда-кембрия в пределах Алтае-Саянской склад-
чатой области. При этом следует учитывать, что отложения верхних горизонтов сор-
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нинской свиты накапливались в осадочном бассейне другого типа относительно всех 
остальных нижележащих отложений енисейской серии. Так, в поздневендское время в 
пределах Кузнецкого Алатау можно выделить как минимум два типа осадочных бас-
сейнов – шельфовый в пределах блока с пассивным тектоническим режимом (чарыш-
тагская, биджинская, мартюхинская и нижная часть сорнинской свиты) и океанический, 
где накопление происходило в пределах океанических островов при активной подвод-
ной гидротермальной деятельности (верхняя часть сорнинской свиты).  
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Изучение разломно-блокового строения северо-восточного фланга Байкальской 
рифтовой зоны (БРЗ) является продолжением аналогичных работ, проведенных нами 
для Тункинского и Баргузинского рифтов [1, 2]. Цель этих исследований – картирова-
ние на базе единого методического подхода активных в позднем кайнозое разрывных 
нарушений в пределах рифтовых впадин и их горного обрамления, анализ особенно-
стей разломно-блоковых структур и их сопоставление в дальнейшем с другими геоло-
го-геофизическими процессами.  

Северо-восточный фланг БРЗ представляет собой серию суходольных рифтовых 
впадин, наиболее крупными из которых являются Кичерская, Верхнеангарская, Муй-
ская и Чарская. Именно в этих структурах, а также вдоль северо-западного борта оз. 
Байкал, в межвпадинных перемычках и Муяканской долине были сосредоточены наши 
полевые геолого-структурные и тектонофизические исследования. С позиций геологии 
и геодинамического развития регион исключительно интересен и многообразен как в 
фундаментальном, так и в прикладном плане. Он является краевой и наиболее молодой 
по образованию частью БРЗ, однако его протяженность (более 800 км) превышает цен-
тральную часть рифтовой зоны. Для северо-восточного фланга характерна высокая со-
временная сейсмическая активность, что определяет необходимость исследований раз-
ломов этой территории, в пределах которой проходит Байкало-Амурская железнодо-
рожная магистраль (БАМ) и сосредоточено несколько относительно крупных населен-
ных пунктов.  

Наиболее широкомасштабные исследования в пределах северо-восточного фланга 
БРЗ, завершившиеся не потерявшим и сегодня своей актуальности серийным изданием 
«Геология и сейсмичность зоны БАМ», были проведены более 20 лет назад. Они дали 
уникальный материал по общей неотектонике региона, детальному строению некото-
рых участков, сейсмогеологии и сейсмическому районированию трассы БАМ [3, 4]. 
Среди более поздних работ необходимо отметить исследование В.А. Санькова с соав-
торами [5], которое позволило получить новые данные о возрасте послеледниковых 
террас Муйского рифтового бассейна, приблизительном направлении, скорости и сум-
марном растяжении поперек впадин, а также об их возможном возрасте. Согласно ра-
боте [5] формирование самой древней впадины на северо-восточном фланге БРЗ нача-
лось не ранее 7 миллионов лет назад.  

Главным результатом наших исследований явилась карта разломно-блокового 
строения северо-восточного фланга БРЗ (рисунок), составленная на базе масштаба 
1:200000 и впервые представляемая на этом совещании. В основу построения данной 
карты легли материалы государственной геологической съемки масштаба 1:200000, ре-
зультаты дешифрирования цифровых космических снимков «Landsat» и трехмерных 
моделей рельефа, а также полевые данные о разломах и трещиноватости, собранные в 
105 точках геолого-структурных наблюдений между населенными пунктами Северо-
байкальск и Икабья. Были задокументированы 69 станций в позднекайнозойских оса-
дочных отложениях, что вместе с анализом рельефа позволило выделить разрывные 
нарушения, активные на позднекайнозойском этапе развития территории. При этом  
не все линеаменты, проявленные в рельефе, нашли отражение на схеме, а только те,  
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которые подтверждаются другими данными. В свою очередь, далеко не все разломы, 
показанные на листах государственной геологической съемки, остались на новой карте, 
так как многие из них не проявлены в морфологии. 

Разломно-блоковое строение северо-восточного фланга БРЗ определяется глав-
ным образом разрывными нарушениями СВ-ЮЗ и ВСВ-ЗЮЗ направлений (рисунок). 
Разломы других простираний имеют подчиненное значение. Однако в горном обрамле-
нии, по сравнению с впадинами, наблюдается более широкое распространение дизъ-
юнктивов СЗ-ЮВ ориентировки. Такая закономерность характерна и для Тункинского 
рифта, расположенного на юго-западном фланге БРЗ [1], где СЗ-ЮВ разрывные нару-
шения за пределами впадин преобладают.  

Примечательно, что строение крупных впадин изучаемой площади заметно раз-
личается. Так, например, Верхнеангарская, Муяканская и Муйская впадины ограниче-
ны крупными системами разломов с обоих бортов, в то время как в Кичерском и Чар-
ском бассейнах с юго-восточной стороны многочисленные разрывные нарушения не 
образуют единых хорошо выраженных систем. Согласно карте плотности дизъюнкти-
вов наибольшая раздробленность земной коры отмечается в зоне перехода от БРЗ к Си-
бирской платформе, по северо-восточному берегу оз. Байкал и в юго-восточной части 
Кичерской впадины, в районе Верхнеангарско-Муяканской межвпадинной перемычки, 
в Муйской впадине и на северо-восточном замыкании Чарского бассейна. Грубое срав-
нение возможного возраста впадин [5] с относительной степенью их раздробленности 
свидетельствует о том, что прямой зависимости между этими двумя параметрами не 
существует. Это предполагает то, что динамика их развития во времени существенно 
различается. 

Кинематика разломов северо-восточного фланга БРЗ, установленная по прямым 
наблюдениям и анализу трещиноватости, подчиняется в основном тем же закономерно-
стям, что и разрывные нарушения других районов БРЗ, т.е. СВ-ЮЗ, ВСВ-ЗЮЗ и суб-
широтные дизъюнктивы являются сбросами, левосторонними сдвиго-сбросами или 
сбросо-сдвигами. Локально наблюдаются обратные подвижки. Субмеридиональные, 
СЗ-ЮВ и ССЗ-ЮЮВ разломы несут следы преимущественно правосторонних сдвиго-
вых смещений, а ЗСЗ-ВЮВ – левосторонних. Многие из них также имеют сбросовую 
компоненту.  

Нами проведено сопоставление пространственных параметров разломов и земле-
трясений, для которых известны механизмы очагов, полученные иркутскими сейсмоло-
гами А.В. Солоненко, Н.В. Солоненко, В.И. Мельниковой, Н.А. Радзиминович и дос-
тупные в ряде их публикаций. Розы-диаграммы простираний установленных нодаль-
ных плоскостей и откартированных разломов практически совпадают, что может сви-
детельствовать о потенциальной активности последних не только в позднем кайнозое, 
но и на современном этапе. При этом СВ-ЮЗ, ВСВ-ЗЮЗ и субширотные дизъюнктивы 
являются главными сейсмоконтролирующими структурами, хотя разломы других на-
правлений иногда также генерируют сейсмические события с магнитудой, достигаю-
щей 5.5. Анализ углов падения сопряженных систем трещин, разломных зон и нодаль-
ных плоскостей показывает, что на глубине наклон разрывных нарушений положе, чем 
в приповерхностной части: основной максимум на розе-диаграмме для первых нахо-
дится в пределах 60-90°, для вторых – 50-60° и 70-90°, для третьих – 40-70°. Эпицентры 
землетрясений с К ≥ 10 за период с 1950 г. по 2005 г. (данные каталога Байкальского 
филиала Геофизической службы СО РАН) на северо-восточном фланге БРЗ располага-
ются как вблизи разломов, так и в блоковом пространстве, что указывает на активное 
формирование новых дизъюнктивов, которые еще не получили яркой выраженности на 
поверхности. При этом в первом приближении можно увидеть, что более сильные 
сейсмические события чаще приурочены к зонам разломов, чем к центральным частям 
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блоков.  
В заключение необходимо еще раз подчеркнуть, что карта разломно-блокового 

строения, составленная для позднекайнозойского этапа развития на базе тщательного 
анализа различных данных и сравнительно новых методических подходов (таких, как 
спецкартирование и изучение деформаций в рыхлых и слабосцементированных отло-
жениях), является важным результатом, который открывает новые возможности для 
проведения различных исследований геолого-геофизических процессов, в которых роль 
разломов имеет ведущее значение. 

Работа выполнена при поддержке проекта № 134 Лаврентьевского конкурса СО 
РАН, комплексного интеграционного проекта СО РАН № 6.13, грантов РФФИ № 04-
05-64148 и INTAS № 05-109-4383 в рамках интеграционной программы СО РАН – ОНЗ 
(ОНЗ.10) «Центрально-Азиатский подвижный пояс: геодинамика и этапы формирова-
ния континентальной коры».  
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В исследованиях, связанных с оценкой сейсмической опасности, первое место 
принадлежит изучению активных разломов. Однако при всем комплексе применяемых 
в практике методов сейсмоактивные разломы рассматриваются как единичные струк-
турные объекты, в то время как они являются элементами разломно-блоковой среды, 
которая при энергетическом воздействии на нее приходит в неустойчивое динамиче-
ское состояние. Движения по одному разлому вызывают движения и по другим близ-
лежащим разрывным нарушениям, вследствие чего увеличивается площадь сейсмиче-
ских сотрясений, происходит перераспределение напряжений в земной коре и повтор-
ные толчки. Отталкиваясь от этих представлений, мы полагаем, что при оценке сейс-
мической опасности первым этапом должно быть картирование разломно-блоковой 
структуры и изучение напряженного состояния, что и было проведено ранее для Баргу-
зинского рифта [2, 3]. Вторым важным этапом исследований является установление тех 
активных разломов, которые могут быть сейсмогенерирующими или представлять ре-
альную опасность при строительстве народнохозяйственных объектов даже в пределах 
слабосейсмичных территорий. То, что активные разломы надо классифицировать по 
степени активности, обсуждалось и ранее. А.В. Чипизубов [6] предложил выделять ак-
тивные разломы пяти классов, заложив в основу своей классификации возраст активи-
зации. При этом, как отмечает сам автор, многие прямые и косвенные признаки актив-
ности дизъюнктивов не нашли отражения в его работе. На основе имеющихся пред-
ставлений, собственного опыта и общеизвестных для тектонистов знаний о признаках 
активности разломов и методах их изучения [5] нами на примере Баргузинского рифта, 
расположенного в пределах Байкальской рифтовой зоны, был разработан комплексный 
подход к количественной оценке степени активности разрывных нарушений, основан-
ный на составлении соответствующей базы данных. 

База данных об активности разломов, их отдельных сегментах или системах со-
стоит из двух основных разделов. Первый включает общие сведения о разрывных на-
рушениях и их важнейших параметрах, второй – различные признаки их активности, за 
которые в зависимости от их значимости присваиваются экспертные баллы. Наполне-
ние базы данных основывается как на собственных материалах, так и на литературных 
источниках. Естественно, чем больше необходимой информации будет заложено в ка-
талог, тем достовернее будет оценка степени активности разломов. Ниже приводится 
структура разработанной базы данных: 

I. Общие сведения о разломе, его отдельном сегменте или разломной системе: 
1) № разлома (соответствующий номеру на карте разломно-блокового строения); 
2) название (если имеется); 
3) простирание; 
4) азимут падения; 
5) угол падения; 
6) длина, км; 
7) минимальная ширина зоны активного динамического влияния (далее «зоны 

разлома)», равна 5 % от длины [4, 8]; 
8) кинематический тип. 
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II. Признаки активности разлома, его отдельного сегмента или разломной систе-
мы: 

1. Геоморфологические: 
а) проявление на топографических картах, космоснимках или 3-мерных мо-

делях рельефа (дистанционное диагностирование) – 1 балл; 
б) проявление на местности (наземное диагностирование) – 2 балла. 

2. Структурно-геологические (в колонках указываются литология и самый моло-
дой возраст позднекайнозойских деформированных пород в зоне разлома, баллы при-
сваиваются за типы деформационных структур в отложениях): 
 а) трещины в средне-, мелко- и тонкозернистых отложениях и в отдельных 
обломках – 1 балл; 
 б) трещины, раскалывающие несколько галек и валунов (обломков) в одном 
направлении, штрихи и борозды на их плоскостях, следы скольжения и соударения на 
их поверхностях – 3 балла; 
 в) сейсмиты (сейсмогенные конволюции), зоны трещиноватости, рассланце-
вания или дробления, нептунические дайки сейсмогенного происхождения – 5 баллов. 

3. Палеосейсмологические (в колонках указываются название палеосейсмодис-
локации, ее длина в км, максимальная амплитуда смещения в м, тип смещения по па-
леосейсмогенному разрыву, предполагаемая магнитуда и максимальная интенсивность 
по литературным данным, возраст палеосейсмодислокации): 

а) наличие палеосейсмодислокации длиной до 10 км – 3 балла; 
б) наличие палеосейсмодислокации длиной 11-50 км – 5 баллов; 
в) наличие палеосейсмодислокации длиной более 50 км – 7 баллов. 

4. Сейсмологические (в колонках указываются максимальные класс (К) и магни-
туда (М), а также количество землетрясений с М ≥ 3.3 (К ≥ 10) в зоне разлома): 

а) наличие 1-3 землетрясений с М ≥ 3.3 в зоне разлома – 3 балла; 
б) наличие 4-5 землетрясений с М ≥ 3.3 в зоне разлома – 5 баллов; 
в) наличие более 5 землетрясений с М ≥ 3.3 в зоне разлома – 7 баллов; 
г) встречаемость землетрясения в зоне разлома с М ≤ 4.5 – 3 балла; 
д) встречаемость землетрясения в зоне разлома с М = 4.6-6.5 – 5 баллов; 
е) встречаемость землетрясения в зоне разлома с М > 6.5 – 7 баллов. 

 5. Геофизические: 
 а) повышенное содержание радона в воде и/или почве – 2 балла; 
 б) скорость смещения по разлому до 1 мм/год – 1 балл; 
 в) скорость смещения по разлому 1-5 мм/год – 3 балла; 
 г) скорость смещения по разлому более 5 мм/год – 5 баллов; 
 д) другие геофизические аномалии – 1 балл за каждую обнаруженную геофи-

зическую аномалию в зоне разлома. 
6. Гидрологические: 
 а) наличие восходящих термальных источников – 2 балла; 
 б) неклиматические изменения уровня воды в скважинах или дебета источ-

ников – 2 балла;  
 в) вариации химического состава в источниках – 2 балла. 
7. Метеорологические: 
 периодически возникающие линейно-облачные аномалии над разломом – 2 

балла. 
Таким образом, в предлагаемую базу данных включены 7 групп признаков актив-

ности. Присваиваемые баллы за каждый признак были выведены эмпирическим путем 
по степени их значимости при наполнении базы данных для Баргузинского рифта, ко-
торый является сейсмически активной частью Байкальской рифтовой зоны. В то же 
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время в современный период там отсутствуют землетрясения с магнитудой более 5.5, 
поэтому изученный объект является достаточно подходящим для подобной разработки. 
После заполнения базы данных степень активности для каждого разрывного нарушения 
рассчитывалась простым суммированием и записывалась как общий балл активности 
разлома по имеющимся данным. В конце каталога обязательно приводится источник 
получения информации. 

На основании полученных экспертных оценок для разломов Баргузинского рифта 
было выделено пять степеней активности: слабая (1-5 баллов), средняя (6-10 баллов), 
повышенная (11-20 баллов), высокая (21-30 баллов), аномально высокая (более 31 бал-
ла). Всего было рассмотрено 279 структур, для которых получено минимальное значе-
ние степени активности дизъюнктива – 1, максимальное – 22, среднее – 3,17. Слабой 
степенью активности обладают 205 разломов, средней – 64, повышенной – 8, высокой – 
2, аномально высокой – 0.  

По результатам предлагаемого подхода только 10 разломов с повышенной и вы-
сокой активностью в Баргузинском рифте представляют реальную сейсмическую опас-
ность, а именно могут генерировать землетрясения высоких магнитуд. Остальные дизъ-
юнктивы, по нашему мнению, в зависимости от их расположения по отношению к оча-
гу землетрясения будут служить в основном либо экраном, либо проводником для рас-
пространения сейсмических волн, таким образом усиливая или уменьшая их воздейст-
вие на геологическую среду и, следовательно, на имеющиеся сооружения. Безусловно, 
движения по таким разрывам могут вызывать землетрясения, однако значительно 
меньшей силы, поэтому они не будут представлять большой угрозы для населения.  

Разрывное нарушение с повышенной, высокой или аномально высокой степенью 
активности можно назвать «опасный» или «сейсмоопасный разлом» (уточняющее по-
нятие, если установлено, что с последним ассоциируются землетрясения или в его зоне 
зафиксированы сейсмогенные деформации). Термин «опасный разлом» впервые пред-
ложен Ю.О. Кузьминым и В.С. Жуковым для определения современного активного 
разлома [1, с. 109-110]. Тем не менее, нельзя исключать вероятности, что опасным раз-
ломом может быть и тот, в зоне которого за время инструментальных наблюдений не 
произошли какие-либо современные короткопериодические (первые месяцы и годы), 
пульсационные и/или знакопеременные деформации. Они могли быть вовсе не зафик-
сированы. Кроме того, достаточно вспомнить, что сильнейшие землетрясения в зоне 
одного разлома происходят раз в несколько сотен, а то и в несколько тысяч лет. Поэто-
му автор настоящей работы полагает, что в удачно предложенный термин «опасный 
разлом» должен быть вложен более широкий смысл, т. е. это тот активный разлом, в 
зоне которого существует вероятность проявления тектонических, сейсмических и ин-
женерно-геологических процессов, способных принести экономический ущерб народ-
ному хозяйству. 

При проведении целенаправленных комплексных исследований именно в зонах 
опасных разломов рекомендуется проводить мониторинговые наблюдения, которые в 
последние десятилетия активно развиваются для слежения за деформациями земной 
коры в пределах особо важных народнохозяйственных объектов, а также для средне-
срочного и краткосрочного прогноза землетрясений.  

Разработанный комплексный подход к определению степени активности разлома, 
основанный на экспертных баллах, которые обычно применяются для оценки геодина-
мической или сейсмической опасности территорий [7 и др.], учитывает все основные 
признаки активности и может быть при необходимости дополнен другими критериями. 
Предлагаемые этапы исследований для оценки сейсмической опасности, такие, как кар-
тирование разломно-блоковой структуры, изучение напряженного состояния и количе-
ственное определение степени активности разрывных нарушений, открывают новые 
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возможности для моделирования возможного поведения разломно-блоковой среды и 
изменения ее напряженного состояния в ответ на крупное сейсмическое событие, вы-
званное движениями по сейсмоопасному разлому. 

Работа выполнена при поддержке проектов Президента РФ № МК-1645.2005.5 и 
Лаврентьевского конкурса СО РАН № 134, а также комплексного интеграционного 
проекта СО РАН № 6.13 в рамках интеграционной программы СО РАН – ОНЗ (ОНЗ.10) 
«Центрально-Азиатский подвижный пояс: геодинамика и этапы формирования конти-
нентальной коры».  
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При анализе мезозойской тектоники Забайкалья ярко вырисовывается закономер-
ный рисунок в расположении межгорных впадин, выполненных образованиями раннего 
мела. Впадины располагаются на площади около 250 000 км2 и хорошо дешифрируются 
на космических снимках, трассируясь в виде цепочек. Большей части впадин свойст-
венно северо-восточное простирание с максимальными размерами по длинной оси до 
180 км при ширине до 30 км. Несомненно, что возникновение подобных впадин отра-
жает определенную геодинамическую ситуацию в развитии Забайкалья. 

По современным воззрениям в интервале времени от позднего триаса до конца 
ранней юры произошло закрытие клиновидного Монголо-Охотского палеоокеана, вы-
званное сближением Сибирского и Китайского континентов. В результате субдукцион-
ных, а затем коллизионных процессов возник сложно построенный Монголо-Охотский 
орогенный пояс [1, 2], северным обрамлением которого являлось Забайкалье. В преде-
лах последнего вначале происходило формирование Селенгинского вулканоплутониче-
ского пояса, а затем впадин с раннеюрским вулканогенно-осадочным выполнением и 
интрузий субщелочных гранитоидов. Начиная с поздней юры на западном фланге воз-
никшей орогенной системы устанавливаются признаки формирования структур растя-
жения, которые, возможно, связаны с процессами коллапса орогена [3]. Эти тектониче-
ские движения способствовали возникновению комплексов метаморфических ядер 
кордильерского типа с аномально деформированной и метаморфизованной корой [4] и 
становлению впадин, выполненных позднеюрско-раннемеловыми толщами.  

Ранее многие исследователи, изучавшие межгорные впадины Забайкалья, рас-
сматривали их как грабены либо как грабен-синклинали, генетически связанные с глу-
бинными разломами северо-восточного простирания. Некоторые исследователи пола-
гали, что впадины представляют собой межкупольные депрессии и формировались в 
условиях тангенциального сжатия при росте гранитогнейсовых куполов. Однако име-
ющиеся данные по внутренней структуре впадин указывают на то, что их становление 
происходило в режиме растяжения и по своим признакам они соответствуют рифтам. 
Для наиболее объективного решения вопроса о возможной геодинамической природе 
меловых впадин «забайкальского» типа необходим комплексный анализ как вещест-
венных, так и геолого-структурных данных по впадинам и сопряженным с ними подня-
тиям.  

Ниже приводятся сведения о строении впадин, которые располагаются по юго-
западному флангу Забайкалья (бассейны рек Селенга, Чикой, Хилок). Глубина погру-
жения фундамента в них при такой сравнительно небольшой ширине достигает 2000 м. 
В поперечном сечении для большей части впадин характерно асимметричное строение 
с крутыми юго-восточными бортами. Углы падения слоев на крыльях чаще всего варь-
ируют от 5 до 40º. На фоне моноклинального падения слоев отмечаются складки ам-
плитудой до 40 м при ширине 120-150 м [5, 6], а также разрывы, сбросовые плоскости 
которых наклонены к центру впадин. Складки чаще всего встречаются в пачках тон-
кослоистых углисто-глинистых пород и генетически связаны с движениями по сопря-
женным дизъюнктивам синтетического и антитетического направлений, а иногда с воз-
никновением рампов растяжения. Отмечаются также мелкие синседиментационные 
складки гравитационного оползания. Впадины осложнены поперечными поднятиями 
фундамента, в результате чего они распадаются на систему мульд [6]. Впадины выпол-
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нены мощными (до 2 км) пресноводно-континентальными отложениями. Для нижних 
частей разреза характерны грубообломочные породы от конгломератов до песчаников, 
а для верхних – частое переслаивание песчаников с алевроаргиллитами, включающими 
углистые породы и бурые угли. Иногда вдоль крутых юго-восточных бортов развиты 
крупнообломочные конгломераты, которые связаны с конседиментационными движе-
ниями по краевым разломам. Некоторые исследователи относят их к олистостромам. 
Вулканизм во впадинах проявлен неравномерно и характеризуется силлами и покрова-
ми преимущественно трахиандезибазальтов. В некоторых впадинах вулканиты получи-
ли незначительное распространение (Гусиноозерская), в то время как в других состав-
ляют значительный объем (Хилокская). Возраст вулканитов по результатам изотопного 
датирования колеблется в пределах 104-133 млн лет [7]. Однако не исключено, что в 
некоторых впадинах базальные слои могут быть сложены позднеюрскими осадками ти-
тонского яруса. В низах разрезов отдельных впадин установлены углеродистые сланцы 
с обильной фауной, так называемые «рыбные» сланцы [8]. 

Для комплементарных впадинам поднятий характерны структурные парагенези-
сы, которые свойственны комплексам метаморфических ядер [4]: это динамометамор-
фиты по разным типам пород с однонаправленной линейностью, складки с монокли-
нальной симметрией. Кинематические признаки мезо- и микроструктур тектонитов ука-
зывают на то, что смещение в разных крыльях поднятия осуществлялось в одном на-
правлении – на юго-восток. Процесс смещения реализовался в условиях простого сдви-
га. Время наиболее интенсивного тектонического экспонирования оценивается значе-
ниями 112-119 млн лет (Ar-Ar метод). С временем формирования комплекса метамор-
фического ядра хорошо коррелируются проявления основного магматизма, интенсив-
ность которого смещалась с северо-запада на юго-восток [7]. 

Суммируя данные, можно полагать, что формирование раннемеловых впадин осу-
ществлялось в условиях рифтогенеза на фоне становления комплексов метаморфиче-
ских ядер. Возникновение последних определяется геодинамическими условиями кол-
лапса позднемезозойского Монголо-Охотского орогена, получившего различное отра-
жение на коровом и верхнемантийном уровнях. 
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Несмотря на то, что район Западного Прибайкалья считается хорошо изученным, 
сведения о складчато-разрывных дислокациях ограничены, носят отрывочный характер 
и зачастую не дают целостного представления о кинематике и стиле деформаций в об-
разованиях позднего рифея. В работе предпринята попытка восполнить существующий 
пробел. Данная территория, согласно тектоническому районированию, относится к Бай-
кало-Патомскому складчато-надвиговому поясу. Формирование пояса связывается с ка-
ледонской коллизией, обусловленной частичным закрытием Палеоазиатского океана. 

В Западном Прибайкалье позднерифейский комплекс в объеме байкальской серии 
вскрыт в полосе шириной от 5 до 20 км и наиболее хорошо изучен в бассейнах рек 
Куртун, Голоустная и Бугульдейка. В публикациях по рассматриваемому региону при-
водятся многочисленные сведения по литологии и стратиграфическому расчленению 
байкальской серии [1–5], что позволяет ограничиться общей характеристикой условий 
её формирования и структурного положения. В пределах Приморского хребта доломи-
ты или песчаники голоустенской свиты залегают на гранитах приморского комплекса с 
возрастом становления 1,86 млрд лет, а севернее, в пределах Байкальского хребта, – на 
магматитах Северо-Байкальского вулканоплутонического пояса с аналогичными воз-
растами. В целом голоустенский этап характеризуется накоплением мелководных био-
хемогенных доломитов и кварцевых песков разной степени зрелости. Присутствие тем-
ных углеродистых известняков и алевритопелитов в верхах разреза свиты свидетельст-
вует о возникновении застойных условий седиментации с незначительным привносом 
терригенного материала. Наличие в терригенных отложениях свиты высокозрелого ма-
териала, сносимого с кратона, сочетающегося с полимиктовым материалом, вероятно 
поступающим с южных поднятий, позволяет сделать вывод об определенной изолиро-
ванности голоустенского палеобассейна [7]. 

Улунтуйская свита фиксируется началом нового трансгрессивного цикла с рег-
рессивно-пассивными паузами в позднеулунтуйский этап. Алевритопесчаные и алеври-
топелитовые отложения нижней подсвиты сменяются строматолитовыми и микрофи-
толитовыми карбонатными отложениями верхней подсвиты. Контрастное сочетание 
биогермных, терригенно-карбонатных и черносланцевых фаций отражает хемобиоген-
ные условия внутренней части шельфа, где фитолитовые постройки, судя по их распро-
странению [6], соответствуют барьерному типу. 

Базальные гравелитопесчаники качергатской свиты фиксируют начало следующе-
го трансгрессивного цикла седиментации. Состав обломочной части базальных слоёв 
свиты олигомиктовый, с постоянным присутствием кластогенных слюд. В средней час-
ти разреза качергатской свиты отмечаются слои флишоидного строения с разнообраз-
ными текстурами – оплывины, гиероглифы, знаки ряби и др. [4], что указывает на ин-
тенсивную гидродинамику и порционное поступление обломочного материала в бас-
сейн седиментации. Отложения верхней части свиты включают песчаники и конгломе-
раты аркозового и полимиктового состава, которые сочетаются с углеродистыми алев-
ритопелитами. Появление последних указывает на дифференциацию дна бассейна и на 
возникновение стагнационных условий в изолированных отрицательных формах. Веро-
ятной областью сноса в позднекачергатское время являлись южные поднятия, поступ-
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ление терригенного материала с которых обусловило быстрое заполнение прогиба в 
ушаковское время.  

Приведенные сведения указывают на то, что это фрагмент перикратонного бас-
сейна, в эволюции которого просматриваются элементы, свойственные пассивной ок-
раине, а затем форландового прогиба. Современными гомологами такого бассейна мо-
гут быть приконтинентальные части окраинных морей. Возникновение форландового 
прогиба было обусловлено тектоническими движениями конца неопротерозоя, кото-
рые, однако, не привели к деформации образований байкальской серии. Она произошла 
значительно позднее и оторвана от этапа седиментации примерно на 250 млн лет. Рас-
шифровка этих дислокаций необходима для тектоно-стратиграфических и палеогеоди-
намических реконструкций.  

Методология геологосъемочных и тематических работ 70-х годов прошлого сто-
летия опиралась на постулаты геосинклинальной теории, согласно которым основной 
объем складчато-разрывных дислокаций формировался в результате вертикальных 
движений. В связи с этим структура байкальской серии представлялась в виде пологих 
открытых складок значительной протяженности, усложненных крутопадающими раз-
ломами и вертикальными флексурами. В дальнейшем при проведении структурных ис-
следований удалось установить, что байкальской серии свойственна неравномерная 
дислоцированность и ее степень увеличивается к низам разреза. Было показано, что об-
разования байкальской серии вовлечены в сложные неравномерно проявленные дефор-
мации, характеризующиеся развитием складчато-надвиговых структур, нередко суще-
ственно нарушающих первичную последовательность слоёв за счет сдвоения либо вы-
падения их из разрезов [7-9].  

Неравномерная дислоцированность байкальской серии в типовых разрезах по до-
линам рек Голоустная и Куртун выражается чередованием участков пологого залегания 
пород с участками со сложной складчато-надвиговой структурой. Участки простого 
строения тяготеют к мульдам синклинальных складок, что хорошо восстанавливается в 
разрезе качергатской свиты по р. Голоустной, от р. Угловой до р. Сухой. При кажу-
щемся простом залегании пород здесь наблюдаются послойные срывы и асимметрич-
ные взбросо-складки, указывающие на тектоническое перемещение вещества в северо-
западном направлении. Такие деформации приводят к локальному сдвоению пачек в 
участках расщепления срывов и переходу их на новый стратиграфический уровень. Бо-
лее сложная ситуация наблюдается в образованиях качергатской свиты по р. Куртун, 
где ширина выхода свиты уменьшается в три раза (рисунок, А). Здесь структура харак-
теризуется сочетанием участков пологой складчатости с интенсивно деформированны-
ми. Последние составляют зоны мощностью до 900 м и характеризуются сжатыми и 
изоклинальными формами складок изгиба с течением, осевые плоскости которых за-
прокинуты на северо-запад. Среди них отмечаются фрагменты изолированных замков 
складок, которые указывают на неравномерное течение вещества в процессе прогрес-
сивной деформации с формированием будинаж-структур, что свойственно вязким раз-
рывам. 

Образования улунтуйской и голоустенской свит в виде полосы шириной первые 
километры (рисунок, А) окаймляют с юго-востока поле распространения качергатской 
свиты и характеризуются более интенсивными дислокациями в сравнении с последней. 
Наиболее показательна в этом плане структура голоустенской свиты в районе пади 
Озерко (рисунок, В). Здесь установлено четыре тектонические пластины, испытавшие 
перемещение в северо-западном направлении. В пластинах породы свиты собраны в 
систему сжатых и изоклинальных складок с северо-западной вергентностью. Здесь же 
отмечается частичное сдваивание разрезов по системе пологих и межслоевых надвигов.  

Определенные трудности возникают при расшифровке структур в карбонатных 
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Характер дислокаций в породах байкальской серии (Западное Прибайкалье). 
А. Схема распространения байкальской серии в стратотипическом районе и положение структурных раз-
резов: 
1 – четвертичные образования; 2 – ушаковская свита венда; 3-5 – свиты байкальской серии позднего ри-
фея: 3 – качергатская, 4 –улунтуйская, 5 – голоустенская; 6 – архей–палеопротерозой объединенные; 7 – 
габброиды раннепалеозойской коллизионной системы; 8 – палеопротерозойские гранитоиды приморско-
го комплекса; 9 – разрывные нарушения; 10 – разрезы. 
Б–Д – структурные разрезы: Б –правобережье р. Голоустной против устья руч.Черемшанка; В, Г – район 
пади Озерко: В – по результатам детальных структурных исследований [7], Г – по результатам геологи-
ческой съемки масштаба 1:50000; Д – р. Куртун по данным собственных наблюдений (1-3 – врезки де-
тальных участков): 
1 – четвертичные отложения; 2-5 – байкальская серия: 2 – качергатская свита, 3 – верхняя подсвита улун-
туйской свиты, 4 – нижняя подсвита улунтуйской свиты, 5 – голоустенская свита; 6 – гранитоиды при-
морского комплекса; 7 – разрывные нарушения. 
 
 
породах улунтуйской свиты. Это связано с тем, что в них часто не сохраняются элемен-
ты слоистости и при средней степени обнаженности может складываться впечатление о 
их моноклинальном залегании. Подобное явление отмечается на правобережном склоне 
долины р. Голоустной ниже устья руч. Черемшаного (рисунок, Б). Здесь условия зале-
гания карбонатных пород верхней подсвиты улунтуйской свиты интерпретируются в 
виде крутой моноклинали. Наши наблюдения позволяют представить структуру этого 
участка в виде крупной синклинальной складки с амплитудой до 500 м на опрокинутом 
крыле более крупной асимметричной структуры. По морфологии она близка к изокли-
нальному типу складок некоторым увеличением мощности слоев в замке (рисунок, Б). 
Геометрический анализ слоистости в складке указывает на то, что шарнир ее субгори-
зонтален с северо-восточным простиранием (32º), а осевая плоскость имеет северо-за-
падную вергентность. Нормальное и опрокинутое положение слоев в складке фиксиро-
валось по строению столбиков строматолитов и соотношению слоистости и кливажа. 
Деформация пород сопровождалась развитием селективного кливажа в терригенных 
образованиях и стилолитовых швов в карбонатных. Наличие маломощных прослоев 
алевропелитов способствовало межслоевому скольжению пачек известняков. Форми-
рование подобных мезоструктур сопровождалось частичным перераспределением ми-
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неральных масс, растворением и переотложением компонентов, что способствовало 
частичному изменению первичного состава пород и формированию жил карбонатного 
состава. 

Наиболее целостное представление о стиле деформаций в голоустенской и улун-
туйской свитах можно составить при анализе разреза по р. Куртун (рисунок, А, Д). 
Здесь устанавливается закономерное сочетание разрывных и складчатых структур, со-
ставляющих складчато-надвиговый парагенезис. Основными его компонентами явля-
ются чешуйчатый веер, дуплексы, рамповая антиклиналь, складки различного морфо-
логического типа, межслоевые срывы и кливаж. Сочетание таких структур приводит к 
сдвоению стратиграфической последовательности, что хорошо устанавливается в бас-
сейне р. Мольки в образованиях нижней подсвиты улунтуйской свиты. Карбонатные 
породы верхней подсвиты улунтуйской свиты смяты в мезомасштабные складки кон-
центрического типа с элементами течения, сочетающиеся с надвигами листрического 
типа. Наличие таких структур в породах близкого состава позволяет с большой вероят-
ностью предполагать сдвоение пачек в разрезе. Породы голоустенской свиты участву-
ют в строении системы дуплексов и рамповой антиклинали, что подтверждается сдвое-
нием маркирующих горизонтов и присутствием надвиговых поверхностей. 

Подобные структурные особенности свойственны и разрезу по р. Голоустной. 
[10]. Основные срывы приурочены к уровням с некомпетентными породами внутри 
свит. Наиболее крупным является срыв по пачке глинисто-карбонатных пород в низах 
голоустенской свиты, фрагменты которой наблюдаются в разрезах Пади Озерко и р. 
Нижние Хомуты. Часто в зонах крупных разрывных нарушений, кроме механического 
преобразования пород, отмечается явление привноса минеральных компонентов, при-
водящих к возникновению разного типа метасоматических образований в зависимости 
от исходного субстрата. Так, в зонах разломов, пересекающих карбонатные породы 
верхней подсвиты улунтуйской свиты, формируются талькиты [11], а песчаники голо-
устенской свиты преобразуются в пестроокрашенные кварциты либо содержат большое 
количество кварцевых жил. Не исключено, что подобные процессы могли захватывать 
значительные объемы пород, прилегающие к зонам разломов, и оказывать определен-
ное влияние на их первичный состав.  

Наблюдаемые структурно-кинематические особенности складчато-надвигового 
парагенезиса в бассейнах рек Голоустной и Куртун близки к дислокациям, формирую-
щимся в условиях регионального срыва при тангенциальном сжатии резко различных 
по механическим свойствам сред, в данном случае чехла и фундамента. Время форми-
рования подобного структурного парагенезиса ввиду отсутствия точных датировок дис-
локаций в позднерифейских образованиях определяется по сумме геологических при-
знаков как поздний ордовик–ранний силур. Это время отражает каледонские коллизи-
онные события, охватившие юг Сибирского кратона и Байкальскую складчатую об-
ласть.  
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