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УДК 551.24.02

КРУПНОМАСШТАБНАЯ ЦИКЛИЧНОСТЬ В ТЕКТОНИЧЕСКОЙ 
ИСТОРИИ ЗЕМЛИ И ЕЕ ВОЗМОЖНЫЕ ПРИЧИНЫ
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В работе выделено три крупнейших цикла в тектонической истории Земли, которые предлагается 
называть циклами Вилсона, Бертрана и Штилле. Циклы Вилсона, длительностью ~600 млн. лет, 
проявляются в образовании и распаде суперконтинентов с новообразованием и последующим за
крытием океанских бассейнов; циклы Бертрана, длительностью порядка 150 млн. лет, -  в частич
ном закрытии океанов вследствие столкновения микроконтинентов и/или крупных вулканических 
дуг с их окраинами; циклы Штилле, длительностью порядка 30 млн. лет, -  в проявлении фаз ороге
неза в связи со столкновением вулканических дуг с континентами или микроконтинентами. Предпо
лагается, что циклы Вилсона связаны с процессами общемантийной конвекции, циклы Бертрана -  
верхнемантийной конвекции, циклы Штилле -  конвекции в астеносфере.

Три основные тенденции прослеживаются в 
развитии Земли: направленность (необратимость), 
цикличность и неравномерность (нелинейность). 
Настоящая работа посвящена цикличности, под 
которой понимается квазипериодическое повто
рение определенной последовательности событий 
или стадий развития, плавно переходящих одни в 
другие или выраженные скачками в этом разви
тии. Геологическая цикличность -  явление много
порядковое, но здесь будут рассмотрены лишь наи
более долгопериодические циклы трех порядков, 
ее тектонический и геодинамический аспекты.

Эта особенность развития земной коры и тек- 
тоносферы в целом находит свое наиболее пол
ное отражение в разрезе осадочных толщ. По
скольку хорошо сохранившиеся, т.е. избежавшие 
интенсивных деформаций и значительного мета
морфизма осадочные толщи известны, начиная с 
позднего архея, т.е. примерно с 3 млрд, лет до н. э., 
возможность изучения цикличности открывается 
именно с этого времени. Зато практически толь
ко в осадочных толщах возможно выявление все
го спектра циклов от самых крупных, длительно
стью в сотни миллионов лет, до самых коротко
периодических -  годовых (ленточные глины), 
всего 17 порядков [2].

Важный материал для выявления эндогенной 
цикличности дает статистика изотопных датиро
вок вулканических, плутонических и метаморфи
ческих образований. При этом для дочетвертич- 
ных образований речь может идти в основном об 
относительно долгопериодических циклах, изме
ряемых миллионами лет, и только в отношении 
квартера датировка вулканитов позволяет уста
новить проявление циклов длительностью в сот
ни, даже десятки тысяч лет, а изучение современ
ных вулканизма и сейсмичности -  перейти на мас
штаб в десятки лет, если не годы.

Геологическая цикличность имеет различное 
происхождение. В принципе наиболее долгопери
одические циклы связаны с глубинными процес
сами, а наиболее короткопериодические имеют 
астрономическую основу -  это классические цик
лы Миланковича и, возможно, некоторые более 
крупные. Но здесь нас будут интересовать наибо
лее крупные циклы эндогенной активности [16], 
измеряемые сотнями-десятками миллионов лет, 
глубинная природа которых наиболее очевидна.

Суперциклы, или циклы Вилсона

Впервые понятие о тектонических циклах воз
никло сто лет назад -  оно появилось в работе 
французского геолога Марселя Бертрана [22].
М. Бертран обратил внимание на повторяемость 
определенного типа литологических формаций, 
прежде всего таких, как флиш и моласса, в склад
чатых системах разного возраста, начиная с до- 
кембрийских. Соответственно им были выделе
ны гуронский, каледонский, герцинский и аль
пийский циклы. Понятие гуронского цикла 
довольно быстро утратило свое значение, по
скольку оказалось, что он охватывает слишком 
большой промежуток времени -  весь протерозой 
и включает слишком большой объем событий, а 
названия остальных циклов прочно утвердились в 
литературе и широко используются и в наши дни. 
Вместе с тем список тектонических циклов
М. Бертрана был пополнен байкальским циклом
Н.С. Шатского [19]; его синонимы ассинтский, ка- 
домский, панафриканский, бразильский; и кимме
рийским, янынанским, или индосинийским. Швей
царский геолог М. Люжон [34] показал, что в 
Альпах проявилось три цикла из выделенных
М. Бертраном, а само содержание этих циклов с 
разделением их на стадии было раскрыто, в рамках 
геосинклинально-орогенной концепции, Э. Арга-



ном [21] и многими другими, в том числе русскими 
геологами. Наиболее общепринятым стало раз
деление цикла Бертрана на две стадии -  собствен
но геосинклинальную и орогенную с выделением 
в пределах первой ранне- и позднегеосинклиналь- 
ной, а второй -  ранне- и позднеорогенной подста
дий (или самостоятельных стадий). Наряду с оп
ределенными литологическими формациями, 
каждая из этих стадий, как показал Г. Штилле 
[41], характеризуется определенным типом про
явлений магматизма (инициальный, субсеквент- 
ный и т.д.).

Геосинклинальная концепция в 60-е годы 
20-го века в качестве господствующей парадиг
мы уступила место тектонике литосферных плит. 
Первоначально сторонники последней ограничи
вались попытками истолковать последователь
ность событий, описанных в рамках цикла Берт
рана, в свете тектоники плит [25, 28, 29]. Однако 
в дальнейшем подавляющее число исследовате
лей полностью отказалось от геосинклинальной 
терминологии и место циклов Бертрана заняли 
циклы Вилсона [27]. Истоки этого последнего по
нятия связаны со знаменитой работой Дж.Т. Вил
сона середины 60-х годов “Did the Atlantic close and 
then reopen?” [42]. Цикл Вилсона включает собы
тия от континентального рифтинга до столкнове
ния континентов -  их коллизии, с промежуточны
ми стадиями спрединга и раскрытия океана, суб- 
дукции и образования магматической дуги. Эта 
схема вошла во все современные учебники.

Между тем, в 80-90-е годы в связи с успехами 
в расшифровке тектонической истории докемб
рия возникло новое представление о периодичес
ком формировании и распаде суперконтинентов
[35]. Таким образом, если классический цикл 
Вилсона охватывает время от начала новообра
зования океана (opening) до его закрытия (clo
sure), суперконтинентальный цикл начинается с 
новообразования суперконтинента до его распада 
(break-up) и формирования нового суперконти
нента.

Вместе с тем в литературе, особенно касаю
щейся самого крупного континента Земли -  Ев
разии, для определения возраста складчато-надви- 
говых сооружений орогенов продолжают приме
няться бертрановские обозначения -  каледониды, 
герциниды (варисциды), альпиды, дополненные 
байкалидами и киммеридами (индосинидами). 
Поэтому становится необходимым разобраться в 
соотношении трех перечисленных выше понятий 
о крупных тектонических циклах: циклы Бертрана, 
циклы Вилсона, суперконтинентальные циклы. 
Для этого остановимся сперва на их временной раз
мерности, начав с суперконтинентальных циклов.

В истории Земли в настоящее время наиболее 
уверенно устанавливается существование четы
рех суперконтинентов: 1) эпиархейского, сфор
мированного в конце архея (~2.6 млрд, лет назад)

и просуществовавшего примерно до 2.3-2.2 млрд, 
лет; 2) эпипалеопротерозойского, возникшего 
-1.65 млрд, лет назад и просуществовавшего, воз
можно, до 1.4-1.35 млрд, лет; 3) эпимезопротеро- 
зойского, ставшего широко известным под назва
нием Родинии, возникшего -1 .0  млрд, лет назад и 
просуществовавшего до -  0.8 млрд, лет, и, нако
нец, 4) классической вегенеровской Пангеи, об
разованной 320 млн. лет назад и испытавшей рас
пад, начиная с 200 млн. лет. Существуют еще неко
торые основания предполагать, что первый 
суперконтинент возник 3.0 млрд, лет назад [5,6,38]. 
Действительно, уже к этому времени образова
лись стабильные участки континентальной коры, 
известные в Южной Африке (Каапвааль, Зим
бабве -  себаквийский комплекс), Австралии 
(Пилбара), Антарктиде (Земля Эндерби), Украи
не (Среднее Приднепровье), хотя остается неиз
вестным, составляли ли они когда-либо единый 
суперконтинент.

Деструкция и распад суперконтинентов имели 
своим логическим следствием образование новых 
океанских бассейнов. Так, распад Родинии привел 
к образованию Япетуса, Прото- и Палеотетиса, 
Палеоазиатского океана, развивавшихся в тече
ние позднего протерозоя и палеозоя, вплоть до 
возникновения вегенеровской Пангеи, а также 
существующего и ныне Пацифика. А распад Пан
геи повлек за собой формирование современных 
Атлантического, Индийского и Северного Ледо
витого океанов. Представляется, таким образом, 
что “суперконтинентальные циклы” равнознач
ны ранее выделенным циклам Вилсона; при этом 
не так уже принципиально, что принимать за точ
ку отсчета при выделении этих циклов -  начало 
становления или начало распада суперконтинен
тов. Тем не менее, учитывая, что новейший этап 
развития нашей планеты начался с распада Пан
геи и еще не привел к образованию нового супер
континента (хотя признаки его зарождения уже 
налицо -  см. ниже), удобнее, пожалуй, считать на
чалом крупнейших циклов в истории Земли имен
но начало распада очередного суперконтинента, 
а их завершением -  становление нового супер
континента, что, по существу, совпадает с крите
рием выделения циклов Вилсона.

Какова же продолжительность этих циклов? 
Если исходить из того, что распад первого, эпиар
хейского, суперконтинента начался 2.3-2.2 млрд, 
лет назад, а последнего, вегенеровской Пангеи, 
200 млн. лет назад, то получится, что за два мил
лиарда лет прошли три цикла Вилсона и, следова
тельно, их продолжительность составляла поряд
ка 650 млн. лет. В действительности длитель
ность отдельных циклов была не вполне 
одинаковой (см. ниже), но порядок величины от 
этого не изменится, и уже по этому критерию 
циклы Бертрана существенно отличаются от 
циклов Вилсона. Действительно, продолжитель



ность классических бертрановских циклов тако
ва: каледонского от 545 (начало кембрия) до 370 
(начало позднего девона) млн. лет, т.е. 175 млн. 
лет; герцинского от 370 до 200 (начало юры) млн. 
лет, т.е. ~ 170 млн. лет и альпийского -  200 млн. 
лет, т.е. в общем циклы Вилсона оказываются в
3-4 раза более продолжительными, чем циклы 
Бертрана. Как мы увидим ниже, это вполне есте
ственно, так как эти последние циклы не охваты
вают всей истории крупных океанских бассейнов, 
подобных перечисленным выше, а отвечают 
лишь отдельным стадиям их развития.

Началу распада суперконтинентов предшест
вует континентальный рифтинг, образование 
дайковых роев, внедрение кольцевых ультраос- 
новных щелочных плутонов и, наконец, площад
ные излияния платобазальтов с сопутствующи
ми им дайками и силлами долеритов и габбро-ди
абазов. Все это весьма наглядно проявилось на 
примере судьбы последней Пангеи -  рифтинг, на
чавшийся в самом конце карбона-начале перми 
не только на Гондване, но и в Лавразии (грабены 
Осло-Бамбле-Хорн!), интрузивная деятельность 
в Африке и Сибири, образование сначала Тунгус
ской трапповой провинции, а затем широкое про
явление толеит-базальтового вулканизма и дай- 
кообразования в районе Центральной Атлантики 
и периферии Южного океана. Но то же имело ме
сто и в начале раннего протерозоя, при распаде 
первого суперконтинента, в частности, на Канад
ском и Балтийском щитах [31], а также двух сле
дующих суперконтинентов -  эпираннепротеро- 
зойского (также на двух щитах) и эписреднепро- 
терозойского -  Родинии.

Проявление аналогичного мантийного магма
тизма на уровне 2800-2700 млн. лет дает основа
ние подозревать, подобно цитированным выше 
исследователям, существование самого первого 
суперконтинента уже 3.0 млрд, лет назад [43]. Эти 
же авторы, обобщив обширный литературный 
материал, пришли к выводу о существовании в 
истории Земли, начиная с 3.0 млрд, лет, семи (а не 
четырех, о которых говорилось выше) суперкон
тинентов, но включили в их число “Большую 
Гондвану”, а также выделили в раннем протеро
зое не один, а два суперконтинента, основываясь 
на двух максимумах проявления мантийного маг
матизма: 2550-2400 и 2250-2000 млн. лет назад. 
Соответственно продолжительность суперцик
лов оценивается от 300 (очевидно, в раннем про
терозое) до 500 млн. лет; последнее уже ближе к 
данной нами выше оценке.

Причина интенсивной магматической актив
ности в период существования суперконтинентов 
и особенно накануне и во время их распада усма
тривается, начиная с работы Д. Андерсона [20], в 
накоплении тепла под мантией и относительно 
слабо теплопроводной корой и литосферой су
перконтинента и/или связывается с подъемом

мантийного плюма (суперплюма или плюмов, см. 
ниже). Хороший пример продолжающегося рас
пада суперконтинента и подъема мантийного су
перплюма дает нам в настоящее время Восточная 
Африка. Здесь происходит активное разрастание 
Восточно-Африканской рифтовой системы, со
провождаемое откалыванием от восточного края 
Африканской литосферной плиты Сомалийской 
плиты; скорость раздвйга достигает на севере, в 
Эфиопии 6 мм/год [23]. На фоне развития этой си
стемы, в районе Афара образующей тройное со
членение с Красноморским и Аденским рифтами, 
начиная с 30 млн. лет назад, интенсивно прояв
лялся мантийный магматизм, объясняемый воз
действием суперплюма, поднимающегося от гра
ницы мантии и ядра, что находит подтверждение 
в данных сейсмотомографии. Недавно И. Эбин- 
гер и Н. Слип [30] попытались объяснить, каким 
образом с этим плюмом можно связать множест
венные проявления новейшего магматизма в пре
делах Африканского континента.

Важный принципиальный вопрос, возникаю
щий при обсуждении проблемы связи континен
тального рифтинга и магматизма, заключается в 
том, что здесь первично -  рифтинг или подъем 
плюма? Как известно, на сей счет предложено две 
модели -  пассивного и активного рифтинга. Со
гласно первой, первичным является рифтинг, вы
званный внутриплитным растяжением, в свою 
очередь, связанным с общей кинематикой ансам
бля литосферных плит. В противоположность 
этому, модель активного рифтинга усматривает 
первопричину рифтообразования в мантийном 
диапиризме, т.е. в подъеме мантийного плюма. 
Автору этих строк уже пришлось указывать [32] 
на искусственность подобного противопоставле
ния и отмечать, что процесс начинается с разо
грева мантии под суперконтинентом, провоциру
ющего его подъем и раскалывание с образовани
ем рифтов; декомпрессия в основании последних 
влечет за собой подъем астеносферных диапиров 
и приводит тем самым к вспышке вулканизма и 
одновременно к дальнейшему разрастанию риф- 
товых систем. Таким образом, “пассивный” риф
тинг переходит в “активный”. К сходным пред
ставлениям пришли недавно французские исследо
ватели [26], анализируя связь между образованием 
платобазальтовых провинций и распадом супер
континентов. При этом, однако, остается вопрос 
о том, может ли формирование суперконтинен
тов вызывать подъем суперплюмов с такой ог
ромной глубины, как граница мантии и ядра.

Кстати сказать, перерывы в образовании 
крупных дайковых роев и трапповых полей 
Л. Иейл и С. Карпентер в цитированной выше ра
боте довольно логично увязывают с последую
щим рассеиванием континентальных блоков, т.е. 
с образованием многочисленных осей спрединга. 
Однако они преувеличивают длительность глав



ного из этих перерывов, распространяя его почти 
на весь поздний протерозой и ранний палеозой и 
не учитывая вендское (волынское) траппообразо- 
вание на Восточно-Европейской платформе и 
раннекембрийское (антримское) на Австралий
ской платформе.

Если распад суперконтинентов сопровождается 
массовым дайкообразованием и излияниями пла- 
тобазальтов, то становление -  “сборка” суперкон
тинентов, выражающаяся в отмирании межконти
нентальных океанских бассейнов, должна быть 
следствием усиления процессов субдукции по пе
риферии будущего суперконтинента и, следова
тельно, развития здесь вулкано-плутонических 
поясов андского типа. И, действительно, эпипалео- 
протерозойский суперконтинент был окаймлен 
вулкано-плутоническими поясами вдоль окраины 
Амазонии, Лаврентии и Балтики, и то же происхо
дило в гренвилльскую эпоху, когда формировалась 
Родиния. В позднем палеозое Пангея была окру
жена вулкано-плутоническими поясами вдоль юж
ной окраины своей лавразийской части и по обе
им тихоокеанским окраинам гондванской части -  
южноамериканской (Анды, Патагония) и австра
лийской. Правда, в эпоху распада Пангеи, уже в 
мезозое, магматические пояса также окружали 
Тихий океан, субдукция коры которого компен
сировала спрединг в пределах молодых океанов.

Теперь о глубинных причинах суперконтинен
тальных циклов. Уже априори можно утверж
дать, что корни событий в коре и литосфере 
должны лежать глубоко в мантии. Поскольку ве
щество мантии охвачено процессами конвекции, 
естественно было думать, что перестройка струк
туры литосферы должна быть связана с перест
ройкой структуры мантийной конвекции. Именно 
такое предположение было высказано и конкре
тизировано О.Г. Сорохтиным и С.А. Ушаковым
[14] -  по их представлениям, образование супер
континентов происходило в условиях одноячеис
той конвекции с нисходящим мантийным плюмом 
в пределах формирующегося суперконтинента и 
восходящим в противоположной области Земли. 
Затем имело место замещение нисходящего по
тока под суперконтинентом восходящим, что и 
приводило к распаду суперконтинента, и далее 
одноячеистая конвекция сменялась двуячеистой. 
Эта модель подтверждается, в частности, наблю
даемым в настоящее время под Африкой, где, как 
мы видели выше, продолжается распад Пангеи, 
мощным восходящим плюмом. Кроме того, нахо
дит объяснение тот факт, что почти сразу же за 
распадом одного суперконтинента начиналось 
формирование другого на противоположной сто
роне Земли. Так, распад Родинии сопровождался 
началом формирования Гондваны -  по существу, 
ядра будущей Пангеи. А распад Пангеи -  началом 
образования нового суперконтинента, благодаря 
столкновению Африки, Аравии и Индостана, а

затем и Австралии в районе Тимора с окраиной 
Евразии. При этом обломки более раннего супер
континента, расталкиваемые восходящим ман
тийным потоком, как бы “стекают”, “стягивают
ся” в область нисходящего мантийного течения, 
что и приводит в дальнейшем к началу образова
ния нового суперконтинента, на что обратил вни
мание и К. Конди в своей недавней [25] работе. 
При этом могло происходить попеременное со
средоточение континентальных масс то в одном, 
то в другом полушарии Земли [4].

Идея об образовании суперплюмов над цент
ростремительным нисходящим потоком, в даль
нейшем сменяющимся на восходящий центро
бежный, вызывающий распад этого суперконти
нента, получила подтверждение и детализацию в 
проведенном В.П. Трубицыным [15] математиче
ском моделировании. При этом особая роль в 
данном процессе была отведена самим континен
там, распределение которых на поверхности Зем
ли, по существу, диктует структуру конвективных 
течений в мантии.

Однако реальная картина процессов в мантии, 
приводящих к суперконтинентальным циклам, 
может быть относительно более сложной, чем 
допускается в концепции общемантийной тепло
вой конвекции. Многие исследователи полагают, 
что граница между верхней и нижней мантией на 
глубине 660-670 км играет роль барьера, препят
ствующего общемантийной конвекции, в связи с 
чем конвекция происходит раздельно в верхней и 
нижней мантии. Это представление подтверждает 
математическое и физическое моделирование, 
осуществленное в работах Н.Л. Добрецова и
А.Г. Кирдяшкина [9]. Между тем данные сейсмо
томографии, свидетельствующие о проникнове
нии субдуцирующих слэбов в ряде регионов в ни
жнюю мантию, а местами и до ее основания, гово
рят в пользу общемантийной конвекции. 
Наиболее правдоподобным представляется мне
ние о “полупроницаемости” границы между верх
ней и нижней мантией и о чередовании во време
ни двухъярусной и общемантийной конвекции. 
Такая смена может быть органично увязана с су
перконтинентальными циклами, что и было по
казано в компьютерной модели В.Д. Котел кина и 
Л.И. Лобковского [10]. Кроме того, в этой модели 
учитывается, что мантийная конвекция является 
не чисто тепловой, а термохимической, что, кста
ти, принималось и О.Г. Сорохтиным и С.А. Уша
ковым.

По модели Лобковского-Котелкина, в услови
ях полного преобладания тепловой конвекции 
эта конвекция является двухъярусной; в нижней 
мантии образуются крупные конвективные ячеи, 
над которыми в верхней мантии возникают более 
вытянутые ячеи с обратным течением вещества. 
Таким образом, над восходящим мантийным по
током с расходящимися ветвями в верхней ман



тии образуется встречное течение, которое и ув
лекает за собой континенты и стягивает их в су
перконтинент. На следующей стадии в действие 
вступает исходящий из пограничного слоя между 
мантией и ядром плюм более легкого вещества, 
который пробивает границу 660-670 км, приводя 
к тому, что двухъярусная конвекция сменяется 
общемантийной, восходящий поток достигает ли
тосферы, и это приводит к распаду суперконти
нента. Эта модель, более подробно обоснованная 
ее авторами в [10], представляется в настоящее 
время наиболее привлекательной, тем более, что 
она пытается объяснить и диссимметрию Земли. 
В ней подчеркивается, что область Пацифика- 
Панталассы постоянно окаймлялась субдукцион- 
ным кольцом, как это показывают и данные сейс
мотомографии, а в центре наблюдался восходя
щий мантийный поток. А те преобразования, о 
которых речь шла выше, происходили в пределах 
континентального полушария Земли (в том чис
ле, очевидно, и то перераспределение континен
тальных масс между севером и югом, о котором 
упоминалось выше).

Итак, наблюдаемые в литосфере суперконти
нентальные циклы -  циклы Вилсона, несомнен
но, связаны с конвективными и адвективными 
(плюмы) процессами, происходящими в пределах 
всей мантии Земли, вплоть до ее границы с ядром.

Циклы Бертрана
Рассмотрим теперь циклы Бертрана, второго 

порядка по отношению к циклам Вилсона, с про
должительностью, в среднем в три раза меньшей. 
Геологически они выражаются в том, что приво
дят не к полному, а к частичному закрытию круп
ных океанов, порожденных распадом суперкон
тинентов; лишь последний из этих циклов (в рам
ках суперцикла) влечет за собой полное закрытие 
океана и коллизию ограничивающих его конти
нентов. Как правило, циклы Бертрана выража
ются в раскрытии и последующем закрытии ма
лых океанских бассейнов -  окраинных морей, ти
па Уральского или Туркестанского океанов, т.е. 
являются как бы минициклами Вилсона.

Рассмотрим вопрос о циклах Бертрана сперва 
на примере двух океанов, возникших в результате 
распада Родинии, -  Палеоазиатского океана и 
Прототетиса-Палеотетиса.

О раскрытии Палеоазиатского океана в позд
нем протерозое свидетельствует возраст офиоли- 
тов Полярного Урала, Таймыра и обрамления 
Сибирского кратона, достигающий в юго-восточ
ном Саяне миллиарда лет, но большей частью со
ставляющий 850-700 млн. лет [18, 33].

Первый этап развития Палеоазиатского океа
на завершился в венде байкальским орогенезом. 
На крайнем севере пояса он явился результатом 
коллизии Балтики с эпигренвиллским Сваль-

бардским микроконтинентом (Баренцией), воз
можно, единым с Лаврентией. Эта коллизия, в ко
торой участвовала и промежуточная Печорская 
вулканическая дуга, и лежащий восточнее микро
континент Болыпеземельской тундры, привела к 
образованию новой континентальной коры, со
ставившей фундамент Тимано-Печорской плат
формы и ее продолжения в южной части Барен
цева моря. Этот процесс охватил также южную 
часть Новой Земли с Пай-Хоем и северную часть 
будущей Уральской системы. Коллизия произо
шла и на севере Таймыра, где восточное продол
жение того же Свальбардского континента 
столкнулось с окраиной Сибири. Байкальский 
орогенез проявился в сравнительно узкой полосе 
вдоль современной западной и южной окраин 
древнего Сибирского континента, наиболее от
четливо в Енисейском кряже, а также в Байкало- 
Патомском нагорье. Здесь байкальский орогенез 
был связан, очевидно, со столкновением с Сиби
рью вулканических дуг и микроконтинентов, рас
положенных западнее и южнее (в современных 
координатах).

Эта коллизия компенсировалась раскрытием 
новых океанских бассейнов, реликтами коры ко
торых ныне являются офиолиты Алтае-Саян- 
ской области, Северной Монголии и прилегаю
щего Забайкалья. Возникновение этих бассей
нов, расчлененных микроконтинентами, а вскоре 
и вулканичесыши дугами, знаменовало начало 
нового этапа развития Палеоазиатского океана, 
отвечающего каледонскому циклу Европы. Вско
ре процессы спрединга распространились на Цен
тральный Казахстан, в конце кембрия на Тянь- 
Шань, где возник Туркестанский “океан”, а в ран
нем ордовике -  на Урал с образованием другого 
“океана” -  Уральского. Фактически оба эти “оке
ана” представляют окраинные моря Палеоазиат
ского океана.

Уже во второй половине кембрия-начале ор
довика в Алтае-Саянской области и Северной 
Монголии начался обратный процесс наращива
ния континентальной коры Сибири за счет аккре
ции вулканических дуг и некоторых микроконти
нентов к ее южной окраине. Это так называемая 
салаирская эпоха орогенеза, примерно эквива
лентная грампианской-финнмаркской классичес
ких европейских каледонид. В конце ордовика 
микроконтиненты Центрального Казахстана и 
Северного Тянь-Шаня были спаяны воедино, об
разовав Казахско-Киргизский континент, сокра
щенно именуемый Казахстанией. Он отделялся 
от Сибири возникшим в ордовике Иртыш-Зай- 
санским бассейном, продолжавшимся в Южную 
Монголию и Дунбэй. Этот бассейн в дальнейшем 
превратился в осевой бассейн Палеоазиатского 
океана.

Заключительная фаза каледонского цикла 
эволюции этого океана относится, как и в евро



пейских каледонидах, к концу силура-началу де
вона. В эту фазу Алтае-Саянская область вместе 
с Северной Монголией и Байкальской горной 
страной причленилась к Сибирского континенту 
и завершилось становление Казахстании. Они 
были окаймлены вулкано-плутоническими по
ясами; широкое распространение получили оса
дочные образования типа Олд Ред, подчеркивая 
сходство с классическими каледонидами.

Узкая полоса каледонид протянулась и по юж
ную сторону Палеоазиатского океана, вдоль края 
Сино-Корейского континента, где ранее, подобно 
Уралу и Тянь-Шаню, также существовал бассейн 
типа окраинного моря с океанского типа корой. 
К каледонидам относится и система Циляныпаня, 
заполняющая промежуток между Сино-Кореей и 
Таримом и спаявшая их после завершения кале
донского орогенеза.

Между тем спрединг в осевой полосе океана, 
ее Джунгарской апофизе и в окраинных Ураль
ском и Таныпаньском бассейнах продолжался в 
течение большей части девона, т.е. уже в начале 
герцинского цикла. В позднем девоне начались 
процессы, приведшие в дальнейшем к закрытию 
океана; на Урале они выразились в столкновении 
Магнитогорской дуги с окраиной Восточно-Ев
ропейского континента; проявление этой фазы 
сжатия, в общем соответствующей лигерийской 
фазе европейских герцинид и акадской Аппала
чей, отмечены и в Центральном Казахстане, и в 
Алтае-Саянской области, где существовали де
вонские рифтогенные троги и где она получила 
название тельбесской. Более серьезные события 
начались в конце раннего карбона, с середины ви- 
зейского века; они затронули уже более обшир
ную территорию и привели в среднем карбоне к 
началу коллизии. Коллизионные процессы ранее 
всего проявились в средней части океана и рас
пространялись отсюда в северном и восточном 
направлениях. Дольше всего, в течение позднего 
палеозоя, погружения и морской режим сохраня
лись на крайнем севере, в районе Пай-Хоя и Но
вой Земли, и на крайнем востоке, в Монголо- 
Охотской системе. На большей части площади 
бывшего океана в перми и уже во всяком случае 
к началу триаса возник горный рельеф, но пере
численные выше районы были охвачены дефор
мациями сжатия и поднятиями лишь к началу 
юры (Пай-Хой и Новая Земля) или даже в сред
ней юре (Амуро-Охотский регион), т.е. фактиче
ски уже в киммерийском цикле. Таким образом, 
Палеоазиатский океан за время от раскрытия и 
до закрытия, т.е. в течение полного цикла Вилсо- 
на, пережил три цикла Бертрана: байкальский, 
каледонский, герцинский, а на своих окончаниях 
и четвертый -  киммерийский. Завершение пер
вых двух из этих циклов приводило к частичному 
отмиранию океанского бассейна, с установлени
ем на месте отмерших его частей платформен

ных условий, но одновременно и образованию но
вых бассейнов подобного же типа. И лишь по
следние циклы -  герцинский на большей части 
океана, киммерийский -  на его окончаниях при
вели к коллизии обрамлявших океан континен
тов (с участием внутриокеанской Казахстании) и 
к повсеместному образованию горного рельефа и 
мощной континентальной коры.

Рассмотрим теперь столь же кратко историю 
другого океана, также продукта распада Родинии -  
океана Тетис. И этот океан возник в позднем про
терозое, не позднее середины позднего рифея. 
Наиболее показательна история восточной, ази
атской, части океана, поскольку в западной, евро
пейской, его части позднепротерозойская-ранне- 
палеозойская история тесно переплетается в про
странстве с историей смежного океана Япетус, о 
которой несколько слов будет сказано ниже. Ис
тория же азиатского Тетиса, начиная с девона, 
была очень удачно, на наш взгляд, схематизиро
вана в работе И. Меткафа [35], чью диаграмму 
мы воспроизводим на рис. 1. Необходимо, однако, 
коснуться и более ранней истории этого океана, 
которая к югу от Тарима и Сино-Кореи включа
ет, по крайней мере, каледонский цикл, посколь
ку в Куньлуне, Циляныпане и северном Циньлине 
известны офиолиты, скорее всего, вендско-кемб
рийского возраста и кембрийско-силурийские ос- 
троводужные вулканиты. В позднем ордовике- 
раннем силуре здесь проявилась первая, а в позд
нем силуре-раннем девоне вторая, заключитель
ная, фаза каледонских деформаций сжатия с по
следующим накоплением моласс типа Олд Реда. 
За этим последовало раскрытие задугового бас
сейна южного Куньлуня -  южного Циньлиня, оз
начавшее начало нового, герцинского, цикла раз
вития, который, однако, завершился здесь лишь в 
позднем триасе раннекиммерийской фазой оро
генеза. Последняя была связана с коллизией от
коловшихся к тому времени от Гондваны микро
континентов с южным краем Евразии, составляв
шей уже к тому времени северную половину 
Пангеи. Таким образом, эволюция восточного 
Палеотетиса, которую можно приравнять к супер
циклу Вилсона, включала два цикла Бертрана: ка
ледонский и “пролонгированный” герцинский.

Доюрская история западной части Средизем
номорского пояса, к западу от Памирского син
таксиса, протекала существенно иначе. Здесь она 
начинается с отчетливо проявленного кадомско- 
го (байкальского) цикла со своими офиолитами, 
флишем, молассой, метаморфизмом, гранитоид- 
ным магматизмом, закончившимся в кембрии. 
Зато относительно слабо выражен каледонский 
цикл, к продуктам которого могут быть отнесены 
лишь англо-брабантские и польско-германские 
каледониды, возникшие, по существу, в пределах 
апофиз Япетуса. На остальной площади Европы 
в ордовике начинается уже, как на Урале, герцин-



ский цикл. Пройдя через предварительную лиге- 
рийскую фазу сжатия в позднем девоне, герцин- 
ская Европа вступает в конце раннего карбона в 
коллизионную стадию развития, сопровождаю
щуюся интенсивным гранитоидным магматиз
мом, региональным метаморфизмом и горообра
зованием. В Западном Средиземноморье Гондва- 
на через Иберию сомкнулась с Европой, положив 
начало формированию Пангеи, а восточнее в по
зднем палеозое и триасе сохранился реликтовый 
бассейн, протягивавшийся отсюда в Азию; о нем 
уже упоминалось выше. Итак, развитие европей
ского Палеотетиса (в позднем протерозое Прото- 
тетиса) включало три цикла: кадомский (бай
кальский), каледонский и герцинский.

С юры и в Европе, и в Азии начинается новый 
этап развития Тетиса, который, собственно, толь
ко с этого времени (или с триаса) отвечает клас
сическому Тетису Э. Зюсса. В Европе и Передней 
Азии остальная история Тетиса отвечает лишь 
одному циклу Бертрана -  альпийскому; хотя в 
нем и имели место несколько фаз сжатия: поздне
киммерийская, австрийская, ларамийская, пире
нейская и последующие в неогене-квартере, свя
занные со столкновением микроконтинентов 
первично гондванского происхождения, от Ибе
рии до Центрального Ирана, с южной окраиной 
Евразии. Заключительная коллизия началась в 
конце эоцена, но в наиболее интенсивной, “жест
кой” форме проявилась с конца миоцена. Причем 
она не завершилась и в современную эпоху -  от
дельные участки Альпийского пояса в пределах 
Средиземноморья еще не вступили в эту фазу 
развития или только в нее вступают (в районе Ки- 
ренаики).

Между тем в Азии, к востоку от так называе
мого Урало-Оманского линеамента, можно вы
делить два самостоятельных цикла Бертрана -  
киммерийский (яныпанский), закончившийся в 
раннем мелу, и собственно альпийский (гималай
ский китайских геологов), поскольку по оконча
нии первого значительная территория от Памира 
и Тибета до юго-восточной Азии вошла в состав 
Евразийского континента; на западе аккреции 
подобного масштаба не произошло (это хорошо, 
хотя и не вполне точно, было показано уже на 
Тектонической карте Евразии 1966 г. под редак
цией А.Л. Яншина).

В общем история Тетиса дает основание выде
лить в ней два цикла Вилсона: один, закончив
шийся формированием Пангеи, и другой, начав
шийся с ее распада и доныне не закончившийся. 
Первый из этих суперциклов на западе охватыва
ет три цикла Бертрана -  байкальский (кадом
ский), каледонский и герцинский, а на востоке два 
цикла -  каледонский и герцинский. Второй супер
цикл, начавшийся в юре, на западе состоит толь
ко из одного цикла Бертрана -  альпийского, а на 
востоке из двух -  киммерийского и альпийского.

Евразия'

[Сев, и Южн, Китай, Индокитай и д]

Киммерийский континент

Лхаса, Зап. Бирма, Террейны Войла

Гондвана

Палеопацифик

Палеотетис

Мезотетис

Каинотетис

Рис. 1. Схематическая диаграмма, показывающая три 
континентальных коллажа террейнов, отделенных 
рифтингом от Гондваны и перемещенных к северу 
последовательным раскрытием и закрытием трех 
океанов: Палео-, Мезо- и Кайнотетиса [35]. 
Примечание: Палеопацифик автора рисунка скорее 
следует обозначать как Прототетис (В. Хайн).

Коснемся теперь истории третьего океана, 
возникшего при распаде Родинии, -  океана Япе- 
тус. Собственно Япетус образовался в кембрии 
при разделении Лаврентии и Балтики, а его юго- 
восточная ветвь -  море Торнквиста -  отделила 
Балтику от Гондваны, к которой в конце проте
розоя примыкала Авалония. Замыкание Япетуса 
началось еще в конце ордовика, в таконскую фа
зу, и завершилось в конце силура-начале девона, 
в скандскую фазу. Вся эта история укладывается, 
таким образом, в один цикл, который с равным 
основанием может рассматриваться и как цикл 
Вилсона (собственно, он и явился для него текто- 
нотипом), так и как цикл Бертрана (для которого 
он также был одним из исходных примеров). На 
наш взгляд, такое совпадение должно рассматри
ваться как частный случай, не нарушающий об
щего правила. Кроме того, следует учитывать, 
что ряд исследователей выделяет в качестве



предшественника Япетуса позднепротерозой
ский Протояпетус (некоторые -  [24] -  называют 
его Кельтским океаном). Порождением Прото- 
япетуса явилась Западная Авалония, которая и 
нарастила Гондвану. Восточная же Авалония 
вместе с остальной эпикадомской Европой -  это, 
скорее, порождение Прототетиса. После замыка
ния собственно Япетуса между Лаврентией и Бал
тикой его южное продолжение в Южных Аппала
чах и далее до Центральной Америки фактичес
ки превратилось в продолжение Палеотетиса, и 
здесь каледонский цикл, завершившийся акад
ским орогенезом, “надстраивается” герцинским 
(а в Мексике и альпийским).

Обратимся, наконец, к самому сложному объ
екту -  Тихоокеанскому поясу и посмотрим, мож
но ли выделить в его истории циклы Вилсона и 
циклы Бертрана. На первый взгляд, вся история 
этого океана, появившегося в середине позднего 
рифея и с тех пор непрерывно существовавшего, 
составляет единый цикл Вилсона, не закончив
шийся и в современную эпоху. Обратим, однако, 
внимание на следующее обстоятельство. В насто
ящее время в пределах этого океана нет коры 
древнее раннеюрской, точно так же, как и в моло
дых океанах, возникших в процессе распада Пан
геи. Это результат полного обновления тихооке
анской коры в ранней юре. Именно тогда, по дан
ным наших японских коллег [36], в центре океана 
впервые появилась Тихоокеанская плита, кото
рая теперь слагает основную часть его площади. 
Это дает основание считать, что и в истории Ти
хого океана -200 млн. лет назад, как и в истории 
остальных современных океанов, начался новый 
цикл Вилсона; первый же цикл охватывает позд
ний протерозой и палеозой.

Выделение циклов Бертрана в рамках этого 
первого цикла Вилсона легче всего дается на при
мере тихоокеанской окраины Гондваны, вклю
чавшей тогда Тасманский пояс Австралии и его 
продолжение в Антарктиде и Новой Зеландии. 
Первому циклу Бертрана здесь отвечает форми
рование Россид в Антарктиде с главной фазой де
формаций, гранитообразования и метаморфизма 
перед кембрием и заключительной в начале ор
довика. Продолжением Россид в Австралии слу
жит зона Канманту с заключительной деламер- 
ской фазой орогенеза перед ордовиком. Следую
щему циклу соответствует эволюция Лахланской 
системы Восточной Австралии, продолжавшаяся 
с кембрия до среднего девона и включавшая раз
витие системы вулканических дуг, последова
тельно примыкавших к западному континенту в 
конце ордовика-начале силура, в конце силура- 
начале девона. Заключительная фаза лахланско- 
го орогенеза, табберабберская, синхронна акад
ской Северной Америки и лигерийской Западной 
Европы. Третий цикл Тасманского пояса, Ново
английский, завершился в конце перми-раннем

триасе возникновением краевого вулкано-плуто
нического пояса, прослеживающегося от Новой 
Гвинеи до центральной зоны Новой Зеландии. 
Заключительной фазе этого цикла также пред
шествовало образование вулканической дуги и 
предварительные фазы в конце девона-начале 
карбона и в позднем карбоне.

В северной половине Западно-Тихоокеанско
го пояса, простирающейся вдоль окраины Азиат
ского континента, тектонические комплексы, от
носящиеся к первому циклу Вилсона, сохрани
лись фрагментарно, лучше всего в юго- 
восточном Китае и юго-западной Японии. В пер
вом из этих регионов развиты почти классически 
выраженные каледониды с интенсивно деформи
рованным кембрием-силуром и несогласно зале
гающей девонской молассой типа Олд Реда. 
Во втором регионе, напротив, каледонские де
формации отсутствуют и комплекс палеозойских 
осадков с вендскими (580 млн. лет) офиолитами в 
основании дислоцирован, подобно новоанглий
скому комплексу Австралии, на рубеже перми и 
триаса -  так называемый орогенез Акийоси.

По другую сторону Тихого океана в Андах 
Южной Америки четко обособляется зелено
сланцевый комплекс, аналогичный комплексу 
бразилид смежной платформы, в свою очередь, 
одновозрастных байкалидам. Следующий ком
плекс начинается с венда-кембрия, а на юге Цен
тральных Анд в позднем кембрии-раннем ордо
вике произошло раскрытие бассейна, очевидно, 
краевого, с океанской корой (офиолиты). В вы
шележащем палеозойском разрезе проявлены 
деформации сжатия в среднем-позднем ордовике 
(= таконским) и, более интенсивно и повсеместно, 
в позднем девоне (= акадским), но это не дает ос
нования выделять здесь аналоги каледонид, по
скольку погружения, хотя и умеренные, возоб
новлялись в карбоне-ранней перми. В поздней 
перми-раннем триасе достаточно мощно прояви
лась заключительная фаза герцинского орогене
за, сопровождавшаяся образованием вулкано-плу
тонического пояса, как и на востоке Австралии.

Наиболее спокойным было позднепротеро- 
зойско-палеозойское и раннемезозойское разви
тие Северо-Американских Кордильер и смежно
го Корякско-Камчатского региона Азии. Здесь 
проявлены две фазы диастрофизма -  антлерская 
(на Аляске -  элсмирская) в позднем девоне и, на 
юге, сономская на рубеже перми и триаса, но ни 
та, ни другая не привели к коренному перелому в 
эволюции этого подвижного пояса. Основные со
бытия в северной половине Тихоокеанского 
кольца произошли уже во временных рамках вто
рого цикла Вилсона. Они относятся к концу 
юры-началу мела (невадская фаза), середине ме
ла (севьерская фаза), к концу мела-началу палео
гена (ларамийская фаза). В это время и состоя
лось причленение к западному краю Северо-
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Рис. 2. Схематическая диаграмма, показывающая последовательность суперциклов Вилсона (W) и циклов Бертрана в 
основных океанах подвижных поясов неогея.
Циклы: В -  байкальский, С -  каледонский, Н -  герцинский, К -  киммерийский, А -  альпийский.

Американского континента и восточному краю 
северной части Азиатского континента много
численных террейнов различного происхожде
ния, главным образом, островодужных и типа 
внутриокеанских вулканических плато; этот про
цесс распространился и на Северные Анды. На 
остальном протяжении Анд, где подобной карти
ны не наблюдалось и, скорее, шла тектоническая 
эрозия континентальной окраины, основное зна
чение имели кайнозойские фазы деформаций 
сжатия -  в конце эоцена (инкская фаза), в сред- 
нем-позднем миоцене и начале плиоцена (фазы 
Кечуа), в конце плиоцена-квартере.

По другую, западную, сторону океана, начиная 
с Японии и далее на юг до Меланезии включи
тельно, достаточно отчетливо выделяется ким
мерийский цикл, заканчивающийся фазой ороге
неза конца юры-начала мела (Ога или Сакава в 
Японии, раннеяныпаньская в Китае, Рангитата II 
в Новой Зеландии) с предварительной фазой в 
конце триаса-начале юры (индосинийская, Ран

гитата I). С первой из этих фаз собственно и начи
нается здесь последний цикл Бертрана, соответ
ствующий европейскому альпийскому.

Все сказанное выше в отношении выделения 
тектонических циклов в позднепротерозойской- 
фанерозойской истории Земли я попытался свес
ти в таблицу (рис. 2). При этом я отдаю себе отчет 
в условности и схематичности подобных построе
ний, особенно в свете справедливости неустанно
го напоминания Ю.М. Пущаровского [13] о нели
нейности геологических и, в частности, тектони
ческих процессов. Однако без упрощения и 
схематизации невозможно установление законо
мерностей в их протекании, ибо, как известно, за 
деревьями бывает не видно леса.

Циклы Ш тиле
Выше неоднократно отмечалось проявление в 

пределах циклов Бертрана фаз тектоно-магмати- 
ческой активности, в общем отвечающих ороге- 
ническим фазам, впервые выделенным Г. Штил-



ле [41]. Концепция орогенических фаз, выдвину
тая Г. Штилле, неоднократно подвергалась 
суровой критике -  сначала в связи с обнаружени
ем неоспоримых свидетельств проявления консе- 
диментационной складчатости в анорогенные, по 
Г. Штилле, промежутки между фазами, а затем 
уже с позиций тектоники плит [39], предусматри
вающей непрерывное взаимное перемещение 
плит и нарастание аккреционных призм в зонах 
субдукции [37]. Однако уже изучение современ
ных геологических процессов, особенно вулка
низма, в том числе в зонах спрединга, и сейсмич
ности указывает на явную дискретность и призна
ки цикличности в проявлении этих процессов, 
разумеется, в масштабе годов и десятилетий. 
А геологическая летопись подтверждает реаль
ность такой дискретности и цикличности уже в 
долгопериодическом масштабе. Она касается и 
перестроек в распределении и направлении сме
щения литосферных плит, и скачков в положении 
зон спрединга и субдукции, и перемежаемости ак
креции и эрозии в висячих крыльях зон Беньофа, 
и неравномерности офиолито- и гранитообразо- 
вания, проявлений вулканизма и метаморфизма, 
отраженных в изотопных датировках. Конечно, 
наше современное понимание фаз (эпох) повы
шенной тектоно-магматической активности от
личается от первоначальной их трактовки 
Г. Штилле -  не может идти речи о полном затуха
нии этих процессов в промежутках между такими 
фазами, об их строгой синхронности и повсемест
ности проявления в глобальном масштабе. И, тем 
не менее, реальность таких фаз вряд ли может 
ныне оспариваться.

Выше, при рассмотрении циклов Бертрана, 
уже упоминалось о проявлении в пределах этих 
циклов отдельных подобных фаз, для простоты 
(и, следуя традиции) именуемых орогеническими. 
Здесь следует напомнить об отличии тех фаз, ко
торыми завершаются циклы Бертрана, от других 
фаз, которые расценивались как предваритель
ные: с завершающими фазами связано практиче
ское прекращение дальнейших интенсивных де
формаций сжатия и процессов регионального мета
морфизма; накапливающиеся после них осадочные 
отложения носят уже характер платформенного 
чехла; иначе говоря, как выражались раньше, эти 
фазы являются “платформообразующими”, ибо 
какая-то часть прежней активной окраины оке
анского бассейна превращается в пассивную ок
раину континента.

Если завершающие фазы циклов Вилсона от
вечают полной коллизии между континентами и 
окончательному замыканию крупных океанских 
бассейнов, завершающие фазы циклов Бертрана 
отвечают коллизии между микроконтинентами и 
континентами. Последнее наиболее наглядно мо
жет быть показано на приведенном уже выше 
(см. рис. 1) примере Восточного Тетиса, отдель

ные этапы развития которого, соответствовав
шие циклам Бертрана, завершались столкнове
нием отколовшихся от Гондваны микроплит -  
микроконтинентов с южным краем Таримско- 
Сино-Корейского континента (позже -  Евразии). 
Что касается предварительных фаз, то они были 
обусловлены столкновением (нередко также го
ворят о коллизиях) еще меньшего масштаба -  
обычно это столкновение между островной дугой 
и континентом (или микроконтинентом). Таковы 
были столкновения Магнитогорской дуги Урала 
в начале позднего девона с краем Восточно-Евро
пейского континента, столкновение вулканичес
ких дуг Аппалачей с краем Лаврентии в пеноб- 
скотскую (-С/О) и таконскую (03) фазы, предшест
вовавшие коллизии микроконтинента Авалония в 
акадскую фазу, приведшей к превращению Се
верных Аппалачей и Ньюфаундленда в окраину 
Лаврентии. Напомним еще одну отличительную 
особенность предварительных фаз от завершаю
щих циклы Бертрана -  первые сопровождаются 
накоплением флиша (например, фамен-турней- 
ский зилаирский флиш Урала), а завершающие -  
накоплением моласс.

Следует заметить, что после главной, завер
шающей, стадии орогенеза, соответствующей 
кульминации коллизионного процесса, может по
следовать еще одна фаза тектоно-магматической 
активности, выражающаяся в деформациях сжа
тия на периферии орогена, в частности, в передо
вых и межгорных прогибах, и в растяжении в его 
центральной части с проявлениями постколлизи
онного магматизма. Во времени эта фаза может 
совпадать с начальной фазой деформаций следу
ющего цикла Бертрана. Такое двойственное зна
чение имеет салаирская фаза конца кембрия-на
чала ордовика и свальбардская-акадская фаза 
конца среднего-начала позднего девона.

В фанерозойской истории Земли можно на
считать порядка 20 орогенических фаз; в работе
[12] перечислены 33 фазы, но некоторые из них 
нельзя считать самостоятельными. Если исхо
дить из первой оценки числа фаз в фанерозое, по
лучится, что они проявлялись в среднем пример
но через каждые 30 млн. лет. Эту периодичность
Н.Л. Добрецов [8] назвал “главной геологической 
периодичностью” и в подтверждение ее реальнос
ти привел повторяемость целого комплекса геоло
гических явлений, о котором говорилось и выше. 
Придерживаясь сходного в принципе представле
ния, автор этих строк считает 30-миллионолет- 
нюю периодичность цикличностью третьего по
рядка по отношению к циклам Вилсона и Бертра
на и предлагает именовать соответствующие 
циклы циклами Штилле, поскольку исходным для 
их установления был именно канон орогеничес
ких фаз, установленный этим ученым.

Если принять указанную выше продолжитель
ность циклов Бертрана в 150-200 млн. лет, можно



ожидать проявления в рамках этих циклов до пя
ти циклов Штилле. В действительности в кон
кретных регионах их число оказывается мень
шим, в среднем порядка трех.

Какие же глубинные процессы определяют 
проявление циклов Бертрана и Штилле (о циклах 
Вилсона в этом смысле говорилось уже выше)? 
Думается, что главная роль здесь принадлежит 
процессам в верхней мантии -  в переходном слое 
(410-660 км) в случае циклов Бертрана и в собст
венно астеносфере в случае циклов Штилле. Это 
вытекает из того, что такая цикличность наблю
дается наиболее четко в периоды между сущест
вованием суперконтинентов, когда в Земле гос
подствует двухъярусная конвекция с относитель
но небольшими по горизонтальному протяжению 
(сотни километров) конвективными ячейками в 
верхней мантии. При этом если циклы Бертрана 
разыгрываются на пространстве между конти
нентами и микроконтинентами или между двумя 
микроконтинентами, циклы Штилле реализуют
ся на еще более ограниченном пространстве меж
ду островной дугой и континентом или микрокон
тинентом, либо между двумя соседними остров
ными дугами, т.е. в системе окраинное или 
междуговое море-островная дуга-глубоковод- 
ный желоб. Соответствующие схемы конвектив
ных течений можно обнаружить в моделях
Н.Л. Добрецова-А.Г. Кирдяшкина [9] и В.Д. Ко- 
телкина-Л.И. Лобковского [10]. При этом не ис
ключается, а, напротив, предполагается, в согла
сии с этими моделями, влияние конвекции, а так
же плюмов, зарождающихся в нижней мантии, на 
верхнемантийные процессы. Но определяющее 
значение остается в данном случае за последними.

Тем самым устанавливается определенное со
ответствие между установленной М.А. Гончаро
вым [7] иерархией геодинамических систем и ие
рархией временных событий, описываемых цикла
ми Вилсона, Бертрана и Штилле. Циклам Вилсона 
отвечают геодинамические системы 1-го ранга
М.А. Гончарова, циклам Бертрана -  системы 2-го 
ранга, циклам Штилле -  системы 3-го ранга.

В заключение коснемся еще одного аспекта 
проблемы. В литературе уже неоднократно ука
зывалось на определенное совпадение продолжи
тельности наиболее крупных циклов эндогенной 
активности Земли с интервалами между пересе
чениями нашей планетой на ее пути вдоль галак
тической орбиты струйных потоков галактичес
кого вещества, циклов Бертрана -  с так называе
мым галактическим годом [3, 17]. Механизм 
воздействия этих явлений на эндогенную жизнь 
Земли еще не понят, но речь должна идти в прин
ципе о некоем резонансе между этими внешними 
воздействиями и глубинной геодинамикой.

Представляется также плодотворной, по край
ней мере, в принципе, выдвинутая недавно
В.М. Моралевым и Л.Н. Васильевым [12] идея о

том, что дискретность эндогенной эволюции 
Земли связана с преобразованием процесса не
прерывной диссипации энергии в пульсационную 
последовательность лавинных событий. Доба
вим, что внешние, космические, воздействия мо
гут, возможно, служить “спусковым крючком” 
таких событий, подобно тому, как землетрясения 
для оползней или мутьевых потоков.

Очевидно, следует учитывать и возможное вли
яние на напряженное состояние литосферы при
ливной эволюции системы Земля-Луна, которая, 
согласно концепции, разработанной Ю.Н. Авсю- 
ком [1], носит колебательный, циклический ха
рактер. При этом периодичность намеченных 
Ю.Н. Авсюком циклов близка к периодичности 
циклов Бертрана, а интервалы между этапами ак
тивизации деформаций литосферы составляют, 
по оценке этого автора, 40-60 млн. лет, т.е. близ
ки по размерности к циклам Штилле.

И еще одно следует отметить. Не исключено, 
что объем Земли может испытывать как предпо
лагают, в частности, Е.Е. Милановский [11] и 
Р. Шеридан [40], некоторую пульсацию, возможно, 
сопряженную и с изменениями скорости вращения 
планеты, и формы геоида. Все эти изменения могут 
влиять на состояние недр Земли и объяснить гло
бальное чередование эпох преобладания рифтинга 
и спрединга, с одной стороны, и субдукции и колли
зии -  с другой, т.е. структур растяжения или сжа
тия в планетарном масштабе.
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Abstract—Three major cycles are recognized in the Earth’s tectonic history. They are referred to as the Wil
son, Bertrand, and Stille cycles. The Wilson cycles last about 600 Ma and are related to supercontinent assem
bly and dispersal accompanied by the opening and subsequent closure of new oceans. The Bertrand cycles with 
a duration of approximately 150 Ma are related to the partial closure of the oceans in response to the collisional 
suturing of microcontinents and/or large volcanic arcs to their margins. The Stille cycles with a duration of ap
proximately 30 Ma are related to orogenic events induced by collisions between volcanic arcs and continents 
or microcontinents. The Wilson cycles are caused by whole-mantle convection processes; the Bertrand cycles, 
by upper-mantle convection; and the Stille cycles, by convection in the asthenosphere.



УДК 551.24

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ РАССЛОЕННОСТЬ И ТЕКТОНИЧЕСКИЕ 
ДВИЖЕНИЯ В КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ЛИТОСФЕРЕ

© 2000 г. А . И. Суворов
Геологический институт РАН, 109017 Москва, Пыжевский пер., 7 

Поступила в редакцию 28.02.2000 г.

По геолого-геофизическим данным на территории России и смежных регионов рассмотрены глав
ные слои континентальной литосферы, условно именуемые вулканогенно-осадочным, гранитным, 
базальтовым и перидотитовым. Особое внимание уделено закономерностям их пространственного 
размещения и изменениям их мощностных характеристик по площади и в разрезе. В качестве наи
более распространенных структур в каждом из слоев выделены парагенезы “поднятие-депрессия”, 
на глубине выраженные в виде вздутий и пережимов. Показана их изменчивость от слоя к слою по 
основным параметрам (форма, размеры, пространственное положение, амплитуды и направления 
горизонтальных и вертикальных перемещений). Выявлена автономность деформаций и структур
ного плана каждого из слоев в целом, обусловленная неравномерным горизонтальным перемеще
нием масс. Главным выводом произведенного анализа является утверждение об увеличении разме
ров выявленных структурных парагенезов и амплитуд перемещений по горизонтали и вертикали от 
верхнего литосферного слоя к нижнему. Высказано мнение о ведущей роли явлений конвекции и 
изостазии в формировании структурных парагенезов.

Введение
Соображения в виде разного рода гипотез и 

предположений о слоистом строении Земли, о на
личии в ней ядра и концентрически расположен
ных вокруг него оболочек неоднократно возни
кали на протяжении нескольких столетий, начи
ная с XVI века. В их основе были, главным 
образом, четыре взаимосвязанных постулата: ге
лиоцентризм в строении солнечной системы, сфе
роидальная форма Земли* ее неравномерное ох
лаждение и действие на ее структуру вращатель
ных импульсов.

Фактическое обоснование слоистой структу
ры верхних оболочек Земли было получено в на
чале XX века в связи с развитием геофизических 
методов исследования, главным образом сейсмо
логии. На это время приходится открытие по
верхности Мохоровичича (1909 г.), границы раз
дела Голицына (1916 г.), поверхности Конрада 
(1923 г.), гранитного и базальтового слоев 
(Г. Джеффрис, 1926 г.), астеносферного слоя 
(К.Р. Ван-Хайз, 1904 г., Дж. Баррел, 1914 г.) и 
слоя Гутенберга (1926 г.). Понятие же “литосфе
ра” было введено еще в XIX в. (Э. Зюсс, 1875 г.).

Массовое сейсмическое зондирование конти
нентальной литосферы во второй половине XX ве
ка позволило представить ее разрез в виде четы
рех основных слоев, условно названных (сверху 
вниз) осадочно-вулканогенным, гранитным, ба
зальтовым и перидотитовым. Было выяснено 
также, что вещественный состав каждого из них 
более разнороден, а главной структурной особен
ностью является чередование участков с увели
ченной и уменьшенной мощностью; в первых на
иболее ярко выражены горизонтальное сжатие,

скучивание и подъем масс, во вторых -  горизон
тальное растяжение, деструкция и оседание. Вы
сказывалось мнение и о большем числе слоев в раз
ных регионах и частях разреза (например, от трех 
до пяти только в консолидированной земной коре).

Природа литосферных слоев, установленных 
по скачкообразным изменениям скоростей сейс
мических волн, трактовалась по-разному. В част
ности, говорилось о стратиграфической природе 
слоев с изменяющимся вещественным составом 
(Ю.Н. Годин, 1962 г.), что они намечают фронты 
метаморфизма -  мигматизацию, гранитизацию, 
базальтификацию (А.П. Виноградов, 1962 г.; 
Ю.В. Резниченко и И.П. Косминская, 1963 г;
А.А. Борисов, 1963 г.), что их происхождение 
должно быть связано с фазовыми переходами в 
разрезе земной коры (В.В. Белоусов, 1966 г.; 
Д.Х. Грин и В.Э. Рингвуд, 1967 г.); наконец, 
Г.Д. Афанасьев (1967 г.) объяснил субпараллель
ность геофизических границ изменениями физи
ческих свойств гетерогенной среды под влиянием 
возрастающей с глубиной нагрузки вышележа
щих толщ.

В 1961 г. А.В. Пейве предположил, что сейсми
ческие границы Конрада и Мохоровичича намеча
ют поверхности тектонического срыва и скольже
ния, к уровню которых, по его мнению, и приуро
чены резкие изменения физических свойств 
горных пород. А в 1967-1980 гг. он более подроб
но обосновал этот феномен с геологических по
зиций. Одновременно с этим геофизическими 
исследованиями была выявлена непосредствен
ная связь сейсмических границ с пологими на
двигами, наблюдаемыми на дневной поверхнос
ти (И.В. Литвиненко, 1971 г.; Г.А. Кейльман и др.,



1977 г.; X. Миллер, 1980 г.; П. Гизе, 1980 г.; 
С.Н. Иванов, 1993 г. и др.). В развитие этой новой 
концепции о тектонической расслоенности лито
сферы в Геологическом институте РАН под ру
ководством А.В. Пейве и Ю.М. Пущаровского 
были опубликованы три коллективные моногра
фии [20-22].

В итоге было доказано, что: 1) в верхних час
тях литосферы геологическими признаками рас
слоенности являются сорванные покровы, системы 
фронтальный надвиг-тыловой раздвиг, диабазовые 
комплексы параллельных даек, пластические де
формации, тектонические брекчии; 2) тектониче
ские движения в твердой земной коре осуществ
ляются двояким путем -  пластическим течением 
вещества внутри слоев и разрывно-глыбовыми 
перемещениями; 3) структурный план в разрезе 
литосферы существенно изменяется с переходом 
от одного слоя к другому. По определению 
Ю.М. Пущаровского [21, с. 4], “тектоническая 
расслоенность -  это результат дифференциро
ванного по скорости субгоризонтального смеще
ния глубинных и (или) близповерхностных масс 
литосферы, сопровождаемого срывом литоплас- 
тин с образованием тектонических ансамблей 
скучивания в одних местах и деструктивными 
процессами в других”.

В это же время в ряде обобщающих геофизи
ческих работ [1, 2, 5, 6, 13 и др.] было подчеркну
то, что наиболее существенные вариации значе
ний и характера распределения скоростных пара
метров литосферы приурочены к границам 
крупных геологических структур и прослежива
ются (с перерывами или горизонтальными сме
щениями) до глубин 150-200 км, что изменения 
мощности подкоровых слоев в разных сочетани
ях (увеличение в одном слое и уменьшение в дру
гом, ниже- или вышележащем) также намечают 
очертания этих структур, а общий характер изме
нений в каждом данном случае может служить 
индикатором условий их формирования при раз
ных тектонических режимах -  платформенном, 
геосинклинальном, орогенном и депрессионном.

Таким образом, к настоящему времени созда
ны все предпосылки для совместного использова
ния геофизических и геологических данных при 
целенаправленных тектонических разработках.

В предлагаемой статье рассмотрены некото
рые структурные особенности главных слоев 
континентальной литосферы, характер и ампли
туды перемещений в них масс и взаимодействие 
одних слоев с другими по вертикальному разрезу. 
Статья продолжает развернутую тему [16—19] о 
повсеместном увеличении структурных и кинема
тических параметров с переходом от континенталь
ных областей к океаническим и в континентальной 
литосфере от верхних оболочек к нижним.

Перидотитовый слой верхней мантии
Нижний и наиболее мощный слой континен

тальной литосферы, подстилаемый астеносфе
рой и перекрытый консолидированной земной 
корой, охарактеризован во многих публикациях. 
Отмечено его повсеместное распространение, 
преимущественно перидотит-эклогитовый со
став и наиболее высокие плотность (до 3.3 г/см3) 
и скорости распространения сейсмических волн 
(7.9-8.4 км/с). Рассматривается он, как правило, в 
составе всей литосферы, и мощностные характе
ристики его, меняющиеся от одной крупной 
структуры к другой, отдельно не обсуждаются. 
Может быть, это связано с тем, что астеносфера 
под ним не имеет сплошного площадного распро
странения и, располагаясь пятнами на разных глу
бинах от 80-90 до 250-350 км, затрудняет тем са
мым технологию расчетов. Однако мощности пе- 
ридотитового слоя могут быть вычислены при 
сопоставлении глубин залегания поверхности 
Мохоровичича и подошвы литосферы, которые 
приведены в ряде статей и монографий в виде 
таблиц, карт и схем. Пользуясь этими данными 
[1, 2,4, 5, 7, 10, 11, 23], автор рассчитал мощности 
для многих пунктов описываемого региона и со
ставил схему их изменений на всей рассматривае
мой территории (рис. 1).

На схеме отчетливо выделяются следующие 
пять зон с резкими колебаниями мощностей пе- 
ридотитового слоя (с юго-запада на северо-вос
ток):

1) зона пониженных мощностей (30-60 км), 
охватывающая альпийский орогенический пояс 
(Карпаты, Кавказ, Тянь-Шань, Монгольский Ал
тай, Южное Забайкалье, Приморье, Сахалин);

2) зона с увеличенной мощностью до 80-115 км, 
куда входят Восточно-Европейская платформа, 
Урал, север Казахстана, Алтай, Саяны;

3) зона с мощностью 55-65 км, отвечающая 
Западно-Сибирской плите от Урала до Енисей
ского кряжа;

4) зона с мощностью 80-160 км в основании 
Восточно-Сибирской платформы, включая Тай
мыр, Забайкалье и соседние западные районы 
Приморья;

5) зона с мощностью 55-65 км от Верхоянья до 
Чукотки и Камчатки.

Наиболее мощные вторая и четвертая зоны в 
перидотитовом слое в разрезе имеют форму взду
тий, а в плане, как показывает схема, дугообразно 
изогнуты, с выпуклостью в юго-западном направ
лении. Длина каждой из них составляет 4500- 
5000 км, ширина 2000-2500 км. С тыловой вос
точной стороны к каждой из упомянутых зон при
мыкает изометричная в плане и вогнутая в разре
зе депрессионная зона с резко уменьшенной мощ
ностью перидотитового слоя: в тылу Восточно- 
Европейско-Алтайской -  Западно-Сибирская, в 
тылу Восточно-Сибирской -  Верхояно-Чукот-
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Рис. 1. Схема пространственных изменений мощности перидотитового (надастеносферного) слоя верхней мантии на 
территории России.
1 -  от 80 до 165; 2 -  от 80 до 115; 3 -  от 55 до 65; 4 -  от 30 до 60 км.

ская; занимаемая каждой из них площадь состав
ляет 2500 х 1500-2000 км2.

В том и другом случае отчетливо намечается 
структурный парагенез типа “фронтальное под- 
нятие-тыловая депрессия”, широко распростра
ненный (при гораздо меньших размерах) в поверх
ностных структурах земной коры и возникающий 
при оттоке масс из депрессии в дугообразное под
нятие, отчего в депрессии фиксируются малые, а в 
поднятии увеличенные мощности коры и свои ге
нетические типы внутренних структурных форм, 
соответственно растяжения и сжатия [16-19].

По степени дугообразного искривления фрон
тального поднятия и его направленности можно 
судить также и об амплитудах горизонтального 
перемещения масс. В перидотитовом слое в осно
вании и Восточно-Европейской, и Восточно-Си
бирской платформ эта амплитуда при запад-юго- 
западном течении материала составляет не менее 
2000 км.

Исходя из пространственных соотношений 
двух установленных в перидотитовом слое пара
генезов (см. рис. 1), можно также предположить 
последующее значительное надвигание восточ
ной тектонопары на западную, с ее перекрытием 
в районе Енисейского кряжа. В верхних частях 
земной коры, в зоне Енисейских разломов, это 
надвигание сопровождается запрокидыванием 
архейско-протерозойских пород к востоку с со
хранением их блокового строения и внутренней

тектонической расслоенное™ до глубин 15-20 км 
от дневной поверхности [12].

Пространственное совпадение максимумов 
мощности перидотитового слоя с контурами 
древних Восточно-Европейской и Восточно-Си
бирской платформ, соответственно до 115 и 165 км, 
позволяет сделать два вывода: 1) что образование 
этих платформ связано с миграцией вещества 
верхней мантии между астеносферой и поверхно
стью Мохоровичича, его концентрацией и взду
тием в контурах будущих платформ; 2) что вре
менной интервал этого процесса уходит в глубо
кий докембрий, в Сибири начиная с раннего архея 
до среднего протерозоя, в Восточной Европе -  в 
позднем архее-позднем протерозое [9], соответ
ственно, здесь и мощность перидотитового слоя 
меньше.

Необходимо отметить и еще один интересный 
факт -  что астеносферный слой пониженных ско
ростей сейсмических волн под платформами име
ет небольшую мощность (10-40 км), а иногда пол
ностью отсутствует, тогда как под горно-складча
тыми сооружениями эта мощность более 
значительна, от 50-100 до 200 км и более [2, 5]; 
вероятно, это связано с оттоком вещества астено
сферы из-под формирующихся платформ в гор
но-складчатые области. В нашем примере это 
движение от древних платформ к горно-складча
тому поясу, полукружьем облекающему их с юга, 
происходило, по-видимому, в разные орогеничес-



кие эпохи палеозоя, мезозоя и кайнозоя, начав
шись в докембрии, и преимущественно в южном, 
юго-западном и юго-восточном направлениях. 
По расстояниям между максимумами и миниму
мами мощности астеносферы амплитуда движе
ния внутри нее по горизонтали составляет при
мерно 3000-3500 км, по вертикали -  50-150 км.

Консолидированная земная кора
Консолидированная кора чаще всего подраз

деляется на два слоя -  нижний, базальтовый, с 
плотностью 2.9-3.3 г/см3 и скоростью распрост
ранения сейсмических волн 6.4-8.0 км/с, состоя
щий из пород гранулитовой фации, габбро и час
тично (внизу) эклогитов, и гранитный, образо
ванный породами фации зеленых сланцев, 
гнейсами амфиболитовой фации и гранитами, с 
плотностью 2.7-2.8 г/см3 и скоростью сейсмичес
ких волн 5.5-6.5 км/с [5]. Многими авторами 
(И.С. Вольвовский, Г.В. Краснопевцева, И.А. Со
ловьева, Ю.К. Щукин и др.) внутри этих слоев от
мечаются размягченные более пластичные зоны 
“волноводов” с уменьшенными скоростями сейс
мических волн. Эти зоны известны как на древ
них и молодых платформах, так и в складчатых 
областях разного возраста, с интервалами глубин 
10-15, 12-17, 17-35, 25-35 км, и их можно считать 
одним из основных признаков “текучести” конти
нентальной литосферы.

На территории России и смежных регионов 
средняя мощность б а з а л ь т о в о г о  с л о я  со
ставляет 20-22 км с резкими колебаниями на от
дельных структурах. По схематической карте изо
пахит, составленной Н.А. Беляевским и А.А. Бо
рисовым [1], в пределах Восточно-Европейской 
платформы намечаются две тектонические зоны -  
западная, Балтийско-Украинская, со средней 
мощностью базальтового слоя в 15-20 км, и восточ
ная, Печорско-Прикаспийская (включая Урал), 
где мощность уменьшена до 15-10 и местами до 
5-7 км. Первая, длиной до 3000 км и шириной 
около 600 км, более приподнятая и имеющая ду
гообразно-выпуклую к западу форму, рассечена 
системой продольных и поперечных глубинных 
разломов; вторая, опущенная, в виде овала 2400 х 
х 1800 км2, вытянута с севера на юг; она состоит 
из синеклиз и антеклиз с мозаичным расположе
нием глубинных разломов. Обе зоны составляют 
единый парагенез [15]. Амплитуда горизонталь
ного перетекания вещества базальтового слоя с 
востока на запад, из тыловой депрессии в преде
лы фронтального поднятия, считая от центра 
второй до центра первой, равна приблизительно 
1000 км. Начало же процесса отвечает, скорее 
всего, рифейскому времени, когда возникли пер
вые платформенные авлакогены.

В основании Восточно-Сибирской платформы 
и соседних районов соотношения мощностей ба

зальтового слоя иные. По той же схеме изопахит 
под платформой мощность равна 10-15 км, тогда 
как восточнее, в Верхоянье, и южнее, в Прибайка
лье и Забайкалье, она увеличивается до 20-25 км. 
Зона увеличенных мощностей базальтового слоя, 
полукружьем облекающая платформу с юго-вос
тока, может быть интерпретирована по отноше
нию к ней как фронтальное поднятие, куда и про
исходил (к юго-востоку) отток вещества базальто
вого слоя. Величину этого перемещения можно 
оценить приблизительно в 1500 км.

Еще одна “базальтовая” тектонопара намеча
ется на юго-западе Восточно-Сибирской плат
формы. Сквозь глыбовую мозаику чехла здесь 
отчетливо проступают две взаимосвязанные 
структуры, одна из которых (Енисейская) пред
ставляет собой узкое, дугообразно выпуклое к 
юго-западу поднятие с мощностью базальтового 
слоя до 20-25 км, а другая (Ангаро-Тунгусская) 
является крупной депрессией с мощностью слоя 
10-15 км, в виде овала прилегающая к Енисейско
му поднятию. Здесь известно много безамплитуд- 
ных глубоких швов (расколов растяжения), свя
занных с глубинными магматическими очагами, 
контролирующих излияния траппов. Горизон
тальная амплитуда перетекания базальтового 
слоя из Ангаро-Тунгусской депрессии в пределы 
Енисейского поднятия по размерам этих структур 
не превышает 750-1000 км, о временном же его 
интервале можно судить по возрасту траппов 
(карбон-ранний триас).

Наконец, необходимо отметить систему пара
генезов “поднятие-депрессия” по восточной кон
тинентальной окраине -  окраинных морей и обле
кающих их островных дуг. По схеме Н.А. Беляев- 
ского и А.А. Борисова [1], мощность базальтового 
слоя в депрессиях 5—10 км, а в островных дугах 
10-15 км. Неоднократно высказывалось мнение 
об одновременном формировании островных дуг 
и сопряженных с ними впадин окраинных морей, 
обусловленном оттоком масс из-под впадин под 
островные дуги в сторону Тихого океана. Отме
ченное изменение мощности базальтового слоя 
вписывается в этот процесс, намечая амплитуду го
ризонтального перетекания (например, в Японской 
тектонопаре) величиной порядка 500-1000 км. Вре
менной интервал отвечает возрастным рамкам 
формирования данного структурного парагенеза.

Мощность г р а н и т н о г о  с л о я  континен
тальной литосферы российского региона изменя
ется от 6-8 до 39-40 км, а в области сочленения 
континентальных и океанических структур и в 
некоторых глубоких депрессиях (типа Прикас
пийской) гранитный слой отсутствует [1,5].

Согласно схематической карте изопахит гра
нитного слоя, составленной Н.А. Беляевским и 
А.А. Борисовым [1], на Восточно-Европейской 
платформе выделяются (как и по базальтовому 
слою) две зоны -  Балтийско-Украинская и Пе-



30° 60° 90° 120° 150° 180° в.д.

Рис. 2. Схема изменений мощности гранитного слоя консолидированной коры на территории России по схеме изопа
хит Н.А. Беляевского и А.А. Борисова [1] в интерпретации автора.
1 -  от 20 до 35; 2 -  от 20 до 25; 3 -  от 15 до 20; 4 -  от 5-10 до 15 км.

чорско-Прикаспийская, с мощностью гранитного 
слоя, соответственно, в 20-35 и 15-20 км. Первая, 
по сравнению с контурами базальтового слоя, 
стала более рельефной, несколько расширилась 
и приподнялась (особенно в западной части), тог
да как вторая по ширине примерно в два раза со
кратилась за счет воздымания Урала и перекры
тия уральскими структурами восточной окраины 
платформы. Все это указывает на продолжаю
щееся движение масс земной коры в западном на
правлении и в гранитном слое и на дальнейшую 
деформацию платформы при активном взаимо
действии структур выявленного парагенеза.

Следующая еще более активная тектонопара 
“поднятие-депрессия” в гранитном слое прихо
дится на Урал, Тянь-Шань, Казахстан и Западно- 
Сибирскую эпигерцинскую плиту (рис. 2). Фрон
тальное дугообразное поднятие составляют 
Урал, Тянь-Шань и Центральный Казахстан, где 
мощность гранитного слоя находится в пределах 
20-35 км. Депрессия же приходится на Западно- 
Сибирскую плиту, где мощность гранитного слоя 
уменьшена до 15-20 км. Предполагается, что от
ток материала происходил из-под плиты на запад 
и юго-запад, обусловив отмеченную выше инвер
сию и интрузивный магматизм Уральской склад
чатой зоны и сложную систему разрывно-склад

чатых структур Казахстана и Тянь-Шаня с широ
ким проявлением в них гранитного магматизма. 
Основание же Западно-Сибирской плиты оседа
ло, в результате чего образовалась мозаика сбро- 
со-раздвиговых разломов и связанный с ними 
раннемезозойский трапповый магматизм. В по
следние годы [8] в средней части земной коры 
этого района по результатам многоволнового 
глубинного сейсмического зондирования выделе
на зона субгоризонтального срыва амплитудой до 
100-150 км, по которой произошло надвигание 
Западно-Сибирской плиты на восточный край 
Восточно-Европейской платформы и, как след
ствие, формирование Уральского орогена.

Процесс, судя по огромной площади охвачен
ных им структур, происходил длительно, по край
ней мере от начала герцинской орогении на Ура
ле (в Казахстане и Тянь-Шане, возможно, еще 
раньше) до раннемезозойских трапповых внедре
ний в Западно-Сибирскую плиту и последующего 
формирования в ней внутренних седиментацион- 
ных бассейнов. Суммарная амплитуда горизон
тального перемещения гранитных масс, соответ
ственно, также оказывается значительной, от 
1000 км на запад до 1500 км на юго-запад. Здесь 
же отчетливо фиксируется трансформация гори
зонтального движения в вертикальное с составля



ющей воздымания (по увеличению мощности 
гранитного слоя на Урале и в Тянь-Шане) до 15- 
20 км относительно срединных частей Западно- 
Сибирской плиты. С другой стороны, просматри
вается автономный характер этого движения по 
отношению к деформациям базальтового и осо
бенно перидотитового слоев, с перекрытием по
следнего от 500 до 1200 км (см. рис. 1 и 2).

На востоке Сибири соотношения мощностей 
гранитного и базальтового слоев изменились на 
обратные. Наибольшая мощность гранитного 
слоя в 20-25 км пришлась на Восточно-Сибир
скую платформу, тогда как к востоку от нее, в 
Верхоянье и на западе Приморья, она сократи
лась до 15 км. Таким образом, в пределах Восточ
но-Сибирской платформы при уменьшенной 
мощности базальтового слоя (см. выше) в гранит
ном слое возникло вздутие, дугообразно выпук
лое к западу, а примыкающая к нему с востока зо
на с увеличенной мощностью базальтового слоя в 
гранитном слое оказалась более тонкой, относи
тельно опущенной. В связи с этим, по-видимому, 
изменилось и направление течения материала 
консолидированной коры -  в базальтовом слое 
оно было направлено в восточных румбах, а в 
гранитном -  в западных. Это также указывает на 
автономный характер деформаций в гранитном и 
базальтовом слоях.

Последняя из указанных выше зон, по тихо
океанской окраине континента, представленная 
сочетанием впадин окраинных морей (с умень
шенной мощностью базальтового слоя) и генети
чески связанных с ними островных дуг (с увели
ченной мощностью базальтового слоя), по де
формациям гранитного слоя изменений не 
претерпела. По тем же геофизическим данным, 
мощность последнего во впадинах составляет 10- 
15 км и менее, а в островных дугах -  15-20 км; на
гнетание гранитного материала из-под впадин в 
поднятия островных дуг продолжалось в том же 
восточном направлении, как было намечено и по 
мощностям базальтового слоя.

Тектоническое взаимодействие слоев 
континентальной литосферы

Охарактеризованные выше литосферные слои 
при ярко выраженной автономности движений и 
деформаций в каждом из них оказывают огром
ное влияние один на другой и в разрезе, и по пло
щади. Особенно велико влияние более глубоких 
слоев на вышележащие, что нашло отражение в 
их толщине, пространственном расположении, в 
морфологии и в их региональной кинематике.

Так, на примере Евразии многими авторами 
прослежено закономерное усложнение рельефа 
поверхности Мохоровичича (М) в основании кон
солидированной коры от более древних платфор
менных областей к более молодым геосинкли

нально-складчатым, в направлении на запад, юг и 
на восток [1, 2 и др.]. Глубина же этой поверхнос
ти в орогенах Евразии возрастает от 30-40 до 50- 
60 км, а под Памиром и Гималаями до 60-70 км
[13]. Это может быть связано с увеличением в 
этих направлениях, как отмечалось выше, мощ
ности более разогретой и пластичной астеносфе
ры и утонением вышележащего перидотитового 
слоя (от 80-115-165 км на докембрийских плат
формах до 30-60 км в основании орогенов), что и 
привело к усилению глубинных деформационных 
импульсов на последние.

Образование дугообразных, выпуклых к запа
ду вздутий перидотитового слоя под Восточно- 
Европейской и Восточно-Сибирской платформа
ми явилось причиной возникновения в них, начи
ная с рифея, системы авлакогенов и синеклиз, 
многие из которых характеризуются местными 
поднятиями поверхности М  на 5-10 км, сокраще
нием мощности консолидированной коры (ино
гда до полного выклинивания гранитного слоя) и 
увеличением мощности осадочного слоя, нередко 
с излияниями траппов [3, 5]. Особо выделяется по 
своей активности Байкальская рифтовая зона на 
южной окраине Восточно-Сибирской платфор
мы. Здесь поверхность М  приподнята и находится 
на глубине 36-37 км. К ней, как предполагается, 
подходит аномально горячая мантия, и установ
лен “нестационарный нижнемантийный тепло- 
массоперенос, канал которого обнаружен теле- 
сейсмическим просвечиванием в Байкальском ре
гионе” [11, с. 105].

Глубинная тектоника эпигерцинских плит от
ражена главным образом ступенями в рельефе 
поверхности М, с их высотой от 5 до 15 км при об
щем изменяющемся углублении этой поверхнос
ти от 32 до 44-45 км (Западно-Сибирская плита) и 
от 30-35 до 50-55 км (Туранская плита); общий 
рельеф поверхности М  по сравнению с древни
ми платформами здесь выглядит более сложно 
[1,5,11].

В целом, по характеру строения поверхности 
М  намечается несколько механизмов деформа
ции вышележащих слоев земной коры: 1) плав
ное дугообразно-симметричное воздымание по
верхности М\ этим вызывается отток вещества 
консолидированной коры в соседние участки, в 
слое над поднятием возникает двояковогнутая (в 
разрезе) линза -  “шейка”, а над прогнутым участ
ком -  линзообразное вздутие; 2) воздымание по
верхности М  сопровождается крутыми глубинны
ми разломами растяжения, уходящими в верх
нюю мантию; в вышележащих слоях при этом 
возникают грабенообразные депрессии и авлако- 
генно-рифтовые зоны с гидротермальными или 
магматическими проявлениями; 3) поднятие по
верхности М  происходит асимметрично, на поло
гой его части обособляются наклонные отража
ющие площадки сейсмических волн, которые поло



го воздымаются и в приповерхностных горизонтах 
сливаются, как было отмечено выше, с надвигами.

К этому необходимо добавить, что глубинные 
деформации базальтового, гранитного и осадоч
но-вулканогенного слоев континентальной лито
сферы осложняются крайне неравномерным, 
прерывистым течением масс с неоднократной 
трансформацией горизонтальных движений в 
вертикальные и, наоборот, вертикальных в гори
зонтальные, чему немало способствует реологи
ческая неоднородность коры и наличие в ней раз
ных по глубине, плотности, размерам и пластич
ности волноводов. Вследствие этого каждый из 
слоев приобретает видимый буквально на всех 
сейсмических профилях волнистый стиль строе
ния с чередованием линзообразных вздутий и пе
режатых “шеек”, отличающихся по протяженно
сти, мощности и по форме, безразломных или 
рассеченных то вертикальными, то наклонными 
и (или) горизонтальными тектоническими по
верхностями, достигающими на глубине подошвы 
земной коры, или поверхности Конрада, или кров
ли гранитного слоя, с увеличением их количества 
(плотности) от нижних горизонтов к верхним.

В итоге возникают разнообразные по возрасту 
и строению парагенезы структур нескольких по
рядков с наложением одних на другие, и ретро
спективу их образования и развития в деталях 
восстановить пока трудно. Поэтому в настоящей 
статье мы на примерах Урало-Монгольского 
складчато-глыбового пояса отметим лишь на
чальные стадии формирования базальтового и 
гранитного слоев (в геологическом смысле) и по
зднюю стадию, когда они, деформируясь, обус
ловливают перемещения и деформации в верх
нем вулканогенно-осадочном слое (рис. 3).

В Центральном Казахстане и Тянь-Шане [14, 15] 
самый ранний парагенез “поднятие-депрессия” в 
коре возник в докембрии при формировании ба
зальтового слоя. Поднятие было представлено 
выпуклой к западу структурной дугой Кокчетав- 
Улутау-Северный Тянь-Шань (см. 72 на рис. 3), 
фундамент которой слагали гнейсово-амфиболи
товые, кварцит-порфироидные и диабазовые по
роды, позже метаморфизованные и гранитизиро- 
ванные, чехол был образован рифейско-нижнепа- 
леозойскими яшмо-диабазовыми и флишоидными 
породами; дуга простиралась на 2000 км при ши
рине 300-400 км. С востока к ней примыкала 
Джунгаро-Балхашская впадина (см. 16-18 на рис. 3) 
изометрично-овальной формы, с поперечником 
не менее 1000 км, выполненная эффузивами спи- 
лит-кератофирового ряда и кремнисто-карбонат- 
но-терригенными толщами, сливающимися, по 
геофизическим данным, непосредственно с ба
зальтовым субстратом.

В связи с интенсивным формированием гра
нитного слоя в девоне-позднем палеозое в Цент
ральном Казахстане возникает новый парагенез

“поднятие-депрессия”. На западной окраине 
Джунгаро-Балхашской впадины, параллельно 
Кокчетав-Улутау-Северо-Тяныпаньской дуге, 
образуется также дугообразное, выпуклое к запа
ду Атасу-Тектурмасское поднятие длиной поряд
ка 1000 км и шириной около 200 км, к которому с 
востока примыкает Токрау-Северо-Балхашская 
впадина до 300 км в поперечнике. В пределах под
нятия в позднем палеозое локализуется протя
женный гранитоидный пояс, во впадине же воз
никает главная масса вулканических очагов с из
лияниями лав среднего и кислого состава.

С переходом от базальтового слоя к гранитно
му, таким образом, размеры возникающих струк
турных парагенезов существенно уменьшаются, 
амплитуда горизонтального перетекания масс ко
ры от тыловых впадин к фронтальным подняти
ям сокращается и более наглядной становится 
трансформация горизонтального движения в вер
тикальное.

В верхнем, вулканогенно-осадочном, слое зем
ной коры в тектоническом рельефе Урало-Мон
гольского пояса возникает серия более мелких 
(длиной и шириной в сотни километров) параге
незов “поднятие-депрессия”, наложившихся на 
сооружения гранитного и базальтового слоев. 
Фиксируются многочисленные сопряжения при
поднятых и опущенных глыб, сформированных в 
среднем-позднем палеозое, позднем палеозое- 
мезозое и в мезозое-кайнозое, с превышением 
одна над другой по средней мощности стратигра
фического разреза до 3-3.5 км, каждая со своим 
структурным рисунком регматической сети на 
поверхности [18].

Произведенное автором многолетнее ком
плексное изучение регматической сети в целом 
ряде глыб и литосферных пластин Урало-Мон
гольского пояса позволило выявить и увязать с 
особенностями глубинного строения три типа 
пространственного рисунка этой сети: 1) -  линей
ный преимущественно остроугольно-перекрест
ный рисунок с одним-двумя направлениями раз
ломов и их плотностью 0.03-0.15 км/км2; 2) -  
мозаичный обычно разноугольно-перекрестный 
рисунок с несколькими главными направлениями 
(от 3 до 7) и плотностью 0.02-0.05 км/км2; 3) -  
промежуточный рисунок с двумя-тремя главными 
направлениями и плотностью 0.03-0.07 км/км2.

Подставляя одна другую по простиранию, ко
ровые глыбы образуют протяженные конструк
тивно-деструктивные зоны дугообразной в плане 
формы, подчеркнутой выпуклыми к западу гра
ничными наклоненными в восточных румбах 
разломами. Всего выявлено с запада на восток 
семь таких наиболее крупных зон (см. рис. 3): За
падно-Уральская (7, 2), Урало-Тургайская (3, 6), 
Улутау-Сырысу-Тенизская (72), Центрально-Ка
захстанская (76, 75, 27), Чингиз-Зайсанская (20, 
24), Западно-Монгольская (27, 30) и Хангай-Хэн-
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Рис. 3. Продольный геолого-геофизический профиль Урало-Монгольского пояса от Мугоджар на западе (1, 2, 3) до хр. Хэнтей на востоке (35), между паралле
лями 48 и 52° [18].
1 -  верхняя мантия; 2-6 -  слои: 2 -  базальтовый, 3 -  гранито-гнейсовый, 4 -  гранито-гнейсовый более основного состава, 5 -  осадочный, 6 -  вулканогенно-оса
дочный; 7 -  ультрабазиты; 8 -  главные поверхности раздела; 9 -  отражающие площадки, вероятно, дизъюнктивной природы; 10 -  поверхности срыва, надвиги, 
взбросы и сбросы; 11 -  предполагаемые зоны дробления в кровле верхней мантии; 12 -  поверхности наслоения; 13 -  направление перемещений.
1-35 -  глыбовые структуры на дневной поверхности.
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тейская (35). Каждая из них состоит из двух час
тей -  приподнятой фронтальной и опущенной ты
ловой, соответственно с сокращенными и более 
полными разрезами отложений палеозоя или ме
зозоя и кайнозоя и со своими структурными ри
сунками дизъюнктивных линий, отличающимися 
от соседних.

В качестве наиболее характерного примера 
приведем краткое описание Центрально-Казах
станской тектонопары позднепалеозойского воз
раста, состоящей из Атасу-Илийского дугообраз
ного поднятия (см. 16 на рис. 3) и Токрау-Баканас- 
ской линзовидной депрессии (см. 18,21 на рис. 3). 
Строение поднятия чешуйчато-глыбовое, с фрон
тальным надвиганием к западу и северо-западу по 
разломам Успенской и Спасской зон и проявлени
ем сдвигов Шидертинской и Джалаир-Найман- 
ской зон по флангам; эта часть герцинид имеет 
форму утолщенной аллохтонной пластины, на
двинутой на среднепалеозойскую Сарысу-Тениз- 
скую депрессию на 150-200 км. В отличие от 
фронтального поднятия, тыловая Токрау-Бака- 
насская депрессия представляет собой зону растя
жения с мозаичным разноугольно-перекрестным 
структурным планом и с широким развитием маг
мопроводящих сбросов и сбросо-раздвигов.

Привлекает внимание удивительная соразмер
ность амплитуд горизонтальных перемещений в 
рамках Центрально-Казахстанской тектонопа
ры. Минимальная суммарная амплитуда Успен- 
ско-Спасских надвигов составляет 75-100 км; 
амплитуда сдвигового растаскивания линзовид
ных глыб в полосе между Джалаир-Найманским 
и Атасуйским разломами равна 100-150 км; вели
чина перекрытий каледонских структур герцин- 
скими в Атасуйском районе находится в пределах 
150-200 км; ширина Токрауской раздвиговой зо
ны в тылах Успенско-Спасской надвиговой систе
мы колеблется от 75 до 150 км.

Глубина поверхностей Мохоровичича и Кон
рада под Атасу-Илийским поднятием составляет, 
соответственно, 40-45 и 26-28 км, под Токрау-Ба- 
канасской депрессией -  42-50 и 18-28 км. От под
нятия к депрессии мощность базальтового слоя 
изменяется от 18 до 22 км, гранитного от 26 до 10- 
20 км. В соответствии с положением отражаю
щих площадок сейсмических волн взбросы и на
двиги Атасу-Илийского поднятия сверху вниз 
имеют тенденцию выполаживаться к поверхнос
ти Конрада, в тыловой же депрессии некоторые 
из разломов, например, Центрально-Казахстан
ский, рассекают кору на всю ее мощность при 
вертикальной амплитуде до 5-6 км.

По совокупности геолого-геофизических дан
ных по всем семи вышеуказанным примерам 
Урало-Монгольского пояса намечаются следую
щие закономерности. Деформации гранитного 
слоя полностью обусловливают структурный 
план и геодинамику приповерхностных разломов,

которые над раздувами этого слоя формируются 
в условиях горизонтального сжатия и воздыма- 
ния этого участка с развитием остроугольно-пере
крестных рисунков из надвигов, взбросов и шарья- 
жей, а над пережимами гранитного слоя -  в усло
виях горизонтального растяжения и проседаний с 
преобладанием сбросов и раздвигов. Глубина всех 
этих дизъюнктивных нарушений ограничивается, 
главным образом, поверхностью Конрада, дости
гая в тыловых депрессиях поверхности Мохоро
вичича.

Деформации базальтового слоя и консолиди
рованной коры в целом приводят к образованию 
в верхах более грубых, массивных глыбовых 
структур с разнообразными, от линейных остро
угольно-перекрестных до мозаичных разно- 
угольно-перекрестных, рисунками регматичес- 
кой сети и преобладанием над выступами кровли 
верхней мантии радиальных дизъюнктивных на
рушений, нередко переходящих в мантию, а над 
понижениями -  радиальных и тангенциальных, 
нередко сливающихся во втором случае с поверх
ностями Конрада и Мохоровичича; первые фор
мируются в условиях горизонтального растяже
ния, вторые -  горизонтального сжатия.

Произведенное сопоставление кривых мощно
сти базальтового слоя и отложений нижнего па
леозоя в разрезе земной коры Урало-Монголь
ского пояса по продольному профилю (рис. 4, см. 
рис. 3) показало их былую сходимость (намечено, 
например, три минимума и три максимума мощ
ностей в обоих случаях), впоследствии, однако, 
нарушенную перетеканием вещества базальтово
го слоя в западном направлении. Амплитуда этого 
движения (750-1000 км) превышает амплитуды го
ризонтальных сдвиго-надвиговых перемещений, 
зафиксированных на дневной поверхности.

Заключение
Приведенные в статье геолого-геофизические 

данные о строении континентальной литосферы, 
накопленные за последние десятилетия, под
тверждают и дополняют концепцию о ее текто
нической расслоенное™. На территории России и 
в смежных регионах литосфера состоит из 
четырех главных слоев -  вулканогенно-осадоч
ного, гранитного, базальтового и перидотитового 
(надастеносферного), разделенных прерывисты
ми полого наклоненными и горизонтальными 
тектоническими поверхностями и состоящих, в 
свою очередь, из достаточно многочисленных ре
ологически неодинаковых, также прерывистых и 
разноглубинных пластов и пропластков, отлича
ющихся по толщине и пластичности, с большим 
количеством вертикальных сбросов и сбросо-раз
двигов.

Послойные движения вещества в такой гете
рогенной среде неравномерны по скорости и мас-
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Рис. 4. Схема соотношений мощности стратифициро
ванных отложений нижнего палеозоя (верхняя кри
вая) и базальтового слоя в глыбовых структурах Ура
ло-Монгольского складчатого пояса.
Галочки показывают сопоставляемые отрезки кривых.

штабам, создавая в каждом из трех нижних слоев 
сопряженные вздутия и пережимы, а в верхнем 
слое -  имитирующие их поднятия и депрессии. Та
кие сочетания морфологических форм распрост
ранены повсеместно и являются, вероятнее всего, 
генетически взаимосвязанными. Говоря другими 
словами, каждая система “вздутие-пережим”, 
“поднятие-депрессия” составляют устойчивые 
парагенезы, обусловленные оттоком вещества в 
каждом слое из негативной части в позитивную, 
которые характеризуются, соответственно, уве
личенной и сокращенной мощностью.

В процессе исторического развития на мощ
ность отдельных структур могут влиять и другие 
факторы, например, эрозия или приток глубин
ного вещества в виде так называемых плюмов,

напрямую не связанные с горизонтальными дви
жениями, но это, тем не менее, принципиально не 
нарушает повсеместно наблюдаемую морфоло
гию выявленных парагенезов и их природу как 
результат горизонтального послойного течения 
масс. Общий характер этого течения с его неодно
кратной трансформацией от горизонтального в 
вертикальное и его структурные результаты вмес
те с тем существенно изменяются с переходом от 
слоя к слою, намечая четкие закономерности.

Как показывает прилагаемая ниже таблица, 
размеры парагенеза “поднятие-депрессия” от 
верхнего литосферного слоя к нижнему в преде
лах поднятий увеличиваются от сотен до несколь
ких тысяч километров по длине и от первых сотен 
до первых тысяч километров по ширине; аналогич
ным образом изменяются и размеры депрессий, не
уклонно увеличиваясь с глубиной.

Соответственно, от верхнего слоя к нижнему 
увеличивается и амплитуда перемещений масс, 
определяемая для горизонтальной составляющей 
по расстоянию между наибольшими и наимень
шими значениями мощности в каждой паре “под
нятие-депрессия”, а для вертикальной -  по разни
це мощностей в их пределах. В первом случае, по 
горизонтали, она увеличивается от 100-400 км в 
верхнем слое до 2000 км в нижнем; во втором слу
чае, по вертикали, от 3-6 км до 25-50 км в основа
нии литосферы. По разрозненным данным, гори
зонтальные движения масс в астеносфере состав
ляют 3000-3500 км, вертикальные -  50-150 км.

Подобные возрастающие по площади и ампли
туде перечисленных параметров изменения были 
отмечены и в плане, по сфере Земли, от конти
нентальных структур к переходным и к океаниче
ским [19].

Необходимо подчеркнуть, что движения и ха
рактер возникающих структур в каждом из лито
сферных слоев далеко не идентичны. Не будучи 
равными по амплитуде и одинаковыми по струк
турным результатам, они могут отличаться и по 
азимутальным направлениям, которые изменя
ются в некоторых случаях от 45°-90° до 180°. В то 
же время намечается прямая зависимость дефор
маций каждого вышележащего слоя от нижеле-

Послойные параметры в парагенезах “поднятие-депрессия” континентальной литосферы (1-4) и астеносферы (5)

Название и № слоя
Площадные размеры, км Амплитуды движений, км

Поднятия Депрессии Горизонтальная 
составляющая

Вертикальная
составляющаяДлина Ширина Длина Ширина

1. Вулканогенно-осадочный До 1000 200 500-1000 300-500 100-400 3-6
2. Гранитный 1000-3000 200-600 300-2000 300-800 300-1500 5-15
3. Базальтовый 2000-3000 400-600 1000-2400 1000-1800 1000-1500 10-15
4. Перидотитовый 4500-5000 2000-2500 2500 1500-2000 2000 25-50
5. Астеносфера 3000-3500 50-150



жащего, постепенно усиливающаяся с глубиной 
по мере увеличения нагретости и пластичности 
перемещаемых масс. Главную причину всех этих 
соотношений и процесса в целом автор видит в 
совместном действии на гетерогенную литосферу 
явлений конвекции и изостазии.
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Tectonic Layering and Tectonic Motions in the Continental Lithosphere
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Abstract—Geological and geophysical data from Russia and adjacent territories are used to discuss the major 
crustal layers of the continental lithosphere, which are conventionally referred to as a volcanic-sedimentary, a 
granite and a peridotite layer. This study was focused on the regularities of their spatial distribution and of the 
lateral and vertical variations of their thickness. In each layer, a paragenetic combination of “uplift-depression” 
structures has been recognized as the most common case, being expressed at depth by swells and pinches. Vari
ations of the main parameters of these structural combinations (shape, size, spatial distribution, distance and 
direction of lateral and vertical motion) are shown for each layer. The independence of deformations and struc
tural patterns in each individual layer parented by an irregular lateral mass transfer is revealed. The principal 
conclusion from this analysis is that sizes of the revealed paragenetic combinations and distances of lateral and 
vertical motions increase downward from layer to layer. The leading role played by convection and isostasy in 
the origin of the structural combinations is advanced as our view.
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На основе анализа новых, а также имеющихся опубликованных геологических, петрологических, 
геохронологических и изотопных данных для магматических пород Карелии выделены три главных 
архейских домена: древние Водлозерский и Западно-Карельский и разделяющий их Центрально- 
Карельский. Их сравнение показало, что на этапе 3.0-2.9 млрд, лет Водлозерский и Западно-Ка
рельский домены представляли самостоятельные террейны. Породы Водлозерского террейна фор
мировались в интервале 3.5-2.7 млрд. лет. Все породы, включая граниты с возрастом 2.7 млрд, лет, 
расположенные в пределах этого террейна, имеют отрицательные значения £Nd(t) и модельный не
одимовый возраст 3.6—3.1 млрд, лет, указывающий на древний возраст глубинных частей коры -  
уровня формирования гранитоидных магм. Зеленокаменные пояса, расположенные в краевых час
тях Водлозерского террейна, относятся к различным геодинамическим типам: островодужным, об
разованным на континентальной коре и во внутриконтинентальных рифтах. Западно-Карельский 
террейн на современном срезе сложен породами, имеющими возраст 2.85-2.7 млрд, лет и отрица
тельные или близкие к нулю значения sNd(t) гранитоидов и кислых вулканитов, которые свидетель
ствуют о древнем (>3 млрд, лет) возрасте глубинных частей коры. Костомукшская зеленокаменная 
структура, расположенная в центре этого террейна, относится к структурам внутриконтиненталь
ных рифтов. Водлозерский и Западно-Карельский террейны разделены более молодым Централь
но-Карельским доменом. Большая часть домена сложена гранитоидами и мигматитами с возрастом 
2.8-2.7 млрд, лет; изотопный состав Nd гранитоидов указывает на отсутствие длительной коровой 
предыстории этих пород, т.е. на вероятное отсутствие древних пород на уровнях формирования гра
нитоидов. Ассоциация пород, слагающих домен, позволила интерпретировать его как позднеархей
скую островодужную систему. На севере домен граничит с Беломорским террейном, основные гео
логические события в котором имели место 2.7 ± 0.05 млрд, лет назад. Северная часть Центрально- 
Карельского домена на этом этапе представляла собой активную континентальную окраину.

Введение
Архейские породы на Балтийском щите раз

виты в пределах трех традиционно выделяемых 
структур: Кольской, Беломорской и Фенно-Ка- 
рельской, в которых представлены как глубоко 
метаморфизованные (гранулито-гнейсовые), так 
и менее метаморфизованные (гранит-зеленока- 
менные) комплексы пород. Наиболее крупной 
структурой является Фенно-Карельский кратон, 
архейская инфраструктура которого известна 
как Карельская гранит-зеленокаменная область.

В пределах Карельской гранит-зеленокамен- 
ной области для архейского этапа выделяются 
два главных типа структур: зеленокаменные по
яса и разделяемые ими гнейсо-гранитные ареалы. 
Геологические и геохронологические исследова
ния последних лет позволили установить разно- 
возрастность и разнотипность как зеленокамен
ных поясов, так и гнейсо-гранитных ареалов [68, 
69, 72, 78, 82, 91]. По данным глубинного сейсми
ческого зондирования, базиты всех зеленокамен
ных поясов выклиниваются, не достигая глубины 
10 км, а гранитоидные породы прослеживаются

до глубин по крайней мере 25 км [12]. Зеленока
менные пояса различаются не только временем, 
но и тектоническими условиями формирования. 
Так, часть поясов (например, Южно-Выгозерский 
зеленокаменный пояс) рассматривается в качест
ве внутриконтинентальных рифтов [20]. Для ряда 
зеленокаменных поясов высказано представле
ние об их островодужной аккреционной природе 
[11, 72]. Кроме того, предложена модель, в соот
ветствии с которой мафиты зеленокаменных по
ясов представляют фрагменты океанической ко
ры, надвинутые на окраины континента [77]. 
Предполагается также, что супракрустальные се
рии некоторых поясов сформировались на конти
нентальной коре [78]. Гетерогенность строения 
Карельской гранит-зеленокаменной области вы
является и при учете возраста глубинных сечений 
коры, устанавливаемого путем анализа изотоп
ной геохимии гранитоидов [50]. Он базируется на 
модельном Sm-Nd возрасте ненарушенных мета- 
соматическими процессами систем и соответству
ет, как правило, возрасту материала, из которого 
на глубине выплавлен гранит. В случае контами



нации или смешения магм на модельный возраст 
(и соответственно на eNd) влияет возраст контами- 
нанта.

В данной работе предпринята попытка выде
лить на территории Карельской гранит-зеленока- 
менной области основные блоковые структуры 
архея, соответствующие в современной литерату
ре террейнам. Термин “террейн” используется на
ми как описательный для структур, характеризую
щихся самостоятельным развитием, как это было 
предложено Д. Давером [57], и не включает тек
тонической интерпретации. Для каждого террей- 
на на основе анализа геологических взаимоотно
шений, возраста, петрологии и изотопной геохи
мии слагающих его пород устанавливается 
присущая ему геологическая эволюция.

Sm-Nd данные, использованные при анализе 
террейнов, частично заимствованы из литерату
ры [5,18,37,59,60,71,73,77,88], но значительная 
часть получена в ИГГД РАН при участии авторов 
(табл. 1, а также [20, 22, 50, 68]). Приводимые в 
табл. 1 значения модельного возраста TDM(Nd) 
рассчитаны по модели С. Голдштейна и С. Якоб
сена [58]. По этой же модели пересчитаны все ис
пользованные опубликованные данные.

Характеристика доменов
Анализ имеющихся геологических, петроло

гических и геохимических данных позволяет вы
делить для территории Карелии в позднем архее 
три основных домена: Водлозерский, Западно- 
Карельский и расположенный между ними Цент
рально-Карельский (рис. 1). Контуры первых 
двух доменов примерно соответствуют выделен
ным ранее на основании анализа гравитационно
го и магнитного полей Онежскому и Центрально- 
Карельскому сегментам земной коры [12].

Водлозерский домен
Все надежно выделенные на Балтийском щите 

районы, сложенные породами с возрастом более
3.0 млрд, лет, т.е. более древними, чем большая 
часть зеленокаменных поясов, располагаются в 
пределах Карельской гранит-зеленокаменной об
ласти (табл. 2) [50]. При этом значительные объ
емы таких пород находятся в Юго-Восточной Ка
релии в пределах Водлозерского блока. Они об
наружены в центральной и краевых частях блока, 
на его границах с зеленокаменными поясами. 
В центральной части они представлены неодно
кратно метаморфизованными и деформирован
ными гнейсами и амфиболитами р. Водлы [25,44] 
и тоналитами Лай-ручья [68]. В обоих районах 
древние породы прорваны более молодыми ар
хейскими базитами и гранитоидами [20, 68]. 
Вблизи границ с зеленокаменными поясами древ
ние породы были обнаружены в двух местах. На

северо-западе домена, в среднем течении р.Выг, 
на контакте с Южно-Выгозерским зеленокамен
ным поясом [68] они представлены мигматитами, 
тоналитами и гранодиоритами. На западе Водло
зерского домена, у контакта с Палаламбинским 
зеленокаменным поясом древние (3.1 млрд, лет) 
[30] породы представлены тоналитами, деформи
рованными, метаморфизованными и мигматизи- 
рованными совместно с толеитами и коматиита- 
ми более молодого зеленокаменного пояса.

Результаты определения изотопного состава 
неодима продемонстрировали, что тоналиты и 
гнейсы, имеющие возраст 3.1-3.2 млрд, лет, 
сформированы при участии еще более древних 
источников. Модельный неодимовый возраст для 
этих пород варьирует в интервале 3.2-3.6 млрд, 
лет (рис. 2). Это согласуется с данными о древнем 
(около 3.5 млрд, лет) возрасте протолита гнейсов, 
полученном U-Pb методом по цирконам [44].

Древний (более 3 млрд, лет) модельный Nd 
возраст определен и для большей части гранитов 
за пределами Водлозерского блока, в зоне разви
тия зеленокаменных поясов западного и северо- 
западного обрамления блока, а также в южной 
части Беломорского складчатого пояса, к юго- 
востоку от г. Беломорска (см. табл. 1, рис. 1).

В строении ряда районов Центральной Каре
лии, примыкающих к Водлозерскому блоку на за
паде, участвуют плутонические комплексы, име
ющие возраст 2.7-2.9 млрд. лет. К ним относятся 
районы системы озер Остер-Вожема и слияния 
рек Суны и Семчи. В первом из этих районов плу
тонические породы прорывают метабазальты и 
метаандезиты Остерского зеленокаменного по
яса. Модельный неодимовый возраст тоналитов, 
плагиопорфиров и гранитов варьирует в интерва
ле 3.1-3.6 млрд, лет; соответственно, эти породы 
имеют отрицательные значения eNd(t). Древний 
(3.2 млрд, лет) модельный возраст и значение 
eNd(t), равное -1 ,1 , получены и для гранитов рай
она р. Суны, прорывающих тоналиты, которые, в 
свою очередь, прорывают метавулканиты Сем- 
ченского зеленокаменного пояса. Таким обра
зом, можно предполагать, что и в этих районах на 
более глубоких уровнях коры присутствуют по
роды древнее 3.1 млрд. лет. Это согласуется с 
древним возрастом ряда зеленокаменных поясов 
Центральной Карелии, о чем будет сказано ниже.

Детальные геологические и изотопные иссле
дования в северо-западном обрамлении Водло
зерского блока показали, что среди гранитоидов, 
развитых к западу от Южно-Выгозерского зеле
нокаменного пояса, присутствуют тоналиты с 
возрастом цирконов 3.0-3.1 млрд, лет, т.е. более 
древние, чем базальты пояса (см. табл. 3). Мо
дельный неодимовый возраст этих тоналитов ра
вен 3.2 млрд. лет. Древний модельный возраст 
(3.3 млрд, лет ) получен и для тоналита в непо-



Таблица 1. Sm-Nd данные для архейских пород Карелии

Образец Порода Район Tzr Sm Nd I47Sm/144Nd l43Nd/144Nd ± 2 а изм eNd(0 ^DM

Водлозерский домен
Центральная часть домена (Водлозерский блок)

96г/85 тоналит р. Выг 3150 3.18 19.02 0.1016 0.510625 9 -0.7 3409
97а/85 » р. Выг 3150 3.23 23.9 0.0819 0.51004 24 -4.3 3569
25а/85 » оз. Черное 2970 3.15 17.09 0.112 0.511188 16 4.2 2925
14-Г/84 гранодиорит р. Калья 2903 2.95 17.29 0.1033 0.510963 16 2.3 3002
112/84 гранит р. Винела 2700* 2.49 17.95 0.0838 0.510471 16 -3.1 3124
14-/2/80 гнейс пос. Шальский 2700* 6.72 46.28 0.0881 0.51085 8 2.9 2777

Краевые части домена
Хаутаваарский зеленокаменный пояс

651 граносиенит пос. Хаутаваара 2700* 7.3 45.5 0.0965 0.510836 8 -0.3 2992
95/86 гранодиорит г. Чалка 2745 6.18 38.75 0.0967 0.510761 13 -1.3 3093

Палаламбинский зеленокаменный пояс
109/74 трондьемит р. Лижма 2850* 4.14 1 2 6 9 0.0929 | 0.510552 | 13 | " 2 -6 I| 3256

Остерский зеленокаменный пояс
712/74 андезит оз. Остер 3020 5.42 30.09 0.1092 0.511003 8 2.2 3113
1236/75 » » 3020 6.39 28.74 0.1349 0.511672 20 5.2 2845
1263/75 » » 3020 5.97 35.86 0.1009 0.510802 17 1.5 3153
1506-11/75 тоналит » 2950* 1.74 10.73 0.0985 0.510771 9 0.9 3128
6-/95 дацит » 2900* 3.71 18.82 0.1195 0.510973 22 -3.7 3497
9-/95 Пл-порфир » 2830 6.94 39.71 0.106 0.511045 15 2.0 2962
1362/75 » » 2830 5.24 27.84 0.1141 0.511117 9 0.4 3093
14з/95 » » 2830 6.68 31.67 0.128 0.511094 9 -5.1 3629
241/96 гранит » 2880 3.78 18.3 0.1253 0.511131 9 -2.9 3457
1116/75 » » 2880 3.75 20.5 0.111 0.511102 13 1.8 3022
239/96 » » 2880 4.31 24.1 0.1081 0.510952 10 0 3152
251/96 » » 2700* 3.95 19.2 0.1243 0.511133 И -0.4 3085
231/95 » » 2700* 6.25 33.01 0.1149 0.511147 12 -0.7 3072
221-1/96 » » 2700* 2.29 11.39 0.1219 0.51122 13 -1.7 3185
Б6/15 » » 2700* 4.95 27.92 0.1075 0.510975 12 -1.5 3103
1800/75 » » 2700* 3.21 27.51 0.0708 0.510142 17 -5 3187
424/97 » дер. Чебино н.о. 2.8 16.18 0.105 0.51098 14 н.о. 3025
424-3/97 пегм. гранит » н.о. 1.42 9.08 0.095 0.51094 14 н.о. 2823
424/4/97 тоналит » н.о. 3.09 18.29 0.1026 0.510824 14 н.о. 3171
424/2/97 » » н.о. 1.82 9.83 0.1122 0.51108 17 н.о. 3090
424-5/97 » » н.о. 2.48 12.85 0.1169 0.511065 12 н.о. 3262
60/98 гранит ст. Медгора 2700* 6.43 40.13 0.0969 0.510649 15 -4.1 3242
1-/97 тоналит р. Кумса н.о. 3.98 23.38 0.1032 0.510608 24 н.о. 3480
420/97 » 9-й шлюз 3100* 2.58 11.23 0.1396 0.511513 17 0.9 3346
419/97 гранит оз. Хижозеро 2700 7.5 31.02 0.1461 0.511785 9 1 3061
295/97 » » 2700 10.19 77.51 0.0794 0.510611 2 1.2 2866
260/97 гранодиорит » 2700 16.48 104.6 0.0956 0.510928 16 1.8 2853

Южное Беломоръе
110/83 тоналит дер. Колежма н.о. 1.7 10.12 0.102 0.510899 15 н.о. 3053
673 граносиенит дер. Подумежье 2700* 17.03 101 0.1013 0.511091 12 3 2779



Таблица 1. Окончание

Образец Порода Район Т ь Sm Nd 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd — 20„зм eNd(0 ?Ъм

Западно-Карельский домен
Вокнаволокский блок

198г/80 гнейс д. Вокнаволок н.о. 3.74 22.303 0.10166 0.510987 14 Н.О. 2926
2056/80 лампрофир » 2700 14.107 92.321 0.09265 0.510709 18 -1.5 3055
253/80 Пи-диорит » н.о. 1.75 8.85 0.1202 0.511216 8 н.о. 3134

Костомукшский блок
132/80 трондьемит Костомукша н.о. 3.28 15.8 0.1257 0.511365 21 н.о. 3073.96
170-0/80 » » н.о. 2.14 12.1 0.1069 0.510992 9 н.о. 3061.64
33-1/98 гранит » н.о. 3.67 22.18 0.1001 0.510876 14 н.о. 3033.21
36/98 тоналит г. Талловейс 2720 4.2 28 0.0898 0.510589 17 -2.6 3130.81
39-1/98 диорит » 2720 4.85 30 0.0974 0.510796 16 -1.2 3066.62
42/98 гранит г. Шурловаара 2700 13.1 107.6 0.0734 0.510447 12 0.1 2919.89
47/98 » » 2700 3 22.6 0.0803 0.510553 12 -0.2 2950.31

Тулосский блок
1025/86 градиорит оз. Тулос 2700* 5.1 29.98 0.1031 0.51087 15 -2 3122.86
1060/86 » » 2700* 3.84 21.22 0.1094 0.511034 18 -0.6 3073.95
240/77 эндербит » 2700* 8.11 42.77 0.1147 0.511392 9 4.2 2694.1

Центрально-Карельский домен
Юго-Западная Карелия

129/89 тоналит оз. Палоярви 2773 0.75 3.31 0.1373 0.511571 16 0.4 3132
157/89 гранит » 2700* 4.47 29.98 0.0934 0.510909 13 2.2 2825
262/72 » дер. Соймигора 2700* 9.06 63.26 0.0866 0.510787 15 2.2 2819
Я-9а диорит дер. Ялонваара 2700* 9.7 56.87 0.103 0.51088 12 -1.7 3107
Я 100-6 лейкогранит » 2700* 1.54 9.71 0.0956 0.510869 15 0.6 2928
73/80 тоналит д. Гимолы н.о. 3.08 24.74 0.0754 0.510714 12 н.о. 2672

Центральная Карелия
49/98 гранодиорит пос. Ледмозеро 2700* 6.41 42.03 0.0921 0.510792 15 0.3 2939
50/98 » » 2700* 9.03 47.04 0.116 0.51122 9 0.4 2994
88/85 субщел. гранит р. Сегежа 2700* 5.82 46.19 0.0762 0.510541 11 1 2876
15/85 гранит оз. Уросозеро 2700* 4.45 13.15 0.0863 0.510709 11 0.7 2904
55/98 мигматит г. Сегежа н.о. 9.15 74.03 0.0747 0.510458 9 н.о. 2935
473/1 сиенит оз. Хижъярви 2700* 18 109 0.1006 0.511037 14 2.2 2833
53/98 тоналит пос. Кочкома 2700* 5.06 35.81 0.0855 0.51072 8 1.2 2873
92-2/89 гранодиорит оз. Панозеро 2737 3.55 21.46 0.1003 0.511064 12 3.3 2789.58
573/2 монцодиорит » 2737 11.6 65.8 0.1069 0.511089 11 1.4 2924
33/89 кв. монцонит » 2737 6.93 42.57 0.0985 0.510772 12 -1.8 3127
662/85 щел. гранит оз. Ондозеро 2700* 9.46 68.55 0.0837 0.510668 11 0.8 2894

Северная Карелия
4290/90 андезит гора Хизоваара 2805 2.85 17.72 0.0976 0.510973 7 3.3 2843.01
3-/92 » » 2805 3.04 14.34 0.1257 0.511359 8 0.7 3084.19
10-/91 эндербит оз. Нотозеро 2720 2.4 14.38 0.101 0.511187 12 5.2 2642.69
115/91 чарконит » 2723 8.9 49.64 0.1087 0.511132 8 1.5 2913.56
Примечание. * -  Вероятный возраст. Пл-порфир -  плагиопорфир; Пи-диорит -  пироксеновый диорит, н.о. -  не определено. 
Изотопные составы Sm и Nd были измерены как ионные токи металлов на 8-коллекторном масс-спектрометре FINNIGAN 
МАТ-261 в статическом режиме. Разделение Sm и Nd проводилось по стандартной методике [79] с добавлением трассера 
146Nd и 149Sm. Измеренное отношение 143Nd/144Nd нормализовано к 148Nd/144Nd = 0.24157. Точность определения концент
раций Sm и Nd составила ±0.005% (25), изотопных отношений 147Sm/144Nd -  ±0.5%, 143Nd/144Nd -  ±0.005% (25). Уровень хо
лостого опыта за время исследований составил для Sm 0.05 нг и 0.1 нг для Nd. Средневзвешенное значение 143Nd/144Nd в стан
дарте La Jolla за период измерений было 0.511860 ± 12 (25).
При расчете значений £Nd(T) использовались современные значения для однородного хондритового резервуара 
(CHUR)143Nd/144Nd = 0.512638 и 147Sm/144Nd = 0.1967. Модельные возрасты TDM вычислены в соответствии с моделью [58], 
согласно которой изотопный состав Nd деплетированной мантии эволюционировал линейно в период с 4.55 млрд, лет назад 
по настоящее время и имеет eNd(0) = + 10(143Nd/144Nd = 0.513151, 147Sm/144Nd = 0.2136).
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Рис. 1. Схема расположения архейских доменов на территории Карелии.
Домены (буквы в квадратах и прямоугольниках): В -  Водлозерский, В? -  Южное Беломорье, предположительно от
носящееся к Водлозерскому домену, ЗК  -  Западно-Карельский, ЦК -  Центрально-Карельский, Б -  Беломорский. 
Блоки Западно-Карельского домена: Т -  Тулосский, К  -  Костомукшский, Вк -  Вокнаволокский.
Архей: 1 -  гранитоиды; 2 -  зеленокаменные пояса и их фрагменты (цифры в кружках: 1 -  Хаутаваарский, 2 -  Койкар- 
ско-Семченский, 3 -  Палаламбинский, 4 -  Остерский, 5 -  Южно-Выгозерский, 6 -  Каменноозерский, 7 -  Кожозерский, 
8 -  Янгозерский, 9 -  Винельский, 10 -  Кенозерский, 11 -  Костомукшский, 12 -  Хизоваарский, 13 -  Керетский, 14 -  Ти
мол ьский, 15 -  Нюкозерско- Хедозерский, 16 -  Уросозерский. Названия восточных поясов (5-10) даны по [14]). Про
терозой: 3 -  осадочно-вулканогенные серии; 4 ,5  -  интрузии: 4 -  мафитов, 5 -  рапакиви; 6 -  платформенный чехол;
7 -  положение образцов с модельным возрастом TDM(Nd): >3050 (а), 2850-3050 (б) и <2850 млн. лет (в); 8,9  -  границы:
8 -  доменов: а -  достоверные, б -  менее обоснованные, 9 -  Беломорского пояса: а -  по [13], б -  по [32], предположи
тельно соответствующая границе Беломорского домена; 10 -  линеамент, к которому приурочена часть массивов ман
тийных гранитоидов, имеющих возраст 2720 ± 20 млн. лет.
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Таблица 2. Древнейшие значения возраста пород Балтийского щита
Район, порода Метод, минерал Возраст, млн. лет Источник

Магматические породы
ЮВ Карелия, р. Выг, гранодиорит U-Pb, циркон 3138163 [68]
», лейкосома мигматита » 3210112 [68]
ЮВ Карелия, Лай-ручей, тоналит » 3166114 [68]
ЮВ Карелия, р. Водла, гнейс » 3151118 [68]
», амфиболит » 3128186 [68]
», гнейсы и амфиболиты », SHRIMP 3500190 [44]
ЮВ Карелия, р. Винела, коматииты Sm-Nd, порода в целом 3391 176 [38]
Центральная Карелия, Палая Ламба, тоналит U-Pb, циркон 3100170 [30]
Северная Финляндия, тоналит U-Pb, циркон 3100 [62]

Sm-Nd, порода 30601120 [60]
Северная Финляндия, тоналит U-Pb, циркон, SHRIMP 3115129 [61]

3161119 [61]
3248 1 10 [61]

Центральная Финляндия, тоналито-гнейс U-Pb, циркон 3095118 [75]
3136120 [75]

Западная Финляндия, ксеногенный циркон из 
гранодиорита с возрастом 2.75 млрд, лет

» 3100-3200 [86]

Детритовые цирконы из осадков протерозойского возраста
Финляндия, пояс Тампере U-Pb, циркон 3442 [56]
Швеция, пояс Вестервик » 3327 [56]

средственном контакте с породами Южно-Выго- 
зерского пояса на его западной границе (район 
9-го шлюза, см. табл. 1). Таким образом, Южно- 
Выгозерский зеленокаменный пояс на юге, запа
де и востоке окружен древними тоналитами. К се
веру от Южно-Выгозерского и Каменноозерско- 
го зеленокаменных поясов развиты гнейсо-тона- 
литы с включениями амфиболитов, слагающие 
южную часть Беломорского складчатого пояса. 
Состав пород и характеристика магнитного поля 
этого района, расположенного к юго-востоку от 
г. Беломорска, весьма сходны с таковыми Ка
рельской гранит-зеленокаменной области [26,27, 
67]. Полученный для тоналитов Южного Беломо- 
рья модельный возраст по неодиму равен
3.1 млрд, лет (см. табл. 1), т. е. превышает модель
ный возраст большей части тоналитов северо-за
падной части Беломорского пояса (см. рис. 2). Это 
позволяет допустить, что к северу от Южно-Вы- 
гозерского и Каменноозерского поясов могли 
располагаться древние тоналиты, ранее, возмож
но, составлявшие северную часть Водлозерского 
блока. Помимо архейских зеленокаменных по
ясов, между Южным Беломорьем и Водлозер- 
ским блоком располагаются протерозойские вул
каниты Ветреного пояса. Для объяснения осо
бенностей состава протерозойских коматиитов 
пояса предложена модель контаминации их древ

ним коровым веществом с изотопными характе
ристиками Водлозерских гнейсов [76], что также 
косвенно подтверждает наличие древнего сиали- 
ческого вещества к северу от зеленокаменных 
пород Каменноозерского и Южно-Выгозерского 
поясов. Приведенные данные позволили расши
рить границы древнего Водлозерского блока на 
западе и северо-западе и предположительно 
включить в Водлозерский домен южную часть Бе
ломорского пояса, как это сделано на рис. 1.

Наибольший вклад в построение Водлозер
ского домена внесли интрузии древних (3.1 млрд, 
лет) тоналитов, внедрившиеся в более древние 
амфиболиты, и мигматиты, имевшие, по-видимо- 
му, значительное площадное развитие, а также 
граниты заключительной стадии архейского маг
матизма с возрастом около 2.7 млрд, лет, кото
рые также распространены на всей территории 
Водлозерского домена. Как правило, они образу
ют поздне- или посткинематические интрузии. 
Этот завершающий этап гранитообразования и 
синхронный с ним К-метасоматоз привели к су
щественному изменению состава коры в резуль
тате частичного плавления более нижних гори
зонтов с образованием богатых Si, К и литофиль- 
ными элементами расплавов и их перемещению в 
более верхние части коры. Значительная часть 
плутонических пород промежуточных этапов
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Рис. 2. Распределение Nd-модельных (кружок) и U-Pb (по циркону) возрастов архейских пород в доменах восточной 
части Балтийского щита.
7 , 2 -  U-Pb (по циркону) возраст: 1 -  гранитоиды, кислые и средние вулканиты, 2 -  коровые граниты. Источники: Sm- 
Nd данные для Финляндии и Швеции [59, 60, 71, 73, 74]; для Карелии [18, 20, 22, 50, 68, 77, настоящая работа]; для Бе
ломорской зоны [5, 88, настоящая работа]; для Кольского полуострова [88]. U-Pb данные для Финляндии и Швеции 
[56, 59, 61-64,70, 71, 74, 75, 86, 89, 90]; для Карелии [4, 6-8, 17, 22-25, 28-31, 36, 37,44,45,48, 65, 81, 82]; для Беломор
ской зоны [2, 3, 5, 9, 15, 21, 53-55]; для Кольского полуострова [23, 39, 53].

магматизма имеет локальное развитие и приуро
чена к тектоническим зонам, секущим более ран
ние структуры. Часть этих интрузий отражает 
магматизм активной континентальной окраины, 
в качестве которой выступала западная окраина 
Водлозерского блока [11, 78].

Зеленокаменные пояса периферических частей 
Водлозерского домена

Зеленокаменные пояса, расположенные в кра
евых частях домена (см. рис. 1), принадлежат к 
группе древних поясов (см. табл. 3) и отражают 
условия различных геодинамических обстановок. 
Детальные геохимические исследования вулка
нитов Каменноозерского зеленокаменного пояса 
(северное обрамление) позволили И.Пухтелю и 
др. [78] сделать вывод, что вулканиты пояса были 
сформированы в результате развития островных 
дуг, которые позднее были обдуцированы на по
роды Водлозерского блока. Основные вулкани
ты Южно-Выгозерского зеленокаменного пояса, 
характеризующегося бимодальным вулканиз
мом, не несут следов коровой контаминации

(Nb/La > 1, см. табл. 3) и по ряду геохимических и 
изотопных характеристик ближе к поясам, сфор
мированным во внутриконтинентальных рифтах 
[20]. Помимо состава пород, слагающих Южно- 
Выгозерский пояс, об этом свидетельствует гео
логическое положение зеленокаменной структу
ры между более древними, чем породы пояса, 
гранитоидами.

Пояса западного обрамления блока Остер- 
ский, Палаламбинский и Семченско-Койкарский 
ассоциируют с гранитоидами, имеющими древние 
модельные неодимовые возрасты и отрицатель
ные значения eNd(t). Вулканиты основного соста
ва этих поясов характеризуются низким Nb/La от
ношением (Nb/La < 1, см. табл. 3), что характерно 
для островодужных базальтов [87]. В разрезах 
этих поясов много андезитов; изотопный состав 
неодима кислых и средних вулканитов (см. табл. 1) 
свидетельствует об их образовании из более древ
него корового материала. Эти данные не проти
воречат модели формирования данных поясов на 
активной окраине континента, как это и предпо
лагалось ранее [11, 78]. Наряду с вулканитами, в 
районах Палой Дамбы и оз. Остер располагаются



Тип структуры Пояс Порода Метод, минерал Возраст, 
млн. лет eNd(l) (Nb/La)N

Пояса, расположенные в краевой части Водлозерского блока
Континенталь- Кенозерский Метабазальт, Sm-Nd, порода 2960 ±150 [46] 2.2 -
ный рифт коматиит

Южно-Выго- Метабазальт » 2913130 [20] 1.6 0.9-1.5
зерский Дацит дайки U-Pb, циркон 2807 ± 12 [20] 1.5 -

Океаническая Каменноозерский Метабазальт, Sm-Nd, порода 3054 ±84 [41] 2.2; 4.8 1.7
островная друга коматиит
или рифт? Дацит U-Pb, циркон 2920* [41] 0; 3.7 -

Риолиты » 2875 ± 5 [78] 2.5 -
Активная Остерский Метабазальт 1 - 1.9 -
континенталь
ная окраина Метабазальт 2 - 4.8 -

Метаандезит 1 РЬ-РЬ, порода 3020 ±10 [28] 1.6; 5.3 -
Метаандезит 2 РЬ-РЬ, порода - -4.2 -

Палаламбинский Коматииты - 0.5-1.8 -
Метабазальт - - 0.8
Метаандезит РЬ-РЬ, порода 3020110 [28] 1.6; 5.3 -

Койкарско-Сем- Коматииты Sm-Nd, циркон 2944 ± 170 [42] 1.7 —

ченский Метабазальт - 3.2 0.6 (низ), 
1.4 (верх)

Метадацит U-Pb, циркон 2935 ± 15 [4] - -
Метадацит 0; 2.2 -
Риолит U-Pb, циркон 2860115 [41] 0;-12 -

Хаутаваарский Андезито-дацит » 2945 ± 19 [37] 1.4; -0.6;-1 1.6
Риолит-пор- 
фиры дайки

» 2862 ±45 [37] -0.9 -

Пояса Западной Карелии
Континенталь Костомукшский Метабазальт, Sm-Nd, порода 2843 ± 39 [77] 2.8 -

ный рифт коматиит
» » 2808 ±95 [19] 2.9 0.6-1.2

Метадацит U-Pb, циркон 2801 ±7 [45] - -
» » 2795 ± 26 [77] -6; +3 -

Пояса Северной Карелии
Аккреционные Хизоваарский Коматииты 1 - - >1
пояса с остро- 
водужным Метадацит 1 U-Pb, циркон 2803 ±35 [17] 3.3 -
вулканизмом Коматииты 2 - - <1

Метадацит 2 U-Pb, циркон 2705 ±7 [83] - -
Керетский Метаандезит » 2820* [54] - -

Туф мета
андезитов

» 2847 ±45 [84] — -

Метадацит некка » 2829 ± 30 [84] - -
Г нейс, дацитово- » 2843 ±40 [84] - -
го состава

Примечание. * -  Величина ошибки не указана. -  (прочерк) -  не определялось.



Возраст, млн. лет Краевая часть домена Центральная часть домена
2700 ±15 Внедрение интрузий гранитов, образованных при плавлении нижней-средней коры
2800+ 10 Дайки риолитов Дайки риолитов
2850 ± 25 Экструзии и гипабиссальные интрузии 

риолитов и дацитов
(второй этап кислого магматизма в зеленокаменных поясах). 
Внедрение на северо-западе интрузии мантийных тоналитов; 
на западе -  известково-щелочных коровых гранитов;

Дайки мафитов, интрузии 
тоналитов

2925 ± 25 формирование бимодальных (в рифтогенных структурах) и Интрузии тоналитов и 
гранодиоритов

3000 ±50 полимодальных (на окраинах домена и в островных 
дугах) вулканических серий зеленокаменных поясов

Интрузии габбро-норитов, 
габбро-диоритов

3150 ±50 Внедрение интрузий тоналитов и диоритов
>3200 Метаморфизм и мигматизация супракрустальных пород, содержащих мафические 

дайки и, возможно, фрагменты более древних мафических вулканитов

массивы гранитов 1-типа, имеющих такой же воз
раст (2860-2880 млн. лет), что и кислые вулкани
ты второго этапа в Койкарской структуре (см. 
табл. 3). Граниты такого состава характерны для 
активных окраин континентов [80]. На юго-запа
де к Водлозерскому домену примыкает Хаутава- 
арский зеленокаменный пояс (см. рис. 1), кислые 
вулканиты которого, имеющие возраст 2940 млн. 
лет (см. табл. 3), характеризуются как положитель
ными, так и отрицательными значениями eNd(t). 
К западу от пояса развиты молодые (2.7 млрд, 
лет) гранитоиды, изотопный состав неодима ко
торых указывает на отсутствие у гранитов значи
тельной коровой предыстории. Таким образом, 
Хаутаваарский пояс занимает пограничное поло
жение между древним Водлозерским доменом и 
более молодым Центрально-Карельским доме
ном.

Синхронность мафического и гранитоидного 
магматизма, установленная в зеленокаменных 
поясах, окаймляющих Водлозерский домен и рас
положенных на его окраинах, с магматизмом цен
тральной части домена (см. табл. 4) свидетельст
вует об источнике энергии, способном генериро
вать расплавы подо всей этой территорией. 
В качестве такого источника энергии нами рас
сматривался мантийный плюм [20]. Модель плю- 
ма была привлечена также в качестве источника 
вещества и для образования основных-ультраос- 
новных вулканитов краевых зеленокаменных по
ясов [78].

Западно-Карельский домен

Западно-Карельский домен занимает запад
ную часть Карельской гранит-зеленокаменной 
области. Домен почти на 90% сложен плутониче
скими породами среднего и кислого состава (ор

тогнейсами и гранитоидами). В его пределах на 
территории Карелии выделяются три блока: Ту- 
лосский на юге, Костомукшский в центре и Во- 
кнаволокский на севере (см. рис. 1). Тулосский и 
Вокнаволокский блоки имеют сходное строение 
и развитие, отличаясь от Костомукшского блока 
и других окружающих домен районов проявлени
ем высокотемпературного метаморфизма, дости
гавшего гранулитовой фации (Р > 5 кбар, Т = 
= 700-760°С) [47]. Этот метаморфизм сопровож
дался деформациями, приведшими к развитию 
субгоризонтальной сланцеватости. Детальные 
геологические исследования [47, 51] показали на
ложенный характер гранулитового метаморфиз
ма, имеющего возраст 2645 ± 40 млн. лет [1]. Дру
гим отличием Тулосского и Вокнаволокского 
блоков является значительное развитие на их 
территории, особенно в Вокнаволокском блоке, 
ортогнейсов среднего состава [43].

В строении Костомукшского блока преобла
дают тоналиты и граниты. В центральной части 
блока расположена Костомукшская зеленока
менная структура, сложенная в низах разреза ко- 
матиитами, толеитами, дацитами и риолитами, а в 
верхней части -  метаосадками. Метаморфизм по
род блока достигал амфиболитовой фации [16]. 
Согласно имеющимся определениям, возраст гра- 
нитоидов, слагающих Западно-Карельский домен, 
около 2700 ± 30 млн. лет (см. рис. 2) [31, 48, 82]. 
Наиболее древними датированными к настояще
му времени породами этого домена являются ос
новные и ультраосновные вулканиты Косто- 
мукшской структуры (см. табл. 3) с возрастом 
2843 ± 39 млн. лет [73]. В то же время Л.П. Свири- 
денко [43] предполагала, что в Тулосском и Во
кнаволокском блоках обнажены более глубокие 
и соответственно более древние участки коры, 
чем в Костомукшском блоке. Изотопный состав



Возраст, 
млн. лет Тулосский блок Костомукшский блок Вокнаволокский блок

Регрессивный метаморфизм 
амфиболитовой фации

Регрессивный метаморфизм 
амфиболитовой фации

2650 Зональный, вплоть до гранулитовой 
фации метаморфизм с образованием 
субгоризонтальных плоскостных и 
линейных структур

Метаморфизм амфиболи
товой фации; надвиги

Метаморфизм, достигавший грану
литовой фации, с образованием 
субгоризонтальной линейности

Интрузии плагиомикро- 
клиновых гранитов

2720-2680 Субщелочной высокожелезистый и высокомагнезиальный магматизм, приуроченный к сдвиговым 
зонам СЗ и СВ направлений, секущим метаморфизованные и рассланцованные породы

Метаморфизм амфиболитовой фации и деформации
2800 Интрузии тоналитов и трондьемитов Вулканизм (дациты, 

риолиты); интрузии 
тоналитов, трондьемитов

Вулканизм андезитов, дацитов; 
интрузии тоналитов, трондьемитов

2850 Дайки метабазитов Вулканизм (толеиты, 
коматииты)

Дайки метабазитов

3000-3100 Диориты-тоналиты (?) Тоналиты (?) Диориты-тоналиты

Nd гранитоидов Западно-Карельского домена, 
рассчитанный на 2700 млн. лет, соответствует от
рицательным или близким к нулю значениям 
eNd(t) (см. табл. 1), что указывает на более древ
ний возраст глубинного источника гранитов. Мо
дельный неодимовый возраст варьирует в интер
вале 2.93-3.20 млрд, лет (см. рис. 2). По данным 
работы [77], возраст коровых источников кислых 
вулканитов Костомукшской структуры оценен 
как 3.0 и 3.3 млрд. лет. Присутствие во всех трех 
блоках в более глубоких сечениях коры -  на уров
не формирования гранитоидных расплавов -  древ
них источников позволяет объединить их в Запад
но-Карельский домен, ранние стадии развития ко
торого, представляющие в его современной 
структуре глубинные уровни, предшествовали 
формированию Костомукшского зеленокаменно
го пояса. Такое представление предполагает 
формирование супракрустальных пород Косто
мукшской серии в пределах рифта внутри более 
древних гранитоидов. Особенности состава суп
ракрустальных пород Костомукшского пояса на
илучшим образом согласуются именно с такой 
моделью [19,52], а не с представлением И. Пухте- 
ля и др. [78] об аккреционной природе данной 
структуры, возникшей при обдукции океаничес
кого плато на край континента и лежащие на нем 
метаосадки гимольской серии. Рифтогенную при
роду Костомукшского пояса подтверждают неко
торые особенности состава пород. Отрицатель
ные или близкие к нулю значения первичного eNd, 
полученные для пяти образцов базальтов, указы
вают на контаминацию базитового расплава бо
лее древним коровым веществом, что невозмож
но при излиянии базальтов в океане. Состав галек

конгломератов, лежащих в основании осадочной 
(гимольской) серии, сходен с составом нижележа
щих дацитов и риолитов, что указывает на образо
вание осадков после кислых вулканитов в преде
лах одного бассейна. Состав метаосадков гимоль
ской серии моделируется путем их образования из 
основных и кислых вулканитов [35]. Это заключе
ние подтверждается измерениями изотопного со
става неодима [19], который свидетельствует о 
близком по возрасту источнике сноса, что также 
не соответствует модели образования осадков на 
древнем континенте. В пользу сходных палеогео
графических условий образования метавулкани
тов и метаосадков свидетельствуют и ультраос- 
новные по составу прослои среди осадков, рекон
струируемые как коматииты [33].

Можно предположить распространение За
падно-Карельского домена к западу на террито
рию Финляндии, что подтверждается присутстви
ем в Восточной Финляндии тоналитов с возрастом
3.1 млрд, лет [75] и многочисленными древними 
модельными возрастами по Nd (см. рис. 2). Вос
точная граница Западно-Карельского домена по
казана на карте (см. рис. 1) пунктиром, поскольку 
для пограничной области не имеется достаточно
го количества данных. Последовательность эндо
генных процессов в Западно-Карельском домене 
представлена в табл. 5.

Центрально-Карельский домен
Центрально-Карельский домен включает 

Юго-Западную, часть Центральной и Северную 
Карелию (см. рис. 1). Он ограничен на западе и 
востоке более древними Западно-Карельским и



Водлозерским доменами. На севере, где в его пре
делах расположены Северо-Карельские зелено
каменные пояса [17], он граничит с Беломорским 
складчатым поясом [66]. Около 2.7 млрд, лет назад 
северная часть Центрально-Карельского домена 
представляла собой активную континентальную 
окраину в связи с субдукцией со стороны Беломор
ского пояса [66]. Эта окраина маркируется обшир
ным магматизмом, варьирующим по составу от 
габбро-диоритов до гранитов, проявленным в ин
тервале времени 2.76-2.72 млрд, лет [22].

Возраст средних и кислых вулканитов, опреде
ленный для Хизоваарского и Керетского зелено
каменных поясов Северной Карелии, равен 2803- 
2850 млн. лет (см. табл. 3). Детальное изучение 
состава и строения этих зеленокаменных струк
тур [17, 34] позволило сделать вывод об их аккре
ционной природе и принадлежности мафических 
частей разрезов к реликтам океанической коры. 
В пользу отнесения мафических пород к офиоли- 
там свидетельствует сходство коматиитов с повы
шенным содержанием кремнезема с бонинитами 
[83]. К северной части Центрально-Карельского 
домена относятся и наиболее древние значения 
возраста (-2800 млн. лет), полученные для интру
зий и жил тоналитов вблизи Хизоваарской и Ке- 
ретской зеленокаменных структур [7, 83] и сопо
ставимые с возрастом кислых вулканитов этих 
структур (см. табл. 3).

На остальной территории Центрально-Ка
рельского домена преобладают гранитоиды и 
мигматиты, имеющие возраст 2.5-2.8 млрд, лет и 
содержащие различные по размеру включения 
супракрустальных пород. Наиболее крупными из 
них являются Уросозерская, Гимольская и Нюко- 
зерско-Хедозерская зеленокаменные структуры 
(см. рис. 1), в строении которых принимают учас
тие метавулканиты и метаосадки. Породы очень 
сильно деформированы и метаморфизованы в ус
ловиях высокотемпературной амфиболитовой 
фации, широко развиты метасоматические про
цессы. В Юго-Западной Карелии (южная часть 
домена) среди мигматитов и гранитоидов присут
ствуют многочисленные небольшие по размеру 
включения супракрустальных, в том числе мета- 
осадочных пород [10], что послужило основанием 
для выделения здесь парагнейсового пояса, сход
ного с поясом Иломантси в Восточной Финлян
дии [85]. Наиболее полно сохранившейся являет
ся Гимольская структура, сложенная практичес
ки целиком метаосадочными породами [40]. 
Преобладающие породы Центрально-Карель
ского домена: тоналиты, граниты и мигматиты -  
были сформированы в последний этап архейско
го гранитообразования в течение короткого ин
тервала времени (см. рис. 2), на что указывают и 
положительные значения eNd(t) (см. табл. 1). Не
достаточная изученность по площади Централь
но-Карельского домена не исключает присутст

вия в этой зоне небольших фрагментов более 
древней сиалической коры.

Таким образом, магматизм, сформировавший 
Центрально-Карельский домен, привел, тем са
мым, к тому, что ко времени 2.72-2.74 млрд, лет 
назад была образована единая структура -  Ка
рельская гранит-зеленокаменная область. Об 
этом свидетельствует развитие линеамента севе
ро-западного направления, который маркируется 
расположением вдоль него интрузий субщелоч
ных пород мантийного происхождения [49] и рас
секает границу Водлозерского домена и прилега
ющего к нему с запада Центрально-Карельского 
домена (см. рис. 1).

Обсуждение
В табл. 6 приведены схемы, отражающие по

следовательность геологических процессов в вы
деленных для территории Карельской гранит-зе- 
ленокаменной области трех доменах. Их сравне
ние показывает, что Водлозерский и Западно- 
Карельский домены на этапе 3.1-2.85 млрд, лет 
назад представляли самостоятельные террейны. 
Они были сложены разновозрастными породами 
и характеризовались асинхронностью проявле
ния сопоставимых геологических событий.

Выделение Водлозерского террейна базирует
ся на большом количестве геологических, гео
хронологических и изотопно-геохимических дан
ных. В его истории отчетливо выделяются два ос
новных этапа: (1) формирование сиалического 
ядра в интервале 3.5-3.1 млрд, лет назад и (2) его 
разрастание за счет магматизма 3.0-2.85 млрд, 
лет назад. Дискуссионными в геологической ис
тории Водлозерского террейна остаются вопро
сы геотектонической природы зеленокаменных 
поясов и возраста наиболее древних пород. Воз
раст древних тоналитов, равный 3.1-3.17 млрд, 
лет, определен надежно для трех районов. Более 
древние значения, полученные для гнейсов р. Во- 
длы и достигающие 3.5 млрд, лет [44], требуют 
дополнительных определений для их подтверж
дения.

Выделение Западно-Карельского террейна 
проведено, главным образом, на основании но
вых данных об изотопном составе Nd, указываю
щих на древний (более 3 млрд, лет) возраст ни
жних частей коры. Это хорошо согласуется с при
сутствием древних (3.1 млрд, лет) тоналитов в 
Восточной Финляндии [75] и большими значени
ями TDM(Nd) для этих пород. Об относительно 
мощной коре этого террейна свидетельствует 
проявление в его пределах гранулитового мета
морфизма. Отсутствие древних датировок для 
этой структуры на территории Карелии связано, 
возможно, со слабой геохронологической изу
ченностью этого района и с влиянием проявлен-



Таблица 6. Сопоставление эндогенных процессов в архейских доменах Карелии

Возраст, 
млн. лет Западно-Карельский домен Центрально-Карельский домен

2670 ± 20 Метаморфизм гранулито
вой фации, интрузии 
коровых гранитов

Внедрение гранитов (на границе 
с Беломорским блоком, Пажминский 
массив)

2720 ± 20 Высокомагнезиальный 
субщелочной магматизм 
(интрузии и дайки)

Интрузивные серии от диоритов до 
лейкогранитов (на границе с Беломор
ским поясом -  магматизм активной кон
тинентальной окраины); высокомагнези
альный субщелочной магматизм (в цент
ральной и южной частях домена)

2760 ± 20 Формирование диоритов, тоналитов, 
трондьемитов

2800 ± 10 Формирование вулканитов 
кислого и среднего состава

Формирование вулканических и суб
вулканических пород (Хизоваарский 
пояс); интрузии тоналитов

2850 ± 25 Формирование толеитов 
и коматиитов рифта в 
Костомукшском блоке; 
дайки мафитов в Тулосском 
и Вокнаволокском блоках

Формирование вулканитов среднего 
и кислого состава (Керетский пояс)

2925 + 25

3000 + 50

3150 + 50 Образование сиалических 
пород (тоналитов?)

>3200

Водлозерский домен

Метаморфизм гранулитовой 
фации, интрузии субщелочных 
пород (Юково)

Интрузии коровых гранитов

Дайки риолитов

Экструзии и гипабиссальные 
интрузии риолитов и дацитов, 
дайки мафитов, интрузии 
тоналитов

Интрузии мантийных тонали
тов и известково-щелочных 
коровых гранитов
Формирование бимодальных 
вулканических серий в рифто
генных структурах, внедрение 
тоналитов и гранодиоритов
Формирование полимодальных 
вулканических серий (на окраи
нах домена), внедрение габбро- 
норитов и габбро-диоритов
Внедрение интрузий тоналитов

Метаморфизм и мигматизация 
гнейсов и амфиболитов

ного в Вокнаволокском и Тулосском блоках гра- 
нулитового метаморфизма, выразившимся в пе
рестройке U-Pb систем цирконов, как это имеет 
место в Восточной Финляндии [75].

Выделение Центрально-Карельского домена 
базируется преимущественно на геологических и 
геохронологических данных и в меньшей степени 
на изотопно-геохимических определениях. Неяс
ным остается положение Гимольского и Нюко- 
зерско-Хедозерского поясов, расположенных в 
пограничной зоне между Западно-Карельским и 
Центрально-Карельским доменами. Для них от
сутствуют геохимические, геохронологические и 
изотопные данные. Проблематичным является 
район оз. Ондозеро, гранитоидные породы кото
рого относились, по геологическим данным, к 
раннему архею [51]. Этот район имеет те же ха
рактеристики магнитного поля, что и район Юж

ного Беломорья [27]. Обнаружение в районе
оз. Ондозеро субщелочных вулканитов также 
свидетельствует о достаточной зрелости коры. 
Возможно, что частично этот район представля
ет собой фрагмент более древней коры. Неболь
шие фрагменты более древней коры в пределах 
Центрально-Карельского домена могли сохра
ниться и на границе с Беломорским поясом [22].

В то же время большая часть слагающих Цен
трально-Карельский домен гранитоидов и мигма
титов имеют положительные значения eNd(t) и от
носительно низкие (главным образом в интерва
ле 2.8-2.95 млрд, лет) значения TDM(Nd) (см. табл. 1). 
Эти значения указывают на более молодой воз
раст коры Центрально-Карельского домена по 
сравнению с Водлозерским и Западно-Карель
ским доменами. Они указывают также на корот
кую геологическую историю этих пород от мо



мента отделения из мантии пород -  источников 
гранитоидов -  до выплавления из этих источни
ков гранитоидов и их кристаллизации на совре
менном эрозионном уровне. Ассоциация гранито
идов домена с многочисленными включениями 
того же возраста метаосадков и метавулканитов, 
включая метаандезиты, позволяет интерпрети
ровать Центрально-Карельский домен как позд
неархейскую островодужную систему.

Формирование этой системьР объедийййо все 
три домена в единую структуру -  Кар£гЙ>Ькую 
гранит-зеленокаменную область -  ко времени 
2.72-2.74 млрд, лет назад. Это подтверждается 
развитием линеаментов северо-западного и севе
ро-восточного направления, которые маркиру
ются интрузиями мантийных гранитоидов и суб
щелочных пород. Интрузии поздне- и постсклад
чатых коровых гранитов с возрастом 2.70 млрд, 
лет развиты в пределах всех доменов.

Основные выводы
Анализ имеющихся геологических, петроло

гических и изотопно-геохимических данных для 
архейских пород Карелии подтвердил гетероген
ность строения Карельской гранит-зеленокамен- 
ной области как для современного, так и для глу
бинных сечений коры.

Выделены три крупных архейских домена, 
различающиеся строением, возрастом сиаличес- 
кой коры и геотектоническими условиями эво
люции: древние Водлозерский и Западно-Карель
ский террейны и разделяющий их более молодой 
Центрально-Карельский домен.

Водлозерский террейн включает древний Во
длозерский блок и обрамляющие его зеленока
менные ассоциации. Как самостоятельный тер
рейн он был сформирован в интервале времени 
3.5-2.85 млрд, лет назад. На более позднем этапе -  
2.7 млрд, лет назад -  гранитный магматизм суще
ственно изменил его состав и строение. Большая 
часть пород современного эрозионного среза Во- 
длозерского террейна была сформирована с при
влечением коровых источников с возрастом 3.6-
3.1 млрд. лет.

Зеленокаменные пояса краевых частей Во- 
длозерского террейна примерно одновозрастны 
(2.92-3.0 млрд, лет), но были сформированы в 
различных обстановках -  на океанической и кон
тинентальной коре.

Западно-Карельский террейн на современном 
срезе сложен гранитоидами и вулканитами с воз
растом 2.7-2.85 млрд, лет при возрасте протолита 
(нижнекорового источника кислых магм) более 
3 млрд. лет. Косгомукшская зеленокаменная струк
тура, расположенная в центре террейна, сформиро
валась во внутриконтинентальном рифте.

Центрально-Карельский домен сложен грани
тоидами с возрастом 2.7-2.8 млрд, лет и возрас
том коровых источников гранитоидов, не превы
шавшим 2.95 млрд. лет. Ассоциация гранитоидов 
с многочисленными включениями того же возра
ста метаосадков и метавулканитов, включая ан
дезиты, позволяет интерпретировать этот домен 
как позднеархейскую островодужную систему. 
Северная часть Центрально-Карельского домена 
около 2.7 млрд, лет назад представляла собой ак
тивную континентальную окраину, связанную с 
субдукцией со стороны Беломорского пояса.

Ко времени 2.72-2.74 млрд, лет назад вся тер
ритория Карелии представляла единую структу
ру -  Карельскую гранит-зеленокаменную область, 
что подтверждается развитием линеаментов севе
ро-западною и северо-восточного направлений, 
секущих границы террейнов и маркируемых рас
положением вдоль этих тектонических зон ин
трузий субщелочных пород мантийного проис
хождения. ,
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Archean Terranes in Karelia; Geological and Isotopic-Geochemical Evidence
S. B. Lobach-Zhuchenko, V. P. Chekulaev, N. A. Arestova,

L. K. Levskii, and A. V. Kovalenko
Institute of Precambrian Geology and Geochronology, Russian Academy of Sciences, 

nab. Makarova 2, St. Petersburg, 199034 Russia

Abstract—Three main Archean domains—the ancient Vodlozero and West Karelia and the intervening Cen
tral Karelia—have been mapped on the.basis of new and published geological, petrological, geochronological, 
and isotopic data on igneous rocks of Karelia. Their comparison has shown that the Vodlozero and West Kare
lian domains were independent terranes between 3.0 and 2.9 Ga. The rocks of the Vodlozero domain accumu
lated during the 3.5-2.7 Ga interval. All rocks, including the granites 2.7 Ga old, have negative £Nd(t) values 
and a neodymium age of 3.6-3.1 Ga, suggesting an old age of the deep crust, where granitoid magmas were 
generated. The greenstone belts at the margins of the Vodlozero domain are of different geodynamic types: the 
island-arc belts and the belts that formed on a continental crust and in intracontinental rifts. The present-day 
West Karelian terrane sequence consists of 2.85-2.7 Ga old rocks having negative to nearly zero £Nd(t) values 
for granitoids and acid volcanic rocks, which indicates that the deep crust is older than 3 Ga old. The Kosto- 
muksha greenstone belt, lying centrally in this terrane, is a structures of intracontinental-riftorigin. The Vod
lozero and West Karelian terranes are intervened by the younger Central Karelian domain. Most of the domain 
is composed of granitoids and migmatites, 2.8-2.7 Ga old; the isotopic Nd composition for the granitoids sug
gests a lack of prolonged crustal prehistory in these rocks, i.e., a probable absence of ancient rocks at depths of 
granitoid generation. The rock assemblage constituting the domain allows for its interpretation as a late 
Archean island-arc system. The domain is bounded on the north by the Belomorian terrane, the main geologic 
events in which occurred 2.7 ± 0.05 Ga ago. The northern Central Karelian domain was then an active conti
nental margin.
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Море Лаптевых представляет уникальноё'сочленение активной спрединговой оси (хр. Гаккеля) и 
континентальной окраины,.^важное для изучения раскола континентов. Современное понимание 
тектоники этого региона основывается на результатах морского многоканального сейсмопрофили
рования МОВ ОГТ, новейших гравиметрических данных и геологических исследований материко
вого обрамления. Структура шельфа представлена серией глубоких рифтов и высоко стоящих бло
ков фундамента, образующих рифтовую систему. С запада на восток выделяются: Южно-Лаптев- 
ский рифтовый бассейн, Усть-Ленский рифт, Восточно-Лаптевский и Столбовской горсты, 
Бельковско-Святоносский и Анисинский рифты. Осадочное заполнение рифтов подстилается гете
рогенным складчатым фундаментом мезозойской консолидации и включает до пяти сейсмических 
комплексов предположительно позднемелового-четвертичного возраста, которые соответствуют 
различным стадиям рифтогенеза. Их общая мощность, по сейсмическим данным, варьирует от 3-4 
до 8-12 км в рифтах, а на горстах не превышает 1-1.5 км. Вся рифтовая система перекрыта сплош
ным горизонтальным чехлом верхнеплиоцен-четвертичных осадков, отражающим общее прогиба
ние шельфа в условиях значительного замедления рифтогенеза. Данное событие связано с послед
ней перестройкой движений Евразийской и Северо-Американской плит на рубеже около 3 млн. лет. 
Сокращение мощности осадочного заполнения рифтов и упрощение их внутренней структуры в 
восточном направлении рассматриваются как результат миграции рифтогенеза. Существование 
рифтовой системы моря Лаптевых объясняется тем, что данный регион на протяжении последних 
70-60 млн. лет являлся одним из сегментов границы Северо-Американской и Евразиатской плит в 
Арктике.

Введение
Море Лаптевых является частью континен

тальной окраины Евразии между полуостровом 
Таймыр и Новосибирскими островами (рис. 1). 
С севера оно ограничено Евразийским океанским 
бассейном, вмещающим осевой хребет Гаккеля -  
крайнее звено мировой системы спрединговых 
хребтов, оканчивающееся у континентального 
склона моря Лаптевых (см. рис. 1, врезка). Таким 
образом, это одно из немногих на Земле сочлене
ний активной спрединговой оси с краем конти
нента, имеющее первостепенное значение для изу
чения раскола континентов и зарождения океанов.

Молодая рифтовая система в море Лаптевых 
была предсказана А.Ф. Грачевым и др. [10], рас
сматривавшими ее как промежуточное звено 
между хребтом Гаккеля и Момским материко
вым рифтом. Последующие попытки выявления 
ее геометрии и геодинамики основывались на 
рассмотрении батиметрии, сейсмичности, грави
тационных и магнитных аномалий и ограничен
ного объема сейсмических профилей МПВ [1,4, 
16, 21, 38, 40, 52], однако, в силу отсутствия дан
ных морского многоканального сейсмического 
профилирования МОВ ОГТ (далее -  МОГТ), бы
ли во многом гипотетичны.

Первые работы МОГТ были выполнены Мор
ской арктической геологической экспедицией 
(МАГЭ) в 1986-1987 гг. и затем -  Лабораторией

региональной геодинамики (ЛАРГЕ) и трестом 
СЕВМОРНЕФТЕГЕОФИЗИКА (СМИТ) в 1989 г., 
МАГЭ в 1990 г. и германским Федеральным инсти
тутом геологии и минеральных ресурсов (BGR) 
совместно с СМНГ в 1993-1994 и 1997 гг. Общая 
протяженность сейсмических профилей состав
ляет около 30000 км (см. рис. 1). И хотя их сеть 
нерегулярна, полученные данные, подкреплен
ные результатами спутниковой съемки поля си
лы тяжести [35, 48], позволили установить глав
ные структурные элементы рифтовой системы и 
охарактеризовать ее осадочное заполнение [14, 
36, 42,51].

Сегодня существует две основные концепции 
тектоники дна моря Лаптевых. Согласно одной из 
них, фундамент западной и центральной частей 
шельфа включает крупный перикратонный блок 
Восточно-Сибирской платформы -  массив моря 
Лаптевых [4-6, 14, 28]. На юге массив отчленен 
от платформы инверсионным Оленекско-Беги- 
чевским авлакогеном, а на востоке обрамляется 
шельфовым продолжением позднемезозойской 
Верхояно-Колымской складчатой области. На 
обе эти провинции наложены грабены палеоге
нового возраста, среди которых особое место за
нимает долготный Омолойский, сформирован
ный вдоль границы между поздними мезозоидами 
и Лаптевским массивом. Осадочный чехол послед
него, по аналогии с кратоном, расчленен на рифей- 
ско-среднепалеозойский, верхнепалеозойско-ни-
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Рис. 1. Континентальная окраина моря Лаптевых и расположение многоканальных сейсмических профилей МОГТ. 
Буквами обозначены острова: Б -  Бельковский, С -  Столбовой, МЛ -  Малый Ляховский, СН - мыс Святой Нос, ПМ -  
Приморская низменность.
1 -  сейсмические профили МОГТ {а -  профили ЛАРГЕ); 2 -  изобаты в метрах; 3,4  -  на врезке: 3 -  осевая рифтовая 
долина хр. Гаккеля, 4 -  местоположение района, рассматриваемого в статье.

жнемеловой и верхнемеловой-четвертичный ме
гакомплексы. Первые два рассматриваются как 
параплатформенные, а третий -  как плитный, за
легающий на позднемезозойском складчатом ос
новании в восточной части шельфа.

В рамках другой концепции предполагается, 
что осадочный чехол шельфа моря Лаптевых по
всеместно сложен верхнемеловыми-кайнозой- 
скими толщами. Его формирование связывается

с деструкцией гетерогенного складчатого основа
ния, начавшейся в позднем мелу и продолжав
шейся вплоть до настоящего времени и вызван
ной раскрытием Евразийского бассейна [3,36,42, 
51]. Настоящая статья посвящена более подроб
ной аргументации данной концепции. Основой 
построений являются материалы ЛАРГЕ. Они 
включают 8 временных мигрированных профи
лей МОГТ с длиной сейсмической записи 5 с TWT
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Рис. 2. Схема главных структурных элементов континентальной окраины моря Лаптевых и сопредельных областей 
(полярная стереографическая проекция).
1 -  Восточно-Сибирский кратон; 2 -  Карский массив; 3 -  кайнозойские отложения на материке и островах; 4 -  глубо
кие меловые-кайнозойские осадочные бассейны преимущественно рифтовой природы на шельфе; 5 -  вулканическое 
поднятие Де-Лонга; 6 -  океанские котловины; 7 -  генерализованные структурные тренды в складчатых поясах; 8 -  
фронтальные надвиговые зоны складчатых поясов; 9 -  Южно-Анюйско-Ляховская шовная зона; 10 -  сбросы; 11 -  Ха- 
тангско-Ломоносовский трансформный разлом; 12 -  спрединговая ось хребта Гаккеля; 13 -  изобаты в метрах. 
Буквами обозначены: EBP -  Евразийский бассейн, XJI -  хребет Ломоносова, Т С П  -  Таймырский складчатый пояс, 0 3  -  
Оленекская складчатая зона, М Л  -  море Лаптевых, Д Л  -  дельта Лены, С В  -  Северное Верхоянье, Я И Н  -  Яно-Инди- 
гирская низменность. Цифры означают: рифты: 1 -  Анисинский, 2 -  Бельковско-Святоносский, 3 -  Усть-Ленский,
7 -  Новосибирский; грабены: 4 -  Омолойский, 5 -  Усть-Янский; 6 -  Южно-Лаптевский рифтовый прогиб; горсты:
8 -  Столбовской, 9 -  Восточно-Лаптевский, 11 -  Бельковский; 10 -  Котельническое поднятие.

(время двойного пробега отраженной волны), об
щей протяженностью около 1700 км, полученных 
с использованием пневмоисточника объемом 5.9 л 
и 48-канальной сейсмокосы длиной 1200 м. В рас
смотрение включены и профили МАГЭ, доступ
ные в виде глубинных и временных разрезов. Эти 
материалы позволили распространить к югу и се
веру структуры, выделенные в области сейсмиче
ской съемки ЛАРГЕ. Кроме того, использова
лись результаты работ автора в данном регионе в 
ходе других наземных и морских экспедиций.

Тектоническое положение, главные 
структурные элементы и плейт- 

тектоническая история моря Лаптевых
Тектоническая позиция моря Лаптевых свое

образна. Во-первых, это область сочленения Вос
точно-Сибирского кратона и трех мезозойских 
складчатых поясов: Таймырского, Верхояно-Ко- 
лымского и Новосибирско-Чукотского (рис. 2). 
Становление этого тектонического узла нача
лось в конце палеозоя с причленения к окраине

Сибирского палеоконтинента серии террейнов, а 
заключительные деформации и интенсивный 
гранитоидный плутонизм вдоль зон коллизии 
приходятся на середину мела [12, 27, 37, 49]. Во- 
вторых, в море Лаптевых происходит взаимодей
ствие самого низкоскоростного спредингового 
хребта с краем континента. Разрастание океан
ской литосферы в течение всего кайнозоя транс
формировалось в растяжение континентальной, 
что привело к возникновению обширной системы 
горстов и грабенов, которую мы рассматриваем 
как рифтовую систему моря Лаптевых. Таким об
разом, тектоника дна моря Лаптевых является ре
зультатом позднемезозойской складчатости и 
кайнозойского рифтогенеза. Последний, как сле
дует из сейсмологических данных, продолжается 
и в настоящее время, а рифтовая система моря 
Лаптевых является самым крайним сегментом ди
вергентной границы Северо-Американской и Ев
разийской плит в Арктике [1, 32, 39, 50, 52].

Геологические данные показывают, что прак
тически везде, за исключением Хатангского за



лива, складчатые пояса обрамляют море Лапте
вых и, срезаясь под разными углами линией бере
га, очевидно, продолжаются в область шельфа, 
формируя его основание (см. рис. 2). В прибреж
ных районах доминируют палеозойские и мезо
зойские карбонатные, терригенно-карбонатные 
и терригенные комплексы. Верхоянский терри- 
генный комплекс (верхний палеозой-нижний 
мел) и его аналоги преобладают в Верхоянской, 
Оленекской и Южно-Таймырской складчатых зо
нах, обрамляющих Восточно-Сибирский кратон 
на востоке и севере. Он подстилается рифейско- 
среднепалеозойскими карбонатными образова
ниями и является основным элементом осадочной 
призмы пассивной окраины Сибирского палео
континента. Эта деформированная окраина, по- 
видимому, простирается в северо-восточном на
правлении под осадочным чехлом шельфа вплоть 
до о. Столбового (см. рис. 2), где обнажаются дис
лоцированные верхнеюрско-нижнемеловые тер
ригенные турбидиты [13], во многом тождествен
ные верхоянскому комплексу. Оленекская зона, 
судя по особенностям аномального гравитацион
ного поля, представляет апофиз или продолже
ние Верхоянской и следует, в основном, под 
шельфовым осадочным чехлом вплоть до полу
острова Таймыр, сочленяясь с Южно-Таймыр
ской зоной [7]. Острова Котельный и Бельков- 
ский (см. рис. 1) на западном окончании Новоси
бирско-Чукотского складчатого пояса сложены 
практически непрерывной дислоцированной в не- 
окоме последовательностью карбонатных, тер- 
ригенно-карбонатных и терригенных комплексов 
от ордовика до нижнего мела [9].

Узкая и напряженно дислоцированная Южно- 
Анюйско-Ляховская офиолитовая шовная зона 
разграничивает Новосибирско-Чукотский и Вер
хоянский складчатые пояса. Она прослежена аэ
ромагнитными съемками от низовьев Колымы до 
мыса Святой Нос и о. Большого Ляховского 
[24,30] и далее предположительно проходит 
между о. Столбовым и о-вами Бельковским и Ко
тельным (см. рис. 1) под мощным кайнозойским 
чехлом рифтовой системы моря Лаптевых.

Таким образом, геологические данные указы
вают на продолжение мезозойских складчатых 
поясов в область моря Лаптевых, где они образу
ют гетерогенное основание рифтовой системы. 
При отсутствии буровых скважин на шельфе этот 
вывод представляется важным для интерпретации 
данных МОГТ, так как существенно сужает воз
можный стратиграфический диапазон чехла.

Рифтовая система моря Лаптевых представля
ет ансамбль глубоких рифтовых осадочных бассей
нов и горстовых блоков фундамента (см. рис. 2). 
С востока на запад выделяются: Анисинский 
и Бельковско-Святоносский рифты, Восточно- 
Лаптевский и Столбовской горсты, Усть-Ленский 
рифт и Южно-Лаптевский рифтовый бассейн.

Котельническое поднятие ограничивает рифто- 
вую систему с востока, отделяя ее от Новосибир
ского рифта в северо-западной части Восточно- 
Сибирского моря. Поле силы тяжести централь
ной и восточной частей шельфа имеет наиболее 
контрастный характер с вариациями амплитуд от 
-60 мГал над рифтами до 50 мГал -  над горстами; 
Усть-Ленский, Бельковско-Святоносский и Ани
синский рифты выражены наиболее ярко.

Рифты простираются в северо-западном на
правлении от побережья к Евразийскому бассей
ну и в северной части шельфа срезаются суборто
гональным по отношению к ним линеаментом, 
выраженным в аномальных гравитационном и 
магнитном полях. Он совпадает с крутым конти
нентальным склоном и далее пересекает в юго- 
западном направлении весь шельф, уходя в имею
щий согласное с ним простирание Хатангский за
лив. Существование зоны разломов, совпадаю
щей с этим линеаментом, было ранее предполо
жено Р.О. Галабалой [8], К. Фудзитой и др. [38] и 
А. Гранцем и др. [41], назвавшими ее Хатангской 
зоной разломов, Северным сдвигом (transfer) и 
разломом Чарли, соответственно. Мы рассматри
ваем данный линеамент как выражение зоны Ха- 
тангско-Ломоносовского трансформного разло
ма, отделяющего океанскую литосферу Евразий
ского бассейна от уточненной континентальной -  
моря Лаптевых. По нему, по мере открытия Ев
разийского бассейна, должно было осуществ
ляться смещение хребта Ломоносова в восточном 
относительно края континента направлении.

Раскрытие Евразийского бассейна, начавшее
ся около 58-56 млн. лет назад, оказало наиболь
шее воздействие на структуру дна моря Лаптевых. 
Как следует из анализа движений Евразийский и 
Северо-Американской плит и геологических дан
ных [17,18,25,26,47 и др.], кайнозойская история 
региона включает следующие периоды:

1) конец палеоцена^-эоцен: раскол континен
тальной коры и относительно быстрый, около 
2 см/год, спрединг, сопровождавшийся интенсив
ным растяжением литосферы моря Лаптевых. На 
этом этапе, по-видимому, были сформированы 
основные элементы рифтовой системы;

2) олигоцен-средний миоцен: период сжатия 
и/или транспрессии. Около 36 млн. лет назад про
исходит резкое изменение характера взаимодей
ствия плит, и полюс их вращения перемещается в 
район, близкий к современному южному оконча
нию хребта Гаккеля. В Евразийском бассейне 
спрединг замедлился до 0.2-0.3 см/год, а южнее 
полюса вращения растяжение континентальной 
коры сменилось сжатием, что вызвано складча- 
то-надвиговые дислокации палеоген-нижнемио- 
ценовых отложений [25];

3) конец среднего миоцена-средний плейсто
цен: ускорение спрединга до 1.2-1.5 см/год и сме
щение полюса вращения к югу. Это привело к во



зобновлению рифтогенеза в области моря Лапте
вых, а в континентальных районах в плиоцене 
формируется обширное поднятие Черского и 
осложняющий его Момский рифт;

4) середина плиоцена-настоящее время: пери
од редуцированного рифтогенеза. Как показано в 
[32], около 3 млн. лет назад могла иметь место по
следняя перестройка взаимодействия Северо- 
Американской и Евразийской плит. Полюс вра
щения снова переместился к северу и, в соответ
ствии с сейсмологическими данными и результа
тами спутниковых наблюдений за современными 
движениями плит [31], находится в районе побе
режья залива Буор-Хая. В результате этого к югу 
от полюса вращения плит, в горных районах Се
веро-Восточной Азии, произошла смена режима 
растяжения литосферы на сжатие [15, 50], а в об
ласти моря Лаптевых -  значительное замедление 
рифтогенеза.

Кроме указанных периодов, мы предполагаем, 
что начальное растяжение литосферы моря Лап
тевых имело место в конце позднего мела-палео- 
цене, т.е. за 10-15 млн. лет до начала спрединга в 
Евразийском бассейне. Данная тектоническая 
фаза не выражена в аномальном магнитном поле 
бассейна и будет обсуждаться ниже.

Сейсмостратиграфия и возраст
осадочного заполнения рифтов

Мощные осадочные толщи заполнения риф
тов повсеместно развиты на шельфе, за исключе
нием вершинных частей Столбовского и Бель- 
ковского горстов (см. рис. 2). В континентальных 
районах, примыкающих к морю Лаптева, кайно
зойские отложения образуют чехлы в Яно-Инди- 
гирской низменности и дельте Лены, являющихся 
непосредственным продолжением осадочного 
чехла шельфа, а также выполняют серию неболь
ших грабенов в Северном Верхоянье (см. рис. 2). 
Везде на материке кайнозойские отложения рез
ко несогласно залегают на позднемезозойском 
складчатом основании, представлены преимуще
ственно континентальными песчано-глинистыми 
фациями с большим количеством растительных 
унифицированных остатков и обнаруживают 
значительную неполноту разрезов, выраженную 
в многочисленных стратиграфических переры
вах. Расчленение и корреляция этих толщ выпол
нены по палинологическим данным [20].

При отсутствии буровых скважин прибреж
ные разрезы осадочного чехла, несмотря на их 
относительную неполноту, становятся единствен
ным источником информации о возможном воз
расте и природе сейсмических комплексов (СК) 
шельфа. Корреляция СК с наземными разрезами 
предполагает, что региональные несогласия име
ют одинаковый или очень близкий возраст как в 
области современной суши, так и на шельфе и со

ответствуют фазам тектонической активности, 
связанным в данном регионе с взаимодействием 
Северо-Американской и Евразийской плит. Дей
ствительно, основные стратиграфические несо
гласия, известные в Лаптевском регионе [20], 
удовлетворительно сопоставляются с основными 
тектоническими событиями в области глубоко
водных бассейнов Арктики; отмечается и их кор
реляция с несогласиями в хорошо изученной об
ласти моря Бофорта (рис. 3).

Рефлектор “А” с различной степенью уверен
ности распознается на всех сейсмических профи
лях за исключением отрезков, пересекающих 
глубоко погруженные части рифтов. Ниже этого 
рефлектора не зафиксировано сколько-нибудь 
протяженных и регулярных отражений, и он рас
сматривается как поверхность акустического 
фундамента (рис. 4). Последний трактуется как 
гетерогенное, в основном складчатое, консолиди
рованное в позднем мезозое основание шельфа. 
Так как на горизонт “А” налегают разновозраст
ные СК, он представляет гетерохронное несогла
сие, которое в осевых частях рифтов может соот
ветствовать началу рифтогенеза (rift onset uncon
formity), а в пределах горстов, перекрытых 
самыми молодыми комплексами, отражать его 
заключительные стадии.

Волновое поле выше горизонта “А” представ
лено когерентными отражениями и характеризу
ет осадочный чехол моря Лаптевых, в основном 
заполняющий рифтовые бассейны. Согласно 
опубликованным сейсмостратиграфическим схе
мам, от 10 до 3 сейсмических горизонтов имеют 
региональное распространение и соответствуют 
стратиграфическим несогласиям в чехле [14, 28, 
36, 42, 51]. Несмотря на значительные различия 
между схемами, сопоставление которых дано в 
[34], из них следует, что в сейсмическом выраже
нии осадочный чехол состоит из двух крупных со
вокупностей СК, или сейсмостратиграфических 
этажей. Они прослеживаются на всех профилях 
МОГТ, имеют сходные сейсмические характери
стики и разделены региональными рефлектора
ми “1” или “Л” на профилях МАГЭ, “4” на профи
лях ЛАРГЕ и “LS-3” на профилях BGR. Нижний 
этаж, как правило, включает несколько СК с вы
сокими отражательными свойствами и заполняет 
рифты, тогда как верхний этаж плащеобразно 
перекрывает всю рифтовую систему моря Лапте
вых и представлен одним или двумя СК с относи
тельно “прозрачным” волновым полем.

На профилях ЛАРГЕ выделяется пять СК 
(таблица). Все они представлены в Усть-Ленском 
рифте (см. рис. 2,4), тогда как в других элементах 
рифтовой системы моря Лаптевых некоторые из 
них отсутствуют.

СК-1-СК-4 образуют нижний этаж, заполняю
щий рифты. Сейсмические горизонты в верхней 
части последовательности имеют хорошую выра-
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накопление; 4 -  изменение характера седиментации в результате резкого изменения палеоклиматических условий; 5 -  
основные сейсмические горизонты; 6 -  интервалы отсутствия отложений.

женность, тогда как в ее низах, где качество запи
си ухудшается, их локализация и корреляция за
труднены.

Рефлекторы “1” и “2” фрагментарно просле
живаются вдоль восточного борта Усть-Лейско
го рифта. Ограниченные ими СК-1 и СК-2 интен

сивно дислоцированы сбросами и обнаруживают 
значительные вариации мощностей в зависимости 
от амплитуды последних (рис. 5, 6, см. рис. 4, 6, 7), 
т.е. являются синрифтовыми и предположитель
но были сформированы в первую (доспрединго- 
вую) и во вторую фазы рифтогенеза, соответст-



Усть-Ленский рифт

Рис. 4. Фрагмент мигрированного временного разреза ЛАРГЕ 89010 -  А и его интерпретация -  Б. Местоположение 
фрагмента дано на рис. 5.
1 -  основные сейсмические горизонты; 2 -  сбросы. ПВ -  пункты взрывов.

венно. Рефлектор “1” коррелируется с несогласи
ем между палеоценом и эоценом -  временем 
раскола континентальной коры и началом спре- 
динга в Евразийском бассейне, а рефлектор “2” -  
с несогласием в верхах среднего эоцена.

Здесь следует отметить, что отложения верх
него мела, палеоцена и почти всего эоцена в 
большинстве районов обрамления моря Лапте
вых отсутствуют. В ряде мест в подошве чехла за
легает горизонт каолин-гидрослюдистой коры 
выветривания, который часто рассматривается 
как свидетельство регионального пенеплена кон
ца мела-палеогена [19, 22]. И лишь в грабене Co
ro (район Тикси) установлены угленосные тонко- 
обломочнью отложения палеоцена, а в Кенгдей- 
ском, Кунгинском и Тастахском грабенах -  
эоценовые толщи [20]. Можно предположить, 
что в течение всего раннего кайнозоя обширные 
области, окружающие сегодня море Лаптевых, 
испытывали эрозию и пенепленизацию, а эроди
рованный материал накапливался в формирую
щихся рифтах.

СК-3 установлен как в рифтовых депрессиях 
(см. рис. 4), так и за их пределами, исключая вер
шинные части горстов. Сильный рефлектор “3” в 
его кровле сопоставляется с несогласием между 
эоценом и олигоценом (см. рис. 3), а возможными 
возрастными аналогами СК служат тенкиченская 
свита в Яно-Индигирской низменности и средне- 
верхнеэоценовая последовательность Ричардс в

море Бофорта. СК-3 дислоцирован многочислен
ными конседиментационными сбросами и обна
руживает значительные колебания мощности. 
Данные сбросы, вероятно, отвечают заключи
тельным фазам второй рифтовой стадии.

СК-4, залегающий выше горизонта “3”, не об
наруживает признаков синрифтового накопле
ния, таких, например, как возрастание мощности 
к центральным частям грабенов и ее сокращение 
на горстах. Его накопление могло иметь место в 
эпоху конвергенции Северо-Американской и Ев
разийской плит на Северо-Востоке Азии [25]. 
Данное событие выражено в складчато-надвиго- 
вых дислокациях нижних горизонтов кайнозой
ского осадочного чехла, известных на Новоси
бирских островах, в Северном Верхоянье и в Яно- 
Индигирской низменности [4,11,15,25]. Геологи
ческие данные свидетельствуют об олигоцен- 
среднемиоценовом возрасте дислокаций. В ряде 
случаев на сейсмических профилях также уста
навливаются компрессионные дислокации (см. 
рис. 66, ПВ 3300-3400). Последние часто приуро
чены к СК-3 и СК-4 и вызваны надвигом бортов 
грабенов на их осадочное заполнение. Исходя из 
того, что надвиги и взбросы не проникают выше 
крови СК-4, его возраст принят как олигоцен- 
среднемиоценовый. Предположительными ана
логами данного СК являются сикстяхская свита и 
булгуряхтахская серия Омолойской впадины [20], 
которые, согласно [22], были сформированы в ус-
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СК-5 Сейсмически Морские и прибреж- Сплошной чехол, 22(2.1) Конец
прозрачное но-морские песчано- покрывающий среднего

глинистые и глинис- весь шельф миоцена-
тые отложения голоцен

4 0.6(0.5) 22(2.1)
СК-4 Высокая отражаю- Частое переслаива- Усть-Ленский 1.1(1.6) Олиго-

щая способность, ние пластов преиму- рифт и краевые цен-нача-
преобладание протя- щественно конти- части соседних с ло средне
женных параллель- нентальных песча- ним горстов го миоцена
ных рефлекторов но-глинистых и пес-

чаных отложений
3 0.5(0.4) 2.5(3.3)

ск-з Высокая и умерен Частое переслаива Усть-Ленский, 1.0(2.0) Сред-
ная (в Усть-Ленском ние песчаных, пес Бельковско-Свя- ний-позд-
рифте) отражающая чано-глинистых и тоносский рифты, ний эоцен
способность угленосных пластов грабены в области

морского, прибреж между ними и крае
но-морского и конти вые части горстов
нентального генезиса

2 0.4(0.3) 3.0(4.4)
СК-2 Интенсивные и сред Преимущественно Усть-Ленский, 1.6(4.0) Ран-

неинтенсивные парал морские песчано Бельковско-Свя- ний-сред-
лельные и волнообраз глинистые толщи тоносский риф ний эоцен
ные рефлекторы ты и основание

грабенов в области
между ними

1 1.0(0.9) 3.9(6.7)
СК-1 Умеренная до слабой Глинистые угленос Усть-Ленский 1.5(4.0) Поздний

отражающая способ ные отложения пре рифт мел (мааст-
ность; короткие суб имущественно при рихт?)-па-
горизонтальные и на брежно-морского леоцен
клонные рефлекторы генезиса

А 0.3(0.25) < 5.0(13)

ловиях олигоценовой регрессии, проявившейся 
во всем восточноарктическом регионе. Во мно
гих районах, примыкающих к морю Лаптевых, 
континентальная седиментация доминировала, 
начиная с олигоцена и до конца плиоцена, обусло
вив значительную неполноту разрезов.

Верхний, покровный, этаж на профилях ЛАРГЕ 
представлен СК-5 (см. рис. 4). Он перекрывает с 
трансгрессивным налеганием в подошве (гори
зонт “4”) нижележащую последовательность СК 
с высокими отражательными характеристиками 
в рифтах и залегает на эродированной поверхно
сти фундамента в пределах горстов. СК-5 харак
теризуется сейсмической “прозрачностью”, т.е. 
отсутствием высокоамплитудных протяженных 
отражений. Горизонт “4” представляет яркий

сейсмический репер с отчетливыми признаками 
эрозионного несогласия, “срезающего” нижеле
жащие волновые пакеты в бортах грабенов (см. 
рис. 6). Резкое изменение характера сейсмичес
кой записи на границе СК-4 и СК-5 свидетельст
вует о значительных изменениях условий осадко- 
накопления, вызванных, вероятно, палеогеогра
фическими причинами. Одно из таких событий 
фиксируется на уровне среднего-начала поздне
го миоцена во многих районах Арктики и связы
вается с открытием пролива Фрам между Грен
ландией и Шпицбергеном, обусловившим глубо
ководную связь водных масс Атлантики и 
Северного Ледовитого океана. Это, в свою оче
редь, привело к глобальному похолоданию и ус-
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тановлению ледово-морских условий седимента
ции [33, 44, 53].

Таким образом, горизонт “4” сопоставляется с 
несогласием на уровне среднего миоцена, извест
ным на всей территории северо-восточной Азии 
[20]. С ним связано практически полное отсутст
вие отложений верхней части среднего миоцена 
(мамонтовогорский горизонт), а в отдельных раз
резах -  и всего верхнего миоцена. Вероятно, этот 
стратиграфический перерыв был следствием об
ширного поднятия, вызванного средне-позднеми
оценовой перестройкой взаимодействия плит и 
началом третьей фазы рифтогенеза в области 
моря Лаптевых (рис. 3).

СК-5 представляет аналог хапчанской и канар- 
чакской толщ Приморской низменности (см. рис. 1) 
и свит Акпак и Айперк на шельфе моря Бофорт 
(Аляска). По-видимому, в полном объеме он 
представлен в осевых зонах грабенов, где его 
мощность возрастает до 2 с TWT, а выше гори
зонта “4” появляется еще один рефлектор “Б”, 
коррелируемый с несогласием между миоценом и 
плиоценом. На вершинных частях горстов СК-5 
может быть значительно редуцирован из-за от
сутствия верхнемиоцен-нижнеплиоценовых от
ложений.

Верхние 0.5-0.4 с сейсмической записи пред
ставлены пакетом интенсивных высокочастот
ных отражений, которые являются результатом 
реверберации. Результаты неглубокого бурения 
и теоретические расчеты [23, 29] позволяют 
предположить, что данный интервал представлен 
четвертичными тонкообломочными осадками, 
находящимися полностью или частично в мерз
лом состоянии.

Структура рифтовых осадочных бассейнов
Бельковско-Святоносский и Анисинский риф

ты представляют крайнюю восточную ветвь 
рифтовой системы моря Лаптевых, огибающую 
поднятие Новосибирских островов от кромки 
шельфа до побережья (рис. 7).

Клиновидный Анисинский рифт вытянут 
вдоль 136° в.д. на 220-240 км. Узкая, около 20 км, 
южная часть рифта внедрена в поднятие Новоси
бирских островов между о-вами Бельковским и 
Котельным, а северная сочленяется с Бельков- 
ско-Святоносским рифтом, образуя единый риф- 
товый бассейн шириной до 150 км. Северо-вос
точным бортом Анисинский рифт примыкает к 
Новосибирскому рифту, который уже следует от
носить к структурам растяжения Восточно-Си
бирского шельфа.

Бельковско-Святоносский рифт ответвляется 
от Анисинского в области 76-77° с.ш. и 134-135° в.д., 
где рифты разделены Бельковским горстом, и 
следует в меридиональном направлении до 75° с.ш.; 
на этом отрезке ширина рифта 20-30 км. Около

75° с.ш. и 136° в.д. рифт испытывает изгиб и сле
дует в юго-восточном направлении до побережья 
в окрестностях мыса Святой Нос (см. рис. 7); про
должением его в области Яно-Индигирской низ
менности (см. рис. 2) является Тастахский прогиб. 
Восточнее о. Столбового Бельковско-Святонос
ский рифт состоит из двух субпараллельных по- 
луграбенов, разделенных узким асимметричным 
Кигиляхским горстом, а его общая ширина дости
гает 50 км. Северный отрезок рифта сейсмически 
активен [1, 39] и может рассматриваться как 
шельфовое продолжение осевой сейсмической 
зоны хребта Гаккеля.

Оба рифта имеют асимметричный структур
ный профиль с единичным хорошо прослеживае
мым главным листрическим сбросом (master fault) 
в восточных бортах. Единственным исключением 
является участок Бельковско-Святоносского риф
та в месте его изгиба (см. рис. 5, 7), где рифт име
ет противоположную полярность с главным 
сбросом в западном борту. По-видимому, как сам 
изгиб рифта, так и локальное изменение его 
структуры обусловлены неоднородностью фун
дамента в окрестности о. Бельковского.

Осадочное заполнение Бельковско-Святонос
ского рифта представлено СК-3, 4 и 5. СК-3 и 4 
идентифицированы условно, так как их аналоги в 
Усть-Ленском рифте выклиниваются На Стол- 
бовском горсте, который ограничивает Бельков
ско-Святоносский рифт с запада (рис. 7). Косвен
ным подтверждением такой индексации служат 
надвиговые дислокации, которые указывают на 
допозднемиоценовый возраст двух нижних сейс
мокомплексов (см. рис. 66).

Мощность осадочного заполнения рифтов 
возрастает в северном направлении: от 2.5-3 км в 
южной части Бельковско-Святоносского рифта 
до 9 км в северной части Анисинского рифта. Раз
рез последнего, как показывают профили BGR и 
МАГЭ, характеризуется большей полнотой за 
счет нижних СК, отсутствующих в Бельковско- 
Святоносском рифте.

Область высокого стояния фундамента к за
паду от Анисинского и Бельковско-Святоносско
го рифтов, выделявшаяся ранее как Восточно-Лап- 
тевское поднятие [14,28], имеет длину около 700 км 
и ширину 150-160 км на севере, 120 км в цент
ральной части (профиль ЛАРГЕ 89010, см. рис. 5, 
В-В) и 180-200 км на юге. Здесь оконтурено не
сколько горстов, простирающихся параллельно 
главным рифтам, осложненных и разделенных 
небольшими асимметричными полуграбенами 
(см. рис. 7). Восточно-Лаптевский, Столбовской и 
Широстонский горсты представляют наиболее 
крупные и относительно монолитные блоки, вер
шинные части которых находятся выше отметки 
-1 км и перекрыты лишь верхней частью СК-5. 
Восточно-Лаптевский и Столбовской горсты, 
разделенные двумя небольшими грабенами, об-
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Рис. 7. Структурная схема рифтовой системы моря Лаптевых (полярная стереографическая проекция).
1 -  генерализованные положительные аномалии поля силы тяжести по данным спутниковой альтиметрии; 2 -  части 
горстов, находящиеся выше отметки -1 км; 3 -  зоны рифтов, в которых основание опущено ниже -7  км; 4-6 -  сбросы: 
4 -  главные, 5 -  с отчетливым вращением опущенных блоков и, как правило, листрической геометрией, 6 -  прочие; 7 -  
зона Хатангско-Ломоносовского трансформного разлома; 8 -  изобаты в метрах; 9 -  линии сейсмических профилей: 
а -  интерпретация которых дана на рис. 5 (прописные буквы) и 6 (строчные буквы), б -  прочие профили сейсмической 
съемки ЛАРГЕ.
Цифрами обозначены: рифты: 1 -  Анисинский, 2 -  Бельковско-Святоносский, 3 -  Усть-Ленский; 4 -  Южно-Лаптев- 
ский рифтовый прогиб; горсты: 5 -  Восточно-Лаптевский, 6 -  Столбовской, 7 -  Широстонский, 8 -  Кигиляхский. СЛ -  
сброс Лазарева.

разуют линейное поднятие вдоль восточного бор
та Бельковско-Святоносского рифта. Широстон
ский горст расположен в южной части рифтовой 
системы моря Лаптевых и отделен от Столбовско- 
го полуграбеном (см. рис. 7). Чехол области высо
кого стояния фундамента сложен, в основном, СК-4 
и 5. СК-3 присутствует только в осевых частях гра
бенов, где мощности осадков достигают 2-3 км.

Западный край области высокого стояния 
фундамента интенсивно нарушен многочислен

ными сбросами. В пределах этой зоны сейсмиче
ские горизонты погружаются в сторону Усть- 
Ленского рифта. Большинство сбросов имеют за
падные падения, хотя встречаются и противопо
ложно направленные разломы. Для некоторых 
участков зоны характерны резкие изменения на
правления падения сбросов. Возможно, это явля
ется следствием зон аккомодации на границе 
между сегментами рифтовой системы, подстила
емыми противоположно направленными главны



ми сбросами. Если следовать принятой сейсмо- 
стратиграфической схеме, большинство сбросов 
области высокого стояния фундамента были ак
тивны в позднем эоцене и в позднем миоцене- 
плиоцене.

Западная часть моря Лаптевых изучена значи
тельно слабее ее восточных районов (см. рис. 1). 
Однако имеющиеся данные МОГТ показывают 
весьма значительные мощности осадочного чех
ла к западу от 131° в.д. (см. рис. 6,7); в отдельных 
зонах основание сброшено до глубин 2-13 км. Ра
нее в этой области выделялись Омолойский и 
Усть-Ленский рифты, Южно-Лаптевский и За- 
падно-Лаптевский прогибы, Центрально-Лаптев- 
ское и Трофимовское поднятия [4, 14, 28, 45, 46]. 
Сейсмическая съемка BGR 1997 г. не подтвердила 
существование Омолойского рифта, Централь- 
но-Лаптевского и Трофимовского поднятий и по
казала весьма слабую структурную обособлен
ность Южно-Лаптевского прогиба [42,43].

Усть-Ленский рифт  представляет главную 
структуру растяжения рифтовой системы моря 
Лаптевых длиной около 600 км (см. рис. 7). На 
субмеридиональном отрезке от побережья зали
ва Буор-Хая и до 73° с.ш. рифт относительно хо
рошо локализован, а его ширина по 12° с.ш. со
ставляет 180 км. В южной части он разветвляется 
на два грабена, уходящие в заливы Янский и Бу
ор-Хая и далее продолжающиеся на суше (Усть- 
Янский и Омолойский грабены, соответственно; 
см. рис. 2).

Севернее 73° с.ш. Усть-Ленский рифт следует 
в северо-западном направлении приблизительно 
до 76° с.ш., оканчиваясь на Хатангско-Ломоно- 
совском линеаменте. На этом отрезке, северо-за
паднее профиля МАГЭ 86705, рифт не имеет чет
ко выраженного западного борта и в виде едино
го рифтового бассейна распространяется в юго- 
западную часть шельфа, ранее относимую к Юж- 
но-Лаптевскому прогибу. Ширина всей этой зоны 
интенсивного растяжения вдоль профиля BGR 9701 
составляет 315 км (см. рис. 5, А-А).

Восточный борт Усть-Ленского рифта пересе
чен многими профилями МОВ и прослежен до
статочно уверенно. На значительном протяжении, 
особенно в северной части шельфа, он представ
лен единичным или несколькими уступами фун
дамента, ограниченными листрическими сброса
ми. Амплитуда смещений по некоторым из них 
составляет 1-1.5 км, а суммарная может дости
гать 5 км. К. Хинц и др. [42,43] предполагают, что 
все эти сбросовые уступы соответствуют едино
му главному сбросу, названному именем академи
ка Лазарева. Однако, как показывают профили 
МАГЭ 86705 и ЛАРГЕ 8906 (см. рис. 5, Б-Б, 7в), 
восточный борт рифта не всегда совпадает с еди
ничным крупноаплитудным сбросом и главный 
сброс на таких участках рифта может находиться 
в его западном борту. Следовательно, Усть-Лен

ский рифт может быть значительно сегментиро
ванным или даже состоять из отдельных грабенов, 
а не представлять единого целого, как это предпо
лагается на сегодняшнем этапе изученности.

Усть-Ленский рифт заполнен всей последова
тельностью СК в диапазоне от позднего мела до 
голоцена включительно. Основание осевой части 
рифта наиболее глубоко опущено и фрагментар
но прослеживается на уровне 5 с и ниже (более
10-11 км). Такие большие мощности могут быть 
следствием сочетания весьма значительного уто
нения коры моря Лаптевых и огромного количе
ства осадочного материала, поставлявшегося в 
Усть-Ленский рифт палео-Леной и палео-Яной. 
Наибольшие по амплитуде конседиментацион- 
ные сбросы отмечаются в СК-1 и СК-2, т.е. имели 
место в первую и вторую стадии рифтогенеза. 
Многие из этих сбросов были активны в третью 
стадию растяжения, однако, в целом, с уже мень
шими смещениями. Исключение составляет осе
вая зона рифта, где амплитуда сбросовых смеще
ний горизонта “4” достигает 1 с.

Южно-Лаптевский рифтовый бассейн выде
ляется с большой долей условности между дель
той Лены и Таймыром (см. рис. 7). Генетически 
он может представлять часть Усть-Ленского 
рифта, отделенную одним или несколькими гор
стами в области дельты Лены и прилегающего 
шельфа. Как показано сейсмическим профилем 
МАГЭ 87722, бассейн включает несколько узких 
грабенов с перепадами глубин залегания кровли 
фундамента до 2, 3 с. Мощность осадочного за
полнения в центральной части бассейна может 
достигать 10-12 км.

Все структурные элементы рифтовой системы 
моря Лаптевых перекрыты верхней частью СК-5. 
Лишь отдельные сбросы нарушают сплошность 
локально распространенного горизонта “Б” (см. 
рис. 4). Амплитуда таких нарушений невелика, 
что может указывать на существенное замедле
ние рифтогенеза на новейшем этапе развития мо
ря Лаптевых. Однако высокий уровень сейсмич
ности дает основание полагать, что некоторые 
сбросы в бортах крупных рифтов все еще актив
ны и могут проникать через весь СК-5 вплоть до 
поверхности дна. Вполне вероятно, что слой под
водной реликтовой мерзлоты маскирует самые 
молодые сбросовые смещения в верхнем (0.5 с) 
интервале сейсмической записи.

Заключение
Море Лаптевых имеет первостепенное значе

ние для реконструкции позднемезозойской и кай
нозойской истории Арктики и для изучения рас
кола континентов. Проведение работ МГТ значи
тельно улучшило понимание тектоники этой 
области. Интерпретация сейсмических данных в 
совокупности с результатами картирования ано



мального поля силы тяжести и геологическим изу
чением соседних участков суши позволили доста
точно надежно установить основные структурные 
элементы рифтовой системы моря Лаптевых.

Одним из самых трудных вопросов геологии 
моря Лаптевых остается датирование сейсмичес
ких комплексов. В отличие от Н.М. Ивановой 
и др. [14], автор настоящей статьи не находит до
казательств существования рифейско-раннеме- 
лового параплатформенного чехла. Указания на 
высокие скорости сейсмических волн в низах оса
дочного заполнения рифтов не могут являться ар
гументом ввиду большой погрешности скоростей 
ОГТ на глубинах, превышающих длину сейсмиче
ской косы (2, 4 км). Вместе с тем, сейсмические 
комплексы, включаемые указанными авторами в 
параплатформенный чехол, локализованы в 
рифтах и имеют все признаки синрифтовой при
роды. В таком случае, следуя модели Н.М. Ивано
вой и др., мы должны предположить, что рифтовая 
система моря Лаптевых развивалась непрерывно, 
начиная с рифея, не испытав тектонической пере
работки в позднем мезозое, когда весь регион был 
охвачен складчатостью. Такое длительное разви
тие рифтовой системы представляется сомни
тельным.

Другой спорный вопрос касается существова
ния Омолойского рифта, который предполагался 
как прямое продолжение рифтовой долины хреб
та Гаккеля на шельфе [45, 47]. Профили, пересе
кающие Омолойский рифт в том виде, как он 
оконтурен в [14], показывают интенсивно дисло
цированную сбросами структурную зону между 
Восточно-Лаптевским горстом и Усть-Ленским 
рифтом, в пределах которой нет структурно обо
собленного рифта (см. рис. 5, Б-Б, 7). Сейсмичес
кие съемки BGR также не выявили Омолойский 
рифт, и область к востоку от сброса Лазарева рас
сматривается К. Хинцем и др. [42, 43] как Усть- 
Ленский рифт.

Даже если бы Омолойский рифт и существо
вал, его вряд ли можно было бы считать прямым 
продолжением рифтовой долины хр. Гаккеля на 
шельфе, т.е. говорить о проникновении (propaga
tion) спрединговой оси в континентальную окраи
ну. Действительно, по мере открытия Евразий
ского бассейна хребет Гаккеля мигрировал в вос
точном направлении относительно шельфа, 
предположительно -  вдоль Хатангско-Ломоно- 
совского трансформного разлома, с половинной 
скоростью спрединга. Очевидно, что хребет занял 
свое сегодняшнее место лишь в недавнее время, в 
течение третьей фазы рифтогенеза, тогда как сто
ронники существования Омолойского рифта пред
полагают его заложение уже в позднем мелу.

Море Лаптевых является самой молодой и все 
еще активной областью деструкции восточного 
сектора континентальной окраины Евразии в 
Арктике. Этот регион развивался в условиях

рифтогенеза на протяжении последних 70 млн. 
лет, под воздействием открытия Евразийского 
бассейна. Результатом этого явилось формирова
ние обширной рифтовой системы. Уменьшение в 
восточном направлении общей мощности осадоч
ного заполнения рифтов от 10—12 км в Южно- 
Лаптевском рифтовом бассейне и Усть-Ленском 
рифте до 4-5 км в Бельковско-Святоносском 
рифте, а также упрощение внутренней структуры 
рифтов свидетельствуют о миграции рифтогене
за в этом направлении. Такая миграция, по-види
мому, явилась следствием перемещения спредин- 
гового хребта Гаккеля в восточном направлении 
по отношению к краю континента.

Имеющиеся на сегодня данные не позволяют 
предположить прямое проникновение оси спре
динга из Евразийского бассейна в пределы конти
нентальной окраины моря Лаптевых. Вместе с 
тем, можно утверждать, что рифтовая система 
моря Лаптевых является прямым следствием 
формирования современной конфигурации ди
вергентной границы Северо-Американской и Ев
разийской плит на Северо-Востоке Азии. В отли
чие от Н.А. Богданова и др. [2], автор настоящей 
статьи предполагает, что, начиная приблизитель
но со второй половины позднего мела, рифтовая 
система моря Лаптевых являлась одним из сег
ментов данной границы плит, а в позднем миоце
не-плиоцене она могла также быть и связующим 
звеном между спрединговым хребтом Гаккеля и 
Момским материковым рифтом, как это предпо
лагалось А.Ф. Грачевым и др. [10].

Данная работа на разных ее стадиях была под
держана Международным научным фондом 
(грант M5U000), Министерством науки и техно
логий ФРГ (грант 525400303G0517A), грантом 
ENVIR.LG 941350 НАТО и Исполнительным ко
митетом Нансеновской программы арктического 
бурения.
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Abstract—The Laptev Sea is a unique example of junction between an active spreading center (Gakkel Ridge) 
and a continental margin, which is important to the study of a continental breakup. The modem view on tec
tonics in this region is based on results of marine multichannel seismic reflection profiling by the CDP method, 
recent gravimetric data, and geological investigations of the continental surroundings. The shelf structure com
prises several deep rifts and highly uplifted basement blocks forming a rift system (eastward): the South Laptev 
rift basin, Usf-Lena rift, East Laptev and Stolbovoi horsts, Bel’kovskii-Svyatoi Nos rift, and Anisinskii rift. 
The sedimentary cover of the rifts is underlain by a heterogeneous folded basement, which consolidated in the 
Mesozoic, and includes up to five seismic stratigraphic units (complexes), presumably of Late Cretaceous- 
Quaternary age and corresponding to different rifting phases. Their total thickness ranges from 3-4 to 8-12 km 
in the rifts and does not exceed 1.0-1.5 km in the horsts. The entire rift system is overlain by a continuous hor
izontal cover of upper Pliocene-Quaternary sediments, which records the general subsidence of the shelf under 
the conditions of decelerated rifting. The latter event is related to the latest reorganization in the motion of the Eur
asian and North American plates occurring approximately 3 Ma ago. The thinning of the rift sedimentary cover 
and the gradual simplification of its internal structure in die east direction are interpreted as the result of rift mi
gration. The existence of the Laptev Sea rift system is explained by the fact that, during the last 60-70 Ma, this 
region was a segment of a boundary zone between the North American and Eurasian plates in the Arctic.



УДК 551242(571.5)

ДАЙКОВЫЕ РОИ ЮЖНОГО ФЛАНГА СИБИРСКОГО КРАТОНА -  
ИНДИКАТОРЫ РАСПАДА СУПЕРКОНТИНЕНТА РОДИНИЯ

© 2000 г. Е. В. Скляров1, Д. П. Гладкочуб1, А . М. М азукабзов1,
Ю. В. Меньшагин1, К. М. Константинов2, Т. Ватанабе3

Институт земной коры СО РАН, 664033 Иркутск, у л. Лермонтова, 128 
2Восточно-Сибирский институт геологии, геофизики и минерального сырья,

664007 Иркутск, у л. Декабрьских событий, 29 
3Университет Хоккайдо, Саппоро, Япония 

Поступила в редакцию 15.11.99 г.

В пределах южного фланга Сибирского кратона изучены позднедокембрийские рои даек основного 
состава. По особенностям взаимоотношений и степени метаморфизма выделяется несколько гене
раций даек. Довендские метаморфизованные дайки относятся к субщелочным базальтам и толеи- 
там и распространены в Прибайкалье и Присаянье. Допоздневендские преимущественно свежие 
дайки широко распространены в Присаянье и в пределах Шарыжалгайского метаморфического вы
ступа. По составу они отвечают преимущественно толеитам N- и E-MORB типов. Предполагается, 
что ранняя генерация даек связана с расколом суперконтинента и началом раскрытия Палеоазиат
ского океана. Дайки поздней генерации соответствуют эпохе глобальной тектонической перест
ройки, связанной со сменой пассивного режима на активный в области взаимодействия океаничес
кой и континентальной плит.

Введение

В последнее десятилетие концепция образова
ния и распада суперконтинентов в эволюции Зем
ли получила широкое распространение [20, 21, 
27, 29 и др.]. К наиболее древним, надежно доку
ментированным суперконтинентам относится Ро- 
диния, сформировавшаяся в мезопротерозое и 
распавшаяся в неопротерозое [19-21,25,29 и др.]. 
Степень изученности древних кратонных блоков, 
которые, как предполагается, входили в состав 
суперконтинента, разная. Наименее известны в 
международной литературе данные по Сибирско
му кратону, особенно его южной части. Такое по
ложение обусловлено многими причинами, глав
ными из которых являются действительно слабая 
геохронологическая изученность древних мета
морфических и магматических образований по 
сравнению с другими регионами и публикация 
имеющихся данных преимущественно в местных 
изданиях. Поэтому основной целью данной статьи 
является предварительное обобщение признаков, 
отразившихся в структуре Сибирского кратона, 
которые могут свидетельствовать о распаде супер
континента Родиния в неопротерозое.

Для определения возраста формирования 
древних кратонов возможны три типа доказа
тельств [29]: 1) возраст наиболее ранних, распро
страненных латерально супракрустальных обра
зований; 2) возраст наиболее ранней ювенильной 
коры мантийного происхождения; 3) возраст наи
более ранних недеформированных постороген-

ных магматических образований, перекрывае
мых платформенными осадками. Что касается 
времени распада суперконтинентов, то здесь так
же можно выделить три типа данных.

1. Серии даек основного состава в краевых ча
стях кратонов, которые являются важным индика
тором начальных стадий процессов внутриконти- 
нентального растяжения. Само по себе присутст
вие таких роев не обязательно может фиксировать 
распад континентов и образование океаническо
го пространства, поскольку процессы рифтогене- 
за могут приводить лишь к появлению внутри- 
континентальных структур. Для надежного обос
нования формирования океанического бассейна 
необходима возрастная корреляция процессов ба- 
зитового магматизма с последующими седимен- 
тологическими и магматическими событиями.

2. Мощные карбонатно-терригенные толщи в 
краевых частях кратонов, которые относятся к 
осадкам пассивной окраины и могут фиксировать 
зрелую стадию развития океанов атлантического 
типа.

3. Наиболее древние офиолиты и ассоциирую
щие с ними островодужные образования в склад
чатых областях, примыкающих к кратонам. Их 
возраст отражает период активного взаимодейст
вия океанической и континентальной плит с фор
мированием островных дуг и задуговых бассейнов.

В южной части Сибирского кратона присутст
вуют позднепротерозойские дайки и, местами, 
достаточно мощные терригенно-карбонатные се
рии также позднего протерозоя. В складчатых



Рис. 1. Тектоническая схема южной части Сибирского кратона.
1-2 -  архейско-нижнепротерозойские комплексы: 1 -  перекрытые осадочным чехлом, 2 -  обнажающиеся на поверх
ности в Бирюсинском (Б), Приморском (П), Тонодском (Е), Укучиктинском (У), Чуйском (Ч) и Шарыжалгайском (Ш) 
метаморфических выступах; 3-4 -  дорифейские рифтогенные вулкано-плутонические комплексы, преимущественно: 3 -  
вулканические, Акитканский (А), 4 -  плутонические; 5 -  граница распространения осадочных рифейских отложений 
пассивной континентальной окраины, включающих образования Прибайкальской (Пр) и Присаяно-Енисейской (П-Е) 
зон; 6 -  комплексы пассивной континентальной окраины в пределах прилегающей к кратону складчатой области (Па -  
Патомский, X -  Хамардабанский, К -  Китойкинский, Д -  Дербинский); 7 -  образования фанерозойских складчатых 
поясов; 8 -  краевая часть кратона; 9 -  разломы, включая предполагаемые; 1 0 -  местоположение рис. 2-4.

образованиях, обрамляющих с юга кратон, уста
новлены офиолиты и ассоциирующие с ними ост- 
роводужные вулканогенно-терригенные серии, 
возраст которых в основном соответствует ин
тервалу 650-510 млн. лет [22, 31], в то же время 
известен Ильчирский офиолитовый пояс с возра
стом 1000 млн. лет [31] и островодужные образо
вания Байкало-Муйского пояса с возрастом око
ло 830 млн. лет [12].

Из отмеченных выше комплексов наименее 
изучены дайковые рои. Этим роям и уделено ос
новное внимание в предлагаемой статье.

Общая геологическая ситуация
Западный блок Сибирского кратона в послед

ние годы рассматривается в качестве самостоя

тельного кратона, получившего название Анга- 
ро-Анабарского [19], в то же время для южной 
его части нередко используется термин “Ангар
ский кратон или блок”. Он ограничен с юго-запа
да Главным Саянским разломом, а с юго-востока -  
Приморским разломом (рис. 1), граница же с Ал
данским кратоном проводится по Жуинскому раз
лому. Преобладающая часть кратона перекрыта 
осадочными платформенными отложениями эо- 
кембрия-палеозоя. Метаморфические и магма
тические образования кристаллического фунда
мента обнажаются в пределах Анабарского щита 
и краевых выступах южной части кратона.

Краевая часть Ангаро-Анабарского кратона 
имеет достаточно сложное строение. В ее преде
лах выделяется несколько зон или блоков, разме
ры и характер эволюции которых часто являются



предметом дискуссии. Для таких блоков авторы 
сознательно не употребляют встречающиеся в 
литературе генетические термины, поскольку 
природа этих зон нуждается в коренном пересмо
тре. По составу, характеру метаморфических 
преобразований и структурной эволюции можно 
выделить три типа таких зон или блоков: мета
морфические выступы, вулкано-плутонические 
пояса и опущенные краевые части кратона с ши
роким развитием неопротерозойских терриген- 
но-карбонатных осадочных серий.

1. Метаморфические выступы  характеризу
ются высокой степенью метаморфизма (амфибо
литовая и гранулитовая фации) и сложной, часто 
многоэтапной структурной переработкой (см. 
рис. 1). В восточной части рассматриваемой тер
ритории выделяются несколько метаморфичес
ких выступов, имеющих относительно неболь
шие размеры и трассирующих границу Ангаро- 
Анабарского кратона. Считается, что наиболее 
древние образования в пределах выступов отно
сятся к позднему архею и раннему протерозою 
[4], поскольку метаморфические серии прорывают
ся гранитоидами с возрастом 2060 [8] и 1860 млн. 
лет [11] и перекрываются нижнерифейскими оса
дочными образованиями [6].

К наиболее крупным выступам относится Ша- 
рыжалгайский блок, сложенный, в основном, до- 
рифейскими метаморфическими и магматически
ми комплексами. По существующим представле
ниям, структура блока определяется сложным 
сочетанием гранито-гнейсовых куполов и участ
ков межкупольного пространства, выполненных 
разнообразными гнейсами, метабазальтами и по
родами супракрустального комплекса, представ
ленными высокоглиноземистыми гнейсами, мра
морами и железистыми кварцитами. Возраст ме
таморфических пород традиционно считается 
архейским на основании немногочисленных изо
топных датировок (К-Аг, Rb-Sr, в меньшей мере 
U-Pb -  циркон методы) и геологических соотно
шений [1]. Изотопные исследования последних 
лет в восточной части блока [18] показали, что 
основные магматические и метаморфические со
бытия имели место в конце палеопротерозоя 
(1.8-1.9 млрд, лет), в то же время модельный воз
раст древнего протолита соответствует позднему 
архею (2.6-2.7 млрд, лет) и раннему палеопроте
розою (2.2-2.4 млрд, лет), т.е. предполагаемый 
раннеархейский возраст древнего субстрата по
ставлен под серьезное сомнение.

Северо-западнее располагается Бирюсинский 
выступ, сложенный разнообразными метамор
фическими породами. Степень метаморфизма в 
основном соответствует амфиболитовой фации, 
однако местами присутствуют реликты гранули- 
тов, а на отдельных участках отмечается зональ
ный метаморфизм кианит-силлиманитового ти

па. В составе выступа предлагается выделять две 
основные серии пород [17]: архейскую гнейсовую 
и нижнепротерозойскую метаморфическую тер- 
ригенно-карбонатную. Сразу следует отметить, 
что и соотношения между толщами, и их предпо
лагаемый возраст являются предметом оживлен
ных дискуссий в связи с практически полным от
сутствием валидных изотопных датировок. Более 
молодые рифейские терригенно-карбонатно-вул- 
каногенные толщи, метаморфизованные в РТ-ус- 
ловиях зеленосланцевой фации, будут рассмотре
ны при описании Присаяно-Енисейской зоны.

2. Вулкано-плутонические пояса, предста
вителем которых является Северо-Байкальский 
(Акитканский) пояс, протягивающийся вдоль гра
ницы Байкальской складчатой области и Сибирской 
платформы [2,8] на расстояние свыше 2000 км. По
яс сложен вулканитами преимущественно кисло
го состава, с подчиненным количеством пород ос
новного и среднего состава, ассоциирующими с 
красноцветными озерными и морскими мелко
водными отложениями, включающими конгло
мераты, гравелиты, песчаники, алевролиты и 
туффиты, а также гранитоидами, среди которых 
наиболее характерными являются граниты рапа- 
киви приморского комплекса [2]. Рассматривае
мые образования залегают со структурным несо
гласием на осадочно-вулканогенных толщах ран
него протерозоя, коррелируемых с породами 
сарминской серии Западного Прибайкалья.

3. Зоны, представлявшие собой опущенные 
участки кратона и характеризующиеся широким 
распространением неопротерозойских, реже мезо- 
протерозойских карбонатно-терригенных толщ 
миогеосинклинального типа, известны и в вос
точной, и в западной части рассматриваемого ре
гиона. Степень дислоцированности и метамор
физма толщ, как правило, значительно более 
низкая по сравнению с комплексами метаморфи
ческих выступов и позволяет надежно реконстру
ировать первичную природу пород. В пределах 
зон встречаются блоки с более высокой степе
нью метаморфизма, которые интерпретируются 
как выходы более древнего фундамента.

Можно выделить три такие зоны в южной крае
вой части Ангаро-Анабарского кратона (см. рис. 1): 
Патомскую, Прибайкальскую и Присаяно-Ени- 
сейскую.

П а т о м с к а я  з о н а  характеризуется наи
большими размерами и сложена миогеосинкли- 
нальными толщами так называемой патомской 
серии рифея, среди которых располагаются упо
мянутые выше высокометаморфические блоки, 
интерпретируемые как выступы архейского или 
палеопротерозойского фундамента. Большинст
во исследователей признает, что в пределах зоны 
наблюдается полный и практически непрерыв
ный разрез среднего и верхнего рифея.



Наиболее ранние процессы растяжения, про
явившиеся в раннем рифее, устанавливаются в 
пределах Патомского нагорья по наличию ком
плекса пород, которые по своему вещественному 
составу соответствуют рифтогенным. Этот уро
вень начинается с образований медвежевской 
свиты. Формирование ее происходило после ран
непротерозойской стабилизации района и накоп
ления продуктов переотложенных кор выветри
вания (пурпольский кварцитовый уровень). Судя 
по набору пород, в ее составе выделяется не
сколько типов разрезов, формировавшихся в раз
личных геодинамических обстановках. Накопле
ние толщ песчано-конгломератового состава и их 
чередование с основными вулканитами, резкое 
изменение мощностей указывают на условия 
формирования их в рифтовом режиме. В страто
типическом разрезе по р. Большая Чуя Патом- 
ской зоны в составе свиты значительный объем 
принадлежит эффузивам основного и среднего 
состава. Для них характерны повышенные содер
жания щелочей, а по петрохимическому составу 
они близки базальтам и андезибазальтам.

Другой тип разреза, устанавливаемый для 
большей части распространения медвежевской 
свиты в пределах Чуйского и Нечерского подня
тий (см. рис. 1), характеризуется развитием тон
кослоистых туфопесчаников с прослоями желе
зистых кварцитов. Судя по особенностям разре
зов и характеру распространения образований 
медвежевской свиты, можно полагать, что фор
мирование ее происходило в начальную стадию 
формирования пассивной континентальной окра
ины, когда в условиях растяжения возникали 
рифтогенные впадины и участки со спокойными 
условиями осадконакопления.

Одновременно с образованием вулканогенно
осадочных толщ происходило становление даек и 
силлов габброидов нормальной щелочности и ди
оритов, объединяющихся в чайский комплекс. 
Они прорывают нижнерифейские (пурпольскую 
и медвежевскую свиты) и отсутствуют в разрезах 
балаганахской серии среднего рифея.

Среднерифейские образования залегают со
гласно на медвежевской свите в контурах грабе
нов и с размывом за их пределами, а участками 
располагаются непосредственно на раннепроте
розойских комплексах. Это указывает на то, что 
площадь осадконакопления в это время значи
тельно расширилась и охватила прилегающие 
пространства в контурах Байкало-Патомского 
нагорья. При этом устанавливается, что нижние 
элементы разреза накапливались неравномерно 
и их формирование контролировалось зонами 
крупных разрывных нарушений. Выше этого 
уровня располагаются толщи, имеющие флишо- 
идное строение. Характер фациальных измене
ний в образованиях этого возрастного уровня

указывает на то, что осадконакопление происхо
дило в шельфовых условиях обширного окраин
ного бассейна и пластический материал в него по
ступал с прилегающих участков кратона.

Последующая история развития региона вплоть 
до конца рифея связана с дальнейшей эволюцией 
пассивной континетальной окраины и характеризу
ется накоплением карбонатно-терригенных обра
зований. Осадконакопление осуществлялось в ус
ловиях, соответствующих дистальному и прокси
мальному шельфу с формированием клиноформ, 
частично континентальному склону и континен
тальному подножью.

П р и б а й к а л ь с к а я  з она ,  расположенная 
вдоль северо-западного берега оз. Байкал (см. 
рис. 1), характеризуется значительным распрост
ранением неопротерозойских отложений, объе
диняемых в байкальскую серию, с максимальной 
мощностью до 3.5 км. В качестве фундамента не
опротерозойских отложений выступают мета- 
морфизованные терригенные отложения сармин- 
ской серии, для которой предполагается палео- 
протерозойский возраст, и граниты рапакиви 
приморского комплекса, которые, как упомина
лось выше, входят в состав Северо-Байкальского 
вулкано-плутонического пояса.

П р и с а я н о-Ен и с е й с к а я  з о н а  (см. рис. 1) 
является наиболее протяженной, и в данной ста
тье мы рассматриваем только юго-восточную ее 
часть. В пределах зоны выделяются метаморфи
ческие выступы (Бирюсинский, Канский) и не
сколько так называемых прогибов, в строении 
которых большую роль играют неопротерозой- 
ские, в меньшей степени мезопротерозойские 
осадочно-вулканогенные образования, характе
ризующиеся метаморфизмом, не превышающим 
в большинстве случаев уровня зеленосланцевой 
фации.

Образования верхнего рифея, выполняющие 
Присаяно-Енисейскую зону, выделяются в объе
ме карагасской серии общей мощностью от 1100 
до 3700 м. В основании разреза располагаются ба
зальные слои, формировавшиеся в континен
тальных и лагунных условиях и представленные 
красноцветными конгломератами, косослоисты
ми песчаниками и алевролитами, реже песчанис
тыми доломитами. Выше следуют карбонатно- 
терригенные и карбонатные образования, отла
гавшиеся в аридных условиях. Завершается разрез 
накоплением терригеных флишоидных и кремнис- 
то-терригенно-карбонатных образований с повы- 
шеной фосфатностью. Отложения оселковой се
рии залегают трансгрессивно на разных горизон
тах подстилающих свит карагасской серии. 
Последующие события тектонической перест
ройки сопровождались внедрением пластово-се
кущих диабазов нерсинского комплекса. Состав и 
закономерности размещения типов пород кара-



гасской серии указывают на их образование в 
пределах Присаяно-Енисейского краевого опус
кания [5], которое отождествляется с пассивной 
континентальной окраиной.

Позднерифейские образования, синхронно 
формировавшиеся на юге Сибирского кратона в 
пределах Прибайкальской и Присаяно-Енисей- 
ской зон, были разделены субмеридиональной зо
ной стабильного стояния (см. рис. 1 ), в пределах 
которой верхнерифейские осадочные толщи от
сутствуют либо имеют незначительную ̂ мощ
ность.

Заканчивая краткий обзор строения краевой 
части Ангаро-Анабарского кратона, следует спе
циально остановиться на характере и степени 
воздействия более поздних каледонских и герцин- 
ских событий на древние образования. Каледон
ские события, связанные с коллизией микрокон
тинентов, фрагментов островных дуг и задуговых 
бассейнов и кратона, проявлены вдоль всей гра
ницы кратона, однако их воздействие на породы 
фундамента проявлено по-разному. Наиболее ин
тенсивно магматические и метаморфические 
процессы проявились вдоль юго-восточной гра
ницы, вызвав внедрение гранитоидных плутонов 
и рост гранито-гнейсовых куполов. Не менее ин
тенсивны и герцинские внутриконтинентальные 
процессы, обусловившие формирование круп
нейшего в регионе Ангаро-Витимского батолита. 
В юго-восточной части кратона воздействие бо
лее поздних процессов отмечается только в узкой 
полосе краевой зоны, несмотря на то, что степень 
каледонского метаморфизма, обусловленного 
процессами коллизии, достигает гранулитовой 
фации.

Краткое описание дайковых роев 
краевой части кратона

В пределах рассматриваемой краевой части 
фундамента кратона дайки, силлы и маломощ
ные штоки диабазов и габбро-диабазов пользу
ются достаточно широким распространением. 
При этом выделяется несколько полей интенсив
ного проявления базитового магматизма, или так 
называемых дайковых роев. В пределах зон, сло
женных слабодеформированными и слабомета- 
морфизованными толщами, субвулканиты тесно 
ассоциируют с силлами и лавовыми потоками.

Проблема выделения разновозрастных этапов 
внедрения даек стоит в настоящий момент очень 
остро. Причинами этого являются незначитель
ное количество геохронологических датировок 
(только К-Аг и Rb-Sr методы), валидность кото
рых вызывает изрядное сомнение; различная сте
пень более поздних метаморфических преобразо
ваний на разных участках и редкость наблюдений 
непосредственных взаимоотношений разновоз

растных даек. Кроме того, отчетливо выделяется 
несколько разновозрастных генераций дайковых 
тел, при этом возрастные перерывы между эпо
хами внедрения порций базитовой магмы могли 
быть весьма существенными. Достаточно опреде
ленно можно говорить о верхнем возрастном пре
деле внедрения дайковых роев по геологическим 
соотношениям. Нигде на изученной территории 
дайки не прорывают вендские отложения (мот- 
ская и оселковая серии). Гораздо менее ясен во
прос о нижней возрастной границе проявления 
основного магматизма.

Географически и по отношению к определен
ным геологическим структурам можно выделить 
несколько полей распространения дайковых ро
ев: Северо-Байкальское, Шарыжалгайское и 
Присаянское (см. рис 2-4).

Северо-Байкальское поле. В пределах Акит- 
канского и Байкальского хребтов, пространст
венно совпадающих с Северо-Байкальским вул
кано-плутоническим поясом, отмечается боль
шое количество даек, реже силлов габбро- 
диабазов. Они имеют дискретное распростране
ние и часто группируются в зоны и пояса. Как 
правило, это одиночные дайки с четкими заль- 
бандами, хотя иногда у крупных тел отмечаются 
несколько расплывчатые контакты с гранитами. 
Редко устанавливается сложное строение даек, 
соответствующее понятию дайка в дайке (верхо
вье р. Савкиной, Акитканский хребет). Протя
женность даек достигает 5-8 км при мощности до 
50 м. Они располагаются среди гранитоидов 
ирельского и приморского комплексов, осадоч
но-вулканогенных образований акитканской се
рии, а также среди метаморфических толщ ран
него протерозоя (рис. 2). Степень вторичных из
менений габбро-диабазов неравномерная. Для 
даек Байкальского хребта отмечаются сильные 
вторичные изменения. Габбро-диабазы Акиткан- 
ского хребта в приплатформенной части практи
чески не изменены и имеют свежий облик, но по 
мере приближения к крупным разломам на вос
ток испытывают разную степень динамомета- 
морфического преобразования вплоть до амфибо- 
ловых сланцев. Эти изменения вызваны каледон
скими тектоническими движениями. Прорывание 
дайками вулканогенно-терригенных отложений 
Северо-Байкальского пояса, а также перекрытие 
их карбонатно-терригенными отложениями бай
кальской серии позволяют ограничить время вне
дрения даек интервалом 1800-800 млн. лет. Силь
ные вторичные изменения диабазов, приводящие 
нередко к полному исчезновению первичных маг
матических минеральных парагенезисов, сильно 
затрудняют более точное датирование возраста 
даек.

Присаянское поле. В пределах Присаянской 
зоны выделяются три возрастные группы даек



Рис. 2. Геологическая схема Кочериковского участка Прибайкальской зоны.
1 -  четвертичные отложения; 2 -  терригенные отложения сарминской серии (PRi); 3 -  гранитоиды приморского ком
плекса (PR[); 4 -  дайки диабазов и габбро-диабазов; 5 -  разрывные нарушения, задокументированные (а) и предпола
гаемые (б); 6 -  элементы залегания. На врезке показано географическое положение участка. Местоположение рис. 2 
см. на рис. 1 .

[13]. Наиболее древний считающийся палеопро- 
терозойским арбанский комплекс представлен 
отдельными дайками и небольшими штоками ме- 
таморфизованных диабазов и габбро-диабазов. 
Данные по составу даек и их распространенности 
в регионе очень скудны.

Ангаульский дайковый пояс распространен в 
пределах Ийско-Урикской структуры и представ
лен дайковыми и силловыми телами диабазов и 
габбро-диабазов, а также более редкими пикри- 
товыми порфиритами, для которых имеются от
дельные К-Аг и Rb-Sr датировки возрастных ин
тервалов: 1550-1650 и 1000-1200 млн. лет [3, 13]. 
Степень вторичных изменений диабазов, как пра

вило, достаточно высокая, с нередким полным за
мещением магматических минеральных параге
незисов. Породы основного состава являются пе
реходными между толеитовой и субщелочной 
сериями. Для них характерны умеренные содер
жания ТЮ2 (0.7-1.3%) и варьирующие содержа
ния К20  (0.4—1.4%). Выделяемая в качестве от
дельной серии группа высококалиевых базитов, 
распространенных локально и включающих лам- 
проиты [14], возможно, близка по времени внед
рения вышеописанным базитам, однако считает
ся более молодой на основании единичной Rb-Sr 
изохроны по валу пород с интенсивными вторич
ными изменениями (1268 ±12 млн. лет [14]).
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Рис. 3. Геологическая схема среднего течения р. Бирюса (составлена с использованием материалов Г.А. Белозерова, 
Т.В. Горбовской).
1 -  гранитоиды саянского комплекса раннего протерозоя; 2 ,3  -  верхний рифей -  карагасская серия: 2  -  шангулежская 
и тагульская (нижняя часть разреза) и 3 -  удинская свиты; 4 -  нерсинский комплекс долеритов (силлы и дайки) 
верхнего рифея; 5 -  разломы; 6 -  угловое несогласие (а), залегание слоистости (б). Местоположение рис. 3 см. на рис. 1.

Дайковые рои более молодого нерсинского 
комплекса, нередко тесно ассоциирующие с сил- 
ловыми комплексами, получили наиболее широ
кое распространение в пределах Присаянской зо
ны [3]. Пространственно диабазы развиты преиму
щественно в полях распространения отложений 
карагасской серии и слагают силлы, дайки и мел
кие штоки неправильной формы (рис. 3). Силлы 
нередко разделяют пачки пород различного ли
тологического состава. Изредка встречаются 
многоярусные силлы [3], при этом мощность от
дельных силлов может превышать 100 м. Дайки 
имеют преимущественно северо-западное на
правление (330°-340°), однако на отдельных уча
стках преобладающее направление простирания

меняется на северо-восточное. Протяженность 
закартированных даек самая разная -  от несколь
ких сотен метров до нескольких километров. 
Мощность даек варьирует от нескольких метров 
до сотни метров. Мощные тела нередко имеют 
дифференцированное строение [3]: краевые час
ти сложены микродиабазами, центральные же 
части характеризуются развитием габбро-диаба
зов. По химическому составу диабазы относятся 
преимущественно к субщелочной серии и харак
теризуются высоким содержанием ТЮ2 (2.3- 
3.8%) и повышенным -  К20  (0.5-2.0%). Главными 
породообразующими минералами являются пла
гиоклаз (А п40_60) и  клинопироксен, оливин встре
чается редко, в небольших количествах отмеча-
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Рис. 4. Схема тектонического строения южного края Сибирского кратона.
1-4 -  осадочный чехол, осадки: 1 -  кайнозойские, 2 -  мезозойские, 3 -  венд-среднекембрийские, 4 -  мезо-неопротеро- 
зойские; 5, 6 -  основные структурные единицы: 5 -  раннепротерозойские (цифра в кружке 1 -  Урикско-Ийский гра
бен), 6 -  архейско-раннепротерозойские (цифра в кружке 2 -  Онотский грабен); 7 -  Саяно-Байкальская складчатая 
область; 8 -  разломы; 9 -  основные районы развития дайковых роев; 10 -  точки взятия проб на палеомагнитные 
исследования; 11 -  участок Провал, детали строения дайковых тел см. на рис. 5. Местоположение рис. 4 см. на рис. 1.

ется биотит. Основной акцессорный минерал 
представлен титаномагнетитом. Степень вторич
ных преобразований варьирует очень сильно, и 
наряду с практически свежими диабазами можно 
наблюдать хлорит-эпидот-амфибол-плагиоклаз- 
карбонатные породы с отсутствием первичных 
минералов и магматических структур и текстур. 
Имеющиеся немногочисленные К-Ar и Rb-Sr да
тировки, выполненные в 60-70-х годах, попадают 
в интервал 500-1600 млн. лет и вызывают силь
ные сомнения в их достоверности.

Следует отметить, что степень петрологичес
кого и геохронологического изучения субвулка
нических образований очень низка и в большин
стве случаев ограничивается данными, получен
ными 20-30 лет назад. Разделение дайковых 
образований по возрасту опирается, главным об
разом, на особенности вторичных изменений маг
матических пород и возраст осадочных толщ, 
прорываемых дайками. Однако возрастная ха
рактеристика осадочных и вулканогенных обра
зований также далеко не бесспорна.

Дайковые рои Шарыжалгайского выступа
В пределах Шарыжалгайского массива (см. 

рис. 1 ) выделяется несколько полей распростра

нения даек (рис. 4). Большинство даек характери
зуется крутым падением, северо-западным про
стиранием и мощностью, варьирующей от 2 0 -  
30 см до 3-5 м. В редких случаях мощность даек 
достигает нескольких десятков метров. В услови
ях хорошей обнаженности некоторые дайки про
слеживаются по простиранию на 1-10 км. От
дельные дайки картируются практически по всему 
Шарыжалгайскому выступу. На рис. 5 продемон
стрированы некоторые особенности строения да
ек на отдельных репрезентативных участках. 
В бассейне реки Онот (см. рис. 4) преобладающее 
количество даек имеет северо-северо-западное 
простирание, совпадающее с направлением глав
ной системы разломов региона. Отдельные дайки 
прослежены на 7-8 км, причем по аэромагнит
ным данным их протяженность значительно 
больше и может достигать 12-15 км.

Практически все дайки в пределах Шарыжал
гайского выступа исследователи относят к нео- 
протерозойскому нерсинскому комплексу. Дан
ные же по изотопному возрасту даек, как отмеча
лось выше, отсутствуют. Поэтому в качестве 
дискриминантного признака для разделения даек 
на различные генерации использовались геологи
ческие соотношения и характер метаморфических
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Рис. 5. Детали строения дайковых тел на участке Провал.
1 -  мигматизированные гнейсы; 2 -  гнейсо-граниты; 3 -  долериты; 4 -  габбро-диабазы; 5 -  выплавки гранитов вблизи 
габбро-диабазов; 6  -  линия рассланцованного контакта; 7 -  элювий. Местоположение рис. см. на рис. 4.

преобразований. Степень низкотемпературного 
преобразования субвулканитов не может исполь
зоваться для возрастных построений, поскольку, 
как показывает опыт, диабазы, внедрявшиеся в 
обводненные осадочные породы, характеризуют
ся более интенсивными низкотемпературными 
метаморфическими изменениями, чем дайки в 
гранито-гнейсах. В то же время особенности вы
сокотемпературного метаморфизма можно ис
пользовать в качестве косвенного возрастного 
дискриминантного признака дайковых серий. 
В соответствии с этим признаком выделяются 
три генерации даек.

Линейные, прослеженные на десятки и сотни 
метров тела мелко-среднезернистых гранатовых 
амфиболитов с массивной текстурой, мощностью 
в 5-10 м, иногда до 100-200 м, интерпретируются 
нами как метаморфизованные дайки или более 
крупные субвулканические тела. Косвенным 
признаком в пользу такого предположения, наря
ду с линейной формой тел, могут служить следу
ющие наблюдения. В пределах западной части 
Шарыжалгайского блока был изучен шток сред
незернистых габбро-диабазов, центральные час
ти которого претерпели очень слабое метаморфи
ческое преобразование, в то время как на перифе
рии массива наблюдается сильное рассланцевание 
и образование гранатовых амфиболитов по габ- 
броидам. Ранее для западной части Шарыжалгай
ского блока были обоснованы два этапа мета
морфизма с разными РТ-трендами [15]. Более 
ранний этап характеризуется более высокими 
давлениями (до 1 2  кбар) и трендом, соответству

ющим изотермической декомпрессии. Более по
здний этап, достигающий РТ-условий гранулито- 
вой фации, отличается низкими давлениями (Р = 
= 3-6 кбар при температуре до 750°С). Возраст 
раннего высокобарического метаморфизма со
ставляет 1.88 млрд, лет (Sm-Nd минеральная изо
хрона, неопубликованные авторские данные), 
данные же по низкобарическому этапу метамор
физма отсутствуют. Таким образом, метаморфи
зованные дайки, представленные в настоящее 
время гранатовыми амфиболитами, отражают, 
вероятно, один из наиболее ранних этапов рифто- 
генеза в пределах рассматриваемого региона.

Реже встречаются дайки, также претерпевшие 
высокотемпературные метаморфические изме
нения, однако характеризующиеся частичной или 
полной сохранностью магматических структур и 
текстур и безгранатовыми, как правило, двупи- 
роксеновыми минеральными ассоциациями. Се
рия таких даек была изучена в пределах обнаже
ния Провал (см. рис. 5), где отчетливо выделяют
ся две генерации субвулканических тел. Ранние 
крутые дайки секут гранито-гнейсы, подплавляя 
вмещающие породы в зоне контакта. Особеннос
ти взаимоотношения даек с вмещающими поро
дами отчетливо показывают, что внедрение бази- 
товой магмы происходило в кульминационную 
фазу метаморфизма или на ранней ретроградной 
стадии. Продолжающиеся деформации метамор
фических пород обусловили будинирование дай
ки и пересечение ее выплавленным гранитным 
материалом (см. рис. 5-1, 5-2). В другом обнаже
нии, расположенном приблизительно в 5 км юж-



Таблица 1. Представительные составы неопротерозойских габбро-диабазов Шарыжалгайского выступа

Образец
8916 8924 8326 9101 9217 8918 8920 8925 81606

1 2 3 4 5 6 7 8 9 ~~
Si02 47.79 49.75 46.03 48.38 49.97 49.52 49.91 54.66 . 48.63 ~~
Ti02 0.48 0.94 0.34 0.83 0.61 1.06 1.39 1.54 0.76
ai2o3 12.50 14.23 11.95 14.40 15.15 14.05 13.85 13.70 16.05
Fe20 3 1.24 0.99 1.43 3.05 2.83 2.07 2.57 3.46 1.77
FeO 9.09 10.64 9.22 8.43 6.98 11.08 10.36 11.37 9.74
MnO 0.17 0 . 2 1 0.18 0.19 0.15 0.18 0.16 0 .2 2 0.16
MgO 13.57 8.15 18.25 7.99 7.49 7.23 6 .8 8 3.21 7.57
CaO 10.90 12.58 8.69 11.71 12.04 11.15 10.95 8.43 10.33
Na20 1.40 1.84 1.35 1.48 1.80 2 .0 0 2.50 2.14 1.95
k2o 0 . 1 2 0.19 0.15 0.47 0 . 1 0 0.28 0.38 0.64 0.48
p2o5 0.04 0.06 0.05 0.05 0.05 0.06 0.08 0.07 0.08
h2o 2.65 0 .2 0 0.06 0.15 0.37 0.30 0.03 0.03 0.17
ППП 0.03 0.70 1.81 2.56 2.48 1.40 1.50 0.96 2.56
Сумма 99.98 100.48 99.51 99.69 1 0 0 .0 2 100.38 100.56 100.43 100.25
U 0.04 0.14 0.05 0.15 0.25 0 . 1 1 0.13 0.45 0.08
Th 0.16 0.62 0.4 0.9 0.82 0.36 0.52 1.15 0.39
Zr 23 24 24 55 46 2 1 72 1 0 0 54
Hf 0 .6 8 0.79 0.74 0.63 1 . 1 0 0.75 0.57 1.14 1.27
Та 0.09 0.14 0.08 0 .2 0 0.46 0.26 4.10 5.06 0 .2 0

Nb 1.16 1.84 0.93 1.82 2.28 2.55 5.38 5.16 3.54
Y 13.70 18.10 14.98 17.48 14.56 15.30 22.26 20.45 20.91
Pb 0.71 1.05 1.09 2.54 6.81 3.46 2.65 2.87 2.56
Sc 12.60 38.20 33.13 38.74 38.76 23.20 39.53 26.21 36.32
V 230 260 2 0 0 320 170 390 410 500 2 1 0

Cr 2 1 0 0 2 1 0 880 240 260 1 1 0 1 1 0 28 150
Ni 380 1 1 0 750 190 140 94 91 31 1 2 0

Co 73 63 78 55 44 75 65 59 57
Rb 1.92 4.16 3.49 17.57 6.83 0.81 8.60 10.84 7.42
Sr 65 1 0 1 41 1 1 0 129 207 327 1 0 0 233
Ba 69 35 56 104 132 47 44 2 0 0 315
La 3.15 3.45 3.59 5.65 5.97 4.45 4.97 12.65 8.97
Ce 6.46 8.53 7.96 12.19 11.67 10.80 12.80 27.75 17.63
Pr 0.80 1.24 1.15 1.61 1.53 1.60 2 . 1 0 3.44 2.23
Nd 3.74 6 .0 0 3.92 7.42 6.51 7.72 9.06 13.48 9.86
Sm 1 . 1 2 1.94 0.94 2.04 1.58 2.38 2.64 2.94 2.30
Eu 0.44 0.73 0.35 0.75 0.58 0.87 1 . 1 1 . 2 0.92
Gd 1.63 2.55 1.35 2.41 2 .0 2 2.50 3.22 3.25 2.79
Tb 0.32 0.47 0.27 0.46 0.36 0.47 0.57 0.53 0.50
Dy 2.27 2.99 1.81 2.73 2.37 2.85 3.40 0.06 3.26
Ho 0.53 0 .6 6 0.47 0.58 0.52 0.63 0.76 0 .6 6 0.72
Er 1.67 1.90 1.38 1.73 1.47 1.69 2 . 2 1 1.87. 2 . 2 1

Tm 0.27 0.31 0.25 0.32 0.28 0.28 0.39 0.32 0.39
Yb 1.63 1.84 1.80 1.87 1 .6 8 1.74 2.50 2.09 2.46
Lu 0.24 0.24 0.25 0.28 0.26 0.24 0.34 0.30 0.37

Примечание. 1-6 -  Габбро-диабазы толеитовой серии; 7-9 -  субщелочные габбро-диабазы. Петрогенные окислы приведены 
в весовых процентах, остальные элементы в г/т.
Определение основных петрогенных окислов выполнено в И ЗК  СО РАН методом силикатного анализа. Содержания редких, 
рассеянных и редкоземельных элементов определялись методом РФА в ГИН СО РАН, методом спектрального анализа в 
И ЗК  СО РАН и методом ICP-MS в ЦКП ИНЦ СО РАН.



нее участка Провал, наблюдается изгиб “слоев” в 
гнейсах (см. рис. 5-3), что также свидетельствует 
в пользу внедрения даек в разогретую толщу или, 
другими словами, в кульминационную стадию ме
таморфизма или в начальные фазы ретроградной 
стадии.

Дайки третьей генерации, мощностью 1.5-3 м, 
сложены относительно свежими диабазами, ха
рактеризующимися лишь низкотемпературными 
метаморфическими изменениями, иногда незна
чительными (развитие хлорита по пироксенам и 
карбоната по плагиоклазам), иногда существен
ными, приводящими к полному изменению мине
ралогического состава породы. Нередко наблю
даются отчетливо выраженные зоны закалки в 
краевых частях. Дайки чаще всего являются кру
топадающими, однако в некоторых случаях (см. 
рис. 5-3) они имеют пологое падение и конформ
ны гнейсовидности вмещающих пород.

Именно эти наиболее свежие дайки и являлись 
предметом детальных петрографических и геохи
мических исследований.

Особенности состава габбро-диабазов
Преобладающее количество даек сложено 

полнокристаллическими средне- и мелкозернис
тыми породами с офитовой или пойкилоофито- 
вой структурой. Это типичные диабазы и габбро- 
диабазы с варьирующими соотношениями глав
ных породообразующих минералов, среди кото
рых ведущую роль играют клинопироксен и пла
гиоклаз. В меньшей степени распространены 
оливин и пижонит. Типичным среди акцессорных 
минералов является титаномагнетит, в магнези
альных разностях пород встречается хромит в ви
де мелких включений в оливине.

Для геохимической характеристики дайковых 
тел было изучено более 1 2 0  проб габбро-диаба
зов. Составы наиболее представительных проб 
приведены в табл. 1 .

На классификационной диаграмме Zi/Ti02-  
Nb/Y [32] большинство фигуративных точек ис
следованных габбро-диабазов попадают в поле 
толеитовых базальтов (рис. 6 , А). Отдельные раз
ности габбро-диабазов соответствуют субщелоч
ным базальтоидам.

На дискриминационной диаграмме Zr/4 -  Nb х 
х 2 -  Y [26] (см. рис. 6 , Б) фигуративные точки 
габбро-диабазов образуют непрерывный тренд, 
протягивающийся из области базальтов срединно
океанических хребтов в поле внутриплитных ба- 
зальтоидов. При этом наиболее примитивные, не
дифференцированные толеиты (Mg# = 77; Ni = 750; 
Сг = 880 г/т, где Mg2+# = 100Mg2+/(Mg2+ + Fe2+) ло
кализованы в поле N-MORB, в то время как более 
Дифференцированные субщелочные габбро-доле-

Zr/Ti02 А

Рис. 6 . Петрогеохимические особенности габбро- 
диабазов нерсинского комплекса: А -  диаграмма 
Zr/Ti02 -Nb/Y [34], Б -  диаграмма Zr/4-Nb х 2-Y [28], 
В -  тренды нормированных содержаний РЗЭ в габ
бро-диабазах нерсинского комплекса.
1 -  субвулканические образования толеитовой серии;
2 -  диабазы субщелочного состава. Остальные услов
ные обозначения описаны в тексте.

риты (Mg# = 33.37; № < 21, Сг < 20 г/т) в большей 
степени отвечают составам E-MORB и WPT1.

Большинство толеитовых и субщелочных раз
новидностей исследованных габбро-диабазов име-

1 Принятые в тексте и на диаграммах сокращения: N-MORB -  
“нормальные” базальты срединно-океанических хребтов; 
E-MORB -  “обогащенные” базальты срединно-океаничес
ких хребтов; VAB -  базальты вулканических дуг; WPT -  
внутриплитные толеиты; WPA -  внутриплитные андезиты.



Таблица 2. Рифейско-раннепалеозойские палеомагнитные полюсы для юга Восточной Сибири

Объекты Возраст
Координаты объекта Палеомагнитный полюс

Широта, ° Долгота, ° Широта, ° Долгота, ° °^95

I. Нерсинский комплекс R 3 52.0 103.0 -7.2 2 0 .8 5.0 '
II. Нерсинский комплекс R 3 52.0 103.2 - 6 .1 33.2 10.4
III. Игниканская свита R 3 58.4 135.5 16.4 23.2 2.9
IV. Нельканская свита R 3 58.9 134.9 13 35 3.2
V. Шаманская свита V-€, 52.1 103.8 -32 6 6 7.0
VI. Миньская свита V--G, 58.0 1 1 0 . 0 -33 37 10.5
VII. Пестроцветная свита V-€, 61.0 126.8 -17 65 4.5
Пояснения. (Х9 5  -  овал доверия палеомагнитного полюса.
I, II -  оригинальные данные; III, IV -  по [9]; V, VI -  по [24]; VII -  по [23] (см. рис. 8 ).

ют субпараллельные тренды распределения ред
коземельных элементов (см. рис. 6 , В). Низкие со
держания РЗЭ, характерные для большинства 
толеитовых разностей, в целом, типичны для нор
мальных базальтов срединно-океанических хреб
тов. В некоторых толеитах отмечаются повы
шенные концентрации РЗЭ, достигающие уровня 
10-15 хондритовых норм и отвечающие обога
щенным разновидностям типа E-MORB.

Уровни содержаний и тренды распределения 
РЗЭ в субщелочных базальтоидах также варьи
руют в диапазоне N-MORB-E-MORB, однако 
большая часть субщелочных разностей отвечает 
составам обогащенных базальтов срединно-океа
нических хребтов. Геохимические характеристи
ки исследованных габбро-диабазов позволяют 
предполагать, что формирование инициальных 
расплавов для субвулканических образований то- 
леитовой и субщелочной серий происходило в 
пределах обогащенного литосферного очага.

Палеомагнитные исследования
Как уже отмечалось выше, многие дайки тре

тьей генерации претерпели слабые вторичные 
изменения и поэтому являются благоприятным 
объектом для палеомагнитных исследований. Во
прос же о положении рассматриваемого Ангар
ского блока является принципиально важным для 
тектонических реконструкций эволюции супер
континента. В настоящее время существуют до
статочно надежные данные для временного ин
тервала поздний венд-ранний кембрий [24]. Для 
более раннего периода есть данные только для 
Алданского блока [9], при этом жестко зафикси
рованная относительная позиция Алданского и 
Ангарского блоков далеко не очевидна (см. табл. 2). 
В связи с этим были изучены ориентированные 
образцы по трем объектам, удаленным между со
бой более чем на 400 км: первый расположен на 
юго-западном побережье оз. Байкал, второй -  на

р. Китой, третий -  на р. Онот (см. рис. 4). При па
леомагнитных исследованиях нестратифициро- 
ванных объектов принципиально важными явля
ются относительная ненарушенность их положе
ния после момента формирования и отсутствие 
существенного наклона тектонических блоков, 
вмещающих эти объекты. Комплекс геологичес
ких данных позволяет предполагать, что в нашем 
случае эти условия соблюдены. Во-первых, от
сутствуют геологические и геохронологические 
данные о проявлении достаточно серьезных фа- 
нерозойских тектонических событий в пределах 
Шарыжалгайского выступа, которые могли бы 
свидетельствовать о значимом изменении поло
жения разных фрагментов этого блока. Во-вто
рых, субгоризонтальность отложений перекры
вающей мотской серии свидетельствует о том, 
что значимых наклонов всего блока в фанерозое 
также не происходило.

Результаты исследований показывают следу
ющее. Диабазы характеризуются поликомпо- 
нентным составом естественной остаточной на
магниченности. На рис. 7 продемонстрированы 
основные варианты экспериментов по размагни
чиванию ориентированных образцов. Вязкая 
компонента генерируется современным магнит
ным полем Земли, так как ее направление совпа
дает с направлением перемагничивания на участ
ках отбора проб [10]. Она снимается уже в самом 
начале экспериментов до температуры 200°С или 
переменным магнитным полем до 100 эрстед. Ме- 
тахронная (наложенная) естественная остаточная 
намагниченность располагается в средних интер
валах температур, имеет крутые отрицательные 
направления векторов (склонение Dф = 300° и на
клонение / ср = -60°) и, в основном, фиксируется 
только на первом объекте и частично на втором 
(обр. 1, 2). Ее влияние существенным образом ис
кажает ход экспериментов по выделению естест
венной остаточной намагниченности первичной 
природы. Первичная естественная остаточная на-



Рис. 7. Результаты палеомагнитных исследований позднерифейских диабазов нерсинского комплекса. 
Стереограммы: черные (светлые) кружки -  положительные (отрицательные) векторы естественной остаточной на
магниченности; треугольник -  начало эксперимента.
Диаграмма Зийдервельда: кружок (треугольник) -  проекции векторов естественной остаточной намагниченности на 
горизонтальную (вертикальную) плоскость. Описание см. в тексте.

магниченность, синхронная времени формирова
ния даек, выделяется в самом конце эксперимен
тов и однозначно устанавливается только на вто
ром участке по прямым, сходящимся в центре 
диаграммы Зийдервельда (обр. 22, 2). Как прави
ло, у большинства образцов направления первич
ной естественной остаточной намагниченности 
выделяются по методике пересечения кругов пе- 
ремагничивания (обр. 1, 2). Направления проти
воположной полярности встречены на третьем 
участке (обр. 216, 2). Среднее направление векто
ров первичной естественной остаточной намаг
ниченности равно: Dcp = 81°, Jcp = -5°, К = 15.3, 
(Х95 = 3.8.

В результате проведенных исследований впер
вые получен достаточно надежный позднерифей- 
ский палеомагнитный полюс для Ангарского 
блока. Настоящее палеомагнитное определение 
опирается на результат, полученный по 15 дай
кам, что в общей сложности составляет 71 обра
зец. Палеомагнитный полюс имеет координаты: 
Ф = -3.4°, А = 21.7° и овалы доверия: 0 , = 1.9°, 
© 2 = 3.8° в современной системе координат.

Существующие реконструкции для разных 
блоков Сибирского кратона на период поздний 
венд-ранний кембрий показывают относитель
ное сходство палеомагнитных полюсов (рис. 8 , Б). 
Однако для более раннего времени намечается их

существенное различие. Полученные нами палео- 
магнитные данные показывают те же субэквато
риальные широты, что и предполагались ранее, 
однако направления палеомеридианов существен
но отличаются для Ангарского и Алданского бло
ков (рис. 8 , А). Движение Ангарского и Алданско
го блоков с рифея до венда происходило, по-види
мому, за счет разворота их по часовой стрелке.

Дискуссия
Наиболее ранний надежно датированный этап 

растяжения фиксируется по образованию Севе
ро-Байкальского (Акитканского) вулкано-плуто
нического пояса. Л.А. Неймарком с соавторами 
[8 ] был обоснован раннепротерозойский возраст 
(1.82-1.87 млрд, лет, U-Pb по циркону, Sm-Nd ме
тоды) и рифтогенная природа вулканитов. Полу
ченные датировки очень хорошо согласуются с 
цифрами возраста процессов растяжения в вос
точной части Шарыжалгайского блока [18], фик
сируемых по внедрению чарнокитоидов (1.81- 
1.85 млрд. лет). Поэтому можно вполне уверенно 
говорить о широком проявлении процессов рас
тяжения в этой части кратона. При этом можно 
предполагать, что в юго-восточной части региона 
отражены процессы в верхних горизонтах коры, 
в то время как в пределах Шарыжалгайского вы
ступа фиксируются процессы растяжения в сред-



Рис. 8. Палеомагнитные реконструкции для Алданского и Ангарского блоков Сибирского кратона: А -  поздний ри- 
фей-венд, Б -  венд-ранний кембрий. Использованы материалы [9, 23, 24].
7 , 2 -  современные площади распространения комплексов раннего (7) и позднего (2) докембрия Сибирского кратона; 
3 -  направление палеомеридианов на север (стрелка) в местах отбора образцов (звездочка). I—VII -  точки отбора об
разцов (пояснения см. табл. 2 ).

них и верхних частях коры. Более того, в преде
лах Онотского и Урикско-Ийского грабенов (см. 
рис. 4) достаточно широко развиты метавулкани
ты контрастного состава и ассоциирующие с ни
ми грубообломочные осадки, которые нередко 
параллелизуются с акитканским комплексом [4]. 
Эти грабены большинством исследователей рас
сматриваются как самостоятельные троговые 
структуры. Однако вполне реален вариант, что 
формирование “грабенов” происходило после об
разования вулкано-плутонического пояса. В этом 
случае на фоне общего воздымания Шарыжал- 
гайского выступа и эродирования его верхних ча
стей вплоть до выхода на поверхность нижних го
ризонтов коры в отдельных опущенных блоках 
сохранились фрагменты более верхних горизон
тов. В пользу более широкого площадного рас
пространения рифтогенных процессов может 
свидетельствовать и то, что при бурении под оса
дочным покровом Ангаро-Анабарского кратона 
к северу от Шарыжалгайского выступа были об
наружены вулканиты, по составу схожие с акит- 
канскими.

Однако приводили ли процессы растяжения к 
расколу суперконтинента и образованию океаниче
ского пространства или растяжение ограничилось 
образованием внутриконтинентального рифта, 
сказать пока трудно в связи с недостаточностью 
данных. Отсутствие надежно идентифицирован
ных офиолитов и островодужных образований и 
осадочных серий пассивной окраины возрастного 
интервала 1800-1200 млн. лет в обрамлении Ан
гаро-Анабарского кратона может быть косвен
ным свидетельством в пользу внутриконтинен- 
тальной рифтовой природы Северо-Байкальско
го пояса.

Следующий этап рифтогенеза реконструиру
ется по внедрению дайковых серий как в юго-вос
точной (чайский комплекс), так и юго-западной

(ангаульский комплекс) краевых частях кратона. 
Их возрастная характеристика крайне неопреде
ленна, геологические же данные позволяют толь
ко ограничить верхний возрастной предел их вне
дрения рубежом 800-850 млн. лет. В пользу этого 
свидетельствует перекрытие даек терригенно- 
карбонатными отложениями байкальской и кара- 
гасской серий, для которых доказан позднери- 
фейский возраст [16]. Если Rb-Sr и К-Аг датиров
ки верны, то внедрение даек связано с гренвилл- 
ской орогенией (1100-1300 млн. лет). Дайки 
имеют субщелочной и щелочной состав, что пол
ностью соответствует начальным и ранним ста
диям рифтового процесса. Интересно то, что в 
прорываемых дайками рифейских отложениях 
распространены грубообломочные образования, 
отмечается пестроцветность осадков, карбонат
ные толщи практически отсутствуют. Можно 
предполагать, что обломочные толщи отражают 
этап рифтогенеза и раскола суперконтинента. 
Вышеописанный породный комплекс несогласно 
перекрывается терригенно-карбонатными отло
жениями шельфового типа байкальской и кара- 
гасской серий (возрастной интервал 850-650 млн. 
лет), соответствующих пострифтовой стадии.

Наиболее поздний этап дайкообразования 
(нерсинский комплекс) по возрасту соответствует 
венду и проявлен только в юго-западной краевой 
части кратона. По геологическим данным, внед
рение даек происходило в интервале 850-600 млн. 
лет. Дайки прорывают отложения карагасской 
серии позднерифейского возраста и перекрыва
ются осадками мотской серии эокембрия-нижне- 
го кембрия. Они проявлены в основном в юго-за
падной части кратона. По составу выделяются 
две серии даек: толеитово-субщелочная и щелоч
ная. Непосредственные соотношения разных по 
составу даек не наблюдались, однако более ин
тенсивный характер деформаций щелочных даек



позволяет предполагать более ранний возраст их 
внедрения- ® любом случае геохимические харак
теристики указывают на автономные источники 
мантийного субстрата.

Авторы статьи сознают, что имеющиеся в на
стоящий момент данные не достаточны для не
противоречивых и обоснованных реконструкций, 
в то же время они позволяют предположить сле
дую щ и й  сценарий раскола и эволюции древнего 
суперконтинента.

В конце палеопротерозоя произошло заложение 
и развитие крупной структуры -  Акитканского 
рифта. Несмотря на то, что процессы растяжения 
не приводили к полному расколу суперконтинента и 
образованию океанического пространства, эта ос
лабленная зона играла в дальнейшем важную 
роль при распаде суперконтинента.

В гренвиллское время (1300-1100 млн. лет) 
проявился следующий этап рифтогенеза, началь
ные стадии которого характеризовались широ
ким развитием дайковых роев по всей южной ок
раине Ангаро-Анабарского кратона. Полный 
раскол суперконтинента и образование Палео
азиатского океана с типичной пассивной окраи
ной атлантического типа произошли в позднем 
рифее (850-600 млн. лет). Шельфовые карбонат- 
но-терригенные отложения этого этапа, мощнос
тью 1-3 км, также отмечаются практически 
вдоль всей южной окраины кратона. Можно 
предполагать, что более мощные (5-12 км) тер- 
ригенно-карбонатные отложения, распростра
ненные вдоль границы кратона в пределах склад
чатого пояса (Китойкинская, Хамардабанская и 
Патомская зоны, см. рис. 1), могли быть отложе
ниями подножья континентального склона. Эти 
отложения, относимые к слюдянской, ольхон- 
ской и китойкинской сериям, зонально метамор- 
физованы (до гранулитовой фации) и долгое вре
мя на основании высокой степени метаморфизма 
рассматривались в качестве раннепротерозой
ских и даже позднеархейских. Исследованиями по
следних лет [1, 30] было установлено, что возраст 
метаморфизма раннепалеозойский (460-480 млн. 
лет), вопрос же о возрасте протолита остался от
крытым. Однако тип толщ (карбонатный и тер- 
ригенно-карбонатный) не противоречит их отне
сению к осадкам пассивной окраины. Следует 
также отметить, что в пределах складчатой обла
сти, примыкающей к кратону, известны офиоли- 
ты с возрастом 1 0 0 0  млн. лет [31] и островодуж- 
ные образования с возрастом 700-800 млн. лет 
[12]. В то же время офиолиты и островодужные 
образования этого этапа распространены очень 
ограниченно, поэтому нельзя полностью исклю
чать, что они расположены в пределах экзотиче
ских блоков, аккретированных к краю кратона в 
палеозое.

Третий этап рифтогенеза, характеризующий
ся внедрением даек преимущественно толеитово-

го состава с возрастным интервалом 650-600 млн. 
лет, широко проявлен в юго-западной окраине 
кратона. По реконструкциям для других крато- 
нов именно этот период соответствует расколу 
Родинии [21, 29]. Однако отсутствие признаков 
коллизионных процессов довендского этапа, на
ряду с приведенными выше построениями, позво
ляет считать, что внедрение даек не связано с рас
колом суперконтинента, а соответствует крупной 
тектонической перестройке в зоне сочленения 
океан-континент. Принимая во внимание то, что 
большинство офиолитовых поясов и ассоцииру
ющих с ними островодужных образований север
ной части Центрально-Азиатского складчатого 
пояса, примыкающей к Сибирскому кратону, име
ет возраст 620-530 млн. лет [22, 31], вполне кор
ректным может быть предположение о том, что 
тектоническая перестройка была связана с фор
мированием систем островных дуг и окраинных 
морей, соответствующим переходу от пассивной 
к активной окраине. Другими словами, процессы 
рифтогенеза могли быть связаны с массовым раз
витием задуговых бассейнов и комплементарных 
островных дуг.

Приведенные построения хорошо согласуют
ся с большинством реконструкций Родинии на пе
риод 700-600 млн. лет (например, [28, 29]), в кото
рых южная часть Сибирского кратона представ
ляет собой окраину суперконтинента.

Заключение
Приведенные в статье материалы по дайкам 

основного состава южного обрамления Ангаро- 
Анабарского кратона являются, по существу, 
предварительной сводкой, позволяющей наме
тить дальнейшие первоочередные исследования. 
Несмотря на множество нерешенных проблем, 
основной из которых является точное датирова
ние, докембрийский возраст даек, равно как и их 
широкое распространение в краевой части крато
на, не вызывают сомнений. Характер геологиче
ских соотношений, особенности состава и мета
морфических преобразований позволяют выде
лить три разновременные генерации даек.

Наиболее древние метаморфизованные в ам
фиболитовой и гранулитовой фациях дайки 
встречаются спорадически и представлены в на
стоящий момент линейными телами гранатовых 
амфиболитов. При отсутствии изотопных дати
ровок можно только предполагать раннепроте
розойский возраст их внедрения.

Дайки второй генерации распространены бо
лее широко. Они встречаются как в виде отдель
ных тел, так и дайковых роев на некоторых уча
стках. По своему составу дайки соответствуют 
субщелочным и щелочным базальтам. В юго-за
падной краевой части кратона субвулканические 
тела метаморфизованы в РТ-условиях низкоба



рической амфиболитовой и гранулитовой фаций, 
нередко будинированы. В юго-восточной крае
вой части кратона дайки наряду с вмещающими 
их отложениями метаморфизованы преимущест
венно в РТ-условиях эпидот-амфиболитовой фа
ции. По характеру геологических соотношений 
возраст даек попадает в интервал 1820-850 млн. 
лет. Они прорывают вулканогенные отложения и 
комагматичные граниты Акитканского пояса, 
имеющего возраст 1820-1870 млн. лет, и пере
крываются терригенно-карбонатными отложе
ниями шельфового типа байкальской серии, име
ющими позднерифейский возраст.

Дайки третьей генерации и комагматичные им 
силлы и эффузивы задокументированы только в 
юго-западной части кратона, где они распростра
нены очень широко, образуя рои. В большинстве 
случаев дайки являются очень свежими с незна
чительной степенью вторичных низкотемпера
турных изменений. По химическому составу дай
ки соответствуют толеит-субщелочной серии и 
нередко имеют геохимические характеристики 
базальтов N-MORB типа. Имеющиеся изотопные 
данные по дайкам крайне незначительны и вряд 
ли являются валидными. Предполагаемый вре
менной интервал внедрения -  650-600 млн. лет -  
определяется по прорыванию дайками верхнери- 
фейских шельфовых отложений карагасской се
рии и перекрытию их венд-нижнекембрийскими 
терригенно-карбонатными отложениями мот- 
ской серии. В пользу вендского возраста свиде
тельствуют также данные палеомагнитных ис
следований даек. Полученный для даек полюс со
ответствует экваториальным широтам, что 
находится в хорошем соответствии с палеомаг- 
нитными данными по верхнедокембрийским оса
дочным образованиям краевой части Ангаро- 
Анабарского кратона.

Предварительный синтез данных по дайковым 
роям, а также возрасту и распространению кар- 
бонатно-терригенных отложений шельфового 
типа позволяет предполагать, что формирование 
дайковых роев второй генерации, предположи
тельно с возрастом около 1 0 0 0  млн. лет, связано с 
расколом суперконтинента Родинии и раскрыти
ем Палеоазиатского океана. Период 850-650 млн. 
лет соответствовал стадии пассивного раскрытия 
океана с накоплением достаточно мощных оса
дочных серий пассивной континентальной окраи
ны. Массовое внедрение даек преимущественно 
толеитового состава, вероятно, было связано с 
мощной тектонической перестройкой в зоне сочле
нения океан-континент, обусловленной сменой 
пассивного режима развития активным. В пользу 
этого может свидетельствовать тот факт, что 
большинство офиолитовых комплексов и ассоци
ирующих с ними островодужных образований 
Центрально-Азиатского складчатого пояса, 
формирование которых связывается с эволюци

ей Палеоазиатского океана, имеют возраст 630- 
520 млн. лет.

Исследования выполнены при финансовой 
поддержке Российского фонда фундаментальных 
исследований (проекты 98-05-65105, 99-05-64892, 
00-15-98576).
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Abstract—Precambrian basic dike swarms were examined within the southern flanking area of the Siberian 
craton. Several dike generations were discriminated based on their relationships and grade of metamorphism. 
The pre-Vendian metamorphosed dikes composed of subalkaline basalts and tholeiites are distributed in the 
Baikal and Sayan regions. The pre-Late Vendian, predominantly fresh dikes are widely distributed in the Sayan 
region and the Sharyzhalgai metamorphic high. In terms of composition, they correspond to N-MORB and 
E-MORB tholeiites. It is assumed that the dikes of the earlier generation are related to the continental breakup 
and the initial opening of the Paleo-Asian ocean. The dikes of the younger generation reflect the epoch of global 
tectonic restructuring related to a transition from a passive-margin to on active-margin regime in the zone of 
interaction between oceanic and continental plates.
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Тувино-Монгольский массив первоначально выделен А.В. Ильиным как блок докембрийской ко
ры, перекрытый венд-кембрийским платформенным чехлом. В 80-х годах вулканогенно-сланцевые 
комплексы массива, считавшиеся первоначально рифейскими, стали датировать ордовиком-дево
ном и Тувино-Монгольский массив как единая структура перестал существовать. К настоящему вре
мени результаты изотопного датирования и геологические наблюдения показали ошибочность та
кой интерпретации. С учетом этих данных Тувино-Монгольский массив представляет собой сложно 
построенный террейн, который амальгамировался к середине венда, после чего был перекрыт венд- 
кембрийским карбонатным чехлом. Такое строение позволяет относить его к байкалидам. В рамках 
этой концепции палеозойский гранитный магматизм, интенсивно проявившийся в массиве, не нахо
дит логической связи с историей его формирования и требует объяснения.
Исследованы палеозойские гранитоиды северной части Тувино-Монгольского массива, выплавле
ние которых ранее связывалось с несколькими эпизодами палеозойской аккреции. Гранитоиды сла
гают постскладчатые дискордантные батолиты, содержащие породы разных геохимических типов:
Na диориты-плагиограниты, Na-K известково-щелочные граниты, редкометальные лейкограниты, 
сиениты и щелочные сиениты, нефелиновые сиениты. Имеющиеся изотопные датировки не под
тверждают представлений о том, что в интервале C2-D в регионе проявились 4 этапа гранитного 
магматизма. Палеозойские граниты Тувино-Монгольского массива внедрились на протяжении од
ной эпохи магматизма, охватывающей первую половину ордовика. Проведенное совместно с 
Д.З. Журавлевым Rb-Sr датирование гранитов Ихе-Хайгасского массива, сложенного наиболее рас
пространенными двуполевошпатовыми биотитовыми гранитами сархойского комплекса, позволи
ло уточнить время их внедрения: Т = 460.4 ± 2.5 млн. лет, Srj = 0.70429 ± 3, СКВО = 0.85. Среднеор
довикский возраст Ихе-Хайгасского массива опровергает заключения о силурийско-девонском воз
расте вмещающих вулканогенно-сланцевых толщ окинской серии. Ордовикская эпоха гранитного 
магматизма проявилась не только в Тувино-Монгольском массиве, но охватила значительную часть 
Центральной Азии [5]. Причиной этой вспышки магматизма явилась массовая аккреция разнооб
разных террейнов и их коллизия с Сибирским кратоном. Тувино-Монгольский массив -  один из тер- 
рейнов, вовлеченных в эти события. Палеозойское гранитообразование никак не связано с его 
предшествовавшей историей. Изученные гранитные комплексы массива являются постколлизион
ными и внедрились спустя 10-40 млн. лет после выплавления синколлизионных гранитов, приуро
ченных к периферии массива. Наблюдается грубая зональность в пространственном распределении 
постколлизионных плутонов разных геохимических типов, для объяснения которой применима мо
дель отрыва слэба. Катастрофический орогенез, которому подвергся Тувино-Монгольский массив 
в первой половине ордовика, мог сопровождаться накоплением только “молассовых” и позднее -  
платформенных осадочных и вулканогенных комплексов. Этот вывод опровергает указания на ши
рокое распространение в массиве позднеордовикских и силурийско-девонских “геосинклинальных” 
толщ и подтверждает концепцию его байкальского возраста.

1. ВВЕДЕНИЕ

Тувино-Монгольский массив выделен А.В. Иль
иным как блок докембрийской коры, который от
личается от обрамляющих каледонских складча
тых поясов присутствием венд-кембрийского 
шельфового чехла (рис. 1) [16]. Предложенная 
А.В. Ильиным модель строения массива включа
ла три главных элемента: 1 ) архейский-нижне- 
протерозойский кристаллический цоколь, обна
женный в Гарганской глыбе; 2) разнообразные 
рифейские комплексы, слагающие чехол древних

континентальных блоков и заполняющие рифто
генные прогибы с разной степенью раскрытия, и 
3) залегающие на них шельфовые отложения [15]. 
В 80-х годах представления о строении массива 
существенно изменились. Были обнаружены ор
ганические остатки почти во всех толщах, счи
тавшихся ранее рифейскими, базит-ультрабази- 
товые пояса стали интерпретироваться как выхо
ды венд-кембрийских офиолитов, и в регионе, 
считавшемся ранее докембрийским, стали рекон
струировать океанические бассейны и островные
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Рис. 1. Схема расположения Тувино-Монголнекого массива.
1 -  байкалиды; 2  -  каледониды; 3 -  расположение рис. 3.

дуги, существовавшие вплоть до середины девона 
[4, 11, 12, 38 и др.]. Тувино-Монгольский массив 
как единая структура перестал существовать.
В рамках новой концепции логичное объяснение 
получил интенсивный палеозойский гранитный 
магматизм, проявления которого связывали с 
разными этапами скучивания, осуществлявшими
ся в кембрии, ордовике и силуре-девоне [6 ,9, 32].

Постепенно в результате получения новых 
данных об изотопном возрасте магматических 
пород и проведения более детальных геологичес
ких наблюдений начала выясняться слабая досто
верность некоторых находок палеозойской фау
ны в толщах, считавшихся ранее рифейскими.
С учетом этих данных северная часть Тувино- 
Монгольского массива, по представлениям авто
ра, имеет следующее строение (рис. 2). 1) В восточ
ной части массива расположен выход архейского- 
раннепротерозойского фундамента (Гарганская 
глыба), перекрытый рифейским платформенным 
чехлом. 2) Севернее и западнее располагаются 
выходы островодужных офиолитов и ассоцииру
ющих с ними осадочных пород Дунжугурской ос
тровной дуги, причленившихся к Гарганской глы
бе и обдуцированных на нее 800 млн. лет назад 
[29]. 3) Перечисленные образования прорывают
ся надсубдукционными тоналитами сумсунурско- 
го комплекса (790 млн. лет) и перекрываются 
субаэральными известково-щелочными вулкано
генными и вулканогенно-осадочными толщами 
сархойской и дархатской серий (718 млн. лет) 
[26, 29]. Последние позволяют оконтурить актив
ную континентальную окраину [35, 45], которая 
сформировалась после коллизии дуга-континент 
(см. рис. 2). 4) Этот континентальный блок обрам
ляется отложениями окраинного бассейна (окин-

ская и хугейская серии), прорваными диабазовы
ми силлами, Sm-Nd возраст которых составляет 
736 ± 43 млн. лет [31]. 5) Выходы окинской серии 
обрамляются цепочкой офиолитов Шишхидской 
островной дуги; возраст бимодальных вулкани
тов, перекрывающих офиолиты, 590 ± 20 млн лет 
[30]. 6 ) Следующая зона сложена задуговыми на
коплениями вендской (?) хараберинской свиты [27]. 
Все перечисленные комплексы несогласно пере
крыты шельфовыми отложениями верхнего вен
да -  среднего кембрия [15,27, 28]. Такое строение 
указывает что Тувино-Монгольский массив в ви
де обособленного блока континентальной коры 
сформировался в венде и что по отношению к об
рамляющим каледонским структурам он может 
быть отнесен к байкалидам.

Такая тектоническая интерпретация находит
ся в явном противоречии с данными о возрасте 
гранитного магматизма. В регионе почти не изве
стны позднерифейские -  вендские граниты, но 
широко распространены палеозойские гранитои- 
ды, присутствие которых рассматривается как 
доказательство каледонского возраста его конти
нентальной коры [9, 42, 43]. Это противоречие и 
определило задачу статьи -  выяснить тектониче
ские причины каледонского гранитного магма
тизма и его роль в формировании континенталь
ной коры Тувино-Монгольского массива.

2. ПАЛЕОЗОЙСКИЕ ГРАНИТОИДЫ
ТУВИНО-МОНГОЛЬСКОГО МАССИВА

2.1. Общие сведения о палеозойских гранитах
Палеозойские гранитоиды в Тувино-Монголь

ский массиве слагают батолиты и мелкие интру-
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Рис. 2. Схема строения северной части Тувино-Монгольского массива (палеозойские граниты не показаны).
1 -  Сибирский кратон; 2,3 -  Гарганский континентальный блок: 2 -  архейский-раннепротерозойский фундамент, 3 -  
рифейский (>800 млн. лет) чехол; 4,5  -  преддуговые комплексы Дунжугурской островной дуги (1000-800 млн. лет): 
4 -  офиолиты, 5 -  турбидиты; 6,7 -  надсубдукционные магматические комплексы активной окраины Гарганского ми
кроконтинента: 6 -  тоналиты сумсунурского комплекса (790 млн. лет) [29], 7 -  известково-щелочные вулканиты ба- 
зальт-андезит-дацит-риолитовой ассоциации -  сархойская и дархатская серии (718 млн. лет) [26]; 8 -  контур континен
тального блока после коллизии дуга-континент; 9 -  осадочные и вулканогенно-осадочные комплексы окраинных бас
сейнов второй половины позднего рифея (окинская серия и хараберинская свита); 10 -  офиолиты Шишхидской
островной дуги (>590 млн. лет) [30]; 11 -  чехол Тувино-Монгольского массива (боксонская серия V2-  С 2  и ее аналоги); 
12 -  каледониды обрамления Тувино-Монгольского массива; 13 -  разломы.

зии, в составе которых участвуют: а) диориты и 
тоналиты, б) биотитовые и биотит-амфиболовые 
плагиограниты, в) биотитовые двуполевошпато
вые порфировидные граниты, г) щелочные сие
ниты, сиениты, д) нефелиновые сиениты (рис. 3). 
Все массивы представляют собой дискордантные 
магматические плутоны; метасоматические гра- 
нитоиды и мигматиты на современном эрозион
ном срезе в изученном районе не известны. В боль
шинстве крупных массивов присутствуют породы 
двух-трех разновидностей из приведенного спис
ка, при этом они рассматриваются как фазы еди
ной гранитной серии либо выделяются в самостоя
тельные комплексы. В настоящее время большая 
часть палеозойских гранитов Тувино-Монгольско
го массива объединяется в два комплекса: сархой- 
ский и огнитский. Первый включает в себя поро
ды подпунктов а) -  в), второй -  в) -  г). Кроме того, 
в регионе выделялось еще около 1 0  палеозойских

магматических комплексов с самостоятельными 
названиями: баргутейский, ботогольский, бугуль- 
минский, мунку-сардыкский, ольховский, сам- 
сальский, саянский, сумсунурский, таннуольский 
и др. Сумсунурский комплекс является рифей- 
ским [29], самсальский и ботогольский включены 
в состав огнитского комплекса, остальные -  в со
став сархойского комплекса.

Критерии отличия сархойского и огнитского 
комплексов могут быть установлены только для 
крайних членов приведенного списка разновид
ностей гранитоидов: если в массиве присутствуют 
плагиограниты, он принадлежит к сархойскому 
комплексу, если преобладают сиениты -  к огнит- 
скому. Однако в большей части гранитных интру
зий преобладают двуполевошпатовые биотито
вые граниты и ясные критерии для распознавания 
среди них пород разных комплексов отсутствуют. 
Например, Яхошопский и Ихе-Хайгасский масси-
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Рис. 3. Размещение палеозойских гранитоидов в северной части Тувино-Монгольского массива.
1 -  двуполевошпатовые биотитовые граниты сархойского и огнитского комплексов (преобладают), плагиограниты и 
диориты сархойского комплекса 0 2; 2 -  сиениты огнитского комплекса 0 2; 3 -  тоналиты сумсунурского комплекса 
R3 ; 4 -  отложения платформенного чехла Тувино-Монгольского массива V-Oj?; 5 -  задуговые, преддуговые и остро- 
водужные комплексы (включая офиолиты) R3; 6 -  карбонатные отложения чехла Гарганской глыбы R3; 7 -  кристал
лические толщи AR-PRp 8 -  контур рис. 4. Цифрами обозначены гранитные массивы: 1 -  Сархойский, 2 -  Мунку-Сар- 
дыкский, 3 -  Мондинский, 4 -  Ринчин-Хумбинский, 5 -  Яхошопский, 6  -  Бургутейский, 7 -  Ихе-Хайгасский, 8  -  Бото- 
гольский, 9 -  Сахир-Шулутинский (Сорокский), 10 -  Сарьдагский. Положение рис. см. на рис. 1.

вы (см. рис. 3) при среднемасштабной геологиче
ской съемке были отнесены к огнитскому ком
плексу, а при крупномасштабной -  к сархойско- 
му. Огнитский комплекс считается девонским на 
основании корреляции с щелочными породами об
рамления Тувино-Монгольского массива [9, 21, 32], 
возраст сархойского комплекса определяется как 
силурийско-раннедевонский на основании того, 
что он прорывает окинскую серию, которая по 
палеонтологическим данным имеет силурийско- 
раннедевонский возраст [9, 38]. Изотопные дан
ные указывают на ордовикский возраст сархой

ского комплекса [33], однако датированные гра
нитные массивы не прорывают окинскую серию. 
Боксонская серия венда-среднего кембрия -  един
ственное надежно датированное стратиграфичес
кое подразделение, прорываемое гранитоидами 
сархойского и огнитского комплексов, что опреде
ляет их возраст как послесреднекембрийский.

Тектоническая обстановка палеозойского гра- 
нитообразования рассмотрена в работах Е.В. Ха
йна [42,43] и И.В. Гордиенко [9]. Е.В. Хайн дати
рует главный этап палеозойского гранитного 
магматизма ордовиком и делает вывод о том, что



он является прямым результатом каледонских ак
креционных процессов, сформировавших Туви- 
но-Монгольский массив. И.В. Гордиенко выделя
ет несколько этапов палеозойского гранитного 
магматизма. 1) Диорит-плагиогранитная ассоциа
ция таннуольского комплекса отражает первый 
этап тектонического скучивания (средний-позд- 
ний кембрий). 2) Тоналиты сумсунурского ком
плекса внедрились на втором этапе скучивания и 
покровообразования (средний ордовик-ранний си
лур). 3) Биотитовые граниты сархойского ком
плекса также внедрились в обстановке аккреции 
в позднем силуре-раннем девоне. С магматизмом 
этого этапа связано завершение формирования 
каледонской континентальной коры Тувино- 
Монгольского массива. 4) Огнитский комплекс 
формируется в обстановке активной континен
тальной окраины калифорнийского типа (сред- 
ний-поздний девон).

Такие представления о проявлении в регионе 
четырех этапов палеозойского гранитного маг
матизма, которым соответствуют 3 этапа текто
нического скучивания, противоречат приведен
ным сведениям о строении Тувино-Монгольского 
массива. Эти представления слабо подтвержда
ются изотопными данными, и их главным основа
нием является мнение о силурийско-девонском 
возрасте окинской серии.

В связи с этим нами изучен Ихе-Хайгасский 
гранитный массив сархойского комплекса. Он сло
жен наиболее распространенными в регионе дву
полевошпатовыми биотитовыми порфировидны
ми гранитами, которые прорывают окинскую се
рию в стратотипической местности. Определение 
возраста массива и его геохимической принад
лежности позволяет определить, могут ли грани
ты сархойского комплекса рассматриваться как 
обоснование тектонической аккреции в конце си- 
лура-начале девона.

2.2. Ихе-Хайгасский гранитный массив
2.2.1. Строение массива

Ихе-Хайгасский массив представляет собой 
овальное тело размером 5 х 8 км (рис. 4). Он рас
полагается в висячем крыле Окинского надвига, 
по которому одноименная серия надвинута на ни
жнепалеозойские шельфовые отложения мангат- 
гольской свиты и боксонской серии. Главный 
этап деформаций пород окинской серии и основ
ные перемещения по Окинскому надвигу осуще
ствились до внедрения гранитов. Посленадвиго- 
вое внедрение отчетливо видно западнее, где 
Сархойский массив “проплавляет” поверхность 
сместителя (см. рис. 3). В аналогичной ситуации 
находится гранитный массив на продолжении 
Окинского надвига в Северной Монголии в при
устьевой части р. Тенгисин-Гол [40].

Ихе-Хайгасский массив ограничен резкой по
верхностью интрузивного контакта, которая 
имеет секущее положение по отношению к сло
истости окинской серии. В северо-западном и 
юго-восточном ограничениях массива переход к 
вмещающим породам осуществляется через се
рию даек (см. рис. 4). Последние, вероятно, пред
ставляют собой фрагменты питающих каналов, 
посредством которых заполнялся массив.

В идеализированном виде плутон вместе с се
веро-западным и юго-восточным дайковыми “хво
стами” представляет собой сигмоиду, ориентиро
ванную в форме буквы Z в соответствии со склад
чатой структурой вмещающих толщ (рис. 5). 
Такая морфология указывает на синсдвиговое 
внедрение интрузии [57]. Синсдвиговое внедре
ние гранитов подтверждается Z-образной фор
мой линзовидных инъекций лейкосомы в его эк
зоконтактах и мелкими складками волочения во 
вмещающих роговиках. Субширотные правосдви
говые дислокации, выраженные в собственно 
сдвигах, а также в виде Z-образных флексур, ши
роко распространены в Тувино-Монгольском мас
сиве [8 , 14] и представляют завершающий этап 
палеозойских деформаций.

2.2.2. Вмещающие породы окинской серии.
Приконтактовые изменения

Ихе-Хайгасский масив прорывает окинскую 
серию в ее стратотипической местности. Вопрос 
о возрасте серии -  одна из наиболее острых геоло
гических проблем региона (подробнее см. в [31]). 
По данным [38], в окинской серии присутствуют 
хитинозои, граптолиты, плохо сохранившиеся 
мшанки и кораллы, указывающие на силурийско- 
девонский возраст пород. Большая часть опреде
лимых форм получена в результате массового хи
мического препарирования осадочных пород, и 
воспроизводимость этих результатов вызывает 
большие сомнения. Макрофауна представлена 
остатками плохой сохранности, и нет увереннос
ти в их достоверной идентификации. Альтерна
тивная точка зрения о позднерифейском возрасте 
окинской серии обоснована геолого-историчес
кими сопоставлениями и данными о позднери
фейском изотопном возрасте прорывающих ее 
диабазовых сил лов [31].

В районе Ихе-Хайгасского масива обнажены 
все три толщи окинской серии, выделенные в 
стратиграфической схеме Окинской экспедиции: 
флишоидная, эффузивно-осадочная и пестроц
ветная [38]. Флишоидная толща сложена пересла
иванием кливажированных темно-серых алевро- 
пелитов и более массивных светло-серых или 
желтоватых граувакковых песчаников. Видимая 
мощность толщи около 1.5 км. Эффузивно-оса
дочная толща сложена зелеными сланцами по ту
фам и туффитам основного, среднего и кислого
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Рис. 4. Геологическая карта Ихе-Хайгасского массива.
1 -  биотитовые порфировидные граниты (460 ± 2.5 млн лет); 2 -4  -  окинская серия (R3), толщи: 2 -  флишоидная, 3 -  

эффузивно-осадочная, 4 -  пестроцветная; 5 -  карбонатные породы боксонской серии (V- С2 ) и известковистые алев
ролиты мангатгольской свиты ( С2 -Oj); 6 -  диабазы; 7 -  ультраосновные интрузии (?); 8 -  надвиги; 9 -  изограда био
тита; 10 -  контракционная отдельность; 11 -  место отбор 
рис. см. на рис. 3.

состава, местами, возможно, по лавам. Первич
ные структуры не сохранились. Присутствуют 
силлы диабазов, которые также местами превра
щены в сланцы. Видимая мощность около 700 м. 
Обнаженный фрагмент пестроцветной толщи 
сложен блестящими темно-серыми сланцами.

Такой состав толщ позволяет однозначно со
поставить их с подразделениями опорных разре
зов окинской серии [6 , 38].

пробы для определения изотопного возраста. Положение

С гранитами Ихе-Хайгасского массива кон
тактируют породы флишоидной и эффузивно
осадочной толщ. Ширина зоны экзоконтактовых 
изменений достигает километра (см. рис. 4). Пе
реход от гранита к роговику осуществляется на 
протяжении нескольких сантиметров, в пределах 
которых полосчатые роговики содержат линзоч
ки мусковит-кварц-полевошпатовой лейкосомы. 
Приконтактовые роговики в нескольких десятках 
метрах от контакта сменяются неравномернозер-



Рис. 5. Кинематическая интерпретация формы Ихе-Хайгасского массива: а -  генерализованная карта, б -  Z-образная 
сигмоида, связанная с правосдвиговыми деформациями. Крап соответствует рис. 3.

нистыми биотит-кварц-плагиоклазовыми сланца
ми и далее -  филлитами. Приконтактовые разно
сти пород эффузивно-осадочной толщи представ
лены полосчатыми амфиболитами со складками 
течения. Вблизи контакта они содержат сине-зе
леную роговую обманку, которая при удалении 
от гранитов замещается тремолитом-актиноли- 
том и далее -  хлоритом.

2.2.3. Состав пород
Ихе-Хайгасский массив представляет собой 

однофазную интрузию сложенную светло-серы
ми или розовыми слабо порфировидными биоти- 
товыми гранитами. Они состоят (%) из кварца 
(25-30), олигоклаза (30-40), K-Na полевого шпата 
(25-35), биотита (5-7). Рудный минерал представ
лен магнетитом. Акцессории: роговая обманка, 
сфен, циркон, ортит, апатит. В незначительных 
количествах определены ильменит, торит, гра
нат, флюорит.

Все минералы гранитов имеют магматическое 
происхождение и образовались без участия мета- 
соматического воздействия. Плагиоклаз образу
ет идиоморфные зональные кристаллы с олигок- 
лазовым ядром и андезин-альбитовой оторочкой. 
K-Na полевой шпат слагает зональные вкраплен
ники розового или серого цвета, сложенные волок
нистым или шахматным пертитом, иногда окру
женные каймами олигоклаза. Он содержит значи
тельное количество бариевого минала (цельсиана), 
концентрация которого в краевой зоне достигает 
5%. Формирование подобных зон объясняют 
инъекциями более основной богатой барием маг
мы в гранитный магматический резервуар [52]. 
Биотит и роговая обманка характеризуются вы
сокой железистостью, что указывает на малоглу
бинные высокотемпературные условия их крис
таллизации [1 0 ].

Этот вывод подтверждается составом включе
ний, которые наиболее обильны в южной и цент
ральной частях массива. Они представляют собой 
мелкие (3-10 см) шаровидные гранулированные 
обособления тоналитового состава. Подобные

включения интерпретируются как инъекции бо
лее основной магмы в гранитный резервуар либо 
как дезинтегрированные фрагменты более ран
них выплавок; округлая форма и отсутствие зон 
закалки указывают на их длительную транспор
тировку и эрозию [53]. Такой состав ксенолитов и 
отсутствие слюдистых верхнекоровых включе
ний свидетельствуют о глубинном магматичес
ком (1 -тип) происхождении гранитов.

Ихе-Хайгасский массив сложен калиевыми 
субщелочными гранитами, обладающими повы
шенной глиноземистостью (табл. 1). Они харак
теризуются слабым фракционированием редких 
земель (Laj/Ybn = 1 0 ), относительно низким их со
держанием (La = 52 х хондрит) и слабой отрица
тельной европиевой аномалией (см. рис. 6 ). Такое 
распределение указывает на выплавление магмы 
из слабофракционированного источника с низки
ми содержаниями РЗЭ, в котором отсутствовала 
верхнекоровая компонента [41]. Таким источни
ком могла являться базитовая нижняя кора испы
тавшая недавний андерплэйтинг.

2.2.4. Тектоническая обстановка внедрения
Таким образом, Ихе-Хайгасский масив пред

ставляет собой интрузию высокотемпературной 
магмы, внедрение которой осуществлялось по
средством подводящих даек. Процессы метасома
тоза или магматического замещения не играли 
существенной роли в образовании гранитов. Гра
ниты имеют вполне обычный минеральный со
став и не обладает какими-либо специфическими 
геохимическими особенностями. Последнее об
стоятельство, вероятно, можно расценить как то, 
что изучена действительно типичная интрузия. 
По данным [56], гомогенные интрузии подобные 
Ихе-Хайгасскому массиву, сложенные биотито- 
выми двуполевошпатовыми гранитами, формиру
ются в следующих обстановках: 1 ) позднеороген- 
ная -  поздняя стадия развития надсубдукционных 
известково-щелочных батолитов; 2 ) постороген- 
ная -  граниты A-типа, формирующиеся в обста
новке растяжения, наступающей приблизительно



Таблица 1. Средние составы гранитов Тувино-Монгольского массива в сравнении с типовыми составами грани
тов различных тектонических обстановок (содержание породообразующих окислов в %, малых элементов в г/т)

Номера 1 2 3 4 5 6 7 8

Компо
ненты

Ихе-Хайгас-
СКИЙ

Ринчин-Хум-
бинский

Сахир-Шулу-
тинский Сарьдагский L O РО AR А

SiOz 73.37 71.88 77.5 60.02 73.00 73.00 73.00 73.81
Ti02 0.19 0.33 0.05 1.09 0 .2 2 0.26 0.39 0.26
А ^З 13.87 15.24 12.83 17.70 14.22 13.52 12.83 12.40
IF e O 2.25 2.44 1.35 7.08 1.87 2.42 2.97 2.80
M nO 0.05 0 . 1 2 0 . 1 1 0.16 - - - 0.06
M gO 0.67 0.54 0 .0 1 0.77 0.42 0.37 0.31 0 .2 0

CaO 1 . 1 2 1.87 0.49 3.32 1.40 1 .0 0 1 . 2 0 0.75
Na20 3.71 3.18 3.31 3.96 3.60 3.60 3.20 4.07
K20 4.11 3.80 3.90 5.21 4.20 4.80 5.20 4.65
P2O5 0 . 1 2 0 . 1 2 0 .0 1 0.28 - - - 0.04
ППП 0.54 0.48 0.44 0.4 - - -
Сумма 100.09 99.99 99.98 99.99 98.93 98.97 99.10 99.04
Rb 166 1 0 0 438 65 2 2 2 232 239 169
Sr 133 410 9 371 204 71 103 48
Y 31 19 153 25 27 61 - 75
Z r 1 1 2 124 104 157 140 249 367 528
B a 829 842 43 1097 742 413 620 352
G a 18 18 25 19 - - - 26
Zn 39 85 91 105 - - 1 2 0

La 19 28 19 48 33 48 109
C e 31 50 45 107 - - - 137
Примечания. 1-4 -  массивы северной части Тувино-Монгольского массива (силикатные анализы выполнены на рентгено
флюоресцентном квантометре в ОИГГМ, Новосибирск; содержания малых элементов определены на энергодисперсионном 
рентгено-флюоресцентном анализаторе в ИЛРАН, Москва); 5-7 -  средние составы позднеорогенных (LO), посторогенных 
(РО) и анорогенных (рапакиви-AR) гранитов, приведенные к безводным составам с 73% SiC>2 , по [56]; 8  -  средний А-гранит, 
по [58]. Прочерк (-) -  нет данных.

через 50 млн. лет после главной фазы орогенеза;
3) анорогенная -  рапакиви и кольцевые интрузии 
(см. табл. 1). Граниты всех трех групп могут 
иметь низкое первичное стронциевое отношение.

Сопоставление с типовыми составами показы
вает, что породы Ихе-Хайгасского массива име
ют наибольшее сходство с позднеорогенными 
гранитами, остальные типы расплавов значи
тельно сильнее обогащены несовместимыми эле
ментами и имеют меньшие концентрации Ва и Sr. 
Такой вывод нельзя считать вполне однознач
ным, так как гранитные серии, как мы увидим ни
же, характеризуются конвергентностью призна
ков. Кроме того, в современных классификациях 
позднеорогенную стадию не выделяют из-за нео
пределенности этого термина, а соответствую
щий ей магматизм относят к постколлизионной 
группе, которая включает породы как с надсубдук- 
ционными, так и с внутриплитными геохимически
ми характеристиками [49,50,55]. Это обстоятельст

во ставит под сомнение возможность геохимичес
кой идентификации гранитов, выплавлявшихся в 
разных тектонических обстановках.

Изложенные сведения о строении и составе 
Ихе-Хайгасской интрузии недостаточны для оп
ределения типовой принадлежности палеозой
ского магматизма, и их следует дополнить харак
теристиками гранитоидов иных геохимических 
типов.

2.3. Другие примеры палеозойских гранитоидов 
Тувино-Монгольского массива

В распоряжении автора имеются предвари
тельные результаты изучения еще трех массивов, 
обнаженных в среднем и верхнем течении р. Со
рок: Сарьдагского, Шулутинского и Ринчин-Хум- 
бинского (см. рис. 3).

Сарьдагский массив сложен сиенитами, подчи
ненными сиено-диоритами и габброидами и пи-
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Рис. 6 . Нормализованные по хондриту распределения 
редкоземельных элементов в гранитах Тувино-Мон- 
гольского массива.
Цифры в кружках: 1 -  Li-F лейкограниты Сахир-Шу- 
лутинского, 2 -  сиениты и габброиды Сарьдагского,
3 -  биотитовые граниты Ихе-Хайгасского, 4 -  порфи
ровидные граниты Ринчин-Хумбинского массивов.

роксенитами, образующими единую комагматич- 
ную серию. Лейкократовые сиениты состоят поч
ти полностью из шахматного или волокнистого 
микроклин-пертита или антипертита (до 95%), в 
мезократовых и меланократовых разностях при
сутствуют также плагиоклаз, щелочной амфи
бол, эгирин-диопсид и биотит. Кварц в большинстве 
разностей отсутствует. Породы средне-крупнозер
нистые, часты пегматоидные разности, особенно 
среди лейкократовых пород. Местами наблюда
ется кумулятивная полосчатость В краевой зоне 
многочисленны ксенолиты мраморов. Породы 
характеризуются высокими содержаниями щело
чей: (до 6.5% К20  и до 4.5% Na20), очень высоким 
K/Rb отношением, многие разности сильно обо
гащены цирконием и барием (см. табл. 1). Распре
деление редких земель параллельно графику нор
мированных составов Ихе-Хайгасского массива, 
но концентрации их значительно выше (рис. 6 ). 
Максимальными концентрациями и выраженной 
европиевой аномалией обладают габбро-пирок- 
сениты, которые обогащены также фосфором и 
цирконием. Эти особенности указывают на учас
тие кристаллизационной дифференциации в об
разовании серии: осаждение апатита и эгирин-ди- 
опсида и всплывание полевых шпатов в магмати
ческой камере.

Массив входит в состав пояса, протягивающе
гося вдоль северного фланга Тувино-Монголь- 
ского массива и прилегающей Хамсаринской зо
ны каледонид. Кроме упомянутых разностей, в со
ставе ассоциации присутствуют нефелиновые 
сиениты, щелочные граниты, граносиениты и гра

ниты нормального ряда. Важное значения имеют 
наблюдения постепенных переходов между грани
тами нормального ряда и сиенитами [7, 36].

Очевидно, что вся эта серия является продук
том дифференциации базальтовой магмы повы
шенной щелочности, обогащенной несовмести
мыми элементами, -  продуктом парциального 
плавления неистощенной мантии. По крайней ме
ре подобные магмы принимали участие в форми
ровании серии.

Ринчин-Хумбинский массив представляет со
бой зональную интрузию. Внешняя зона, на кото
рую приходится около половины объема масси
ва, сложена биотитовыми порфировидными мик- 
роклиновыми гранитами, центральная часть 
мелко-среднезернистыми биотитовыми и дву
слюдяными гранитами. В краевой части наблю
даются переходы к сиенитам и жилы габбро, при
сутствуют ксенолиты апогаббровых пород. Пор
фировидные и мелкозернистые разности имеют 
одинаковый химический состав, близкий грани
там Ихе-Хайгасского массива (см. табл 1). Преоб
ладающие в составе массива порфировидные би
отитовые граниты слагают большую часть ин
трузий сархойского комплекса, в частности, 
подобными породами сложен Яхошопский мас
сив (см. рис. 3).

Шулутинский (или Сахир-Шулутинский, Со- 
рокский) массив редкометальных литий-фторис- 
тых гранитов относится к этой же цепочке интру
зий. Преобладающие разновидности главной фа
зы -  порфировидные лейкократовые биотитовые 
граниты, вторая фаза, образующая жилы мощно
стью до 50 м и шлиры, сложена мелкозернисты
ми и аплитовидными лейкократовыми гранита
ми. Единственный темноцветный минерал-био
тит, переполненный плеохроичными двориками 
и частично замещенный светлой слюдой. Все раз
новидности содержат ксеноморфные выделения 
спессартинового (?) граната. В апикальной части 
присутствуют шлиры пегматитов с бериллом и 
топазом, в краевой части -  с лепидолитом; в экзо- 
контактовой зоне отмечены флюоритовые жи
лы. Массив характеризуется Ta-Nb и Sn минера
лизацией и сопоставляется с литий-фтористыми 
гранитами Монголии [20]. Он характеризуется 
крайне низкими содержаниеми ТЮ2, MgO, Р20 5, 
Sr, Ва и высокими содержаниями Rb, Y и тяжелых 
редких земель (см. табл. 1). Все эти черты типич
ны для для Li-F гранитов [19]. Граниты характери
зуются слабодифференцированным (“плоским” 
или имеющим обратный наклон) распределением 
нормированных содержаний редкоземельных эле
ментов и сильной европиевой аномалией (см. рис. 6 ), 
что также типично для Li-F гранитов.

Детально изученные примеры подобных ред
кометальных гранитоидов показывают, что все 
они связаны с континентальным внутриплитным 
(“плюмовым”) магматизмом. Родоначальная гра-



Таблица 2. Результаты Rb-Sr изотопного анализа гранитов Ихе-Хайгасского массива

Минерал, порода Sr' Rb1 87Rb/86Srl 87Sr/86Sr2

Порода в целом 194.0 145.0 2.164 0.718566 ±30
Плагиоклаз 333.0 25.1 0.2187 0.705724 ± 30
K-Na полевой шпат 171.0 410.0 6.988 0.749867 ± 30
Сфен 9.62 2.81 0.8460 0.709850 ± 30
Биотит 12.9 817.0 2 1 2 . 0 2.09459 ± 20
Примечания. 1 -  точность ~±1% относительный; 2  -  для всех образцов, кроме биотита, ошибка анализа меньше указан
ной. Последняя соответствует ошибке воспроизводимости параллельных анализов Eimer&Amend. Результат по стандар
ту: 8 7 Sr/86Sr = 0.708050 ± 30 (N = 5, t.s ед.). Анализы выполнены на масс-спектрометре Finnigan МАТ-262.

нитная магма имеет коровое происхождение и 
связана с плавлением источника, содержащего 
слюду, которым могут являться биотитовые гра- 
нулиты или метапелиты [19]. Одновременно от
мечается, что редкометальные граниты образу
ют единую эволюционную серию с “нормальны
ми” гранитами. Обогащение их F, Li, Rb, Nb и 
другими литофильными элементами связывается 
с глубокой кристаллизационной дифференциаци
ей обычной гранитной магмы [19]. Все эти выво
ды приложимы и к Шулутинскому массиву, поро
ды которого имеют наиболее кислый состав (до 
79% Si02) среди обрамляющих его гранитов сар- 
хойского комплекса.

3. ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ОБСТАНОВКА 
В ТУВИНО-МОНГОЛЬСКОМ МАССИВЕ 

В ПАЛЕОЗОЕ И ПРИЧИНЫ 
ГРАНИТООБРАЗОВАНИЯ

3.1 Ранний-средний ордовик -  эпоха массового 
гранитообразования

Учитывая, что граниты Ихе-Хайгасский мас
сива -  типичный представитель наиболее распро
страненных палеозойских гранитоидов, мы сов
местно с Д.З. Журавлевым определили их возраст 
Rb-Sr методом. Была проанализирована проба 
порфировидного среднезернистого гранита, взя
тая из скального останца, расположенного в 6.3 км 
к ВЮВ от устья р. Ихе-Хайгас (см. рис. 4). Воз
раст определялся по щелочному полевому шпату, 
плагиоклазу, биотиту, сфену и породе в целом. 
Перечисленные минералы не имеют признаков 
наложенного метасоматоза или метаморфизма и 
удовлетворяют условиям корректного изохрон
ного датирования. Результаты датирования сле
дующие: возраст массива 460.4 ± 2.5 млн. лет, пер
вичное изотопное отношение стронция 0.70429 ± 
± 0.00003, СКВО = 0.85, е(Т) = +4.7 ± 0.4 (табл. 2, 
рис. 7). Такие параметры указывают на соблюде
ние условий первоначальной гомогенности изо
топных отношений в расплаве и закрытости 
Rb-Sr изотопной системы после кристаллизации 
минералов.

Это значение возраста является примерно на по
рядок более точным чем полученные ранее Rb-Sr 
датировки гранитов Тенгисинского и Мунку-Сар- 
дыкского массивов [33, 40], и может рассматри
ваться как реперное для сархойского комплекса.

Наша оценка возраста Ихе-Хайгасского мас
сива согласуется и с другими датировками грани
тоидов Восточного Саяна, полученными ранее 
Rb-Sr и U-Pb методами с учетом указанных для 
них интервалов неопределенности (табл. 3). В со
вокупности эти данные свидетельствуют, что раз
нообразные гранитоиды сархойского комплекса 
и биотитовые граниты огнитского комплекса 
внедрились в начале среднего ордовика. Кроме 
того, они доказывают, что породы различного 
состава (от диоритов до лейкогранитов и граноси- 
енитов) в многофазных плутонах сархойского 
комплекса, использованные для построения Rb-Sr 
изохрон по валовым пробам, принадлежат еди
ной магматической серии, внедрившейся на про
тяжении короткого интервала времени.

Щелочные граниты, сиениты и нефелиновые 
сиениты огнитского комплекса датированы толь
ко К-Аг методом -  323-524 млн. лет, причем из 
7 определений возраста 4 значения (492-460 млн. 
лет) лежат в интервале определений возраста

87Sr/86Sr

Рис. 7. Rb-Sr изохронная диаграмма для гранитов 
Ихе-Хайгасского массива.



Таблица 3. Изотопный возраст гранитоидов сархойского и огнитского комплексов северной части Тувино-Мон- 
гольского массива

Объект Метод Минерал Возраст 
млн. лет Источник

Раннепротерозойские гнейсо-граниты восточнее Гарганской 
глыбы (возраст наложенного термального события)

U-Pb Циркон 450 + 36 [43] "

Порфировидные граниты (там же) U-Pb Сфен 478 + 9 [43]
Мунку-Сардыкский массив сархойского комплекса Rb-Sr Изохрона 

по 8 пробам
451.9 ± 15 [33]

Граниты и диориты сархойского комплекса (Северная Монголия) Rb-Sr Изохрона 
по 4 пробам

491 ±25 [40]

Сархойский массив. Биотитовый гранит K-Ar Биотит 495 [13]
Мунку-Сардыкский массив сархойского комплекса К-Аг ? 407-495 [34]
Сахир-Шулутинский массив (юго-западная часть Яхошопского 
массива)

К-Аг Порода в целом 413,457 [2 0 ]

Рибекитовый граносиенит огнитского комплекса. Бассейн 
р. Мунгорга (левый приток р. Ока)

К-Аг Рибекит 486 + 50 [17]

Ботогольский массив. Нефелиновый сиенит. К-Аг Калиевый 
полевой шпат

323 [17]

То же К-Аг Биотит 521 [18]
То же К-Аг Биотит 492 [18]

Нефелиновый сиенит. Хр. Нюрган К-Аг Биотит 460 [18]
Сиенит. Сорокские гольцы К-Аг Биотит 524 [18]
Биотитовый гранит, голец Гранитный (район Ботогольского 
массива)

К-Аг Биотит 488 [18]

гранитов сархойского комплекса. Эти цифры не 
соответствуют традиционным представлениям о 
девонском возрасте щелочного магматизма, ос
нованным на сопоставлении их с девонскими ще
лочными интрузиями в обрамлении Тувино-Мон- 
гольского массива [9,21,32]. Кроме того, недавно 
выяснилось, что возраст последних также оказал
ся не девонским, а ордовикским [24, 39]. Следова
тельно, изотопные данные свидетельствуют об 
одновозрастности огнитского и сархойского ком
плексов. Этот вывод подтверждается геологичес
кими наблюдениями о том, что щелочные поро
ды и гранитоиды нормального ряда связаны по
степенными переходами или взаимно прорывают 
друг друга [7, 36].

Доступные на сегодняшний день изотопные и 
геологические данные не могут рассматриваться 
как строгие доказательства одновозрастности 
всех упоминавшихся интрузий, тем не менее они 
позволяют сделать вывод о том, что разнообраз
ные палеозойские гранитоиды Тувино-Монголь- 
ского массива сформировались в ордовике на 
протяжении единой эпохи магматизма. Длитель
ность этой эпохи неизвестна, можно лишь предпо
ложить, что она явно недостаточна для кардиналь
ных изменений геодинамической обстановки, ко
торыми можно было бы объяснить изменения 
состава гранитных магм.

3.2. Многообразие ордовикских гранитоидов 
и его возможные причины

Ордовикские гранитоиды Тувино-Монголь- 
ского массива представлены разновидностями по 
меньшей мере 5 геохимических типов: 1) извест
ково-щелочная натровая серия -  диориты, тона- 
литы и плагиограниты первой фазы сархойского 
комплекса; 2) известково-щелочная Na-K серия: 
преобладающий объем ордовикских интрузий, 
примером которых является Ихе-Хайгасский 
массив; 3) редкометальные граниты Сахир-Шулу- 
тинского массива; 4) сиениты и щелочные сиени
ты огнитского комплекса; 5) нефелиновые сиени
ты огнитского комплекса.

Вследствие такого разнообразия гранитоидов 
использование распространенных геохимических 
дискриминационных классификаций [48, 51, 54] 
приводит к противоречивым выводам о том, что 
в Тувино-Монгольском массиве одновременно 
внедрялись синорогенные, посторогенные и ано- 
рогенные интрузии. Такая ситуация не уникальна 
[5,46,47,49,55]. Одновременное внедрение грани
тоидов разных геохимических типов на значитель
ных площадях объясняют присутствием разных 
источников, в числе которых называют обогащен
ную астеносферу, деплетированную литосферную 
мантию, нижнюю и верхню континентальную ко
ру, субдуцированную океанскую литосферу. Пер-



постепенная роль отводится астеносферным плю
сам, которые являются как источником магм, так 
источником тепла, способствующим прогреву ко
ры на значительных площадях. Предложены раз
ные модели для объяснения причин подъема 
плюмов.

Модель отрыва слэба связывает этот процесс 
с отрывом и погружением субдуцированной экло- 
гитизированной океанической плиты при колли
зионном заклинивании зоны субдукции. При этом 
освобождающееся пространство занимает ман
тийный плюм [5, 49]. Частичное плавление этого 
источника, обогащенного несовместимыми эле
ментами, продуцирует базитовые щелочные маг
мы, которые после длительной эволюции и взаимо
действия с континентальной литосферой преобра
зуются в магмы гранитного состава. Их внедрение 
перекрывается во времени с известково-щелоч
ным гранитным магматизмом островодужного 
типа, который продолжается еще 30-50 млн. лет 
после прекращения субдукции. Выплавление не- 
досыщенных кремнеземом нефелин-сиенитовых 
составов осуществляется в условиях сильного де
фицита воды и при возможном участии С 0 2 во 
флюидной фазе.

Модель постколлизионного расслоения (дела- 
минации) утолщенной литосферы орогена предус
матривает конвективное удаление нижних частей 
литосферной мантии и замещение их горячей асте
носферой [55]. Это вызывает частичное плавление 
гетерогенной литосферы. Последняя может иметь 
как внутриплитные, так и надсубдукционные ха
рактеристики, что зависит от ее предшествующей 
истории и что отражается в составе гранитов.

Оригинальная модель предложена для объяс
нения условий формирования герцинских грани- 
тоидов, объединяемых в Ангаро-Витимский ба
толит [46, 47]. В составе батолита до недавнего 
времени выделялось несколько разновозрастных 
известково-щелочных и щелочных гранитных 
комплексов, которые, как выяснилось, внедри
лись приблизительно одновременно. Авторы мо
дели связывают магмогенерацию с надвиганием 
континентального массива на стационарный ман
тийный суперплюм. Последний играл термоста- 
тирующую роль, что способствовало прогреву 
континентальной коры. Коллизия и обстановка 
сжатия приводила к накапливанию мантийных 
базитовых расплавов в основании литосферы, 
вызывая массовый анатексис и выплавление гра
нитов. Не исключается и прямое участие мантий
ных магм или их производных в магматизме.

В рассмотренных моделях гранитоиды внедря
ются в континентальную земную кору, сформи
рованную на протяжении предыдущих этапов 
тектогенеза. Аналогичная картина намечается и 
для Тувино-Монгольского массива.

3.3. Тектонические события 
в Тувино-Монгольском массиве 
в конце рифея-начале палеозоя

Историю образования Тувино-Монгольского 
массива в позднем рифее -раннем палеозое и мес
то в этой истории палеозойского магматизма ав
тор представляет следующим образом. Установ
лено, что в середине позднего рифея (800 млн. 
лет) сформировалась активная континентальная 
окраина Гарганского микроконтинента, которая 
маркируется вулканитами сархойской и дархат- 
ской серий (см. рис. 2) [29].

Интерпретация дальнейшей тектонической 
истории Тувино-Монгольского массива зависит 
от решения вопроса о возрасте вулканогенно
сланцевых толщ окинской серии, которые обрам
ляют окраину Гарганского микроконтинента в 
современной структуре (см. рис. 2). Результаты 
датирования гранитов Ихе-Хайгасского массива 
доказывают, что возраст вмещающих пород 
окинской серии -  досреднеордовикский. Проры
ваемые гранитами флишоидная и эффузивно
осадочная толщи представлены в типичных фа
циях и не могут быть вычленены из состава окин
ской серии. Этот вывод заставляет усомниться в 
корректности палеонтологических заключений, 
которыми обоснован силурийско-девонский воз
раст окинской серии, и подтверждает получен
ные ранее данные об ее позднерифейском возра
сте [31]. Эти данные свидетельствуют, что окин- 
ская серия накапливалась одновременно с 
вулканитами сархойской и дархатской серий и 
может интерпретироваться как комплекс окра
инного бассейна, располагавшегося к западу (в 
современных координатах) от окраинно-конти
нентального вулканического пояса. Этот ком
плекс сложен расчешуенными турбидитами и 
вулканокластикой и содержит клинья офиолитов 
и кросситовых сланцев [6 ]. Такое строение позво
ляет считать, что он представляет собой фраг
мент осадочно-вулканогенного наполнения бас
сейна, сохранившийся в аккреционной призме, 
прилегающей к окраине Гарганского микрокон
тинента.

Полное закрытие этого бассейна осуществи
лось в венде в момент причленения к Гарганскому 
микроконтиненту Шишхидской островной дуги, 
вулканизм в которой еще продолжался в начале 
венда [30]. Вероятно, приблизительно одновре
менно с этим событием в состав новообразован
ного микроконтинента входит и Сангиленский 
континентальный блок. Этот вывод основан на 
том, что бассейн, который отделял его от Шиш
хидской дуги, также закрылся в венде [27]. Эро
генный комплекс этого этапа аккреции -  конти
нентальные пестроцветные молассы, которые 
вверх переходят в отложения платформенного 
чехла [26-28]. В результате вендской амальгама
ции сформировался Тувино-Монгольский микро



континент, который в конце венда -  среднем кем
брии представлял собой карбонатную платформу 
[1, 15, 45]. Карбонатно-терригенные отложения 
мангатгольской свиты (верхний кембрий -  ни
жний ордовик?), согласно залегающие на боксон- 
ской серии, накапливались в условиях менее ста
бильной шельфовой обстановки [45].

На протяжении кембрия новообразованный 
Тувино-Монгольский микроконтинент дрейфо
вал по Палеоазитскому океану, после чего в кон
це кембрия -  начале ордовика испытал коллизию 
с соседними террейнами и орогенез, результатом 
которого явились деформации чехла, выплавле
ние гранитов и, возможно, накопление обломоч
ных и вулканогенно-обломочных пестроцветных 
отложений яматинской свиты, залегающей с не
ясными взаимоотношениями на мангатгольской 
свите [6 ].

Таким образом, по геолого-историческим дан
ным внедрению раннепалеозойских гранитов пред
шествовал континентальный этап эволюции Ту- 
вино-Монгольского массива. Накопление плат
форменного чехла было прервано в ордовике 
дислокациями и гранитообразованием. Причиной 
этих событий являлись процессы, протекавшие в 
обрамлении массива.

3.4. Раннепалеозойские события в обрамлении 
Тувино-Монгольского массива

В конце кембрия -  начале ордовика происхо
дит коллизия Тувино-Монгольского микроконти
нента с континентальными и островодужными 
террейнами, слагающими в современной структу
ре его каледонское обрамление [1, 44]. Этот про
цесс сопровождался высокоградиентным мета
морфизмом, достигавшим гранулитовой фации, и 
выплавлением синколлизионных гранитоидов в 
зонах коллизии, расположенных по периферии 
массива. В его внутренней части синколлизион- 
ные гнейсо-граниты отсутствуют. На западной 
окраине, в Сангилене, их возраст определен Rb-Sr 
методом: 468 ± 6  млн лет -  синметаморфический 
гнейсо-гранит, минеральная изохрона по 7 точ
кам; 476 ± 6  млн. лет -  аллохтонный гранит, мине
ральная изохрона по 5 точкам; 468 ± 12 млн. лет -  
аляскит, валовая изохрона по 4 точкам [37]. Не
давно получены более древние U-Pb определения 
возраста синколлизионных гранитов Сангилена: 
507 ± 14,492 ± 10,491 ± 6,489 ± 3 млн лет [22, 23]. 
Почти одновременно с этими событиями произо
шла коллизия формирующейся каледонской 
складчатой области с Сибирским кратоном. Кол
лизионные метаморфиты и гранитоиды датиро
ваны U-Pb методом в Южном Прибайкалье: 481 ± 
± 5 млн. лет -  синметаморфические граниты, 
474 ± 5 -  постметаморфические сиениты [25] и в 
Приольхонье: гранулиты -  485 ± 5 млн. лет (воз
раст метаморфизма), синметаморфические гра

ниты -  465 ± 70 млн. лет (нижнее пересечение 
дискордии с конкордией) [3].

Эти данные показывают, что выплавление 
рассмотренных щелочных и известково-щелоч
ных гранитоидов внутренней части Тувино-Мон
гольского массива осуществляется на 10-40 млн. 
лет позже его коллизии с обрамляющими струк
турами, что позволяет определить магматизм как 
постколлизионный. К аналогичным выводам о 
существовании временного разрыва, оцененого в 
2 0  млн. лет, между орогенией и кульминацией ба- 
толитообразования в каледонских структурах 
Центральной Азии пришел А.Г. Владимиров [5]. 
Ордовикское гранитообразование во внутренней 
части Тувино-Монгольского массива совпадает с 
завершающей фазой палеозойских дислокаций, 
выраженной в правых сдвигах. Связь гранитов с 
крупномасштабными сдвиговыми зонами типич
на для постколлизионных обстановок [50, 57].

3.5. Модель выплавления гранитов
Последняя сводка данных о возрасте раннепале

озойских гранитных -  габбровых интрузий Цент
ральной Азии, осуществленная А.Г. Владимиро
вым и его соавторами [5], показала, что ордовикс
кие батолиты распространены далеко за пределами 
Тувино-Монгольского массива. Вспышка ордовик
ского гранитного магматизма охватила огром
ную площадь, простирающуюся в широтном на
правлении от Приольхонья до Горной Шории и в 
меридиональном направлении от Бирюсинской 
глыбы до южной части Озерной зоны Монголии. 
Магматизм проявился в разновозрастных террей- 
нах, имеющих разную геодинамическую природу, 
в том числе и в краевой части Сибирского крато- 
на [5].

Обильное гранитообразование в этом случае 
может быть вызвано тем, что массовая коллизия 
приводит к драматическому нарушению конвек
тивного режима в астеносфере. Астеносферный 
поток, который вызывал центростремительное 
движение террейнов и перемещался с той же ско
ростью, что и перекрывающие его литосферные 
плиты, не мог сразу прекратиться после того, как 
дальнейшее перемещение этих плит было забло
кировано в результате амальгамации террейнов и 
причленения их к Сибирскому кратону. Значи
тельные напряжения, возникавшие в нижней час
ти литосферы, могли приводить к ее расслоению, 
что в конечном счете могло реализоваться в от
торжении ее мантийных корней (деламинации) и 
поступлении горячей слабоистощенной астено
сферы к подошве коры или к подошве утоненной 
литосферной мантии (рис. 8 ).

Модель отрыва слэба, которую применяют
А.Г. Владимиров и его соавторы для объяснения 
причин батолитообразования [5], не противоре
чит такому сценарию, но представляет один из



его эпизодов. В момент аккреции многочислен
ных террейнов, вошедших в состав Центрально- 
Азиатской складчатой области, прекратило суще
ствование несколько островных дуг и фрагментов 
активных окраин, каждая из которых была огра
ничена своей зоной субдукции [1,2]. Гранитообра- 
зование в Центрально-Азиатском складчатом по
ясе должно быть увязано с расположением кон
кретных заблокированных зон субдукции. Это, в 
частности, может быть сделано для Тувино-Мон- 
гольского массива, в северной части которого на
мечается грубая зональность в распределении ор
довикских гранитных комплексов. Эта зональ
ность может быть увязана с зоной субдукции, 
которая предположительно ограничивала с севе
ро-запада Хамсаринский блок. Последний в кем
брии представлял активную окраину, на которой 
в субаэральных условиях накапливались диффе
ренцированные преимущественно кислые вулка
ниты [36]. Среди гранитоидов северного края Ту
вино-Монгольского массива и прилегающего к 
нему Хамсаринского блока большую роль игра
ют щелочные сиенитовые интрузии, примером 
которых является Сарьдагский массив, сформи
ровавшиеся при участии обогащенной мантии, 
внедрившейся в “слэбовое окно”. Центральная 
цепочка интрузий, представленная “нормальны
ми” двуполевошпатовыми гранитами, примерами 
которых являются Яхошопский, Ринчин-Хумбин- 
ский и Ихе-Хайгасский массивы, формировалась 
за счет нижнекорового источника при участии 
мантийного материала. Южная зона представле
на Мунку-Сардыкским и Сархойским массивами. 
Ранние фазы этих плутонов и мелкие интрузии, 
которые протягиваются цепочкой между ними, 
сложены диоритами и тоналитами, имеющими 
общие черты с надсубдукционными батолитами. 
Их состав можно связать с влиянием фрагментов 
надслэбового гидратированного мантийного кли
на. Эта схема объясняет последовательную смену 
натрового “надсубдукционного” магматизма ще
лочным внутриплитным в многофазных интрузи
ях южной зоны.

Таким образом, ордовикское гранитообразо- 
вание в Тувино-Монгольском массиве было ини
циировано аккреционно-коллизионными процес
сами, в результате которых Тувино-Монгольский 
микроконтинент с байкальской корой был интег
рирован в виде террейна в структуру каледонид 
юго-западного обрамления Сибирского кратона. 
Аккреционные события позднего рифея, в ре
зультате которых сформировался Тувино-Мон
гольский массив, также сопровождались гранито- 
оборазованием, которое, однако, проявилось в 
несопоставимо малых масштабах по сравнению с 
ордовикской эпохой. Слабо проявленный гранит
ный магматизм объясняется тем, что в рифей- 
ской истории массива происходило последова
тельное причленение островодужных террейнов

Рис. 8 . Схема, поясняющая модель отрыва слэба, про
никновение неистощенной астеносферы под ороген и 
деламинацию литосферной мантии: а -  ситуация в на
чале коллизии, б -  постколлизионная стадия.

к Гарганскому микроконтиненту и отсутствовали 
эпизоды континентальной коллизии. Эти собы
тия не приводили к сдваиванию коры и к длитель
ному нарушению стационарного режима мантий
ной конвекции, который возобнавлялся вскоре 
после коллизии в результате возникновения но
вых зон субдукции [29]. Малая интенсивность по- 
зднерифейского-вендского гранитного магматиз
ма не препятствует выводу о байкальском возрас
те Тувино-Монгольского массива, сделанному на 
основании анализа его тектонической истории.

4. ВЫВОДЫ
1. Представления о нескольких эпохах гранит

ного магматизма, проявившихся в Тувино-Мон
гольском массиве в среднем кембрии, раннем- 
среднем ордовике, силуре-раннем девоне и в 
среднем девоне, каждая из которых связана с ак
креционными событиями, не подтверждается ге
ологическими и изотопными данными. Палео
зойские граниты Тувино-Монгольского массива 
сформировались на протяжении одной эпохи маг
матизма в конце позднего кембрия -  первой поло
вине ордовика.

2. Интенсивный гранитный магматизм охва
тил в конце кембрия -  первой половине ордовика 
значительную часть Центральной Азии. Он явил
ся результатом массовой аккреции разнообраз
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ных террейнов и коллизии формирующейся кале
донской складчатой области с Сибирским крато- 
ном. Тувино-Монгольский массив -  один из 
террейнов, вовлеченных в эти события. Он при
нял в них участие в виде обособленного блока 
континентальной коры, сформированного в вен
де. Палеозойский гранитный магматизм в Туви- 
но-Монгольском массиве не связан с его предше
ствовавшей тектонической историей.

3. Гранитообразование в Тувино-Монголь- 
ском массиве активизировалось спустя 10-40 млн. 
лет после столкновения с обрамляющими террей- 
нами в постколлизионной обстановке. Внедрение 
разнообразных гранитоидов с внутриплитными и 
с надсубдукционными характеристиками и зо
нальность в распределении интрузий разных гео
химических типов удовлетворительно согласуют
ся с моделью отрыва слэба и проникновения не
истощенной астеносферы под ороген.

4. В начале-середине ордовика Тувино-Мон
гольский массив подвергся катастрофическому 
орогенезу и массовому внедрению гранитов, по
сле чего в его пределах окончательно установил
ся континентальный режим. В этой обстановке 
возможно накопление только “молассовых” син- 
позднеорогенных и платформенных постороген- 
ных осадочных и вулканогенных комплексов. 
Это опровергает представления о широком рас
пространении в Тувино-Монгольском массиве по
зднеордовикских и силурийско-девонских “гео- 
синклинальных” толщ. Этот вывод остается спра
ведливым вне зависимости от того, верны или 
ошибочны представления автора о байкальском 
возрасте Тувино-Монгольского массива.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
РФФИ, грант № 98-05-64876.
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Abstract—The Tuva-Mongolian massif was initially recognized by A.V. Il’in as a Precambrian crustal block 
covered by the Vendian-Cambrian platform cover. In the 1980s, the volcanics and schists of the massif, initially 
interpreted as Riphean, were dated as Ordovician-Devonian, and the concept of the Tuva-Mongolian massif as 
a single structure was discounted. Recent isotopic datings and field geologic data demolish this interpretation. 
According to these data, the Tuva-Mongolian massif is a composite terrane, amalgamated by the Middle Ven- 
dian and then blanketed by the Vendian-Cambrian carbonate cover. This structure places it among the 
Baikalides. Within this concept, however, the intense Paleozoic granite magmatism, which is widespread in the 
massif, cannot be logically tied up with its evolution history and requires explanation. With this end in view, 
we studied the Paleozoic granitoids of the northern Tuva-Mongolian massif, whose emplacement was previ
ously attributed to several Paleozoic accretion episodes. The granitoids occur as postfolding discordant 
batholiths composed of geochemically different rock types: Na diorites-plagiogranites, Na-K calc-alkaline 
granites, rare-metal leucogranites, syenites, alkaline syenites, and nepheline syenites. The available isotopic 
datings are at odds with the concept of four phases of granite magmatism in the region in the C2 -D interval. 
The Paleozoic granites of the Tuva-Mongolian massif were emplaced during a single igneous event that took 
place in the first half of the Ordovician. The Rb-Sr isotopic dating (performed together with D.Z. Zhuravlev) 
of the Ikhe-Khaigas massif, composed largely of the Sarkhoi two-feldspar biotite granites, yielded the follow
ing age of their emplacement: T = 460.4 ± 2.5 Ma; St{ = 0.70429 ± 3; MSWD = 0.85. The Middle Ordovician 
age of the Ikhe-Khaigas massif refutes the inferred Silurian-Devonian age of the host volcanics and schists of 
the Oka Group. The Ordovician granite magmatism event took place not only in the Tuva-Mongolian massif, 
but encompassed much of Central Asia as a whole [5]. The cause of this igneous event was the accretion of 
numerous terranes and their collision with the Siberian craton. The Tuva-Mongolian massif is one such terrane 
involved in these events. The Paleozoic granite emplacement has nothing to do with its previous history. The 
studied granite complexes of the massif were postcollisional and were emplaced some 10-40 Ma after the em
placement of the syncollisional granites confined along the periphery of the massif. The spatial distribution of 
postcollisional plutons of various geochemical types show a rough zoning, which could be explained by a slab 
break-off model. The catastrophic orogeny, which the Tuva-Mongolian massif experienced in the first half of 
the Ordovician time, could be accompanied by the molasse accumulation alone, later succeeded by platform- 
type sedimentary and volcanic complexes. This conclusion refutes the idea of the wide occurrence of the Sil
urian-Devonian “geosynclinal” strata in the massif and supports the concept of its Baikalian age.
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МАРИНА СЕРГЕЕВНА НАГИБИНА 
(1914- 2000)

7 июля 2000 г. ушла из жизни Марина Сергеев
на Нагибина -  геолог, старейший сотрудник Гео
логического института Российской академии на
ук, ведущий специалист в области тектоники ме
зозоя Азии, ученый известный своими работами в 
нашей стране и за рубежом, исследователь-поле
вик и теоретик, оставивший глубокий след в на
уках о Земле.

Марина Сергеевна родилась 15 апреля 1914 г. 
в Москве, в семье научных работников-ботани- 
ков. После окончания средней школы в 1931 г. 
поступила, а в 1936 г. окончила Московский гео
логоразведочный институт им. Орджоникидзе и 
поступила на работу в Геологический институт 
АН СССР в качестве младшего научного сотруд- 
ника-геолога. Одновременно с 1937 по 1941 г. 
М.С. Нагибина проходила курс аспирантуры на 
кафедре исторической геологии в Московском 
геологоразведочном институте под руководством 
Н.С. Шатского.

Все эти годы она проводила полевые темати
ческие исследования и геолого-съемочные рабо
ты в различных районах Восточного и Западного 
Забайкалья, изучая тектонику и литологию верх
немезозойских континентальных отложений, 
вулканогенные образования и геологические ус
ловия формирования оловорудных и флюорито- 
вых месторождений.

В годы Отечественной войны с 1941 по 1943 г. 
М.С. Нагибина работала начальником Восточно- 
Сибирской экспедиции Геологического институ
та АН СССР в г. Иркутске, уделяя основное вни
мание изучению геологии марганцевых место
рождений Прибайкалья.

В 1944 г. М.С. Нагибина защитила кандидат
скую диссертацию на тему “Верхнемезозойские 
континентальные отложения Забайкалья”. В ра
боте на основании детального изучения литоло
гии и тектоники было доказано локальное рас
пространение мезозойских отложений в пределах



узких приразломных депрессий, разделенных об
ширными поднятиями более древнего кристалли
ческого основания.

В 1945 г. ею были начаты исследования по изу
чению стратиграфии, тектоники и магматизма 
домезозойских образований Западного и Восточ
ного Забайкалья. В результате этих исследова
ний были составлены в соавторстве с И.В. Лучиц- 
ким первые схемы структурного расчленения За
байкалья и первые сводки по истории образования 
магматических пород этого региона.

В 1948-1956 г. М.С. Нагибиной проводились 
геологические исследования в восточных районах 
Монголо-Охотской складчатой системы в связи с 
составлением тектонической карты СССР, издан
ной в 1953 г. под редакцией Н.С. Шатского.

С 1944 по 1949 г. М.С. Нагибина также препо
давала на кафедре общей геологии в МГУ, читая 
лекции по курсу общей геологии и тектоники. В 
1957 и 1958 гг. она проводила геологические ис
следования на зарубежных территориях Монго
ло-Охотского пояса -  в Северо-Восточном Ки
тае, а также в районах Катазии. На основании 
сравнительно-тектонического изучения мезозой
ских геосинклинальных структур и континен
тальных впадин Востока Азии М.С. Нагибина 
пришла к выводу о выделении нового типа текто
нических структур, которые отличаются от гео
синклинальных и от платформенных. С развити
ем этих структур (восточноазиатского и тихо
океанского типа) связано гранитообразование во 
внегеосинклинальных условиях. Структуры вос
точноазиатского типа имеют определенные про
странственные закономерности развития и связа
ны с процессом ревивации (оживления) древних 
платформ или областей завершенной складчато
сти в зоне, прилегающей к геосинклинальным си
стемам, одновозрастным этим структурам. Было 
установлено, что образование структур этого ти
па не ограничивается только Востоком Азии, а 
имеет широкое развитие и на других континен
тах. Это одно из известных научных достижений
М.С. Нагибиной.

В 1957 г. она закончила монографию “Текто
ника и магматизм Монголо-Охотского пояса”, 
которую защитила в качестве докторской диссер
тации. В этой работе дана первая сводка по тек
тонике и магматизму Монголо-Охотской склад
чатой системы. На основании анализа домезозой- 
ского структурного развития показано, что не 
наблюдается резкого разрыва во времени и вне
запной смены проявления так называемого на
чального симатического и синорогенного сиаличе-

ского магматизма, что принципиально отличает 
этот процесс от схемы развития магматической де
ятельности в геосинклинальных областях, ранее 
предложенной Г. Штилле и Ю.А. Билибиным.

В 1968 г. начался новый этап научной деятель
ности М.С. Нагибиной -  работа в Монголии в со
ставе совместной Советско-Монгольской научно- 
исследовательской геологической экспедиции. 
Это был плодотворный и яркий период ее науч
ной деятельности. Благодаря большому опыту и 
эрудиции М.С. Нагибина возглавила тектоничес
кое направление в изучении мезозоя, этой еще 
слабо исследованной части Внутренней Азии. 
Она опубликовала десятки статей по этой темати
ке, была инициатором создания и автором целого 
ряда изданных карт, участвовала в исследованиях 
проявлений полезных ископаемых, руководила 
монгольскими аспирантами и сотрудниками. Пра
вительством МНР она была награждена меда
лью, а в 1981 г. АН СССР за монографию “Мезо
зойская и кайнозойская тектоника и магматизм 
Монголии” присудила М.С. Нагибиной, В.И. Ко
валенко и Е.В. Девяткину премию им. В.А. Обру
чева, которая присуждается за выдающиеся ис
следования по геологии Азии.

Марина Сергеевна была настоящим полеви- 
ком-геологом, смелым и находчивым в трудных 
условиях пустыни Гоби и горах Хингана. Стоит 
только вспомнить ее сплав на лодке по р. Эгин- 
Гонд, на который не решались более молодые 
коллеги. За время работы в Монголии ею были 
сделаны сотни километров пеших маршрутов и 
тысячи -  автомаршрутов.

М.С. Нагибина отличалась добрым отношени
ем к людям -  своим коллегам и местным жителям 
тех районов, где она работала. Она была активна 
в научных дискуссиях, инициативна в постановке 
научных проблем, решительна в их исследовании.

Родные М.С. Нагибиной всегда будут помнить, 
что несмотря на ее научные достижения, она бы
ла замечательной мамой, бабушкой, прабабуш
кой; сколько душевных сил, тепла, энергии она 
вкладывала в каждого члена своей большой се
мьи. Она являлась для них примером кристальной 
честности и чести в человеческих отношениях, 
редкостной ответственности в любом деле и ог
ромного жизнелюбия.

Память о Марине Сергеевне Нагибиной оста
нется не только в ее многочисленных публикаци
ях, но и в сердцах людей, близко знавших эту жен- 
щину-романтика и настоящего геолога-полевика 
и ученого.

Коллеги , родные и друзья
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Международная академическая издательская компания (МАИК) 
“Наука/Интерпериодика” информирует о начале конкурса на лучшие пуб
ликации 2000 года в издаваемых ею журналах. Лауреатам конкурса будут 
присуждены 55 Премий, из которых 5 -  Главные. Размер и порядок 
распределения Премий по сравнению с прошлыми годами не изменен.

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

Приоритетным правом выдвижения кандидатов на Премии обладают 
редколлегии журналов.

Право выдвижения кандидатов на Премии имеют также:

-  члены РАН, в том числе иностранные;
-  отделение РАН по профилю журнала;
-  институт, где работает автор (авторы) публикации;
-  М АИК “Н аука/И нтерпериодика”.

Премии 2000 года присуждаются за отдельные публикации этого года 
или за совокупность публикаций в течение 3 лет, включая год, за который 
присуждаются Премии (2000).

На соискание Премий выдвигаются работы, опубликованные в номерах 
журналов, вышедших в свет с октября 1999 года по сентябрь 2000 года 
включительно.

На кандидатов оформляются представления рекомендующих с приложе
нием публикации, обоснования (на 1 стр.) и отзывов. Эти материалы прини
маются редакциями журналов до 15 декабря 2000 года с последующей 
передачей в Комиссии по научным направлениям.

Окончательное решение по присуждению Премий возлагается на 
Комиссию.

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

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

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


